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Serpentinites, vecteurs des circulations fluides et des transferts chimiques
de la ride a la subduction : Exemple dans les Alpes occidentales.

Les serpentinites sont un composant important de la lithosphére océanique formée au
niveau de rides lentes a ultra-lentes. Ces roches représentant un vaste réservoir de l'eau,
d’¢léments mobiles dans les fluides (FME), halogénes et volatils, il a été proposé qu'elles
jouent un réle important pendant l'échange chimique se produisant entre la lithosphere
subduite et le coin mantellique dans des zones de subduction. L’objectif de mon doctorat a été
de caractériser la nature et la composition des fluides transférés depuis la plaque plongeante
jusqu’au coin mantellique en étudiant des ophiolites alpines métamorphiques. Celles-ci se
composent en grande partie de serpentinites et ont enregistré différentes conditions
métamorphiques modélisant un gradient de subduction.

Les ¢études pétrologiques des ophiolites alpines montrent que celles-ci ont enregistré
différentes étapes de serpentinisation et de déserpentinisation : (1) serpentinisation océanique
et la formation d’assemblages a lizardite et a chrysotile ; (2) déstabilisation prograde de la
serpentine océanique en antigorite, a la transition des faci¢s schistes verts — schistes bleus ; (3)
déshydratation de I'antigorite en olivine secondaire dans les conditions du facies d'éclogite.

Les analyses chimiques des ¢léments en trace par LA-ICPMS et constituants volatils et
halogénes par SIMS prouvent que, pendant la subduction, les processus de serpentinisation se
sont réalisés sans contamination significative par des fluides externes provenant de la
déshydratation des sédiments. Dans la partie la superficielle de la lithosphére océanique, la
déformation augmente la mobilité des ¢éléments en trace et permet leur redistribution et
I'homogénéisation de la composition d'antigorite a 1'échelle kilométrique. Au contraire, dans
la partie la plus profonde de la lithosphere serpentinisée, la mobilité des ¢léments en trace est
réduite et localisée dans des veines métamorphiques qui constituent des chenaux de
circulation des fluides. Les cristallisations successives de l'antigorite et de I'olivine secondaire
sont accompagnés d'une diminution des concentrations en FME (B, Li, As, Sb, Ba, Rb, Cs...),
halogenes (F, Cl) et volatils (S).

La quantification de Fe“/FeTotab par chimie humide et spectroscopie XANES, des
serpentinites et serpentines montrent que, dans les premieres phases de subduction, la
transition de lizardite en antigorite est accompagnée d'une réduction forte du fer. Cette
réduction est non linéaire avec le degré métamorphique, mais dépend également de la chimie
initiale du protolithe péridotitique. A un degré métamorphique plus élevée, le début du
processus de déserpentinisation se produit dans un environnement ferreux, menant a une
nouvelle oxydation de 'antigorite résiduelle.

En conclusion, les serpentinites sont un vecteur de transfert d'éléments depuis la ride
jusqu’aux zones de subduction. Pendant la subduction et pendant les changements de phases
de la serpentine, les teneurs en FME, en ¢€léments volatils et halogénes de la serpentine
diminuent, suggérant que ces ¢éléments sont soustraits dans une phase fluide qui peut
potentiellement contaminer le coin mantellique. La nature de ce fluide varie au cours de la
subduction. Dans les premiers kilométres de la subduction, lors de la transition lizardite vers
antigorite, les fluides relachés sont riches en FME, volatils et halogenes. Ils pourraient oxyder
le coin mantellique (e.g. SOx, H,O ou CO,) ou ils initieraient la cristallisation d’une
serpentine riche en ces éléments. A 1’inverse, a plus grande profondeur, la déshydratation de
I’antigorite libére une quantité moindre de FME, volatils et halogénes. De plus, 1’observation
d’antigorite riche en Fe’™ associée 4 I'olivine de déserpentinisation pourrait suggérer la
production d’hydrogéne lors de la déshydratation de la plaque plongeante.

Mots-clés :  Serpentine, Subduction, Alpes Occidentales, Lizardite, Antigorite, Olivine de
déserpentinisation, éléments traces, éléments mobiles dans les fluides, halogenes, volatils, redox.






Serpentinites, vectors of fluid circulation and chemical transfer from the
mid-oceanic ridge to subduction: Example from the Western Alps.

Serpentinites are an important component of the oceanic lithosphere formed at (ultra-)
slow spreading ridges. Because these rocks are a large reservoir of water, fluid mobile
elements (FME), halogens and volatiles, it has been proposed that they play a major role
during chemical exchange occurring between the subducted lithosphere and the mantle wedge
in subduction zones. The aim of my PhD was to characterize the nature and the composition
of the fluids transferred from the slab to the mantle wedge by studying metamorphic alpine
ophiolites. Those ones are mostly composed of serpentinites and have recorded different
metamorphic conditions modeling a subduction gradient.

The petrological studies of alpine ophiolites demonstrate that they record different
serpentinization and deserpentinization steps: (1) from oceanic serpentinization and the
formation of lizardite and chrysotile assemblages, (2) to the prograde destabilization of
oceanic serpentine into antigorite, from greenshist to blueschist facies, and (3) finally the
dehydration of antigorite into secondary olivine at eclogite facies.

The chemical analyses of trace elements by LA-ICPMS and volatiles and halogens by
SIMS show that during subduction, the serpentinization processes took place in a relatively
closed system without significant external fluid contamination from sediments. In the
shallowest part of the oceanic lithosphere, the deformation enhances the mobility of trace
elements and permits their redistribution and the homogenization of antigorite composition at
kilometric scale. While in the deepest part, the trace element mobility is reduced and localized
in metamorphic veins that correspond to channel fluid flows. The successive crystallization of
antigorite and secondary olivine are accompanied by a decrease of FME (B, Li, As, Sb, Ba,
Cs...), halogens (F, Cl) and volatiles (S) concentrations.

The quantification of Fe’"/Fe™ by wet chemistry and XANES spectroscopy in
serpentinites and serpentine show that, in the first stages of subduction, the transition lizardite
to antigorite is accompanied by a strong reduction of the iron. This reduction is nonlinear with
metamorphic grade, but also depends on the initial chemistry of the peridotitic protolith. At
higher metamorphic grade, the beginning of the deserpentinization process occurs in a ferrous
environment, leading to a new oxidation of the remaining antigorite.

To conclude, serpentinites are a vector of element transfer from the ridge to
subduction zones. During subduction and during the phase changes of serpentine, the FME,
volatile and halogen concentrations of serpentine decrease, suggesting that they are removed
in a fluid phase that can potentially contaminate the mantle wedge. The composition and the
nature of this fluid phase vary during prograde metamorphism. In the first stages of
subduction, during the transition lizardite to antigorite, the released fluids are FME, volatiles
and halogens rich. They could oxidize the mantle wedge peridotite (e.g. SOx, H,O or CO,)
where they allow the crystallization of a FME, volatils and halogens-rich serpentine. At
greater depth, the formation of a Fe’'-rich antigorite associated with secondary olivine
suggests a H, production during slab dehydration.

Key words: Serpentine, Subduction, Western Alps, Lizardite, Antigorite, deserpentinization
olivine, trace elements, fluid mobile elements, halogens, volatiles.
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Introduction

Problématiques générales

Les zones de subduction sont le lieu de transferts de fluides et d’éléments chimiques
entre la plaque plongeante qui se déshydrate et le coin mantellique métasomatisé. Les basaltes
d’arc analysés a I’aplomb de ces zones sont enrichis en eau, éléments en trace (Ryan et al.,
1995), halogenes (Le Voyer et al., 2010), volatils (Métrich et al., 1999 ; Bouvier et al., 2010)
et ont un rapport Fe**/Fe™ (Kelley & Cotrell, 2009) plus élevé que les MORB ou OIB. Ces
observations ont abouti & un modele reconnu par la communauté scientifique et devenu
classique dans les ouvrages d’enseignement : la source des magmas d’arc est la péridotite
métasomatisée du coin mantellique, et c’est I’ajout d’une phase fluide oxydée, libérée lors de
la dévolatilisation de la plaque plongeante qui permet leur formation, par diminution de la
température de fusion de la péridotite. Ces fluides provenant de la plaque plongeante
transporteraient divers €léments en trace, mobiles dans les fluides, volatils et halogénes
conférant aux magmas d’arc leurs spécifiés chimiques. Néanmoins, ce modeéle est basé
essentiellement sur les observations des laves d’arc et de leurs inclusions primaires. Encore
peu d’études s’intéressent a I’évolution de la composition de la plaque plongeante et des
fluides relaches lors de sa dévolatilisation pendant le métamorphisme prograde. Notre travail
s’inscrit dans ce contexte de subduction : le but est d’apporter de nouveaux éléments de
réflexion permettant de préciser la nature et la composition des fluides relachés par la plaque

plongeante lors de sa dévolatilisation.

Avant de s’intéresser aux transferts de fluides des zones de subduction, il est
nécessaire de caractériser la composition de la plaque plongeante des I’océanisation. Au

niveau des dorsales lentes ou ultra-lentes, la production magmatique est faible. Dans ce



contexte, les péridotites mantelliques peuvent affleurer au niveau du plancher océanique et au
contact avec I’eau celles-ci sont serpentinisée (Mével, 2003). Cet épisode de serpentinisation
est accompagné d’une addition de différents éléments mobiles dans les fluides (Vils et al.,
2008 ; Kodolanyi et al., 2012), volatils (Alt & Shanks, 2003 ; Delacour et al., 2008a) et d’une
augmentation du rapport Fe**/Fe™ dans la péridotite (Marcaillou et al., 2011 ; Andreani et al.,
2013). Les serpentinites sont fortement hydratées par rapport aux autres lithologies de la
lithosphere océanique ; elles peuvent contenir jusqu’a 13 wt% d’eau. Ainsi, il est proposé que
ces roches soient un vecteur majeur de transfert des éléments mobiles dans les fluides, des
volatils et de I’eau depuis la ride jusqu’aux zones de subduction. Elles joueraient alors un réle
important lors du métasomatisme de la péridotite du coin mantellique par des fluides qu’elles
libéreraient en se déshydratant (Hattori & Guillot, 2007). Néanmoins, il existe encore peu de
contraintes sur le comportement des éléments en trace, volatils, halogénes et sur I’évolution
de I’état redox du Fe dans les serpentines composant la plaque plongeante lors du

métamorphisme prograde en zone de subduction.

Objectifs de cette these

L’approche présentée dans cette thése repose sur [I’étude pétrographique et
géochimique du métamorphisme dans les serpentinites de la plaque plongeante en zone de

subduction. Pour cela nous nous sommes intéressés aux ophiolites des Alpes Occidentales.

Les Alpes occidentales sont un lieu privilégié pour étudier les transferts de fluides en
subduction (e.g. Scambelluri et Philippot, 2001). En effet, les différentes ophiolites alpines
ont enregistré des conditions métamorphiques variables, depuis les faciés Schistes Verts et
Schistes Bleus, jusqu’au faciés Eclogites, modélisant un gradient de subduction. La
particularité de ces ophiolites est d’étre I’équivalent des océans Atlantique et Indien actuels

(Lagabrielle et Cannat, 1990), c’est-a-dire formés au niveau d’un océan a vitesse d’expansion



lente et, de ce fait, majoritairement composées de serpentinites enveloppant des poches
gabbroiques et surmontés de facon sporadique par des laves en coussins. Par ailleurs, il existe
dans les Alpes des fragments de lithosphere océanique peu ou pas affectés par la convergence
pouvant servir de référence a I’océan alpin et permettant de comparer sa composition a celle
des océans actuels. Les processus liés au fonctionnement de la ride ont donc été étudiés dans
ces ophiolites de bas degré métamorphique en comparaison avec les données disponibles de
sites océaniques de la ride lente atlantique : serpentinites draguées sur le site hydrothermale
de Rainbow et échantillons de forage des sites Kane et ODP 304-305 de Atlantis massif. Pour
comprendre I’évolution de la composition des serpentinites de la plaque plongeante et
contraindre la composition et la nature des fluides relachés par celles-ci lors du
métamorphisme prograde en subduction, nous avons choisi d’étudier les ophiolites du
Montgenévre (faciés Schistes Verts et référentiel océanique potentiel), du Monte Maggiore et

du Queyras (facies Schistes Bleus), du Viso et du Lanzo (faciés Eclogites).

Dans la premiére partie de ce travail de thése, nous reconstruisons I’histoire
métamorphique des serpentinites composant les ophiolites alpines. Pour cela, une campagne
de terrain a été effectuée dans les sites ophiolitiques cités ci-dessus. Les échantillons ont été
ensuite caractérisés en lame mince et les différentes générations de serpentine ont été
identifiées par spectroscopie RAMAN et Microscopie Electronique a Transmission (MET).
Durant cette étude, nous avons identifié deux transitions de phase principales dans les
ophiolites alpines lors de la subduction: la transition lizardite vers antigorite depuis les
conditions du faciés Schistes Verts a celles du Schistes Bleus et les premieres étapes de la
déshydratation de I’antigorite en olivine de déserpentinisation. Ce travail constitue la base des

études géochimiques in situ présentées dans la suite de cette these.

La seconde partie est une étude systématique, in situ par LA-ICPMS des différentes

générations de serpentine identifiées dans les ophiolites alpines. Cette approche, développée



dans la these de Deschamps (2010), permet de caractériser les interactions fluides ayant lieux
lors des processus de serpentinisation et de déserpentinisation. Grace a celle-ci, nous avons pu
suivre I’évolution de la composition des serpentines lors du métamorphisme prograde en zone
de subduction et en déduire la composition des fluides libérés vers le coin mantellique lors des
transitions de phase de la serpentine. Des analyses ont été effectuées sur des ophiolites
appartenant aux prismes d’accrétion du Queyras ou les serpentinites ont interagi avec des
fluides relachés par les sédiments lors de leur déshydratation et sur des ophiolites de la plaque
plongeante (Montgenevre, Monte Maggiore, Monviso, Lanzo) ou peu de sédiments sont

présents.

Les résultats obtenus durant cette étude nous ont permis de constituer une suite
d’échantillons de serpentinites non contaminées par des fluides externes lors de la subduction
et représentative de I’évolution métamorphique de la plaque plongeante. Sur cette suite
caractérisée pétrologiqguement et géochimiquement, nous avons réalisée deux autres types de
mesures in situ inédites dans les serpentines en zone de subduction : (1) des analyses a la
sonde ionique de Nancy. Lors de ces mesures, nous nous sommes focalises sur le
comportement des éléments halogénes (F, CI) et volatils (S) dans les serpentines lors de la
subduction. (2) des analyses XANES ont été réalisées sur la ligne LUCIA du synchrotron
SOLEIL. Ces analyses nous ont permis d’avoir acces a I’état redox du fer dans la serpentine
lors de la subduction et de faire des hypotheses dur la nature des fluides libérés ainsi que les

mécanismes de formations de ces fluides.

Plan de Theése

Les trois grandes parties de I’étude sont présentées sous forme de sept chapitres :

Le premier chapitre est une présentation générale des connaissances de la littérature

sur les ophiolites alpines d’une part, les processus de serpentinisation en contexte intra-



océanique et dans les zones de subduction d’autre part. L’ importance des serpentinites lors

des transferts de fluides en zone de subduction est mise en avant.

Le deuxieme chapitre détaille les processus de serpentinisation a travers I’exemple de
I’ophiolite du Montgenevre qui est I’ophiolite de plus bas degré métamorphique étudié dans
cette thése. Dans cette partie, nous remettons en cause I’origine du métamophisme de basse
température affectant I’ophiolite : nous proposons que celui-ci soit acquis lors de I’initiation
de la subduction. Ce chapitre deétaille aussi les méthodes (spectroscopie RAMAN,
Microscopie Electronique a Transmission et ICPMS & ablation laser) utilisées dans cette thése
pour identifier les différentes variétés de serpentine et caractériser leur évolution chimique

lors de la subduction.

Dans le troisieme chapitre, nous opposons les serpentinites du Queyras a celles de
I’ophiolite du Monte Maggiore. Ces massifs ont enregistré des conditions P-T similaires, du
faciés Schistes Bleus. Ces ophiolites présentent I’évolution pétrographique des serpentinites
lors de la transition de la lizardite vers I’antigorite. Néanmoins, ces deux ophiolites ont évolué
dans deux contextes géodynamiques différents : le massif du Monte Maggiore est une portion
de la plaque plongeante présentant un front de serpentinisation océanique et qui ne montre pas
d’interaction avec les sédiments ; les ophiolites du Queyras ont évolué au sein des sédiments
du prisme d’accrétion lors de la subduction, dans le prisme d’accrétion. Dans ces deux cas de

figure, I’évolution chimique de la serpentine lors de la subduction est trés différente.

Le quatrieme chapitre présente les ophiolites éclogitiques du Monviso et du Lanzo.
Ces derniéres ont enregistré les premieres étapes de la déshydratation de I’antigorite en
olivine de déserpentinisation. La partie de ce chapitre concernant le massif du Lanzo est
présentée sous forme de deux articles publié a Journal of Metamorphic Geology (Debret et al.,

2013) et accepté a Chemical Geology. Les résultats obtenus dans le massif du Lanzo nous ont



permis de reconstruire I’évolution structurale, pétrologique et géochimique de la lithosphere
depuis la ride jusqu’a la subduction. Cette partie est suivie d’une étude comparative entre les
ophiolites du Monte Maggiore et du Lanzo qui présentent chacune un front de

serpentinisation.

Le chapitre cing est une synthése comparative géochimique des différentes ophiolites
alpines décrites dans les chapitres précédents. Dans un premier temps, nous essayons d’établir
les conditions de serpentinisation de I’océan ligure en comparant la composition des
assemblages a lizardite/chrysotile des textures maillées et bastites des serpentinites alpines a
celle des serpentinites des océans actuels. Dans un second temps, nous différencions
chimiquement les deux types d’évolution géochimique observés dans les serpentinites lors de
la subduction (plague plongeante et prisme d’accrétion), puis nous effectuons un bilan

chimique des serpentinites en zone de subduction.

Le chapitre six contient des données in situ sur les éléments halogenes (F, CI) et
volatils (S) dans les serpentines en contexte de subduction. Ces analyses ont été obtenues a la
sonde ionique de Nancy et font I’objet d’une publication a Terra Nova (Debret et al., in press).
Dans cette étude, nous suggérons que ces éléments sont majoritairement libérés de la
composition de la serpentine lors de la transition lizardite vers antigorite, par des fluides

riches en SOx.

Le chapitre sept présente la méthode XANES permettant de déterminer le rapport
Fe¥*/Fe™ dans les serpentines. L’objectif de ce chapitre est d’établir les conditions redox du
Fe dans les serpentinites et les serpentines lors de la subduction. Nous proposons que la
mobilité des éléments lors de la transition lizardite vers antigorite soit contrblée par
I’évolution redox des serpentines. Ces résultats sont soumis a la revue Geophysics,

Geochemistry, Geosystems.



I. La serpentinisation alpine : de

I’océanisation a la subduction

La premiére partie de ce chapitre présente le cadre géologique et géodynamique des
Alpes. Elle se focalise sur la zone Piémontaise ou affleurent de nombreuses reliques de la
lithosphére océanique. Dans les massifs ophiolitiques alpins, les serpentinites, les péridotites
et les sédiments sont les lithologies les plus fréquentes par rapport aux métagabbros. La
seconde partie est dédiée a I’étude des différentes especes de serpentines et leurs domaines de
stabilité¢ (P-T) respectifs. Les deux parties suivantes sont des synthéses des études
géophysiques, pétrologiques et géochimiques s’intéressant aux processus de serpentinisation
en contexte intra-océanique puis en zone de subduction. La dernieére partie a pour but de
présenter 1’originalité de cette thése qui consiste a suivre 1’évolution de la composition des
serpentinites et des serpentines dans la lithosphere océanique depuis leur genese a la ride
jusqu’a leur déshydratation lors de la subduction, ceci afin de : contraindre la composition et
la nature des fluides relachés par la plaque plongeante, mieux comprendre les compositions
atypiques des péridotites et serpentinites du coin mantellique et des magmas d’arc et mettre en

évidence le role des serpentinites dans le cycle ¢lémentaire des zones de subduction.



I.1.) Les ophiolites dans les Alpes et leur localisation

Les Alpes correspondent a une vaste zone orogénique dont la formation débute au
Jurassique. Elles forment actuellement un édifice topographique dont les sommets culminent
a plus de 4000 m. Cette chaine de montagnes constitue un arc s’allongeant sur plus d’un
millier de kilomeétres depuis les rives francaises de la méditerranée au sud-ouest jusqu’aux

portes de Vienne (Autriche) au nord-est (Figure 1.1).

D’un point de vue géologique, les Alpes résultent de la fermeture de 1’océan Ligure
(ou Liguro-piémontais), puis de la collision des marges européennes et apulienne. Cette
chaine de montagnes est composée d’un empilement d’unités paléogéographiques d’origine
océanique (océan Ligure) et continentales (marges européenne et apulienne). La marge
européenne est située sous un empilement d’unités océaniques composées de méta-ophiolites
et de métasédiments océaniques. Celles-ci représentent les vestiges de 1’océan Ligure. Les
ophiolites de I’océan Ligure et la marge européenne affleurent principalement a I’ouest dans
les Alpes Occidentales, partie arquée de la chaine, et Centrales (Figure 1.1) et localement a
I’est dans les Alpes Orientales a travers des fenétres tectoniques. Le domaine Austro-Alpin
correspond a la marge continentale africaine et affleure dans les Alpes Orientales, ou il

recouvre quasi-complétement les deux ensembles précédents (Figure 1.1).

I.1.a.) Structure et découpage paléogéographique des Alpes

Occidentales

Les zones structurales majeures des Alpes sont délimitées par de grands
chevauchements (Figure 1.1). Dans les Alpes Occidentales et Orientales, la marge
continentale européenne, non affectée par la collision alpine, est séparée des nappes

océaniques et européennes (massifs internes) métamorphiques par le chevauchement



Pennique. A I’Est et au Sud, la ligne insubrienne, accident vertical affectant la lithosphere
dans son ensemble, représente la limite tectonique entre la zone interne de la chaine alpine et

les Alpes Méridionales, marge apulienne peu déformée (Figure 1.1).
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Figure 1.1 : (a) Schéma structural des Alpes montrant les 3 grandes unités d’origine européenne (1 : Jura ;
2 : zone externe), océanique (3 : zones internes penniques) et Apulienne (4 : nappes austro-alpines ; 5 :
Alpes Méridionales ; 6 : Appenins). (b) Coupe schématique présentant les structures profondes des Alpes
et le métamorphisme associé. 1: formations enregistrant les conditions des faciés Schistes Bleus et
Eclogites ; 3 : unité de flysch; 4: unités ophiolitiques Schistes Bleus et Eclogitiques; 6: dépots
molassiques tertiaires (Polino et al., 1990).

SA/H, zone externe : Subalpine et Helvétique — Ar/AR/A/Go, massifs cristallins externes : Argentera,
Aiguilles Rouges, Aar, Gotthard — P : nappes préalpines - DM/GP/MR/SB/PI/A/T/S, massifs cristallins
internes : Dora Maira, Grand Paradis, Mont Rose, Grand Saint-Bernard, nappes Penniques Inférieures,
Adula, Tambo, Suretta — DB/SL, massifs autro-alpin : Dent Blanche, Sesia Lanzo — B/Ad, granites :
Bergell et Adamello.




L’océan Ligure est né en méme temps que I’Atlantique central au Jurassique moyen,
vers 165 Ma. 1l est relié a celui-ci par I’intermédiaire d’une zone transformante passant au
Sud de Gibraltar. Cet événement constitue le début de la dislocation de la Pangée. A ce

moment, I’ Afrique est encore rattachée a I’Amérique du Sud.

La période de rifting et d’expansion de I’océan Ligure ne dure que 11 a 30 Ma, ce qui
suppose que 1’océan est petit (environ 300 km de large ; Cordey et al., 2012 ; Li et al., 2013).
Entre 115 et 80 Ma, I’ouverture de 1’océan Atlantique Sud entraine la remontée de la plaque
Afrique vers le Nord et le début de la subduction de I’océan Ligure sous la marge apulienne.
La crolite océanique est alors métamorphisée dans les conditions des faciés Schistes Verts
jusqu’a celles du facies Eclogites. Enfin, vers 45 Ma, aprés la disparition de I’océan, la plaque
Europe est elle aussi entrainée jusqu’a de trés grandes profondeurs (conditions du facics
Eclogites et UHP). Ce stade provoque I’arrét de la subduction et un épisode de
raccourcissement accompagné de la mise en place de chevauchements permettant

I’exhumation des parties profondes enfouies durant la subduction.

Les vestiges de I’océan Ligure sont nombreux dans les Alpes Occidentales (Figure 1.2)
ou ils enregistrent des conditions métamorphiques variées depuis celles des faciés Schistes
Verts a I’Ouest jusqu’a celles du facies Eclogites a 1’Est. Ainsi, ’exhumation des unités
profondes a préservé la disposition géométrique de la subduction. Les ophiolites des Alpes
Occidentales sont associées a des formations d’origine continentale ou sédimentaire. On

retrouve d’est en ouest (Figure 1.1, Figure 1.2):

- La zone externe (ou domaine Dauphinois) correspond au socle de la marge européenne
(massifs cristallins externes) et a sa couverture sédimentaire. Cet ensemble n’est pas entré en

subduction et n’est donc pas ou peu affecté par le métamorphisme alpin.
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lustrés). Ces unités enregistrent des conditions métamorphiques variables depuis les
conditions du faciés Schistes Verts jusqu’a celles du facies Eclogites.

o Les massifs cristallins internes (Dora Maira, Grand Paradis et Mont-Rose)
représentent les portions de crolite continentale européenne subduites lors du cycle
alpin. Ces unités sont fortement métamorphiques et enregistrent des conditions P-T
du faciés Schistes Bleus a Eclogites et d’Ultra Haute Pression (UHP).

o Le domaine Austro-Alpin (Sésia, Dent-Blanche) est peu représenté dans les Alpes
occidentales. Il s’agit de portions de crotlite continentale apulienne déformées et
métamorphisées dans les conditions des faci¢s Eclogite.

