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Résumé

L'étude des isotopes stables H, C, O, a été entreprise dans le
but de préciser le rdéle et la nature des fluides associés au
magmatisme leucogranitique du Haut Himalaya, ses roches sources
et le Grand Chevauchement Central Himalayen (MCT). 290
analyses isotopiques de roches totales, de minéraux et d'inclusions
fluides provenant des formations chevauchées (Moyen Pays), des
formations chevauchantes (source du granite, Dalle du Tibet) et du
granite du Manaslu, apportent certaines contraintes sur les
processus métamorphiques. et magmaﬁquas.

Les Formations du Moyen Pays ont des compositions
isotopiques variables impliquant l'absence de circulation massive
et pénétrante. La nature des roches majoritaires, trés pauvres en
C, implique que les fluides riches en CO, présent dans les
inclusions fluides sont libérés dans des niveaux plus profonds puis
infiltrés dans les niveaux étudiés. La déshydratation des schistes
atteint 20 a4 40% de l'eau initiale dans les niveaux proches du MCT
(maximum du métamorphisme) et s'accompagne d'une diminution
des 8D des schistes de l'ordre de 15%.. On peut prévoir des
volatilisations plus intenses (2 4 5 % poids suivant les niveaux)
dans les zomes plus profondes du chevauchement.

Pour le granite, les 8D, . varient entre -70 et -85 %o et les
5180 pr de 10.9 a 12.8. Les fractionnements entre minéraux de
I'hydrogéne comme de l'oxygéne sont compatibles avec des
.tempéaratures d'é(iui].ibre élevées et, pour l'oxygéne, avec des
évolutions en systéme fermé. Quelques échantillons provenant

surtout du Bras filonien de Chhokang ont des 8D trés négatifs (> -

180 %o) et des fractionnements biot.-musc. trop importants. Ces
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rares déséquilibres sont liés i la ch}c’aritisaﬁon et 4 des circulations
tardives de fluides d'origine mé’téor‘idile;

Les gneiss de la Dalle du Tibet (Formation I, source du
granite) ont des 3130 .., variant de 12 & 14.3 %o qui confirment la
filiation du granite A la Formation I. Par contre les 8D sont environ
20 %o plus élevés que ceux du granite. Déux processus sont
proposés pour expliquer cette différence : (1) le dégazage
magmatique accompagné d'un fractionnement du deutériﬁm, (2)
l'infiltration de fluides pauvres en deutérium dans la zone de
fusion. Les fluides libérés au niveau du Moyen Pays pourraient
concorder avec ce dernier processus car de nombreux niveaux du
Moyen Pays ont des 8D initiaux < -80 %e.

La combinaison des données chimiques et isotopiques O, Sr,
Nd du granite et de la Formation I confirme que les ' variations
isotopiques et les relations des systemes isotopiques dans le
granite sont héritées de celles de Ia Formation 1. De plus ces
données dans la Formation I reflétent le stade sédimentaire des
gneiss et pour l'oxygéne et le Nd la proportion des minéraux

détritiques et des phyllosilicates.
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ABSTRACT

H-, C-, and O-isotopes studies have been applied to
characterize the nature and role of the fluids asssociated with the
High Himalaya leucogranitic magmatism, its source rocks and the
Main Central - Thrust (MCT). 290 isotopic analyses of whole rocks,
minerals - and fluid inclusions coming from the sedimentary
formations beneath (Midlands) and above (Tibetan Slab : the
source of the Manasiu granite) the MCT and from the Manaslu
granite define some of the metamorphic and magmatic processes.

The O-isotope variations in the Midlands preclude major
infiltration and circulation of fluids. As most of the rocks are very

poor in carbon, the COs-rich fluids observed in inclusions were

generated at a deeper level. Dehydration of the schists witia 2 to 5
wt% H7O, liberated 20 to 40% of the initial water content in the
region of the MCT where metamorphism was at a maximum, and
8D decreased by about 15%.. At deeper levels, near the shear zone,
devolatilization was probably more intense.

For the granite, 8D muscovite varies from -70 to -85% and
5180 whole rock from 10.9 to 12.8% . H- and O-isotope
fractionations among minerals are consistent with equilibrium at
high temperatures. A few samples, especially from the Chhokang
dyke swarm, have 8D = -180 %0 and disequilibrium muscovite-
biotite fractionations. These rare samples are related to
chlorigsization and late exchange with meteoric waters.

Formation 1 gneisses of the Tibetan Siab (source of the
granite) have 180 = 12 to 14.3%o, confirming its relationship with
the granite. The 8D iral_ues of Formation I are however about 20%e

higher than those of the granite. This difference is related to (1)
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magmatic degassing associated with a H-isotope fractionation, and
(2) the infiltration of D-depleted fluids into the zone of anatexis.
Fluids liberated from the. .underlying Midlands Formation, many of
whose initial 3D were <-80, a’fe tllé,probabie source.

The combined chemical and isotopic _(O,-Sr and Nd) data
indicate that the isotopic variations -in thé Manaslu granite were
inherited from those in Formation I. In addition, these data on
Formation 1 can be relat'ed. to the nature of the -sediments and, for

O and Nd, to the proportions of detritic and sheet silicate minerals.
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INTRODUCTION

Quarante millions d'années aprés la collision continentale des
plaques indienne et asiatique, vingt millions d'années aprés la fin
du chevauchement intracrustal du Main Central Thrust (MCT), la
surrection et 1'érosion trés rapide de la chaine Himalayenne
permettent d'étudier des niveaux profonds de la zone de
cisaillement du MCT. Le niveau d'érosion ét le fort relief de la
chaine associés a la structure faiblement pentée vers le Nord des
chevauchements (Fig.1) font de I'Himalaya un terrain privilégié
pour I'étude du métamorphisme et des processus de fusion

crustale. En particulier, les sections himalayennes Nord-Sud

S Bas Himalaya Haut Himalaya . Tibet
Zone e suture
. _MQT__ de l'lndus
mer MCT P — = %
AN e _—-—?{\4’ 2+ AN . -
™~ ‘3‘/},\¢+\
O@ ~ T
P %$\+x +
I /ﬁxﬁtft?_
Q>\ gy T 50 km
o%'.& .
_V),\
— ——————MOHOo P N
T

MOHUG

Fig. 1 - Coupe géologique schématique de I'Himalaya (d'apres
Molnar et al., 1983, Lyon-Caen et Molnar, 1983).

offrent l'opportunité rare d'étudier, sur quelques dizaines de
kilometres, des maséifs leucogranitiques et 1'équivalent de leur
fégion source. De nombreuses études (chap. 1) ont été centrées sur
ces massifs leucogranitiques du Haut Himalaya (Fig.2) et sur leurs
relatiopns avec les formations sous-jacentes. l.a convergence de
nombreuses approches du probleme (relations de terrain,
géochimie, géochimie isotopique Sr, Nd, Pb, O, pétrologie

expérimentale, modélisation thermique.) a permis d'établir avec
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beaucdup de fi‘a_bilité l'or'i'gi'ne,-'de ces. 1e'1l1c-0granites et de proposer
divers modeles de fusion et déi;_-m'isé, en place pour ces massifs
dans le cadre de I'orogenése hirﬁalayen-ﬁé. -

Sur le massif le plus étuudié,,“lejf leucogranite du Manaslu, Le
Fort (1981) propose un modele de,'ge_nés.c T-E'ia_nt le 'pfocé_séus de
fusion crustale au MCT (Fig. 3). Ce chevauchement a superposé des
niveaux de crofite continentale profonde & tém?éfature élevée (la
Dalle du Tibet) sur des formation’é peu mé_tamorphisées (.les
Formations du Moyen Péys Népalais). Durant ce pfoceSsus, les
formations chevauchées, chauffées par le _d_essus, sont affectées
par un métamorphisme inverse (Le Fort, 1973} qui s'accompagne
d'importantes déshydratations et de 1la décarbonatation des
Formations du Moyen Pays libérant des fluides qui s'échappent au
dessus du MCT. La migration de ces fluides dans leg niveaux
suffisamment chauds de la Dalle du Tibet, a induit une fusion
partielle libérant des magmas de composition leucogranitique. TIls
se mettent en place au niveau d'une discontinuité entre la Dalle du
Tibet et sa couverture, les Séries Sédimentaires T ibétaines.

Ce modéle de gengse des leucogranites himalayens donne
aux fluides un rdle déterminant lors de la fusion. Cette étude a été
entreprise afin de préciser la nature et le réle des fluides (H,O0,
CO,, CHy, H,...) associés au métaniorphismé et au magmatisme
himalayens. Elle s'insére dans un ensemble d'investigations

pluridisciplinaires entrepris depuis plusieurs années autour de

«Fig. 2 - Carte. géologique schématique de I'Himalaya, depuis le
"Kumaon 2 1'Ouest jusqu'au Bhutan & I'Est (d'aprés Le Fort, 1986).
Cadre : zone étudiée au Népal Central. Ceinture des leucogranites
du Haut Himalaya : 3 - Badrinath, 4 - Api, 5 - Mustang, 6 -
Manaslu, 7 - Shisha-Pagma, 8 - Nyalam, 9 - Everest-Makalu, 10 -
Gabug, 11 - Chung La, 12 - Gophu La, 13 - Monlakarchung-
Pasalum.
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Sswo o NNE

Séries Tibetaines

Fig. 3 - Coupe géologique schématique du Haut Himalaya montrant
le modele de fusion et de mise en place proposé par Le Fort
(1981) pour le Manaslu. La migration vers la Dalle du Tibet des
fluides volatilisés dans les Formations du Moyen Pays induit la
fusion partielle de la Formation 1. Des filons nourrissent le massif
leucogranitique mis en place a la base des Séries Sédimentaires
Tibétaines.

P. Le Fort sur la zone du massif du Manaslu, De nombreux
résultats ont permis de contraindre de plus en plus le moddle de
genése du Manaslu, en particulier : A. Pécher (1978) a étudié le
métamorphisme inverse et déterminé la nature des fluides dans le
Moyen Pays et la Dalle du Tibet ; Ph. Vidal et al. (1982, 1984) ont
établi, su'r des bases géochimiques, la filiation de la Formation T de
la Dalle du Tibet au granite du Manaslu ; C. Deniel (1985) et C.
Deniel et al.(1986, 1987) ont (1) donné l'dge et la durée du
magmatismé, (2) déterminé l'échelle d'hétérogénéité isotopique
(Sr, Nd) du granite et (3) contraint le modéle de fusion et de mise
en place en montrant que le massif est constitué de multiples
unités magmatiques indépendantes. Enfin d'autres études ont été
"entreprises : M. Brouand. tente de cerner les processus de

mig_matisatibn et de fusion de la Dalle du Tibet et B. Scaillet



aborde, d'un point de vue structural, la mise en place des granites
du Haut Himalaya.

Cette étude est principalement basée sur la géochimie des
isotopes stables de ['hydrogéne, du carbone et de l'oxygéne dans
les Formations du Moyen Pays (sourcé présumée des fluides), la
Formation I (équivalente i la source du granite) et le granite lui
méme. Aprés' une présentation générale de la chaine himalayenne
au Népal Central (chap. 1) et une revue rapide des techniques
utilisées (chap. 2), la thése est divisée en deux parties. La
premiére partie (chap. 3) est consacrée aux Formations du Moyen
Pays Népalais. Elle vise a établir (1) le potentiel de fluides que
représentent ces formations, (2) l'ampleur des processus de
volatilisation et de migration des fluides, (3) l'origine des fluides
riches en CO, présents a proximité du MCT et (4) la 'éignature
isotopique des fluides qui pourraient avoir migré dans la Dalle du
Tibet. La deuxidme partiec (chap. 4), présentée sous forme d'un
article déposé, est axée sur l'étude des compositions isotopiques de
I'oxygéne et de I'hydrogéne du granite, comparées a celles de la
‘Formation 1. Cette partie a pour but de déterminer les parts des
processus magmatiques et postmagmatiques liés aux fluides dans
le Manaslu, de faire une comparaison entre la source et le granite
et de tester le modele de migration de fluides du Moyen Pays dans
la zone source du granite.

 La géochimie des isotopes stables H, C, O est bien adaptée
pour gerner ce type de probléemes. Elle permet d'aborder dans le
métamorphisme les processus d'évolution en systemes ouvert et
fermé, de volatilisation, d'échelles de migration de fluides, et
d'origine des fluides. Dans le domaine magmatique, les isotopes

stables de l'oxygéne et de I'hydrogéne constituent des témoins
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sensibles et compléme'nta.ires_ de tous les _proéessus de
rééquilibrages postmagmatiques et permefterit"rdé caractériser,
.grﬁce._é I'oxygeéne, l'origine dé's magmas et, grice 11‘1' ['hydrogéne,
certains process‘us_magmatiques tels que le dégazage et

‘l'assimilation de fluides externes.
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Chapitre 1

L.a chaine himalayenn‘e
au Népal central
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LA CHAIKE HIMALAYENRNE AU NEPAL CENTRAL
INTRODUCT I ON

Le mouvement de conuergence entre lez plagues indienne et
asiatique a eu pour conséguence il y a environ 40 Ma, une collisian
continentale. La suture de t‘Iindus-Tsangpe qui se trouve au Nord de ia
chatne himalayenne en est la trace. Cette collision a été suivie d’un
raccourcissement crustal de la plaque indienne. Ce dernier processus qui
se poursuit encore a provoqué les chevauchements du Nord vers ite Sud des
différentes unités composant la chaltne proprement dite (Fig. 1J. 1l en
résuite une chafne divisée en grandes unités structurales extré€mement
continues d’Ouest en Est (Fig. 1), se chevauchant les unes sur les
autres selon des plans plongeant vers le Nord. Sur une coupe himalayenne
schématigque (Fig. 1), on retrouve au Sud de la: suture de
1’ Indus-Tsangpo, les séries sédimentaires téthysiennes, puis leur
soubassement, le socle cristallin du Haut Himalaya qui forme la haute
chatne. Cet ensemble chevauche vers le Sud selon le MCT (Main Central
Thrust) les formations du Bas Himalaya, elles-mé@mes chevauchant selon le
MBT (Main Boundary Thrust) les formations des Siwaliks. Le mouvement
intracrustal du MCT remonte & environ 20 Ma et celui du MBT progresse
encore & une uitesse de 2 cm/an (Tapponnier et Molnar, 1876 ; Le Fort
sous presse). L’ampleur du raccourcissement crustal doit 8tre de 1 ordre
de 300 & 500 km mais reste trés difficile a preciser {e.g. Gansser, 1966
; Mattauer, 1975 ; Lyon-Caen et Molnar, 1983). Le chevauchement du MCT a
éte accompagné d’un magmatisme crustal gqui s’est traduit par ia mise en
place de deux ceintures granitiques (e.g. Gansser, 1864; Le Fort, 1875a
et 1985 ; Debon.,et al., 1986

-les leucogranites du Haut Himalaya, mig en piace au sein des
séries Sédimentaires Tibétaines & la base du Socle Cristallin;

~les leucogranites Cénczoiques du Merd Himalaya, mis en place

dans le Seédimentaire Tibetain plus au coeur de la chalne.
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L.a section . himalayenne étudiee est située au Népal central au
coer de la chalne. Cette régian CFig. 27, comprend d'Ouest en Est : leg
massifs des Annapurna, du Manasly et du Ganesh, . séparés par
d'importantes wvallées Nerd-Sud qui‘ tranconnent la chaftne. Ce sont les
vallées de la Kali Gandaki, de la Marsuandi et de la Burhi Bandaki. Dans
ce domaine, on retrouve essentiellement des ensembles liés au
Fonctionnement du MCT, <’est-a-dire les formations chevauchées du Bas
Mimalaya, le Socle Cristallin et za couverture sédimentaire ainsi qu’un
des massifs leucogranipiques du  Haut Himalaya, le leucogranite du’
Manasiu.

fu  Nepal Central, la reconnaissance géologique a débuté dans les
années 1930 avec les travaux de J.B. Auden. Une prewmiére &tude a ensuite
¢té proposée par T. Hagen dans les années 1950 (résumée dans Hagen,
1989);-Par la suite, P. Bordet entame une étude plus approfondie avec en
particuiier, M. Colchen, P. Le Fort, M. Rémy. Ces études portent sur les
vallées de la Thakkhola (Bordet .et al,, 1971) et de la Marsyandi {(Bordet
et &l., 19752, Dans ie méme temps, des équipes japonaises ont mené des
recherches dans les régions de la Burhi Gandaki et de Pokhra (Chta et
al., 1973; Hashimoto et ai., 1873). La progression des interprétations
géolrgiques au MNépal central données par ces differents auteurs a été
résurée par A, Pé&cher (1978). Mous présenterons ici les subdivisions
géologiques du Népal Central telles .gqu'elles ont été définies par les
travaux des équipes francaises notamment Le Fort (1375b), Pé&cher (1978),
Colchen et al. {1980 et 1986), Bordet et al. (1981). Ce résume
géalegique sera iliustré par trois coupes Mord-Sud (Fig. 4} parcourues
plus ou moins complétement en 1983 pour cette étude et qui permettent
d’apprécier les wvariations latéraies (E-W) d'épaisseur des-diﬁférents

ensembles népalais;

Dans la zone étudiée, |[’'histoire himalauenne met en jeu trois
enserbles structuraux majeurs a travers un éuenement
tectenometamorphique ; le chevauchement du MCT. Ces iLrois ensembles sont

confermément & la terminologle proposée par Bordet et al.(1981)

-les Séries Sédimentaires Tibétaines, correspondant aux séries
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Téthysiennes. .Ce sont des dépﬁté de tupe marin éplcontinental allant de
l’Opdnuicien-inférieur au Crétace:

-1a Dalle du Tibet, correspondant au socle cristallin du Haut

. Himalaya. Elle est éubdiuisée en tLrois Formations C(FI & FlIlZ., La
Formation | (FIJ est constituée de gneiss gréso-pelitigues, la FI!I de
Qneisé-a minéraux calciquéS‘eL de marbres, enfin la FIIll correspond &
une ou plusieurs bandes de gneiss oeillés;

-les Formations du Mouen Pays Népalals appartiennent a 1'ensemble

des séries du Bas Himaiaua. Oﬁ u distingue le Mouen Pays Inférieur (MPID
essentiellement graawackeux et trés monotone et le Mouen Paus Supérieur
(MPS) de méme nature avec, des bancs carbonatés et carbonés.

La’ Dalie du Tibet chevauche les Formations du Mayen Pays
Népalais. [l n'existe pas a proprement parler de plan de chevauchement
ou de contact entre ces deux ensembles gqui sont en fait superpnsés a la
faveur d’'une épaiése zone de cisaillement, la zone du MCT. Le
métamorphisme apparaft ”inyerse” dans les Formations dd Moyen Paus
Népalais, c’est-a-dire que 1’intensité du métamorphisme augmente auw fur
et a mesure que l'on monte dans 1'é&difice. La Dalle du Tibet est
affectée opar an métamorphisme polyphasé plus complexe ; an y distingue
deux zones, l'une a disthéne et l’aﬁtre a stllimanite. Les phénoménes de
fusion y sont Fréquents et se traduisent par des niveaux migmatitiques

et nombreux filons pegmatitigues.

LES FORRATIONS DU NMOYEN PRYS NEPALAIS

l.' étude pétrographigue et structurale du Moyen Pays Népalais a
principalement été menée par Pécher (1978)., Cet auteur a propose la
division des formations en deux groupes ; le Moyern Paus MNéepalais
Inférieur <MPIY et le .Hpgen Pauys 'Supérieur (MPSY., Ces formations
affleurent & la Faveur d’un vaste anticlinal d’axe Est-Ouest. San flanc
Mord appartient a 1la zong du MCT et a dbnc subi la déformation et le

metamorphiéme liés au chevauchemant, tandis gque le flanc Sud n’est que



trés peu affecté par ces éuvénements. Cette disposition est  irés
favorable dans ia mesure -ou- elle -permet de camparer des niveaux

" equivalents dans des situations.tectonométamorphiques trés différentes.
Le Moyen Pays [nférieur

Le niuéau.Le plus prﬁfohd connu du Mouen Pays Inférieur est
constituérde quartzites en plaquettes tles quabtzites de Birethanti).
Uiént ensuite‘une'Formatlon gréso-péllitique a :domlnaﬁﬁe grauwakeuse
(Fig. 8) épalsse et monotone ou 1l on ﬁfuuue tous les intermédiaires
entre les grés purs et les schistes Elﬁs trés riches en muscouite et
chiorite., Ce sont généralement des mélaﬁges simples & quartz, muscouite
et chlorite * feldspaths. Les variations de ce mélange entre un pble
quartzu—fetdspathique et un pfle péllitique sont bien illustrées dans le
diagramme SiQ,,Al,0;,Fe,0,+Mg0 (Fig. 9. Les autres éléments détritiques
de cette Formation schisto-gréseuse éont-dés_pétits galets“de feldspath
potassique, de plagioclase ou bien encore des.ﬁrains de tourmaline. Le
graphite et les carbonates sont quasimeﬁt inexistants (ef. dosages C et
CO,total Tableau 12. Deux exemples typiques de ces roches sont: NL 3 &
quartz détritique-(SSIZJ, plagisclase et feldspath potassique (16%) et 3
bandes de trés fines muscovites (24 %) et ML 4, schiste & grain trés fin
et howmogéne, & muscovite daminante_ (60 %), chiorite (17%) et quartz
(20%).

Sur le Flané Nord de i{’anticlinal, affieurent les lentilles
kilométriques de gneiss d'Ulleri décriﬁes par Le Fort et P&cher (1874),
Leur origine est discutée éntre des gcallles tectonigques,
uplcano-détritigues ou bien encore granitigues.

L dge des Formations du MP! est trés mal défini principalement en
raiéon de 1'absefice de fossiles. Il est au moins inférieur a 1,7 Ga car
une ﬁegmatite intrusive dans les schistes de Kunchha a &té datée a 1,7 =
0,8 Ga (Deniel! 198%). Les données isotopiques Rb-Sr sur ie Moyen Pays
(FigT 20 ; Tableau 2) e@ les gneiss oeillés d’Ulleri indiguent également

des dges supérieurs a 1,9 Ga (Vidal et ai.;188?).
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Tableau 1- Teneurs en -carbone dans . les
gréso-schistes des Formations du Moyen Pays
Népalais. ' : '

Echantillon Corg  CO2 ioral CO2¢arb/CO2%0t

% %

AP 167 0.08 0.47 0.38
AP 199 0.06 0.3 0.27
AP 346 0.12 0.52 0.15
AP 375 0.07 039 0.34
AP 385 006 027 0.19
AP 390 0.1 0.56 0.35
AP 417 0.44 1.7 0.05
AP 440 0.05 0.28 0.35
AP 473 0.06 0.3 0.27
AP 524 0.03 0.2 0.45
AP 537 0.06 0.32 0.31
AP 874 0.19 0.8 0.13
AP 888 0.02 0.12 0.39
AP 969 0.15 0.72 0.24
AP 972 0.14 0.65 0.21
NL 3 0.01 0.12 0.69
NL 4 0.02 0.15 0.51

Dosages par couloméiric a4 impulsions
(C"organique" : dissolution des carbonates
préalable) (M. VERNET, CRPG).

Tableau 2 - Analyses isotopiques Rb-Sr des gréso-
schistes des Formations du Moyen Pays Népalais

Echantillon Rb Sr 87Rp/86gr 87gr/86gy
ppm ppm

AP 9 142.6  11.1 40.08 1.5098
AP 346. 2523 21.0 38.07 1.6809
AP 385 286.4  63.4 13.48 1.0301
AP 440 985  82.8 3.48 0.83318
AP 524 3209 76 12.52 0.96411
AP 825 1227 74.5 4.82 0.82573
AP 874 366.5  55.8 19.58 1.01761
AP 888 1263 43.9 8.48 0.89964
NL1 - 1143 19 17.79 0.93696
NL 3% 1 7.5 7.66 0.86772

NL. 4% 288 55.5 15.32 (0.93943

Rb et Sr: fluorescence X ; analyses isotopiques par
spectrométrie "de masse (Ph. VIDAL, Clermont -
Ferrand). * ;. analyses C. DENIEL (1985},
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Le Moyen Fays Suﬁéf!eﬁ;

Malgré. ies différeﬁé&étgug'exﬁ$£éﬁt éntfe Lés,élancs Sua ét Nord
de l'anticlinal, én‘rétrbuue‘a{péu;ﬁf§9‘Lésimémés ﬁiueauxllitholagiques
dans ces deux pusittqﬁs é{ruéturaieé; §qr'1e f1ancLNord;'iéé roches sont
cependant treés étirées et‘recristagliséegtJEQecI%ppériﬁioﬁ. de bintite,
grenat, staurotide et dléthéﬁe; La-baSe'dﬁ' ﬂbS.é$L;é'pgq‘préé towjours
constituée de quartzites en pladuetteé‘dfﬁés:aeiGandfﬁﬁg;"éu deésus, se
trouvent dec bancs schisto~gréseux a quarﬂz;_muécaufiéfetichlbrfté assez
comparables & ceux de Kunchha (Fig. 8 et lé) et'fdesiniuééux de gres
bicelores a petité lits de minéraux caicliques qui nfeklsteﬁt pas dans le
MPI. Dans ces formations sont intercalés- des  ﬁiueaux métriques é
décamétriques de calcaires dolomitiques 1mpur§ et de niveaux de schistes
noirs. Ces schistes carbonés peuuen£ contenir jﬁsqu'a 10% poids de
carboné.

Il convient de souligner la lithologie tres contragstée du ﬁPS..
Cette uariabiiihé est liée a i'abondance des niveaux carbonatés et

graphiteux dont les épaisseurs sont inégales.
Métamorphlsne

Les Formatiens du Moyen Pays Népalais sont affectées par un
métamorphisme prograde se traduisant par |’apparition progresslué du Sud
vers le Mord de la biotite, puis du grenat et enfin du disthéne ou de la
s@aurotide. Dans une coupe MNord-Sud (Fig. S), les =zones de pius haut
degré métamorphique sont superposées aux zones de plus faible degré.
Cette disposition inverse des isogrades de métamorphisme avalt déja été-
relevée en Himalaya par. Medlicott en 1864, Le Fort (1975aj a interprété
ce métamorphisme tinuerse” comme résultant de 1'apport de pression et de
‘chaleur par la Dalle du Tibet lors de san chevauchement sur le Moyen
Pays (effet de "fer & repasser’). Fecher (1378) disﬁingue ¢ing zones
métamorphiques dans le'. Moyen Pays, séparées par les isngrades

d’appafltion de la biotite, du gremat , du disthé&ne et de la staurotide.

39



ks
9 : '
Annapurnas
8 i
.k
8f- o
. 3
+
5,—.
ot L
1.
e -‘f
3*
2_
1 VT
400 “CT
P
g
[kb
10
Manaslu
g»-g
B_
7;*
6 8]
3
-+
5.__
sl L
//\
al )
Z
! | | | }T
400 500 600 700 nc
Fig. 5 - Diagramme pression-température-temps pour les Formations du

Mouen Pays et pour la base et le sommet de la Dalle du Tibet dans les
séctiins des Annapurnas (Kali Gandaki) et du Manasiy (Bhuri Gandakil
(Péchzr et le Fort, 1986).

tf : tewps éo-himalauen caractérisé par le wmétamorphisme
barrcJsien de la Dalle du Tibet. Le chevauchement du MCT (%1 . t2) induit
le witamorphiswe prograde "inverse" du Moyen Paus et le refroidissewment
de ls base de la Dalle. Dans la partie supérieure de la Dalle, le double
proce ssus d'érosion et de dénudation tectonique des Séries Sédiwentaires
Tibét iines entraftne une augmentation de température guasi adiabatbique
€23, t2 »1t3 : refroidissement et décompression du sustéme enregistré
le lo1g de failles tardives. La différence de température et de pression
au niseau du MCT entre les deux sections tient & la différence
d’épa.sseur de la Dalle du Tibet.
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ie Tableau 14 (chap. 3), indique les abondances de ces minéraux p&ur une
trentaine d’ échantillons gréso-pélitiques appartenant aux différentss
zones. D'une maniére genérate, 1'apparition des différents minéra.»
métamorphiques reste assez limitée (la biotite dépasse raremeni 10%, I=
grenat 5%), tandis que la muscouvite est toujours abondante (10 & 70X) e
que 1a chiorite reste présente Jusqu’au - MCT. L'intensité du
métamorphiswe au niveau du MCT croft d’Quest en Est. Cette éuolution
métamorphique est accompagnée d'une éuolution des microstructures du
quartz (Bouchez ei P8cher, 19815 et des augmentations d’épaisseur de,
(1) la zone a disthéne (2 & 8 km) de part et d’autre du MCT,.(E) ta
Dalle du Tibet (3,5 &4 10 km). Caby et al. (1983) . interprétent cette
éuolution par une augmentation d"Quest en Est du niveau de troncature de
la structure du MCT. Les estimations géothermobarowétriques (P@cher,
1978, Le Fort et al.,1988b; P&cher et LerFort, 1986) sont représentées
dans la Fig. 5 a l'aplomb du Manaslu et'des.ﬂnnapurnas‘ Les conditions P
et T estimées au niveau du MCT sont 8kb-620°C au Sud du Manaslu et

5kb-550°C plus a 'L 'Ouest.
Les fluldes dans le Hoyen Pays

Dans tous les terrains du Moyen Pays, on peut observer de trés
nombreuses lentilles d’exsudation de quartz. Ces lentiiles de taille
centimétrique & décimétrique sont syn-métamorphiques car, (1) elles sont
intetfsliées ou légeéerement obliques par rapﬁart au clivage métamorphique
et (2) elles sont en équilibre thermigue  avec leur enuifannement car
elles contiennent fréquemment les principaux minéraux index (biotite,
grenat, disthéne) des troches environnantes. Ces lentilles sont riches en
inclusions fluides de grande taille (200u) qul permettent d’'étudier
directement les fluides métamorphiques. Nous résumons ici les résultats
. des études microéhermamétriques menées principalement par Pécher (13978,
1979, inpress), Leroy et al.{197%), France-Lanord (1983), France-Lanord et
al., inpesd, Des résultals comparables ont été obtenus‘sur des formations

équivalentes au Kumaon (Sauniac et Touret, 1983).
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Compaosition de la phase fluide

La plupart des échantilions contiennent des inclusions triphasees
(H2CLIu+COZFEQ+002UGPJ et une teneur trés variable en sels (0 a 15 % éq.
MaCl) apparemment dépendante de l’environnement. La fraction molaire ge
C0, dépend de ta position de 1 échantillon (Fig.&, Pécher,inpres). Elle
est nulle ou trés faible dans la partie Sud du Moyen Paus et augmente
progressivement vers le MCT jusqu’a des wvaleurs de | oprdre de S0%
molaire. La disposition des courbes d’isoteneur en CO, est trés proche

de celle des isogrades de métamorphisme (Fig. 8).

Fig. 6 - Concentrations molaires de CO, (¥ molaire) dans les inclusions
fPluides des lentilles d’exsudation de quartz sun—-métamerphigues des
Formations du Moyen Pays Népalals (Pé&cher, in press ), Les courbes
d’isoteneur de CO, (B) sont pratiquement paralléles aux |sogrades de
wétamorphisme (7) et montrent 1’augmentation des concentrations de CO,
vers le MCT. 1 : granite du Manaslu, 2, Séries Sédimentaires Tibétaines,
3 : Dalle du Tibet, 4 : Moyen Pays Supérieur, § : Moyen Pays InfPérieur.
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Flg. 7 - Comparaison des estimations pression -température des
différentes zones métamorphiques du Moyen Pays et de la Dalle du Tibet
Caires ombrées) avec les isochores déterminées par étude

microthermométrique des inclusions fluides (P@cher,inpress). la plupart
des isochores indiquent des conditions P-T de piégeage inférieures aux
conditions déterminées avec les assemblages minéralogiques. t.a
-diftérence peut tenir soit au caractére relativement tardif des
inclusions Fluides soit a des rééquilibrages internes des inclusions
lors du refroidissement. Isochores : tireté serré : CO,, tireté long :
H,0+C0,, tireté-point : H,O+sel. '
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Indications thermobarométriques

lla Fig. 7 (P&cher, sdus: prezse} donne dans des diagrammes
pression-température, (i) les estimations P et T pour les zones
concernées établies & partir des principales paragénéses métamorphiques
et (2) les isochores des différents échantillons d'inclusions Fluides.
Pour pratiquement tous les échantilloﬁs, les isochores sont placées sous
le champ P-T des assemblages minéraux. Deux hupothéses peuvent expliguer
cette différence, soii les inclusions fluides représentent des fluides
tardi—métamorphiques, soit les Fluides sont contemporains du pic du
métamorphisme mais les inclusions auraient subi des rééquilibrages
internes vers des conditions P-T plus basses. Cette derniére possibiiité
a été démontrée expérimentalement (P&cher, 1981 Boullier et al.,

19875 .

LA BALLE DU TIBET

L’appellation Dalle du Tibet, créée par A. Loﬁbard (1858), a été
proposée par P. Bordet en 1961 pour désigner |’ensemble cristallin
chevauchant les Formations du Mouen Fays MNepalais. Elie est divisée en
trois Formations (FI a FIII). Celles~ci sont remarquablement continues
d " Ouest en_Est malgré des variations considérables d'épaisseur de la FI
observées en comparant les coupes B, B et o (Fig. 4J. Slobalement la FI
est constituée de gneiss partiellement migmatises, la FIl de gneiss 3

minéraux calciques et la FII] de gneiss oeillés.

La Formatlion |

Dans la partie Est, la FI atteint une dizaine de kilomdtres
d’épaisseur mais elle s’amincit vers 1l’'Ouest pour ne plus mesurer qu'un

& deux kilometres dans la wvallee de la Kali Sandaki. La structure est
toujours trés régutiére, du moins & la base de la Dalle, marquee par une

schistosité metamorphique pentee vers le MNord d'enuiron 30° et par une
linéation d’étirement minéral M10°E. [Dans lia partie supérieure de la F1,

ta linéation, marquée par 1& sillimanite, passe & une orientation
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Est-Ouest (Pécher és; -31,..,'.:-1984f ,'Pé‘é:ﬁe"'r et Bbﬁc‘:‘héz' ".198'?'3.- ‘Cette
puissante formatlon ‘est. une-alternance assea'maﬂmtone de gnetqe pluv ou
moins ricaces quL repreaentent probablement June” rnrmatton détrkfxquﬂ -
dominante pelltLque LFLQ J; Macroscop1quement ‘1a i’ except1nn des
faciés prochés du MCT les gnéxas de La Fi se distlnguent trés nettemenc
des Formations du Megen Pags par leur qranulcmetrle ;ouuent grossiere et
de freéquentes mobltlsatxons quartzo tPLdspatthues De nambreux facies
sont trés mlgmatxt;ques, composés d’alternances " eregulxéres de lits
centimétriques a quartszlagiqclaéé ‘et dé- lits = plus phulliteux
restitiques. De plus, 11.7exi5te deé'niQé&ux.IQraﬁitiques (anatexite de
Tal, Le Faort, 1975b) surtnut dans ia pértié s&péfteure de la Fl et de
tres rares 1ntercalatlnns fines de gneiss & minéréux 'calciques qui
rappellent la FIlI. Enfin, dans sa partie- suﬁéfieure, la - FI est
fréguemment recoupée par des - filons 'pegmatitiquesi ou granitiques - de
puissance métrique qul semblent prendre naissance dans' la FI par

collectage de plus petits conduits pegmatitiques M. .Brouand, cowm.

pers.J).

" Du peint de uvue minéralogique,les gneiss de ta Fl sont
constituées en majorité de quartz, biotite et plagicciase (An O & An S0).

Les autres minéraux sont le grenat, le disthéne, la sillimanite, le

feldspath potassique et la muscovite. Le graghiie et le rutile sont

fréquents. Deux zones metamorphiques se distinguent dans la Fl en

Fonction de la présence de disthéne ou de sillimanite;‘Le'disﬁhéne est
présent dans la base de la Dalle souvent en ;ristaux céntimé;riquES
alors que la sillimanite n’apparalt que vers le mitieu de la ?I; Cette
derniére se développe en fibres a partir du disthéne et de la muscovite.
La muscovite n’'est généralement pas trés abondante, on la rencontre
surtout a la base de la FI associée 3 la biotite dans les "schistes a
cupule”, Dans la partie supérieure de la Fl, la muscovite se.déstabllise
en feldspafh'potassidue. ia biotlte constitue la phase hydratée la plus
abondante des gneiss de la FI, elle marque souvent le plan de foltation

de la roche surtout dans ies Paciés les plus migmatiseés,
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_ Qgﬁmé #Uﬁf' lésgifarm§téphs  §fé$é—§§litidueé de Kunchha les
uartaﬁiuﬁs‘de ceﬁpns}plﬁnéjéhimtqqee_sﬁﬁt'réiéﬁi&éﬁen;,bien'représéntées
dans  un. diagraﬁﬁe .éiﬁé,: éizésﬁ }?¢203¥ﬁg5; .ﬁ?ig. 8) et éﬁoiuent
grossiérement entfé:{léé ﬁﬁpe§ éhtﬁiﬁ@és¥-qﬁ‘ﬁﬁartt e£- de. la muscovite.
Pé&cher (19782 a Entéppf&ge-rpet'r'aligﬁement .camﬁe une Vtendanée
sedimentaire détritiﬁug. ‘Cetté :hgpb£Hé;e. concorde avec les données

isotopique -0 et Sr (cf. chap.4)t:

Dans toute la‘Farﬁatiqﬁ;f;'d¢ ﬁqmbregses leﬁt{lles'd’exsudation
de quartz générafément interfo{iées ét gﬁﬁprénant.aés'bdrdurés'fiches en
biotlte‘ et parfois en disthéne ou- g:eéét)'atiésien{ §e circulatlnns de
fluides durant la 'phése majeqfef' e ;défqrmation.rr Les  études
microthermométriques de guelques 'échantillohs ont montré que leg
inclusions fluides contiennent-'3OJa _éO %mol.de ©O0, (Fig. ®). D'autre
part, en Burhi Gancaki, de petits.;éprps  albitiﬁues minéralisés an
uranium (branérite) associés a une . déformation cassante témoignent de

circulations tardimétamorphigues locales de Ffluides riches en sodium

pouvant albitiser les gneiss (Maruéjol, comm. pers.’.

Les Formatlonsii et 1]

La FIl se cistingue bien de la Fi par | apparition d‘importants

niveaux de grneiss a minéraux calciques et de niveaux de marbre &

pyroxéne. {'épaisseur de cette formation atteinL deux a trois kiloméires
en Marsyandi. En Burhi Gandaki ,sous le Bras de <Chhokang, eile est

beaucoup plué difficile a distinguer de la FI et 3e résume en fait a un

certain nombre de passées décametrigues de gneiss & minéraux calciques.
Outre ces niveaux calclques, le faciés le plus représentatif de la Fll
est constitué de gheiss en plaguettes (quartzites micacés) qui doivent
teur nom & leur débit caractéristique en plaguettes décimétriques. Les
minéraux qui forme.t ces roches, outre le gquartz, le plagioclase et les
micas, sont la hornblende vérte. ta siltimanite ei/ou la scapolite, le
puroxene C(salite) ot 1’épidote pour les niveaux de gneiss calciques, et

la calcite et la do omite pour tes marbres.
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La Fi1E est uﬁ niveau bu‘ un ensemble de niveaux de gneiss
oeillés todjours présents au sommet: de..LaI ﬁalle._ Son  épaisseur eut
variable et ne dépasse jamais i;Skm} Dans'La partie Cuest, a4 l'aplowmb du
tMachhapuchare C(coupe C, Fig. 47, Iéslgneisé cetllés sont divisés erx
plusieurs niveaux d'épaisseur décaméﬁrique. Dans .ces gneiss, leas
mégacristaux de feldspath potaséique:,peu@enp' étteiﬁdre 20 ém. Cette
formation a été datée par la méthode Rb-Sr & 517 Ha‘f 30 (Le Fort et
al., 1982) et ﬁourrait correspondre a des intruskons granitiques Cle

Fort et al., 1986bJ).

Hétamorphlsne

Sur ia Dalle du Tibet P&cher (1978), Caby et al.(1983) et Pécher
et Le Fort(1986) ort développé un modéle de métamorphisme en trois temps
(Fig. Y. 11 est principalement issu de la comparaison entre le sommet
et la base de la Dalle dans la zone du HManaslu. En particulier, au
sommet de ia FI, la réaction muscouite_ 3 feldspath k: la grande
fréquence de la fusion partielle et la présence de sillimanite indiquent
des températures plus élevées (=700°C) et des pressions plus faibles
(5-6 kb) gqu’a la base de la Dalle (distheéne stable). Ces trois épisodes
de métamorphisme résumés Fig. S sont:

- métamorphisme éohimalayen (t13 ; de type barrowien d& & wun
epaississement crustal probablement Lié au chevauchement des Nappes du
Nord Himalaya au moment de la collision {Le Fort, in press)

- métamorphisme syn-MCT (t2); il correspond au chevauchement de la Daile
sur le Moyen Pays et donc, au métamerphisme inuverse prograde du Moyen
Pays. [l est retrograde a la base de la Dalle a cause, d'une part, du
refroidissement apporté par le Moyen Pays et d’autre part de. la
decompression due & 1’érosion rapide et a une probable dénudation
tectonique des - Siries Sédimentaires Tibetaines. Dans la partie
supérieure de la [aile, la chute brutale de pression est accompagnee
d’'une augmentation de température par effet de chauffage adiabatique.
C‘est a ce moment ci’est atteinte la température maximum dans la Dalle:

- métamorphisme rétrograde «(t33; it correspond au refroidissement du
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systeme et est surtout exprime le long de chevauchements "frotds". Ces
chevauchements tardifs sont inépaiement repartis. En particulier ils
sent abondants et pius marqués dane 12 coupe de la Kall Gandaki (Ouest)

que pour ceille de la Burhi BGandaki pourtant tres épaisse.

Comparalson Hoven Pays-Formaticn

Dulpoint de vue pétrographique, les formations du Mayen Pays
sont bien différentes de celles de la FI; aux schistes fins du Moyen
Pays s’opposent les gneiss grossiers et souvent rubanés et mobilisés, ge
la Dalie du Tibet. Cette différence est .beaupoup moins nette au niveau
du “"contact” entre les deux ensembies. Le cisaillement imprime une
structure laminée trés marquée de part et d’autre du MCT qui correspond
en fait au niveau de déformation maximum (Bouchez et F@cher, 1876 et

19815. De plus, une accordance thermique entre les deux ensembles efface
en partie les différences préalables.

Du point de vue géochimigue, ces deux Formations: sont assez
proches dans la mesure ou elles corresbondent toute les deux a des
mélangeé entre un pile quartzo-feldspathique et un phle philliteux €¢Fig.
8) et traduisent une origine sédimentaire détritique assez similaire,

FeaQ3+Mg0

Fea03+MgO
® Chipriie
. / O Formaticen |
© Bioie 20,2 ¢ Moyen Pays Supérieur s
X L3
4 Moyen Pays inférieur ¢ ¢
. o O
0 A
i . i ¢ 4 ¢ o]
Muscovie
. .
0 FEET 3 2@ . a R
¢ ag
i &
¢, R
&y ¢
Si02 4 L £ g
30 Al207
Filg. 8 - Diagramme triangulaire 8i0,-AL,0,-Fe,0,+Mg0  pour les

échantillons de grés =t schistes du Moyen Pauys et lies gneiss de ia
Formation 1. Les échantillons des deux domaines correspondent & une
tendance sédimentaire détfitique nette. Les Formations du Moyen Pays
sont plus riches en termes t{rés phuylliteux gue la Formation [,
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(Al+Fe+Ti)/3-K

200 + | .
150

100

o Formation |
@ Moyen Pays Sup.
& Moyen Pays Int.

&
(Al+Fe+Ti)/3-Na
-100 + t t f {
' -50 0 50 100 150
Fig. 9 -~ Diagramme (Al +#e+Ti)/3*K, (Al+Fe+TiY/3-Na pour les

échantillons gréso-pélitigques du HMouen Pays et de la Formation 1. Ce
diagramme .Moine, 18692 permet de distinguer les grauwackes {dominante
sodique) des shales (dowinante potassique).

Cependant Les Formations du Mouen Paus comprannent toutefeois plus de
termes prés phylliteux et ont nettement une tLendance plus grauwakeuse
(sodique) que ta Formation I (Fig. 93. En falt deux différences majeures
distinguent ces ensembles:

- l’hisﬁoire metamorphique. La Fl1 a déja subl un cu plusieurs éplsodes
de haute pression et tgmpérature avant son chevauchement alors que le

Mouen Pays est trés légérement metamorphise;
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-~ l’origine, et probablemant |”"&dge des deux ensembles comme ie montrent

(1) les différences de. rapport _K/Ha des  deux 'ensembiés, (2) leurs

" compositions isotopiques du Sr.orespectives (Fig.20). Le Moyen Pays, en

particulier les formatiens de Kunchha, sont uatcaho—détritiques alors

qﬁe ia Formation | apparatt plus flgScthde.

Ces deux différences montrent bien I ampleur d’un chevalchement tel gue

P.F.

le MCT pd un bloc profond et chaud chevauche Lrés .rapideﬁéht des
formations relativement superficielles. La. - différence ‘ d‘hist0ire
métamorphique est imbartanﬁe du point de vae deé fLuides .lars du
chevauchement 7: le Moyen Pays, trés riche. en minéraﬁx hgdratés,
représente un potentiel de déshgdra£ation considérable Vlors du
métamorphisme sgn—MDT alors que la FI eét une Formaﬁinn.déjé péuure en
eau auan£ L”&auénement MCT. Ce contraste _eét bien 1ilustré rdans te

diagramme P.F. en fonction de SiO, pour les échantilions grésopéiitiques

des deux ensembles (Fig, 1G).

6 v
4 ' | © Formation I
R o
5 o & Moyen Pays
o A A& 2 4 A
4 a,
A A
a A
4 -
&, aA 4 24
A
b o, A,
3 A N
A Q O O
5 . A OOA:%}A A LN : A
o, @ DY B o
o 0.0 0 = &
(23} o ~“§o D
4 ° ot » A F %
11 ® %% 00239 8,5 4 A
o 9 058260383 0 W 4
0."%%gig Vg0 §62 5 0 & 44
0 L Do 0 o N
0 t : : ; : :
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Flg. 10 - Diagraﬁme perte au feu (P.F.) en fonction de la teneur en Si0,
pour les échantillons de grés et schistes du Moyen Pays et les gneiss de
la Formation [. Les teneurs trés faibles en CO, et 80, des échantillons
permettent d’assimiler P.F. & la teneur en H,0. Ce diagramme montre la
difPérence nette entre le Moyen Paus trés riche en eau et la Formation |
beaucoup plus pauvre & composition égale et souligne 1’ importance du
Mogen:Pags en tant gque réserve potentielle d'eau de déshydratation.
Cette différence est liée & la différence d'histoire métamerphique des
deux ensembles. : '
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LE LEUCOGRANITE DU MANASLU

Le massif leucogranitique du Maraslu Vest un carps lenticulaire
d’enviren huit kilométres d’épaiszseur., intrusif au sommet de la Dalle du
‘Tibet dans [es Séries Sédimentaires Tibetaines (Fig.. "11). [IL est
prolongé &4 1'Est par un mince entrelas de filnn;-[eucagranitiques. le
Bras de Chhokang, treés similéire- pétrographiquement au granite du
massif. Ce bras, épais de S0 & 200m est intrusif dans le Paléozoique
inférieur au méme niveau gque la base du massif. Le granite est
remarquablement homogene  sur toute son épaisseur et seules des
variations de granulométrie et la présence fréquente de filons de méme
nature et de paszées  pegmatitiques sent observables. Aucune enclave
métasédimentaire n’'a été observée sauf exceptionnellement sur les bords
du massif. Ce granite appartient & la ceinture des leucogranites du Haut
Himalaya (Sansser, 1984 et 1983; Le Fort, 1973, 197%a, 1981; Dietrich et
Gansser, 1981; Debon et al.,1986; Le Fort et al.,1987) qui’ regroupe une
dizaine de massifs majeurs teus remarquablement identiques tant
pétrographiquement gue chimiquement. Le granite du Manaslu est le plus
étudié des massifs du Haut Himalaya. Il a eté décrit par Hashimote
(1959), Hagen (1969), Le Fort (1973, Colchen et al.(1980 et 19867 et
particuliérement étwudié sur ie plan géochimique par Le Fubt £1875a,
1981), Vidal et al. (1982, 1984), Cuney et al (1984), Debon et Le Fort
(1984), Deniel ¢1885) et Deniel et al.(1988€, 1987). L’étude isotopigue
de |’hudrogéne et de | oxygéne du granite est présentée chapitre IV sous
forme d’un article déposé. Nous ne présenterons donc dans ce chapitre
que quelgues caractéres complémentaires quil n'ont pas éte inclus dans

cet article.

Sur la base des relations de terrain et de la géochimie des

. eléments majeurs,-Lw Fort (1973, 1975a) a proposé pour ces leucogranites

une origine a partir de la fusion partielle de la Formation |. Le modéle
de Le Fort (1981) lie la fusion de la Formation | au chevauchement du
MCT en proposant que la fusicn ﬁartielle spit induite par un flux d’eau

libéré par la désnpydratation des Formations du. rtoyen Pays (Fig. 3).
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Fig. 11 - Bloc diagramme du massif leucogranitique du Mamaslu. Le massif
est intrusif au sommet de la Dalle du Tibet dans les formations
Palénzolques inférieures des Séries Sédimentaires Tibétaines aqu’il
recoupe jusqu’au Crétacé. L'extension orientale du massif, la lame
filonienne du Bras deé Chhokang est intrusive au méme niveau que la base
du massif et est continue Jjusqu’au massif du Shisha-Pangma (Fig. 1).
L échelle verticale est égaie & |'échelle horizontale.
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Cette hupothése a é&té Ié:gemeﬁi_c@nfir@ée ﬁar  les~études isotopiaues,
notamment larsimliitude:des uarLaL!oné}isotopiqﬁésVGu.Sr et du Nd (Fig.
12 et 22) entre le granite et la -Formation 1 (Vidal et al, 1982, 1984).
L'4ge. du granité a pu _étre  déftﬁil'ﬁaf quatbé' méthodes différentes
(Dentel, 1985, Denlel'eﬁjal},.léés, 19870 |

- U~-Pb sur monazite & &5 Ma ;

K-Ar 20 Ma ;

Rb-Sr, isochrones internes, 15,3 3=20,5 Ha4;

- Rb-Sr, isochrone sur un faciéé:périibglier trés pauure en Sr, 18Ma.
Ces 4ges indiquent une durée relatiUeméht longue du magmatisme comme
cela a-été-moﬁtré pour les Leﬁéoﬁfanites‘ d@ Suleiﬁét (Scharer et al.,
1986). Ils concordent égéLEmehp,ayec‘ié ﬁUdé1e"de LgZFDF£ o la fusion

suit le chevauchement du MCT.
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=13 7T e . @ ®
, : o . ®
' o & & .
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e Manasiu granlte
-18 + o o ' o Formation |
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Srf Shoma
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Fig. 12 - Diagramme E€Nd-(®?Sr/®€Sr),,,, pour les échantilleons du granite

du Manaslu et de la Formation I (Vidal et al., 1982, 1984 ; Deniel et
al., 1986, 1987). L'hypothése de genése du granite a partir de la
Formation 1| est confirmée par la similarité des gammes de valeurs entre
le granite et les gneis ainsi que par la corrélation positive des
données dans les deux domaines. Cette corrélation est interprétée dans
la Formation | comme un mélange entre deux sources crustales d’dges
différents (Vidal et al., 1884).

53



Compasltion mindraloglique et chimlous -

La composition modaie du granite est trés constante pour les
minéraux les plus abondante : quartz (30%), plagiocclase zone An 16 a &
(35%), feidspath potassigue perthitique (orthoclase et mieracline) (20%)
et muscovite (10%>. Deux autres minéraux sont en abondance trés wvariable

la biotite €2 &4 5 %) et la tourmaline (0 & S%). La sillimanite
associée 4 la muscovite est rare ainsi que le grenat. Les minéraux
accessoires ne sont jamais trés abondants, <e sont’ : 1l apatite, la
monazite, l’uraninite, le zircon, le beryl, le chrysobéryl et guelquss
rares oxydes associés a la biotite: ©probablement de 1'ilménite
(Chaussidon, com. pers.). te Tabieau 3 donne tes analuses modales de
quatre échantillons types du granite du Manasiu. Les modes de la biotite
et de la tourmaline sont trés peu fiables en raison de leur faible
abondance. Ces compositions sont remarguablement proches de celles

reportées par Dietrich et Gansser (1981) pour les leucogranites du

Bhutan.

Tableau 3 ~ Composition modale de quatres échantillionsg

du granite du Manaslu.

022 u 277 il 464 U 476
uartz 31 25 30 33
eldspath K c5 17 es 21
Plagioclase 31 38 34 35
Huscoul te 9 1z (S 10
Biatite 3,8 Z 2 1
Tourwmal ine o 0 3 Q

Compositions etablies & partir (1) de calculs de
compositions modales avec les analyses chimigues RT
et minéraux (Albaréde et Prouost, 1977), (2) de
compositions au compteur de point au compteur de
point et (3) par analyses d'image interactives
(Lapique et Champenais, in prep.J.

A cette grande homogénéité minéralogigque correspond une
composition chimique extrémement constante pour les éléments majeurs
(Tableauw 4J. Ce caractére trés constant du chimisme se retrouve dans un

diagramme A - B (Fig. 13) de Debon et iLe Fort (1882), Les valeurs des
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Fig. 13 - Diagramme A-B (Debon et Le Fort, 1584) pour les échantillions
du massif du Manaslu (n=188) et du Bras de Chhokang (n=96) illustrant la
grande homogénéité chimique du granite. L’échantillonnage recouvre la
totalité de l"épaisseur du massif entre 3000 et 8000 m. A représente
Ifaluminium non feldspathisable et B les winéraux ferro-magnésiens
(muscovite A= 500, B2 0 : tourmaline @ = 600, B =~ 200 ; biotite B «

€600-700, A =~ 100-150 ; quartz et feldspaths A= 0, B = 0). La zone
owbrée dans le massif englobe 86% des échantillons. La zone owbrée dans
le bras de Chhokang représente le¢ champ du wassif. Les gros cercles
représentent les wouennes des deux groupes.
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La+Ce+Nd

® Bras de Chhokang (NL)

® Coupe n°1 (isochrone)
o Coupe n°1 (non alignés)
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0 ) : } {
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B=Fe+Ti+Mg
Fig. 14 - DPiagramme La+Ce+Nd en fonction de B (Fe+Ti+Mgl) pour

différentes =zones d’échantillonnage du granite (Holtz, 1987), La somme
des terres rares légéres est contrflée par |’abondance de la monazite
dans 1e Manaslu (Cuney et al., 1984) qui est elle-m@me contenue dans la
biotite (abondance proportionnelle A& BR). Les covariations des deux
paramétres dans les différents ensembles s'expliquent par le
fractionnement de monazite par biotite interposée. Par contre le fait
que les divers ensembles, qui ont des Sr, différents (Deniel, 1885)
aient de fortes différences de tat+Ce+Nd 4 B constant indique
probablement que le stock de terres rares des divers niveaux sources est
variable.

deux paramétres peuvent uvarier du simple aw tripie mals plus de 85% des
188 échantillons du massif sont situés dans la zone en grisé.
Contrairement aux eléments majeurs, les abondances degs é&léments en
traces sont trés variables d’un échantitlon 2 |"autre (Tabieaux 4 et S
spéciatement pour le bore, le lithium, le strontium et les terres rares.

Ces variations peuvent &tre sous le controie de processus magmatigues,

précipitation de monazite pour les terres rares légéres et le thorium

L
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(Cuney et al.,1984) ou différenciation (Sr trés bas par exemple). Elles
peuvent aussi &tre héritées de la source (Ba/Sr, Cuney et al.1984 .
terres rares (Flg. 14¥(Holtz, 19867 ou  bien resulter de circulations
tardi & post-magmatiques dans le massif comme le suggére la distribution
des terres rares, l’'indépendance du Eb et du & gu encore ia distribution

de B~F-~Cl (Cocherie, 1977 ; Le Fort, 1981 ; vidal et ai.,1982).

Tableau 4 - Concentrations des déléments majeurs (% poids) et en traces
(ppm) dans le granite du Manaslu. Valeurs moyennes, maxima, minima et
concentrations de trois granites du massif et un granite du bras de
Chhokang (U277).

Moyenne  écart max  rmini D22 U277 U464 U476
type
S0y 73.64 1.18 76.52 63.99 73.5 7437 T422 744
AlyO3 14.87 0.63 20.77 13.42 15.05 1429 14.56 15.05
Fen Oy .83 0.2 1.68 0.32 0.99 0.88 0.86 0.73
MnO 0.03 0.01 0.11 0.01 0.01 0.03 6.03 0.01
CaO 0.11 G.09 0.55 0.25 0.37 0.5 0.46
NayO 4.05 0.33 5.80 2.55 0.89 0.67 4.2 4.18
K-0 4.56 43 5.76 3.06 3.68 3.86 4.44 4.46
Ti02 0.1 0.07 0.3 019 4.33 0.03
P20s 0.1 0.07  0.29
P.F. 0.84 0.30 2.03 0.22 0.46 0.75 0.82 0.73
' 59890 9955 9996 100.27

Ba 213 105 570 <10 453 83 205 172
Sr 76 40 307* 4% 131* 46.9%  54% 44 2%
Rb 286 158 600 25% 251%  304%  377*  4446%
Sn 14 21 7.5 21
W 5 12 1
Mo 0.3 0.9 0.1 0.4
U 9 30 i 4 13 7.6 11.1
Th G 20 1 6.8 6.4 5.7 3
La 11.5 9 55 i 13.7 6.8 9.0 7.9
Ce 19 17 93 1 28.3 15.6 19.2 18
Nd 8 7 37 0.5 14.6 8 8.4 9.1
Sm 2 2 9 0.3 3.33 2 2.1 2
Eu 0.5 0.5 1.7 0.77 0.26 0.35 0.35
Gd 2 1.6 10 .5 3.4 1.8 1.5 1.7
Dy 2.4 1.9 14 0.5
Er I 1.2 10 0.2
Yb 1 1 9 0.5 0.620 0.7 0.11 0.10
Lu 0.14 0.15 1.3 . 0.05 0.083 0.105 0.55 0.56
Y 14.5 14.5 116 4.5
Eléments majeurs, Ba, Sr, Rb., U, Th ¢t Terres rares : Quantométrie (K,

GOVINDARAIJU, CRPG) sauf * et Terres rarcs des 4 déchantiilons
spectrométric de masse ( VIDAL et al, 1982). W, Sn et Mo : absorptiométrie
(M. VERNET, CRPG). Moyennecs établics sur 201 ¢chantillons du massif pour
lcs éléments majeurs et Rb, Sr ; sur 8 é&chantillons pour Sn, W, Mo ; sur 138
échantilions du massif et du Bras de Chhokang pour U et Th et sur 65
échantillons du massif ct du bras de Chhokang pour les Terres Rares.
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Tableau 5 - Concentrations - en bare, flithi_ufn_, fluor ét.
chlore de quelques échantillons du granite du Manaslhu.

Echantillons B Li- F Cl S FeOQ
ppm - ppm %  ppm  ppm %

D8 <50 0.052 80

D 14 _ 40

D 16 60 76 0.061 14

D21 53 .

D22 120 147 0.066 <20

D 28 _ 81 '

D 37 <50 0.1 44 0.54

D 65 <50 0.098 <10 '

DK 28 951 9 -0.03° 58

DK 43 100 187 0.065 35

DK 45 43* 422 0.21 37 42 0.59

DK 50 81

DK 51 152

DK 55a 181 :

DK 157 34 242 0.11 <20 52

DK 195 77 120 0.056 57 47

BK 200 117 - 0.065 150

DK 209 120

U 172 820

U277 <50 0.094 22

U 303 <50 0.13 12

U 315 - 0.09% 52

U 318 <50 135 0.12 12

U 330 820 0.11 10

U 462 <50 302 0.2 14

U 464 390 271 0.12 18

U 476 13%* 264 0.14 23 83 0.50

U 482 <50 207 0.14 24

U 697 605* 165

U 743 63

U 884 0.06 46

T 17 160 234 0.097 18

X10 208 0.13 29

X12 117* 238 0.13 <20 47 0.50

X51 99 0.08 115

X 54 0.1 31 :

X7 300* 189 0.098 50 77 0.49

B : absorptiométric de Bore-Acide carminique ; Li

absorption atomique ; F : potentiométrie ; Cl

:absorptiométrie du ferrithiocyanate ; FeO : volumétrie

(M. VERNET, CRPG ). * : Prompt gamma activation (G.
VIVIER, Grenoble).
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Compos ttions cb!miques'des biotlites et des huscorlres dn Hanaslu

Les biotites d'une vingtaine d’échantilluons du massif et du bras
de Chhokang oﬁt été analysees sur Ffractions separées ou blen & ia
microsonde électronique. Ces analyses (Tableaux & et 7) cowmprennent pour
certains échantillons les dosages de Fe?*, Fe?* ainsi que Li. En
premiére analuse, les «compositions chimiques sont trés constantes =t
traduisent une forte teneur en fer (m=24,8%) et en aluminium (wm=20,3%),
un rapport Fe2*/Fe, ., ©levé auttour de 0,85, une iteneur en H,0* de 3 &

4% (Tableay 18, chap. 4) et une forte teneur en tithium (1500 & 5000

ppml.

Dans la projection M2*-Al-~Si du tétrasdre de ronier et Robert

(1986) (Fig. 15) les biotites sont bien regroupées sur le joint

Al

Muscovite
Siderophilite

®

e Biotite |
o Muscovite

Zinnwaldite

Annite
Phlogopite

M2+. S

Fig. 15 - Compositions - chimiques des bisties et des muscovites du
Manasly (Tableaux 6 et 7) dans la projection Al-Si-M2* du tétraddre de
Monier et Robert (i886). Voir texte.
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annite-phlogopite & wmuscovite. Ceci traduit d’une part une composition
trés alumineuse déja mentionnée, et d autre part d’importantes Lacunes
du site octaédrigque (Tableau 7). En réalité cette lacune est en partie
liée & la Fforte teneur en Li. Dans la projection Li-M2*—Al du méme
tétraedre (Fig. 16) les cing échantillons analysés sont disposés selon
la tendance décrite par Monier £1887) et Monier et Robert (1988 pour
les leucogranites du Massif Central. Cette tendance est interprétée en
terme de différenciation magmatique; dans un premier temps, les
compositions s’enrichissent en Al depuis le pfle annite-phlogopite vers

des compositions dioctahédrigues puis, dans un deuxiéme tewps, les

Muscovite
2+ Al
M Annite
Phlogopite
k)
Fig. 16 - Cowmpositions chimgques des Dbiotites du Manaslu dans la

*projection Li-Al-M2* du tétragdre de HMonier et Robert (1986). lLes
compositions chimiques des biotites évoluent selon la tendance de
différenciation magmatique des leucogranites du Massif Central. AU cours
de la différenciation, les bintites tendent & s'enrichir en #Al. Le
brusqie enrichissement en lithium est d@ & wune lacune de miscibilité:
‘entre biotite et muscouite mise en éuidence expérimentalement dans les
systémes Fe2* et Mg (Monier, 1887).
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' ccmpnsitinns S’énflchigéenﬁren:Li:'a cause dfuﬁe lacune de miscibilive
mise en éuidence ekpérlﬁéh£éléﬂén£'CHDnier et“RUbert, 1886) . On retrouvy
_cette tendance de. maniétéilbgaupéupﬁ moins nette dans le diagrawmme
MEr-Al-Si, (Fig. 15D oG les‘bfntites‘ﬁes plus enriéhies en LI sont les
plus alumineuses. | |

‘Dans un ﬁiagraﬁhe-ﬁl'éniéourdinahcé octaédrique en fonction de
HFe (Fe,o,/Fe o tMg) (Fig. 17 1'aughentation  de ALYY, qui est lide 2
I rasgmentation d'Al,, ., s’accﬁﬁbégﬁe d’uhejaugméﬂta§iun-sensible de X¥Fe.

Classiguemert les 'biotites'les -plus stables ont les compositions les

plus magnésiennes (e.g. Wones et Eugster, 196%) et leur fractionnement

tend & appauvrir le magma en Mg relativement au Fe. L éuolution oebservée

de H¥Fe des biotites du  Manasiu pourralt donc égaiement résulter d'une
différenciation magmaiique puisque les termes les plus riches en ALY!

ont les valeurs de XFe les plus élevées.

@Manasiu massif
1.8 7 X Bras de Chhokang
XXX Li ppm
1.6 + X
' | | e ¢ e
4 | & 4783
4 T )
4231
© 2067 r;@
O 1.2+ {d ¢
o] x e
- 1885
< §K1971 .
1566
0.8 +
X
0.6 +
0.4 —— t b
0.7 0.75 - 0.8 - 0.85 0.9 0.25
XFe=Fet/Fet+Mg
Fig. 17 - Diagramme Al en coordinance pctaédrique -en fﬁnctign de WFe

pour les biotites du Manaslu. et du Bras de Chhokang. L’augmentation des
deux paramétres correspond également 4 une augmentation des teneurs en
lithium des bictites. Cette tendance implique que les échantiilons du
granite correspondent & divers stades de différenciation de magwas ayant
des compositions initiales similaires.
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L’interprétation de <ces tendances en terme de différenciation

magmatique du Manaslu s’oppose & l'heétérogéneite des données isotopigques
Sr,MNd,Pb  qui montrent que le Manaslu est une somme d'unités magmatiques
indépendantes (Deniel et al., 1987J) et donc gue les échantillons ne sont
pas comagmatiques. 1 faut donc envisager que les différents
échantillons analysés correspondent a4 des stades de différenciation
divers de magmas leucogranitiques indépendants mais  ayant
approximativewent les mémes caractéristigues initiales.

Pichavant et al.(1987) ont wmontré sur L|’éuglution géochimique
des verres de Macusani que la différenciation de wagma peralumineux
s}accumpagne entre autre (1) d'une augmentation de la tenaur en volatils
(B, Li, FJ, en Al et Ma; (2) d’une diminution des teneurs en Sr et Ba,
Certains de ces caractéres se retrouvent dans les échantilions du
Manasiu
- avec l’augmentation de XFe des biotites, les teneurs en $r de la roche

totale diminuent (Fig. 18) et les teneurs en Li augmentent ;

095 T
0.9 T
0.85 +
0.8 ¥

‘075 ¢+ @
e e

XFe biotite
[::]
&
[::]

0.7 ¥+

i 4
1 ¥

e

0.65

0 20 40 60 80 100 120 140
Sr roche totale ppm

Flg. 18 - Diagramme M¥Fe des biotites du granile en Ponction de la teneur
en Sr des roches totales. la teneur en Sr tend a diminuer pour les
échantillons ayant un XFe biotite élevé. Cetite tendance confirme
1'interprétation de la différentiationmagmatique, le Sr &tant appauvri
dans les termes trés différenciés.



—~ statistiguement les échantillons ayant des Dblotite a XFe élevés
contiennent de la tuurmaline et sont donc riches en bore (Le Fort et al.
1987, Fig.8) ;

~ l’augmentation de Al dans les biotites correspond a une augmentation
de L’activité de 1'Al du magma.

L’éuvolution observée  sur iles Diotites dur Manas lu apparatt denc assez
compatible avec des IéchantiLlnns. prnuenant de divers stades de
différenciations de magmas assez similaires au départ. Il faut cependant
souligner que la gamme de variation étudiée est trés faible par rapport

4 celle présentée pour les leucogranites hercuniens par Monier (1987) et

ne représente donc que de faible différences d"évolution magmatigue.

Comparées aux biotites de.la Formation 1 (Tableaux 8 et 9 les
biotites du Manaslu apparaissent enrichies en Al en surtout en Fe par
rappﬁrt au magnésium (Flg. 19). Ce tupe d’évolution est bien connu et
s‘ex@Lique par la pius grande stabilité des biotites magnésiennes par

rapport aux biotites ferriféres déja mentionnée. Lors de la fusion

1.8y e Manaslu massif
1 % Bras de Chhokang %
1.6 oFormation | ©® o
1.4 4 ' e
gg o e ee
g ] @ b4 %
& .
— 1+ o
< o o X X
o B
0.8+ o (o) Q
o
o o
0.6"‘_ 0 0 0
0.4’ ¥ % £ - 4 : & % i
0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9.

XFe=rFet/Fet+Mg

Fig. 19 - Diasgramme AlY! en fonction de XFe pour les biotites du granite
compardées & celles de la Formation 1. les biotites du granite marguent

un net enrichissement en fer et en aluminium tout-a-fait cohérent avec

le processus de genése proposé pour le granite.
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Tableau 6 - Analyses chimiques des biotites du granite du Manash.