A Dest, la ligne insubrienne, structure décrochante dextre d’échelle crustale, représente

la limite entre les Alpes Occidentales et I’avant pays Apulien sur lequel s’est déposé et

développé le puissant bassin tertiaire du Po.

I.1.b.) Localisation et lithologies des ophiolites alpines.

Les ophiolites piémontaises sont composées d’une association de métasédiments,
métabasaltes, péridotites plus ou moins serpentinisées et de métagabbros. Les reconstructions
lithostratigraphiques réalisées dans les années 70-90 (e.g. Lemoine et al., 1970) montrent que
ces ophiolites ne correspondent pas au modele défini lors de la conférence de Penrose
(Anonymes, 1972). En effet, elles sont caractérisées par (1) une faible proportion de basaltes
et de laves en coussins reposant stratigraphiquement sur des serpentinites et/ou des
métagabbros ; (2) des niveaux discontinus de métagabbros mis en place dans un encaissant
péridotitique ; (3) I’absence de complexe filonien (Figure 1.3). Ces observations ont permis de
proposer que ces ophiolites sont les vestiges d’un océan ou la production magmatique était
faible et discontinue dans le temps (Lombardo & Pognante, 1982 ; Lagabrielle et al., 1982,

1984 ; Lagabrielle & Cannat, 1990). Dans ce contexte, I’expansion océanique serait
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accommodée par la présence d’une faille de détachement permettant I’exhumation en surface
des serpentinites et métagabbros (Lombardo & Pognante, 1982 ; Lagabrielle, 1987 ; Lemoine

et al., 1987 ; Manatschall et al., 2011).

600 —
low-T fault zone
high-T shear zone
|:| basalts
|:| sediments
dolerites
gabbro
0 — serpentinized
— [ peridotite
200 —
100 —
0 —

Figure 1.3 : Exemple de Log stratigraphique réalisé dans les ophiolites alpines (Manatschal et al., 2011).

Les ophiolites piémontaises sont affectées par un métamorphisme de HP-HT allant

depuis les conditions des facies Schistes Verts jusqu’a celles du faci¢s Eclogites. Dans la zone

13



interne des Alpes Occidentales, celles-ci présentent des lithologies proches, mais en

proportions variables.

Les ophiolites des massifs du Montgenevre, du Queyras et du Monviso affleurent
localement le long d’un transect Ouest-Est s’étendant sur une vingtaine de kilométres depuis
la ville de Briangon (France) jusqu’a la plaine du P6 (Figure 1.4). Le long de ce transect, les
ophiolites sont associées au domaine sédimentaire des Schistes Lustrés. Ces derniers sont des
métasédiments de type calcschistes et chloritoschistes fortement déformés et métamorphisés
dans les conditions des faci¢s Schistes Verts a Schistes Bleus. L’ensemble est bordé a 1’Ouest
par les sédiments du domaine Briangonnais et a I’Est par le massif cristallin interne de Dora

Maira (Figure L4).

Les ophiolites du Montgenevre, du Queyras et du Monviso ont une composante
magmatique relativement importante présentant une signature géochimique de type MORB
(e.g. Bertrand et al., 1987) associée a des serpentinites et/ou des métasédiments qui sont
abondants dans le Queyras. Le matériel magmatique est constitué¢ de poches de métagabbros
hectométriques associées a de rares filons, des laves en coussin, des métabasaltes et des
breches volcaniques (e.g. ophiolite du Montgenevre). Ces poches de métagabbros ne
formaient pas des niveaux continus dans la crolite océanique a 1’origine de ces ophiolites,
mais des chambres magmatiques de refroidissement temporaires et isolées. Elles sont
emballées dans un manteau totalement serpentinisé et/ou des métasédiments dans le Queyras.
Ces ophiolites représentent un échantillonnage des premiers kilometres de la lithosphere

océanique (Schwartz et al., 2001 ; Chalot-Prat, 2005 ; Angiboust et al., 2012).
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Figure L4 : Schéma structural du transect Montgenévre-Queyras-Monviso (Lardeaux et al., 2006)
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Les serpentinites et les métagabbros du transect Montgenévre-Queyras-Monviso
enregistrent des conditions métamorphiques variant depuis le faciés Schistes Verts a 1’Ouest
jusqu’au faciés Eclogites a I’Est (Figure 1.4). L’ophiolite du Montgenévre, a 1I’extréme Ouest,
repose sur I'unité métamorphique de Lago Nero a la faveur d’un chevauchement (Caby,
1995 ; Figure 1.4). Cette ophiolite enregistre des conditions métamorphiques de Basse
Pression (BP) variant depuis les conditions du faciés Granulites a Schistes Verts (Mével,
1978). Elle est considérée comme un vestige de I’océan Ligure obducté et non affecté par le
métamorphisme alpin (e.g. Chalot-Prat, 2005). Plus a I’Est, les ophiolites du Queyras sont
emballées dans les unités des Schistes Lustrés (Figure 1.4). Elles présentent une évolution
progressive des conditions métamorphiques dans le faciés Schistes Bleus en allant vers 1I’Est
(Schwartz, 2001). A I’extréme Est, I’ophiolite du Monviso est accolée au massif de Dora
Maira (Figure 1.4). Elle enregistre des conditions métamorphiques du faciés Eclogites (e.g.

Schwartz et al., 2001 ; Angiboust et al., 2012).

N
T 1000 m

Figure L5: Carte géologique présentant les principales unités affleurant a la pointe du Cap Corse
(d’aprés Lahondére et al., 1992).
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Les ophiolites du Monte Maggiore (Cap Corse) et du massif du Lanzo (Alpes
Occidentales, au nord de Turin) se distinguent des précédentes par une trés faible composante
magmatique limitée a quelques poches de métagabbros métriques, filons et rarement une

séquence volcanique et sédimentaire.

La pointe du Cap Corse est composée de différentes unités ophiolitiques de taille
hectométrique a kilométrique associées a des métabasaltes océaniques fortement déformés
(Prasinites). Ces unités océaniques reposent sur un socle continental gneissique et sont
bordées au Sud et a I’Est par ’'unité des Schistes lustrés (Figure 1.5). La plupart des massifs
ophiolitiques affleurant a la pointe du Cap Corse sont composés de serpentinites plus ou
moins déformées. Le massif du Monte Maggiore est une unité ultramafique de ~4 km” se
situant a la pointe Ouest du Cap Corse (Figure 1.5). Il se distingue des autres unités
ophiolitiques du Cap Corse par une forte composante de péridotites a spinelle et plagioclase
relativement fraiches au Nord. Celle-ci est au contact avec une lamelle de serpentinites au Sud
du massif. Quelques filons et poches de métagabbros recoupent les péridotites. Ces derniers
ont des compositions de type MORB (Piccardo & Guarnieri, 2010). L’ensemble des
lithologies composant le massif est affecté¢ par un métamorphisme du facies Schistes Bleus

acquis durant la subduction alpine (Ohnenstetter, 1982).
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Figure 1.6 : Carte géologique du massif du Lanzo et

Les péridotites mantelliques composant
de son environnement (d’aprés Boudier, 1978)

les ophiolites du Monte Maggiore et du Lanzo sont constituées de clinopyroxéne,
orthopyroxeéne, olivine et spinelle et/ou plagioclase. Dans ces roches, le plagioclase et le
clinopyroxéne sont interprétés localement comme issu de I’imprégnation d’une harzburgite a
spinelle par un magma de type MORB dans le domaine de la péridotite a plagioclase
(Miintener et al., 2004 ; Piccardo et al., 2007a ; Piccardo & Guarnieri, 2010). Ce processus a
pour effet d’enrichir de manicre significative la péridotite en éléments en trace (Miintener et

al., 2010).
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L’imprégnation de la péridotite s’effectuerait majoritairement lors de I’amincissement
crustal de la crolte continentale et de la naissance de 1’océan Ligure avant la mise en place
d’un systéme efficace d’extraction des magmas. En effet, la découverte de manteau d’origine
sous continentale (e.g. Hermann & Miintener, 1996) et de séquences sédimentaires
continentales reposant sur ce manteau (Manatschal et al., 2001, 2006) ont permis de proposer
que certaines ophiolites alpines enregistreraient un stade précoce de la naissance de 1’océan
Ligure qualifi¢ de transition océan-continent (TOC ou OCT : ocean-continent transition). A
I’heure actuelle la proportion d’ophiolites alpines dérivant de TOC ou d’ancienne ride
océanique est encore assujettic a débat (Bernoulli et al., 2003 ; Manatschal & Miintener,
2009 ; Lagabrielle, 2009 ; Miintener et al., 2010). Ainsi, il est proposer que les ophiolites du
Monte Maggiore et du massif du Lanzo soient de type TOC (Piccardo et al., 2007a, b ;
Piccardo & Guarnieri, 2010). En effet, dans ces deux ophiolites, les péridotites ont un taux
d’imprégnation important alors que la production magmatique est limitée. A 1’opposée, les
ophiolites du Montgenevre, du Queyras et du Monviso pourraient correspondre a un océan
plus mature ou la production magmatique est conséquente (Lagabrielle, 2009 ; Miintener et
al., 2010 ; Manatschal et al., 2011). Dans ces massifs, il n’existe pas d’évidences

pétrologiques témoignant de la cristallisation du plagioclase par imprégnation.

Ainsi, les ophiolites piémontaises représentent un échantillonnage d’un océan au sein
duquel la production magmatique est discontinue dans 1’espace et dans le temps (Figure 1.7).
Celle-ci n’est pas systématiquement associée a une séquence volcanique superficielle
(métabasaltes, pillow-lavas et bréches volcaniques). A I'inverse, la composante mantellique
est toujours représentée dans ces ophiolites sous forme de péridotites peu serpentinisées et/ou
de serpentinites (Figure L7). Cet aspect particulier de la lithosphére océanique a permis de
proposer que les ophiolites piémontaises correspondraient a des lambeaux d’un océan a

expansion lente (ou ultra-lente) similaire a I’Océan Atlantique ou Sud-Ouest Indien ou les
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serpentinites sont un des constituants majeurs des premiers kilométres de la lithosphére (e.g.

Cannales et al., 2000 ; Minshull, 2009).

basaltes [T ] dolérite B
bréches =] gabbro

péridotite
serpentinisée

Figure L7 : Reconstruction schématique des années 90 des parties superficielles de I’océan Ligure. Les

formations magmatiques sont isolées et séparées par un manteau serpentinisé (Lagabrielle & Cannat,
1990).

I.1.c.) Contextes géodynamiques d’exhumation des ophiolites alpines

Les ophiolites alpines représentent un échantillonnage de 1’océan Ligure a différentes
profondeurs lors de la subduction. Les mécanismes de remontée de ces lambeaux lors de la
subduction sont encore a I’heure actuelle largement débattus. Deux principaux sites

géodynamiques sont mis en avant pour expliquer I’exhumation des ophiolites alpines.

Le premier correspond au prisme d’accrétion se formant en avant de la zone
subduction, les sédiments sont progressivement décollés du plancher océanique et sous-
plaqués a du matériel sédimentaire ou mantellique. Ce phénomene entraine une dynamique

découplée de la matiere a I’intérieure du prisme (Figure L8) : la partie inférieure du prisme est
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entrainée en profondeur par la plaque plongeante, alors que la partie supérieure remonte vers
la surface. Au contact avec le prisme, des lambeaux de lithosphére peuvent étre arrachés de la
plaque plongeante et étre exhumés. La taille des ophiolites exhumées varie de I’hectomeétre au

kilométre.

La largeur et la profondeur du prisme d’accrétion dépendent de 1’angle de plongement
de la lithosphére océanique et ne cessent de croitre au cours du temps grace au retrait de la
plaque plongeante. Dans les Alpes Occidentales, une grande quantit¢ de métasédiments est
associé¢ aux ophiolites du Queyras. Ce dernier pourrait correspondre a un prisme sédimentaire
fossilisé (Figure 1.4). Les conditions métamorphiques enregistrées par les métasédiments
indiquent que le prisme sédimentaire du Queyras a enregistré des conditions métamorphiques

du facies Schistes Bleus soit un enfouissement de ~ 50 km (Schwartz, 2001).

Forearc
Forearc Basin High

Great Valley Sequence Franciscan Trench
Complex  Axis

Figure 1.8 : Schéma des années 80 illustrant la dynamique des flux de matiére a I’intérieure du prisme
d’accrétion (Cloos, 1982).

La remontée des ophiolites par le prisme d’accrétion est un processus relativement
superficiel en zone de subduction. Il s’agit du décapage de la partie serpentinisée de la croute
océanique. A plus grande profondeur, I’exhumation d’ophiolites hectométriques a

kilométriques ayant enregistrées des conditions du faciés Eclogite (e.g. Monviso) est
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envisagée via I’existence d’un chenal de serpentinisation a I’interface de la plaque plongeante
et du coin mantellique. Celui-ci est composé d’un mélange de serpentinites dérivant de la
lithosphére océanique subduite et du coin mantellique hydraté. La dynamique et la géométrie
de ce chenal sont discutées dans la partie 1.4.c.)Localisation des serpentinites dans le coin
mantellique. L’exhumation d’ophiolites a serpentinite et péridotite de taille
plurikilométriques, tel que le massif du Lanzo, est encore mal compris a I’heure actuelle. Lors
de leur exhumation, il est envisagé que ces massifs soient entrainés par des portions de crotite

continentale moins dense.

I.1.d.) Structure des océans a expansion lente et ultra-lente

analogues a I’océan Ligure

Dans les premiers kilométres de la lithosphére des océans Atlantique, Arctique et
Indien, I’observation systématique des serpentinites par dragage, par forage ou par voies
indirectes grace a la géophysique, montre que ces roches sont un constituant majeur de la
lithosphere océanique formée aux dorsales a expansion lente et ultra-lente mais aussi au
niveau des marges continentales passives appauvries en magma (Cannat et al., 1995 ; Canales
et al., 2000 ; Dick et al., 2003 ; Mével, 2003 ; Andreanti et al., 2007 ; Minshull, 2009 ; Cannat

etal., 2010 ; Sauter et al., 2013).

En contexte d’accrétion lente (ride médio-atlantique), les péridotites serpentinisées du
manteau supérieur s’alternent avec des gabbros et des basaltes sur le plancher océanique.
Cette observation refléte une alternance de stades « amagmatiques » d’expansion tectonique
de longue durée avec des stades de production magmatique relativement brefs (Cannat et al.,

1995).

Lorsque les processus tectoniques sont dominants sur les processus magmatiques,

I’exhumation du manteau sur le plancher océanique se fait grace a la mise en place de grandes
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failles de détachement créant des structures asymétriques en dome appelées « Oceanic Core
Complex » (OCC ; Figure 1.9a,b; Tucholke et al., 1998, 2001 ; Ildefonse et al., 2007 ;
MacLeod et al., 2009). Ces failles permettent la circulation d’eau et la serpentinisation de la
péridotite en profondeur (Figure 1.9b). Les OCC peuvent étre longs de 50 km, larges de 15
km et atteindre une hauteur de 1500 m au-dessus du plancher océanique. La surface du dome
est imprimée de stries orientées parallelement a la direction de glissement de la faille de
détachement (Figure 1.9a). L’arrét de I’OCC se ferait via la délocalisation de la déformation
vers la surface et la mise en place d’un réseau de failles sub-verticales permettant
I’épanchement de roches volcaniques sur le plancher océanique (Figure 1.9b ; Manatschal et

al., 2011).

Des études récentes, menées au niveau de la ride a expansion ultra-lente Sud-Ouest
Indienne, montrent 1’existence de structures symétriques au niveau de plancher océanique.
Ces dernicres sont associées a différentes générations de grandes failles normales permettant
I’exhumation continue des péridotites et serpentinites sur le plancher océanique (Figure 1.9c ;
Sauter et al., 2013). Dans ce contexte, les serpentinites sont le constituant majeur de la
lithosphére océanique alors que les basaltes recouvrent moins de 25% du plancher océanique.
Ces auteurs proposent que ce mécanisme soit aussi a 1’origine des TOC observables dans les

Alpes.
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Figure 1.9 : (a) Image acoustique d’un OCC de la zone axiale de la dorsale médio-atlantique (MacLeod et
al., 2009). Les striations du dome sont bien visibles. La diagonale de I’image couvre environ 10 km. (b)
Modéle conceptuel montrant le cycle de vie de I’ « Oceanic Core Complex » (Manatschal et al., 2011).
Stade 1- Exhumation du manteau serpentinisé et de gabbros mise en place en profondeur le long d’une
faille de détachement et mise en place de gabbros en profondeur, a I’interface ductile / fragile. Stade 2-
Arrét de la faille de détachement et fin de I’ « Océanic Core Complex ». La déformation se localise dans
les parties superficielles permettant la formation de nombreuse faille verticale et ’extraction des magmas
en surface. Le refroidissement du systeme et délocalisation de la faille de détachement pourront conduire
a la formation d’un nouveau cycle d’ « Oceanic Core Complex ». (¢) Modéle conceptuel d’exhumation
continue des péridotites sur le plancher océanique (Sauter et al., 2013). La succession de failles de
détachement conjuguées conduit dans un premier temps a la formation de structures symétriques
similaires a celles observées au niveau de la ride sud-ouest indienne, puis dans un second temps a la
création de structures asymétriques similaires a celles des OCC. Dans ce modéle, la délocalisation et la
relocalisation de la déformation sont accompagnés d’épisodes magmatiques de trés courte durée
expliquant la faible proportion de basaltes observable sur le plancher océanique de I’océan Indien.

Les profils géophysiques réalisés dans la lithosphere océanique issue des rides a
expansion lente (e.g. Canales et al., 2000) et au niveau des marges continentales passives
appauvries en magma (e.g. Minshull, 2009) montrent une augmentation progressive de la
vitesse de propagation des ondes P avec la profondeur jusqu’a 8 km/s ; vitesse des ondes P
dans le manteau (Figure 1.10). Par ailleurs, on sait que la vitesse de propagation des ondes est
plus faible dans les serpentinites (et les gabbros) que dans les péridotites fraiches. En
conséquence, 1’augmentation des vitesses des ondes P avec la profondeur est interprétée
comme la signature sismique d’un gradient de serpentinisation affectant le manteau dans les 3
a 6 premiers kilometres en dessous de la surface (Canales et al., 2000). Ainsi le MOHO, tel
qu’il est définit par les géophysiciens avec le passage de la vitesse des ondes P a 8 km/s,
pourrait correspondre a un front de serpentinisation (Minshull et al., 1998 ; Canales et al.,
2000 ; Cannat et al., 2010). Dans ces modeles, la proportion de serpentinite dans les premiers

kilometres de la lithosphere océanique varie entre 30 et 60%.

Au contraire, dans les rides a expansion rapide, les serpentinites ne sont pas un
composant majeur de la crolite océanique (e.g. Océan Pacifique). Néanmoins, localement
comme au niveau du site de forage Hess Deep, la partie basale de la croute océanique peut
étre exhumée au niveau du plancher océanique via un jeu de failles. Dans ce contexte

particulier, des péridotites foliées et partiellement serpentinisées ont été observées et
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échantillonnées. Leur formation résulterait de la circulation de fluides en base de la croute

océanique.
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Figure 1.10 : Profils de vitesses sismiques et interprétation géologique d’une croiite générée en contexte de
ride a expansion rapide et en contexte de ride a expansion lente (Mével, 2003). La croiite générée au
niveau d’une ride expansion rapide est composée du haut vers le bas : de laves en coussins alimentées par
un complexe filonien (layer 2), de gabbros (layer 3) et enfin d’un manteau péridotitique peu serpentinisé.
La croiite générée au niveau d’une ride lente est composée de haut en bas : d’un niveau discontinu de
basalte qui peut &tre au contact avec des serpentinites, contenant des lentilles hectométriques de gabbros.
Le taux de serpentinisation des péridotites diminue vers le bas jusqu’a des péridotites peu serpentinisées.
Dans le cas d’une ride a expansion rapide, le MOHO correspond a I’interface entre les gabbros et les
péridotites alors qu’au niveau des rides a expansion lente il correspond a un front de serpentinisation.
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I.2.) Caractérisation des différentes variétés de serpentine

Les serpentinites sont un constituant majeur des rides a expansion lente et ultra-lente
auxquelles nous nous intéressons. Dans cette partie, nous présentons briévement la structure
des serpentines. Des ¢études cristallographiques complétes des différentes variétés de
serpentine, via le Microscope Electronique a Transmission (MET) et la spectroscopie
RAMAN ou infrarouge, ont déja fait I’objet de théses (Devouard, 1995 ; Andreani, 2003 ;
Auzende, 2003 ; Groppo, 2005) dont nous fournissons ici un rapide résumé. Puis, nous nous
intéressons aux études pétrologiques, thermodynamiques et expérimentales ayant permis de

déterminer les conditions P-T de stabilité des especes de la serpentine.

I.2.a.) La structure des serpentines

Les serpentines sont des phyllosilicates (silicates en feuillets) trioctaédriques de type
TO c’est-a-dire composés d’un empilement de couches tétraédriques (T) et octaédriques (O).
Les couches tétraédriques sont constituées théoriquement d’un cation Si*" pouvant étre
substitué par un cation trivalent (A", Fe**...), li¢ a 4 atomes oxygeénes. Parmi les atomes
d’oxygene, trois sont partagés avec les cations voisins du méme plan, I’ensemble formant un
assemblage hexagonal. Les oxygénes restants sont orientés vers la couche octaédrique
assurant ainsi une liaison entre les couches tétraédriques et octaédriques. Les couches
octaédriques sont constituées idéalement d’un cation Mg>", pouvant étre substitué par un
cation divalent ou trivalent (AI’*, Fe*", Fe’*...), lié 4 6 oxygénes ou a un groupement OH. Les
différents feuillets de la serpentine sont faiblement liés par des liaisons de type hydrogéne
créant ainsi un espace interfoliaire de 7.2 A pouvant étre vacant ou occupé par d’autre cation,

groupements hydroxyles et/ou molécules d’eau (Figure 1.11).

La formule idéale théorique de la serpentine est Mg3;Si,0Os(OH)4. Cette composition

induit une différence de longueur suivant I’axe Y entre les couches TO (couche T = 9.15A
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suivant Y, et couche O = 9.43A). Cette spécificité propre aux serpentines est appelée
désaccord paramétrique (e.g. Auzende, 2003). Le désaccord paramétrique est accommodé par
quatre différents types de structures microcristallines générant ainsi quatre variétés majeures:
la lizardite, le chrysotile, la serpentine polygonale et 1’antigorite. La composition chimique de

chacune de ces quatre especes est Iégerement différente (e.g. Mellini et al., 1987).

A P s P T P U P e P P T

FATAYATA'

>
A A A

Figure 1.11 : (a) Structure cristallographique de la lizardite (A), du chrysotile (B) et de I’antigorite (C).
Les triangles représentent les tétraédres silicatés et les carrés, les octaédres magnésiens (Mével, 2003). (b)
Photo au Microscope Electronique a2 Transmission et cliché de diffraction d’une serpentine polygonale
observée selon I’axe ¢ (Andréani, 2003). Cette photo montre un ancien cceur de chrysotile (un peu plus
sombre que la serpentine polygonale) illustrant ainsi le concept de formation de la serpentine polygonale.

La lizardite est constituée de feuillets plans (Figure 1.11a). Elle accommode le
désaccord paramétrique i€ a sa composition par une rotation des tétracdres (Mellini, 1982).
Le chrysotile a une structure cylindrique (Figure 1.11a). Lors de sa croissance, il compense le
désaccord paramétrique par un enroulement progressif des feuillets autour de I’axe x. Au-dela
d’un diameétre critique, I’enroulement des feuillets n’est plus possible (trop énergétique) et
doit étre compensé par une polygonalisation des feuillets en secteur (Figure I.11b, Devouard,
1995). Cette structure est appelée serpentine polygonale. Le chrysotile et la serpentine

polygonale sont des serpentines dites tubulaires ou fibreuses (e.g. amiante). L’antigorite
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accommode le désaccord paramétrique par une courbure / modulation des feuillets
accompagnée par un renversement périodique des couches tétraédriques autours des couches

octaédriques (Figure I.11a).

1.2.b.) Identification des différentes variétés de serpentine

Les différentes serpentines sont difficiles, voire impossibles, a distinguer et
caractériser par les méthodes optiques conventionnelles de la pétrographie. De plus, leurs
faibles différences de composition chimique ne permettent pas de les différencier a la
microsonde électronique. Différentes méthodes permettent d’identifier les différentes variétés
de serpentines parmi lesquelles la spectroscopie RAMAN et infrarouge sont les plus faciles a

utiliser.

» La spectroscopie RAMAN
La spectroscopie RAMAN consiste a exciter un échantillon grice a une source
lumineuse monochromatique de type laser focalisée sur ~ 1 um. Lorsque I’échantillon est
frappé€ par un photon, il réémet un photon qui est collecté, puis analysé par un détecteur. Dans
le cas de la spectroscopie RAMAN, le photon collecté a une énergie plus faible que le photon
incident. La variation d’énergie entre les deux photons renseigne sur le niveau énergétique de

vibration de la molécule excitée.