Echantillon 5i073  Alp03 FeyO03 MnO MgO Ca0 NayG K0 Ti0O2 Py(Q5 P, Total Fe( total FeO Fey0y Lippm
D 14> 35.76  19.67 0.19 5.18 3 0.12 9.43 2.73 t 23.95

D 22% 35.61 19.79 6.26 4.82 t 0.09  9.38 2.6 t 23.45 1566
D 65 36.07 20.13 24,56 0.32  4.25 T t 3.66 2.2 T 3.72 99.91 18.78 3.69 2067
DK 4§ 35.22 22.61 27.1 0.57 1.94 t 0.13 8.38 0.96 0.03 2.01 98.95 4783
DK 59 35.49 20.69 25.97 0.4 3.64 t 0.04 8.18 1.87 0.07 3.52 99.87 19.43 4.38

DK 127 34.28 20.58 27.45 0.7 1.19 t t 8.61 1.02 .02 34 97.25

DK 157 3591 20.84 2561 0.38 3.46 t 0.17 8.29 2.01 t 3.14 59.81

DK 195 35.42 19,49 26.43 0.33 4.84 t 0.21 8.32 2.52 t 2.63 100.19 1971
NL 210* 35.12 19.12 0.83 3.77 1 0.04 9.13 2.84 t 23.73 18.48 5.83

NL 234 36.02 18.61 25.4%8 0.55 4.65 t 0.14 8.53 2.34 t 2.51 98.83 1885
U 277* 35.62 20.46 0.66 2.98 t 0.04 9.27 1.56 t 25.59

U 315* 34.8 20.12 0.68 2.75 t 0.18 9.45 1.81 13 . 25.14 21.92 3.58

U 464* 36.81 20.66 0.57 2.01 t 0.06 6.11 2.87 13 22.16

tJ 476* 36.34  20.63 0.54 2.52 0.01 0.06 9.22 2.34 t 23.27 20.32 3.28

U 697% 36.89 22.01 0.63 1.47 3 0.09 9.23 2.28 t 22.24

U 743% 35.11 20.05 0.27 3.85 t 0.04 5.68 2.39 t 23.89

U 854 36.14 18.6 25.8 0.386 5.11 t t 3.28 2.89 t 2.89 100.07 20.55 2.96

U888+ 35.03 19.23 0.28 6.46 t 0.28 5.67 1.88 t 24.02 15.26 $.73

X 12 34,38 21.21 2593 0.53 2.89 0.G6 0.28 6.78 2.69 0.02 4.6 98.77 20.11 3.58 4231
X7 35.28 21.82 25.06 0.67 2.38 t 0.1 8.51 2.02 0.05 3.58 99.47 19.18 3.75

analyses au guantometre sur fractions séparées ( K. Govindaraju, CRPG) sauf * : analyses microsondes. Dosages FeQ par volumétrie (M. Vernet, CRPQ).



Tableay 7 - Formules structurales des biotites du granite du Manashu caiculées sur la base de 22 O.

Echantillon Si AV aVD g+ Rt Mg Ti Mn Li ZOca K Na  XFe '
D 14 545 255 098 3.05 1.18 031 0.02 554 1.83  0.04 0.72
D22 546 254 1.04 3.0l 1.1 03 003 0641 578 1.83 0.03 0.73
D 65 553 247 1.17 241 043 097 025 004 055 569 169 0 - 075
DK 46 5.45 255 1.58  3.16 0.45 0.11 0.07 1.27 634 166 -0.04 0.88
DK 59 548 252 1.24 251 0.51 0.84 022 0.05 537 1.61  0.01 0.78
DK 127 559 241  1.54  3.37 0.29 0.13 0.1 543  1.79 0 1 0.92
DK 157 5.57 243 138 2.99 _ 0.8  0.23 0.05 545  1.64 0.05 . 0.79
DK 195 547 253 1.02  3.07 1.11  0.29 0.04 0.52 594 1.64 0.06 0.73
NL 210 542 258 0.9 239 0.68 0.87 033 0.11 528 1.8 0.01 0.78
NL 234 5.62 238 1.04 299 108 0.27 ©.07 051 58 1.7 004 073
U 277 551 249 1.24 331 0.69 0.18  0.09 551 1.83 - 0.01 (.83
U 315 542 258 1.12 2.86 0.42 0.64 021 0.09 534 1.88  0.05 0.84
U 464 577  2.23  1.58 2.9 0.47 0.34  0.08 537 1.22 0.0z 0.36
U 476 557 243 13 26 038 058 0.27 0.07 52 18  0.02 0.4
U 697 5.66 234 1.64  2.85 0.34 026 0.08 517 181  0.03 0.89
U 743 5.46 2.54 1.14  3.11 0.89 0.28 0.04 546 192 0.01 0.78
U 884 5.55 2.45 0.92 264 034 117 033 005 545 162 0 0.72
U 888 5.26 2.74 0.66 1.92 1.1 1.45  0.21  0.04 538 1.74 0.08  0.68
X12 538 262 1.3 263 0.42 0.67 025 0.07 1.13 621 135 0.08 082
X 77 546 254 1.44 248 0.44 055 0.24  0.09 524 1.68 0.03  0.84
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Tablean 8 - Analyses chimigues des biotites de la Formation I,

Echantilion 310y Al303 FepOq MnG MgC CaO Naz0O K0 TiOg P,0OsP.F. Total’ Fe( Feq 04
Gneiss o :
BE 106 . 36.81 18%.83 19.2 0.23 11.2 1 0.19 9.05 2.55 t - 1.83 99.89 15.28 2.22

BE 114 36.57 18.21 15.72  0.04 14.76 t 0.69 7.95 1.72 t 3.72 99.39 11.69  2.73

DK 402 35.62 18.95 23.82 0.26 5.97 t 0.2 8.87  3.37 t 1.57  98.63 20.49 - 1.05 -
M 114 36.82 18.86 18.29  0.11 12.44 t 0.1 8.31 1.75 t 241 99.09 14.01  2.72

M 201 34.28 19.36 24.2 0.14  6.47 t 0.09 8.8 3.81 t 1.77 98,92 20.9 . 0.97
NA 28 35.98 19.28 20.81 0.04 981 t 0.53 8.13  2.03 t 2.23  98.84 18.17- 0.62

NL 58 37.98 17.3  16.92 0.3 13.64 095 0.15 8.85 242 ¢ 1.81 100.32  13.6  1.81 -
NL 59 35.62 19.16 20.44  0.23 10.03 t 0.13 849 2.5 0.01  2.14 9875 16.36 ° 2.26
NL 124 35.38 19.4  23.65 0.21 6.37 t 0.11  8.38  3.19 t 217 98.86 20.27 112 .
NL 136 36.43 19.51 23.18  0.29  6.25 t 0.14 881 322 ¢ 1.64  99.47 19,5 - 1.51
NL 413 3491 19.01 1991  0.07 10.83 ¢ 0.25 8.68 278 ¢ 2.67 9911 14,54 3,95

NL 506 38.27 19.06 15.68 13.44 t 0.17  9.33  1.36 t 4.04 101.35 12,38 ° 1,92
U 48 36.9 17.47 1973 0.5 1051 028  $.09 8.83 3.0t 0.06 2.36 9974 14.31 = 3.83
Quartz d'exsudatien ‘ o I .
NL 25 38.27 20.03 18%.31 0.1 10.56 t 0.37 8.23 1.82 ot . 2.09 - 9978 15.2  1.42
NL 123 35 20.51 25.36 0.24  5.99 t 0.19  6.53 3.01 t. 199 $9.82. 2033 . 2.77

NL 608 34.53 18.21 24.36 ¢ ‘

.14 6.87 t 0.22 8.86 2.67 0.56 2.53 98.85 20.37  1.72.

analyses au quantoméire sur fractions séparées ( K. Govindaraju, CRPG). Dosages FeQ par voie humide (M. Vemet, CRPG). "
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Tableau S - Formules structurales des biotites de la Formation I calculées sur la base de 22 0.

Echantillon si ALV AlVD Ee2+ Redt Mg Ti Mn T Octa K Na XFe
BE 106 544 256 0.2 1.8 0.25 247 028 0.03 564 1.7t 0.05 0.46
BE 114 542 2.58 0.6 1.45 0.3 326 0.19 0.0 581 1.5 02 0.35
DK 402 548 252 0.91 263 012 137 039 0.03 545 174 0.06 067
M 114 546 2.54 075 1.74 0.3 2.75 0.2 6.01 575 157 0.03 043
M 201 520 2.71 0.81 2.7 0.11 1.49 0.44 0.02 5.57 1.73 0.03 0.65
NA 28 545 255 0.89 2.3 007 221 0.23 0.01 571 157 0.16 0.52
NL 58 557 243 056 1.67 0.2 298 0.27 004 572 1.66 . 0.04 039
NL 59 538 262 0.9 206 026 226 028 0.03 568 163 0.04 051
NL 124 544 2.56 0.95 2.6 0.13 1.46 ©.37 0.03 554 1.64. 0.03 0.5
NL 136 551 249 .99 247 0.17 141 037 004 545 1.7 0.04  0.65
NL 413 526 274 0.64 1.83 0.43 243 032 001 566 1.67 0.07. -0.48
NL 506 558 247 6.85 1.51 021 292 015 0 564 173 0.05  0.37

U 48 551 246 058 1.79 043 234 034 006 554 168 0.03- 049 -
NL 25 5.6 2.4 1.05 1.86 0.16 2.3 0.2 0.01 558 1.54 0.1 . 0.47 .
NL 123 541 259 1.04 255 031 134 034 003 561 125 0.06 0.68 .
NL 608 259 077 2.67 0.2 1.6 0.31  0.02  5.57 0.07

5.41

LI

0.64




89

Tableau 10 - Analyses chimigues des muscovites du gramite du Manaslu,

Echantillon §5i0y  Al03 Feq03 MnG  MgO Ca0 NayO Ko0O TiGy ‘ P05 PF.  Total FeOpy, FeO FepQO4
D22 46.62 35.63 1.15 0.02 0.5 t 0.08 10.35 0.64 t 5.08  100.07 1.11 -0.08
D 65 46.27 352 1.34 0.03 0.65 t 0.97 10.25 0.69 t 4,98 100.38 1.17 0.04
DX 157 45.75 33.1 2.76 0.04 1.01 t 0.61 108.17 0.57 t 5.48 29 .49 :

DK 195 46.65 32.95 1.83 . 0.02 0.75 i 0.81 9.9 0.59 t 5.25 98.75

NL 234 - 47.18  33.63 2.36 G.05 0.79 t - 0.54 10.11 0.53 t 4.75 99.94

NL 267 48.13 33.06 3.1 0.17 0.45 t 0.16 9.95 0.26 t 4,89 100.17 1.96 0.92
U 277 46.94 33,98 2.51 0.05 6.45 3 0.58 .98 0.35 t 4.84 99.638 1.3 1.07
U 464* 46.93 33.59 0.04 0.83 0.062 0.35 10.5 0.67 3.1

1J 476%* 46.14 33.49 0.08 £.83 t 0.35 10.32 0.71 t 3.1

17 697 46.02 33.79 3.35 0.07 0.47 t .51 10.36 0.54 i 4.8 99.91

U 743 46.24 34.74 2.2 6.03 0.4 t 0.63 10.17 0.57 t 5.44 100.42 .

17 884 48.48 32.68 2.35 0.03 0.7 t 0.58 9.79 0.81 t 478 100.2 1.14 1.08

analyses au'quantométre sur fraction séparées ( K. Govindaraju, CRPG) sauf * : analyses microsondes. Dosages FeQ par voluméirie (M. Vernet,
CRPG). : - :

Tableaun 11 - Formules siructurales des muscovite du granite do Manaslu calculées sur la base de 22 O.

Echantilion Si Al tet Al octa Fe 2+ Fe 3+ Mg Ti Mn- Z Octa K Na XFe
D22 6.2 1.8 3.78 0.1z -0.01 0.1 0.06 4.05 1.76 0.62 - 0.52
D 65 6.16 1.84 3.68 0.13 0 0.13 6.07 4.01 1.74  0.25 0.5
DK 157 6.23 1.77 3.54 0.28 0O 0.2 0.06 4.08 1.77  0.1¢6 0.58
DK 195 6.33 1.67 3.6 019 0O 0.15 .06 4 1.71 0.21 6.56
NL 234 6.31  1.69 3.61 0.24 0 0.16 .05 0.01 4.07 1.72 014 6.6
NL 267 6.41 1.59 36 6.2z 0.09 0.09 0.03 0.02 4.05 1.62 604 0.78
U 277 - 6.28 1.72 3.64 0.15  0.11 0.05 0.04 0.01 4.04 1.7 G.15 0.74
U 464 6.25 1.75 352 035 O 0.16 0.67 4.1 1.7 0.09  0.69
U 476 6.21 1.79 352 035 ¢ 6.17 0.07 0.01 4,13 .77 0.09 0.67
U 697 6.21 1.79 3.59 034 0 0.09 0.65 0.01 4.08 1.78  0.13 0.79
U 743 6.2 1.8 3.69 0.22 ¢ 0.G8 8.46 4.05 1.74  0.16 0.73
U 884 6.43 1.57 3.53 6.13  0.11 1.66  0.15 0.63

0,14 0.63 3.89




partielie, les liquides 3'enrichissent préférentiellement en Fe et les
biotites restitiques éueluent wvers des compositions de plus en plus
magnésiennes C(e.g. Thomson, 1982 ; Holtz, 1986). L enrichissement en Al
des biotites du Manaslu est certainement 1ié& & la forte activité de f’ﬁi

dans les magmas peralumineux.

Les muscouites du granite du Manaslu (Tableaux 10 et 113 ont des
compositions extrémement homogénes - (Fig. .153. Il faut relever des
teneurs en Fe et Mg non négligeables (Fe =0,12 & 0,35 ; Mg «0,1) et une
teneur en Ti trés constante (Ti=0,05). Les ‘teneurs &levées en Fe et My
sont caractéristiques des muscovites primaires dans les leucogranites
{Monier, 1387) et la stabilité du Ti 1ndiqué une faible évolution des
teneurs en Ti des différents magmas. Nous ne disposons pas 4’ analyses du
Li dans les muscovites mais Monier et Robert (1988) indiguent une
augmentation du L1 parakléle‘dans les muscovites et 1les biotites. Les
miscovites du Manaslu auraient donc des teneurs du méme ordre de
grandeur que celies des biotites. Cette hypothése est sout;nue par les

teneurs en L1 roche totale (S0 & 400 ppm), trop importantes pour &tre

seulement contrflées par les biotites.

Compos it lons lsotoplques du Sr compardes du_gran!te au Manasiu, & in

Dalle du Tihet et du Hoyen Pays

Sur la Fig. 20 ont été reportées les anaiyses isotopidgues Hb-Do
des échantillons du granite du Manmaslu du massif, du Bras de Chhokany,
des gneiss des Fi, FII et FIIl et du royen Pays. Ces analyses sont
Lirées de Vidal et al.(1982), Deniel et al.{(1986,13987), Le Fori el
al.(1886a) pour le granite et la Dalle du Tibet et, pour le Mouen Paus.
de Deniel (1985) et Vidal (communication perscnelle, Tableau 2). Dans ce
.diagramme ont été reportées les gammes de wvariation des rapports
- B7Qr /965 calculés « 20Ma de maniére & pouvoir les cowparer avec (&%

rapports initiaux ¢ . Sr du granite. Le champ de ta Formation | est i&

seul & recouvrir celri du granite du massif. Le champ du bras de

Chhokang est plus I ~ge que celui du'massif mais, & !'exception de deux
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Flg. 20 -~ Diagramme 27Sr/®¢Sr en fonction de ¢?Rb/%6Sr pour le granite
et la Dalle du Tibet (Vidal et al., 1982; Deniel et al.. 1986 et 19870

ainsi que pour les Formations duy Moyen Pays {(Tableau &). les rapports
B?Sr/8¢Sr calculés & 20 Ma permettent de comparer les rapports initiaux
du granite avec les compositions isotopiques des autres formations au
moment de la fusion. Dans l’environnement du Manasiu, seule la Formation
I apparalt compatible avec le granite (uoir aussi Fig. 21 et 22J.

échantilions, il est complétement recouvert par ceiui de la Formation 1.
La Formation | apparalt donc comme le seul candidat possible pour
produire le granite. lLes Formations du Moyen Pays dent la fusion

semblait plus probable gque celle de la FI dans les modeéles thermiques du

MOT  de Molnar et al.(1983), ont des rapports supérieurs a 0,88 et sant
~donc clairement incompatibles avec le granite du Manaslu. {1 en va de
méme pour les gneiss de la Formation 111,

La comparaison plus détaillée des gammes de variation du rapport
B78r/865r calculé pour 20 Ma de la Formation | et du granite (Fig. P21 et

22) mantre que le granite ne constitue pas un échanti!lonnage
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Fig. 21 - Histogrammes des valeurs de (®78r/26S8rl), 4y, du massif, du Bras
de Chhokang et de {a Formation | (n: effectif de chaque classe, donnse:
: Vidal et al., '1982 ; Deniel et al., 1886 et 1987). la gamme de L
Formation [ n'est pas totalement représentée dans le massif. UCelig
difPérence peut s’'expliguer soit par une différence de composition
isotopigue de la Formation | avec la Fformation ayant effectivement
produit le granite soit certains niveaux lithologiques de la Formation |
ne participent pas & la fusion. Deux échantilons du Bras de Chhokang ont
des compositions incompatibles avec ceiles de ia Formation [ ; elles
pourraient s‘expliquer par une contribution de la Formation Il qui a des
compositions plus basses.
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Fig. 22 - Diagramme 8”Sr/8€Sr en fonction de °?Rb/%€Sr pour le granite

et la 'Furmatinn I. Ce diagramme wmontre la limite inférieure treés nette
de Sr, du granite vers 0,74,

représentatif de_i§ Formation I. En effet 40% des échantillons de la
Formation [ ont des rapports inférieurs & 0,740 alors que dans le massif
les rapports sontrbrutalement limités a « 0,740 (Fig. 21 et 223. Il est
diffi;ile d'envisager un probléme d’échantillonnage dans le granite
étant donné le grand nombre d’échantillons analysés (n=81) et leur
dispersion géographigue (Deniel, 1985). Deux hypothéses apparaissent des
‘lors plausibles

~ la Formation | quit est &tudiée n’est pas rigoureusement équivalente &
ia formation quil a produit le granite. il faudrait donc envisager des

variations latérales' (Hord—Sud) de composition isotopique de la

Formation 1. La grande régularité Est-Ouest de la Formation [ n’est pas

. forcément extrapolable aux niveaux situés plus au Nord sous le massif ;

- certains niveaux de la Formation | ne participent pas & la fusion pour
des raisocns lithologiques. [l est connu gue dans les formations

migmatitiques, certains niveaux de leptynites ne sont absoluwment pas
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mobilisés (Weber et Barbey, 1986). Au Népal central, les niveaux ies
plus riches en quartz de la Formation | ont effectivement les rapporis
(®7Sr/%88rd, o4, les plus bas de 1la Formation 1 (Fig. 23). Cependant

cette corrélation est assez floue et n’explique pas la limite inférieurs
trés tranchée des cowmpositions isotopiques de Sr que l'on retrouve dans

le granite.

85 71 ° Formation |
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o 0
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(3] 70 + o
c o
e 8]
65 o . o
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60 : : — : =} :
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87gy) 86gy

20Ma

Flg. 23 - Diagramme Si0, en fonction de (®78r/%8),,y, bour la Formation
[. Cette tendance impligque qu'ii existe un rapport entre la lithologie

des gneiss et leur composition isotopicue. de Sr. Cependani, cetts

tendance est trés floue et ne permet pas d'expliquer la limite
inférieure trés tranchée des Sr, du granite (Fig. 20 et 21).
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CONCLUSION

La chronologie de'l'hlstoire:himalageﬁne est résumée sur la Fig.

24, depuis ta collision jusqu'a nos jours. Les processus gque nous allons
édtudier se rapportent essentieilement a . la périnde du métamorphisme

himalayen (= 25 a S fMal) et au magmatisme du Haut Himalaya (=~ 25 & 10 Ma)
induits -par le MCT. Cette périodg,trés récente, ést bréue par rapport au
reste de 1l 'histoire des éléments qui composent ta chatne, C’est la
vitesse de surrection trés rapidér(O,S a 1-mm/an,'Lé Fort, in press) qui

permet d’étudier auiourd’hui les zones profaondes de ces chevauchements

intracrustaux.
Dans ce chapitre, nous n'avons présenté que guelques aspects des

connaissances actuelles de 1'Himalaya auw Mépal Central. !ls constituent

les principales contraintes sur les modéles d’évalution
tectono-métamorphique et magmatique que nous allons tester. D’autres
points, en particulier les hypothéses sur les conditions de pression et
de température de la fusion de la Formation I et les éuentuelles sources
de chaleur pour permettire la fusien n;nnt pas été abordés. L’'ensemble
des données et des modéles appliqués au MNépal Central et également aux
autres sections de la haute chaine Himalayenne font dé cette région un
terrain privilégié pour y étudier la pétrologie fondamentale des roches
magmatigues et métamorphiques et les éupiutions géochimiques dans de

tels contextes.
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Filg. 24 - Chreonolagie de l'évolution générale de la chafne himalayenne
(Le Fort, sous presse).
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Chapitre 2

Techniques d'analyses
isotopiques
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TECHNIQUES D’ ANALYSES 1S0TOPIQUES
INTRODUCT I ON

Des analyses de compositions isotopiques de roches, de minéraux
et de fluides ont été effectuées sur trois éléments; 1'hudrogéne, le
carbone et 1’oxugéne. Elies concernent les rapports des isotopes stables
les plus courants de ces trols éléments soit respectivement : D/H,
F3G/120 et 18(Q/160. Les anaiuses sont faites par épectramétrie de masse
en phase gazeuse sur H, pour l'hydrogéne et CO, pour le carbone et
1’ oxygéne. Ces techniques supposent don¢ la transformation des
échantillons en gaz pour Ll analyse proprement dite. Dans ce chapitre
nous présenterons d’une part, les technigues dites “d’extraction” qui
gnt pour but de convertir l’échantillon en gaz pur et d’autre part, les

principes de wesures, d'expression et de correction des résultats.
TECHHIQUES B’ EXTRACT ION

Les techniques d'extractinon consistent & produire & partir d’un
&chantilion, minéral ou fluide, un gaz pur. Daﬁs un premier temps,
l'élément & analyser est extrait de |’échantillon sous forme gazeuse par
attaque chimique ou pyrolyse dans le cas des winéraux, par broyage pour
les fluides occlus. Il est ensuite transformé en H, ou en CO, et
purifié. Ce traitement est réalisé dans des lignes & vide o0 le
transfert des gaz s’'effectue par pompage ou piégeage par condensation a
basse température. La mesure des quantités de wgaz extrait dans un
manométre & mercure permet en fin d opération de contrfiler le rendement
des réactions. D’une maniére générale, la mesure au spectrométre
nécessite de disposer d’environ 100 & 200 wmicromeoles de gaz. Pour
obtenir cette guantité de gaz, environ 15 wmg de silicates ou de

carbonates pour le CO, et 200 mg de biotite pour 1’'H, sont nécessaires.
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Hydrogéne

Les extractions d'hydrogene sont principalement faites sur trois

types d’échantillons
- les minéraux hydratés pour recueillir | "hudrogéne de 1'eau

structurale ;
-~ les inclusions fluides ;
- les eaux météoriques, hydrothermales etc..
Pour tous ces échantillons, le principe de transformatien en H, est ia
réduction de l’'eau sur uranium & 800°C. Cette technigue a été proposée
par Bigeisen et al.(1952). Le déroulement de | extraction est présenté
Fig. 2%5.

fiprés pesée, l’échantiilon, minéral ou roche totale est placé
dans un creuset de platine puis wis sous wide dans un tube en silice et
chauffé a 120°C pendant douze heures afin d'éliminer |'eayu adsarbée
(H,07). [l est ensuite déshydraté par fusion sous wide & 1’'aide d’un
four & induction. Les gaz libérés sont principalement H,0, H, et Co,. H,
est produit par réduction in situ de 1’eau libérée sur le Fe?2* du
minéral et est conservé. L'eau est purifiée par séparation du CO, dans
un piége a acétone. L’eau est ensuite transfarmée en H, par réduction
Sur uranium a 800°C et | hudrogéne produit est transféré & l'aide d'une
pompe de Toeplier soit dans un manométre, soit dans un tube a
échantillon,. Pour garantir L "absence .de fractionnement entre
1"échantillon et le gaz analusé il faut extraire 100% de |'eau caontenue
dans les minéraux. A cet égard. le contrfle du rendement des extractions
est trés  important. La mesure du rendément des extractions procure de

plus un dosage Lrés précis de |’ eau (H,0*) contenue dans l’échantillon.
Carbone
Les analyses isotopiques de carbone sont faites sur trois types

d’échantillons pour lesquels les procedures d’exiractions sont assegz

différentes:



¥
Préchauffage

. Minéral S | '
[Rdchef”totala : anﬁ:iusio-ns -fluid'esj

" Préchauffage
120°C/12h - 120°C/12h
sous pompage -\ sous pompage
CHAUFFAGE ﬂ(Ef_cmsElwtm\nv) |
_1600°C —

H2 +H2 O+CO2
' Piégcage |
_-180°C

‘ G.C.

gege
" acétone
_ -80°C

Inclusion fluide :‘
Analyse o3¢

Manomeétre,

H, O+
Ypoids

tube échantillon
Spectrometre
Yoo

Flg. 25 - Schémwa de principe des extractions d’hydrogéne des silicates
et des inclusions fluides. Pour les inclusions fluides, le CO, libéré
est purifié et anatusé pour §13C. (8.C. : gaz condensable ; 8.N.C.

: gaz
non condensable).
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- le GO, des inclusions fiuﬁdes_.pour- Léqﬁel ‘on opefe une simple
purification du gaz éprés brogaﬁe de |’échantillon sous vide ;

- le carbone des minéraux cafbdnatés, extréit sous forme de C0, par
attaque a i’acidé[ Cette technigue permet égalemen£ de- mesurer la
composition isotopique de 1’ oxygene des carbonates;

- le carbone réduit fgraphite), oxydé & haute iempérature sous

atmosphére d’oxygeéne.
Jarbonates

tes minéraux carbonatés sont attaﬁués sous vide avec de |’acide
phosphorique 100% suivant la méthode de MeCrea (19503, Cette attaque

libére du CO, selon la réaction:

3CaCo, +:8H,PO4 $+ 3C0, + Cay(PO,J), + éHZO.

Le CO, extrait est ensuite purifié par (1) piégeage a ~180°C et pompage
des gaz non conden#ables et (2) libératien a -80°C ce &ui permet de
séparer le CO, de l’eau qui reste solide. La quantité de CO, est alors
mesurée dans un manométre érmercure pour le contrfiie du rendement puis
transféré dans un tube échantillaon.

lLa réaction d’attaquerlibére‘looz du carbone de 1 échantillon,
par contre seulement les deux tiers de 1’ oxygéne sont libérés dans le
CO,. Cette séparation provoque un fraqtinnnement de |’ oxygeéne entre le
CO, et le résidu d’attaque. Ce fractionnement a été déterminé

expérimentalement par Sharma et Clayton (1965, modifié) pour une

température de réaction de 25°C pour la calcite et ia dolomite

Mep2-poeomite> C220/1%0)cy, 1,01110

T80/ 5000,

Dicoz-caecite - ._(.1,_9_0/160)002 = 1,01028
e (1807600 40

[l conuient donc, d’'une part de corriger les mesures d’'oxygéne selon ces
coefficients et d'autre part d’effectuer les attagques & une tewmpérature
de 25°C. Pour ce faire, tes tubes de réaction sont placés dans un bain

thermostaté,
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Le temps d’attaque totale, & urg  température donnée, @asgt
différent pﬁur chaqﬁé ﬁgﬁe de carbonates. Cette différence peut 8ire
importante, calcite (2 heures) et dmlamiﬁe (P4joursy ; elle perﬁet en
prélevant un premier aliquot en fin d'attague de la caicite, de séparer

le GO, de la calcite de celui de la dolomite.
Carbone réduit - Graphite

La technigue d’oxgda;ion du graphite CFlg..ée) & été appliquée a
différents types d’échantillone : le graphite-puf, les schistes neirs
qui contiennent couramment 10% de carbene, et. les schistes qui ne
contiennent que des traces de graphite f( 0,05 % carbone). Dans tous les
cas, le graphiﬁe a eté oxydé dans un four 4 950°C en présence de CuQ qui
permet de maintenir une pression partielle d'0, d'environ 60 mmHyg Ce.g.
Craig,1953 ; Pineau et al.,1978 ; Schoell et al.,19833. Dans tous les
cas, l'oxyde de cuivre utilisé et les tubes & réaction en silice sont
portés & 1000°C -pendant une demi-heure auvant introduction des
échantillions afin d’éviter toute contaminaﬁion.

Four les échantillons riches en graﬁhite, 1 "oxydation a éte
réalisée dans un tube de silice d’enuiron 15 cmd. L."échantillon broye,
pesé, est mélangé A {’oxyde de cuivre puis introduit dans un petit tube
de silice. Cet ensemble est alors placé dans -le tube du four et pompé &
126°C. Le tube est ensuite fermé puis chauffé é, 850°C pendant environ
trois heures. Aprés oxydation, les gaz (Co,. 0,, H,0, S0, ...Dsont

transférés dans une ligne classique pour purification et dosage du o, .

Les échantillons pauvres en graphite nécessitent un traitement
assez différent pour plusieurs raisons
- la tengur en § due aux micro-inclusions de carbonates dans les
schistes * est du m&me ordre de grandeur que celle du carbone réduit. Ce
carbene est également dégagé lors de l"oxydation (Pineau, 1877)
- la faible teneur en C implique de traiter d’impertantes quantités

d'échantillion variant de 0,5 a4 4 g ce qui pose des problémes d’oxudation
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Schiste
C < 0,5%

Graphite, ‘schiste: noir
I C100 & 0,5%

Dissolution des
carbona_tes
HCI 2N, 100°C

Rincage- sur filtre
- en silice

Echantilion sur filtre

- Déshydratation partielle
500°C, 1h, sous pompage

N

 OXYDATION
Four a CuO, 950°C, 3k J H, O
m2+ H20 ¢02+302 +N2...

v

(Purification alcool, -120°C }——#{G.N.C. pompés
v

: CO2+ H20

v

| c0, [«—(Purificari » 80°C )by GC.
o Purification acétone, -80°C Hy 0

! > tube échantilion
Manomeétre Spectrométre
© o'2C

%poids %o

‘Fig. 26 - Schéma de principe des extractions du carbone réduit des
schistes & graphite par oxydation (G6.C. : gaz condensable ; G.N.C.
gaz on condensabie).
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tutaie de la poudre ;

- le chauffage pruuoqué 1a‘.déshgdré£at10n de 1'ébhan£iilonu- Pour un
schiste, les quantités molaires d eau dégagee”san enviroen duarénte fois
supérieures a celle du COZ, ce-ﬁui rend*difficile:sa purification.

Pour pallier ces difficuités, un traltemént pompfenénéfl’éllmination des
carbonates & |l acide puis la deshgdraﬁatioh partieile avankt l'o%gdatian
a éte appliquée (Fig. 26). L'élimination des carbonatés est obtenue par
dissolution dans HCL & 100°C. Le mélange est ,ensuiﬁe:'filtré sO0US
aspiration sur un filtre de silice puis ancé sur le ‘m@me Fittre.
L’échantillon forme ators un minbé Film sur le Ffiltre, l"ensemble est
placé aprés étuvage dans le tube de silice du four,aveé du Cud . Un
préchauffage a 5S00°C sous pompage permet de déshudrater au maximum:
t"échantilton puis 1l’ensemble est porté a 950°C tube fermé pouf
l’oxudation. UL opération est ensuite simitaire é'ce!le des échantillons

riches en carbone.

Les dosages de carbaone calculés & partir des rendements
d’extraction sont généralement supérieurs de queiques dixiémes de % aux
dosages réalisés par coulométrie & impulsions (M.Vernet, CREPGB). Pour ies
échantilions riches en graphite, la reproductibilité des dosages est
meilleure que 5% et la reproductibilité des §13C est de =0,2%. (Tableaﬁ
12)., Le schiste standard a été préparé & partir de minéraux séparés =t
de graphite de Sri-Lanka; les wvaleurs de §!3C sont tout—é—Fait
similaires & celle du graphite pur (tableauw 12). Pour les échantitlons
pauvres en graphite, la comparaison des dosages d'extraétian et de
chimie est trés satisfaisante compte tenu du fait que 1 on est en limite
de sensibilité pour la coulométrie. La reproductibilité des dosages est
assez mauvaise (< 30%) mals la précision des B'3C reste de *0,2%. . La
comparaison des extractions avec et sans attagque & 1'acide montre
t'influence des carbonates en particulier sur les compositionsg

izotopiques.
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Tableau 12 - Données d’extraction du carbone par oxgdatxon
Comparalson des desages de carbone obtenus lors de
l'extraction par rapport a la coulométrie &t dupchaLes de Sl?P

% G %o - . osi3c
extraction  coulométrie - %, -
'ECHRHTILLUNS RICHES
Graphite Sri-tanka 100,76 N : -7.0
duplicate - 100,19 '~‘_ ) _ -8,8
Standard Schiste ' 9,82 H'9;88 o . -6,9
duplicate - 10,17 - , S ~-7,0
duplicate o 9,86 T . -7,0
AP 28 . 7;54 - . 7,38
AP 825 7 . 6,86 . 8,54
NL L - 10,34 10,05
ECHANT FLLONS PBUBRES . : Lo
ML 4 ) 0,08 ,
sans attaque acide 0,030 ‘ -24,0
duplicate - . .0,027 I : ~-23,8
daplicate . . 0,051 -25,8
S avec attaque - . 0,016 : -23,6
AP 167 ' 0,08
sans attagque acide 0,135 -28,1
avec attaque = . 0,086 -21,5
AP 199 - ' 0,06
“sans attagque acide 0,074 -2G,0
avec attaque 0,048 7 -21,5
AP 346 ' ' 0,12
sans attaque acide 0,110 -17,3
avec attaque : _ 0,121 - -18,7
AP 417 ' . 0, 42
sans attaque acide 0,438 -28,6
avec attaque 0, 448 ’ -28,6

Dosage de carbone par coulométrie : M,Vernet, CRPG.

Oxugéne

L oxygéne des carbonates est extrait par 'attaque 4 H,P0, selon
la wméthode ﬁréseﬁtée pour le carhone. L’axggéne structural des silicates
et des oxuydes est extrait par réaction & chaud avec du BrfF; selon la
méthode proposée par Clagtén_ el Mageda(18é3). Cette attaque sur

silicates libére |'oxygéne O, selon une reaction du type



2Brfg + Si0, + SiF, + 2Brf, + 0,

.Le BrF; produit péut également réeagir selon le m@me tupe de reaction., A
|l "exception de L oxygéne, Le; produits de reaction avec les silicates et
les tubes a réaction en nickel ©5iF,, "KF, AlF,, Brf., Brf,, Br,, MiF,,

NiBr,....J sont tous soit zolides .soit condensables a .—18000. Cn peyt

ainsi séparer facilement 1’0, dui est ensuite réduit en CO, sur an four

a graphite & 730°0C puis-purlflé et.mesqré ats ménométre. Le rendement des

extractions est trés important car if permet. un contrile des éventuelles

pollutions dans le tube & réaction. Celles-ci peuggnt soit augmenter les
rendements (H,0, air...) ou limiter .Leé réactions (residy solide de

réaction, teflon,..J).
MESURES, EXPRESSION BES RESULTATS, CORRECTIONS
Spectrosétirie de wmasse

Les mesures de compasition isotopique ont éte réalisées sur
spectrométire de wmasse en phase gazeuse VG BO2 D. Cat appareil comprend
deux ensembles source-tube-collecteur specifiques de L'H, et du CO,
montés sur un  systéme d’introduction des gaz et de pompage unique. Le
gaz est introduit dans la source a une pression de |’ ordre de 10"7 mmHg
»tanisé sur un  filament, puis focalise et accélere par un champ
électrique a haute tension. Le faisceau ainsi forme entre dans un
secteur magnétigue ol il est plus ou moins deuié en fonction de la masse
des ions. A la sortie du champ, les différentes masses sont mesurees sur
un  double collecteur Faradau. Le champ  magnétique etant produit par un
aimant permanent,c;est la tension d'accelération et la pesition de
l"aimant qui permetient de focaliser le faisceau sur le collecteur. La
mesure des signaux sur les deuw collecteurs rermet de calculer ie
rapport des masses. Ce type de mesure re fournit pas une mesure absolue
du  rapport isotopique. L’échantillen est mesure en  alternance auec un
gaz de reéférence (standard) et le résultat est la déviation du rapport

de | échantiilon par rapport a celui de la reférence. UCe résultat est
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exprimé-en notation delta gqui est la difference des rapports isotopigques

d'un échantillon et d'un standard exprimé en pour mille:

RECH "sto :
B (%) = ————— x 1000
Rsro

‘ B = D/H, ‘30/'EC, 18g/160

fiesures, Corrections

Les wvaledrs de 5180 et7843C sont caleuléeé 4 partir des mesures
du rapport des masses 46/44 et 45/44 respectivement. La masse 44
correspond & la molécule '2C*¢0'¢0, ia masse 45 aux molécuies *3SCI60Q €0
et 128C160170 enfin la massel.48 correspond  aux molécules 'E2C1EQ'8Q0 oy
13016070 et '2G!70'70. Les contributions de '70 et '*C sur la masse 46
et de ‘fO sur la masse 45 sont corrigées selon Craig (1857).

lLLes valeurs de SD sont calculées & partir des mesures du rapport
des masses 3/2. Une correction doit @tre apportée aux mesupes a cause de
la contribution d'ions Hf formés dans la source. L’apparition d'ions Hs
est proportionnelle au carré de la pression dans la source (Friedman,
19593 et dépend de la géométrie de la source ainsi que du temps de

réstdence des ions dans la source.

Les mesures des échantillons sont effectuées contre des
références internes au iaboratoire, elles—mémes calibrées par rappert a
des standards internationaux. Les valeurs de 6D et §'%0 sont exprimées
sur SMOW qui a des wvaleurs proches de |'eau océanigue moyenne et celles
de &!3C sur PDB gqui correspond & la valeur des carbonates marins. Les
calibrations des références de mesures ont été faites en utilisant

principalement les standards reportes sur le Tableau 13.



: Tableau 13 - Standdrdc utllzse“ pour .la callbratlon deb-

reFPrPnces de meaurea et ka Correcilon dPs antgses

Standard - nature ' BDSHW 8 000w BIC,p5
NBS 28 . quartz o _ D 5,64

MBS 30 biotite : 5,10

VRS quartz - o 13,35

V- SHMCH eau S 4]

NBS 1A T eau : -183

sSLAP egu . ' ~427 . :

NBS 20 ‘calcaire o 26,64 S -1,08
TKL 1 calcite 26, 44 ~1,68

Repruductibi!ité

La précision des meéuresr au sﬁectrémétre';est de lgordre du
‘ cenbiéme de % ce qui est trés. largement supérieur 4 la reproductibiliteé
des extractions. La précision des analyses est donc conditionnée par les
erreurs engendrées lors des extractions, pollutions, effets de mémoires
du four & uranium pour l’hgdfogéne,'rendement des extractigns etc... Les
reproductibilités établies & partir des duplicates d’'extraction de

standards sont * 2 % pour 8D et * 0,2 % pour 5'3C et §!9Q.
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Chapitre 3

Géochimie isotopique (H, C, O) des
Formations du Moyen Pays Népalais,
volatilisation et migration
de fluides dans le
métamorphisme inverse.

La chaine himalayenne

au Népal central |
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INTRODUCTION

Lors du chevauchement central himalayen, les Fbrmatiqns du Moyen
Pays HNépalals ont subi un métaﬁarphisme prograde dd & 1’augmentation de
température et de pression induite par le cémpartiment chevauchant, la
Dalle du Tibet. Avant d’@tre chevauchee:, les Formations du floyen Pays
présentaient des paragengses métamorphiques de -bas degré, a muscovite et
chiorite, analogLes a celles qui existert encore dans la partie Sud du
Moyen Pays. Le métamorphisme himalauen se traduit par L’apparition
progressive de la biotite, du grenat et enfin du disthéne et/ou

staurotide au Fur et & mesure que l'on se rapproche du MCT.

L’augmentation de température est de l'crdre de 150 a 250°C entre la
zone & chlorite <{(400°C) et les =zones de plus fort degré métamorphique
(550-650°C) contre le MCT (Fig. 5, char.i1). L'épaisseur de la section
entre |’isograde d’apparition de la biuﬁite et le MCT est d'enviren 12 a
15 kilomeétres dans la partie Est tuallée de la Burhi Ganda}i ; Fig4 @ A2
et environ 4 kilométres dans la partie Juest C(coupe du Machhapuchare,
Fig. 4 :C). Dans les Formations du Mouen Pays, la présence de mombreux
exsudats de quartz interfoliés témoigne de circulations de fluides
métamorphiques. La nature de ces fluides (P&cher, 1878, 1979) éuvolue
avec le métamorphisme depuis des fluides aqueux dans la zone & chlorite
4 des fluides de pilus en plus riches en CJ, (50 X%mol.) vers le MCT (Fig.
& chap.1).

L étude des compositions isotopijues H,C,0 du Mouen Pays vise a
déterminer l'origine de ces fluides, 1’échelle des wmigrations et
1’ampleur des volatilisations dans le “oyen Pays. Une cinquantaine
d’échantillons appartenant aux zones & chlorite, biotite, grenat et
disthéne (Fig. 27) et répartis sur enuiron 150 km d’ouest en est ont été
analuysés. Les roches AL et AP prosiennent de l’échantillonnage
génchimique de'ﬁ. Pécher (1978) et ont &:é& étudiées du point de vue des
.paragenéses métamorphiques, Trois types d’ééhantilknns peuvent &tre
distingués

- des roches -gréso-pélitiques. “lles représentent ta grande
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majorité des niveaux Qu'rﬂqgen:Paygl Supébieur et la totalité du Mouen
Paus jnférleur. Du poirt de vue des fluides, ces niveaux constituent des
réserves importantes d’eau; ~les teneurs . H,0* éuoluent de 1% pour les
termés gréseux & 5% pbur'lesftermés les pius pélitiques. De plus ces
roches sont trés pauvres enfcarbcne (Tableau 1, chap. 12 & l'exception

de queldques ,niueaux de'schistes gréphiteuk' préSenbs uniquement dans ie
Moyen ?ags Supérieur. ﬂucuﬁé,étude de #riétaliiﬁité du. grabhite n‘a éicé
menée;  ce terme regroupe donc  graphite, graphitelde et matiére
organique. La présence dergraﬁhite':méme en traces contraint dans ces

niveaux la f0, a €tre relativement basse, probablement assez proche du
tampon @M-F compte tenu de la forte teneur en CO, des Eluides:

- des calcaires dolomitiques impurs du Moyen Pays Supérieur. [ls
représentent avec les schistes noirs une source locale possible de
carbone pour-les Fluides;

- des lentilles d'exsudation de quartz qui permettent d’analyser
les fluides métamorphiques: directement pour 6D et §'3C sur inclusions
fluides et indirectement pour §'®0 calculé & partir du 5‘35 quartz et de
la température métamorphique.

La carte (Fig. 27) montre la répartition des divers types
d’échantillons. Ils ont été sélectionnés de manigre & éunstituer un
éventail représentatif des variations de la lithologie des roches du
Moyen Pays et de leur degré de métamorphisme. Ceci est important en
particulier pour les roches gréso-pélitiques qui correspondent toutes a
des mwélanges relativement simples & quartz—muscuuite—chlorite mais pour
lesquelles les proportions des divers minéraux (Tableau 14) wvarient
Fortement. Les compositions modales indiguées sur le Tableau 14 ont été
établies a partir de diverses méthodes en particulier rayons X et
analyses chimiques roche et minéraux (Albaréde et Provost, 1977). La
diversité de ces mélanges pour les échantillons étudiés est bien
illustrée par le diagramme Si0,-Al,05-Fe,(,+Mg0 (Fig. 28).

La flexure anticlinale de la =zine étudiée permet en plus de
comparer des échantillons appartenant & un méme niveau stratigraphique

mais situés dans des conditions tectonométamorphigques différentes
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fig. 27 - Carte de localisation des échantllluns . L échant1klon de
calcaire AP168 situé a environ SO km au sud de Pokhra n *est pas reporté
sur la carte., Contours géolpgiques et tracé des isogrades de
métamprphisme d’aprés Colchen et al. (19807 (isogrades d'apparition de
la biotite : +Biot, du grenat +6t, du disthéne : +#Ky, de la staurotide
: +S5ta).
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'F!é, 286 - Ensemble de 1'échantillonnage gréso-pélitique dans le
diagramme Si0,-Fe,0y+Mg0-Al,0;. Les échantillons sont distribués sur un
axe de wmélange entre un pile quartz et un pBle phulliteux dominé par la
muscovite (¢.f. Fig. 8, chap.1).
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Tableau 14 - Composition minéraicgique des échantillcns gréso-pélitiques.

Echantillion Cowmposition minéralogigue (%pbids) ' zone
' Quartz Musc. Chlor. Biot. divers métamorphigue

MOYEN PAYS SUPER!EUR
Schlstes graphltsesux

AP 28 250 35 5 (:7.5 Chior.

AP B82S 55 19 ‘ Ph:dd «:8,5/ P1:10 St

AP B30 36 36 > 14 tL:%5/ 6/ GL/ T (13

ML 1 40 5t €:1Q/ Fk:25 Chior,
Schlstes

RL 147 50 38 10 Fl 8t

fP 346 30 40 2 20 G4/ St/ Ku/ C St
Grés blcolores

AP 473 30 25 + 24 Fl:20/ 2r St

MOYEN PAYS INFERIEUR
Schistes de Kunchha

AL 174 35 43 20 Y Fl Biot
AP 199 i6 S0 i2 2 Fl:10/6t:10/Fk -~ 6Bt
&P 375 54 34 5 2 Gt:5 8t
AP 417 25 70! 5:0,4 Bint
AP 524 25 52 14 5 0t:5S Gt
RP 657 o+ + Ph+ Gt
AP 874 22 B85 10 T:e Chlor
&P 9695 40 40! 15 Chlor
AP 972 42 35! i5 Pl Chlor
ML 4 20 60 17 Biot
Bréso schlstes
RE 212 &0 s 13 i0 Biot
AP 9 70O 18 12 T Chlor
. @P 385 35 50 9 S Biot
AP 390 40 45 15 T Biot
fAF 537 50 25 S 10 T:3/ Fk:7? Biot
AF 888 50 3z 12 P15 Biot
HL 3 55 24 + Pl:8/ Fk:8 biot
Brés mass!fs
( AL 49 &0 14 11 P1:15/ Ap Chior
AL 71 75 iz 7 Pl: & Gt
AP 167 + + + + Fl Biot
AF 44D 7O 10 8 Fl1:10/Fk/T/Ap Gt

Lles pourcentages sont les synthéses des reconnaissances des minéraux en
lame mince et aux ragons X (F. Lohte, CRPB), des rapports de pics de
rayons ¥ et des compositions wodales calculées & partir des analuses
chimiques roches totales. La précision des valeurs dépend de la
corrélation des sources 4’ informations et de la gquantité de 1la phase
considérée. FElle est assez variable et en tous les cas supérieure & =2%
de la wvaleur et de =1% sur les basses concentrations. La zone
métamorphique est déterminée d’'apreés la pisition des échantillons par
rapport aux isogrades de métamorphisme de la ¢arte géologique de Colchen
et al.{1980J). Abrévuiations: Ap:apatite/ Bioit:biotite/ Chicr: chlorlte

" Fk:feldspath potassique/ G:graphite/ Gi:grenat/ Ku:disthéne/
ﬂusc:muscnulte{?l:plagicclase/ Ph: phlogopite/ St:staurotide/
T:tourmatine/ Zr:zircon. Muscovite: !indique que la mu:covite est en
fait une fiydromuscouite contenant 6 & 7% d’eau. +:minéral <1i%.



Tableau 15~ Compositions isﬁtupiques deIL'Hgdrogéﬁe,'du carbone et de
1’oxygéne et dosages H,0* ‘et Carbeone réduit des roches gréso-pélitiques.

Echantillon = H,0° 8D % 6D %o € 8130 % B1°0 %
% poids roche t. H,0 est.| % poids graphite| roche t

ZOME A CHLORITE ‘ :
L 49 1,15 -78 -49 ..

! |
L _ | |-
&P 9 2,15 = 66 “37 | |
AP 28 2,23 - -85 -s6 | 7,51 -28,9 |
AP 874 4,07 69 - . -44 | 0,18 . -28,1 ]
AP 969 3,72 -61 -33 | 0,15 -21,8 | 12,0
AP-9v2Z . 3,95 -81 =52 0,14 =~ -26,7 | 10,4
HEL i 1,54 -104 ;=80 10,34  -31,0
ZONE A BIOTITE : :
AL 174 4,87 -66 To-47 8,2
AL 212 -e,80 ~79 - —48 i
AP 167 0,08 -21.6 |
‘RP 385 - 3,88 -82 -58 0,06 -22,3
fF 390 4,06 -76,5 = =80 | 0,10 -22,0
AP 417 . 4,44 -57,5 -38 | 0,44 -28,6 13,9
AP 537 1.83 ~-80 -B2 0,06 -23,7
AP Bas 2,71 - =59 -34 -21,9
HL 3 i,11 =81 =70 0,21 -25,4 12,7
HL. 4 4,65 -84 - —60 | ©,03 o -23,6 |. 9.9
ZONE A ERENAT : I |
AL 71 0,91 -84 - -83 |
AL 147 2,40 -64,5 -48 |
AP 199 3,50 -48 -5 { 0,76 -21,5 |
AP 375 2,02 -72 -s2 | 0,07 ~23,1 |
AP 440 0,77 ~70 -47 0,05 -21,5 | 12.4
AP 524 4,03 -45 -23 | -
AP 657 ‘ | ©,02 -24,3 |
AP 830 2,71 -58 ~37 |
ZDOWE A DISTHENE CU STAURCTIDE i
AP 346 2,98 -57 -42 0,1t -18,7 |
AP 473 1,87 -74 55 { 0,086  -19,8 |
aF 8425 2,61 =57 - - -49 } 8,386 -28,6 |
"§D H,0 est." : 8D calculé de l’eau en équilibre avec

l’échantillon 4 température maximum du métamorphisme de la zone
considérée. Cette valeur est calculée a partir de la composition
minéralogigque de chaque échantillon et des zoefficients de
fractionnement minéral-eau. Pour le systéme chlorite-eau, Graham
et al. (1986), un fractionnement de 35 indérendant de la '
températurede a &té utilisé. Pour les micas les équations
micas-eaw de Suzucki-et Epstein (1976) ont :té utilisées. Les
reproductibilités sont de 22%. pour les 8D -oche totale, de
+0,2%. pour les §!3C du graphite, de =0,5% »our les dosages

d’eau et de =0,01i%¥ de la valeur pour les dosages de carbone.



(proches et &igignées par rappori .au MQTj. Ceci est particul;érément net
pour les Pohmations du- Moyen Pays Supérieur gul sont pey métamorphisées
-au_Sud et qui présentent un-'hétamorphisme a disthéhe, et staurotide au

Nord dans la zone du MCT.
RESULTATS ISOTOPIQUES
Roches gréso-pélitlques

‘Les 26 wvaleurs de 6§D  sur- ‘roches © totales des  termes
gréso—pélitiﬁues_(Tableau 15 ; Fig. 29) varient sﬁr une trés large gawmme
de -104 & -45 %, . En prémiéFE'.épprsximatiun, les ‘valeurs ‘ies - plus
néQatiues sont  situées dans.lé‘ ﬁartlé mérldiﬁhaie du terrain et elles
tendent & augmenter vers. le MCT . _Ceﬁtercorrélatinn est nette dans la
partie Est (Fig. 30), région de la Burhi Géndaki, ol les valeurs de &D

débutent entre -104 et -90% au Sud pour arriver entre ~-74 et -45%. au
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Filg. 29 - Valeurs de 6D roche totale des schistes gréso-pélitiques
{cercles) et de 6D H,0 des inclusions fluides des lentilles d’exsudatidn
(triangles). Les valeurs de §&D roche totale ont tendance & &tre plus

élevées dans les zones les plus proches du MOT. A 1'échelle

kilométrique, les valeurs de 6D des inclusions fluides varient de «
20%. . '
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Fig. 30 =~ Valeurs de §D. roche totale et de B5!'3C graphite des schistes
gréso-pélitiques sur la coupe Nord-Sud de la Burhi. Bandaki. Les valsurs
de 5D augmentent de la zone & chlorite & la zone & grenat puis tendent a
diminuer. Cette diminution est liée & la proportion de biotite dans la
roche C(Fig: 33). Pour le graphite, les valeurs de §'3C augmentent assez
brusquement de « -28 % & = -24 % dans la zone a biotite ©puis
augmentent plus progressivement vers le MCT Jjusqu'a = -18 %. . Les
échantillons Pigurés par un cercle ouvert sur la coupe ne sont pas
projetés sur la coupe mais replacés en position équivalente par rapport
aux isogrades de wétamorphisme (+Biot :isograde d’apparition de la
biotite, +gt: du grenat, +sta: de la staurotide et/ou du disthéne).

Nerd, Cependant, on peut noter une diminuticn sensible des valeurs de 5D
& partir du milieu de la zone a grenat. A 1'Ouest dans ta région de
Pokhra, la gamme de variation est beaucoup plus restreinte ,26%. (-85 a
~-59%.) et la corrélation entre la position des échantiituns et leur 8D
est moins nette.

lLes tenéurs en H,0 des roches etudiées présentent & peu pres la
méme gamme de variation de la zone a chlorite a la zone & dléthéﬁe. Pour

la totalité de | échantillonnage géochimigue du Moyen Pays (Pé&cher,

1878) il y a une relation entre la perte au feu, assimilée a H,0* et
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£i0,, aul est inversement proportionnelle & la teneur en minéraux
phylliteux. La comparaison des zones & biotite, grenat et disthéne avac
la zone & chlorite (Fig. 31) meLren évidence une trés faible diminution
des teneurs en H,0 & partir .de la zone & grenal puis wune diminution
notable dans la zone a disthéné. Cette diminution correspond 3 une perte
de 20 & 50% de ia quantité d’eau initlale {zone & chlarite). Cette
déshydratation est certainement liée & | apparition de la bistite et

dans une moindre mesure du grenat et du disthéne aux dépens de 1ia

chlorite et de la muscovite. Cette hypothese esi confirmée par la
répartition minéralegique de |‘eau de la roche (Fig. 32) en fonction du
métamorphisme. L’eau de la roche est essenticllement contenue par ia
muscovite (BQ & 100%) et par la chlorite. La biotite n'intervient qu’a
partir de la zone a grenat et son augmentation semble correspondre & une
diminution de la chlorite.

Dans la zone & biotite, les échantillons riches en biotite (par
exemple ALR1Z, APS37, AP38S) sont tous pauvres en deutétiuﬁ, mais ils
n’apparaissent pas fondamentalement différents des autre; échantilions
de la méme zone. Par contre, dans ies zones a grenat et disthéne, il y a
une relation entre 6D et ta teneur relative en bistite. Celle-ci peut
gtre visualisée (Fig. 33) dans un diagramme 8D eﬁ fonction de 1la
fraction d'éau de la roche contenue par la biotite ( % poids biotite=
H0% 107 /H;0%2; 7. Les échantillons pour lesquels ce rapport est le pius
éleué sonf’les plus pauvres en deutérium. L'amplitude de cette variation
est de 35%. ; =~ -45%. pour les échantillons sans biotite a = -80%. pour
les échantillons o0 = 45% de 1’eau de la roche est contenue par la
biotite. Cette relation ne peut pas &tre expliguée par la simple
evolution des fractionnements eau-roche iiée & la variation des minéraux
contenant 1'eau. En effet le fractionnement eau roche ne uarie.que trés
peuw car [’augnentation de la biotite correspond & une diminution de la
chlorite et ces'deux minéraux ont des fractionnements avec L eau assez
proches. Ceci est confirmé par les wvaleurs de 8D.q cyle S8 |'eau en
équilibre avec les échantillons, compte tenu dé leur composition
minéralogique et de la température ﬁetamurphique (400 a 850°C), qﬁi

yarient entre -23 et -63%. (Tableauw 157.
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Flg. 31 - Diagrammes Perte au Feu en fonction de 8i0, pour les gres et
les schistes du Moyen Pays. La perte au Feu correspond approximativement
3 la teneur en H,0 car les teneurs en carbone et soufre sont
négligeables. $iB, est anticorrélé a la teneur en minéraux phylliteux
- mais indépendant de la déshydratation. La comparaison des différentes
zones métamorphiques avec la zone & chlorite (considérée comme référence
ant&-MCT) montre que la diminution des teneurs en H,0 par déshydratation
(essentiellement 1iée & la disparition de la chlorite et & l'apparition
de la biotite) commence légerement dans la =zone A& grenat puis est
vraiment sensible dans la zone & disth&ne. En mouenne 20 & 40 %X de l’'eau
de la roche a été volatilisée au niveau du MCT.

97



X min = HoO min f HoO" total

0,

0,

Métamorphisme - : — 4

(S G O |

gl

0,6 B o
4
0 0
2
N
ob L {
Biotite + - Grenat + . Ky +
O Muscovite [J Chlorite .& Biotite .
Fig. 32 - Estimation des fractions,de'sz de la roche contenue par les

différentes phases hydratées des échantiilons gréso-pélitiques. Les
échantillons sont classés par ordre de métamorphisme croissant en
fonction de leur proximité par rapport aux isogrades de métamorphisme,
I{ apparait que la muscovite contrBle toujours au miniwum 40 A SOX de
1"eau d'une roche. L’'ordonnée est calculée a partir des compositions
minéralogiques et des teneurs en H,0 de chagque éthantillon (Tableau 14
et 15) et des teneurs en eau des minéraux hydratés (bictite, muscovite
et chlorite). Ce paramétre est plus significatif que - la propoertion
relative minéral/micas+chlorite car le poids de chagque minéral est

pondéré par sa teneur en eauw qui est trés dJifférente entre micas et
chlarite.

Tableau 16 - BGammes de variation des valeurs de

6D des roches et de l’eau en équilibre.

zone 8D r.t. max-min tD H,0  max-min

chlorite -104 a -61 43 -8(' & ~33 47
biotite -91 3.-57 34 ~7C a4 -34 36
grenat ~84 & -45 39 -85 a4 ~-23 40
disthéne -74'3 -57 17 -5t 4 -42 13
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La variabiliteé des'uaieufsz;de;SD: au.seiﬁ ,d’uhé'm@me zone de
métamorphisme est assez imporftante ﬁnur.ies‘-galeﬁrs mesurées‘Sﬁf;bmcﬁe'
(s 40 %.) comme pour les §D calcules de lféau en‘eqﬁllibre'(Téblééu 167,
Seuie la zone a distﬁéne apﬁéraft,pLué homcgéne haié {l.nfgla que trois
valeurs. Dans Le;‘zones'a chlorite et 3 5i0tite,  iesiuariations de &D
sont indépendantes de la Lénéur'eﬁieéufde ié:chhe CFig; 34) par contre
pour lés zones_a\grenat et disthene il ,g- a 'une-‘tendénce coﬁmune a

l augmentation de 5§D et de H,0".

B zone & disthéne
¢ zone a grenat

APS524
~AP199

1 AP346

-60 T : AP830

B AL147

AP375
AP473

-80 4

ALY

-90 — : — — -
0 0.1 02 0.3 0.4 05

Fraction de HZO de Ia roche dans la biotite

Fig. 33 - Diagramme 6D roche totale des gréso-schistes des =zones a
grenat et 3 stauretide en fonction de la Ffraction H,0 de la roche

. gontenue par la biotite, La tendance & la diminution de 6D avec
l'augmentation de la biotite n’est pas due au fait que le fractipnnement
biotite~eau soit plus important que celui des autres minéraux mais est
liée au processus de déshudratation qui accowpagne 1’apparition de la
biotite.
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Fig. 34 - Diagramme 6D en fonction de H,0%* pour les échantillons
gréso-pélitiques. Dans les zones & chiorite et & biotite, les valeurs de
8D varient entre -104 et ~80 ¥%. et sont indépendantes de la teneur en
eau. Dans les zones & grenat et & disthéne, il n’y a plus de valeurs de
8D <-80 %, et il y a une tendance entre H,0* . et &D. Si cette tendance

résulte d’un effet de déshudratation, les valeurs -initiales de roches
seraient >-60 X%. .- : ' .

Les valeurs de 5'3C obtenues sur le graphite contenu en traces
(<0,S %) ou en grande quantite < C>6%, schistes graphiteux) dans les

~schistes varient entre -31 et -18 X% (Fig. 35 ; Tableau 15). Pour les

échantillons qui ont une forte teneur en graphite (> & %), les &i3C =
~31 a4 -28% - restent semblables entre les différentes zones
métamorphiques. Pour les échantillons ayant une faible teneur en
graphite (C< 0,5%) les §'3C varient selon la situation de L échantillon
par rapport au MCT. Sur la carte (Fig. 3%), dans ia partie-Sud les §13C
sont les plus négatifs entre -31 et -25 X puils 1ils augmentent
progréssiuement vers le Nord. Cette correlation est nette sur la coupe
de la partie Est du secteur (Fig. 30). La gamme de §'3C de -31 & -28%.
est typique du graphiie ‘d’criéine organ gque dans les sédiwents (e.g.

Degens, 1969,p.320 7 Hahn—ueinheimer et H rner, 1981).
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Fig. 35 - Valeurs de 6!3C du graphite des échantilions gréso-pélitiques
(cercles), du CO, des inclusions Ffluides des échantillons de quartz
d’exsudation Ctriangles) et des calcites des calcaires dolomitiques
impurs C(étoiles). Les valeurs de 6'3C du graphite augmentent vers le MCT
sauf pour les schistes graphiteux. Les calcaires dolomitiques restent
dans l’ensemble constants entre la zone & chlorite et le MCT. Le CO, des
inclusions Fluides est tré&s variable entre -15 et +1,2 ¥. dans la zone

proche du MCT.

Les wvaleurs de 6'®0 (Tableau 15) sont relativement variées dans
une gamme de B8 a 13%. et assez “"normales” pour ce type de formatioms

ayant subl une altération basse température.

Calecalres dolomitiques lmpurs

Les niveaux carbonatés du Moyen Pays Supérieur sont généralement
des calcaires dolowitiquee impurs. Les échantilions étudiés contiennent
en moyenne B0 3 70% de carbonates dont une grande majorité de dolomite.
Les vateurs de B5'*C des calcites et dolomites (Tableau 17) varient entre
0 et -3,5 % ce’qui est tupique des sédiments marins (Keith et Weber,
1964 ; Velzer . et Hoefs, 1978). Il n’g_a pas de différences notoires
entre les échantillons métamorphisés du Nord et ceux. du Sud. De mé€me
dans ta partie Sud, les valeurs de 8£'9Q de &0 %. sont proches des

valeurs des sédiments marins et confirment la signature diagénétique des
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roches du demaine Sud. Dans la partié proche du MCT, les compositions
isotopiques d oxygéne sont plus basses que dans le Sud autour de 15 %.
et tmpligquent ﬁne variation liee_au me@amnrphismé.

Les Eracticnnemenﬁs-dolomite¥¢aLcite de lfnxygéne et du carbone
sont présentés Fig. 36 dans [g'@lagramme. du double géothermumétré de
Sheppard ét Schwarce §19?O). Pou? les echantillons peu métamorphisés,
les fracﬁionnemehts de L‘b%ggéne indiquent des températures isatopigues
entre calcite et do{omiLe de 300 & 400°C et les fractionnements du
,carbanersont fncompatibles avec 1 équitibre. Pour les échantillons du

_QOmaine Nord, les. fractionnements de L’oxugéne sont négatifs et
lndiquént donc un déséquilibre lsotopique. Ce- type de déséquilibre est

cependant typique des roches carbonatées impures (Schuwarcz et al.,

1370).
13~
_ c
~+1000in o &
O zone & chlorite
@ zone 2 disthiéne
AP816 1
e .
@ arsiy
S 400
0.5 7T /)’,/yah
600
@ ~r207 O APS6T
O AP865
' t } O ¥ e {
-1.5 -1 -0.5 0 08 1 1.5
1000In o °©
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Flg. 36 - Diagramme des fractionnements dolomite-~calcite de 1'oxygéne en
Panction du carbone pour les calcaires dolomitiques impurs. La droite
indique les valeyrs de fractionnements a 1’'équilibre -isotopique en
fonction de la température (Sheppard et Schuwarcz, 13?0). Les
déséquilibres de ce sustéme sont fréguents dans les calcaires impurs.
‘Pour tous les échantillons de la =zone A& disthéne, 1 oxuygéne est
nettement en déséquilibre ce qui est probablement en rapport avec la
diminution générale des valeurs de 6'°0 des calcaires proches du MCT.
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Tableau 17 - CompGSLtLons Lsoho?iques C et O des calcalres dolomitiques
impurs du Moyen. pays SupérLeur

Echantillon Calclte Belomite |  §3C g%
: %poids  %poids |- calcite- dolcmlte ” calcite dolomite

ap 168 0aC0y=79 T e 18,9

AP 207 12,7 SR BT .;1;?'. Cas,4 14,6
AP 811 31,5 a1 | o-as 27| s 14,7
ar 816 16,8 19 ‘{—i{ai' 0,2 | 156 14,5
AE 865 2.5 - ss | -4 -13 | eto 21,9
AP 867 17,0 es | -1 ~0,9 20,4 21.3

LLes pourcentages pnndéréﬁx'ont &té calculés a partir des rendements emn
€0, des extractions et des dosages en Ca et et Mg de la roche totale.

Fluldes

Des mesures directes sur Leé. fliides ont &té obtenues par
analyses de l’eau. et du CO, des inclusions fluides contenues dans des
lentitles d’exsudétion de quartz. Les .fluides sont extraits par

bcrasement et, par conséguent, les . analyses portent sur toutes les
générations d inclusions Ffluides du gquartz. Pour ;ette raison les

fractions moliaires de CO, et d'H,0 extraites ne correspondent

généralement pas & celles obtenues par microthermométrie.On cowpte en
moyenne, une génération de grosses inclusiogns assez précoces a H,0+CO,
et des génératisns d’inclusions & H,0 dominant, de vpetite taille,
disposées selon des plans de fractures. L2s analyses isutopiques de ces
fluides reflétent donc une moyenné des fluides métamorphiques et non
telle ou teile genération gui aurait pu influencer de manlére
particuliére son environnement. Seuls des échantillons si@ués pres du_
MCT, dans les zones & disthéne et grenat ot pu Etre énalgséé”pouf B et
§3C pour des ralsons d'échantillonnage. |

Les Ualéurs de 6D (Tab}eau 18) prasentées Fig;IES vartent entre
-34 et ~55%, . Lé plupart des échantillons sont situés dans le Moyen Pays
Supérieur proche du MCT donc dans les cuntéxtes metamorphiques
similaires. Dans ce domaine, la. gamﬁe de wvaleurs de §D H,0 des

inclusions fluides est proche de la gammz de 8D calculée de l’eau en
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Tableau 18 - Copositions isotopiques H et C des fluides des inclusiong
fluides contenues dans les inclusions fluides des lentilles d'exsudations
de quartz et §'¢0 du gquartz.

ECHANTILLON BED 513G Gieg ROCHE
H,0 Cco, Quartz ENCAISSANTE
AP 208 1,2 14,9 schistes carbonatés
RP 231 -6,3 12,2 schistes et quartzites
AP 416 13,3
AP 491 i1,6
AP 725 : 11,8
AP T47 11,3
AP 810 -15,0 11,5 schistes verts proches de
schistes graphiteux
U 107 -8,4 11,4 quartzites
NL 10 -55 schistes
BL 15 -52 -4,0 10,7 schistes
ML 17 -35 ~-5,2 10,0 schistes
RL 26 ~41 i2,0 quartzites et wicaschistes
HL 400 -38 -8,7 13,4 schistes
HE. 401 15,6 schistes et caleschistes
HL 508 11.8 wmicaschistes
NL 601 -45 -13,4 i1,9 schistes
HL &603 -39 -2,7 18,2 sehistes et calcaires
HL. 605 -2,0 18,4 calcaires iwpurs
NL 633 -38 1,3 13,6 schistes et calcaires

équilibre avec les schistes ( zones & disthéne et & grenat, Tableau 18)
mais ne comprend cependant pas de valeurs aussi élevées que -25 &.. A
deux exceptions prés, les Ffluides des inclusioms correspondent donc
probablement bien aux fluides métamorphiques en équilibre avec les
roches. La variation de 20%. des 8D confirme |’hétérogénéité des fluides
au sein d'une méme zone, donc & écheile au moing décamétrique. Les
valeurs de 6!'3C du €O, sont assez variées entre 1,3 et -15% et
apparaissent relativement liées & la lithologie des roches encaissantes:
les valeurs négatives de §'3C pour les lentilies de quartz proches
(quelques méires) de schistes carbonés et les valsurs les plus élevées
pour les lentilies proches de roches carbonatées (Tableau 18). Cette
dépendance uiSna—Qis de la roche encaissante impligue que le fluide est
en partie tamponné A& une échelle locale <(échelle de la lentille
d’exsudation  de guartz, décimétrique), Dans les niveaux
gréso-pélitiques, pauvres en carbone, les valeurs de B&!'3C sont
intermédiaires (autour de -10%.). Ces wvaleurs peuvent résulter d-+un

mélange de CG, provenant de décarbonatation et d’oxydation de carbone

réduit.
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Pour l’oxggéhé, il n'est pas intéressant d’analyser directement
le CO, ou 1’eal des 1ﬁclusinns car les Eluides' subissent des échanges
-incamp;ets avec lé gquartz apres biegeage et ia valeur de %0 n'est donc
plus représentative du fluide inltlaf (Rye et 0'Neil,1868). Pour obtenir
une informatidn sur les §'®0 des flu@des il faut donc utiliser le quartsz
que L°on peut raisonnablement supposer en équilibre avec le fluide au
moment de la cristallisatibn. Les données de B'°Q (Tébleau 18) sont dans
l"ensemble tres homngénes {autour de 11 . & 12%.) .sauf pour - certains
échantilluns situés dans deszs roches carbonatéeéi Dans ce cas, les
uéleurs de §'%0 sont plus élevées et peduent atteindre 18,4%. (NLBOS).
Les calcaires ,riches en 80, semblent contraindre les compositions des
fluides a 1’échelle des wvariations de lithologie. Dans les niveaux
grésowbélitiques, les wvaleurs de 10 a 12%. des 5!'%0 du quartz, trés
proches de celles des niveaux encaissants, impliquent 1’existence d’une
phase fluide globalement en équilibre avec les niveaux gréso- pélitigues

qui sont largement dominants dans les Formations du Moyen Pays.
BISCUSSICH

Les données isotopiques et chimiques (H20+ et C) des roches et
des fluides du Moyen Pays Népalais:font apparaftre des_éuolutlons depuis
la zone a chlorite jusqu'aux zoneé proches du MCT (Fig. 34 et 3?). Deux
échel les spatiales de variations iéatopiques doivent &tre étudiées

- a4 \l'échelle locale (métrique & kilométrigque), il y a
hétérogénéité des compositions isotopiques (8D, 613C, §'80) des fluides
et des roches. Les compositions isotopiques des lentilles de quartz
apparaissent dépendantes de celles de leur encaissant. Au sein d’une
mEme zone métamorphique, les variations de compositions des roches sont
de =« 40 %. pour, | "hydrogéne. Les fluides dans ta zone proche du MCT
varient de = 35 X%, pour 50, de = 15% pour §!'3C et de = 8 ¥%.pour §'%0
{Tahleau 16);

- & 1’échelle plurikilométirique (5 & 10km), il faui relever pour

les roches gréso»pélitiques dans les =zones proches du MCT, ia'
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Filg. 37 - Flgure récapitulative des éuolutions de valeurs de 8D, 6!3C et
§!80 des roches et des fluides entre 1la zone & chlorite (symboles
ouverts) et les niveaux proches du HMCT (symboles pleins). Les &D de
l’eau et les 6'3C du CO, en équilibre avec les roches (barres) ont été
calculés en fonction des températures de chagque zone.