L’échelle des abscisses d’un spectre RAMAN est une échelle en fréquence dont le 0
correspond a la fréquence des photons incidents. La présence de pics indique a quelles
fréquences vibrent les molécules de 1’échantillon. La fréquence de vibration d’une molécule
dépend de sa taille, sa valence et de sa masse. Dans un spectre RAMAN, les liaisons de type
(Si-O) vibrent a plus basse fréquence que les liaisons hydroxyles (O-H). L’intensité des pics
dépend de la concentration de la molécule concernée, de I’orientation du cristal et de I’énergie

initiale du laser.
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La spectroscopie RAMAN est une technique facile d’utilisation, non destructive
permettant I’identification des différentes variétés de la serpentine (Figure 1.12). Néanmoins,
la littérature fournit de nombreux spectres différents pour une espece de serpentine donnée : le
Tableau 1.1 illustre la diversité des spectres issus de la littérature, la Figure 1.12 résume les
caractéristiques communes de ces spectres RAMAN pour chacune des espéces majeures. A
partir de cette observation, il apparait que le mode de vibration de la serpentine s’étale de 150
cm™ 4 1200 cm™ dans la région de basse fréquence (liaisons de type Si-O) et de 3600 cm™ &

3750 cm™ dans la région de haute fréquence (liaisons de type O-H).
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Figure 1.12 : Différents spectres RAMAN obtenus pour les différentes variétés de serpentine (Schwartz et
al., 2012)

» La spectroscopie infrarouge
La spectroscopie Infrarouge a Transformée de Fourier (FTIR) permet aussi de
différencier les différentes variétés de la serpentine. Cette technique se base sur I’absorption
d’un rayonnement infrarouge par les molécules d’un échantillon. Elle consiste a envoyer un
rayonnement infrarouge focalisé sur ~ 10 um au travers un échantillon dit « transparent » et a

recueillir en transmission le signal.
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Références Andreani, Rinaudoet Groppoet Kodolanyiet Kodolanyiet Schwartzet Debret et RUFF

bibliographiques 2003 al., 2003 al, 2006 Pettke, 2011 al., 2012 al., 2013 al., 2013 database
Fréquence 200-800 et 200-1200 1901200 180-1200 et 180-1200 et 150-1200 et 150-1200 et 150-1200 et
observation 3550-3850 3600-3800  3600-3800 3500-3750  3500-3750  3500-3750
Lizardite
na na 195-197 203
- - 213-214
241 233 234-236 229 230 225 228
351 350 - & 345 347 348
393 388 380-388 383 390 380 383
- - - - 438
476 - & 465 472 467
527 510 - & 525 527 523
& 630 640 & 625 619 620
695 690 688-692 687 690 686 683
na - - - - 844
- - - - - 900-950 950
na 1096 - & 1100 1080 1095
3654 na na & 3649 3640 na
- na na 3665 - na
3688 na na 3682 3685 3682 na
3704 na na 3704 3703 3704 na
Chrysotile et/ou serpentine polygonale
P na na 191-194 203 202
: - 211-213 - -
; 235 231 232-235 228-232 230 230
< 347-349 345 348 & 345 345
é 391 389 389-394 382-388 390 389
= - - - * 433 430
E 464 - - & 465 462
§ & 620 - & 625 623
E. - - 640-641 - -
A 694-696 692 693-695 691 690 692
- - - - 770
- - - - 975
- 1105 - 1097-1107 1100 1106
3646-3649 na na * 3648 na
3689-3699 na na 3697 3697 na
Antigorite
- - 197-202 - - 200 -
235 230 230-231 229 226 229-230 230
352 - - -
377 375 379 376 373 378-380 374
461 463 B 465 459-460 460
528 520 & 525 523-527 529
& 635 640 & 625 637-643 637
685 683 683-684 686 680 680-686 684
na 1044 1045 1045 1043 1044 1045
- na na - - 3620 na
3641 na na - - 3638 na
3666 na na 3668 3665 3670 na
3693 na na 3698 3697 3700 na

Tableau 1.1 : *, pic observé sur le spectre RAMAN mais dont la valeur n’est pas
spécifiée ; na : fréquences non acquises.
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Les spectres obtenus sont similaires a ceux obtenus par spectroscopie RAMAN et ont
une meilleure résolution en fréquence. Ils sont composés de bandes d’absorption s’étalant
entre 0 et 1200 cm™ pour les liaisons de type (Si-O) et entre 3500 et 3800 cm™ pour les

liaisons de type (O-H) (Balan et al., 2002 ; Groppo, 2005).

1.2.c.) Stabilité des serpentines

Les études réalisées sur le terrain montrent que les différentes variétés de la serpentine
ont des champs de stabilit¢ différents. Les serpentinites océaniques draguées lors des
campagnes ODP/IODP et des ophiolites de bas degré métamorphique sont majoritairement
composées d’un assemblage a lizardite et chrysotile (Mével, 2003), alors que celles
composant les métaophiolites de haute pression sont principalement a antigorite et chrysotile
tardif (Hattori et Guillot, 2007). Dans des conditions extrémes de haut degré métamorphique,
comme au massif d’Almirez (Espagne), les serpentinites a antigorites peuvent étre totalement
déshydratées et recristalliser en méta-péridotites (Trommsdorf et al., 1998). Dans les Alpes
occidentales, ce stade qualifié de « déserpentinisation » est peu avancé. Il ne concerne que les
ophiolites métamorphisées dans les conditions P-T du faciés éclogite qui présentent des
serpentinites partiellement déshydratées (e.g. Massifs du Lanzo, Viso, Erro Tobbio, Cime di

Gagnone, Cima Lunga).

» La stabilité de la lizardite et du chrysotile a basse pression
La lizardite est observée en contexte naturel dans des terrains de basse pression (BP)
ou I’eau peut percoler le long des joints de grains, de fractures, de cisaillements ou de failles
dans le matériel ultrabasique. L’origine de 1’eau (oc€anique, météoritique, métamorphique,
ignée...) mise en jeu lors de la serpentinisation dépend du contexte géologique (océanisation,
subduction, xénolithe, altération tardive...). En contexte intra-océanique, les estimations

thermométriques de serpentinisation sont basées sur les valeurs de 8'°0 des serpentinites
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(Komor et al.,, 1990 ; Hebert et al., 1990 ; Agrinier & Cannat, 1997) et sur des études
thermodynamiques et pétrologiques (Evans et al., 1976 ; Bach et al., 2004 ; Andreani et al.,
2007). Elles montrent que pour des températures comprises entre 350-400°C et 200°C, la
cinétique de réaction de I’olivine en serpentine est plus importante que celle des pyroxénes en
talc + trémolite, ce qui favorise la formation de serpentine et de magnétite aux dépens de
I’assemblage olivine + pyroxéne. A plus haute température (>350-400°C), seuls les pyroxeénes
sont déstabilisés et remplacés par un assemblage a talc + trémolite tandis que I’olivine est

stable.

Une des premiéres expérimentations réalisées a basse pression (BP ; Martin & Fyfe,
1970) est en bon accord avec ces observations. Ces travaux montrent que le taux de
serpentinisation d’une péridotite, pour une durée d’expérience donnée, dépend de la
température de serpentinisation, de [’assemblage minéralogique et du rapport eau-roche
(W/R). Aussi, I’hydratation d’une forstérite seule en serpentine est optimum entre 250 et
300°C alors qu’un assemblage de forstérite et enstatite a un optimum de serpentinisation vers
250°C. L’hydratation de I’enstatite en talc et trémolite s’effectue a plus haute température

(vers 560°C). La réaction est généralement plus rapide pour des rapports W/R plus élevés.

L’¢tude de Caruso & Chernosky (1979) montre que la limite de stabilité de la lizardite
a haute température (HT) et a des pressions inférieures a 6kbar dépend de sa composition en
ALO; (Figure 1.13). Durant cette étude expérimentale, ces auteurs se sont intéressés a la
stabilité¢ de la lizardite par rapport & un assemblage a Talc, Forstérite et Clinochlore. Les
lizardites avec une composition en Al,O3 de 3.7 wt% seraient métastables aux dépens de
I’assemblage Talc, Forstérite et Clinochlore a partir de 450-500°C ; alors que les lizardites

contenant plus de 3.7 wt% de Al,Os3 peuvent étre stables jusqu’a 600 °C (Figure 1.13).
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Figure 1.13 : Diagramme P-T illustrant les champs de stabilité en condition statique de la lizardite, du
chrysotile et de I’antigorite (Andreani et al., 2007). Les courbes chiffrées sont issues : (1) Johannes (1968),
(2) Chernosky (1973), (3) Evans et al., (1976), (4) Caruso et Chernosky (1979), (5) Chernosky et al. (1988)
(6) O’Hanley et Wicks (1995), (7) Evans (2004). Les limites du champ de stabilité de la lizardite sont
indiquées pour différentes teneurs en Al (xAl = 0.2 = 3.7 wt% Al,O;; xAl = 0.5 = 9.2 wt% AlL,05). L :
Lizardite ; Chr : Chrysotile ; A : Antigorite ; B : Brucite ; C : Chlorite ; F : Forstérite, T : Tale, W : H,O.
Le champ gris correspond au champs divariant de la transition lizardite en antigorite pendant la
subduction (Evans, 2004).

Le chrysotile est observé dans divers contextes naturels. En contexte intra-océanique,
il est associé a la lizardite a I’échelle nanométrique (Wiks & O’Hanley, 1988 ; Viti & Mellini,
1998). Dans la majorité des cas et dans I’ensemble des contextes, il est présent dans des fentes
micrométriques a millimétriques recoupant 1’ensemble des structures. Ces fentes sont
associées a un régime d’extension dans le domaine semi-fragile de la roche (e.g. Andreani et
al., 2004). Il semble que cette espéce soit métastable et peu dépendante de la température ou
de la pression du milieu (Normand et al., 2002 ; Evans, 2004). Les expériences de Normand et
al. (2002) montrent que, lors de I’altération hydrothermale de 1’olivine, la lizardite est le
premier minéral formé au contact avec 1’olivine, tandis que le chrysotile se forme plus
tardivement 1a ou la saturation du fluide a atteint un niveau plus élevé. La limite de stabilité
du chrysotile a HT aux dépens de 1’assemblage forstérite et talc se situe aux alentours de

400°C et est indépendante de la pression (Chernosky et al., 1988).
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» La transition lizardite/chrysotile - antigorite

L’antigorite est la variét¢ la plus fréquente dans les terrains de haut degré
métamorphique. En effet, les expériences de synthése de 1’antigorite montrent que bien que la
transition lizardite/chrysotile en antigorite soit contrélée en grande partie par la température, il
n’est pas possible de créer en conditions statiques de 1’antigorite a des pressions inférieures a
5 kbars (Wunder et al., 2001). Les températures de formation de 1’antigorite varient dans un
intervalle de ~250 a 500°C (Figure 1.13). Néanmoins, bien que sa nucléation soit considérée
comme improbable a des températures et des pressions plus faibles (Wicks & Whittaker,
1977), la présence d’antigorite est reportée en conditions océanique dans des zones de faille
(Ribeiro de Costa et al., 2008). En effet, la transition chrysotile = antigorite est susceptible
d’étre facilité par la déformation (Ribeiro de Costa et al., 2008). Dans ces conditions, la limite
de stabilité de 1’antigorite par rapport a ’assemblage talc + chrysotile pourrait théoriquement

descendre a 25°C (Evans, 2004).

A T’heure actuelle, aucune étude expérimentale ou pétrographique basée sur
I’observation d’échantillons naturels ne fixe les conditions P-T de la transition lizardite et/ou
chrysotile en antigorite en subduction (Figure 1.14). Seule I’étude thermodynamique de Evans
(2004) propose une gamme de température s’étalant entre 250 et 350°C pour cette transition

divariante.
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Figure 1.14 : Diagramme PT présentant les limites de stabilité des serpentines (Reynard, 2013). Le champ
gris indique les conditions non réalisées en zone de subduction et le champ bleu indique le géotherme
d’une subduction froide.

= Déshydratation de [’antigorite

La déstabilisation de I’antigorite en olivine +/- orthopyroxene et chlorite est largement
¢tudi¢ car elle libeére une quantit¢ d’eau importante, bien supérieure a celle de la transition
lizardite et/ou chrysotile en antigorite (Ulmer & Trommsdorff, 1995). Les limites de stabilité
de ’antigorite déterminées expérimentalement a HT et HP varient de 600°C a 700°C (Ulmer
& Trommsdorff, 1995 ; Wunder & Schreyer, 1997) et sont contraintes par la composition du
minéral. Les travaux de Bromiley & Pawley (2003) montrent que la présence d’une faible
quantité d’aluminium dans la structure de I’antigorite ¢largit son domaine de stabilité vers les
hautes températures (Figure 1.15). En effet, la substitution du Mg”>™ par ’Al’" dans les

1> dans les tétraédres afin de

octaédres s’accompagne d’une substitution d’un de Si*" par ’'A
maintenir la compensation des charges dans le feuillet. Ceci a pour conséquence de réduire le

désaccord paramétrique de I’antigorite. De méme, ceci réduit la taille des feuillets de
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I’antigorite et sa modulation (Uehara & Kamata, 1994). Ces modifications de structure
pourraient expliquer la formation d’une serpentine thermodynamiquement plus stable.
L’intégration de Fe’* pourrait engendrer le méme type de déformation de la structure de
I’antigorite et avoir les mémes conséquences sur le champ de stabilité du minéral vers les HT

(Bromiley & Pawley, 2003).

On note que la déshydratation de ’antigorite n’aboutit pas uniquement a la formation
de phases anhydres. En effet, la présence de chlorite ou d’amphibole est observée en équilibre
avec l’olivine et/ou 1’orthopyroxéne, que ce soit en contexte naturel (Trommsdorff et al.,

1998) ou lors d’expériences de déshydratation (Fumagali & Poli, 2005).
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Figure I.15 : Comparaison des différentes courbes de déshydratation de ’antigorite en fonction de la
teneur en Al du minéral (Bromiley & Pawley, 2003). W&S : Wunder & Schreyer, 1997 ; U&T : Ulmer &
Trommsdorff, 1995. Les chiffres sur les courbes indiquent les teneurs en Al,O; des antigorites. Les
résultats de I’étude de Ulmer & Trommsdorff, 1995 divergent de ceux de I’étude de Bromiley & Pawley
(2003) ce qui suggeére que la présence d’Al n’est pas le seul paramétre controlant la stabilité de I’antigorite
a HT.
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I.3.) La serpentinisation intra-océanique

En domaine intra-océanique, lors de la circulation de fluides dans la péridotite, les
minéraux primaires sont en partie ou totalement recristallisés en serpentine et autres phases
accessoires (e.g. magnétite, amphiboles, talc, brucite). Ces changements induisent une
redistribution des ¢léments chimiques entre les phases nouvellement précipitées et les fluides
s’échappant du systéme comme on peut le voir de manicre spectaculaire au niveau des

fumeurs océaniques.

I.3.a.) Texture et minéralogie des serpentinites en domaine intra-

océanique.

Les échantillons de péridotite dragués ou forés lors des campagnes marines dans les
rides a expansion rapide, lente ou ultra-lente sont appelés « péridotites abyssales ». D’un point
de vue pétrographique, ces « péridotites abyssales » sont en réalit¢é des serpentinites
présentant un taux de serpentinisation variant généralement entre 80 et 100% (Mével, 2003).
Ces roches sont le plus souvent massives et traversées par un réseau de veines traduisant un
processus d’hydratation en plusieurs étapes (Andreani et al., 2007). Le protolithe de ces
roches est variable : il s’agit principalement de harzburgites avec une moindre proportion de
lherzolites, dunites, wherlites et pyroxénites. La plupart des « péridotites abyssales » sont des
péridotites a spinelle. Plus rarement, ces péridotites peuvent présenter des assemblages a
trémolite et chlorite, correspondant au site du plagioclase. Lorsque la roche présente aussi des
clinopyroxenes, le « plagioclase » peut étre interprété comme issu de I’imprégnation d’une
harzburgite par un magma de types MORB (Constantin et al., 1995). Ces lithologies sont alors

trés similaires a celles rencontrées dans les ophiolites alpines.
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A T’échelle de la lame mince, les textures de la serpentine dépendent du site
cristallographique. Les minéraux affectés par le processus de serpentinisation sont
principalement I’olivine et I’orthopyroxéne et plus rarement le clinopyroxene (Mével, 2003).
L’olivine est remplacée par une serpentine a texture maillée alors que les pyroxénes sont

remplacés par une texture appelée bastite (Figure 1.16).

m SignalA=AsB  EHT=1500kV Aperture Size=60.00m Contrast= 449 % Soce
H Mag= 275KX WD=81mm IProbe= 1.0nA Brightness = 592%

Figure 1.16 : Photos au microscope optique (a, b et c¢) et au Microscope Electronique a Balayage (MEB) de
serpentinites abyssales. (a) Premier stade de formation de la texture maillée : I’olivine est découpée en
secteurs délimitées par des veines a lizardite et magnétite. (b) Second stade de formation de la texture
maillée : les secteurs de I’olivine sont remplacés par de la lizardite isotrope. On distingue le bord de la
maille formé précocement du cceur de la maille plus tardif. (c¢) Amas de magnétite associé a la lizardite en
bord de maille. Les cristaux sont automorphes attestant de leur équilibre avec la lizardite. (d) début de
transformation de I’orthopyroxéne en bastite. Photo a et d de M. Andreani et ¢ de J. Carlut.

La formation des textures maillées se fait en deux temps traduisant une augmentation
du rapport eau / roche (Viti & Mellini, 1998). La premicre étape consiste en I’apparition de
veines de ~100 um de large découpant 1’olivine en secteurs allant jusqu’a Imm de large

(Figure I1.16a). Ces veines sont composées de serpentine a aspect fibreux orientée
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perpendiculairement a la bordure. Au cceur des veines, cristallise un fin chapelet pluri-
cristallin de magnétite (Figure I.16a et c). Lorsque le rapport eau / roche augmente, le cceur
des secteurs est partiellement ou totalement remplacé par de la serpentine a aspect isotrope
parfois associé a des micros-grains de magnétite (Figure 1.16b). Ainsi, on distingue la bordure

de la maille formée précocement du cceur plus tardif (Figure 1.16a et b).

La magnétite est un minéral ubiquiste dans les serpentinites océaniques. Sa formation
est communément interprétée comme directement reliée a la production d’hydrogene via la

réaction non équilibrée (Evans, 2008) :

Olivine + H,O - Serpentine + Brucite + Magnétite + H,

La bastite peut posséder des caractéristiques optiques variables (voir Andréani et al.,
2007). Néanmoins, elle est généralement formée de lamelles peu épaisses (< 20 um), peu
colorées et orientées parallelement aux anciens clivages du pyroxene (Figure 1.16d). Le
clinopyroxeéne étant plus résistant a la serpentinisation, seules les lamelles d’exsolution
d’orthopyroxeéne sont généralement transformées en bastite. Le talc et la trémolite sont
souvent associés a la déstabilisation des pyroxeénes. Leur formation résulte des réactions de

serpentinisation suivantes, dans un systéme purement magnésien :

60rthopyroxéne + 3H,O = Serpentine + Talc

60rthopyroxéne + 2Clinopyroxéne + H,O = Trémolite +Serpentine

Quelques autres minéraux se forment lors de la serpentinisation de la péridotite. Ainsi,
I’altération du plagioclase produit un assemblage a chlorite et trémolite, les pyroxenes
peuvent étre recristallisés en assemblages a amphibole et chlorite alors que le spinelle est

partiellement remplacé par un assemblage a chromite et chlorite.
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1.3.b.) Chimie des serpentinites et serpentines océaniques

Le processus de serpentinisation engendre une modification complexe de la chimie de
la péridotite. En effet, la mobilité des éléments lors de I’hydratation de la péridotite est
contrélée par de nombreux facteurs tels que le rapport eau / roche, la composition du fluide, la
fO, locale, le pH, la composition chimique du protolithe... En conséquence, il existe de
nombreux cas de figures dans lesquels le comportement de certains éléments peut changer

(e.g. Paulick et al., 2006).

Une des observations majeures dans I’étude du comportement des éléments lors de la
serpentinisation océanique est la baisse de densité de la roche qui passe de 3,3 g.cm'3 dans les
péridotites a 2,5 g.cm'3 dans les serpentinites (Deer et al., 1966). Si cette baisse de densité se
fait a volume constant, elle s’accompagnerait d’une perte d’éléments chimiques. A I’inverse,
si elle est accompagnée d’une augmentation de volume, alors la composition de la roche

resterait inchangée (Mével, 2003).

L’observation pétrographique des péridotites et serpentinites montre que la
serpentinisation engendre une série de fractures micrométriques a métriques, associée a la
cristallisation de différentes générations de serpentine (O’Hanley, 1992 ; Andreani et al.,
2004, 2007). Ces fractures seraient la manifestation d’une augmentation de volume associée
au processus de serpentinisation. D’autre part, I’étude des éléments majeurs suggere que,
hormis la perte du CaO et ’oxydation du fer, ceux-ci sont peu mobilisés et affectés par les
fluides lors de la serpentinisation (Miyashiro et al., 1969 ; Coleman & Keith, 1971 ; Komor et
al., 1990 ; Mével, 2003 ; Andreani et al., 2007). Il semblerait donc que la serpentinisation soit

un processus globalement isochimique a I’échelle des ¢léments majeurs.

Le comportement des terres rares (REE : Rare Earth Elements) est variable durant la

serpentinisation océanique. Les analyses de roches totales des serpentinites et les analyses in-
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situ de leurs minéraux montrent que [’altération de la péridotite peut conduire a une
augmentation de la teneur en L-MREE (Light-Medium Rare Earth Elements, Figure 1.17) et
au développement d’une anomalie positive en Eu (Paulick et al., 2006 ; Andreani et al.,
2009a). Cependant, cette observation n’est pas généralisable a tous les sites d’étude en
contexte intra-océanique et dépend des conditions d’altération de la péridotite (rapport
eau/roche, conditions redox, etc... Paulick et al., 2006). Néanmoins, ces études montrent que
les HREE (Heavy Rare Earth Elements) sont peu mobiles par rapport au L-MREE dans les

fluides lors de la serpentinisation océanique.

Mesh (lizardite+/- chrysotile) Bastite (lizardite)
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Figure 1.17 : Spectres des REE normalisés aux chondrites des serpentines a texture maillée (Mesh) et
bastite (Andreani et al., 2009a). Les serpentines présentent un enrichissement en LREE par rapport aux
minéraux primaires de la péridotite (champs gris).

Parmi les ¢éléments en trace, certains sont additionnés lors de la
serpentinisation (Figure 1.18) ; c’est le cas de certains FME (Fluid Mobile Elements) : B, Li,
As, Sb, Ba, Cs, Be, Pb, U. En effet, ces éléments sont peu concentrés dans les minéraux
primaires de la péridotite. Ils sont susceptibles, de par leur propriété, d’étre présents en
abondance dans le fluide engendrant la serpentinisation et d’étre additionné dans la roche lors

de la cristallisation de la serpentine.
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Le Bore est fortement concentré dans les serpentinites (10 — 65 ppm) et les serpentines (10 -
~100 ppm) par rapport aux péridotites et a leurs minéraux primaires et a I’eau de mer (4-5
ppm). Cependant, cet élément n’excéde jamais plus de ~200-300 ppm dans la serpentine,
suggérant qu’il est progressivement incorporé jusqu’a un seuil de saturation dans la serpentine
(Vils et al., 2008 ; Pabst et al., 2011 ; Figure 1.18a). Les serpentines ont des teneurs en Li
comparables a celles des minéraux primaires attestant que les teneurs de cet élément dans les
serpentines sont controlés par celles du minéral hote (Vils et al., 2008 ; Andreani et al.,
2009a ; Figure 1.18). Le Béryllium est faiblement concentré dans les serpentines (Vils et al.,
2008) ; les concentrations de cet ¢lément dans la serpentine sont proches de celles des
minéraux primaires de la péridotite (Vils et al., 2011). Le peu de mesures disponibles dans la
littérature en As, Sb, Ba, Cs, Pb et U montrent que ces ¢éléments sont enrichis dans les
serpentinites et serpentines par rapport au protolithe (Figure 1.18b ; Andreani et al., 2009a).
De plus, il semble que leur addition dans les serpentinites soit contrdlée par des facteurs
différents. Par exemple, I’addition en As et Sb dans les serpentinites océaniques semble Etre
en relation avec la circulation de fluides tardifs. La mobilit¢ dans les fluides et le
développement d’anomalies positives en Pb et U (ainsi qu’en Eu) dans les serpentinites et les
serpentines semblent dépendre de la valence de ces €léments et donc des conditions oxydo-

réductrices du milieu (Paulick et al., 2006 ; Morishita et al., 2009).

Les ¢études portant sur le comportement des ¢léments volatiles (S, C) et halogénes (F,
Cl) montrent que ceux-ci sont additionnés dans la péridotite lors de la serpentinisation

(Orberger et al., 1999 ; Alt & Shanks, 2003 ; Delacour et al., 2008a).
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Figure 1.18 : (a) Diagramme B versus Li présentant la composition des serpentines océaniques et des
minéraux primaires associés (Vils et al., 2008). (b) Diagramme présentant la composition des serpentines
océaniques normalisés a la composition du protolithe péridotitique. Les valeurs supérieures a 1 indiquent
un gain lors de la serpentinisation, a ’inverse celles inférieure a 1 indiquent une perte (Andreani et al.,
2009a).

Le comportement du soufre est complexe lors de la serpentinisation océanique. En
effet, le soufre est présent sous forme de sulfures dans la péridotite mantellique qui, lors de la
serpentinisation de la roche, sont remobilisés dans les fluides (Delacour et al., 2008a). Ce S
recristallise ensuite sous forme de micro-sulfures disséminés dans les textures maillées ou
bastites (Alt & Shanks, 2003 ; Klein & Bach, 2009). L’analyse roche totale de péridotites
totalement serpentinisées révele un gain en S indiquant que cet élément est aussi additionné
dans la roche lors de la circulation des fluides engendrant la serpentinisation. Cette addition
n’est pas constante mais dépend de la composition du fluide (e.g. Delacour et al., 2008a). On
notera que bien qu’aucune phase sulfatée ne soit observée dans la roche, les analyses
isotopiques montrent une augmentation significative des teneurs en SO4 lors de la
serpentinisation. Cette augmentation résulterait de la circulation de fluides riche en SO4 dans

la roche (Delacour et al., 2008b).
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Lors de la serpentinisation, le carbone est fixé dans la roche sous forme de carbone
réduit organique (e.g. hydrocarbures) ou oxydé¢ inorganique (e.g. carbonates ; Delacour et al.,
2008c). Dans les échantillons naturels, la mise en évidence de ces espeéces aux seins des
serpentinites se fait par pétrographie couplée a la chimie isotopique. La nature des espéces
formées dépends principalement des conditions oxydo-réductrices du milieu. En effet, il est
propos¢ que lors de la serpentinisation de 1’olivine, 1I’oxydation du fer soit couplée a une
réduction du CO,; originellement dissous dans 1’eau suivant une réaction supposée de type

Fischer-Tropsch (McCollom & Seewald, 2001) :

Olivine (Fogg) + 1,34 H,O = 0,25 Serpentine + 0,26 Brucite + 0,08 Magnetite + 0,08 H,

CO,+4H, > CHs +2 H,O

A Tinverse, si les fluides sont plus riches en CO,, ils vont précipiter des

carbonates (Kelemen & Matter, 2008) :

Mg-Olivine + 2 CO, = 2 Magnesite +Quartz

Mg-Olivine + CaMg-pyroxene + 2 CO, + HO = Serpentine + Calcite + Magnesite

Le taux de carbonatation versus serpentinisation et réduction du carbone est dépendant
de la cinétique de ces réactions, qui peuvent aussi €tre li€¢ a la présence de catalyseur, en
particulier pour la réduction du CO; (e.g. Prokurowski et al., 2008). Si la serpentinisation est
rapide, le carbone va étre réduit, puis transporté par les fluides sous forme de méthane. Si le
systeme est suffisamment riche en CO,, la cinétique de carbonatation est supérieure a celle de
serpentinisation, ce qui permet une carbonatation naturelle (e.g. Andreani et al., 2009b ; Jones

et al. 2010).

Ainsi, la serpentinisation de la péridotite en domaine intra-océanique s’accompagne du
9

stockage et du piégeage des LREE, FME, volatiles et halogénes dans les serpentines et les
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phases associées. Ces roches transportent ces ¢léments depuis la ride océanique jusqu’aux

zones de subduction.

I.4.) Les serpentinites dans les zones de subduction

Les travaux réalisés ces derniéres années en zone de subduction se sont beaucoup
intéressés a la présence des serpentinites qui sont un constituant important du coin
mantellique, du prisme d’accrétion et de la plaque plongeante. En effet, la serpentine présente
diverses propriétés « séduisantes » suggérant qu’elle pourrait jouer un réle majeur dans les
différents processus mis en jeu en zone de subduction. Ce minéral est riche en H,O et sa
déshydratation libére une quantité¢ de H,O importante lors des processus de transfert de fluides
entre la plaque plongeante et le coin mantellique (Ulmer & Trommsdorff, 1995, 1999 ;
Hattori & Guillot, 2007 ; Deschamps, 2010). Les propriétés rhéologiques des serpentinites
suggerent qu’elles sont présentes a 1’interface plaque plongeante / coin mantellique dans les

premiéres dizaines de kilometres de la subduction (Reynard, 2013).

I.4.a.) Localisation des serpentinites dans la plaque plongeante

Au niveau de la plaque plongeante, les études géophysiques mettent en évidence deux
plans sismiques séparés de 15 a 30 km (Figure 1.19a). S’il apparait que le plan supérieur
correspond a une zone de découplage entre la plaque plongeante et le coin mantellique

(Reynard, 2013) I’origine du plan inférieur est sujette a débat.

Le premier modele propos€¢ pour expliquer ce plan de sismicité inférieur est la
déshydratation des serpentinites localisées dans la partie inférieure de la lithosphére océanique
(Nishiyama, 1992 ; Seno & Yamanaka, 1996 ; Peacock, 2001). Ce modéle suppose une
serpentinisation généralisée de la lithosphere plongeante, ce qui est discutable car il existe des

évidences géophysiques en contexte intra-océanique montrant que les péridotites ne sont
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Depth (km)

serpentinisées de maniére conséquente que dans les 4 a 6 premiers kilométres de la

lithospheére (e.g. Canales et al., 2000). De plus, au niveau des rides a expansion rapide, il n’y a

pas de serpentinisation généralisée de la lithosphére océanique et les serpentinites se

localiseraient essentiellement au niveau des failles (cf. La serpentinisation intra-océanique).

Ainsi, en Oman, ophiolite générée au niveau d’une ride a expansion rapide, la serpentinisation

de la semelle de I’ophiolite, partie la plus serpentinisée de 1’ophiolite, pourrait étre acquise

durant 1’obduction.

L’autre modele proposé envisage I’existence d’une zone de déformation préférentielle

de la péridotite lithosphérique, située a 15-30 km de I’interface manteau / plaque plongeante

(Figure 1.19a), qui favoriserait le développement d’un plan de sismicité (Reynard et al., 2010).
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Figure 1.19 : (a) Coupe au travers la zone de subduction du Japon présentant les deux plans sismiques
observés dans la plaque plongeante (Peacock, 2001). (b) Profil tomographique interprété de la zone de

subduction des Cascades (Bostock et al., 2002).

I.4.b.) Chimie des serpentinites de la plaque plongeante

Durant les 200 premiers kilometres de la subduction, les assemblages océaniques a

lizardite et chrysotile sont tout d’abord déstabilisés en antigorite puis en assemblage a

chlorite, orthopyroxeéne et olivine (Trommsdorff et al., 1998 ; Evans, 2004 ; Vils et al., 2011).
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Ces différentes transitions de phases sont susceptibles de libérer des fluides pouvant

métasomatiser le coin mantellique.

Peu d’¢études se sont encore intéressées aux fluides libérés par la plaque plongeante
dans les premiers 70 km de la subduction, lors de la transition lizardite et/ou chrysotile vers
antigorite. Les travaux de Vils et al. (2011), portant sur les ophiolites alpines de Totalp-Platta-
Malenco, montrent une diminution des concentrations en B et Li en passant de la lizardite
vers I’antigorite durant la subduction. Ainsi, méme si cette réaction relache peu de H,O par
rapport a la déshydratation de 1’antigorite, ces fluides sont susceptibles d’étre fortement
enrichis en B et Li et jouer un role majeur dans le transfert des éléments en zone de

subduction.

A T’opposé, les travaux de Deschamps et al. (2012) sur les serpentinites cubaines et de
République Dominicaine ne présentent pas de modification de la concentration FME (excepté
pour le B) lors de la transition lizardite et/ou chrysotile vers antigorite. Ces compositions sont
par ailleurs identiques a celles reportées dans les serpentinites abyssales. Ils proposent ainsi
que ces ¢éléments soient piégés dans la serpentine pendant la subduction jusqu’a sa

déshydratation vers 600-700°C.

Les études de Scambelluri et al. (2001, 2004a,b) se focalisent sur la composition des
fluides libérés lors de la déshydratation de 1’antigorite. Ils montrent, via I’analyse d’inclusions
fluides interprétées comme piégées lors de la cristallisation de 1’olivine de déserpentinisation,
que ces fluides sont enrichis en Rb, Sr, Cs, Pb, Li, B et en ¢léments alcalins et appauvris en
HFSE. Ces résultats sont confirmés par I’étude de Garrido et al. (2005) qui, en analysant les
assemblages de déshydratation du massif d’ Almirez, montre que les fluides relachés lors de la

déshydratation de 1’antigorite sont riches en LILE, Pb et Sr.
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I.4.c.) Localisation des serpentinites dans le coin mantellique

La formation de serpentinites au niveau du coin mantellique provient de I’hydratation
a relativement basse température (< 600°C) de la péridotite par des fluides issus de la
déshydratation de la plaque plongeante. Cette serpentinisation a d’abord été suggérée par
tomographie sismique dans diverses zones de subduction. Bostock et al. (2002) imagent une
région a faible vitesse sismique, dont le volume est difficilement estimable, entre la crofte
continentale et la plaque plongeante dans la zone de subduction des Cascades (Figure 1.19b).
Cette zone est interprétée comme étant constituée majoritairement de serpentinites (Kamiya &

Kobayashi, 2000 ; Bostock et al., 2002).

A ces conditions P-T, entre 30-60 km et 400-500°C, il semble que 1’antigorite soit la
phase majeure de ces serpentinites (Evans, 2004 ; Schwartz et al., 2013). En utilisant les
propriétés physiques de 1’antigorite, il est estimé que cette zone soit serpentinisée entre 20 et
100% (Reynard, 2013). Les études pétrologiques et géochimiques réalisées sur les
serpentinites himalayennes montrent que celles-ci constituent un échantillonnage direct du
coin mantellique serpentinisé (Guillot et al., 2000 ; Hattori & Guillot, 2003, 2007). Ces roches
présentent un taux de serpentinisation élevé (> 60%) en bon accord avec les modeles

géophysiques.

La présence de ces serpentinites au niveau du coin mantellique a de fortes implications
sur les mécanismes d’exhumation en zone de subduction. Cette zone constituerait un chenal
de faible densité¢ dans lequel la dynamique de la plaque plongeante pourrait générer un
courant de retour permettant de déplacer et de faire remonter des morceaux de lithosphére
océanique arrachés a différentes profondeurs le long du plan de subduction (Schwartz et al.,
2001). Ce mécanisme permettrait ainsi I’exhumation de portions de lithosphére océanique

ayant enregistrées des conditions allant jusqu’au faci¢s éclogite et de UHP. La profondeur
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maximale de ce chenal coincide avec la déshydratation de la serpentine qui se situe aux
alentours de 600°C et 2,5-3,0 GPa. Dans le cas d’une subduction impliquant une lithosphére
océanique générée au niveau d’une ride a expansion lente, la serpentinite qui en est un

constituant majeur contribuerait a alimenter le chenal de serpentinisation.

L’épaisseur du chenal de serpentinisation est variable au niveau du coin mantellique
(Schmidt and Poli, 1998 ; Reynard et al., 2011 ; Reynard, 2013). Elle serait contrélée par la
disposition des isothermes en zone de subduction et pourrait varier de quelques centaines de
metres @ 3 km (Hilaret et al., 2007 ; Hilaret & Reynard, 2009) en fonction des parameétres

physiques de la subduction (pendage, vitesse, nature lithologique du panneau plongeant...).

I.4.d.) Chimie des serpentinites du coin mantellique

Les premicres analyses des serpentinites du coin mantelliques ont été effectuées au
niveau de ’avant-foss¢ des Mariannes. Dans ce contexte particulier, la plaque Pacifique
plonge sous la plaque Philippine avec un angle de 20° jusqu’a 60 km de profondeur, puis avec
un angle de 65° au-dela de 100 km. Peu de sédiments sont mis en jeu dans cette subduction
(Stern et al., 2004). Dans les premiers stades de la subduction, la déshydratation de la plaque
plongeante permet la formation de serpentinites au niveau du coin mantellique a 150-250°C et
0.8 GPa (e.g. Pabst et al., 2011). Les volcans sous-marins de la plaque Philippine, situés en
aplomb de la subduction, échantillonnent des xénolithes de ces serpentinites. Ces roches sont

principalement composées de lizardite (Savov et al., 2005 ; 2007).
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Les serpentinites himalayennes formées a plus HP-HT que les serpentinites des
Mariannes sont majoritairement composées d’antigorite. Les mesures in situ réalisées sur les
antigorites montrent que celles-ci ont un spectre en éléments en trace caractérisé par des
enrichissements en LILE (Large Ion Lithophile Elements : K, Rb, Ba, Sr, U, Th, Pb et Cs) par
rapport aux ¢léments de méme compatibilit¢ et en HREE par rapport au M-LREE
(Deschamps et al., 2010 ; 2011). Par rapport aux serpentines des « serpentinites abyssales »,

les antigorites himalayennes sont fortement enrichies en As, Sb et U. Ces enrichissements
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sont interprétés comme issus de la circulation de fluides en provenance de la déshydratation

des sédiments (Deschamps et al., 2010 ; 2011).

I.4.e.) Le magmatisme d’arc

Les magmas d’arc proviennent de la fusion partielle d’une péridotite métasomatisée du
coin mantellique. L’apport de fluides, en provenance de la plaque plongeante (serpentinites,
métagabbros, métabasaltes et sédiments) qui se déshydrate, permet d’abaisser la température
de fusion de la péridotite du coin mantellique et de former les magmas d’arc. L’étude de ces
magmas apporte donc une information indirecte sur les transferts de fluides ayant lieu entre la

plaque plongeante et le coin mantellique en zone de subduction.

L’étude du magmatisme d’arc montre que leur composition différe de celle des MORB
(Mid-Oceanic Ridge Basalt) ou des OIB (Oceanic Island Basalt). Les tholéites d’arc sont
remarquables par leur caracteére trés hydraté. Les analyses effectuées sur les verres et les
inclusions magmatiques des laves d’arc montrent que ceux-ci ont des teneurs tres €levées en
H,0, entre 0.5 et 8 % (Wallace, 2005), et en volatiles (S, F, Cl; Straub & Layne, 2003 ; Le
Voyer et al., 2010 ; Bouvier et al., 2010 ; Métrich & Mandeville, 2010). Cet enrichissement se
matérialise par une activité volcanique trés explosive. De plus, les teneurs en H,O de ces
magmas sont directement corrélés au rapport Fe*"/Fe'™, Figure 1.21), suggérant que la source
de ces magmas est fortement oxydée par des fluides de type SO,, H,O, CO, ayant circulés

dans le manteau (Kelley & Cottrell, 2009).

52



0.3 o
Q i
2
+ 0.2 -
™
Q > MORB
LL &BABB |f

gﬂonﬁ MI
0.1 ——
0.0 2.0 4.0 6.0

H,0 (Wt.%)

Figure 1.21 : Diagramme comparant la composition en Fe’'/Fe™ et en H,O des MORB et des laves
d’arriére arc (BABB) et des inclusions magmatiques (MI) des MORB et des laves d’arc (Kelley & Cottrell,
2009).

La composition en éléments en trace des laves d’arcs (Figure 1.22) présente un
enrichissement en LILE et en LREE par rapport aux HFSE (High Field Strength Elements :
Nb, Ta, Ti, Zr, Hf). Ces caractéristiques confeérent a ces magmas une signature atypique
qualifiée de «signature d’arc ». Celle-ci est héritée du mode de genese de ces magmas

impliquant la fusion d’une péridotite métasomatisée, enrichie en ces LILE et LREE.
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Figure 1.22 : Exemple de diagramme multi-élémentaire comparant la composition en éléments traces des
laves d’arc avec celles des MORB et des OIB. Valeurs du manteau primitif d’aprés Sun et McDonough,
1989).

Par rapport aux MORB et aux OIB, les laves d’arc sont enrichies en certains FME et
isotopes. Par exemple, ces laves sont enrichies en '°Be qui est un isotope avec une demi-vie
breve (1.5 Ma) se formant dans la haute atmosphére. Cet élément est incorporé principalement
dans les sédiments et la crolte océanique (Morris et al., 1990). Il n’est pas mis en évidence
dans les MORB ou les OIB mais il est fréquemment détecté dans les laves d’arc. Ceci suggere
que la source des magmas a été contaminée par des fluides riches en '’Be en provenance de la
plaque plongeante. De plus, considérant la faible demi-vie de cet élément, cela implique un
cycle rapide des éléments en moins de 9 Ma : incorporation du '’Be par les sédiments,
subduction et transfert du '’Be vers le coin mantellique puis vers la surface via le volcanisme

d’arc.

I.5.) Conclusions et perspectives d’étude

La serpentine est une des phases les plus riches en eau formée au niveau des rides
océaniques. De plus, dans le cas des rides a expansion lente, elle est un composant important
de la lithosphere. Elle peut incorporer en quantité les €léments traces, volatils, halogénes et les
FME. Elle constitue donc un vecteur de transfert de ces €léments depuis la ride jusqu’a la

subduction.

Les études portant sur les serpentinites du coin mantellique et sur le magmatisme d’arc
suggerent que les LREE et les FME, qui ont été incorporés pendant la serpentinisation intra-
océanique, sont transférés depuis la plaque plongeante vers le coin mantellique, puis dans les
magmas d’arc. Ces éléments semblent étre relachés trés précocement, dans les premiers ~ 150
km de la subduction (Hattori & Guillot, 2003). Néanmoins, ces travaux sont incomplets car le

comportement des éléments en trace, FME, halogenes et volatils dans les serpentinites
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composant la lithosphére océanique enfouie est mal compris dans le cas des ¢léments en trace
ou des FME, voire inconnu, dans le cas des volatils et des éléments halogénes. Il s’agit
maintenant de regarder plus en détail la plaque plongeante et les principales transitions de
phase des serpentines, depuis la déstabilisation de la lizardite et/ou chrysotile en antigorite
jusqu’a sa déshydratation en profondeur, qui gouvernent la nature et la composition des

fluides libérés en profondeur.

La zone interne des Alpes occidentales est un lieu privilégié pour étudier les transferts
de fluides lors de la subduction. Ces massifs représentent des lambeaux de 1’océan Ligure
généré au niveau d’une ride a expansion lente ou d’une TOC et enregistrent des conditions
métamorphiques variées modélisant les différentes étapes de déshydratation de la lithosphere

océanique pendant la subduction (Figure 1.23).

Le massif du Montgenevre est considéré comme un fragment superficiel de lithosphere
obducté, non affecté par le métamorphisme alpin (Figure 1.23). II est susceptible de constituer
une référence océanique de la serpentinisation alpine. La zone du Queyras est caractérisée par
un gradient de métamorphisme croissant dans les domaines des facie¢s Schistes Bleus en allant
d’Est en Ouest. Cet ensemble représente un environnement riche en méta-sédiments
assimilable a un paléo-prisme de subduction (Figure 1.23). L’¢étude des ophiolites incorporées
dans le Queyras permet de mieux comprendre les interactions sédiments / serpentinites lors de
la subduction. Les ophiolites du Monte Maggiore, du Monviso et du Lanzo ont enregistré des
conditions métamorphiques allant depuis les facies Schistes Bleus a Eclogites. Ces ophiolites
ne sont pas associées au prisme sédimentaire du Queyras. Le Monviso représenterait un
vestige du chenal de serpentinisation ou les parties superficielles de la lithosphére ont été
regroupées lors de leur exhumation. Le massif du Monte Maggiore et du Lanzo sont des
ophiolites partiellement serpentinisées mettant a ’affleurement les parties profondes de la

lithosphére océanique (Figure 1.23). L’étude intégrée de ces différentes ophiolites permet de
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mieux comprendre 1’évolution pétrologique et géochimique de la lithosphére océanique lors

de la subduction en fonction des différents contextes géodynamiques dans lesquels celle-ci a

évoluée (prisme accrétion, chenal de serpentinisation et la plaque plongeante).

Afin de rendre compte de I’évolution pétrographique, pétrologique et géochimique des

serpentines pendant la subduction, nous avons choisi de présenter les résultats obtenus sur ces

différents massifs selon un gradient de subduction. Nous commengons donc par présenter et

discuter la serpentinisation du massif du Montgenévre, puis celle des massifs ayant enregistrés

des conditions des faci¢s Schistes Bleus (ophiolites du Queyras et du Cap Corse) et Eclogites

(Ophiolites du Monviso et du Lanzo). Nous faisons ensuite un bilan géochimique de la

serpentinisation alpine.
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Figure 1.23 : Schéma localisant les ophiolites alpines dans leur contexte géodynamique (modifié d’aprés

Hirth & Guillot, 2013).
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II. L’ophiolite du Montgenéevre : un vestige de

I’océan Ligure préserve ?

Dans ce chapitre, nous nous intéressons a 1’ophiolite du Montgenévre. Celle-ci a
enregistré des conditions métamorphiques des faciés Granulites a Schistes Verts (Mével et al.,
1978). 1l est proposé dans la littérature que ce massif représente un vestige des parties
superficielles de la lithosphére océanique, non affecté par la collision alpine (Mével et al.,
1978 ; Caby, 1995 ; Chalot-Prat, 2005 ; Manatschall et al., 2011). Son étude peut permettre de
retracer 1’évolution de la lithosphére ligurienne au cours de son refroidissement et de son

hydratation en contexte intra-océanique.

Avant d’étudier cette ophiolite, nous présentons les différentes méthodes utilisées dans
cette thése pour caractériser les serpentinites et les serpentines alpines. Tout d’abord, la
méthode par spectroscopie RAMAN qui nous a permis d’identifier les différentes variétés de
serpentine en lame mince. Nous présentons une compilation des différents spectres de
serpentine et des minéraux associés susceptibles d’étre rencontrés dans les serpentinites. Cette
¢tude est couplée a de bréves observations au microscope €lectronique a transmission (MET).
Les images MET présentées dans ce chapitre ont été acquises avec B. Devouard a I'IUT de

Clermont-Ferrand.
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II.1.)Caractérisation des variétés de serpentine par
spectroscopie RAMAN et microscopie optique a

transmission

II.1.a.) Méthodologie RAMAN et littérature

Les modes de vibration de la serpentine s’étalent de 150 cm™ a 1200 cm™ dans la
région de basse fréquence (liaisons de type Si-O) et de 3600 em™ 43750 cm™ dans la région
de haute fréquence (liaisons de type O-H ; Rinaudo, 2003 ; Auzende et al., 2004 ; Groppo et
al., 2006 ; Schwartz et al., 2012, 2013). Afin d’interpréter au mieux les spectres RAMAN des
serpentines naturelles, nous avons établi des spectres RAMAN de référence des différents
types de serpentine qui sont en bon accord avec les résultats de la littérature (Chapitre 1 :

Tableau 1.1 ; Figure II.1) :

Le spectre RAMAN de la lizardite (Figure II.1) se caractérise par une série de 3 pics
principaux situés vers 230, 388 et 690 cm'l, avec des pics moins intenses vers 350, 465, 525 et
625 cm™. Le spectre RAMAN de la lizardite se distingue de celui des autres variétés de la
serpentine par un bombement vers 1090 cm™ et un mode de vibration a haute fréquence
composé de deux pics vers 3685 et 3705 cm™ et un pic dont I’intensité est variable vers 3650
cm™. Ce dernier pourrait correspondre a la présence de brucite associée a la serpentine (e.g.

Pabst, 2009).

Les spectres RAMAN des serpentines tubulaires (chrysotile et serpentine polygonale)
semblent étre identiques (voir annexes thése Andreani, 2003). Leur distinction nécessite une
observation a petite échelle au MET. On notera que la serpentine polygonale pourrait
théoriquement présenter une forte anisotropie lors de I’analyse par spectroscopie RAMAN :

sa structure est proche du chrysotile selon I’axe cristallographique ¢ alors que selon les axes
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cristallographiques a et b elle est proche de la lizardite. Le spectre RAMAN des serpentines
tubulaires présente les mémes pics principaux que la lizardite (Figure II.1). Il se distingue de
la lizardite par un pic plus marqué vers 1100-1105 cm™ et par un spectre de haute fréquence
composé d’un pic plus ou moins large vers 3695 cm™ pouvant étre associé & bombement

d’intensité variable vers 3645 cm™.
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Figure II.1 : Spectres RAMAN des différentes variétés de serpentine.

Sur la Figure 1.1 quelques variations des pics principaux des spectres RAMAN des
serpentines sont observables a basse fréquence. Ces variations sont dues a des compositions
différentes en éléments majeurs. Groppo et al. (2006) décrivent un décalage du pic 4 390 cm™
vers 380 cm™ et I’apparition d’un gonflement vers 900-950 cm™ lorsque la lizardite est riche
en Al ou en Fe. Ces modulations correspondraient respectivement a des substitutions du Si

tétraédrique et du Mg octaédrique par des cations Al’* et/ou Fe*™*".

Le spectre de I’antigorite présente les 3 pics principaux de la serpentine vers 230, 375
et 680 cm™ (Figure IL1). Il posséde moins de pics de faible intensité par rapport aux

précédents types de serpentine. Ceux-ci sont aux alentours de 460, 525 et 640 cm™.
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L’antigorite se distingue facilement des autres espéces par un pic intense & 1044 cm™ et un

mode de vibration dans les OH composé de deux pics vers 3670 et 3697 cm ™.
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Figure I1.2 : (a) Spectre RAMAN de la colle GEOFIX utilisée lors de la préparation des lames minces au
LMYV. Les principaux pics de la colle, susceptibles d’apparaitre lors d’une analyse de serpentine
imprégnée de colle, sont annotés. (b) Exemple de spectre de lizardite imprégné. * : pics interprétés comme

étant ceux de la colle.