Dans la zone & chlorite, les valeurs de 6D sont assez variables
avec une majorité d’échantillon vers <- 80 %.. Les valeurs de §'3C du
graphite et de B'3*C et ©6!'%0 des calcaires sont respectivement
caractéristiques du carbone éunlué & partir de matidre organique et
proches des calcaires marins.

Dans la zone proche du MCT, les wvaleurs de 6D des schistes
augmentent de 20 &4 40%. par rapport & la zone & chlorite et il n'y a
plus de valeurs <-80 %.. les valeurs de B8!3C du graphite augmentent de
10%. . Les calcaires restent constants pour le carbone et diminuent de S
%. pour l’oxyg&ne. D'une wmaniére générale les 5D des fluides de la zone
prroche du MCT concordent avec la gamme des eaux en éguilibre avec les
roches. Pour le GO0, la large gamme de §'3C refléte les variations de
lithoiogle du Moyen Pays Supérieur,
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disparition des valeurs de 8D ¢ -80 %,, 1 apparition de wvaleurs trés
élevées (45 %.,) et |’augmentation des valeurs de §'3C du‘gfaphite. Pour
les calcaires impurs, 1! y a une augmentation de S% des 6§'%0 des

carbonates des zones proches du MCT par rapport & la zone & chlorite.

Les compositions-isotoplques du  carbone et de | oxygéne des
roches de la zone & chloribe‘_sont assez rprocheé des waleurs
caractéristiques des roches dizuénétiques

- calcaires dolomitiques impurs ; 5130 = 0 %, 180 o« 20 %, ;

- schistes graphiteux ; 8'3C = -30 %.;

- gréso-schistes ; §'80 =~ 12 X%., §'3C = -28 Z..

Ces formations peu métamorphisées constituent donc une “référence” du
Miyen Pays avant le chevauchement. Pour 1{’hudrogéne, la  présence de
valeurs < -80 %. est assez inhabituelle pour les roches métamorphiques
surtout lorsque la principalé phase hudratée est la wmuscouvite C(e.g.
Taylor, 1974 ; Sheppard, 1986a). La contribution d’eaux "organigues”
(Sheppard et Charef, 1986), qui ont typiquement des compositions trés
pauvres en deutérium (-90 & -250 %.3, pourrait expiiquer les valeurs les
plus négatives de la zone & chlorite surtout pour AP28 et NL1 qui sont

des schistes riches en matiére organique.

Quatre processus peuvent &tre responsables de wvariations
isptopiques durant un épisode métamorphigque

- la wvariation de la température car elle contrfle les
fractionnements isotopiques et peut donc entraftner des évolutions de
composition des roches, si elles §Uht tamponnées par un fluide (systéme
ouvert) ;

- les rééqu{librages‘internes, en systéme fermé, des différentes
phases d’une roches si celles-ci sont en déséquilibre isotopique au
départ. Ce peut 8tre lie cas des silicates détritiques dans une roche
carbonatée par exemple : |

- ita vplatilisation de fluides (H,0, €O,, CH,, H, ...) qui

accompagnent de nombreuses réactions wmétamorphigues en particulier
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apparition de la biotite aux dépens de la chlorite. .Lta piupart de ces

fluides fractionnent fortement avec les mineraux et donc leur extraction
d’une rncﬁe peut s’accompagner d’une variatien isofopique ;

- 1’infiltration d'un fiuide “exotidue“‘en déséquilibre avec la
roche et qui transfarme progressivement les_compoSitipns initiales en
fonction de la quantite de Fluide qui  circule. Le terme “fluide
exotique” est emplouyé dans le sens proposé par Sheppard (1988a),
¢’est-a-dire dont l'origine est externe au sustéme et dont la source n'a

pas été identifiée,
Varlatlon de température

Les variatiens de température ne peuvent pas expliquer les
duolutions isotopiques observées car, <’une pért les fluides sont
hétérogénes, méme &  1'échelle meéetrique, d‘autre part l"ampleur des
variations de 6D et de §!3C. est nettement supérieure & celle qui
résulterait d’une augmentétion de 200°C si les roches étaient tamponnées

par un fluide homogéne,
Rédquillbrage Interne

Ce processus.suppo;e la :presence ‘de phéses en. déséquilibre
isotoﬁique dans le sgsiéme-ét peﬁt-ddnc €tre'raisdpnablement écarté ﬁour
Les-uariations de 8D car les difféfentes ﬁhases phylliteuses sent
vfaisemblabiement déja en équilibre dans la zone & chloriﬁe. Par contre,
it peut intervenir dans L7évolution du §'3C du  graphite des
gréso-schistes par un rééquilibrage éntré les carbonates en tridces (=
0% ) et le graphite initialement proche de -30 %. (Pineauw et al., 1976b
; Hoefs et Frey, 1976 ; Kreulen, 1977 ; Valiey et 0'Neil, 1981). Pour le
Moyen Pays ce type d'échange a été testé sur les bases suivantes
- B'3C initiat du graphite -30 %.:

- 8'3C initial des carborates (calcite) O % ;

- O calcite- graphite = 7 & S20° et 6 a 620° (Bottinga, 1969%a);
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- rééquilibrage, en systéme claos, an fanctian du, rapport
CO,carbonate/CO,tectal et de la temperaturs.
Les résultats sont reportes dans un dlagramme 8§30, ... [ mesuré er

Ponction de 8'°Cipapurre wcalcule apre

2

reequllibrage (Fig. 38). 1:
apparatt gque la plupart des waleurs de &' 7. ppppgve Calcule peuvent
s'expliquer par ce tupe de processus. Cependant pour les échantillons de
la zone a4 disthéene (AP473 et AP346) et pour AP38S et peut-8tre pour
AP199, les valeurs de £5!3C calculées sont trop basgses. Les teneurs en

carbone suffisamment éléevées de ces echantillons excluent un probléme de

~14 - B NL3 [} zone & chlorite
B zone & blotite
{) zone & grenat
16 + A zone & disthéne
-18 -4
2
=
= 20
S - 4
Pt APB57
.-
=
s .22 4+ O
=]
O =
= A AP473
o Onap1gg
24 -
0
O
B AP385
26 T A AP346
tl
_28 d
-30 % z : | : |
-30 -28 -26 -24 -22 -20 -18
13 .
O Cyraphite mesuré
Flg. 38 - Diagramme 8'3Cipepurre Calculé apreés rééguilibrage interne
avec les carbonates de la roche en fonction du B'3Cgpppurre Mesureé des
échantillons gréso—pélitigues. (B'3C,graphite = -30 %., B3(C, carbonate =

0 %.. L'incertitude, sur 6'3C calculé, liée aux dosages du carbone est =

4 %, pour les échantillons trés pauvres en graphite (NL3, AP657) et
1 %. pour les autres é&chantiilons.

2

[E 3T
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dosage. de  carbene. -1l fauﬁzdbhc  EﬁUisaQér'suif “une diminution de la
fraction de carbonate -parzunlatiliéaﬁion‘faprés'reéquitibrage sait un
échange avec une source externe. Les échan£1Lions,dnnt les valeurs de
6*3C mesurées sont trop glevées (NL3 ‘et péﬁtjétfe' HPBS?jlne .sont pas
significatifs ‘car leurs tré faible £eneur én'Carbnne-(O,Diz)'impose une
-lncértitude de l'ordre =4 %o sur Lé 5‘3C'caLcuIé.'4

Un Qrand'nombre_de valeurs d¢?$*3C -désArdches grésopélitiques
 pourraient résulter d'un seu! rfééqui{ibfage interne, cependant deux
incertitudes lmportantes eki;tent sur ce mﬁdélg |

- le fractionnement céltitefgfapﬁite'utliisé: (Bottinga 196%9a)
est peut Btre sﬁrestimé _dé Ein fValteg_ eti O'NéiL, 1981). Cette
difference entre les éétimatians'des .Evaétiﬁnnements pourrait dépendre
de lé nature du graphite (Kréulén Et'Van.Beék. 19837 ; |

- les wvaleurs des carbohétes-en ciment_dans les shales peyvent
avolir des -valeurs dé 5!1*C assez basses (-18 %o)”par une contribution de
matiére organique & température inférieure a 200°C (Fran%let Forester,
1984>. Les rééquilibrages seréient donc déja réalisés dang la izone a

chlorite.

Les calcaires impurs du toyen Pays Supérieur. cont;ennént
couramment 10 - & 40% de quartz (cf. analyses roches totales en annexe) .,
Ce quartz est d'origine détritique et donc certainement beaucﬁup plus-
pauvre en '°0 que les minéraux carbonatés. La diminution d’enviraon S %
des wvaleurs de 6!'%Q de la dolomite, comme de la calcite, dans la pariie
Nord pourrait donc résulter d’échanges internes. Le quartz contrfle en
moyenne un tiers de L’oxygeéne du systeme solide contre deux tiers par
les carbonates. D'aprés les fractionnements gquartz-eau (Clayton et al.,
i9%2 ; Bottinga et Javoy, 1973 ; Matsuhisa et al., 1979), CaCl; ~eau
(O’Neil et al., 1969) et dolomite-eau (Northrop et Clayton, 18668), on
peutr calculer les wvaleurs des Practionnements quartz-aco, et
quartz-dolomite & S00°C qui sont respectivement 1.2 et -0,8. Compte tenu

de ces coefficients, le rééquilibrage en systéme clos d’'une rache

fictive dont !’oxygéne seraitl réparti comme suit 1/3 quartz 4 11 %.,
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1/3 calcite a 20 %.. et 1/3 dmiamité i él 25..coninpait a diminuer
d’environ 3.5 % les - 8180 _dé ;Ja7 b%1cite. ét[:de la .duiaﬁite. Le
rééquilibrage interne._h‘est_;qqﬁé' has_ suffisant . pour ﬁebmettré‘ une
diminution de 5-6 % déé tarbﬁnétés mais son .effet . n’est pas
négligéable. i1 faut cependantrrelegef qu’il nfg-a ipés de corrélation
entre le .§!'%0 des-échantliluns Lransﬁofmés,‘dui sgnt_tnus unifqrmgs, et
la teneur en quartz qui varie pour ces échantillons de &7% (AP 207} &
40%  (AP811) . L'effé£ du rééquilibrage interne est donc peut-€tre limité

o deja réalisé dans les niveaux peu métamorphisés.

Volatilisat lon

tes réactions métaworphiques accompagnées de volatilisation der
fluides font éuoluer les compositions isctopiques des mthéfaux car les
fraétiunnements Fluide-minéraux peﬁuent. étre impcrtaﬁtsL Ce tupe de
processus peut se wodéliser suivant une distillation de Réﬁleigh (18262
ol chagque quantité infinitésimale de fluide est soustraite du systiwe
soit  avec wvolatilisation et équilibration par paliers soit par
extraction et éguilibration globales avec la roche ("batch
volatilization" de MNabelek et al., 1384 ou "cnewéhep fluid escape" de
Valley et O'MNeil, 1984). La distillationrde Rayleigh est le modele qui
induit les plus fortes varitions pour un taux de uvolatilisation donné.
L'ampledr de la variation dépend d'une part du fractionnement entre le
Pluide libéré et les minéraux et d’autre part du taux de volatilisation
de 1’élément considéré. Trois types principaux de wvolatilisations
peuvent &tre envisagés dans le contexte du Moyen Pays. Ce sont  les
déshydratations, les décarbonatations et 1’oxydation du carbone réduit.
Les principaux fluides Llibérés par. ces réactions sont 1’eau et le CO,

et, dans des conditions de £O, tré&s basses, le CH, et H,.
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Déshydratation

D’une maniére généfélg,  1857@éshgdréLat10n$‘ n’influencent pas
les §!°0 " des roches car les qﬁanti@és d’oxygene ‘wvolatilisées restent
toujours failbles devant leé'quahtités_d’oxygéne de la roche. Par contre
les 8D peuvent subir de fortes‘luariatiuns car les volatilisations
peuvent soustraire pratiquement tout 1”hydrogine d’une roche. Les roches
sont enrichies ou appauvries en D suivant le rapport Hy /H, G ou CH, /H,0
du fluide. Dans le cas de libération d’eau pure les roches sont
appauvries en D (Suzuoki et Epstein, 1976). Par exemple, dans le cas de
la formation Melrose (Mamibie), Hoernes et Hoffer (18?9) proposent une
“ perte d’eau pour une diminution de §D & métamorphisme croissant, 1’eau

étant plus riche en deutérium que les winéraux., Dans le wmwéme type de

contexte mais ol la déshydratation est couplée & une volatilisation de
carbone les BD pegvent éugmenter avec le métamorphisme. Cetté
explication a été proposée pour le district du Kisﬁ'au Japon (Morikiye,
1986) ol la wvolatilisation d’um fluide & XCH,/XCO, =0,29 & 0,18
expliquerait les augmentations paralléles du 6D de la roche et du 5'30
du graphite & métamorphisme croissant. Dans ce cas, la volatilisation de
80% de |’eau de la roche serait nécessaire pour expliquer la variation

de 50 %. des 5D des roches.

Pour le Mouen Pays Népalais ce sont surtout les réactions
d’apparition de la biotite & partir de la chlorite et éuentuellement de
la muscovite qui peuvent Llibérer des guantités importantes de fluides
dans les roches gréso-pélitiques. Pour expliquer L’augmentation des 8D
de certains échantillons (AP1938 et APS24 et disparition des 6D trés
négatifs dans les =zones & grenat et disthéne) par wvolatilisation, i1l
fayt envisager la libération d'un fluide appauvri en deutérium par
rappart aux minéraux. Cette condition peut &tre satisfaite si le fluide
contient des proportions importantes de CH, ouw d'H,. L'augmentation de

D étant corrélée 4 celle de 8'3C graphite, cette hypoithdse apparaft

vraisemblable car ie fractionnement graphite-CH, est de 3 &2 S entre 600
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et SOb“C (Bottinga, 1969a). Ohmoto et -Kerrick (19??) ont montré que le
wéthane peut €tre préSent'en_quantlﬁé_appréciable déns un Pluide dans le
sgstéﬁe C~H-0-5 sl les Caﬁdltiﬁns de EOz-sont &n dessous.du tampon GM-F,
Le fractionnement H,0-CH, vers 600°C est de 120 (Richet et al., 1977, si
on envisage un rapport XCH,/XH,0 de 0.5, ce qui est trés important, le
fractionnement fluide-muscovite serait de 70. Pour entrainer une
augmentation de &D de 40 %. (6Dfinal-8Dinitial) en suivant un ﬁrﬂcessus
de distillation de Rayleigh, il faudrait retirer epuiron 45 % de l’eau
initiatement c¢ontenue dans la roche. Les compeositions des échantilloné
s’oppoéent & ce wmodéle pour plusieurs raisons

-~ les principales réactions accompagnées de déshgdratation sont
célles d'appéritton de la biotite, or il y a une corrélation négative
entre 6D et la propertion relative de Dbiptite (Fig. 33). Les
échantillons les plus riches en D (AP189 et APS24) ne contienneni que de
tré&s Palbles proportions de biotite et leur teneur en eau est normale ;

- A l’exception du Mouen Pays Supérieur la quantité de graphite
disponible pour former du méthane est trés faible. Dans les échantillons
les moins wétamorphiques elle est inférieure & 0,15 %, Sil le Fluide
libéré contient 50% wmol de CH,, la quantité de graphite est nettement
insuffisante pour déshydrater 45 % de l’eau d'une roche quli contient en
moyenne 3,5 %4 d'eau

— la gquantité de carbone dans les schistes ne diminue pas &
métamorphisme croissant (Tableau 15y ;

-~ la quantité de CH, contenu dans les inclusions Fluides est
toujours trés Paible. Les El@ides métamorphiques reconnus par étude
microthermométrique dans la zone du MCT sont & H,0 + CO, (Pecher, 1978
et 1878; France-Lanord et al., in press). Les températures de fusion du
CO; sont souvent un peu en dessous de celles du CO, pur, ce qui

indiguerait Lla présence de quelques pourcenks de CH, (K 5% moi, Heyen
Aet al., 1982) mals en gquantité insuffisante pour entrainer un
fractionnement fluide-roche négétifm Ce dernier point peut cependant
8tre ceontourné si l‘unlconsidére que les Ffluides des inclusions sont

tardifs par rapport & la volatilisation.
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ta volatilisation d’un fluide contenant de I’H, poﬁrrait Btre
plus efficace car le fractionnement Hzo—Hg est enuiron.de 280 & 600°C
(Richet et al., 1977). La présence ¢’'H, dans les fluides métamorphiques
est mal connue mals elle ne peut dépasser gquelques pour cents dans un
systéme & treés basse fO, sans graphite et un pour cent dans un systéme
avec graphite. Ces tenéurs restent toujours trop faibles pour ebtenir

des fractionnements fluide-roche négatifs ({-10).

Les réactions de Uolatilisation sont par contre beaucoup plus
plausibles pour expliquer k)appauurissement en deutérium des
échantillons & biotite. En effet, les réactions d’apparition de la
biotite peuvent libérer des quantités importantes d'eau plus riche en
deutérium que la roche. L’estimation des effets de déshuydratation sur
les BD nécessite d'une part l'estimation des taux de déshuydratation et,
d’autre - part, des hypothdses sur la nature des fluides et les
fractionnements fluide-roche.

Dans le Mouen Pauys Népalais les réactions d'apparitien de la

biotite sont mal connues. P8cher (19?8) propose plusieurs réactions du

Lype:
(a) Chlorite + Feldspath K 4 Biotite + Muscovite + H20
(b Chlorite + Muscovite + Blotite + silicate Al + H20

Dans le wéme tupe de terrains au Kulu-Lahul, Frank et al.{i877)

reportent une réaction plus précise:

(b’) Chlorite Fe + Muscovite Fe + Plagioc MNa + Sphéne <+ Biotite +

Chlorite Mg + Muscovite(Fe -3 + Plagio Ca + Ilménite + H,0

.es réactions du type (a) lib&rent trés peu d’eau car la biotite
et la muscnuite’sont formées en quantités a peu prés égales. Par contre
les réactions du type (b} sont accompagnées. d'une déshydratation
beaucoup plus forte. La guantité d’'H,0 libérée wvarie en Ffonction des
autres espéces minérales intervenant dans la réactien mais on peut

estimer que pour une nole d'eau fixée dans la biotite néoformée il y a

environ & a 2.5 moles d’eau libérée. Dans les Formations du Moyen Paus
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Mépalais les_rééctions du type (b) sont les plus prababkes car la
mescovite est toujours présente en grandes proportions alors gque le
feldspath potassique est assez rare. Si les réactiﬁns sont du tupe (b} ,
le taux de déshydratation (F= H,0/H,0;y4;714 7 peut @ﬁre exprimé en
fFonction de 1a quantité de biotite et d'eau dans un léchantiilon par
L'expression: £ = H,0"/(H,0° + Xbiotite v« (2,5/1)xH,0%biotite) Cetté
_estimation suppose (1) que toute la biotite est formée par la réaction
considérée (2) que la réaction d’apparition de la_pintite est la seule
Faisant intervenir une volatitisation. A partir de cette éstiﬁahinn, les
taux de déshydratation des échantillons & biotite des zones & grenat et
staurotide varient entre 0,46 (AP 478> et 0,95 (AP 188). L’effet

isotopique des réactions de déshudratation peut Btre modélisé selon une

distillation de Rayleigh:

§Df - BDI = 1000 CF 'l -ti g )
8Df et &D1 sont les valeurs de ED, finale et initiale du sg;téme, F est
la fraction molaire d’eau restant dans le systéme et o le cﬁéf?icient de
fractionnement . fluide-roche. Si on suppose la température constante, le
fractionnement fluide-roche peut &tre estimé & 1,020 pour un fluide
aqueux. Ce coefficient dépend de la composition wminéralogique de la
phase hydratée et éuolue donc au cours de la réaction mais ces
variations peuvent &itre considérées en premiére approxiwation comme
négligeables. La courbe de distfllation est présentéé figure 29. Dans
ces conditions, un taux de déshgdratation de 0.46 entrainerait une
diminution de 15,5%.. On peut ainsi estimer les wvaleurs de 8D “avant
apparition de la biotite" & 5%% pour les échantillens AL 147, AP 440,
HP 473; ~50%. pour AP 346 et AP 830 et -74%. pour AL 7i. Les réactlions
d’apparition de la biotite & partir de la chiorite et de la muscﬁuite
pauvent dong proveoquer une diminution des valeurs de 6D de 1 ordre de 10
a4 20 %. et donc éxpliquer la relation entre 80 et la proportion de
biotite. Dans cette hupothése tous les échantillons des zones a grenat
et disthéne auraient, avant | apparition de la biotite, des valeurs de
8D cowmprises entre -60 et -45 %. & |’exception de AL7?1. .Ce mﬁdéle

expliguerait donc la relation H,0*- 8D dans les zones & grenat et
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staurotide maLs.impliéue que les niveayx 3 8D {~-80%. , fréquents dans les
zones a chlorite_e{' biutite,gsqntf soit absents de {"échantillonnage,
seit non représentés dans la partie Nord,  soit modifiés par une source

externe,

=20

1000 In QL. o _ rocre
A o F =H:0+ Roche / HaG+ Initial
0.8 : 0.6 04
~50 T i T 1, T T T w—
A Zone i Staurotide
— @ Zone a (.}renat
AP 823 A AP 346 % Zone 2 Biotite

o AP 830

- -
AL 147
. L
82 -r0b @ AP 440
S
-80
\
D
=90 ~ o
ﬁQ
ANS
N de
’{‘)

Fig. 39 - Diagramme 8§D roche totale en fonction de |’estimation de la

fraction d’eau r restant dans la roche aprés déshydratation liée

l’apparition de la biotite. Sur ce diagramme ont été reportées - des
courbes de distillation type Rayleigh passant par les échantillons et
permettant d'estimer la valeur de &D de chagque échantillon avant
l'apparition de la biotite selon ce modéle. Fractionnement fluide-roche

= 20 considéreé cdnstant et indépendant de la température.
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Oxydation de C réduit

Comme nous | avons indigué dans le _dernier paragraphe.il n'y a
pas d'évidence de diminution des teneurs en grapﬁite dans les roches
gréso-pélitiqgues du Moyen Pays. Par contre les niveaux graphiteux du
Moyen Pays Supérieur constliuent une ssurce potentielle importante de
fluides carbonés. Les valeurs de §5'3C des échistes noirs n’'évoluent pas
entre le Sud et le HCT donc 11 est probable gu'il n'y a pas eu
volatilisation de carbone notable. Cet indicateur est assez sensible car
les fractionnements du carbone CO,-graphite et CH,—graphite sont assez

importants (& 500°C, 11 et -5 respectivement ,Bottinga, 1968, 1969a,

189638h) .
Décarbonatation

tes décarbonatations peuvent entrainer des diminut}nns de 513C
et de §'%0 par libération de CO,, celui-ci étant enrichi en '90Q et #3C
par rapport aux minéraux carbonatés. Les exemples de telles éuolutions
sont nombreux (cf. compilation par Valley, 1986 p.455) particuligrement

dans des contextes de wétamorphisme de contact.

La ccmﬁaraison des valeurs de §'*C des calcaires impurs entre
les niveaux peu et fortement métamorphisés ne semble pas impliquer de
décarbonatations. Cependant il Faut souligner que les fractionnements
CO,~-calcite du carbone sont assez faibles (1000lnx = 2,8 & 500°C), dané
les effets de la décarbonatation sur les §'3C sont trés limités. Par
exemple, la décarbonatation de 50% dq carbone d’une calcite & S00°C
n'entraine qu’une diminution de §'3C de 2% . Pour |’oxugdne les
fractionnements sont plus importants inOOlnm CO,-calcite= 7,4 & S00°C)
.maigs seulement le; 2/3 de 1’oxugene d’une calcite peuvent Btre retirés
et dans le cas de <calcaires impurs la fraction globale d’ oxypéne
volatilisé est encore plus faible. 11 apparalt donc difficile de déduire

l’existence de réactions de décarbonatation a partir des données

isotopiques lorsque les taux de volatilisation sont faibles.
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Les autres indicateurs de décarbonatation suggérent que ces
réactions ont di rester assez limitéesg dans.le Moyen Pays. Pé@cher (1978)
éuait déja soﬁligné_[a Eareté des silicates calcigues dans les calcaires
proches du MCT, la faible teneur générale en anorthite des plagioclases
et la faible teneur générale en Cal des niveaux gréso-pélitiques (<1%).
D’'autres indications confirment cette hypothése:

- trés faible abondance en carboﬁe lié aux carbonates dans les
roches gréso-pélitigues et pas de diminution notabie des teneurs vers le
MCT ~;

- coexistence a 600°C de quartz et doloﬁite dans les roches
cafbonatées; implique une forte pression de €O, (Skippen, 1874) qui ne

favorise donc pas les réactions de décarbonatation.
fnflleratton

Les processus de transformation interne des échantillons
(rééquilibrage ou volatilisation) ne pouvant pas expliquer d’une part
certaines évolutions des «compositions isotopigques et d'autre part la
présence en quantité importante de CO, dans la phase fluide, 11 Paut
faire appel a une source extérieure. Plusieurs évglutions isotopiques
pourraient dépendre de tels échanges. Ce sont pour les schisies (1) la
disparition dans les zones & grenat et & disthéne des valeurs <{-80 %. et
liapparition de valeurs trés élevées o -45 Z,, é&uentuellement (&)
L’augmentation des valeurs de §!3C wvers le MCT. Pour les calcaires
impurs la diminution de &!80 des carbunateé suggére égallement un
systéme ouvert. L'infiltration de fluides exotiques pose les problémes
de composition isotopique des fluides, de l'échelle de leur circulation,
et de l'erigine des fluides. De plus les éuolutions peuvent Etre

indépendantes ou bien résulter d’interaction avec un seui fluide.
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Calcaires dolomitigues impurs

Leé valeurs de 5'%80 des calcaires impuré suppnsént des ééhanges
avec un fluide plus pauvre en '?0 que ceux ren équilibre avec les
calcaires de départ. Les niveaux gréso~pé[itiﬁﬁes (5180 o 12%.)
fortement prédominants dans les farmationé.‘dﬁr Moyen Pays Supérieur,
constituent & cet effet un tampon tres puissant pour les fluides. Dans
ce cas, les échanges n’ont lieu qu'a petite échelle entre un niveau
carbonaté, généralement de puissance décamétrique, et les niveaux
gréso-pélitiques encaissants., Les fluides, uectgurs des échanges entre
les divers réservoirs, sont globalewent tamponnés par les gréso-schistes
comme l’indigquent les valeurs de SQBO des guartz d'exsudaiion et sont
plus ou moins enrichis en 90 grace aux échanges avec les forwations
carbonatées. Les valeurs de S‘GO des quartz proches de niveaux
carbonatés (14 & 18 %) 1illustrent la wvariation des rapports
fluide-roches d°un point & un autre. Les trois échantillons:de calcaire
proches du MCT sont tous trés homogénes autour de 15%. mais l'existence

de quartz & 418%. dans la wdme =zZone suppoase que certains niveaux

carbonatés sont restés trés riches en 190 (Aguartz-calcite =1 & B0O®GC).
Formations gréso-pélitiques

Dans ces formations, l'augmentahiuﬁ apparente vers le MCT des
valeurs de &D et, pour certains échantillons de §'3(, peut-s’expliquer
par Ll'infiltration de fluides riches en D et en !3C., Des migraticns de
fluides & GO, sont, en tous les cas, nécessaires pour expliquer
l'enrichissement en CO, des inclusions fluides vers le MCT, celui-ci ne
pouvant Etre lié aux seules réactions in situ de wvolatilisation. Les
valeurs maximales de &D et de §'3C des roches (-45 et -18) permettent de
‘calculer les valeurs de 8D et de §'3C de l"eau et du CO, en équilibré &
T donné (-23 et -10 respectivement). Ces valeurs sont des minima pour
les fluides dans un wodéle d'infiltration pour aboutir & des valeurs de

-43 gt -18 %. .
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La ﬁndélisation des éunlutibns'de SD'et_de E13C d'une roche par
-échange avec un fluide donné, perhet qﬂimposer des ‘contraiﬁtes sur
L’utilisation des processus d’infiltration pour expliquer les données
isotopiques mesurées. Si un fluide de composition dﬁnnée'circule dans le
systéme, le paramétre commun - pour décrire ‘les deux éuvglutions
isotopiques est le rapport Eiuide/roché. En systéme ouvert, c’éstwa«dire
. pour legquel chaﬁue quantité infinitésimale de fluide ajouté au sustéme
(roche) est rééquilibré avec la roche puis retiré du systeéme, le rapport
fluide/roche s’exprime par la formule proposée par Tayler (1977)

75iFLU!DE'.} o - SiRDCHEg

12 F/R = 1n 4 - ~f3
IEiFLUlBE—CSFRDCHE— 03

od F/R est le rapport du pourcentage d’atomes X du Ffluide sur le
pourcentage d'atomes X de la roéhe dans le systéme total. F/R est
exprimé en fonction des valeurs de & initial et final de la roche, du &
initlal du Fluide et du fractionnement isdtcpique roche-fluide de A(X).
Les sustémes naturels ne se comportent pas forcément en systémes
purement ouverts et les . échanges fluide-roche ne sont pas toujours
complets, ce calcul feprésente donc une estimation minimale du rapport
réel de fluide circulant & travers une roche.

Pour le Moyen Pays MNépalais nous disposons de deux systémes
isotdpiques (H et G). Pour chague systéme il Ffaut exprimer.le rapport
atomique (H,0 ou CO,)/roche en fonction du rapport fluide/roche pour un
fluide et une roche de cbmpositioﬁ donnée. Par exemple le rapport
atomidue H,0/R  peut s’exprimer en fonction du rapport de masse
Fluide/Rache, des fractions molaires d'eau et de CO, et de la teneur en

eau de la roche par la retation:

100%F /Rynsse

HH,O =
: (KCO, w447+ (XH,0x18)
(23 Hy0/Rqayomiove™

% H,0 qgenel /18
A partir des relations (1) et (23, 11 est possible de wmodéliser
1"évolution des 8D et 8!'%C d’une roche donnée (8D, §'3C et teneurs

initiaux) en fonction des rapports F/R d’'un fluide donné. 11 est

120



raisonnable de définir un- 6D et un B&!3¢C initial commun pour chaque
échantillon en regard des compositions de la zone & chlorite, par contre
les teneurs en carbone et en eau sont trés variables d'une roche a
l’autre. 11 est donc impossible de traiter tous tes échantillons
simultanément. Nous avons simplement fait warier un & un certains
paramétres initiaux tels gque la fraction molaire de CO, dans le fluide,
les teneurs en H,0 et en G des roches et le ED du fluide (Fig. 40J. Le
choix de ces paramétres correspend aux variations les plus plausibles
dans le contexte du Moyen Pays

- Ffondé sur la composition des inclusions fluides, la teneur en
CO, dans le fluide warie de 0% au Sud & 50% molaire vers le MCT (Fig.
40 A

- les teneurs en H,0* et C des roches varient entre 1 et 5 % et
0,01 et 10% respectivement (Fig. 40 B et C) ;

- le 6D du Ffluide (Fig. 40 DJ.
La wvaleur maximum de -25%. est nécessaire pour expliquer les
échantillons AP199 et APS24 mais la plupart des échantillons dans ies
zZones é_grenat et 4 disthéne sont en égquilibre avec des fluides entre

_40 et -50% . Dans tous les cas et sauf pour les paramétres variables,

une roche type initiale (8D, = -30%., B!3C, =-30% , H,0: 3,5%, C: 0,2%4)
et un fluide type (XCO,: 0,3 ,8D = -2%%, B!3C = -10%) ont é&teé
utiliseés.