Un probléme récurrent a I’analyse par spectroscopie RAMAN des serpentines est la
présence de colle associée au spectre du minéral (Figure 11.2). En effet, lors de la préparation
des lames minces, il arrive souvent que la colle percole a travers les échantillons poreux,
comme les serpentinites. Lors de 1’analyse par spectroscopie RAMAN, le spectre d’un
minéral peut alors étre perturbé par la présence de colle. Afin de rendre compte de cette
perturbation, il est impératif d’analyser la colle utilisée pour la préparation des lames minces
(Figure I1.2). Dans I’exemple donné dans la Figure II.2b, les 3 pics principaux a 230, 382 et
688 cm™ correspondent a de la serpentine alors que les pics vers 823, 1107 et 1220 cm™

correspondent a de la colle. Il est donc impossible d’identifier ’espéce en présence (lizardite
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ou chrysotile ?) car les fréquences entre 1080 et 1120 cm™ sont masquées par le spectre de la
colle. On notera que la réalisation de lame épaisse (>100 um) permet, dans la majorité¢ des

cas, de s’affranchir de ce probléme.
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Figure I1.3 : (a) Exemple de formation de basse pression polyphasée (Andreani, 2003). Les cristaux de
lizardite (Liz), allongés selon I’axe ¢ et présentant des cracks (fleche noires), sont séparés par des
serpentines tubulaires (serpentine polygonale, PS). (b) Exemple de spectres RAMAN mixtes entre la
lizardite et des serpentines tubulaires acquis lors de I’analyse de textures de basse pression. Le spectre du
haut présente des caractéristiques plus proches des serpentines tubulaires alors que le spectre du bas est
plus proche d’une lizardite (voir Figure IL.1).

I1.1.b.) Les serpentines naturelles

A BP et BT, en contexte intra-océanique, les spectres RAMAN des serpentines
naturelles correspondent rarement a ceux d’un seul type donné. Les études expérimentales
(Normand et al., 2002) et les observations au MET (Andréani, 2003) montrent que la lizardite,
le chrysotile et la serpentine polygonale sont souvent associés a trés petite €chelle (Figure
II.3a). Les spectres RAMAN correspondants sont qualifiés de « mixtes » entre la lizardite et
les serpentines tubulaires (Figure 11.3). Sur la Figure I1.3b sont présentés 2 spectres mixtes
réalisés dans un échantillon similaire a la photo de la Figure I1.3a. Le spectre mixte supérieur

est proche des serpentines tubulaires alors que le spectre inférieur est proche de la lizardite.
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Ces différences sont difficiles a interpréter : elles peuvent refléter des proportions différentes
de chacune des phases en présence ou étre dues a un effet d’orientation ou encore de

composition (cf. Chapitre I ; 1.1.b) Identification des différentes variétés de serpentine).

Lors de la subduction, la lizardite et le chrysotile sont progressivement transformés en
antigorite avec 1’augmentation des conditions P-T (Schwartz et al., 2013). Ceci se traduit par
une modification des spectres RAMAN qui vont étre mixtes entre I’antigorite et/ou la lizardite
et/ou les serpentines tubulaires. Pour essayer de mieux comprendre les modifications des
spectres RAMAN lors de la subduction, nous avons couplé ces résultats avec des observations

au MET. Nous avons relié¢ ces spectres mixtes a deux types de nano-textures:

Le premier type de nano-texture a été observé dans un échantillon de serpentinite du
Monte Maggiore (Cap Corse, France) ou les serpentines de BP forment des assemblages de
type maille partiellement remplacés en bordure par des lamelles d’antigorite. La spectroscopie
RAMAN met en évidence des spectres mixtes entre la lizardite et 1’antigorite au cceur de la
maille (Figure 11.4). Ces spectres RAMAN sont caractérisés par 3 pics principaux vers 228,
380 et 690 cm™ et 4 pics moins intenses vers 345, 465, 526 et 625 cm™ typiques des
serpentines. L’association des pics a 1043 et 1089 cm™ indique respectivement la coexistence
d’antigorite et de lizardite a 1’échelle nanométrique. Au niveau de la région de haute
fréquence, on identifie un pic a 3680 cm™, intermédiaire entre la lizardite et ’antigorite, 2
légers bombements 4 3650 et 3685 cm™ correspondant a la lizardite et un pic a 3699 cm™

correspondant a de I’antigorite.
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Figure I1.4 : Spectre RAMAN mixte entre I’antigorite et la lizardite

L’observation au MET de cet assemblage montre la présence de cristaux de lizardite,
chrysotile et antigorite a 1’échelle du micron (Figure I1.5). Deux tailles de cristaux d’antigorite
sont observés dans I’assemblage : des « méga-cristaux » de ~200 nm et des nano-cristaux
inférieurs a 100 nm. Au contact avec le chrysotile, les méga-cristaux d’antigorite présentent
une bordure dentelée parfois associée a une zone de dissolution composée de serpentine
amorphe (Figure II.5a). Le cceur du méga-cristal d’antigorite a une structure ordonnée alors
que sa bordure est constituée de cristaux d’antigorites <100nm d’orientations variées et
présentant des modulations irrégulieres (Figure II.5b). L’agrégat de chrysotile entourant
I’antigorite (Figure I1.5a) contient des nano-cristaux d’antigorite désordonnés représentant
sans doute des restites du minéral. Les cristaux de lizardites sont de taille micrométrique
(Figure I1.5a). Leur bordure est plane au contact de 1’antigorite et du chrysotile. Ceci suggeére

que les cristaux de lizardite ne sont pas affectés par la transition chrysotile / antigorite.
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Figure IL.5 : (a) Image MET d’un cceur de maille océanique présentant un spectre RAMAN mixte. Le
cristal d’antigorite (Atg) est rétromorphosé en chrysotile (Ctl). Les bordures de dissolution sont indiquées
par des fléches (b) Bordure désordonnée du cristal d’antigorite au contact du chrysotile.

Le deuxieme type de nano-texture a été observé dans un échantillon du Lanzo ou
quelques textures océaniques sont observables au cceur d’assemblages a antigorite. Ces
dernieres présentent des spectres RAMAN mixtes proches de I’antigorite (Figure 11.6). En
effet, seul un pic a 1086 cm™ et un léger bombement & 3687 cm™ indiquent la présence d’un

autre type de serpentine : tubulaire?

L’observation au MET de ces textures montre qu’elles sont majoritairement
composées d’antigorite associée a quelques reliques de serpentine polygonale (Figure I1.7a).
Les cristaux d’antigorite ont des tailles variables, depuis ~ 50 nm jusqu’a plusieurs microns.
Les serpentines polygonales observées présentent des secteurs indentés de manicre irrégulicre
pouvant étre interprétés comme des bordures de dissolution. Ceci suggere que la serpentine

polygonale se transforme en antigorite (Figure I1.7b).

64



T 7 == 7 T T T 5 [ (( A
378
3672
A
4\
L / \ 4
684 [\
\3687
| i 3699
g £ W\
2 229 g |
= - |
il \ B f |
f' / |
/ |
n / 462 N 4 |
p 1
" f 526 1043 [ J |
WR»J(\ 635 \ 1086 ‘,-'—
94 &
W Ll&ﬂ W L
LMW. ]}U ‘NM T 1
oy L 1 A L M, VT | L M g
200 400 800 800 1000 1200 3800 3650 3700 3750
RAMAN Shift (cm-1) RAMAN Shift (cm-1)

Figure I1.6 : Spectre RAMAN mixte entre I’antigorite et une serpentine de BP.

Ainsi, I’observation des spectres RAMAN mixtes montre la coexistence de différents
types de serpentine a I’échelle infra-micrométrique. Lors de la subduction, durant la transition
lizardite/chrysotile-antigorite, ces assemblages sont métastables : les textures observées

attestent d’un processus de dissolution / recristallisation incomplet.

500 nm

Figure IL7: (a) Image au MET d’un résidu de serpentine océanique dans une serpentinite du massif du
Lanzo. La photo montre la coexistence d’un cristal de serpentine polygonale (PS) et de cristaux
d’antigorite (b) Le cristal de serpentine polygonale présente des secteurs dentelés de maniére irréguliére
suggérant sa dissolution et recristallisation en antigorite.
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II.1.c.) Phases accessoires associées au processus de

serpentinisation

Les serpentinites sont des roches polyphasées. Il est donc courant lors de 1’analyse
RAMAN d’obtenir des spectres mixtes entre la serpentine et d’autres phases. Afin de rendre
compte d’éventuelles perturbations des spectres de la serpentine, nous fournissons un

« bestiaire » des phases les plus couramment associées aux processus de serpentinisation.

La chlorite est 1’espéce la plus couramment associée a la serpentine dans les
serpentinites. De plus, elle peut présenter des caractéristiques optiques proches des
serpentines. En contexte océanique, sa formation aux dépens du spinelle ou du plagioclase
s’effectue a des températures plus élevées que celle de la serpentine (Messiga & Tribuzio,
1991). Durant la subduction, elle est stable a plus haute température que 1’antigorite et est
souvent associée aux produits de déserpentinisation (Fumagalli & Poli, 2005 ; Padron-Navarta
et al., 2008, 2011). Dans ce dernier cas, la chlorite est souvent associée a la serpentine a tres
petite échelle (Padron-Narvarta et al., 2011). Le spectre RAMAN du clinochlore (pdle
magnésien), qui est la variété de chlorite la plus commune dans les serpentinites, est
caractérisé par 5 pics principaux vers 201, 355, 550, 684 et 1057 cm™ et 3 pics secondaires
vers 285, 390 et 460 cm™ (Figure I1.8). La région de haute fréquence est formée d’un large

gonflement vers 3585 cm™ et d’un pic 4 3683 cm™ (Figure I1.8).

La trémolite est souvent associée a la chlorite lors de la déstabilisation du plagioclase
ou a la serpentine lors de la déstabilisation du clinopyroxéne. Elle cristallise sous forme
d’aiguilles de tailles variables présentant une biréfringence plus élevée que la serpentine. Le
spectre RAMAN de la trémolite est caractérisé¢ par une multitude de pics de basse fréquence

de moyenne a faible intensité a 176, 220, 369, 392, 415, 518, 739 et 929 cm’! et 3 pics
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principaux a 672, 1028 et 106 cm™ (Figure I1.8). A plus autre fréquence, il présente un

bombement vers 3680 cm™ avec trois pics a 3658, 3671 et 3695 cm™ (Figure IL8).

La brucite est un hydroxyde de magnésium trés souvent associée aux réactions de
serpentinisation dans les études expérimentales (Chapitre 1). Néanmoins, dans les
échantillons naturels, sa présence en tant que monocristal est rare. Dans notre étude, sa
présence n’a été identifiée que dans un échantillon provenant du Monte Viso (Vis 5b) ou elle
cristallise sous forme de lamelles de ~100 um avec une biréfringence anormale. Le spectre
RAMAN de la brucite se caractérise par deux gonflements vers 730 et 820 cm™ et deux pics a
277 et 443 cm™ (Figure IL8). A plus haute fréquence, il se distingue des autres phases

composant les serpentinites par deux pics a 3641 et 3649 cm™ (F igure 11.8).

Le talc est observé en contexte intra-océanique en remplacement des orthopyroxenes
ou au niveau de zones métasomatiques souvent associées a des fractures ou circulent des
fluides riches en SiO,. En contexte de subduction, il est présent au niveau des zones de
contact entre des sédiments et des serpentinites (Queyras) ou il est associé¢ a des carbonates.
Dans les métapéridotites, il se forme lors de la déserpentinisation (Trommsdorff & Evans,
1972 ; Perrillat et al., 2005, Padron-Narvarta et al., 2011). Le spectre RAMAN du talc (Figure
I1.8) est caractérisé par 3 pics majeurs & 190, 360 et 675 cm™ et 7 pics mineurs a 229, 290,
328, 430, 465, 790 et 1050 cm™. A haute fréquence, il est composé de 2 pics a 3660 et 3676

-1
cm .

La titano-clinohumite est un silicate de magnésium appartenant au groupe des humites.
Elle souvent associée a la cristallisation de 1’olivine de déserpentinisation (Trommsdorff &
Evans, 1980 ; Scambelluri et al., 1991 ; Lopez Sanchez-Vizcaino et al., 2005). Le spectre
RAMAN de la titano-clinohumite (Figure I1.8) présente des pics majeurs vers 751, 778, 826 et

855 cm™! et des pics mineurs a 275, 360, 485, 533, 591, 961 et 1030 cm’™. A haute fréquence,
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il est composé de 3 pics & 3403, 3525 et 3566 cm™. On notera que la forme du spectre & haute

fréquence est variable et dépend de la composition de la titano-clinohumite (e.g. concentration

en F, Koga comm. pers.).

RAMAN Shift (cm-1)
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Figure I1.8 : Spectres RAMAN du clinochlore, de la trémolite, de la brucite, du talc et de la titano clino-

humite (TiClHu).
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I1.2.) L’ophiolite du Montgenevre

L’ophiolite du Montgenévre se localise dans les Alpes occidentales a la fronticre
franco-italienne (Figure IL.9). C’est une unité mafique d’environ 16 km’ constituée de
serpentinites, de gabbros et de sédiments. Elle forme une klippe tectonique a la limite Est du
domaine du Briangonnais et du domaine Piémontais et repose tectoniquement sur 1’unité de
Lago Nero (Figure 11.10), laquelle est métamorphisée dans les conditions du faciés Schistes

Bleus (Caby, 1995).

Les études réalisées sur le massif montrent que celui-ci préserve une morphologie
typique des crolites océaniques formées au niveau des rides a expansion lente (Mével et al.,
1978 ; Polino & Lemoine, 1984 ; Lagabrielle & Cannat, 1990 ; Chalot-Prat, 2005 Manatschal
et al., 2011). L’ophiolite du Montgenévre est constituée de serpentinites intrudées par des
métagabbros. Localement, les poches gabbroiques sont recoupées par un réseau de filons
associ¢ a des formations superficielles composées de laves en coussins, de hyaloclastites et de
sédiments. Bertrand et al. (1987) montrent que ces roches magmatiques ont une composition
de type MORB. Ceci atteste d’une part de I’origine océanique du volcanisme de I’ophiolite du
Montgenevre et d’autre part que le massif a affleuré au niveau du paléo-plancher de 1’océan
Ligure. L’ensemble des structures est recoup¢ par des failles normales avec un fort pendage et
des failles de détachement de plus faible pendage (Figure I1.9, Caby, 1995 ; Chalot-Prat,
2005 ; Manatschal et al., 2011) conduisant a proposer que le massif serait un analogue

d’un « Oceanic Core Complex » actuel (e.g. Atlantis Massif, Manatschal et al., 2011).
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Figure I1.9 : Carte géologique de ’ophiolite du Montgenévre avec localisation de quelques échantillons
(modifié d’apreés Manatschal et al., 2011).

Le massif du Montgenévre peut étre séparé en deux parties distinctes (Caby, 1995) :
I’ophiolite du Chenaillet qui correspond a la partie Ouest du massif, localisée en France, et la
Punta Rascia, localisée a I’Est, en Italie (Figure I1.9 et Figure 11.10). Si le Chenaillet semble
préserver des structures analogues a celles du plancher océanique (laves en coussins,

hyaloclastites... ; Bertrand et al., 1987), les formations de la Punta Rascia (poches
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gabbroiques et serpentinites essentiellement) pourrait correspondre a des parties plus
profondes de la lithosphére océanique (Caby, 1995). Les deux unités semblent étre mises en
contact par un accident tectonique difficilement identifiable sur le terrain et dont I’origine n’a

pas été a ce jour défini (Figure 11.10; Caby, 1995).
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Figure I1.10 : Coupe géologique de la klippe de I’ophiolite du Montgenévre (Caby, 1995). 1- serpentinites,
2- gabbros, 3-basaltes.

I1.2.a.) Pétrologie des formations magmatiques

L’ophiolite du Montgenéevre est composée de différentes lithologies magmatiques : des
poches hectométriques de métagabbros, des amphibolites, des filons doléritiques, des basaltes
et des plagiogranites. Ces roches magmatiques présentent des assemblages métamorphiques a
hornblende brune et verte, ilménite, sphene, actinote et chlorite formés dans les conditions des
facies Granulites a Schistes Verts. Les températures de formation des hornblendes ont été
estimées a partir du thermometre d’Otten (1984) et Ernst & Liu (1998). Ce dernier est basé
sur la teneur en titane dans le site M2 des amphiboles. L’utilisation de ce thermometre
nécessite que le titane soit en exces ; on considére que cette condition est remplie lorsque le

titane est intégré aux oxydes (ilménite, rutile ...) ou sphenes dans la roche.
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Les résultats sur les métagabbros, présentés dans ce paragraphe sont une synthése des
travaux de Nicollet (2010) et des TER/DEA de Vergez (2008), Monnot (2010) et Colombier

(2012).

= Les (méta)gabbros

La déformation des gabbros est hétérogeéne. Certaines poches de gabbros sont
massives avec une texture ophitique a grand cristaux de clinopyroxéne et une matrice blanche
correspondant au site du plagioclase, alors que d’autres présentent une foliation, témoin d’une
déformation ductile a haute température, caractérisée par 1’alternance de lits mélanocrates a
porphyroclastes de clinopyroxéne et de lits leucocrates a plagioclase (Figure I1.11a). Lorsqu’il
est préservé, le clinopyroxéne a une composition de diopside ; il est traversé par des
vermicules micrométriques d’hornblende brune ayant des teneurs en TiO, variant de 1.81 a
1.40 wt% ce qui, selon le thermometre d’Ernst et Liu (1998), correspond a des températures
de formation de I’ordre de 810-750°C. Les porphyroclastes de diopside présentent des ombres
de pression constituées d’agrégats granoblastiques a clinopyroxéne, de méme composition
que le porphyroclaste, et de ’hornblende brune, le plus souvent interstitielle (Figure I1.11b),
dont les teneurs en TiO, varient de 2.31-1.01 wt%. La gamme de température de
cristallisation de ces amphiboles est estimée entre 870 et 680°C. Localement, des cristaux
millimétriques d’hornblende brune sont présents dans les ombres de pression (Figure I1.11b).
Ceux-ci ont des teneurs en TiO, variant de 2.15 a 1.21 wt% et des températures de formation
de 850-715°C. Cette hornblende brune passe progressivement a de la hornblende verte (TiO,
< 1 wt% ; T° < 660°C), puis a de I’actinote et chlorite en allant vers la bordure (Figure
II.11b). La recristallisation successive des porphyroclastes de diopside en granoblastes
d’hornblende brune, puis en hornblende verte et enfin en actinote et chlorite en allant vers la

bordure des ombres de pression (Figure II.11b) matérialise le refroidissement et 1’hydratation
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de la roche depuis des températures tardi-magmatiques a celles des faciés Amphibolites puis

Schistes Verts.

Dans ces roches, le site du plagioclase est recristallisé en un agrégat de microcristaux

d’albite, actinote, chlorite et épidote. Cette paragenese est typique du facies Schistes Verts.

» Les amphibolites

Localement des enclaves d’amphibolite sont observables dans les poches de
métagabbros (Figure II.11c). Celles-ci ont une foliation marquée par des lits mélanocrates a
porphyroclastes millimétriques d’amphibole et des lits leucocrates a plagioclase. Les
porphyroclastes d’hornblende brune ont des teneurs en TiO; variant de 3.10 a 1.91 wt% et une
température de formation s’étalant de 820-950°C. Ces cristaux présentent une couronne
composée de cristaux de ~ 100pm d’hornblende verte, ayant des teneurs en Ti plus faible
(TiO; = 1.07-0.46 wt%; T° = 690-580°C), et de chlorite. Comme précédemment cette
succession de minéraux métamorphiques en allant du cceur vers la bordure du site du
pyroxene ou de I’amphibole correspond a I’hydratation de la roche au cours de son
refroidissement, depuis des conditions tardi-magmatiques jusqu’a celles des facies

Amphibolites a Schistes Verts.

Le site du plagioclase est composé de cristaux d’albite ou d’oligoclase et épidote dont

la taille varie de la centaine de microns a plusieurs millimetres.

= Les filons doléritiques
Les poches de métagabbros sont recoupées par des filons de gabbros doléritiques et de
basaltes de taille décimétrique a métrique (Figure II.11c). Les filons de gabbros doléritiques
sont composés d’un assemblage de cristaux micrométriques d’albite, de hornblende brune et
verte et de chlorite. Les filons de basaltes présentent une texture microlitique. Le

clinopyroxéne est peu présent en lame mince, le principal minéral ferromagnésien observé est

74



la hornblende brune. Cette derni¢re a des teneurs en TiO, variant de 2.69 a 2.16 wt%, ce qui

correspond a des températures de cristallisation tardi-magmatiques variant de 915 a 850°C.
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Figure I1.11 : (a) Métagabbro folié présentant des porphyroclastes de clinopyroxéne avec une couronne
noire d’amphibole et une matrice blanche (site du plagioclase). (b) Photo en LPNA montrant les différents
stades de recristallisation du métagabbro. Le porphyroclaste de clinopyroxéne est entouré d’une couronne
de clinopyroxénes granoblastiques avec de la hornblende brune interstitielle. Le bord de la couronne est
composé de cristaux de hornblende brune progressivement transformé en hornblende verte puis en un
assemblage a actinote, chlorite et épidote en allant vers la bordure. Le site du plagioclase est composé d’un
assemblage finement recristallisé a épidote et albite. (c) Métagabbro contenant des enclaves d’amphibolite
et recoupé par un filon de dolérite.
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» Le refroidissement intra-océanique de la lithospheére a travers

les métagabbros.
Les métagabbros ont des compositions de type MORB attestant de leur mise en place
en contexte intra-océanique (Bertrand et al., 1987), il y a ~ 160 Ma (Li et al., 2013).
L’absence de bordure figée dans les métagabbros et d’auréole de contact dans les serpentinites
encaissantes suggere que les gabbros se sont mis en place avant la serpentinisation de la

péridotite.

La succession des évenements magmatiques est complexe au Montgenevre. Sur la
Figure IL.11c, il est possible d’identifier au moins trois épisodes magmatiques distincts. (1)
Des enclaves d’amphibolite correspondent a un premier épisode magmatique. Celles-ci sont
affectées par une déformation précoce a HT marquée par I’apparition d’une foliation et la
recristallisation de porphyroclastes de hornblende brune en granoblastes. (2) Ces amphibolites
sont ensuite incorporées dans une poche de métagabbro. (3) L’ensemble de ces formations est
ensuite recoupé par des filons doléritiques tardifs. Ceci atteste de I’origine océanique de la

déformation affectant les métagabbros.

Apres leur mise en place, les roches magmatiques enregistrent de maniére continue un
métamorphisme de HT-BP a BT-BP matérialis¢ par la recristallisation successive des
clinopyroxénes magmatiques en hornblende brune, puis verte et enfin en un assemblage a
actinote et chlorite (Figure IL.11b). Ce métamorphisme correspond au refroidissement

progressif et a I’hydratation de la lithosphére en contexte intra-océanique.

I1.2.b.) Pétrologie des serpentinites

Les serpentinites étudiées ont été prélevées a la Punta Rascia, partie Nord-Est du
massif (12 échantillons), et dans le massif du Chenaillet (5 échantillons, Figure I1.9). Au

niveau de ces deux sites, la majorité des serpentinites sont massives.
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A Taffleurement, les serpentinites présentent une patine orangée, bleue foncée ou
blanche recoupée par des veinules millimétriques bleutées correspondant au réseau maillé de
la serpentine formée aux dépens de 1’olivine (Figure 11.12). Le site de I’orthopyroxéne est
remplacé par des cristaux blanchatres pluri-millimétriques a centimétriques de bastite. Des
cristaux verts foncés de clinopyroxéne et noirs de spinelle sont aussi observables a
I’affleurement. Un réseau de veines tardives blanches pluri-millimétriques de chrysotile peut

localement recouper 1’ensemble de ces formations (Figure 11.12).

L’observation microscopique en lame mince permet de distinguer deux types

d’échantillons de serpentinite :

» Liz-serpentinite
Le premier type d’échantillon correspond a des serpentinites majoritairement
composées de serpentine a texture maillée et de bastite (Liz-serpentinites, échantillons de la
Punta Rascia : BCh3, BCh10, BCh11, BCh13, BCh15 et ICHO2 ; échantillons du Chenaillet :
BCh20, BCh21, BCh22, BCh23). Ces textures sont similaires a celles observées en contexte

intra-océanique (e.g. Andreani et al., 2007).
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Figure II.12 : Serpentinite de I’ophiolite du Montgeneévre.
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Figure I1.13 : Microphotographies de Liz-serpentinite et d’Atg/Liz-serpentinite provenant de I’ophiolite
du Montgenévre (a-b) Microphotographies en LPNA et LPA présentant des textures maillées bordées par
de fins agrégats de magnétite. A gauche de la photographie une bastite est observable. Ces textures sont
recoupées par des veines de chrysotile. (¢) Microphotographie en LPA montrant un clinopyroxéne
préservé lors de la serpentinisation océanique. Les anciennes lamelles d’exsolutions d’orthopyroxéne sont
remplacées par de la lizardite. (d) Microphotographie en LPA présentant un porphyroclaste de
clinopyroxéne (visible, en bas, a droite de la photo) recristallisé en granoblastes de clinopyroxéne. Ces
clinopyroxenes ne sont pas affectés par la serpentinisation de la roche. Au contraire, a gauche de la photo,
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un ancien porphyroclaste d’orthopyroxéne est transformé en bastite. Celle-ci est entourée de granules de
lizardite associés a du talc (forte biréfringence). (e¢) Microphotographie en LPA d’une veine d’antigorite
recoupant des textures maillées. (f) Photo en électrons rétrodiffusés de grains de magnétite composant la
bordure des mailles présentant un spectre RAMAN intermédiaire entre la lizardite et I’antigorite.

Les textures maillées sont composées d’un coeur homogéne finement cristallisé avec
parfois une extinction ondulante et délimité par une bordure de serpentine a aspect fibreux
(Figure I1.13a, b). De la magnétite est présente au coeur et/ou en bordure de la maille sous
forme d’amas de taille inférieure a 10um (Figure I1.13a, b). L’analyse par spectroscopie
RAMAN des serpentines a texture maillée montrent que celles-ci sont composées en grande
partie de lizardite (Figure II.14a). Localement, les spectres RAMAN des mailles peuvent
présenter un léger bombement ou un pic marqué vers 1040-1045 cm™ (Figure II.14a)
suggérant la possible présence d’antigorite associée a la lizardite a échelle nanométrique. La
composition en Al,O3, Cr,03 et NiO de la maille est respectivement de 0.5 — 0.7 wt%, <0.1
wt% et 0.1-0.3 wt%. Sur ’ensemble des données collectées sur le Montgenevre, il n’existe

pas de systématique entre la composition de la bordure de la maille et son cceur.

Les bastites sont généralement constituées de cristaux de serpentine a aspect fibreux
allongés parallelement aux anciens clivages du pyroxéne (Figure II.13a, b). Les anciennes
exsolutions de clinopyroxéne peuvent étre recristallisées en granules de trémolite. Les
spectres RAMAN de la bastite sont intermédiaires entre le chrysotile et la lizardite. Les
bastites sont enrichies en Al,O3 (2.1-4.3 wt%), Cr,Os (1.1-1.3 wt%) et appauvries en NiO
(<0.1 wt%) par rapport aux textures maillées. Ces différences de composition sont héritées du

minéral précurseur a la serpentine (Dungan, 1979).

Le clinopyroxéne n’est pas ou peu affecté par la serpentinisation. Les anciennes
exsolutions d’orthopyroxeéne sont transformées en serpentine (Figure II.13c). La bordure du
clinopyroxeéne peut étre partiellement recristallisée en baguettes de trémolite ou en serpentine.

Le spinelle peut posséder une fine couronne (< 100 um) zonée a chromite, magnétite et
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chlorite en allant vers I’extérieur. Rarement, 1’observation d’agrégats de ~500 um a chlorite et

épidote peut étre interprétée comme correspondant aux anciens plagioclases (Messiga &

Tribuzio, 1991).
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Figure II.14 : Spectres RAMAN des serpentines composant les liz-serpentinites (a) et les Atg/liz-
serpentinites (b). (a) Les spectres RAMAN du ceeur de la maille peuvent présenter un pic 2 1040-1045 cm™
pouvant indiquer la présence de I’antigorite a I’échelle nanométrique. (b) Les spectres RAMAN des veines
tardives correspondent a de I’antigorite. Le cceur des mailles en contact avec les veines d’antigorite a un
spectre RAMAN mixte entre ’antigorite et la lizardite.

L’ensemble des structures décrites est traversé par des veines de chrysotile de type
crack-seal (e.g. Andreani et al., 2004). Ces derniéres ont des compositions en Al,O; (1.2 - 2.7

wt%), Cr,03 (< 0.1 wt%) et NiO (0.2 - <0.1 wt%) intermédiaires entre la maille et la bastite.

Localement, les serpentinites (BCh21 et BCh22 du Chenaillet) sont affectées par une
déformation intra-mantellique matérialisée par 1’étirement de porphyroclastes noirs de
clinopyroxéne et spinelle, et blancs de bastite. En lame mince, 1’olivine est tres
exceptionnellement préservée. Les porphyroclastes de clinopyroxeéne présentent des « Kink
bands » et sont partiellement recristallisés en bordure en granoblastes de ~ 50 pm (Figure
I1.13d). Les porphyroclastes d’orthopyroxene sont totalement recristallisés en lizardite de type
bastite. Ils sont entourés de talc et de granules de lizardite (Figure I1.13d). Cette texture atteste
de la recristallisation statique des porphyroclastes et des granules d’orthopyroxéne. Ainsi, la
déformation observable dans ces roches correspond a un événement ductile de HT anté-

serpentinisation affectant les péridotites.

= Atg/liz-serpentinites

Le deuxiéme type d’échantillons a été prélevé a la Punta Rascia (BCh4, BCh7 et
BCh9) et au Chenaillet (BCh24). Ces serpentinites sont composées de serpentine a texture
maillée et bastite similaires a celles décrites précédemment. La maille a des teneurs en Al,O3
(0.6 - <0.1 wt%), Cr,03 (0.1 - << 0.1 wt%) plus faibles et en NiO (0.3 — 0.1 wt%) plus fortes
que la bastite (Al,O3 = 5.4 - 1 wt%, Cr,03 = 0.9 - 0.1 wt% et NiO = 0.2 - <0.1 wt%). Ces
échantillons se distinguent des précédents par la présence de veines tardives allant de
quelques microns au millimeétre et recoupant I’ensemble des textures océaniques. Ces veines

sont composées de lamelles de ~ 10 um (Figure II.13e) ayant un spectre RAMAN de
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serpentine caractérisé par des pics & 1044, 3670 et 3699 cm™ typiques de I’antigorite (Figure
I1.14b). Les veines d’antigorite ont des teneurs en Al,O3 (0.5 - 0.2 wt%), Cr,03 (0.1 - << 0.1
wt%) faibles et en NiO (0.2 — <0.1 wt%) similaires aux lizardites de type maille ou bastite. Au

contact de ces veines, la maille océanique est partiellement déstructurée :

- L’analyse RAMAN du cceur de la maille présente un bombement a 1045 cm™

suggérant la présence de I’antigorite a I’échelle nanométrique (Figure I1.14b).

- Le contact entre les veines d’antigorite et la maille est diffus: des cristaux

d’antigorite pénétrent localement les bords de la maille.

- La cristallisation de I’antigorite est accompagnée de la disparition des grains de
magnétite. L’observation au Microscope Electronique a Balayage (MEB) des
résidus de magnétite montre que ceux-ci sont indentés suggérant, qu’ils sont
dissous lors de la cristallisation de 1’antigorite (Figure II.13f). Les grains de
magnétites associés aux textures maillées a spectre RAMAN mixte, situés au

contact des veines d’antigorite, présentent aussi une bordure de dissolution.

I1.2.c.) Géochimie des serpentinites du Montgenévre

Les analyses géochimiques de roches totales et des minéraux in situ décrites dans ce
paragraphe sont issues de I’étude de Lafay et al. (2013, échantillons IChO1 et ICh02) et de
mon travail de thése (échantillon BCh9). Elles ont été effectuées a 'ICPMS et I'ICPMS-LA
du Laboratoire Géosciences de Montpellier. Tous ces échantillons ont été prélevés a la Punta
Rascia. Les échantillons IChO1 et ICh02 sont des Liz-serpentinites sans évidence d’anciens
plagioclases alors que I’échantillon BCh9 est une Atg/Liz-serpentinite présentant des
assemblages a trémolite et chlorite interprétés comme provenant de la déstabilisation du

plagioclase en contexte intra-océanique.
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Les analyses présentées dans ce paragraphe sont comparées a celles de péridotites peu
serpentinisées et des minéraux primaires de péridotites provenant des sites ophiolitiques du
Monte Maggiore et du Lanzo (cette thése ; Piccardo et al., 2007a,b ; Piccardo & Guarnieri,

2009, 2010 ; Kaczmarek & Miintener, 2010).
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Figure II.15 : Analyses en éléments en trace des Liz-serpentinites ICh01 et ICh02 (Lafay et al., 2013)
normalisées au manteau primitif (Sun & McDonough, 1989).

» Analyses de roches totales

Les analyses roche totale présentées ici sont issues de I’article de Lafay et al. (2013).
Les échantillons ICHO1 (Yb = 0.8 x C1) et ICHO2 (Yb = 0.2 x CI) ont des spectres en REE
différents (Figure I1.15). Le spectre en REE de ICHO1 présente un enrichissement progressif
depuis les LREE jusqu’au HREE (Cen/Yby = 0.07; n: concentration normalisée aux
chondrites) avec un aplatissement au niveau de la région des M-HREE (Gdn/Yby = 0.5). Le
spectre en REE de I’échantillon ICHO2 est plat depuis les LREE jusqu’au HREE (Cen/Yby =
1.0) avec un léger enrichissement en MREE par rapport aux HREE (Gdn/Ybn = 1.2). Le
spectre étendu aux éléments en trace des deux échantillons a une forme en U caractérisée par
un enrichissement en alcalin par rapport aux LREE (Ba,/Ce, = 9-14; ,: concentration
normalisée au manteau primitif) et présente des anomalies positives en U (U,/Nb, = 4-18) et

Pb (Pb,/Ce, = 376).
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*  Analyses in situ des textures océaniques
Dans 1’échantillon BCh9, la bordure des mailles (Yb= 0,9-1,0 x C1) est moins
concentrée en REE que le cceur (Yb = 2,0-2,1 x CI1 ; Figure 11.16) tandis que la forme des
spectres en REE est identique. Ceux-ci sont concaves avec un appauvrissement en LREE
(Cen/Yby = 0,07 — 0,10) et un aplatissement dans la région des M-HREE (Gdn/Yby = 0,58-
0,71). Le spectre étendu aux éléments en trace du cceur et de la bordure des mailles se
caractérise par un enrichissement en alcalins par rapport aux LREE (Ba,/Ce, = 0,59-1,39) et

des anomalies positives en Pb (Pb,/Ce, = 11,6-61,4) et Sr (Sr,/Nd, =2,2-5,7 ; Figure 11.16).

Dans I’échantillon ICHO02, les mailles (Yb = 0,1-1,0 xC1) ont des concentrations en
REE plus faibles que dans 1’échantillon BCh9 (Figure 11.16). Leurs spectres en REE
(Cen/Yby ~ 0,03 ; Gdn/Yby ~ 0,7) et en éléments en trace (Ba,/Ce, = 1,3-1,9 ; Pb,/Ce, = 30-
150 ; Sry/Nd, = 2,1-4,8) ont une forme similaire a ceux de I’échantillon BCh9. Ils se

distinguent uniquement par une anomalie variable en Eu (Euw/Eu* = 0,8-2,8 ; Figure 11.16).

Les textures maillées de 1’échantillon BCh9 ont des concentrations supérieures en B
(45-83 ppm), As (0,24-0,39 ppm), Rb (0,03-0,36 ppm), Ba (0,19-0,29 ppm), Cs (~ 0.02 ppm)
et similaires en Li (0,15-3,94 ppm) et Sb (~0,007 ppm) par rapport aux textures maillées de
I’échantillon ICHO2 (B = 11-53 ppm ; Li ~ 0,29 ppm ; As = 0,08-0,13 ppm ; Sb ~ 0,008 ppm ;

Rb =0,05-0,07 ppm ; Ba = 0,03-0,08 ppm, Cs = non détecté, n.d.).

Les bastites des échantillons BCh9 (Yb = 2,0-2,4 xC1) et ICHO2 (Yb = 1,5-3,3 xCl)
ont des concentrations et des spectres en REE quasi identiques (Figure 11.16). Ces derniers
sont concaves avec un enrichissement progressif en allant vers des LREE aux HREE
(Cen/Ybn = 0,01-0,06). Ils présentent un aplatissement dans la région des M-HREE (Gdn/Yby

= 0,43-0,77).
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Figure I1.16 : Spectres en REE et étendues aux éléments en trace des serpentines des échantillons BCh9 et

by

ICH02 normalisés aux chondrites a gauche et au manteau primitif a droite (valeurs de Sun &
McDonough, 1989). Les champs en gris dans les diagrammes de droite indiquent la composition des
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minéraux primaires des péridotites du massif du Lanzo et du Monte Maggiore (cette thése ; Piccardo et
al., 2007a,b ; Piccardo & Guarnieri, 2009, 2010 ; Kaczmarek & Miintener, 2010).

Les bastites de I’échantillon ICHO2 se distinguent de celles de 1’échantillon BCh9 par
une anomalie négative en Eu (Euw/Eu* jcpo,= 0,3-0,6 ; Ew/Eu* gcpo = 0,9-1,0). Le spectre en
¢léments en trace de ces bastites présente un enrichissement variable en éléments alcalins
(Ba,/Ce, = 0,3-8,2) et des anomalies positives en Pb (Pb,/Ce, = 0,8-10,8) et Sr (Sr,/Nd, = 1,1-
1,9). Les spectres des bastites de 1’échantillon BCh9 se différencient par une anomalie
positive en Zr et Hf (Zr,/Sm, = 0,9-1,7) par rapport a ceux de I’échantillon ICh02 (Zr,/Sm, =

0,2-0,4).

Les bastites de 1’échantillon BCh9 ont des concentrations en B (124-49 ppm), Li (3,2-
7,2 ppm), As (0.09-0.24 ppm), Sb (~0.008 ppm), Rb (0.2-1.0 ppm), Ba (0.09-1.61 ppm) et Cs
(0.01-0.05 ppm) supérieures a celles de 1’échantillon ICH02 (B = 33-54 ppm ; Li = 0,1-2.2

ppm ; As <0,026; Sb < 0,0022 ppm ; Rb =0,1-0,3 ppm ; Ba=0,07-0,12 ppm ; Cs =n.d.).

» Analyses in situ des antigorites

L’antigorite de ’ophiolite du Montgenevre est faiblement concentrée en REE (Yb =
0,4-0,5 xC1) par rapport aux serpentines ayant des textures océaniques (Figure 11.16). Son
spectre en REE est comme précédemment concave avec un appauvrissement en LREE
(Cen/Ybn = 0,12-0,13) et un aplatissement dans la région des M-HREE (Gdn/Yby = 0,7-0,9).
Le spectre étendu en éléments en trace de I’antigorite du Montgenévre est caractérisé par un
comportement découplé des alcalins : le Ba (Ba,/Ce, < 0,2) est faiblement concentré dans ces
minéraux alors que le Rb est enrichi par rapport aux LREE (Rb,/Ce, = 19-21). Ces spectres
présentent aussi des anomalies positives moins marquées en Pb (Pb,/Ce, = 1,8-2,6), Sr
(Sry/Nd, = 0,7-1,3) par rapport aux mailles et bastites, et négatives en Zr et Hf (Zr,/Sm, = 0,2-

0,5) par rapport aux ¢léments de méme compatibilité.
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Par rapport aux mailles et bastites de 1’échantillon BCh9, I’antigorite est faiblement
concentrée en B (9-10 ppm), Li (0,07-0,08 ppm), As (~ 0,03 ppm), Sb (< 0,0026 ppm), Ba

(~0,02 ppm) et a des concentrations similaires en Rb (0,2-0,3 ppm) et Cs (0.01-0.02 ppm).

I1.2.d.) La serpentinisation : un processus d’homogénéisation

Les analyses des deux échantillons de serpentinite du Montgenevre présentent des
concentrations en €léments en trace variables. Les travaux menés en domaine intra-océanique
sur le processus de serpentinisation montrent que les éléments en trace, et plus
particuliérement les M-HREE, sont peu mobiles et donc de bons indicateurs du protolithe
(Bodinier & Godard, 2003). Ainsi, I’échantillon ICHO1 serait form¢é a partir d’une lherzolite
alors que 1’échantillon ICHO02 aurait un protolithe plus réfractaire de type harzburgite ou
lherzolite plus pauvre en clinopyroxene (Lafay et al., 2013). Ces observations suggerent que

les lithologies du manteau avant serpentinisation étaient variées.

Dans les serpentinites analysées, 1’olivine et I’orthopyroxene sont entierement
serpentinisés alors que le clinopyroxene est partiellement recristallis€é en trémolite ou en
serpentine. En faisant I’hypothése que la composition de ces minéraux primaires est
relativement homogene a 1’échelle de la lithosphere océanique de la Ligure, leur composition
peut étre connue a partir des données disponibles dans la littérature sur les massifs

ophiolitiques alpins (Figure I1.16).

Par rapport aux minéraux primaires de la péridotite, la concentration et la forme du
spectre étendu aux éléments en trace des mailles et bastites est homogene a I’échelle du
massif. De plus, leur concentration en éléments en trace est proche de celles des roches totales
(Figure II.15 et Figure I1.16). Ceci suggere que la composition en éléments en trace des
serpentines résulte d’un processus d’homogénéisation en composition des minéraux primaires

de la péridotite :
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Les textures maillées (Yb = 0,1-2.1 xC1) ont une plus grande variabilit¢ en
concentration des éléments en trace que les bastites (Yb = 1.5-3.3 xCl1). Elles ont une
composition intermédiaire entre 1’orthopyroxéne et 1’olivine suggérant que celle-ci résulte de
I’homogénéisation en composition de ces deux minéraux a I’échelle de la lame mince. Les
bastites ont une composition proche de celle de I’orthopyroxéne suggérant que celle-ci est
directement héritée de ce minéral. Néanmoins, les spectres en ¢léments en trace des
serpentines océaniques (textures maillées et bastites) présentent un 1éger aplatissement dans la
région des M-HREE. Cette observation suggere la dissolution d’une phase présentant un
spectre plat dans cette région, comme le clinopyroxéne et/ou le plagioclase, lors de la

serpentinisation des péridotites du Montgen¢vre.

Parmi les ¢éléments présentés dans les spectres en REE et en éléments en trace des
serpentines, certains ont un comportement tres variable (Eu, U, Pb, Sr, alcalins). Ceci suggere
que leur concentration dans la serpentine est dépendante de la composition et des propriétés

physiques du fluide engendrant la serpentinisation (e.g. Paulick et al., 2006).

I1.2.e.) Le role des fluides lors de la serpentinisation

Les serpentines du Montgenevre présentent des compositions en B, Rb, Ba, Cs, Pb et
U supérieures a celles des minéraux primaires de la péridotite. Ceci suggere que ces éléments
sont apportés par les fluides, puis stockés dans la serpentine durant sa cristallisation (Vils et

al., 2008 ; Andreani et al., 2009a).

Le Bore est un des FME le plus fortement concentré dans les serpentinites et les
serpentines. Les ¢études réalisées en domaine intra-océanique montrent qu’il est
progressivement incorporé et additionné dans la serpentine jusqu’a un seuil de saturation vers
~ 200-300 ppm (Vils et al., 2008 ; Pabst et al., 2011). Au Montgenévre, dans les serpentines

formées aux dépens de 1’olivine, les teneurs de cet élément sont corrélées a celles du Sr et de
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I’Eu suggérant que ces deux éléments sont additionnés de manicre constante dans la roche par
les fluides. Dans la Figure I1.17, seules 2 analyses, correspondant a des cceurs de maille de
I’échantillon BCh9 s’écartent de cette tendance. Ceci suggere une addition sporadique de Sr et
Eu lors de la serpentinisation et de la cristallisation du cceur de maille. Le plagioclase est
susceptible de fournir ces éléments en quantité abondante lors de sa déstabilisation (Paulick et
al., 2006). En effet, dans ’échantillon BCh9, des assemblages a chlorite et trémolite peuvent
étre interprétés comme résultant de la déstabilisation du plagioclase en domaine intra-
océanique (Messiga & Tribuzio, 1991) alors que 1’échantillon ICH02 ne présente aucune trace
de ces assemblages. Il est donc possible d’interpréter les enrichissements comme liés a la
dissolution du plagioclase et a I’addition de Sr et Eu dans le fluide permettant la formation des

cceurs de maille.
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Figure I1.17 : diagramme présentant les compositions en Eu vs B et Sr vs B des serpentines océaniques du
Montgenévre.

Ces nouvelles données sont sensiblement différentes de I’étude de Lafay et al. (2013)
et permettent ainsi d’¢élargir le champ de composition des serpentines formées au niveau du
plancher océanique de I’océan Ligure. Nous discuterons de manic¢re plus générale la
composition en FME des serpentines composant les serpentinites de 1’océan Ligure dans le

Chapitre V.
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I1.2.1.) Les contextes géodynamiques de serpentinisation de

I’ophiolite du Montgenévre

Dans I’ophiolite du Montgenévre, les serpentinites observées dans les unités de la
Punta Rascia et du Chenaillet (Figure I1.9 et Figure I1.10) présentent des textures et des
minéralogies similaires. Ceci suggére que ces deux unités ont une histoire géologique
commune. Les serpentinites les composant sont formées a partir de lherzolites plus ou moins
fertiles, a spinelle '/. plagioclase. Dans ces roches, la recristallisation du spinelle en
plagioclase résulte du rééquilibrage de la péridotite a spinelle ou de I’'imprégnation de la
péridotite par des magmas basiques dans le domaine de la péridotite a plagioclase lors de
I’exhumation du massif en contexte intra-océanique. Ensuite, lors du refroidissement intra-
océanique de la lithosphere, a partir de 600°C et en contact avec I’eau de mer, le plagioclase,
au contact de 1’olivine, est rétromorphosé en un assemblage a chlorite + trémolite (Messiga &

Tribuzio, 1991).

La formation respective de lizardite a texture maillée et de bastite aux dépens de
I’olivine et 1’orthopyroxéne est typique de la serpentinisation océanique (Mével, 2003 ;
Andreani et al., 2007). De plus, ces textures ont des concentrations en FME similaires aux
serpentines intra-océaniques suggérant qu’elles se sont formées lors de I’hydratation et du

refroidissement intra-océanique de la lithosphere.

Les mailles et les bastites des serpentinites de 1’ophiolite du Montgenévre sont
recoupées par des veines d’antigorite ayant un contact diffus avec I’encaissant. Les conditions
de cristallisation de I’antigorite sont peu contraintes expérimentalement a BT. Bien qu’il soit
admis que la nucléation d’antigorite est improbable a BP/BT (Wicks & Whittaker, 1977), les
calculs thermodynamiques de Evans et al. (1976) montrent que la limite de stabilité de ce

minéral peut descendre en dessous de 300°C (Evans, 2004).

90



Méme si il est thermodynamiquement possible de cristalliser de ’antigorite lors du
refroidissement intra-océanique de la lithospheére, les observations ODP (e.g. Mével, 2003) et
expérimentales de HP (Wunder et al., 2001) sont en désaccord avec la formation a grande
¢chelle de I’antigorite en contexte intra-océanique. A ma connaissance, les seuls travaux
publiés sur I’observation de 1’antigorite en contexte intra-océanique sont ceux de Ribeiro da
Costa et al. (2008) et de Beard et al. (2009). Dans la premiére étude, celle-ci cristallise dans
des zones de cisaillement. En effet, la transition chrysotile = antigorite requiert un fort
réarrangement structural (Evans et al., 1976 ; Mellini et al., 1987) et est trés lente 8 BT (Evans
et al., 2004). Il est donc proposé qu’elle soit réalisée sous I’action de fortes contraintes comme
par exemple dans des zones de cisaillement (Viti & Mellini, 1996 ; Wunder et al., 2001).
Dans la deuxiéme étude, Beard et al. (2009) observent de fines veinules micrométriques
d’antigorite, formées trés précocement en bord d’olivine et rapidement remplacées par de la

lizardite lors de I’hydratation massive de la roche.

Dans les serpentinites de I’ophiolite du Montgenevre, 1’antigorite cristallise dans des
roches massives totalement serpentinisées, sous forme de veines tardives de plusieurs
centaines de microns recoupant les textures maillées et bastites. Ces textures de 1’antigorite
sont tres différentes de celles décrites par Ribiero da Costa et al. (2008) et par Beard et al.
(2009). Ceci atteste que sa formation s’est effectuée sans contraintes appliquées et
tardivement par rapport a la lizardite. Ainsi, dans [’ophiolite du Montgenevre, la
transformation de lizardite en antigorite ne peut étre liée qu’a une augmentation significative

de la température. Celle-ci peut étre envisagée dans différents cas de figures :

- En domaine intra-océanique, la formation d’antigorite tardive est envisageable au
niveau des sites hydrothermaux (e.g. sites ODP Rainbow, Logatchev ou Ashadze).
Dans ce cas particulier, les fluides hydrothermaux interagissent en profondeur avec

le magma et ressortent en surface, a I’extérieur de I’axe de la dorsale a des
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températures de ’ordre de ~ 350-400°C (Charlou et al., 2002, 2010 ; Fouquet et
al., 2010). Il est alors thermodynamiquement possible d’initier une nouvelle
serpentinisation tardive de haute température dans ces zones. Les sulfures
cristallisant en équilibre avec de tels fluides ont la particularité d’avoir des
concentrations en S, As, Sb, Ba, Pb et Sr élevées par rapport aux serpentines intra-
océaniques (Fouquet et al., 2010 ; Evrard, 2012). En conséquence, la serpentine
cristallisant en équilibre avec ces fluides hydrothermaux a de fortes concentrations

en ces mémes ¢léments (Marques et al. 2007 ; Andreani comm. pers., Chapitre V).

En contexte d’obduction, comme par exemple en Nouvelle Calédonie, la formation
d’antigorite est localisée dans une semelle métamorphique ou elle cristallise sous
forme de veines tardives recoupant les textures océaniques (Ulrich, 2010). Cette
serpentinisation d’obduction est associée a de la formation de veines de
magnétites. De plus, cet auteur suggére que les fluides initiant la serpentinisation
de la semelle soient différents de ceux ayant permis la serpentinisation initiale du
massif. Dans ce cas de figure, ’apparition de I’antigorite est initiée par des fluides
externes au systeme. Les travaux réalisés sur D’apparition de I’antigorite en
systéme ouvert montrent que celle-ci est anormalement enrichie en FME par
rapport aux serpentines océaniques (e.g. Deschamps et al., 2010 ; Lafay et al.,
2013). Ainsi, bien qu’il existe peu de données sur la serpentinisation en contexte
d’obduction, il est la aussi vraisemblable que I’antigorite ait une chimie

particuliére (enrichissement en FME ?).