{a comparaison de ces modélisations avec les données isotopiques
du Moyen Pays (Fig. 41) met en évidence certaines contraintes sur tes
processus d’infiltration

- du point de wue du carbone, ies fluides contenant plus de 10 %
de CO, tamponnent trés rapidement (F/R > 0,05) les systémes pauvres en c
(Fig. 40 A-B). Par conséquent, les roches pauvres en C et ayant des §13C
bas (AP417, AP874, AP972, NL3) ont soit subi des infiltrations limitées
soit des infiltrations de fluides sans CO,. Cette derniére proposition
est assez compatible car ces échantillons sont situés dans la zone
méridionale ol les teneurs en €O, des inclusions fluides sont trés

faibles (Fig. &, chap.1). Les autres échantillons pauvres en C ont, pour
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Ftg. 40 - Diagrammes d’éuolution des valeurs de 8D et 5!3GC d’une roche
par infiltration de fluides H,0+C0,. Les courbes d'évolutions sont
tracées a partir du calcul des valeurs de 6D et §'3C pour des rapports
de masses Fluide/Roche donnés de : 0.005, 0.01, 0.02, 0.02, 0.04, 0.05,
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la plupart, des §!3C gréphite compatibles avec un sﬁmple rééaquilibrage
interne, cependant les fortes teneurs en CO, des fluides iwpliquent que
‘[eg roches sont probablement tamponnées par la phase fluide. Le §'°C du
CO, infiltré serait alers autour de -10 % dans le Moyen Paus Inférieur,
Cette valeur se retrouve pour les inclusions fluides du Moyen Pays
Supérieur lorséue les lentilles de guartz sont éloignées de tout niveaw
calcaire ou graphiteux (U107 et NL400). Les schistes nolrs, qui
ceﬁtiehﬂent plas de 5§ % de C sont trés difficiles & modifier (Fig. 40 B3
et il faut atteindre des rapports F/R supérieurs a 0;1 pour observer les
premiers effets izntﬂﬁiques. Ceci concorde avec la valeur trés basse de
§!3C de APB2ES et les §'¥C assez négatifs des inckﬁsinns fluides proches
de niveaux graphitseux :

-~ du point de wvue de 1’ hydrogéne, la Flg, 40 wontre que
1’éyplution des valeurs de D sont daﬁs I "ensemble plus difficiles &
modifier que les wvaleurs de §'3C. Ceci expliguerait en partie la
dispersiun ‘des valeurs de £D alors que la plupart des valeurs de §'3C
sont grgupées autour de -22 ¥, (Fig. 41). L'influeﬁce de la teneur en
gau des roches est faible dans la fourchette testée (1 & 5 % ;Fig. 40
Cj. Enfin, le parawmétre déterminant est le 8Di du fluide (Fig. 40 4.
Son influence est évidente mais il faut souligner qu'd l'exception de
AP1SS et APS24, tous les échantillons pourraient concorder avec un

fFluide inférieur ou proche de -40 %, .
Origine des fluides exotigues

Une ou plusieurs sources de fluides peuvent &tre invoguées pour
expliquer les données isotopiques des forwations gréso-pélitiques et les
fortes teneurs en CO, des inclusions Ffluides. Les fluides infiltrés
doivent répondre a deux conditions |

- 8§D de l'eau »25 ¥%.,. Cette wvaleur tré&s élevée n'a pas éiLé
atteinte dans les wesures faites sur inclusions fluides ¢ <-35 %.2.
Cependant, des fluides de l'ordre de -40%. peuvent expliquer la majeure

partie des échantillons.
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Fig. 41 -~ Diagramme §'3C graphite en fonction de §&D pour les

échantillons de grés et de schistes du Moyen Pays. D’une maniére
générale, les échantillons sont disposés selon une courbe d’éuclution
rapide des 6!3C et plus progressive des §D ce qui correspond bien a la
faible teneur en carbone des échantillons et & la fraction élevée de ca,
des fluides (Fig. 40 A). L’évolution des schistes graphiteux est a
rapprocher de la courbe 5% Fig. 40 B. Les échantillons AP417 et APB74
impliquent l’absence de CO, ou de faibles rapports F/R (Fig. 40A). Un
fluide proche de - 40%. est suffisant pour la plupart des échantillons
‘excepté AP199,

- 5'3C du €O, = -10% .
La valeur brute de 6'3C = -10% peut traduire soit une origine
mantellique ( e.g. Pineau et al., 1976a, 1981 ; Javoy et al., 1982,

1986) soit, ce qui est plus raisonnable dans ce contexte, une origine

crustale mixte par décarbonatation de calcaires, oxydation ou hydroluyse

. de graphite et é&changes avec ces formations (Fig. 42)(e.g. Kreulen,

18773, Les Forwations du Mayen Pays Supérieur cuntiennent.des'niueaux
calcaires et des niveaux graphiteux et sont donc & méme de libérer du

CO, auant une valeur moyenne de -10% . Dans un premier temps, sur la
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Fig. 42 ~ Valeurs de §:3C du CO, des inciusions Fiuides de la zone du

HOT  comparées aux principaux réseruoirs de C0O,. La libération de €O, va
toujours dans le sens d'un enrichissewent en '3C du CO, par rapport & sa
source. Dans le contexte du HMoyen Pays L'origine la plus prebable de CG,
est le wélange de CO, de décarbonatation de calcaires et d’oxudation de
graphite ainsi gue les échanges entre le €O, et les niveaux riches en
carbone. Les échanges avec les milieux riches en carbone sont illustrés
par les deux données d’inclusions fiuides en milieu carbonaté (carrés
ouverts) et 1ia dennée dans un encaissant de schiste noir (carré neir).
Pans le Houwen Pays Supérieur, les é&changes sont trés probables puisque
les deux réservoirs sont présents. Dans le Moyen Pays Inférieur
1’absence de tels niveaux impligque une origive plus lointaine du CG, et
une cowpoasition isotopigue plus howogéne.

base des données du CO, des inclusions fluides, l’origine proposée pour
les fluides exotiguss a &té la wvolatilisation des formations
Guauivalentes auw Moyen Pays Supérieur dans des zones situées plus au MNord
sous le MCT. s le métamarphisﬁe gserait plus intense {(France-lLanord et
‘al., in press, 19867. Cette solution apparalt cependant improbable car
la wigration se feralt avec une cowposante descendante du HMoyen Pays
Supérieur vers le Moyen FPays Inférieur. Une alternative & cette solution

est de falre venir le G0, des niuvsaux situés sous le Moyen Pays au



moment du chevauchement. Ces niveaux sont pratiqueﬁent' inconnus car
aprés le chevauchement du‘HCT,_leé Formations du Moyen Pays ont elles
mémes chevauché vers le Sud d’autres formations du bas Himalaya C(e.g.
Sharma et al.,1§8{ : Brunel et Kienast; 1986). 1l est raisonnable de
considérer que les formation sous—jacentes du iMoyen Pays compoertaient
des niveaux carbonés et carbonatés. Ces niveaux ont subi un
" métaworphisme prograde, delplus en plus intense vers le Nord, 1lié au
chevauchement du MCT ce qui expliquerait donc 1’augmentation des teneurs
en C0, wvers le MCT. Des_niueéux carbonatés sont connus & 1'Ouest de la
zone étudiée (Fuchs et Frank, 18?@) ot les Formations de Chall, qui sont
les équivalents prababies du Mouen Paus Inférieur <(Kunchhal), sont
superposées & d’importants niveaux carbonatés. Les relations précises

entre ces niveaux ne sont cependant pas trés bien établies.

L'origine de l’eau, riche en _deutériumf est plus ﬁroblématique'
dans la mesure ou la possibilité de produire des eaux métamorphiques
lourdes est trés restreinte dans les Pormations crustales généralement
inférieures & ~30 %. sauf dans les cas d'influence océanique CerBute
océanique, ophiolites e.g; Heaton et Sheppard,1977?) qui ne sont pas
connues dans cette zone. Les Fformations anciennes, type Moyen Paus ou
leur soubassement, ont des valeurs initiales de 8D beaucoup trop basses
pour libérer des eaux aussi élevées que -25% . En Ffait seuls des
sédiments marins qui contiennent encore des quantités importantes d’eau
de formation sont susceptibles de produire des eaux iLourdes (Clayton et
al., 1866). Ce type d'eau lourde a pu E€tre libéré sous le Mouen Pays
si un des cheuaﬁchemeﬁts qui a suivi le MCT a charrié le Ho;e; Pégs sSur
des formations sédimentaires récentes. Des sédiments warins récents
impliqués dans le MCT ou des chevauchements postérieurs sont connuys

- dans la‘partie Ouest du Népal, les Formations de Dagshal Cgrés
Oligomiocéne) et de Subatu C(calcaires nummulitiquesr Eocéne) sont
 chevauchées par le MCT (Fuchs et Frank, 1870) ;

- au Népal central, Sakai (1983,1984) reporie dans les

Formations de Tansen au sud de Pokhra, une formation Eocéne marine.
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Ce type de formation représente une origine possible pour 1l'eau exotlqgue
du Moyen Paus.

Cette hypothése ést trés incertaine et pose le probléme de la
chronclogie des infiltrations. De plus, de telles eaux seraient
nécessaires pour les seuls échan@illnns AP199 et APS24. Pour les autres
échantillons, L’infiltration de fluides entre -35 et -45 ¥*., dans les
zones proches du MCT, expliquerait 1’absence des valeurs trés négatives
de 8D ({-80 %.) fréguentes au Sud. Il est faisanhabie d’envisager fue
les formations situées sous le Mouen FPays avant le -chevauchemEﬂt aient
pu libérer avec le CO2 de l’eau ayant des valeurs de 6D auwtour de
-40%. ,  qui sont plus "normales" pour les formations
métamorphiques, L'infiltration aurait alors pour conséguence
d homogénéiser les compositions isotepiques d’hydrogéne et d augmenter

les valeurs les plus négatives.

CONCLUSION

LL'étude isotopigue des roches etk des fluides du Moyen Pays
permet, en particulier par la comparaison de niveaux éguivalents dans
des cenditions wétamorphiques différentes, de mettre en éuidence
l"échelle ‘et le type de certains des processus qui induisent l'activité
des fluides. Pécher (1978, 1873) avait montré, (1) la présence de CO,
dans la phase fluide et, (2) 1l augmentation de la teneur en €0, vers le
MCT. Cette augwentation assez régulidre des teneurs en CO, et la
relative abondance des lentilles d’exsudation de gquartz sewblaient
indigquer des circulations de fluides & grande échelle. L‘étude
isotopique confirme cette analyse par 1 incompatibilité de certaines
évolutions isotopigues avec des wmodéles en systéme fermé ou des wmodéles
de volatilisation. De plus 11 apparatt une hétérogénéité des
compositions isotupigques H-C-0 dans des niveaux de 1ihhnlqgie comparable
et dans les mémes conditions wmétawmorphiques. Cette hétéropgénéité peut
résulter d'une part de la wvariabilité priwaire des formations et,

d’autre part, du jeu inégal des infiltrations et des volatilisations.



Les réactiﬁhs :féiséﬁﬁfflntéruénlr 5@3 volatilisations sont
toujours tbés_faibies ﬁﬁqr*délLeé ﬁqﬁuant produire du CO, secit 3 partir
des ca[cairé§ 1mpdf§-du ﬂpgeh!Péys Suﬁérﬁeur ssit”é:partir du graphite
présent en trace dans £mqs Lés;'s¢histe;. Seuls les schistes gréphiteux
du Moyen Pays Supérieur ﬁht péﬁf—épre:'iibéré dg' CG,.  Cependant les
valeurs de §!3C du QO2 déé ithusibns Eluides -sont,‘eN‘mUQenne, trop
élevées pour un CO, qui-‘sefait principalement issu du graphite. Les
réactions libérant de l’eaQ”(réactibhs d'éppapitich de la biotite), sont
trés inégalement événcées'etlides,échantillnhs de chimisme tres proche
peuvent contenir des quantités relatives de biotite trés uariables dans
des conditions thermiques similaires. C’est seulement dans la zone &
disthéne «que |’apparition importante de la binotite est sgstémaiique, la
chlorite demeurant cepgndant encore présente. Les réactions de
déshydratation s’accompagnent apparemment d'une diminution notable de 8D

des roches de l’ordre de 15 ¥%. pour une déshuydratation de 50 %.

Les infiltrations de fluides ont lieu a diverses échelles. A
l"échelle des hétérogéndités lithologiques (décamétrigue), eiles
favorisent les échanges entre les niveaux calcaires et les niveaux
gréso-pélitiques du Moyen Pays Supérieur ce qui se traduit par des
diminutions de 8'%0 des carbonates des calcaires proches du MCT. A plus
vaste échelle, des migrations de CO, sont nécessaires phur expliquer les
teneurs en CO, qui atteignent SO %mol au MCT et 20 4 40 %mol dans je
Moyen Pays Inférieur qui ne contient pratiquement pas de carbone. La
composition isotopique probable de ce CC, exotique serait autour de -10
% ce qui correspond (1) aux valeurs mesurées pour le CO, des bnclusions
fluides proches du MCT dans des wileux "neutres® (sans carboned et, (2
au €0, en équilibre avec le graphite des échantillons gréso-pélitiques.
‘Des mwigrations d”eau, également a grande échelle, ayant des valeurs de
6D proches de - 40 %. pourraient expliquer la disparition des valeurs ¢-
80 % dans les =zones & disthéne et grenat. L'échefle des migrations
dépend de 1’origine des fluides exstiques. L’hypeothése la plus plausgible

(Fig. 43) est de faire provenir un fluide H, 0 4+ CO, des niveaux situés
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Fig. 43 - Schéma de principe montrant 1'origine des fluides qui
circulent dans te Moyen Pays (aire owmbrée). bLes fluides sont issus des
réactions de volatilisation des nilveaux crustaux situés sous le Moyen
Pays. L'intensité du métamorphisme s’ accroft vers le Mord et 1l est donc
prévisible que les volatilisations y soient plus importantes.

sous le Moyen Pays au moment du chevauchement. Des forwations
métasédimentaires classigues peuvent produire ce tupe de fluide avec des
signatures isotopigques compatibles. Dans ce c¢as l'échelle de migration
gerait au moins de l’ardre de i‘épaisseur du Moyen Pays inférieur, soit
@ 10 kilométres. Les valeurs de BD des deux échantillons les plus riches
en deutérium (AP193 et AP524) ne rentrent pas dans ce modéle. Quatre
possibilités sont proposées pour ces deux échantitlons

- |’&chantillonnage de0 la zone A& chlorite est incomplet et
ne représente pas la gamme initiale totale de 8D, Les wvaleurs = -4
%. seralent alors antérieures au MCT ;

- ces eéchantillons appartiennent A& des contextes particuliers
trés réducteurs et des wvolatilisations de CH, et H, ont entrafné une
augmentation de 8D. Ces échantilions ne présentent cependant pas de

caracteére particulier de milieu réducteur et aucun signe de
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déshydratation. De plus aucun ?Luf@e-de ce type n’est connu dans la zone
du MCT ' |

- des fluides t@ufdsJSﬁi}wQszo.ant circulé dans le Moyen Pays.
Une origine possible éefait Léf”déﬁﬂydbatatién' de sédiments wmarins
récents sur leéquelsﬂLé'hbgeﬁ-Pags aurait €& charrié aprés le MOT, il
n'existe cependant pas”d‘éuidencé'de:&heﬁauchehéht de_Leilés formations
dans la zone étudiée, | |

~les deux échantillons ont &té rééquilibrés avec des fiuidgs a
-40%., & basses températutes (EOO;BOO?C), pour Ie#QuelLes les
Practionnements muscovite-eau sont petits( Lambert et épstein;iﬁao).

Dans les zones proéhes .du MCT, les circulations de fluides,
facteurs classiques d'homogénéisation, sont trop inégales  pour
rééquilibrer toutes les formations. Les Ffacteéeurs d’inégalités sont
multiples et comprennent, (1) 1’hétérogénéité des quideé, 2 les
circulations & la Paveur de fractures qui limitent les interactions avec
les roches, (33 1’influence de la perméabilité des niueaux, 4)
l"influence des réactions de wolatilisation qui s’dppasent a
l"introduction de fluides externes, (5) 1’influence de la lithologie.
Pour ce dernier point, P#cher (1978) a souligné .que les exsudats de
quartz sont plus fréquents dans les niveaux pélitiques que dans les
niveaux gréseux pourtant plus siliceux. Les niveaux riches en carbane
modifient égatement L'effet des circulations de fluides dans la mesure
ol les fluides qul traversent des calcaires ou des schistes noirs sont
tamponnés par ces niveaux et aurent donc des compositions trés
différentes de -10 %.. Cet effet est net pour le CC, des fluides du

Mouen Pays Supérieur qul varient de 1.2 & -15 %. .

D'un  point de wue plus général, cetie étude wonitre le caractére
initial assez wvariable de Moyen Paus pour les compesitions isotopigques
.de l"hydrogéne avec plus de 60 % des valeurs < -76 % . Elle confirme les
fortes teneurs en eau générales des Formations du Moyen Pays. Les
réactions de déshydratation sont faiblement prongncées Jusgqu’ad la zone a

disthéne et commencent a £tre sensibles au niveau du MCT. Ceci tient



probablement au fait que la wajorité de 1'eau est contenue par la
muscovite qui n'est encore que trés peu impliquée dans les réacticns
métamorphiques. Par conséquent il est raisecnnable d’envisager gue dans
les niveaux du #ttoyen Pays situés plus au Nord sows le HMCT, od le
métamorphisme | sera plus intense, les déshudratations seront plusg
importantes. L'apparition massive de bintite_et de disthéne aux dépens
de la muscovite et de ce guli reste de chlorite peut dans la plupart des
cas entrainer la libération de 2 a 3 % poids d'eau. La valeur de &5
tuplque de cette eau est difficile & préuoir car il apparalt gque des
circulations provenant probablement de niveaux plus profonds du Maoyen
Pauys ont tendance a howmogénéiser les valeurs vers -680 X%. mais que les
réactions de déshuydratation diminuent les wvaleurs de BD. Plusieurs
schémas peuvent Bire envisagés selon que les niveaux qui wvont se
déshydrater ont ou non subi une réhomogénéisation par un fleide externe
proche de -40 %.. D'une maniére générale, on peut s'attendre a des
fluides assez pauvres en deutérium compte tenu (1) du caractére initial
souvent trés négatif du  Moyen Pays et (2) de l’effet isotoplque des
volatilisations, de plus en plus fort au fur et & mesure du processus.
Dans la zane du MCT étudiée, les fluides sont riches en (O, d'origine
plus profonde mais ii est probable que les formations du Moyen Paus
Supérieur soumises & des conditions métameorphigues plus intenses
commencent 3 libérer du CO,. Dans ce cas, une wvaleur intermédiaire de
-10 %. est la plus probable. Les modéles tectono-métamorphiques
himalayens faisant intervenir les fluides du Moyen Paus, en particulier
pour la fusion de la Dalle du Tibet doivent donc prendre en compte, (1)
que les déshudratations massives du Mogen Paus interviennent plus au
Nord de la zone é&tudiée, (2) que les filuides sont probablement assez
négatifs vers -90 ( 6D < -60 %., (3) que les fluides sont riches en CO,

avec un §'3C proche de -10 %. .
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Chapitre 4

Hydrogen and oxygen isotope
variations in the
High Himalaya peraluminous
Manaslu leucogranite :
evidence for heterogeneous
sedimentary source.

Christian France-Lanord, Simon M.F. Sheppard
and Patrick Le Fort
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Abstract - Thq-.Manas-lur_ gfahi-te'.'lielong.s to the - High Himalaya
leucogranitic belt which was rprrodﬁcr;ed' by- iheltiri'g' of the crust during
postcollisional thrustmg 8D. and 8180 valucs have been determined for
whole rock and coexisting mmerals from the ~ 8 km thick Manaslu massif

and its 50 km long dyke sheet; its country -rocks and the Formation 1 (F1)
paragneisses which are the source of the gramte For the granite, 3D musc

range from -70 to 85%0 and 5180 WR from’ 109 10 12. S%a H and O-isotope
fractionations among minerals are consrstent .w:th hlgh temperature
equilibrium and, for oxyge"n closed- system evolution. A few samples,
coming mainly from the dyke swarm, have vcry low 8D vaiues (down to -
188%0 ) and biotite-muscovite H-lsotopc. fractmnatlon-s_, “indicative of
disequilibrium ; the D/H ratios df associated magmatic tourmaline are
essentially unmodified. From the distri'buti'cm‘of 8D ivalues in the granite
and its country rocks, circulation of very low deuterium meteoric
hydrothermal waters was extremely localized. Because these waters are
depleted in deuterium by up to 50 %o relative 'to m'(_)dcrn meteoric waters, the
Manaslu area was either at an altitude substantially higher than that of to-
day (2500-6000m for the analyzed samples) or a mountain chain once

existed to the south.
The F1 gneisses have 81805y, between 12 and 14.3% which

confirms that the granite was generated from Fi, but 8D values are =20%e
higher than in the granite. Such a difference can be a result of degassing
of the magma and/or introduction of fluid in the melting zone. Infiltration
of low 8D fluid (=-90%) into the hot but dry F1 probably triggered partial
melting ; these fluids could have come from the dechydration of the
Midlands sediments which are separated from the overlying F1 by the Main
Central Thrust.

The correlations among 5180, (875r/80Sr)9y p, and eNd values in
both F1 and the granite indicate that the variations of these isotopic ratios
in the Manaslu are inherited from those in F1 at the time of melting. In
turn, these ratios in F1 are related to the proportion of quartz and
phyllosilicates for the isotopic ratios of Nd and O, and to the qguaniity of
radiogenic Sr generated within the sediment, which is a function of age
.and Rb content (amount phyllosilicate). -Some other Himalayan
leucogranites require either other crustal source rocks or the 5180 and

875r/868r ratios of F1 vary along the Himalaya.
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INTRODUCTION

The Manaslu leucogranite is one of the High Himalaya adamellites
produced and emplaced late in the collision history between Asia
and India. Numerous geological and multi-isotopic (0_,Sr'_,Nd-,Pb)
studies (LE FORT et al.,, 1987, and references therein; DENIEL et
al.,1987) have shown that they were derived by the partial
melting of a thick quartzo-pelitic sequence, the Formation 1 (F1)
gneisses of the Tibetan Slab or High Himalaya crystalline. Melting
took place in a special tcctdnometamorphic environment near, but
above, the Main Central Thrust (MCT) (Fig. 4—4). The MCT is a shear
zone (PECHER, 1978; PECHER and LE FORT, 1986) separating the
overlying Tibetan Slab (Greater Himalaya, Central Crystalline)
from the underlying sediments of the Midlands Formations
(Lesser Himalaya). The inverted metamorphism in the sediments
below the MCT implies that the overthrusted Tibetan Slab was hot
(LE FORT, 1975). Because of -this setting, ILE FORT (1981) proposed
that fluids were liberated during volatilization of the underlying
sediments and that they migrated into the hot and dry Tibetan
Slab, inducing partial melting of the gneisses. _

This study presents hydrogen and oxygen isotope data on
the Manaslu granite, its country rocks and Fl. The isotopic
features are then considered in relation to magmatic and post-
‘magmatic processes. The primary values are then discussed in
terms of the isotopic variations in the source region of the magma.
The nature and role of fluids related to the Manaslu magmatism
are defined and applied to High Himalaya leucocratic magmatism
in general.

THE MANASLU LEUCOGRANITE

The Manaslu granite is located in the High Himalaya of
Central Nepal (COLCHEN et al,, 1980, 1986). It was emplaced
~between the Tibetan Slab gneisses and the overlying
unmetamorphosed Tibetan Sedimentary Series (Fig. 44). The main
granite massif (Fig. 44), which will be referred to subsequently as
the massif, is about 8 km thick and lies to the NW of the Manaslu
peak (8134m). Towards the east, at the same structural level (Fig.
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FiG.44, Map and E-W cross section of the Manaslu granite massif with
sample locations. The Chhokang arm begins on the eastern part of the
massif. Geological contours (COLCHEN et al.,, 1980) in the country rock are
given between Tibetan Slab and Lower Palacozoic (Low. Pal.) and, in
Tibetan Sedimentary Series, between Lower Palacozoic and Devonian
(Dev.). An arrow indicates a displaced sample. The cross section is drawn at
the position of maximum thickness of the pluion. Samples have been
plotted in an equivalent position with regards to the limits of the granite.
Vertical scale below.Formation 3 (F3) is estimated.

45), the massif changes into a dyke swarm, ome to two hundred
metres thick and 50 km long, called the Chhokang arm.

This two mica granite sometimes contains tourmaline and
garnet. Major minerals are quartz (30 %), zoned plagioclase An jg
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to ¢ (< 40 %), K feldspar (20 %) and muscovite (10%). Apart from
the wvariable occurrence of tourmaline and |Dbigtite, the
‘mineralogical mode is .very vniform and reflects the broad
chemical homogeneity of the massif. The grain size among
different facies, however, varies from half a millimetre to
centimetres. Almost all samples are petrographically unaltered;
chloritization of biotite and sericitisation of feldspar are extremely
rarely observed. Biotite is a minor mineral (2-5 %), of small size
(~1mm) and is frequently over'rgi"own by muscovite {1 to 30 mm).
The chemical composition of biotite is variable. It is characterized
by high iron (=25% Fe,04t), aluminium (=20% Al,03) and lithium
(=2000 to 5000 ppm, Table 19). The H,0*+ content is between 3
and 4 percent (Table 19), which is high but not exceptional for
unaltered biotites. Muscovite is the major hydrous phase (=10%).
Petrographically, it could be of magmatic origin as it never grew
at the expense of other minerals and it is often euhedral. The
tourmaline is a black schorl and is not always present. It occurs
both as disseminated grains in the rock, and thereby is part of the
magmatic paragenesis, and in aplitic and pegmatitic assemblages.
BENARD et al. (1985), have shown experimentally that Manastu
tourmaline can crystalize from magma at an early stage under
water saturated conditions and with sufficient boron in the
system.

The granites in the massif are essentially undeformed. The
frequent planar organization of the muscovite, also shown to a
lesser degree by the elongation of the euhedral plagioclase, may
be a magmatic fabric. In contrast, the granites of the Chhokang
arm are often deformed to varying degrees. Development of
schistosity, kinked and curved cleavage of micas, low preferred
orientation of quartz lattice characterize this deformation. In some
samples of the Chhokang arm, development of prismatic
boundaries in quartz grains indicates the highest deformation
level. Aplitic and pegmatitic networks, intrusive in and outside
the granite, evidénce late magmatic activity.

ORIGIN AND GENESIS OF THE GRANITE
Field arguments, major and trace element chemistry (LE
FORT, 1973, 1975, 1981; CUNEY et al.,1984) and Sr-,Nd-Pb- and
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O-isotope studies (VIDAL et al., 1982,1984; DENIEL et al,.1986,
1987) all indicate that the Férmation 1 (F1) gneisses of the
Tibetan Slab are the most probable parental rocks of the Manaslu
granite. However, MOLNAR et al (1983) have proposed that the
granites were derived from below the MCT because the thermal
conditions for melting were more readily atiained there. This is
not supported by either field observations or the Sr-isotope data
on the Midlands Formations. Ratios of 87Sr/86Sr calculated for 20
Ma are all higher than 0.8 (DENIEL, 1985 ; VIDAL, pers. comm.,
data in FRANCE-LANORD, 1987). The main Sr-, Nd-, Pb- and O-
isotope features of the granite are:

- high variability of initial 87Sr/86Sr ratios (0.730 to 0.770) and €,
Nd (-13 to -17) ;

- homogeneous and high values for 207Pb/204Pb =15.8 and for
206pp/204Ph ~18.8 ;

- §180 whole rock values between 11.5 and 14%o, but with most
samples at =12.5%o. |

All of these isotopic ratios of the granite fall within the isotopic
raﬁges observed or calculated for F1 gneisses at the time of
melting. They support the model of LE FORT (1981) where the
Manaslu granite was derived from F1. Similar conclusions were
reached on other High Himalaya leucogranites by DIETRICH &
GANSSER (1981), BLATTNER et al.(1983), FERRARA et al.(1983),
VIDAL et al.(1984), GARIEPY et al.(1985) and DEBON et al.(1986).
The Sr- and Nd-isotope heterogeneities in the granite are
interpreted as being inherited from the F1 source rocks. The
grariite, therefore, results from the coalescence of independent
aliquots of magma produced during the partial meliing of the
quartzo-pelitic metasediments. There was no more than limited
mixing among the different batches of magma (DENIEL et al,
1987). Neither the parental metasediments nor the granites were
isotopically homogenized by a convecting fluid phase (SHEPPARD,
1986).

ANALYTICAL TECHNIQUES
Classical methods were used for quantitative extraction of
structural hydrogen (FRIEDMAN, 1953), oxygen of silicates
(CLAYTON and MAYEDA, 1963) and carbon and oxygen from
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- carbonates (McCREA, _-};95.0); . Extraction yields- were

manometrically measured on H, and CO, gases. The H, yield also
provides the H,O+. content of the sample. Isotopic ratios (D/H,
18Q/160) were measured ‘on H, and CO, gases using a VG 602D
mass spectrometer. Results are expressed. in Snotatlon in permil
relative to SM_OW for H- and O -isotope and to. PDB for C- isotope.
For NBS-28, 8180 = 9.60%:. Reproducibility for standards and
duplicates is around 2%c for 8D and 0.2%o for 8180. | '

ISOTOPIC RESULTS
Hydrogen i&otope data of the granite

D/H ratios have been determined on coexisting muscovite,
biotite and, where possible, tourmaline for 14 samples from the
massif and 10 from the Chhokang arm dyke system (Table 19).
All samples are petrographically unaltered except for one
chloritized biotite from the main body (D14). Data are presented
with their locations on Fig. 45. In the main body, 8D values of all
muscovites, biotites and tourmalines are relatively uniform except
for D14 micas (and chlorite) and X10 biotite. Mean values are:
3D use=-17 £7%0, 8Dy;5,=-98 +10%0, 8D pyrm=-75 + 2%o. The single
chloritized sample (D14) is extremely D-depleted with both
chlorite and muscovite of = -186% . Muscovite-biotite
fractionations are also quite uniform (Fig. 46) around 23. The
pegmatite (DK127), which is intrusive into the granite, has 8D
values similar to those of the surrounding or nearby granite.

For the Chhokang arm, 3D values are highly variable for
both muscovite (-127 to -64%c) and biotite (-162 to -89%0) with no
petrographic evidence for chlorite. The 8D values of tourmaline
are much more uniform around -77+ 12%c and comparable with
those of the massif. Muscovite-biotite fractionations are variable
between 21 and 57.

Excluding "the chloritized biotite, no correlation exists

between 8D yiotite and the water content of the biotite (Table 19).

Such a correlation can be characteristic of alteration processes
even in the absence of visible chlorite (CLAUER et al.,1982). The
large majority of samples from the massif and some samples from
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‘the ‘Chhokarig arm have 3D values between -84 and -64%o
muscovite and uniform-'muscoyitewbiotitef frat:t_i_onations of =25.
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- FIG.45. 8D values for coexisting tourmaline, muscovite and biotite of granite
from the Manaslu massif and Chhokang arm. Most values of the massif part
are homogenecous, whereas in the Chhokang arm they are more scattered.
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Table. 19- Hydrogen isotope data, HoO+ and lithium content of coexisting muscovite,
biotitc and tourmaline of the Manaslu leucogranite in the massive and the Chhokang arm.

Sample Short description grain 8D %o SMOW 103100y _bi H,0F we.% Lippm
N° size  Mu. Bi. Tour. . M_eas. Cgle. Mu.  Bi. Tour. in bi.

MASSIVE GRANITE } ' '
D14 2micas,undeformed - £ -184 -188 5 : 4.7 9.9
alterd feldspar, : :
chioritized Dbiotite

-81 -106 27 28 4.3 3.2 1566

D22 2micas,undeformed C
D65 2micas,undeformed M -77 . -99 S 23 27 42 3.4 2067
DE46 2micas+tour,undeformed. M -T71 -92 270 23 *26 4.2 3.5 3.1 4783
DK59 2micas,undeformed C 70 ~94 - 26 *27 4.3 2.8
DK 127 pegmatite,2micas+tour 'C -84 -108 26 *30 4.0 3.4
DE157 2micas.u—ndef0rmed C -76 -92 17 28 4.1 3.8
DK195 2micas+tour,undeformed C -76 -102 29 29 4.2 4.0 1971
U464 2micas+tour,undeformed M -79 -101 =17 24 24 3.9 33 3.1
U476 2micas,undeformed M -74 -97 25 26 3.6 3.6
Xi¢ 2micas,undeformed, C -85 -151 75 4.3 35
cm sized muscovite :
Xi2 2micas, weak deformation € -78 -89 : 12 #25 3.7 4.6 4231
X51 2micas,undeformed C -79 -103 26 4.0 3.9
X77 2micas+tour,undeformed C -80 -99 -75 21 *27 4.2 3.8 3.0
CHHOKANG ARM
Uzt 2micas+tour,deformed c -71 -122 -76 57 29 4.3 46 3.1
folded &unfolded musc. .
U315 2micas+tour,weak def., F -127 -1862 -85 41 31 4.2 40 3.3
feldspar granclation ’
U697 2micas+iour M -83 -102 -72 21 28§ 4.3 40 2.8
U743 2micas+tour,deformed M -106 -143 -80 42 30 _4.4 3.8 3.2
U884 2micas,undeformed F -65 -03 30 28 4.4 3.8
magmatic fabric
U888 2micas, weak deformation F -100 - 39
U944 2micas+tour -107 -73 4.1 2.9
NL 210 2micas, very deformed E ~-108 3.0
MNL224 muscovite+iour, deformed M -74 3.1
NL234 2micas+tour,very deformed F -64 -89 -64 27 29 4.3 3.6 3.1 1885
folded micas, broken tour .
NL7267 2micas+tour, F -66 -89 3.8 3.1

magmatic fabric

Reproducibility is 2% for 8D end +0.1% for HpO*. Abbreviation: Mu.: muscovite, Bi: biotite, Tour. :
tourmaline, C: coarse, M: medium, F: fine, * indicates calculation with a standard muscovite.
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granites and F1 gneisses. Equilibrium ficld is for muscovite-biotite
fractionation of 30 and 20. 8180 values of biotite are given for the
unaltered massif, U315 and D14, See text for discussion.

Muscovite-biotite hydrogen isotope fractionations

Experimental studies by SUZUOKI and EPSTEIN (1976) on
mica-water systems have shown that isotopic fractionations
between 500°C and 850°C depend on temperature and the
octahedrally coordinated cation composition. Mineral-water
fractionation versus temperature curves for different types of
micas are parallel. This implies that the fractionation between two
.cogenetic micas 'is independent of temperature and varies only
with cation composition. On this basis, SUZUOKI and EPSTEIN
(1976) have proposed an equation for fractionations among micas
as a function of molar fractions of six-fold coocrdinated cations (Al,
Fe, Mg). We have not used this relationship because it does not
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take into account the lithinm content which is important for
Manaslu biotites (Table 19). SUZUOKI and EPSTEIN (1976) have
also shown that there is a good correlation between fractionation
and the atomic mass/charge ratic (M/C) for the octahedrally
coordinated cations at 650°C. Using this relation, the fractionation
among two micas is a function of the difference between the M/C
ratio of the two phases :
10001n Qmusc-biot = -3.19 (M/Cmusc' M/Chior)

For the Manaslu micas, complete chemical analyses
including Li, Fe2+ and Fe3+ contents, are not available for every
sample. Therefore, the muscovite-biotite fractionations expected

. for equilibrium have been calculated with the available data and,
if lacking, typical values have been used: Li= 2000 ppm and
Fe2+/Fe,,=0.85 for biotite and M/C=10 for muscovite. With these
approximations, calculated fractionations of 24 to 30 are similar to
most measured fractionations (Table 19). On a plot of 8D yisite
versus 8D g scovite (Fig. 47) most samples of the main massif and
three of the six from the Chhokang arm thus fall in the field of
equilibrium fractionations. In general, disequilibrium
fractionations (U277, U315, U743 and X10) are too large.

Oxygen data on the granite

5180 analyses for whole-rock and coexisting quartz,
feldspars, tourmaline, muscovite and biotite are given in Table 20.
Samples (Fig. 44) have been selected to represent the range of Sr;
isotope ratios heterogeneities in the unaltered granite from the
massif. The most D-depleted sample of the Chhokang arm (U315)
and the chloritized sample D14 have also been analysed.

Excluding U315 and D14, 6180 values for minerals are
variable, with ranges of about 2%, but the mineral-mineral

- fractionations are essentially identical (Fig. 47 and 48). Whole
rock values, of 10.9 to 12.8%., for 11 samples also have a similar
range (Fig. 47). These variations of the whole rock 3!80 values
cannot be due to modal variations as they are dominated by the
abundance of quartz and feldspars, whose proportions are
relatively uniform throughout the massif. The reasons for the
isotopic variations of quartz or feldspars are therefore applicable
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to the whole fo'ck values. _

The chloritized sample D14 is characterized by very low
5180 for chlorite (-0.5% ) .and feldspar (1.5%¢) compared to all
other samples. Quartz (1'1.2%0) and muscovite (10.0%0) are less
depleted 1in 180 "and reflect . the higher resistance of these
minerals to subsolidus oxygen js"otopé exchange. U315 is an
intermediate case where the biotite ~and feldspars are 180-
depleted by about 1%e.