Jusqu’a présent, I’éventualité d’un métamorphisme de type Schistes Verts tardif
acquis durant la subduction n’a pas été envisagé (e.g. Chalot-Prat et al., 2005 ;
Schwartz et al., 2007). Nos observations de terrain et pétrographiques sur les

serpentinites du massif du Montgenévre, ne sont pas en contradiction avec cette
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hypothése. En effet, il n’existe pas d’auréole de contact dans les serpentinites au
contact des gabbros. Ceci montre que les magmas se sont mis en place avant la
serpentinisation. De plus, la cristallisation de veines d’antigorite formées aux
dépens de la lizardite est classique dans le métamorphisme de subduction (e.g.
Scambelluri et al., 1995 ; Kodolanyi & Pettke, 2011). Dans ce cas de figure, la
transition lizardite en antigorite est alors associée a un lessivage important des

¢léments mobiles dans les fluides (Vils et al., 2011 ; Kodolanyi & Pettke, 2011).

Dans les serpentinites de 1’ophiolite du Montgenévre, la forme du spectre en ¢léments
en trace de I’antigorite est identique a celle des textures de type maille ou bastite suggérant
qu’elle est héritée de ces minéraux. Néanmoins, sa cristallisation est accompagnée d’une
diminution de la teneur en B, Li, As, Sb et Ba. Ces observations suggerent que I’antigorite du
Montgenéevre s’est formée dans un systéme non contaminé par des fluides externes. Il n’est
donc pas envisageable que sa cristallisation résulte de la circulation de fluides hydrothermaux
tardifs en contexte intra-océanique (e.g. Ervard, 2012). L’hypothése de I’obduction n’est pas
strictement écartable car il existe a ’heure actuelle peu d’études géochimiques sur la
formation de I’antigorite dans ce contexte. Néanmoins, dans le massif du Montgenevre, la
cristallisation de 1’antigorite n’est pas localisée a une semelle et est associée a une dissolution
de la magnétite. De plus, ses caractéristiques pétrographiques et géochimiques sont similaires
a celles des autres ophiolites alpines ou 1’apparition de I’antigorite s’effectue en systéme clos

(e.g. massif du Lanzo, Chapitre IV).

Dans le massif du Montgenévre, les appauvrissements en FME observés lors de la
cristallisation de I’antigorite aux dépens de la lizardite sont similaires a ceux observés par Vils
et al. (2011) et Kodolanyi & Pettke (2011) en contexte de subduction. Nous proposons donc
que P’apparition de I’antigorite dans le massif du Montgenevre soit liée a une augmentation

des conditions P-T en contexte de subduction (vers 300°C).
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Le trajet P-T des métagabbros ne nous apporte pas de contraintes supplémentaires sur
le contexte géodynamique de 1’ophiolite du Montgenévre. En effet, ces roches enregistrent un
trajet a BP rétrograde en allant depuis les conditions du faciés Granulites a celles du faciés
Schistes Verts (Mével et al., 1978). La portion haute & moyenne température de ce trajet peut
étre rattachée au refroidissement intra-océanique des gabbros dans la lithosphére. Par contre,
I’absence de datation précise de la portion BT du trajet rétrograde des gabbros dans les
conditions du faciés Schistes Verts ne peut pas étre associée a un contexte géodynamique
précis ; s’agit-il de la fin du refroidissement des métagabbros en contexte intra-océanique, ou

bien de la surimposition d’un nouvel événement : subduction ou obduction ?

L’exhumation intra-océanique de I’ophiolite du Montgenévre et la mise en place de
filon d’albitite et de troctolite dans I’encaissant péridotitique est daté a 165-150 Ma (Costa &
Caby, 2001 ; Li et al., 2013). Cet épisode est rapidement suivi du refroidissement et de
I’hydratation de la lithosphére entrainant une recristallisation progressive des métagabbros
dans les conditions des faci¢s Granulites a Schistes Verts et la serpentinisation de la péridotite
en Liz-serpentinite. Les travaux de Schwartz et al. (2007) sur les traces de fission du zircon et

de I’apatite dans des filons d’albitite du Montgenévre révelent 1’existence de 2 ages distincts :

1- Un age de 67.9 /. 8.5 Ma est enregistré par les traces de fission présentes dans les
apatites. Les conditions de fermeture de ce systéme s’effectuent a des températures
comprises entre 100 et 120°C. Ces traces de fissions donnent un adge minimum a

I’obduction du massif (Schwartz et al., 2007).

2- Un age de 118.1 /.3 Ma est enregistré par les traces de fission présentes dans les
zircons. Les conditions de fermeture de ce systeme s’effectuent a T° = 300 +/- 40 °C.
Cet évenement n’est pas rattachable au refroidissement intra-océanique de 1’océan

Ligure. En effet, les ages de cristallisation des magmas varient de 165 a 150 Ma
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(Costa & Caby, 2001 ; Li et al., 2013), ce qui requerrait une durée de refroidissement
irréaliste de 30 a 45 Ma pour des filons métriques d’albitite. Cet 4ge a 118 Ma n’a
donc pas de signification géologique. Il pourrait résulter d’un événement thermique a
une température proche de 300°C qui aurait perturbé les traces de fission des zircons.
A partir des observations effectuées dans les serpentinites, nous rattachons cette
perturbation affectant les traces de fissions du zircon a la croissance de 1’antigorite en

contexte de subduction.
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IIl. La serpentinisation des ophiolites du

Queyras et du Cap Corse

Dans le chapitre précédent, nous nous sommes intéressés a 1’ophiolite du Montgenévre
qui est une des ophiolites alpines enregistrant les plus faibles conditions métamorphiques dans
les Alpes Occidentales. Ces roches sont susceptibles de constituer un référentiel pétrologique
et géochimique de la lithosphére océanique formée a la ride. Dans ce chapitre, nous nous
intéressons au devenir de cette lithosphere lors de la subduction en étudiant les ophiolites du
Queyras et du Cap Corse qui ont enregistrées des conditions métamorphiques variées dans le
faciés Schistes Bleus. Ces conditions P-T recoupent la limite de stabilité a HT de la lizardite
fixée thermodynamiquement par Evans (2004) vers 300°C. Ainsi, 1’étude des serpentinites du
Queyras et du Cap Corse permet d’observer les différentes étapes de recristallisation de la
lizardite en antigorite au cours de la subduction.

Dans ce chapitre, nous nous intéressons tout d’abord aux ophiolites du Queyras. Le
contexte géodynamique particulier dans lequel ont évolué ces ophiolites, le prisme
sédimentaire, permet entre autre d’aborder les problemes d’interactions entre les sédiments et
les serpentinites lors de la subduction. Nous présentons ensuite le Cap Corse et les différentes
ophiolites le composant avant de nous focaliser sur 1’ophiolite du Monte Maggiore. Cette
derniére posséde une structure originale caractérisée par un contact entre des péridotites

serpentinisées et des serpentinites.

97



I11.1.) Le prisme sédimentaire du Queyras.

Les résultats présentés dans cette partie sont une synthése des travaux de Bruand
(2007), Nicollet (2010), Schwartz et al. (2013), Lafay et al. (2013), Cattani (2013) et des

discussions avec ces auteurs.

Le complexe du Queyras peut étre interprété comme un paléo-prisme d’accrétion
sédimentaire d’échelle crustale. Il est formé par 1’accumulation de sédiments du plancher
océanique par sous plaquage durant la subduction de I’océan Ligure au Crétacé (Schwartz,
2001 ; Agard et al., 2002 ; Tricart & Schwartz, 2006). Aujourd’hui, il s’étend d’Ouest en Est
sur 10 a 20 km. Dans cette zone, les métasédiments emballent des lentilles ophiolitiques de
toute taille, métriques a kilométriques. Les études thermobarométriques montrent que ces
roches enregistrent des conditions métamorphiques variables acquises durant la subduction
allant depuis le facies Schistes Verts a I’Ouest jusqu’au facies Schistes Bleus a I’Est (Caron,
1979 ; Ballevre & Lagabrielle, 1994 ; Agard et al., 2001 ; Schwartz, 2001). L’empreinte
rétromorphique dans le facies Schistes Verts est faible dans ces roches. Ceci témoigne d’un

trajet P-T d’exhumation sans augmentation significative de température.

II1.1.a.) Observations pétrologiques et évolution P-T

Les ophiolites du Queyras représentent des lambeaux de lithosphére océanique
arrachés puis incorporés dans le prisme d’accrétion lors de la subduction. Nous présentons ici
I’évolution des textures et des paragenéses des métagabbros et des serpentinites avec

I’augmentation des conditions P-T en allant d’Ouest en Est.

» Les métagabbros

Les métagabbros du Queyras présentent des textures ophitiques faisant apparaitre a

I’affleurement les anciens sites cristallographiques du plagioclase, blanc, et du clinopyroxéne,
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noir. Localement ces cristaux peuvent présenter un allongement témoignant d’une
déformation ductile de haute température. Ces roches sont localement traversées par des filons
de métabasaltes non déformés attestant que la déformation haute température est héritée d’un
épisode océanique anté-subduction (Bruand, 2007). L’observation microscopique des
métagabbros du Queyras révele une augmentation progressive des conditions métamorphiques
en allant d’Ouest en Est. Cette évolution est marquée par la cristallisation successive de
parageneses de BP a hornblende brune + hornblende verte + actinote + albite, a des
parageneses de plus HP passant de glaucophane + albite + lawsonite a glaucophane + jadéite

+ lawsonite puis glaucophane + jadéite + zoisite.
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Figure III.1: Microphotographies en LPNA des métagabbros du Queyras. (a) Texture coronitique
présentant au cceur le clinopyroxéne magmatique puis en allant vers D’extérieure, une couronne de
hornblende brune, de glaucophane et d’actinote (Nicollet, 2010). Le plagioclase est recristallisé en
lawsonite. (b) Clinopyroxéne bordé par une couronne de glaucophane (Bruand, 2007). Le plagioclase est
recristallisé en lawsonite.

En lame mince, le site du clinopyroxéne est partiellement remplacé a BP par des
cristaux d’amphibole brune (Figure IIl.1a). Les teneurs en TiO, de ces amphiboles varient de
5 a3 % ce qui correspond a des températures de formations tardimagmatiques de I’ordre de
1050-950°C (Bruand, 2007). Ces amphiboles sont zonées: la couleur brune passe
progressivement a une couleur verte en allant vers I’extérieur du cristal (Figure III.1a). Cette
évolution s’accompagne d’une progressive diminution de la teneur en TiO, des amphiboles
qui passent de la magnésio-hornblende a I’actinote en allant vers le bord du cristal. Cette
transformation de I’amphibole est similaire a
celle observée dans les métagabbros du
Montgenevre  (Chapitre II). Elle est
interprétée comme liée au refroidissement et
a I’hydratation de la roche en contexte intra-
océanique (Bruand, 2007). La magnésio-
hornblende marque le refroidissement de la
roche dans les conditions du facies
Amphibolites et D’actinote, dans les

conditions du faciés Schistes Verts.

L’augmentation des conditions P-T

Figure II1.2 : Affleurement présentant une zone a2 | |ors de la subduction est marquée par
talc et carbonates au contact entre les sédiments

et les serpentinites (Photo S. Guillot, Eychassier,

Queyras) I’apparition du glaucophane et de Ila

lawsonite puis de la jadé€ite a plus haute pression et température (Figure I11.1). A 1’Ouest du

prisme, le glaucophane cristallise au contact du site du plagioclase et du pyroxene, sous forme
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de fine couronnes millimétriques. Le glaucophane se forme principalement aux dépens de
I’amphibole de BP. Le site du plagioclase est formé d’assemblages de microcristaux a albite,
actinote, lawsonite et glaucophane. En allant vers I’Est du prisme, les couronnes de
glaucophane s’épaississent jusqu’a remplacer quasi-entiérement les amphiboles de BP (Figure
III.1b). Dans le site du plagioclase, I’albite et I’actinote sont progressivement remplacés par
un assemblage a jadéite, glaucophane et lawsonite. Localement, le site du plagioclase est
recristallisé tardivement en zoisite '/. actinote. Ces minéraux cristallisent sous forme
d’agrégats de ~ 100 um repartis aléatoirement dans le site du plagioclase (Bruand, 2007).
Leur cristallisation résulte d’une augmentation de température lors du trajet rétrograde du
massif. Les clinopyroxénes magmatiques présentent des lamelles de jadéite orientées

parallelement aux clivages.

= Les serpentinites

Dans le prisme d’accrétion du Queyras, les serpentinites sont emballées dans les
Schistes lustrés. Elles sont entierement recristallisées en serpentine et magnétite. Tres peu de
minéraux primaires sont préservés. Seul le clinopyroxene et le spinelle peuvent étre observés
en lame mince. Le contact entre les serpentinites et les métasédiments est souligné par une
zone a talc et carbonate (Figure I11.2). Cette derniere est le témoin d’interactions fluides entre
ces deux lithologies. La présence de talc est particulierement importante, car celle-ci suggere
des échanges en SiO,. En effet, lors de la déshydratation des métasédiments, les fluides
relachés sont particulierement riches en H,O, SiO, et CO, par rapport aux autres ¢léments
(Bebout & Barton, 1989 ; Garofalo, 2012). Ainsi, lors de la subduction, il est envisagé que la
cristallisation de I’antigorite aux dépens du chrysotile et de la lizardite océaniques se fasse

selon les réactions suivantes (Evans, 2004 ; Schwartz et al., 2013) :

Liz + Talc = Atg
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Liz/Ctl + S105q) = Atg (ou talc) + H,O

Dans le prisme d’accrétion, les conditions métamorphiques, obtenues grace au
thermometre du graphite dans les métasédiments, varient de 330°C a 1’Ouest a 470°C a I’Est
(Figure IIL.3). II est ainsi possible d’observer, dans les ophiolites associées au prisme
d’accrétion, la cristallisation progressive de ’antigorite avec 1’augmentation des conditions P-
T. L’étude de Schwartz et al., 2013 présente I’évolution pétrographique de cette transition de

phase d’Ouest en Est (Figure II1.3). Nous résumons ici les parties essentielles de ce travail.
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Figure IIL1.3 : Carte présentant I’évolution de la température dans le prisme d’accrétion du Queyras. Les
résultats sont obtenus par spectroscopie RAMAN sur le graphite contenu dans les méta-sédiments en
contact avec les serpentinites. CRXX, RQXX, BBXX : localisation des échantillons (Schwartz et al., 2013).

L’¢échantillon CRO2 (T = 340°C) présente des textures maillées composées de lizardite

et de magnétite. La bordure de la maille est localement remplacée par des aiguilles
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d’antigorite (Figure I11.4b). La proportion d’antigorite est estimée dans cet échantillon a 10%.
Les échantillons RQ23 (T = 356°C) et RQ16 (T = 373°C) sont composés majoritairement
d’antigorite avec des reliques de lizardite. L’antigorite est sous forme de baguettes
accumulées dans des zones de ~ 300 pm de diamétre et en bordure de maille ou elle remplace
la lizardite (Figure II1.4c). Le cceur de la maille présente des spectres RAMAN intermédiaires
entre la lizardite et I’antigorite attestant de leur recristallisation partielle en antigorite a
I’échelle micrométrique (Schwartz et al., 2013). Peu de reliques de magnétite apparaissent en
bordure de la maille. Les échantillons BBOl (T = 402°C) et RQO1 (T = 463°C) sont
essentiellement composés d’antigorite et chlorite (Figure II1.4d). Quelques fines lignes de
magnétites permettent de différencier I’ancien site de 1’olivine de celui du pyroxeéne. Dans
I’échantillon RQO1, les spectres XRD indiquent la présence d’olivine. Sa présence dans
I’échantillon est interprétée comme résultant de la déserpentinisation de I’antigorite (Schwartz

et al., 2013).

Nous avons vu dans le chapitre précédent que les champs de stabilité de la lizardite
et/ou du chrysotile 2 HP sont mal définis. Seule 1’é¢tude thermodynamique de Evans (2004)
propose un champ de stabilité trés large pour I’apparition de 1’antigorite depuis 30°C jusqu’a
350°C. L’¢étude pétrographique de Schwartz er al. (2013) des serpentinites du Queyras permet

de tester le champ de stabilité a HP de I’antigorite en contexte naturel.
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Sub-greenschist (ICH2) Lz LT-Blueschist (CR02) Lz > Atg
P <4kbar, T ~200-300°C P ~9-11kbar, T=320-360°C

MT-Blueschist (RQ16-RQ23) Atg>Lz HT-Blueschist (RQ01-BB01) and Atg
P ~10-12kbar, T=340-390°C Eclogite (Vi01) P =>12kbar, T >380°C

[ Pyroxene || Magnetite [ | Lizardite [ | Mixed Lz/Atg Antigorite

Figure II1.4 : Schéma illustrant la recristallisation progressive de la lizardite en antigorite lors de la
subduction (Schwartz et al.,, 2013). Le stade intra-océanique est basé sur I’échantillon ICH02 du
Montgenévre.

Dans le prisme d’accrétion du Queyras, la coexistence de 1’antigorite avec la lizardite
est observable dés 320°C et 9-11 kbar. Dans ces échantillons, ’antigorite croit aux dépens de
la lizardite. Sa croissance est assistée par la présence de fluides riches en SiO; en provenance
des sédiments qui se déshydratent (Figure I11.2 ; Lafay et al., 2013 ; Schwartz et al., 2013). La
coexistence de lizardite et d’antigorite est encore observable dans les serpentinites du Queyras
jusqu’a 390°C ou la présence de la lizardite est déduite par spectroscopie RAMAN (Mixed
Lz/Atg sur Figure I11.4). Au-dela de cette température, la lizardite disparait des échantillons et

est totalement remplacée par 1’antigorite (Figure I11.4). Ceci montre que la transition lizardite

104



vers antigorite, lorsqu’elle est assistée par des fluides riches en SiO, en provenance des
sédiments, est comprise dans un champ divariant s’étalant depuis ~300 a ~400°C (Figure

11L.5).

Pressure (kbar)

100 200 300 400 500 600
Temperature (*C)

Figure IIL5 : Diagramme de phase de la lizardite et de I’antigorite (Schwartz et al., 2013). Les chiffres 1 et
3 correspondent au début des réactions et 1’ et 3’ a la fin de ces mémes réactions. Le champ de coexistence
de la lizardite et de I’antigorite est restreint 2 un champ s’étalant entre 300 et 400°C dans le prisme
d’accrétion du Queyras. A partir de 460°C, la réaction 4 suggére I’apparition de I’olivine.

II1.1.b.) Evolution géochimique des serpentinites

L’¢tude géochimique des serpentinites du Queyras montre une évolution de la
concentration des ¢léments en trace des serpentinites et des serpentines avec I’augmentation

de température la température d’Ouest en Est du prisme d’accrétion du Queyras (Lafay et al.,
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2013). Les échantillons étudiés dans le travail de Lafay et al. (2013) sont les mémes que dans

Schwartz et al. (2013, Figure I11.3 & Figure 111.4) : CR02, RQ23, RQ16 et RQOI.

D’aprés leur spectre en éléments en trace, les serpentinites du Queyras peuvent étre
divisées en deux groupes (Figure I11.6). Le premier groupe correspond aux échantillons RQO1
et RQ23. IIs présentent un spectre en REE concave caractérisé par un faible enrichissement
depuis les LREE jusqu’aux HREE (Lan/Yby = 0.57-1.01). Ces spectres sont interprétés
comme hérités d’un protolithe harzburgitique (Lafay et al., 2013). Le second groupe
correspond aux échantillons RQ16 et CR02. Ceux-ci ont des spectres en REE appauvris en
LREE par rapport aux HREE (Lan/Yby = 0.19-0.24). IIs sont interprétés comme le résultat de
la serpentinisation d’une lherzolite (Lafay et al., 2013). Parmi ces échantillons, seul RQ23
présente un spectre avec une anomalie positive en Eu (Eu/Eu* = 1.73). Les spectres étendus
aux ¢léments en trace des serpentinites du Quyeras présentent une anomalie positive en Pb et

des anomalies variables en U, Zr et Hf par rapport aux éléments de méme compatibilité.

Les serpentinites du Queyras sont caractérisées par un enrichissement progressif
d’Ouest en Est en As, Sb et Cs (cf. Fig. 12 dans Lafay et al., 2013). Les compositions en ces
éléments des serpentinites du Queyras sont comprises entre un pole péridotite ou serpentinite
peu métamorphisée (e.g. Montgenévre) et un podle sédiment. Ceci suggere que cet
enrichissement progressif provient d’interaction fluides entre les sédiments et les serpentinites

pendant la subduction (Lafay et al., 2013).

Les serpentines ont des concentrations en REE et des spectres en €léments en trace
variables reflétant la signature géochimique du site cristallographique a partir duquel elles
cristallisent (Lafay et al., 2013). Dans I’échantillon CR02 (Grade 1 sur Figure IIL.7), les
textures maillées (Yb = 0.45-1.09 xC1) ont des concentrations en REE plus faibles que les

bastites (Yb = 2.44-2.59 xC1). Ces deux textures ont des spectres similaires, caractérisés par
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une forme concave avec une augmentation progressive depuis les LREE jusqu’aux HREE
(Cen/Yby = 0.14-0.34 et Gdn/Yby = 0.17-0.83) et une anomalie négative en Eu (Eu/Eu* =
0.22-0.88). Les spectres en ¢éléments en trace des textures maillées et des bastites se
distinguent par des anomalies respectivement positives (Pb,/Ce, = 2.8-12.4) et négatives en
Pb (Pb,/Ce, = 0.27-0.37). Les deux textures ont une anomalie négative en Zr et Hf (Zrn/Ndn
=0.10-0.36). Les teneurs en FME de ces serpentines sont : B = 32-200 ppm ; Li = 0.7-27

ppm ; As = 0.07-0.21 ppm ; Sb ~ 0.01 ppm ; Rb = 0.16-1.39 ppm ; Ba = 0.8-3.5 ppm, Cs
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Figure IIL.6 : Spectre en REE et en éléments en trace des serpentinites du Queyras normalisés
respectivement aux chondrites et au manteau primitif (valeurs de McDonough & Sun, 1995 ; analyses
Lafay et al., 2013). Les échantillons sont classés par ordre croissant de métamorphisme.

Dans I’échantillon RQ23 (Grade 2 sur Figure II1.7), les serpentines mixtes (Yb = 0.47-
0.84xC1) sont enrichies en REE par rapport aux antigorites (Yb = 0.02-0.16xC1). Ces
serpentines mixtes et antigorites ont des spectres en REE légerement convexes (Cen/Ybn =
0.3-1.3 et Gdn/Ybn = 0.3-0.7) avec des anomalies positives en Eu (Eu/Eu* = 1.4-4.4). Les
spectres étendus aux ¢éléments en trace de ces serpentines présentent des anomalies positives
en Pb (Pb,/Ce, = 1.2-68.7). Les serpentines mixtes ont des teneurs en B (87-125 ppm), Li
(0.4-1.8) et Rb (0.2-0.3 ppm) similaires et en As (0.7-1.0 ppm), Sb (0.1-0.2 ppm), Ba (0.4-0.7

ppm) et Cs (1.9-3 ppm) supérieures aux antigorites (B = 65-98 ppm ; Li = 0.2-0.8 ppm ; As =
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0.2-0.6 ppm ; Sb = 0.04-0.08 ppm ; Rb = 0.09-0.36 ppm ; Ba = 0.08-0.29 ppm ; Cs = 0.3-1.7
ppm). Par rapport a 1’échantillon CR02, les serpentines de 1’échantillon RQ23 sont enrichies

en As et Sb et appauvries en Ba.

Les serpentines avec des spectres RAMAN intermédiaires et les antigorites de
I’échantillon RQ16 (Grade 3 sur Figure I11.7) ont des concentrations et des spectres en REE
similaires (Yb = 1.9-5.6 xC1). Leurs spectres en REE sont concaves avec un enrichissement
progressif depuis les LREE jusqu’aux HREE (Cen/Yby = 0.12-0.18), un aplatissement dans la
région des M-HREE (Gdn/Yby = 0.41-0.90) et une 1égére anomalie négative en Eu (Eu/Eu* =
0.72-0.96). Ces formations ont des concentrations en Li (5.3-16.7 ppm), Sb (0.24-1.24 ppm),
Rb (0.41-0.92 ppm) Ba (3.2-8.9 ppm) et Cs (0.7-8.4 ppm) supérieures et en B (50-77 ppm) et

As (0.20-0.69 ppm) similaires aux serpentines de 1’échantillon RQ23.

Les antigorites de I’échantillon RQO1 (Grade 4 sur Figure II1.7) sont appauvries en
REE par rapport aux échantillons précédents (Yb = 0.05-0.33xC1). Elles ont un spectre en
REE convexe avec un enrichissement en HREE par rapport aux L-MREE (Cen/Yby = 0.03-
0.19 et Gdn/Ybn = 0.12-0.28). Leur spectre en éléments en trace posséde des anomalies
positives en Pb (Pb,/Ce, = 41-718). Les antigorites de 1’échantillon RQO1 ont des
concentrations similaires en B (30-128 ppm), As (0.16-96 ppm), Sb (0.11-0.35 ppm) et plus
faibles en Li (n.d.), Rb (0.03-0.09 ppm) Ba (0.04-0.23 ppm) et Cs (b.d.l.) que les serpentines

de I’échantillon RQ16.
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Figure IIL.7 : Spectres en éléments en REE (a, c, e, g) et en éléments en trace (b, d, f, h) des serpentines du
Queyras (classées par degré métamorphique croissant, CR02 : grade 1, RQ23 : grade 2, RQ16 : grade 3,
RQO1 : grade 4) normalisés aux chondrites et au manteau primitif (Lafay et al., 2013).
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L’¢tude de Lafay et al. (2013) montre une augmentation progressive des
concentrations en As et Sb dans les serpentines et les serpentinites avec la température. Cet
enrichissement s’arréte brutalement a 1’échantillon RQO1. Les travaux de Bebout et al. (1999)
et de Garofalo (2012) mettent en évidence une évolution inverse dans les sédiments avec
I’augmentation des conditions métamorphiques : ils suggerent que le B, Li, As et Sb soient
progressivement relachés dans les fluides lors de la déshydratation des sédiments en contexte
de subduction. A 1’opposé, ils proposent que le Ba et le Sr soient peu mobiles dans les fluides
lors de la déshydratation des sédiments. En accord avec ces observations, Lafay et al. (2013)
proposent que 1’As et Sb soient apportés par des fluides riches en SiO, en provenance de la

déshydratation des sédiments.