Table 20- Oxygen isotope data .(%o SMOW) for
samples of the Manaslu granite. -

Sample 5180 | 8180/AQ-Min
' W.R. Q 1) T Mu Bi A
D14 chloritized biotite, very low 8D

11.2 1.7 10.6  -0.5

9.5 12 11.7

D22 11.5
D37 11.0
D45 12.1

U303 12.8
U315 Chhokang Arm dyke, low 8D.

12.¢ 13.7 1iiL.2 11.2 8.1
2.5 25 56
U464 12.2% 13.7 11.9 16.9 9.9
18 28 3.8
U476 12.3* 13.5 11.% 8.9
1.6 4.6

X12 12.7
X717 13.7 12.1 11.6 10.8 9.2

1.6 2.1 29 45
DK46 12.0
DKS59 11.8
DKl1e¢8 12,2

DK195 10.9* 12.3 10.7 2.2 7.7 9.2
16 3.1 4.6 31
DK256 pegmaiitc into the granite
13.4 12.0 11.6 9.4
14 18 4.0

Q: quartz; F: feldspar; Mu: muscovite ; Bi: biotite; T: tourmaline
W.R.: whole rock ; A : apatite ; *:calculated value . Data for
sample DK 256 have been provided by Claire RAMBOZ.
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F1G.47 Slgoquartz and feldspar VErsus 8180y;01i1e values for the Manaslu
granite. Except for U315, A (quartz-biotite) is between 4.6 and 3.8% and A
(quartz-feldspar) is between 2 and 3% . Both A are independent of 8180_
values. Black line on the right, gives the range of 8180 values for whole
rock samples. :

Fractionations between quartz and other minerals are given
in Table 20 and are plotted in a AQ-Bi versus AQ-F diagram (Fig.
48). The fields of other granitic rocks and tuffs from the literature
have been reported in order to compare them to the Manaslu. The
two lines of slope 1.6 and 2.8 are taken from LARSON and TAYLOR
(1986). They represent the most probable limits of the field for
isotopic equilibrium between the three minerals. This field
however is mnot very well defined as the biotite-water
fractionation factor has not yet been well calibrated as a function
of temperature. The smaller fractionation indicates the higher
temperature. All Manaslu samples plot near the line at 2.8, The
- five samples from the massif are very similar with AQ-Bi between
3.8 and 4.6%0, AQ-F around 1.6%c.and AQ-Mu about 2.9%.. U315,
from the Chhokang arm, has higher AQ-Bi and AQ-F values.
However this sample is more complicated as AF-Mu is 0 and
therefore in disequilibrium. Based on the 8--8 and A-A relationships
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FIG.48. Al180 quartz-biotite plotied versus A180 quartz-feldspar (left) and
al8o quartz-muscovite (right) for samples of the Manash: (black dots). Note

cluster of Manaslu samples at AISOquartz—biotitc =4.5%0. In the left diagram
the two lines with slope 1.6 and 2.8 give the probable equilibrium field
(LARSON and TAYLOR, 1986) . Fields for other granites and tuffs are : High
Himalaya Bhutan leucogranite: BLATTNER et al.,, 1983, Idahe batholith:
TAYLOR and MAGARITZ, 1976 and 1978; CRISS and TAYLOR, 1983; Monte
Rosa: FREY et al.,1976; New England batholith: O'NEIL et al,, 1977, New
Hampshire: TAYLOR, 1968; Saint Sylvestre, TURPIN, 1984; Sarrabus: BROTZU
et al., 1983; SCB :Southern California batholith: TAYLOR and EPSTEIN, 1962;
TURI and TAYLOR, 1971; Trois Seigneurs: WICKHAM and TAYLOR,1985; Tuffs
(Nevada and San Juan calderas): LARSON and TAYLOR, 1986.

in Fig. 47 and 48 for the four principal minerals and their modal
variations, all plotted sampies, except U315, are consistent with
crystallization at equilibrium in a closed system (g.g. GREGORY and
CRISS, 1986). The very limited range of A values implies that
closure temperatures were broadly similar for all five samples.
Estimates of the isotopic temperature for AQ-Bi=4 vary from
850°C using the empirical calibration of BOTTINGA and JAVOY
(1975) to 550°C by combining the experimentally determined
quartz-water and biotite-water data of MATSUHISA et al.(1979)
and BERTENRATH et al.(1975), respectively. A AQ-Mu of 2.7 gives
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isotopic tcmperatures of 500 550°C accordmg to O'NEIL and
TAYLOR (1969) and MATSUHISA et al.(1979) or BOTTINGA and
JAVOY(1975). Although there are no calibration data for
tourmaline; the AQ-T of 2.1 and 1.8 are similar to data on granitic
pegmatites reported by TAYLOR ‘and SLACK (1984)

Country rocks

The country rocks of the Manaslu granite are the Cambrian
to Jurassic Tibetan Sedimentary Series (COLCHEN et al., 1986).
They range from unmetamorphosed “sediments (limestones and
qua.rtio—pelites), along the roof zone of the massif, to high grade
(sillimanite " and pyroxene) schists, gneisses and marbles on its
sides and floor (Fig. 44). Calc-silicate and calcite-bearing rocks are
dominant. ‘8D, 8180 and §13C values have been measured on a few
samples from around. the granite (Fig. 44 and Table 21). Micas
from mica-schists, calcic-gneisses and water from fluid inclusions
in quartz pods were analysed for their D/H ratio. 8D values are
highly variable: -108 to -85% for muscovite, -140 to -77%. for
biotite and -125%. for fluid inclusions. Some of these values are
similar to those of the granite (U453, U490) whilst others are
either higher (D71) or lower (fluid inclusions). Heterogeneities can
be local as in the case of samples D70 and D71 which are
separated by = 50 m and have biotites with 8D values that are
63%0 different. Most 3D values are lower than other
metasediments (see Fig. 2 in TAYLOR and SHEPPARD, 1986) and
metamorphic fluids (SHEPPARD, 1986a). They are, however,
similar to the few D-depleted samples from the Manaslu granite
(Table 19). Eight samples of calcite from impure marbles and one
sample of micaschist from below the granite have been analysed
for O- and C-isotope compositions. §180 values of calcite vary from
13.8 to 16.4%c. The micaschist has a 8180 value comparable to
those of the granite. Calcite from impure marbles and calc-schists
have 8§13C between -4 and O%. These values are normal for
" marine limestones. 8180 and 313C values of samples located near
the granite, the Chhokang arm (U222) or in the aplitic network of
the Nar valley are similar to those from the same formations far
from the granite (M77 and T2535).
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Table 21- 'HYdrogem‘_,. _.dxy-gel1 and carbon
- isotope data for samples from the country
rock ‘of the Manaslu granite.

SAMPLE Phase 8D

D 70 - Mu. 119 two micas-garnet gneiss
Bi  -140 '
WR, -119

D 71 ~ Bi -77 - two micas-garnet gneiss

U 339 FI -123 Hy0 from F.IL -in quartz pod

U 453 Mu -85  biotitic micaschist at the
Bi  -108 contact of the granite

U 490 WR. -95  iwo micas gneiss
DK 305 FI.  -129  H,0 from Fl. in quartz pod

Sample Phase _6180 §13¢
%SMOW  %4£DR

D 42 Cal 14.8 _‘—3.9‘ pyroxene. marble,
Dol 16.0 -4.2 -Annapurnas. Formation
? .

M 77 Cal = -14.2. -0.1 impure limestone
Dol 14.9 -0.1 Annapurnas Formation

1 222 Cal 17.9  -1.2 phlogopite marble
Formation 1I,Chhokang

arm _
T 21 Cal 13.7 -1.2  Dbiotite-pyroxene
marble
Annapurnas Formation
T 22 Cal - 13.8  -2.35 "
T 24 Cal 15.1  -2.1 e T
T 25 Cal 15,7  -1.6 "

-
-

205  Cal 16.4 -2.5 "

T 255 Cal 146 -3.0 pyroxene marble
Formation 11
DK 77 Q 14.1 mica-schist
Mu
T

Bi: biotite; Cal: calcite; Dol: dolomite; F.i.: fluid
inclusion: Mu: muscovite; T: tourmaline; W.R.: whole
rock; . Datd for sample DK 77 have been provided by
Claire RAMBOZ.
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- Formation 1

Formation 1 (F1), the source of the granite, is a two to ten
km thick tabular formation .dipping to the north under the
granite. The source zone of the ‘granite -is below and . probably to
the north of the pluton. The outcropping F1 is therefore an
equivalent of the source zone. F1 consists of quartzo-pelitic
gneisses (quartz, feldspars, biotite, muscovite, garnet, + kyanite *
sillimanite), which are more or less migmatised. The proportions
among the minerals are highly variable as, for example, quartz
varies from 90 to 30%. Biotite is the major hydrous mineral. Some
of the trace minerals are monazite, tourmaline and graphite. All
analysed samples. (Table 22) come from the section of F1 to the
south of the Manasiu granife in the Marsyandi, Buhri Gandaki and
attached valleys or below' the Annapurna range. '

Based on 11 samples, 8D values (Table 22)-vary for biotite
from -98 to -68%¢ (x=-80%0) and for muscovite from -62 to -45%0
(x=-57%c). Isotopic fractionations beftween coexisting muscovite
and biotite are between 36 and 17 (Fig. 46). Except for two
samples (M114 and NL506) measured fractionations are close to
equilibrium fractionation factors calculated for the composition of
the micas. Although searched for, 8D variations have not been
related to any mineralogical or petrographic parameter.
Heterogeneities can be very local as biotite from two samples 50
cm apart (NL58-59) have 8D values of -98 and -77%e. Whole rocks
have §18Q wvalues beiween 11.5 and 12.9% and quartz varies
between 12.4 and 14.3%.. AQ-Bi of two samples are 3.9 to 4.3.

The isotopic compeositions of metamorphic fluids can be
approached by analysis of abundant syn-metamorphic quartz
| pods studied by PECHER (1979). 8180 values of quartz from 11
lenses vary between 10.6 and 13.9%. (x=12.1), similar to 3130 .,
values of the F1 host-rock. For hydrogen, ‘oniy one fiuid inclusion
sample has been analysed with associated micas because quartz
pods are very poor in fluid inclusions. 8D analyses (§Dy,q=-48%e,
ISDmuSC:-SS%o,8Dbi0t=—82%o) are compatible with isotopic
equilibrium at temperatures around 650°C. Calculated 3D values of
fluids in equilibrium with muscovites from the gneisses at similar
temperaturecs are between -58 and -40%. ; a range which includes
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the fluid inclusion analysis.

The O-isotope compositions of F1 are identical to those of
the granite. For example 8180 ,,,, ranges from 12.3 to 13.7%c in
the granite and from 12.4 to 13.7% in F1. This confirms the
compatibility between the granite and F1 assuming that there is’
no important magma_sourcé rock fractionation during melting. On
the contrary, 8D wvalues of micas or water of FI are some 20%
higher than 8D values of the granite (Fig. 46). Hydrogen is the
single element found so far whose isotopic ratios are different
between the granite and Fl1. : ' |

Present day surface waters

Isctopic analyses on rain, fresh snow, river and hot spring
waters are given on Table 23. 8D values range from -77%c (rain) to
-93%, (snow). The sample NL503 of river water, at -81%,
represents a mean value for precipitation. Water from hot springs,
which are located along the MCT, have 3!80-3D values which plot
on the meteoric water line. They are indistinguishable from local
meteoric waters.

These data from Central Nepal are similar to values of 8D, =
-88 to -66%c, for surface water given by YU et al. (1984) for the
Yadong (Gabug) region between Sikkim and Bhutan which are in
an equivalent structural position. About 150km to the north-east
of the Manasly, ZHENG et al. (1981) report very low 8D values of
145 to -149%c for spring water in southern Tibet. This represents
the strong contrast of isotopic compositions between waters from
the southern flank of Himalaya and water from Tibet (=-200 to
-130%0, ZHENG et al., 1981 ; YU et al ,1984 ; GRIMAUD et al., 1985).
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Table 22- Oxygen and hydrogen

isotope data (%o S

MOW} on Formation 1

rock; Q: quartz
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gneisses.
Sample phase - 8180 8D
B 106 - Q 14.3
3 Bi 10.0 . -8
B 114 Q 12.0
' Bi &1 -68
M 114 Q 13.7 '
M -54
Bi w87
M 201 Mu -45
Bi 7.4 -69
U 48 Bi -93
NA 28 Mu 66
Bi -81
NA 410 W.R. 12.7
NA 411 W.R. 11.7
NL 58 W.R. 12.8
Bi -97
NL 59 W.R. 11.8
Mu -57
Bi -77
NL 74 Q 12.5
NL 75 W.R. 12.5
NL 81 Q 12.4
NL 93 W.R. 11.5
Q 12.0
NL 136 Bi -68
NL 172 W.R. 11.9
NL 413 Mu 10.4 -62
Bi 8.4 -77
NL 506 Mu -57
Bi -79
NL 512 Q 13.3
Bi: biotite; Mu: muscovite; W.R.. whole



Table 23- 8D and 330 for surface
waters in Central Nepal,

Sample ob 5180

Rain water
Oct.1986  3450m, =77

Spnow water
Surkephu lake 3685m -92

" River Seti khola
.Nov.1_983, 1410m -81

MCT Hot Spring
Chilime Khola

Gct 1975 -83*% .11.5%
Tatopani Bhuri Gandaki

Oct 1975 -82* -11.5%
Oct 1983 -60
Tatopani Seti Khola

Nov 1983 -81

*: JR. O'Neil , analyst; 1. Barnes written
communication.

DISCUSSION

Several H- and O-isotope studies have clearly documented
that some igneous intrusions have interacted with deep
circulating surface waters (e.g. TAYLOR, 1977; CRISS and
TAYLOR, 1986 and references therein). Thus, in order to
determine whether the measured isotopic ratios are magmatic,
it is necessary to establish the nature and importance of
subsolidus phenomena for the Manaslu granite. For this reasom,
this discussion starts by considering the isotopic geochemistry
of the most extremely altered sample and those samples
showing evidence for isotopic disequilibrium, before considering
more rtepresentative samples from the Manaslu massif,

Chloritization
Chloritization of biotite is petrographically and chemically
an - extremely rare phenomenon in the massif. Only two samples

out of =250 have chloritized biotite in thin section. One of them,
D14, has been analysed and show extremely low 8D and 3130
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values (Tables 1 and 2). The feldspars in this sample are also
altered to sericite. The O-isotope fractionations among minerals
‘are dramatically out of equilibrium; the sequence of decreasing
disturbance is feldspar > biotite > quartz = muscovite. Isotopic
temperatures are therefore meaningless. The temperature of
“alteration is probably higher than 300-400°C as the 8130 values of
quartz and muscovite, minerals which are resistant to exchange
processes, have proba_b'ly been modified from their initial values.
Therefore, for all temperatures below about 600°C, H>0 in
equilibrium with feldspar is < 0%¢ (O'NEIL and TAYLOR, 1967) and
this must reflect exchange with meteoric waters. From D/H ratios
for both muscovite and chlorite and temperatures of subsolidus
exchange below 600°C, 6D values of water should belower than -
140%c (SUZUOKI & EPSTEIN, 1976; GRAHAM et al., 1987). This
value is much lower than that of present day meteoric waters.
The fact that sample D14 is probably located near an important
NNW-SSE lineament could explain why this sample records
exchange with meteoric waters. For example, granitic rocks along
major Californian fault zones ‘have aiso locally exchanged with
circulating meteoric waters (O'NEIL and HANKS, 1980). This
lineament has not been directly observed in the field, but it
appears clearly on Challenger space shuttle hand held
photographs and may be sugestted on some geochemical maps
(CUNEY et al., 1984). It follows the alignment of the Domen and
Kichke glaciers to the NNW and the general direction of the
Manaslu-Dakura-Himal Chuli ridge to the SSE (Fig. 44).
Nevertheless, exchange with circulating meteoric waters is
apparently rare as other samples localized on or near this-
lineament have unaltered 8D and/or 81830 values.

H- Isotope Disequilibrium

Four of the twenty muscovite-biotite pairs plot to the right
~of the equilibrium field on Fig. 46. Compared to the great majority
of samples, these four samples have (1) identical 8D values for
tourmaline, (2) two of the muscovites (U277, X10) have identical
8D values, and (3) the 3D value for the biotite is systematically D-
depleted by 20 to 60 %o.. These few samples must have undeigone
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differential H-isotope exchange with a D-poor fluid, with biotite
being the most readily exchangeable mineral and tourmaline the
most resistant. H-isotope data for the country rocks and their
fluid inclusions indicate that depleted aqueous fluids were locally
present around the Manaslu at some stage during iis evolution.
The muscoviies and biotites have normal H,O* contents (Table 19)
and show no petrographic evidence for alteration. Comparable
differential D/H exchange between petrographycally unaltered
hydrous minerals has been reported by SHEPPARD and TAYLOR
(1974), FREY et al. (1976) and CLAUER et al. (1982). The
muscovite-biotite D/H fractionation in a sample such as U315,
where the 8D values of both micas have been strongly modified,
could be quite close to equilibrium. This implies that the micas in
U315 reequilibrated with the fluid at approximately the same
temperature but the coexisting tourmaline remained resistant to
this exchange. For U315 the quartz-feldspars-biotite 180/160
fractionations are the largest that have been measured for the
Manaslu (Fig. 47 and 48) ; although they are consistent with
equilibrium, the feldspar-muscovite fractionation is not in
equilibrium. It is probable that feldspar and biotite froze in after
quartz and muscovite and that the 3180 of quartz and muscovite
essentially retain their original values.

Tourmaline

Tourmaline has a very limited range of 8D values (-69 and
-83%0) even in samples where muscovite and/or biotite have
undergone extensive D-depletion. It appears, therefore, to be a
particularly resistant mineral to post-crystallization hydrogen
isotope e'xchange. The fractionation factor between tourmaline
and water has not been determined experimentally. The data for
tourmalines from the massif indicate that for temperatures of
about 550-650°C the tourmaline-water H-isotope fractionation is
small and very ¢lose to the muscovite-water fractionation as the
8D values of these coexisting minerals are very similar.
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Interaction with meteoric _‘watérs

Although evidence has been found for subsolidus interaction
between Manaslu granites and meteoric _W‘aters, it is an
exceedingly rare phenomenon in ‘the . massif and'-only locally
important in the Chhokang dyk'e swarm. Noting the structural
form of the latter, it is not .surpris_ing__that;-meteoric ‘water-granite
exchange processes were much more prevalent there than in the
massif. Similarly, the country rocks a.ppea_r to have only
interacted locally with the low 8D meteoric waters. |

In granites where both the 1807160 and D/H ratios have
been modified, the 8D value of water in equilibrium with the
minerals is probably essentially identical to that in the water of
external origin. The highly D-depleted water (D14) most probably
represents the influx of meteoric water into the system. The less
D-depleted water associated with U315 and U743 could either
represent meteoric water, but of a different age and climatic
condition, or a mixture of a meteoric water of the D14 type with a
more D-enriched water such as a sedimentary formation water.
All of these alteration waters are markedly D-depleted compared
to present—déy local precipitation. Although modern meteoric
waters with similar 8D values occur to the north in Tibet (YU et
al.,1984; GRIMAUD et al., 1985), they cannot be a realistic source
for deep circulating meteoric waters around the Manaslu and in
the Tibetan Slab. Such waters would have to migrate at least 100
km across the structural grain. Meteoric waters with low 8D
values would occur if the recharge' area was substantially higher
than today (a typical altitude effect is -12 to -40%c per 1000 m
increase in altitude ; GAT, 1980) and/or if the trajectory followed
by the prevailing precipitation crossed a major mountain range
before arriving at the Manaslu. As precipitation either directly or
indirectly comes from the south, this latter hypothesis implies
that a major mountain chain once existed to the south of the
Manaslu but it has subsequently been eroded away. This of course
‘is consistent with a regressive erosion of the himalayan main
range.
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Oxygen, strontium and neodymium isotope relations.

Figure 49 shows that the 5180 values of the Manaslu tend to
increase with increasing 87Sr/86Sr ratios calculated for 20 Ma, the
mean age for the granite (g_.& DENIEL ct al., 1987). This field is for
the massif only. A similar correlation is observed for F1 (Fig. 49)
taking the 81830 values of either quartz or whole rock and the Sr-

isotope data for F1, with Sr-isotope ratios also calculated for 20
Ma (VIDAL et al,, 1982 ; DENIEL et al.,, 1987). The shape of the
Manaslu field on Fig. 49 is slightly different from that given in
SHEPPARD (1986b, Fig. 15) for three reasons: (1) the range of 8180

has been extended by additional data, (2) new analyses and

rectification of an error in plotting the sample with €; Nd =-14.2

i quartz B quartz M !
P ti
O wW.R. ® w.R. } anasiu
‘15 L | L] T

}Formation 1

e 12

Q

117

10 = - - '
0.72 073 074 075 076 077

(%7 Sr/®° Sr)soma

'FIG.49. Diagram  of §180 values (whole rock or/fand quartz) versus

(8751/868r) ratios calculated for 20Ma. The positive correlation for samples
of the Manaslu is interpreted to be inherited from the isotopic ratios of
Formation 1 at the time of melting. The field of Formation I is slighily above
the field of the Manaslu because it is mostly defined by guartz data whereas
Manaslu 8180 values are fnostly for whole rocks. The (87Sr/868r) ratios are
from VIDAL et al. (1982) and DENIEL et al.{1986 and 1987).
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1ndlcate that there is a continuous trend - as §180 increases from 11
- to 13%0, and (3) a sample at +14%o has been excluded bécause. it is
a narrow aplite vein that may have interacted with its pyroxene
marble country rocks. Fig. 49 shows that, in the granite, the 3180
values and their relatlonshlp w1th the Sr isotopic data are about
the same as that in Fl. These results confirm the hypothesis that
the granites were derlved from the. equwalent of our F1 as a suite
of independent aliquots: of magma  which preserved their 1sotop1c
heterogeneities from. the source region. ‘

VIDAL et al. (1984) have proposed that the Nd— and Sr-
isotope variations in the gramte directly reflect variations of these
isotopic ratios in F1. Because of the pos1t1ve correlatlon between

€ oomaNd and (878r/365r)20Ma, which has been ‘confirmed by

additional data of DENIEL et al. (1986), they proposed that the F1
is a mixture of two different crustal components h-av_ing ‘a strong
contrast in age. The O-isotope variations are also c?bmpatibl'e with
this interpretation. However the reasons for these: tendencies may
be more complex than the proposed simple mixing process.

For F1, which is now a high-grade gneiss, petrography and
rhajor ‘element geochemistry (LE FORT, 1975; PECHER, 1978) show
that it was derived from a quarizo-pelitic detrital sediment made
up of a variable mixture of quaftz, micas, clays and probably
chlorite + feldspars (possibly a flysch). The proportion of
phyllosilicates in a quartz-feldspar-micas-clays-chlorite mixture
can be approximately estimated by the sum of the chemico-
mineralogical parameters A and B of SHAND (1927) and LA ROCHE
(1964). The parameter (A+B) is very well correlated with the

€s00maNd, 500Ma being a minimum age for F1 (Fig. 50a). This
implies that F1 is a mixwre of a quartz rich end member with a
" low €s50om,Nd and a pelitic end-member with a higher €spomaNd.

There is a similar, but not so weil defined, tendency between
(87S1/86Sr) 500, and A+B (Fig. 50b). 8180 values of quartz also tend

to increase. with increase in A+B (Fig. 50c). It is therefore
suggested that the (87S1/86Sr)y0m, variations in F1 reported by

VIDAL et al.(1982) and DENIEL et al.(1987) reflect the original
amount of phyllosilicates in the sediment. Because of their high Rb
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FIG.50. Diagram of chemical parameter A+B versus : a:e&Nd (t=500Ma); b:

(878r/868r) calculated for 20Ma and c¢: 5180 quartz for Formation I gneisses.

The A+B parameter is proportional to the amount of phyllosilicates in a
quartz-feldspar-phyllosilicates assemblage ( A= Al-(Na+K+2Ca) ; B=Fe+Ti+Mg
in millications of each clement in 100g of rock or mineral ; A+B= 0 for
‘quartz and feldspar, 500 for muscovite, 600 to 700 for biotite). Open circles

are samples analyzed for 5180 quartz: See text for discussion.
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content, phyllosilicates produce most of the radiogenic Sr.
(8781/8681) i1 differences between the two end members, if any,
are thus overprinted by the important amount of radiogenic Sr
generated in the mica-rich safnples over a long period (> 500 Ma.).
This hypothesis is supported by (1) the diagram of A+B versus
(87Sr/868r) for an older age (e.g. 500 Ma) which displays a
completely scattered distribution, and (2) the fact that the Rb
content of the gneisses increases systematically from =50ppm in
the quartz rich samples to =200ppm in the pelitic samples. In
sediments, quartz is commonly a detrital mineral of high
temperature origin, generally with 8< 3180 < 15%0 (SAVIN and
EPSTEIN, 1970a). In contrast, the phyllosilicates, which may or
may not be of detrital origin, typically have 15< 8180 < 30%o
(SAVIN and EPSTEIN, 1970b & ¢ ; LAWRENCE and TAYLOR, 1971)
as they have usually formed or exchanged with water ai low
temperatures. Therefore, rocks with the higher phyllosilicates
content can have the higher 5180 value even after diagenesis or
metamorphism if pervasive exchange with a circulating fluid did
not occur and if the scale of equilibration among minerais is less
than the scale of the lithologic variations, which 'is decimetric to
decametric in FI1. o

These results imply that (1) 8!8Q wvariations within F1 are
inherited, at least in part, from the sedimentary precursor, and
(2) that the present day 38180 versus (87Sr/868r) correlation is
related to the amount of phyllosilicates in the sediment which
controlled the 180 and Rb content of the rock. In contrast to Sr, the
actual Nd-isotope compositions closely reflect the ENd of the
various sedimentary components counstituting F1.

The initial 8180 values of the sedimentary minerals are
unknown and, therefore, it is impossible to determine the scale
and degree of exchange. Although some exchange is highly
probable, the scale of exchange before or during the
metamorphism can be extremely variable - centimetric to
-kilometric scale (see review in VALLEY, 1986, appendix I). The
observed &!'80 values and 2.3%c range of F1 could be an essentially
primary mixture of =9-11%0 quartz with =15-19%0 phyllosilicates.
Alternatively the initial difference in 8180 between quartz and
"micas” was larger and it has been reduced during exchange
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_proce‘ssés The 2.3%o0 range of F1 ‘is sumlar to that of metapelites in
the Trois Selgneur‘; ‘area of the . French Pyrennees which
underwent pervaswe exchange with a circulating water system
(WICKHAM and. TAYLOR, 1985, 19;:87) In the Pyrénnées the
contrast of lithologies, which includes pelites and minor
limestones, and grade,  with '_f-o-'ssilifér:ous ‘shales to high grade
schists, is much more important ‘than in F1. Isotopic modification
‘of the sedimentary 81830 values is, therefore, more easily detected
in the Pyrénnées. The §180 range in F1 is ‘smaller than the range
observed (= 8 to 14%0.) for whole rock% in the Mldlands Formations
(Fig. 53) which are slightly metamorphosed ‘detrital sediments
comparable to F1. The 130/160_ ratios. of F1 probably have been
modified during diagenesis and/or metafﬁorphism,. but the
original imprint has not been completely erased. The observed
tendencies (Fig. 350) between 5180 and A+B may once have been
better, like that for Nd- 1sotope “but they have been blurred by
local exchange reactions.. The Nd isotope ratio cannot be modified
so readily.

The 3180 values versus Sr; ratios relation in the granite is
not due to an - assimilation-fractional crystallization process that
has been observed in a number of other complexes (e.g. TURI and
TAYLOR, 1976; MAGARITZ et al., 1978; TAYLOR, 1980, TAYLOR
and SHEPPARD, 1986). It represents the isotopic features of the
source rocks as in the case of the Maladeta complex in the
Pyrénnées (MICHARD-VITRAC et al.,, 1980). '

Hydrogen

It is necessary to explain both the 15 to 20%c 6D variation
among samples of muscovite and biotite in the massif and the
~20%0 8D difference between the granite and F1. The parameters.
which control the final 3D value of minerals are: the chemical
composition of micas, the temperature of equilibrium and the 8D
value of the hydrogen reservoir, which can be dissolved water of
“all types, a free 'magmatic fluid phase or circulating waters.

The chemical composition of micas influences their isotopic
fractionation factors (SUZUOKI and EPSTEIN, 1976). However, for
the Manaslu, the restricted range of compositions of the principal
hydrous phase, muscovite, cannot account for more than a 2%
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range. Variation in the closure temperature of exchange is also
excluded as an explanation because this would require a 150°C
range in temperatui'e,-assuming ‘that the minerals could exchange
with an homdgeneous hydrogen reservoir of consiant composition.
Such a suitable reservoir has not been identified; interaction with
deep circulating meteoric waters has been discounted above as a
widespread phenomenon in the massif. Similarly, exchange with
- country rock hydrogen is not considered to be a general process
because the D/H variations in the massif are completely
independent of their spatial location, unlike well documented
cases of this process (e.g. TURI and TAYLOR, 1971). Evidence for
modification of the 180/160 ratios of the massif by the country
rocks has not been observed. | -

The micas and tourmaline, therefore, must have crystalized
from magmas with a 15% range of 8D values. These variations and
the 20%. difference with the F1 could be primary (inherited from
the source) or secondary, caused by magmatic processes. Two
magmatic processes can be proposed which induce H-isctope
variations -: fractional crystallization and degassing of water.
Infiltration of exotic water into the zone of melting can also
modify the initial 8§D value of the melt.

Fractionation of biotite could raise the 8D values of the
magma because biotite abundance is highly variable and its 8D is
probably lower than that of the magma. However, such effects
must be limited because only a small proportion of the total water
is controlled by the biotite. In the melt, the water content is
probably several percent during crystallization of biotite and in
the granite =75% of the water content {(=0.8 wt. %) is in the
muscovite.
During crystallization, exsolution of water can modify the
D/H ratio of the hydrogen in the magma and, therefore, the 8D

_value of the grahite. This effect, due to vapor-melt fractionation,
can be modeled as a Raleigh distillation ; its magnitude depends
on the amount of degassing and of the vapor-melt fractionation
factor. NABELEK et al.(1983), TAYLOR et al. (1983), SHEPPARD and
HARRIS (1985), PICHAVANT et al. (1987) and TAYLOR (1986)
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have teported dGcréaséS, in- both 8D values and the water content
that they attributed to d:e;gassin'g“ of water during crystallizatidn.
Preliminary experimental fractionation data on albite glass-water
system give estimates of the water-glass frac_:tionation. At P=2Kb
and T=870 to 1250°C, RICHET et al.(1986) observed that the vapor
is enriched in D with respect io the melt by 8 to 25%0 BLAMART
et al.(1986) have considered the effect of pressure, hence water
sclubility in the melt; they observed a fractionation of ~+10 at 3Kb
and =-7 at 8Kb for T of about 850°C..

The water content of the Manaslu granite varies from 0.5 to
1%. It is not correlated with ejt_h_er the 8D value of muscovite or
biotite. In fact, such a correlation is- improbable as the samples are
not exactly comagmatic. '_In order to estimate a typical H-isotope
effect of degassing for the graniie, an initial water content -of the
melt of 5% is assumed (e.g. PICHAVANT, pers. com.1986 ;
PICHAVANT et al.,1987). This is between the water saturated
condition (=10 to 15%), where the magmas would crystallize as
soon as they rose, and the fluid absent condition which would
require very high temperatures of melting. Taking 5% of water in
the magma, 1% in the final granite, and a water-melt fractionation
factor of 10 (BLAMART et al. 1986;3kb) degassing should lower
the D-content of water in the melt by 16%o (Fig. 51). The 8D value
of water in the melt can be directly compared to the 5D of
muscovite in the granite as the water-muscovite fractionation is
very small at magmatic temperature (=0 at 750°C). Hence, from
Fig. 51, the initial 8D value of melt is estimated to be about -55%..
This is close to the mean value for water in equilibrium with
micas of F1. The degassing curve with fractionation of 10
compared to samples of the Manaslu (Fig. 51) shows that (1) the
difference between F1 and the granite could be explained by the
loss of some 80% of the initial melt water, and (2) for low values
of F, the curve is very steep, and therefore, only a few percent of
variation in the degree of degassing would be possible to give the
12%0 8D range of the granite. However, this curve and the derived
3D value of the melt could be very different if other parameters
are chosen. Additionally, in the melting zone, initial 8D values (F1,
Fig. 46 ) and water contents were variable. In the absence of more
precise information on the initial water content of the magma and
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on granitic melt-water fractionation factors as a function of

pressure and melt chemistry, the degassing model cannot be
further refined.

ODtinal-ODinitial

HoO+

FIG.51. Distillation curves for degassing of a magma given as 3D,
3Djpitial of the melt as a function of F = mole fraction of Hy0 remaining in
the melt (top). Curves are for 1000In0.y gpor-melt ©of 5, 10 and 20,
8D muscovite ©f the Manaslu massif, which approximately represents the
final melt 8D as HyO-muscovite fractionation is small at high temperature,

has been plotted assuming an initial water content of 5% for the
melt. The HyO value (bottom) are whole rock loss on ignition values,

Infiltration

Water absent melting is unlikely for the Manaslu magma as
it requires high temperatures for melting (>800°C). Therefore, a
fluid phase is necéssary to induce melting in F1. Such fluids could
be the in situ. metamorphic fluids, which were in isotopic
equilibrium with the rock, or one of external or exetic origin, LE
FORT (1981) has suggested that melting was induced by fluid
derived from dehydration of the overthrusted Midlands

164



Formations. They have a high water content (=4% H,0+) and D
values of -104 to -66% (FRANCE-LANORD et al., 1987). Infiltration
of fluids produced during the dehydration of the Midlands would
lower the 8D values of the melts éompared to F1 values. The
effectiveness of infiltrating water to lower the 8D value of the
melt depends on the ratio of i.-.&&iill water ‘(str'u'ctural water of
silicates) to exotic water and their SD values.

SUMMARY AND CONCLUSION

The O-isotope data combined with the Sr-isotope data
confirm the hypothesis that such _isotopicaiiy heterogeneous
granites were produced by melting a similarly variable source
rock withoui mixing the different batches of melt (VIDAL et al,
1982 and 1984: DENIEL et al.,1986 and 1987). The §18Q values are
compatible with closed-system evolution of the magmas and
absence of pervasive post-magmatic alteration. O-, Sr- and Nd-
isotope compositions of the granitic. magmas were .inherited,
therefore, from their values in F1 at the time of melting (Fig. 52).
These compositions are related to the original mineralogical
constitution of the sediment :

_€Nd20Ma variations are directly linked to the ENd

differences of the precursors of the sediment ;
-(878r/8681) 500, Fatios for Precambrian rocks are greatly

enhanced by the variability of the amount of Rb in the rocks ;
-§180 variations reflect the initially contrasting §180 values

of the sediments which were smoothed out during diagenesis and

metamorphism.

In contrast to the other isotopic compositions, 3D values of
the granite are not directly inherited from the F1 (Fig. 52) but
have been modified at the magmatic stage. Two processes are
proposed : infiltration of a low deuterium content water into the
melting zone followed by degassing of water from the magma
during crystailization. Arguments in favour of infiltration are (1)
. that input of fluid (H,0+COQ,) is a very effective process to trigger
partial melting of the gneisses at the time of thrusting, as the
thrusting itself cannot add much heat to the Tibetan Siab, and (2)
Midlands Formations, underneath the MCT, represented a
potential source of low-D water which could have infiltrated

overlying formations (Fig. 52). The relatively HpO%-rich Midlands
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metasediments have low primary 8D values and dehydration
significantly lowers their 8D values (FRANCE-LANORD et . al., 1987
and in prep). Arguments in favour of degassing are (1) that the
initial magma probably contained several weight percent of water
(=4%) which had to be lost during crystallization, and (2) that
decreases of 3D values related to degassing have been proposed

for other natural systems. Both processes are probable and they
are complementary to each other. Our knowledge of water-melt
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FIG. 52. Schematic time-integrated model for the genesis of the Manaslu
granite showing the proposed transfer of aqueous fluids and melits among
the different crustal levels. Partial melting in the hot F1 was probably
triggered by the infiltration of fluids (H,0+CO4) from the volatilization of
the overthrusted Midiands metasediments. The numerous batches of magma
were emplaced at the interface between the Tibetan Sedimeniary Series
and the metamorphosed Tibetan Slab. The O-isotope variations (and Sr- and
Nd-isotope ratios) in the quartzo-pelitic metasediments of Fl were
preserved during emplacement and crysiallization of the magmas. The 38D
values of the granites reflect modification of the initial F1 values by the
“infilirating fluids and degassing of the magma. Meteoric-hydrothermal
systems were probably active in the now ecroded Tibetan Sedimentary
Series but inieraction with the granite was exiremely local. The
reconsiruction of the surface is after FRANCE-LANORD and LE FORT in
prep.. Note that because the section shows the granite at its maximum
thickness, the relationship between the volume of the partial melting zone
and that of the pluton cannot be represented.
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fractionations and of the water content of the magmas is not
sufficient to constrain more accura'tely the model. The relative
importance of these processes cannot yet be determineéd.

Except for hydrogen, the other isotopic characieristics (O, Sr,
Nd, Pb) of the source rocks are inherited by the melts and are
conserved during all the magmatic development of the
leucogranites. F1 samples, in fact, have a larger range of both §180,

(87S1/86S1)5gm,, and ENd values. One may attribute the smaller

range in the granite to the potential contributions of certain
lithologic units within F1. For example, the most quartz-rich

quartzites, which have the lowest ENd and (37Sr/8'68r)20Ma values,

should yield less melt than the pelitic gneisses (e.g. WEBER and
BARBEY, 1980).

The 8D values on micas and tourmaline preclude any
circulation of external fluids within the granite. A few samples of
the granite have very low 3D values which are often associated
with isotopic disequilibrium. Only one sample is petrographically
chloritized and the mineral 5180 values are strongly depleted in
18Q through exchange with meteoric waters. They may not have
extensively interacted with the granite massif because of this
large release of magmatic fluids (SHEPPARD et al,, 1977).

The ranges for O- and Sr-isotope (Fig. 53) are not identical
among the different High Himalaya plutons or Cenozoic North
Himalaya plutons. In particular, the Bhutan and Maustang
leucogranites have higher Sr; and some of the 8180 values are
lower compared to the Manaslu field. Isotopic data on the
equivalent of F1 in other Himalayan sections are rare so that it is
currently impossible to identify the exact source of these other
granites. In Bhutan, four §!80 values of basement gneisses
(BLATTNER et al., 1983) have lower 8180 values than F1 in Central
Nepal. An alternative to possible variations in 8180 of the
equivalent of F1 along the Himalaya is that another crustal source
is involved. In .Central Nepal, if the Midlands Formations had
" participated as a source of magma, as proposed by MOLNAR
(1984), the Sr, ratios of the granite would be much higher and the
5180 values would be lower, (>8%. ; Fig. 53). The lower Palaeozoic
granites and orthogneisses (e.g. F3), which are present all along
the High and the North Himalaya (LE FORT et al., 1986), may also
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contribute to the Himalayan magmatism. Such mixing of two
sources could be one explanation of the variations in the relation
between 8180 and Sr; values in Fig. 53 including the negative
correlation observed for the Mustang leucogranite. In the High
Himalaya, leucogranites may therefore be generated in more than
one way and from more than one source. Following READ (1948),

there are leucogranites and leucogranites in the Himalaya. 1 620

' MIDLANDS
.

MANASLU ~

MUSTANG \V/

O BADRINATH

¥ BHUTAN;,

- A LHOZHAG

€ MakaLu

v GYACO LA (North Himal.)
1 | i 1

|
0.740 G.760 0.780
(875r/865r)20ma

1 1
0.800 0.820

FI1G.53. 8180 versus 878r/868r calculated for 20Ma for different High
Himalaya and Cenozoic North Himalaya leucogranites, Formation I and
Midlands Formations in Central Nepal and Bhutan basement gneisses.
Sources of data are : Manaslu and Formation I fields from FIG. 49, Midlands
Formations : DENIEL (1985), FRANCE-L.ANORD (1987); Badrinath: DENIEL et
al. (1986), BLATTNER et al. (1983); Bhutan;. DIETRICH and GANSSER (1981),
BLATTNER ct al. (1983), Bhutan gneisses:: BLATTNER et al. (1983); Bhutany
field: FERRARA et al. (1985); Lhozhag: DEBON et al.(1986); Makalu and
Mustang: VIDAL et al.(1984); Gyace La (North Himalaya belt) : DEBON et
al.(1986).
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Le chevauchement du MCT et la fusion de la Formation I

La possibilité qui est donnée en Himalaya d'étudier un
massif granitique et son environnement d'origine est un atout
majeur pour la compréhension de la genése des leucogranites. La
coupe himalayenne située au Sud du granite représente environ
30km de croiite structuralement placée sous le granite. Elle ne
permet pas seulement d'identifier le granite & sa source au sens
géochimique du terme, mais elle donne -une vision du contexte
métamorphique et tectonique dans lequel a été engendré le
magmatisme himalayen. La source exacte du granite du Manasly,
c'est-a-dire la zone de fusion, étant probablement située a la
verticale du massif ou plus aun Nord, n'est pas étudiable.
Cependant, la Formation 1 qui affleure est considérée comme un
équivalent de la source. Les processus invoqués de part et d'autre
du MCT, pour expliquer la fusion de la Formation I, doivent donc
8tre déduits des processus effectivement observés dans la zone
d'affleurement. Le modéle proposé pour la genese des
leucogranites débute par la volatilisation massive de fluides dans
le compartiment chevauché ; c'est donc ce processus qui est étudié
en premier.

Chevauchement et déshydratation

Sur le Moyen Pays Népalais, les données isotopiques et les
analyses des teneurs en H,O et CO, des roches et des fluides
apportent quelques contraintes sur l'effet du chevauchement du
MCT du point de vue de la libération des fluides :

- il y a une déshydratation effective des formations
chevauchées (Fig. 31) correspondant 4 une perte de 1 a 2 % poids
d'eau;

- il est probable que les formations situées sous le Moyen
Pays ont subi une perte importante de fluides due a
l'augmentation de température en profondeur (Fig. 43). Cetie
volatilisation serait A l'origine de la majeure partie des fluides
(H,0 + CO,) circulant dans le Moyen Pays;

- les Formations du Moyen Pays ou les niveaux équivalents
situés plus au Nord ‘sous le MCT ont certainement subi des
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conditions thermiques plus poussées que les niveaux étudiés (Fig.
54). On peut donc s'attendre 2 des \‘(Ol-at-i‘lis'_ations beaucoup plus
importantes si la muscovite est déstabilis‘ée,_ de lordre de 2 4 5 %

poids d'eau selon les niveaux .

4

H20

Fig. 54 - Schéma de principe des volatilisations dans les formations
chevauchées et de fusion dans la Dalle du Tibet. L'augmentation de
l'intensité du métamorphisme dans les zones plus profondes du MCT
implique une augmentation des volatilisations. La zone de fusion probable a
été placée a l'aplomb du massif du Manaslu.

Ces trois points soulignent les variations plausibles d'intensité de
volatilisatio qui affectent les formations chevauchées,
s'intensifiant a la fois vers le bas et le Nord. Ces deux composantes
associées au cisaillement du MCT entrainent des circulations de
fluides obliques par rapport au plan du MCT vers la Dalle du
Tibet. Les lentilles d'exsudations de quartz, nombreuses dans le
Moyen Pays comme dans la Formation I, constituent les chemins
de drainage de ces circulations (e.g. Walther et Orville, 1982).

La présence de CO, dans la phase fluide dépend de la nature
des formations d'origine du fluide. Les formations gréso-pélitiques
type Kunchha, trés pauvres en carbone par rapport aux pélites
moyennes ( =2.5 % poids de CO,, Shaw, 1956 ; Clarke, 1927) ne
peuvent libérer " que trés peu de CO,. Par exemple, la
‘déshydratation de 50 % d'un schiste moyen du Moyen Pays et la
volatilisation totale de son carbone sous forme CO, produirait un
fluide contenant environ 8 % molaire de CO, ce qui est trés faible

par rapport aux teneurs mesurées dans le Moyen Pays. Ceci
implique gue les formations qui ont fourni les fluides infilirés
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dans le Moyen Pays contenaient plus de carbone que le Moyen
Pays Inférieur. D'antre part la déshydratation massive du Moyen
Pays Inférieur tendrait a diminuer les teneurs en CO, des fluides.

Fusion de la Formarié)n I

Les études des- relations de - terrain du granite et de la
Formation I, la géochimie des éiéments majeufs et en . traces (Le
Fort 1973, 1975a, 1981) et les études isotopiques .du Sr, Nd, Pb
(Vidal et al., 1982, 1984 ; Deniel et al.,, 1986, 1987) et de l'oxygeéne
(cette étude, Fig. 49) s'accordent pour identifier la Formation I de
la Dalle du Tibet comme la source du granite du Manaslu, En
particulier, la similitude des variations isctopiques et des relations
entre ces systémes isotopiques sont des arguments qui étayent
fortement ce modéle. Les seules données isotopiques ne reflétant
pas directement la source du granite sont celles de l'hydrogéne.
Dans l'état actuel des connaissances sur les fractionnements H,O-
magma pour les isotopes de I'hydrogéne et sur les teneurs en H,0
des magmas, il est impossible, & partir des valeurs de 6D, de tester
une éventuelle participation de 1'eau du Moyen Pays & la fusion de
la Formation 1. 11 reste, (1) quun flux H,O * CO, intervient
forcément dans la Dalle du Tibet par suite du chevauchement, (2)
que ce flux est un facteur efficace pour déclencher la fusion des
gneiss qui sont chauds (=700°C) et secs, (3) que les données de 6D
du Moyen Pays sont compatibles avec cette migration et sont
méme, dans une certaine mesure, capables de justifier en partie
les valeurs de 8D assez négatives du granite du Manaslu.

La zone de fusion ou les magmas granitiques ont été
produits est certainement localisée aup Nord de la zone
d'affleurement de la Formation I, a l'aplomb du massif du
Manaslu (Fig. 54). Si la fusion est effectivement déterminée par
un flux de fluides venant des formations chevauchées, la
libération en quantité importante de ces fluides (déstablisation de
la muscovite et production de CO,) doit également avoir lieu sous
la zone de fusion (Fig. 54 et 11, chap. 1) située 5 & 10 km sous le
massif. Les formations du Moyen Pays qui affleurent seraient
donc situées a environ 40 km au Sud de leurs équivalents sous la
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zone de fusion.

La nature de la phase fluide joue un role prépondérant sur
la mobilité du magma. Si la fusion a lieu dans des conditions
sursaturées en HyO (Pyyo = Pigale), 12 mobilité des magmas est trés
faible car ils cristallisent dés le début de la décompression. Une
alternative, proposée par M. Pichavant (comm. pers.), est
d'envisager une fusion en condition saturée en fluides, mais sous-
saturée en eau (Pgoo < Ppyige = Piotale ) €n présence d'une phase
peu soluble dans le magma qui dans ce contexte serait du CO,.
Dans ce modégle, la présence d'eau serait suffisante pour réduire la
température minimale de fusion sans limiter la mobilité du
magma. On pourrait donc envisager que la déshydratation
massive de formations telles que le Moyen Pays Inférieur,
nécessite l'adjonction de CO, pour produire un magma granitique
mobile du type de ceux observés en Himalaya.

Les leucogranites himalayens

La présence des leucogranites dans la Haute Chafne
Himalayenne apparait étre une des constantes des processus de
chevauchement intracrustal de grande ampleur. Tous les massifs
ont 4 peu prés les mémes caractéristiques pétrographiques et des
compositions chimiques trés proches des compositions minimales
de fusion. Cependant, certaines différences existent entre les
divers massifs. Ce sont des différences isotopiques (Fig. 53) et de
structure, d'épaisseur ou de localisation. La position des massifs
par rapport A leur source présumée est variable (Fig. 2, chap. 1).
Certains massifs du Bhoutan sont intrusifs au sein méme des
gneiss, alors que le Manaslu et la plupart des autres massifs sont
intrusifs au-dessus des gneiss (Dalle du Tibet). Enfin, le massif de
Mustang semble affleurer de fagon beaucoup plus interne dans les
Séries Sédimentaires Tibétaines. De plus, l'espacement des
leucogranites sémble irrégulier. Les facteurs pouvant é&tre
responsables de ces variations sont multiples. Au Népal central, Le
Fort (1981) a souligné (1) le rapport entre l'épaisseur de la Dalle
du Tibet et la présence de granite (Dalle épaisse), (2) les
variations latérales de' la Formation I. Pour ce dernier point la
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présence de bancs de quartzite d'épaisseur kilométrique dans la
zone de la Burhi -Gand_aki' (Fig. 11, cha'p‘.'_-'l) émpééhant la fusion
pourraient expliquer le passage du -massif (8 km d'ép&iéseur)- au
bras de Chhokang (hectométrique). Des i/ariations: latéraies de la
Formation I et d'éventuelles contributions d'auties niveaux
comme le Moyen Pays (Molnar, 1984) ou les -g_utres formations de
la Dalle du Tibet sont également nécessaires -pour._.e—xpliquer les
caractéres isotopiques variables des divers massifs (Fig. 53). Enfin,
on peut envisager que la nature des flvides libérés sous 1le MCT
joue un role sur la nature et la mobilité des magmas. |

Sur le granite du Manaslu, la combinaison des données
géochimiques des éléments majeurs et des données isotopiques Sr,
Nd, Pb et O a permis d'identifier avec précision la source du
granite, Les relations des diverses données géochimiques ont
permis également de remomnter 4 I'histoire méme de la source et &
la constitution des sédiments (Ewg - €sr Deniel et al., 1987, cette
étude Fig. 50). Le fait que les caractéristiques isotopiques =Sr, Nd, O
de la Formation 1 (gammes de valeurs isotopiques, et relations des
différents systémes isotopiques) soient conservées dans le granite
imposent des contraintes sur la fusion e- la mise en place de tels
massifs (Deniel et al., 1986, 1987). Afin de préserver les
variations originelles de la source, it faut que le Manaslu soit
produit par une accumulation d'unités magmatiques
indépendantes de taille inférieure ou proche 2 celle des échelles
d'hétérogénéité isotopique de la Formation I. Ce modéle implique
également, (1) pour l'oxygéne dans la Formation I, l'absence
d'homogénéisation par circulations de fluides lors du
métamorphisme et (2) pour les magmas l'absence de mélange
et/ou d'assimilation.

L'exemple du Manaslu : quelques implications

Les études du granite du Manaslu et de la zone du MCT au
Népal Central montrent que la compréhension du magmatisme
leucogranitique du Haut Himalaya passe non seulement par la
connaissance du granite et de sa roche source, mais nécessite
également de connaitre la nature, le rdle et l'origine des fluides
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qui induisent A certains endroits la fusion partielle. Bien que notre
étude porte spécifiquement sur le granite du Manaslu, la
Formation 1 et le Moyen_P-ays; certaines conclusions peuvent é&tre
appliquées ou bien opposées a  d'autres moddles. de genése
magmatique dans d'autres environnements tectoniques. Quelques
implications peuvent étre 'briév:ement soulignées. '

1 - Le caractére riche en 180 des leucogranites du:Haut Himalaya
(+ 10 & +14 %o) est un héritage de l'origine sédimentaire de leur
source, [l reflete le réle Vdes'--phyllos-ilicates' d'origine superficielle
et le stade d’aitération a basse température. Les leucogranites
himalayens représentent: un excellent .exemple de magmatisme
riche en 180 dont l'importance volumétrique & l'échelle mondiale
(Bas Himalaya, Nord Himalaya, S-E de la Chine, Hercynien
d'Europe et d'Amérique du Nord, S-E Australie etc...) n'a été
reconnue que récemment dans les études d'isotopes stables (voir
revae dans Taylor et Sheppard, 1986 et Sheppard 1986b) et
d'risotopes radiogéniques (e.g. Allégre et Ben Othman, 1980 ; Vidal
et al., 1982, 1984). Les ¢tudes eXpérimentales et les autres
recherches géochimiques qui ont approché les conditions - physico-
chimiques de genese des magm'as granitiques par anatexie de
roches crustales sédimentaires (e.g. Wyllie and Tuttle, 1961 ;
Wyllie, 1977 ; Clemens, 1984 ; Miller, 1985 ; Pichavant et
Manning, 1983 ; Pichavant et al , 1987) permettent d'exprimer les
modalités de formation de ces magmas. Elles sont toutefois encore
insuffisantes pour suivre de part en part et dans le détail
I'évolution magmatique.

2 - Les. processus combinés d'assimilasion et de cristallisation
fractionnée (AFC ; Bowen, 1928) sont peu importants dans
I'évolution des magmas peralumineux du Haut Himalaya. La
corrélation positive des données isotopijues de l'oxygeéne et du
strontium (Fig. 49) pour le granite du Manaslu est un héritage de
~la région source. Ceci contraste avec de nombreux - granitoides
calco-alcalins (Taylor, 1980 et 19861 et pourrait &tre une
caractéristiqu'c du magmatisme peralumineux (g.g. granite
‘Hercynien de Saint Sylvestre, Cuney et al. 1984). La basse
température et sa faible gamme de varation pendant i'évolution
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magmatique sont peut-étre dé‘s_ éléments d'explication de ce
caractére.

3 - Le dégazage magmatique 1ié & la cristallisation peut &tre
responsable de la perte de = 80 % de l'eau contenue dans le
magma initial du granite du Manaslu (en supposa‘ﬁt une teneur
initiale de 5%). Ce procéssus a probablement contribué a la
signature pauvre en deutérium des compositions isotopiques
d'hydrogéne par rapport au champ classique des roches
granitiques (e.g. Taylor, 1974, Fig. 10). Il 'y a maintenant un
certain nombre d'exemples assez bien comnus de roches
magmatiques appauvries en deutérium par dégazage dans les
systémes volcaniques et sub-volcanigues (voir revue par B.Taylor,
1986). Cependant, les exemples de roches plutonigues pauvres en
deutérium, pour lesquelles toute intéraction post-magmatique
avec des eaux météoriques (pauvres en D) peut éire exclue, sont
rares (Taylor, 1974). Ceci implique, soit que les magmas qui
cristallisent dans les environnements méso- et catazonaux
conservent la majeure partie de l'eau qu'ils contiennent
initialement et qui serait donc peu abondante, soit que le
fractionnement isotopique de ['hydrogéne enire magma et eau est
proche de O dans ces conditions. Les données expérimentales
préliminaires de Blamart et al. (1986) sur le systéme albite-eau
indiquent un fractionnement proche de O a des pressions de 6 kb.
Pour mieux apprécier ces processus, des données expérimentales
supplémentaires sont vraiment nécessaires, d'une part sur les
fractionnements magma-eau et d'autre part, sur la nature des
volatils (e.g. H,O/H,0 + CO,) et leur teneur dans les magmas
depuis la fusion jusqu'a la mise en place.

4 - La combinaison des données isotopiques Sr-Nd-G et des
données chimiques sur le Manaslu et sa source probable montre
que cette approche n'est pas seulement utile pour identifier la
“source des magmas mais peut également remonter a la
constitution minéralogique de la source au stade sédimentaire
(influence comparée des minéraux détritiques et authigénes).
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5 - Le magmatisme en contexte de chevauchement
intracontinental a de nombreux points communs avec le
magmatisme li¢ a la subduction de crbute océanique. Dans les
deux cas, un ensemble 2 haute température est superposé i des
formations relativement froides et riches en eau. Le transfert de
chaleur du haut vers le bas 'peut' engendrer dans les deux cas
d'importantes libérations de fluides. Ceux-ci interagissent avec les
formations a haute température situées au-dessus et peuvent
induire des fusions partielles.

6 - Les intrusions épizonales & mésozonales telles que les
adamellites peralumineuses du Haut Himalaya n'ont généralement
pas interagi avec des systémes‘convecviifs majeurs faisant circuler
des eaux dans les niveaux encaissants (eaux de formations,
météoriques ou océaniques). Il v a des indices pétrographiques et
isotopiques de l'existence de tels fluides (eau météorique, en
particulier) mais les interactions post-magmatiques sont trés
rares et localisées. Ce caractére des granites du Haut Himalaya
s'oppose a4 de nombreuses études sur des intrusions magmatiques
de méme niveau mais dans des environnements de rifting ou de
caldeira (voir revue dans Criss et Taylor, 1586). Le caractere
limité des interactions post-magmatiques avec des fluides
externes peut étre 1ié a l'environnement global en compression.
Cet environnement ne favorise pas le développement d'une
perméabilité de fracture. Le dégazage relativement progressif
mais important en volume s'oppose a [lPintroduction d'eaux
externes. Mise a part une activité pegmatitique et aplitique tardi-
magmatique, les témoins de processus hydrothermaux sont rares
autour des leucogranites himalayens.

7 - Les Formations du Moyen Pays Népalais n'ont été que
partiellement modifiées et homogénédisées par les processus
d'échanges et d'infiltration de fluides lors du métamorphisme. En
effet, les importdntes variations isotopiques qui existent méme 2a
I'échelle métrique dans les niveaux qui ont été infiltrés par des
fluides H,0-CO, impliquent que les échanges et les circulations de
fluides ont été insuffisantes pour réduire fortement les variations
isotopiques pré-métamorphiques. Ce type d'interaction fluide-
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roche au cours du métamorphisme 1ié au chevauchement n'est pas
du tout similaire au systéme d'infiltration en régime de distension
qui peut €galement s'accompagner de fusion crustale. Pour les
sections métamorphiques paléozoiques du Massif des Trois
Seigneurs et d'autres régions des Pyrénées, Wickham et Taylor
(1985, 1987) ont proposé l'infiltration massive d'eau de mer sur
une épaisseur de 12 km dans des sédiments supracrustaux lors
d'un épisode de rifting. Cette différence de rdle, d'origine et de
circulation des fluides est probablement liée a4 un environnement
tectonique radicalement différent. En régime de distension,
P'assimilation de fluides provenant de la surface est facilitée par la
fracturation. Le fort gradient de chaleur peut permettre d'induire
un régime convectif des fluides. Au contraire, en Himalaya Ia
tectonique en c‘ompression et le chevauchement induisent la
déshydratation des niveanx profonds de la structure et des
circulations de fluides ascensionnellss ; ils s'opposent a
l'introduction d'eau dan§ les niveaux profonds depuis la surface.

8 - Bien que les études isotopiques aient contribué de fagon
majeure A la caractérisation du réle des fluides et des échelles
d'échanges ou d'homogénéisation durant le métamorphisme
(Valley, 1986), il reste encore trop peu c'exemples ou la nature et
le type d'écoulement des fluides au cours du métamorphisme est
défini. Des arguments et des exemples ont été présentés en faveur
et contre les circulations pénétrantes. a I'échelle au moins
kilométrique, de fluides d'origine externc ou interne (voir annexe
I, Valley, 1986). A l'échelle crustale, Etheridge et al. (1983) ont
proposé un modéle ou, dans un contexte chevauchant comparable
4 celui de I'Himalaya, les fluides circuleraient de fagon convective.
Nous avons moniré au cours de cette étude que les migrations de
fluides s'effectuaient essentiellement de bas en haut et qu'un
modele convectif n'était pas applicable au métamorphisme
himalayen qui affecte le Moyen Pays et la Dalle du Tibet. Mais de
tels exemples régionaux sont encore {rop rares. Des études pluri-
disciplinaires sur des exemples bien coniraints et variés du point
de vue tectono-métamorphique sont nécessaires pour éclaircir les
relations entre l'origine des fluides, la circulation des fluides, le
métamorphisme et le 'magmatisme.
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Annexes
Analyses chimiques des échantillons étudiés

Carte de localisation des échantillons étudiés
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Tableau 24- Analyses chimigues des éiéments majeurs pour les échantillons géochimiques des Formations du Moyen Pays Mépalais,

Echantillon SiO2 A1203 F6203 MnO MgO Ca0 NaZO KZO TiOy PF. Total
Roches greése-péllitiques

ALA9 80.69 9.05 2.64 0.04 1.14 0.08 1.52 2.06 .45 1.6t 9928
ALT1 86.80 5.76 1.83 0.06 0.31 0.97 0.61 1.94 0.31 1.06 98.75
AL14T 70.90 14.26 1.97 0.01 1.84 0.22 0.52 4.75 0.66 4.60 99.73
AL1T4 62.45 19.76 557 . 0.03 2.10 0.33 542 0.61 3.77 100.04
AL212 75.50 11.46 4.26 0.02 1.54 0.02 3.21 0.48 3.06 99.55
APS 81.13 8.52 3.11 0.02 1.58 0.05 2.32 0.21 2.14 99.08
AP167 77.16 10.69 3.04 0.03 1.34 0.15 1.62 1.91 0.63 2.70 99.27
AP197 93.09 3.49 0.84 0.03 0.39 0.39 .76 0.17 0.60 99.76
AP199 - 53.81 23.32 9.86 0.15 2.23 1.04 0.98 4.75 1.14 2.96 100.24
AP346 60.38 20.63 6.66 0.05 2.43 0.40 0.48 5.28 0.56 3.25 100.12
AP359 73.68 13.24 2.46 0.09 0.83 0.05 0.50 7.06 0.58 1.07 99.56
AP375 73.56 13.55 4,25 0.02 1.32 0.48 0.92 3.39 0.13 2.15 99.77
AP385 62.47 19.35 6.94 0.02 1.89 0.52 5.19 0.46 3.26 100.10
AP390 64.69 18.09 5.44 0.02 1.51 0.18 4.88 0.56 472 100.09
APA17 54.42 23.47 6.34 0.67 (.95 0.33 6.99 0.37 5.48 98.42
AP440 84.78 6.89 1.88 0.05 0.44 0.39 1.16 1.92 0.36 092 98.79
AP473 67.29 15.13 5.77 0.10 1.98 1.44 1.29 4.74 0.59 2.92 100.35
AP5S24 56.22 22.18 8.56 0.11 2.65 0.70 5.44 0.70 3.78 100.34
AP537 77.06 10.29 4.84 0.07 0.97 0.35 3.08 0.42 2.15 09.23
AP65T 57.717 21.98 7.76 0.09 2.80 0.23 0.64 4.98 9.70 2.67 69.62
APT46 35.31 26.10 9.71 0.07 1.63 0.36 3.73 i.20 2.37 100.48
AP823 46.89 28.77 5.31 0.04 2.04 0.75 1.74 8.40 1.20 3.86 99.00
AP825 68.21 12.41 2.46 0.03 2.12 0.56 0.78 2.62 0.57 10.59 100.35
APB26 97.85 1.04 0.49 0.11 0.30 0.i6 0,28 100.23
AP830 64.69 17.09 6.34 0.04 1.93 0.55 0.66 4.76 0.76 3.52 100.34
AP8T4 55.39 24.47 5.77 0.6 1.55 0.49 6.96 0.50 4.81 100.00
APBBE 72.20 14.44 4.32 0.03 1.79 0.10 1.02 3.36 0.50 2.71 106.47
APS69 §4.35 17.80 6.12 0.04 1.61 0.0% 4.55 6.63 4.06 99.25
APYT2 64.09 16.91 8.29 0.03 1.61 0.04 4.21 0.89 442 100.49
NL1 66.51 10.13 2.36 0.02 0.93 0.06 5.83 0.42 12.90 99.16
NL3 80.71 9.33 2.59 0.04 0.51 0.25 i.11 3.53 0.35 1.23 89.65
NL4 53.60 24.36 6.95 0.05 2.55 .29 6.78 0.72 4.55 09.85
Calcaires dolomitiques impurs

AP207 27.15 3.19 1.12 0.10 14.95 21.79 ¢ 0,02 1.68 0.02 29.50 09.43
AP811 33.60 2.76 2.87 0.18 14.01 25.26 0.62 9.32 0.23 15.64 99.49
APBES 24.93 1.57 2.83 0.1¢ 14.32 21.05 0.72 .20 32.91 98.63
APRES 13.91 1.22 0.60 0.06 17.88 2508 0.12 0.36 0.12 39.41 98.756

Analyses quantométriques (K. Govindaraju - CR.P.G.). Les analyses des échantiflons AP et AL sont tirées de Pécher 1978.



P8l

Tableau 25- Analyses chimiques des éiéments majeurs pour les échantillons géochimiques de lencogranite du Manaslu.

Echantillon Si02 A1203 Ff:ZO3 MnO MgO Cal Na20 K20 TiCOy PZO 5 PF. Total
Di4 72.9 14.25 1.08 0.01 025 0.39 3.68 481 0.18 1 99.32
D22 73.05 14.59 1.1 0.03 0.11. 0.59 3.63 492 0.15 066 9892
D37 73.2 15.2 0.8 0.01 02 0.65 418" 4.38 G.1 0.5 99.22
D45 74.2 15.1 0.5 4.37 442 0.57 99.16
DK46 74.74 14.74 0.76 -0.03 0.03 0.22 4.65 3.6 0.06 0.14 1.07  100.04
DK59 7486 14.76 0.65 0.02 0.11 0.2 3.81 482 0.01 0.12 075  100.11
DK157 73.24 15.2 1.06 0.03 0.03 0.7 3.83 5.09 ¢.12 0.13 059 10002
DK168 72.81 15.29 0.74 0.03 0.03 0.5 3.93 4.76 0.03 0.29 0.86 99.27
DK195 7340 14.68 1.15 0.02 0.1 0.66 3.66 4.91 0.19 0.1 129 10025
NL210 73.21 15.12 1.1 0.04 0.27 0.32 4.06 5.05 0.21 0.31 079 10048
NL224 73.26 15.02 (.89 0.03 0.21 Q.51 4.08 498 0.03 0.17 0.55 09073
NL234 7523 14.44 1.19 0.03 0.22 046 3.97 4.15 0.06 0.09 065 10049
NL267 74.6 14.48 0.71 0.05 0.13 0.06 5.06 3.32 0.04 0.47 98.92
uzri 74.37 14.29 0.88 0.03 0.37 0.67 3.86 4.33 0.75 99.55
1303 T4.86 14.68 (.82 0.04 0.35 0.46 4.22 4.35 071 10049
U315 74.72 14.54 (.93 0.03 0.14 0.51 4.05 4.59 0.7 10021
Ude4 7422 14.56 0.86 0.03 0.28 0.55 42 4.44 0.82 99.96
1476 74.4 15.05 0.73 0.01 0.22 0.46 4.18 4.46 0.03 073 10027
Ueo7 7348 14.63 0.77 0.02 0.19 0.55 4 437 0.1 0.68 98.79
U743 73.04 14.96 0.71 0.01 0.16 0.56 3.72 4.76 0.84 98.76
U884 74.14 15.04 0.83 0.06 0.62 3.63 519 0.4 0.67 100.32
U888 74.23 14.82 0.78 0.01 0.52 3.96 4.75 0.12 0.73 99.92
Ug44 74.05 14.57 0.59 0.11 0.29 4.16 4.53 .75 69.05
X10 7504 14.44 0.75 0.02 0.05 0.43 3.91 4.57 0.1 095 100.26
X12 7434 14.26 0.71 0.03 0.45 3.72 461 0.05 0.1 (.85 9912
X5l 7377 1437 0.73 0.02 ¢.05 0.39 403 44 0.08 0.86 98.7

XT77 7431 15.02 0.83 0.02 0.14 0.57 4.18 4.31 0.03 0.7 10012

Analyses quaniomériques (K. Govindaraju - CR.P.G.).
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Tableau 26- Analyses chimigues des é1éments majeurs pour les échantillons géochimigues de la Formation I de la Dalle du Tibet

Echantillon SiO2 AJZO3 Fez()3 MnO MgO CaO N320 KZO Ti0y PzO 5 PF.  Total
Bio6 6849 12.95 6.32 0.07 3.72 1.51 24 3.13 0.9 096 10045
114 71.08 12 5.59 0.08 32 0.98 2.61 1.59 0.8 4.55 08.48
M1i4 63.3 16.55 6.9 0.12 3.85 0.74 1.64 33 6.7% 1.39 98.58
M201 75 i1.65 4.68 0.08 4 1.1 2.85 279 0.7 043 '100.28
48 63.89 15.17 6.36 0.0% 3.1% 3.04 2.74 3.07 0.66 111 99.32
NA28 65.42 18.58 5.96 0.06 141 0.5 2.01 3.65 0.65 205 10029
NA4LD 82.35 7.8 293 0.04 1.19 0.68 2.25 122 (.49 0.01 038 9934
NA411 63.75 15.34 7.64 0.1 3.87 0.5 1.76 4.05 0.87 0.12 1.33 99.33
INL58 6143 14.11 6.17 0.1t 5 5.82 1.02 3.25 0.9 0.36 1.13. 993

NL5% 7394 10.53 543 0.08 2,59 0.48 1.66 2.82 0.97 0.18 0.94 99.62
NL74 72.4 12.73 3.89 0.06 1.17 0.92 1.97 4.1 0.73 0.96 98.93
NL75 79.74 9.65 2.69 0.05 0.65 1.16 2.37 162 044 0.69 99.00
NLS81 65.06 17.6 6.21 8.1 1.67 1 2.66 3.88 116 0.23 6.9 10047
NLS3 8.6 8.19 1.85 0.07 0.58 1.7¢ 2.01 0.66 0.33 0.52  98.57
NL136 6944 14.07 6.07 0.1 1.78 1.16 225 292 0.98 0.23 052 9992
MNL1I72 78.65 10.14 3.07 0.07 0.65 0.94 246 2.16 0.34 0.1 062 992

NLA413 7527 1159 4,52 007 1.94 0.96 2.25 2.08 0.84 .09 100.43
NL506 7047 12.62 6.81 0.02 149 0.11 2.07 2.39 0.77 0.14 169 98358
NL512 71.34 11.34 6.23 G.1 2.15 1.07 2.18 2.68 1.25 0.28 (.83 99.45

Analyses quantométrigues (K. Govindaraju - CR.P.G.).
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