Ainsi, dans le prisme d’accrétion du Queyras, les serpentines jouent un role de
réservoir temporaire des FME. Pendant les premiers stades de la subduction, la cinétique de
réaction de la transition Liz/Chrys = Atg est contrdlée par des fluides riches en SiO2 en
provenance de la déshydratation des sédiments (Schwartz et al., 2013). Ces fluides seraient
enrichis en FME et permettraient la cristallisation de serpentines riches en ces éléments
(Lafay et al., 2013). A partir 360-390°C, les serpentines du Queyras intégrent une quantité
moindre de ces éléments suggérant qu’ils ont été relachés de la composition de la serpentine

par des fluides pouvant alors contaminer le coin mantellique.

110



I11.2.) Les ophiolites du Cap Corse

Le Cap Corse est composé d’unités d’origine continentale et océanique (Figure III.8).
Les formations océaniques affleurent principalement dans la partie Est et Sud de I’extrémité
Nord du Cap Corse (Figure I11.8) ou elles sont associées a des prasinites fortement déformées
(métabasaltes métamorphisés dans les conditions du facies Schistes Verts) et des calcschistes,
équivalents aux Schistes Lustrés des Alpes et appartenant au prisme d’accrétion (Lahondeére et
al., 1996 ; Molli, 2008 ; Vitale-Brovarone, 2011). Les ophiolites de cette zone sont de taille
hectométrique a kilométrique. Elles sont presque exclusivement composées de serpentinites
plus ou moins déformées avec une tres faible proportion de roches magmatiques. Dans la zone
¢tudiée, seuls quelques filons et poches de métagabbros de taille métrique ont été observés.
Au Nord-Ouest du Cap Corse, I’ophiolite du Monte Maggiore est séparée des autres unités
ophiolitiques par une unité continentale poly-métamorphique composée de métasédiments
(kinzigites) de la crofite continentale inférieure métamorphisés durant I’alpin (Figure IIL.8). La
nature et I’origine du contact entre ces deux unités est mal définie. L ophiolite du Monte
Maggiore est formée majoritairement de péridotites ayant des taux de serpentinisation
variables (entre 20 et 80%), de serpentinites (serpentinisation > 80%) et de quelques poches et
filons métriques de métagabbros. Elle est bordée au Sud par des chlorito-schistes. Le massif
du Monte Maggiore représente une portion de manteau exhumé et imprégnée par des magmas
de type MORB en contexte de TOC (Piccardo & Guarnieri, 2010 ; Miintener & Piccardo,

2003).

Dans ce paragraphe, nous nous intéressons aux ophiolites de 1’extrémité Nord du Cap
Corse. Nous présentons rapidement les ophiolites a serpentinites de Centuri et de la partie

centrale du Cap Corse (Figure I11.8). Dans les paragraphes suivants, nous nous focalisons sur
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I’unité du Monte Maggiore qui met a ’affleurement les parties profondes de la lithosphére

océanique ligurienne.

N
T 1000 m

Figure IIL.8 : Carte géologique présentant les principales unités affleurant a la pointe Nord du Cap Corse.
Les ophiolites étudiées sont cerclées en rouge.

I11.2.a.) L’ophiolite de Centuri

Les serpentinites de Centuri affleurent sur une centaine de metres le long de la cote
(Figure I11.8). Ces roches sont massives, non déformées et le litage originel mantellique de la
péridotite est préservé (Figure II1.9a). Le site de I’olivine est totalement serpentinisé ; il
présente a l’affleurement une patine bleue ou orangée. Des cristaux blancs légérement
verdatres sont observables a 1’affleurement et correspondent a la bastite (Figure I11.9a). En
lame mince, peu de minéraux primaires sont présents: le clinopyroxéne et le spinelle
mantelliques sont partiellement préservés. Le site de 1’orthopyroxéne est remplacé, au coeur
par des lamelles d’antigorites de ~20 um de large et en bordure par des plages homogenes
d’antigorite, présentant des clivages orientés paralléelement aux anciens clivages du pyroxéne.

Le site de I’olivine est composé de textures maillées partiellement a totalement recristallisées
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en lamelles d’antigorite de ~20 um. Localement des veines composées d’antigorite lamellaire

de ~ 100 um recoupent I’ensemble des structures.

Le litage de la péridotite originelle mantellique est souligné par des niveaux blancs
verdatres dont 1’épaisseur varie du centimétre a plusieurs décimetres (Figure II1.9a). Au
contact de ces filons, les serpentinites sont appauvries en bastite. En lame mince, les filons
sont composés d’antigorite lamellaire de taille variable (10-100 um). Le site du clinopyroxene
est composé d’un agrégat a carbonate et antigorite lamellaire au coeur duquel le clinopyroxéne
mantellique est partiellement transformé en trémolite (Figure II1.9b). Dans ces niveaux, il

n’existe aucun vestige de maille, ce qui suggere que ces serpentinites pseudomorphosent

d’anciens filons de clinopyroxénite.

Localement, on peut observer des chenaux métriques a contact diffus, ou la
serpentinite ne présente plus de bastite, mais uniquement des spinelles entourés d’une
couronne blanche millimétrique de chlorite (Figure I11.9¢c). En lame mince, ces roches sont
composées essentiellement d’antigorite préservant partiellement des fines lignes de
magnétites pouvant étre interprétées comme des reliquats de la maille océanique (Figure
I11.9d). L’ensemble est recoupé par des veines de plusieurs centaines de microns de large
composées de lamelles d’antigorite de ~ 100 pum. Aucune évidence d’ancien pyroxene
serpentinisé n’a été observé dans ces roches. Ceci suggére que ces chenaux correspondent a

d’anciennes dunites serpentinisées.
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Figure IIL.9 : (a) Serpentinite massive composée de serpentine de type bastite (cristaux blancs verdatres)
et maille (noire) et traversée par des filons de clinopyroxénites serpentinisées. (b) Microphotographies en
LPNA et LPA d’une clinopyroxénite serpentinisée. Le site du pyroxéne est composé d’un agrégat a
carbonate (C) et antigorite préservant en son cceur de la trémolite et du clinopyroxéne. (¢) Chenal de
dunite serpentinisé. Les cristaux de spinelle sont entourés d’une couronne blanche de chlorite. (d)
Microphotographies en LPNA et LPA d’une dunite serpentinisée. Les reliquats de magnétite miment des
anciennes mailles intégralement remplacées par de ’antigorite.
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I11.2.b.) Ophiolites de la partie Nord-Est du Cap Corse

Dans le Nord-Est du Cap Corse (Figure IIL.8), les serpentinites sont déformées : des
boudins métriques de serpentinite massive (Figure II1.10a) sont enveloppés par des
serpentinites foliées (Figure III.10b). Les serpentinites massives au cceur des boudins
présentent, a 1’observation macroscopique, des cristaux blancs de bastite étirés et des mailles
d’aspect bleuté (Figure III.10c et d). En bord de boudin, ces roches sont totalement
recristallisées en serpentine fibreuse de couleur verte (Figure III.10b et d). Ces dernicres se
développent a I’intérieure du boudin sous forme de veines verte découpant des sigmoides dans

la roche (Figure I11.10d).

L’observation en lame mince des serpentinites massives montrent que celles-ci sont
composées de lizardite/chrysotile a texture maillée et bastite. Ces assemblages sont étirés et
partiellement recristallisés en bordure en antigorite lamellaire (Figure III.10e). Localement, le
clinopyroxéne est préservé. Il possede des « kink bands ». Des veines a chrysotile et antigorite
recoupent 1I’ensemble des textures. Ces dernieres correspondent aux veines vertes recoupant la

roche (Figure I11.10d).

Les serpentinites de la bordure du boudin sont composées de fibres allongées vertes
(Figure I11.10b). En lame mince, ces fibres allongées sont formées de chrysotile partiellement

recristallisé en antigorite lamellaire (Figure I11.10f).

Ces structures montrent l’influence de la déformation sur les processus de
recristallisation des serpentines lors de la subduction. En bordure des boudins, la déformation
est intense et permet la recristallisation totale des textures océaniques en chrysotile et
antigorite. Le cceur des boudins n’est que partiellement recristallisé, car il est en grande partie

préservé de la déformation.
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Figure I11.10 : (a) Boudin de serpentinite massive. (b) Serpentine fibreuse formant la bordure des boudins.
(c) Serpentinite massive présentant une texture océanique. Les veines bleues correspondent aux textures
maillées et les cristaux blancs, aux bastites (d) Représentation schématique d’un petit boudin de
serpentinite et de sa bordure. Le cceur du boudin est composé de zones de serpentine a texture maillée
(bleu foncé) et bastite étirées (blanc cassé). Ces zones forment des sigmoides et sont délimités par de la
serpentine fibreuse de couleur verte. La bordure du boudin est composée de serpentine fibreuse.
L’ensemble est recoupé par des veines blanches de chrysotile. (¢) Microphotographie en LPA de textures
maillées composant le cceur des boudins de serpentinite massive. Ces formations sont recoupées par une
veine a chrysotile et antigorite. (f) Microphotographie en LPA de la serpentine fibreuse composant la
bordure des boudins. Celle-ci est composée d’un assemblage a chlorite et antigorite.
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I11.3.) L’ophiolite du Monte Maggiore

L’ophiolite du Monte Maggiore est une unité ultramafique de ~ 4 km? localisée au
Nord-Ouest du Cap Corse (Figure I11.8). Elle est composée de péridotites présentant des taux
de serpentinisation tres variables (entre 0 et 80%) recoupées par des poches métriques et des
filons de métagabbros. Au Sud et a I’Est, le massif est bordé par une enveloppe de
serpentinites de ~ 300 m de large. Ces serpentinites sont déformées : elles présentent une
foliation peu marquée enveloppant des blocs hectométriques de serpentinite massive ou
péridotite serpentinisée. La limite entre les péridotites serpentinisées et les serpentinites est
progressive et, de ce fait, est difficilement identifiable sur le terrain (Figure III.11). Dans la
partie Sud du massif, les serpentinites sont au contact avec un niveau d’épaisseur irrégulicre
de chlorito-schiste (Jackson and Ohnenstetter, 1981). Ohnenstetter (1982) propose que ces

lithologies soient mises au contact de I’unité continentale de Centuri par un chevauchement.

[] Serpentinite (serpentinisation > 80%)

[] Péridotites serpentinisées (serpentinisation < 80%)

[] Chlorito-schiste
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Figure III.11 : Carte géologique modifiée d’aprés Ohnenstetter (1982) et vue panoramique de I’ophiolite
du Monte Maggiore. MagXX et MMXX : localisation des échantillons.

II1.3.a.) Pétrologie des métagabbros

Les roches magmatiques sont trés peu présentes dans I’ophiolite du Monte Maggiore.
Elles sont limitées a des filons de dolérite et de métagabbro de taille décimétrique a métrique.
Localement, de rares et petites poches métriques de métagabbros sont localisées dans des

zones de relais entre les fractures dans lesquelles se mettent en place les filons (pull-apart).

Les métagabbros, déformés localement, présentent des textures ophitiques. A
I’affleurement, il est encore possible de différencier les sites du plagioclase, blanc, du
pyroxene, gris a noir et de I’olivine, vert (Figure IIl.12a). Aucune bordure figée n’est
observable entre les métagabbros et 1’encaissant attestant que ceux-ci se sont mis en place en
profondeur, lorsque I’encaissant était encore chaud. Localement, ces roches sont déformées :

les minéraux sont €tirés et peuvent former des sigmoides.

Au Monte Maggiore, le site du plagioclase est composé¢ d’une paragenese de HP a
jadéite + zoisite + paragonite + chlorite. Aucune lawsonite n’a été observée dans les
échantillons. A I’Est du massif, dans 1’unité continentale, la lawsonite est présente dans les

métapélites.
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Comme au massif du Montgenévre (Chapitre II) et dans le prisme d’accrétion du
Queyras (Chapitre III) décrits précédemment, la hornblende présente différents types de
textures en lame mince. Elle est observable sous forme de petites inclusions étirées
parallelement aux clivages du clinopyroxéne (Figure III.12b). Celles-ci peuvent étre
interprétées comme des amphiboles tardi-magmatiques (Coogan et al., 2001). Lorsque le
clinopyroxeéne est préserve, il présente aussi une couronne de hornblende zonée de brun a vert
en allant vers la périphérie. La majorité des hornblendes brunes cristallisent sous forme de
porphyroclastes (Figure III.12c et d) dont les teneurs en TiO; varient de 3.9 a 2.8 wt%, ce qui
correspond, selon le thermomeétre d’Ernst & Liu (1998), a des températures allant de 1000 a
920 °C. Ces températures suggerent que ces hornblendes ont cristallisé a un stade tardi-
magmatique et/ou métamorphique, dans les conditions du facies Granulite. Les hornblendes
brunes peuvent présenter une double couronne a hornblende verte puis glaucophane (Figure
[II.12¢). Le passage de I’amphibole brune a verte est accompagné d’une diminution de la
teneur en TiO;: les hornblendes vertes présentent des teneurs en TiO; de ~ 0.2 wt%. Cette
zonation correspond au refroidissement intra-océanique des gabbros depuis le facies Granulite

jusqu’au facies Schistes Verts.

La cristallisation du glaucophane entourant les amphibole brunes ou vertes (Figure
II.12c et d) témoigne d’une augmentation des conditions P-T dans le faciés Schistes Verts de
HP ou Schistes Bleus, lors de la subduction du massif. Rarement, une couronne externe
d’amphibole verte se développe aux dépens du glaucophane (Figure I11.12d). Le passage de
I’amphibole bleue a verte correspond a une diminution des conditions P-T lors du trajet

rétrograde du massif.
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Figure IIL.12: (a) Filon de métagabbro dans lequel les différents sites cristallographiques sont
reconnaissables : le site du clinopyroxene est gris et est entouré d’une couronne noire d’amphibole ; le site
du plagioclase est blanc. Le site de I’olivine est composé au ceeur de trémolite et en bordure, de chlorite
vert foncé. (b-d) Microphotographies en LPNA des métagabbros (b) Clinopyroxéne contenant des
inclusions de hornblende brune allongées parallélement aux clivages du pyroxéne. (¢) Hornblende brune
entourée d’une double couronne a amphibole verte puis glaucophane. (d) Hornblende brune entourée
d’une double couronne a glaucophane puis amphibole verte.

L’olivine est remplacée par un assemblage coronitique a trémolite au cceur et chlorite
en bordure (Figure III.12a). Cet assemblage est typique des facies Amphibolites et Schistes
Verts de BP. Il correspond a la réaction : Fo + En + P1 + H;O - Chl + Tre (Nicollet et al.,
2001). Cette transformation est couramment observée lors du métamorphisme intra-
océanique. Elle témoigne de 1’hydratation importante de la roche magmatique lors de son
refroidissement. Toutefois, il ne peut pas étre exclu que cette transformation puisse se faire en

début de subduction.

120



I11.3.b.) Pétrologie des péridotites serpentinisées

Les péridotites serpentinisées sont principalement des lherzolites initialement
équilibrées dans le domaine de la péridotite a spinelle, puis imprégnées par des magmas
asthénosphériques dans le domaine de la péridotite a plagioclase (Miintener & Piccardo,
2003 ; Piccardo & Guarnieri, 2010). Dans ces roches, le plagioclase représenterait des
gouttelettes de magmas fossilisées (Figure I1I.13a). Cependant, il n’est pas exclu qu’une partie
du plagioclase se forme in situ dans la péridotite par fusion partielle (Nicollet et al., 2001).
Lorsque le taux d’imprégnation ou de fusion augmente, les goulettes de magmas se
connectent aux joints de grain et forment des « dykelets » (Figure III.13b) qui permettent
I’extraction des magmas et la formation de filons de dolérite ou métagabbros recoupant la
péridotite. Au contact avec la péridotite encaissante, le plagioclase est déstabilisé en un
assemblage a chlorite et trémolite lors du refroidissement intra-océanique de la lithosphére ou

en un assemblage de HP a jadéite et zoisite pendant la subduction.

Figure III.13 : Photographies de péridotites imprégnées. (a) Le plagioclase forme des petites poches
centimétriques isolées aux joints de grains. (b) « Dykelet» de plagioclase traversant une péridotite
imprégnée.

Les péridotites présentent un taux de serpentinisation trés variable entre 20 et 80% a
I’échelle du metre. En effet, le taux de serpentinisation de la péridotite est bimodal (Figure

II.14a). Localement, les péridotites sont traversées par des veines é€paisses de plusieurs
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millimétres a décimétres ou le taux de serpentinisation est proche de 100%. Au-dela de ces
veines, les péridotites sont plus faiblement serpentinisées : leur taux de serpentinisation varie

entre 10% et 40%.

Dans les péridotites faiblement serpentinisées, 1’olivine et le pyroxéne mantellique
sont traversés par des veines de serpentine de couleur gris clair a bleu (V2), de plusieurs
centaines de microns a quelques millimeétres d’épaisseur. En lame mince, ces veines
présentent un contact plan avec les minéraux primaires et sont composées de serpentine a
aspect fibreux orientée perpendiculairement a 1’éponte. Le centre de ces veines est associé a
des amas de magnétites. Localement, les veines V2 sont recoupées par des veines d’antigorite
de plusieurs centaines de microns d’épaisseur présentant une bordure dentelée. Dans ces
veines, I’antigorite cristallise sous forme de lamelles orientées perpendiculairement a la

bordure.

Au Nord-Ouest du massif, les péridotites sont recoupées par des veines pluri-
centimétriques zonées et localisées dans des fractures conjuguées orientées N160 et N55
(Figure III.14b, c). La zonation observée dans ces veines correspond a la cristallisation de 3

générations de serpentines :

La premicre génération (V1) correspond a la zonation de couleur bleu foncée (Figure
III.14c). En lame mince, cette serpentine est isotrope et est associée a de fins agrégats de
magnétite (Figure I11.14d). Les spectres RAMAN de ces serpentines peut €tre similaire a
celui de la lizardite ou intermédiaire entre la lizardite et le chrysotile. Les spectres RAMAN
des serpentines V1 sont caractérisés par un pic a intensité variable 4 1100 cm™ a basse
fréquence et par un spectre de haute fréquence composé de 3 pics 4 3683 cm™, 3704 cm™ et
3695 cm™ (Figure II1.15). Les veines V1 ont des compositions en Al,O;3 et FeO variant de 0.5

a 1.9 wt% et 3.9 a 6.2 wt% respectivement.
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Figure II1.14 : (a) Péridotite relativement peu serpentinisée (10-40% de serpentine) recoupée par des
veines foncées dans lesquelles le taux de serpentinisation est proche de 100%. (b) Réseau de fractures,
dans lesquelles cristallise préférentiellement la serpentine, traversant les péridotites serpentinisées au
Nord-Ouest du massif (échantillons Mag 32, Figure I11.11). (c) Détail des veines montrant leur zonation.
Au centre, la veine a une couleur verte (V3). En allant vers I’encaissant, la veine est de couleur bleu foncée
(V1) puis gris bleuté (V2). Le contact entre la zonation V2 et I’encaissant est diffus. Le carré noir localise
la figure (d). (d) Microphotographie en LPA montrant la chronologie relative entre les différentes
générations de serpentine V1, V2 et V3. (e¢) Microphotographie en LPA d’une veine V2 recoupant la
serpentine V1. Le contact entre les deux générations de serpentines est marqué par des lamelles
d’antigorite. (f) Veines de serpentine V2 partiellement a totalement remplacée par ’antigorite.
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La seconde génération de serpentine correspond a la zonation gris bleuté située au
bord des veines zonées (Figure IIl.14c,d). Cette serpentine présente un contact diffus avec
I’encaissant et franc avec la zonation V1. En lame mince, les serpentines V2 présentent des
textures de type maillée ou bastite analogues a celles observées en contexte intra-océanique
(Figure II11.14d ; Mével, 2003 ; Andreani et al., 2007). Le bord des mailles est constitué de
serpentine a aspect fibreux. Il est associé avec des amas de magnétites. Le coeur de la maille
présente un aspect isotrope et parfois une extinction ondulante. Les bastites sont composées
de serpentines lamellaires orientées parallélement aux anciens clivages du pyroxéne. Les
serpentines V2 se développent a travers 1’encaissant formant un réseau de veines découpant
les minéraux primaires de la péridotite. Il s’agit de la génération de serpentine la plus souvent
observée dans les péridotites serpentinisées. Les spectres RAMAN des serpentines V2 sont
similaires a ceux de la lizardite (Figure III.15). Ils présentent quelques fois des pics
additionnels correspondant au chrysotile attestant de la présence des deux générations de
serpentines a 1’échelle nanométrique. Les serpentines V2 ont des teneurs en Al,O; et FeO

variant de 0.2 2 2.2 wt% et 2.8 a4 7.8 wt% respectivement.

La troisieme génération de veine compose le cceur des veines zonées (Figure
[I.14c,d). Elle est de couleur verte. En lame mince, les serpentines V3 sont composés de
segments de ~10 um d’épaisseur orientés parallelement a I’éponte de la veine. Ces segments
sont composés de fibres orientées perpendiculairement a 1’éponte et présentent une bordure
irréguliere associée a des lamelles micrométriques de serpentine. Ces veines correspondent a
des « crack-seal » (Andreani et al., 2004 ; Renard et al., 2005). Leur spectre RAMAN est
intermédiaire entre la lizardite et le chrysotile (Figure III.15). Les serpentines V3 ont des

teneurs en Al,Os et FeO variant de 1.6 a 2.1 wt% et 4.5 a 5.5 wt% respectivement.
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Figure II1.15 : spectres RAMAN des différents types de veines traversant les péridotites serpentinisées du
Monte Maggiore. Les spectres sont pour la plupart intermédiaires entre la lizardite et les chrysotile.
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Localement le contact entre les serpentines V1, V2 et V3 peut étre associ¢ a la
cristallisation de lamelles non-orientées de 10-20 um (Figure I1I.14¢). Les spectres RAMAN
de ces lamelles présentent des pics & 1044, 3670 et 3699 cm™ typiques de I’antigorite. Ceci
atteste de la formation précoce des serpentines V1, V2 et V3 en domaine intra-océanique puis
de leur recristallisation tardive en antigorite lors de la subduction du massif. Localement,
I’antigorite peut remplacer complétement les veines de serpentine V2 (Figure III.14f)

conduisant a I’apparente cristallisation de veines d’antigorite.

II1.3.c.) Pétrologie de I’enveloppe de serpentinites

Au Sud et a I’Est du massif affleure une enveloppe de serpentinite (Figure IIL.8).
Celle-ci est composée de boudins de serpentinite ou de péridotite serpentinisée, enveloppés
par de la serpentinite foliée. A 1’affleurement, les serpentinites se distinguent des péridotites
serpentinisées par une grande quantité de cristaux blancs (bastites) contenus dans une matrice
bleue foncée (mailles). En lame mince, les sites de ’olivine et de I’orthopyroxene sont
totalement remplacés par des textures maillées ou bastite, partiellement recristallisées en
antigorite. Peu de reliques de minéraux primaires sont observables dans ces roches. Seul le
clinopyroxéne peut étre partiellement préservé au coeur d’agrégats a antigorite et magnétite
secondaire. Au contact avec I’antigorite, le spinelle mantellique présente une double zonation
a chromite et magnétite secondaire en allant vers le bord du site cristallographique. La chlorite
est aussi observable en couronne autour du spinelle. Celui-ci est alors recristallisé uniquement

en chromite.

Les serpentines composant le centre des textures maillées présentent des spectres
RAMAN intermédiaires entre la lizardite et I’antigorite. La bordure de la maille est
recristallisée en fines lamelles d’antigorite. La bastite posséde aussi un cceur composé de

lamelles de serpentine a spectres RAMAN mixtes entouré par une bordure d’antigorite. Au
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contact entre le cceur et la bordure se localisent des amas de magnétite secondaire et

d’amphibole. Localement, des veines d’antigorite de 200-300 um de large recoupent les
textures maillées et les bastites.
Les serpentinites foliées enveloppant les boudins sont plus largement recristallisées en

en antigorite lamellaire que les serpentinites massives. Dans ces roches, 1’orientation des

lamelles d’antigorite marque la foliation. Le clinopyroxéne est localement préservé et le

spinelle est presque totalement remplacé par un amas de magnétite et chromite.
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Figure II1.16 : (a) et (b) Microphotographies en LPA montrant les textures de type maille (a) et bastite (b)
composant les serpentinites massives du Monte Maggiore. (c¢) Spectres RAMAN de ’antigorite et des
serpentines mixtes obtenus lors de I’analyse des serpentines a texture maillée et bastites.
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111.3.d.) Géochimie des veines des péridotites serpentinisées

Les différentes générations de serpentine cristallisant aux dépens des minéraux primaires
de la péridotite ont été analyses par LA-ICPMS dans deux échantillons (Mag 32 et Mag 35).
Peu de minéraux primaires ont ét¢ analysés dans cette étude. Aussi la composition initiale de
ces minéraux a été prise dans I’étude de Rampone et al. (2008) pour les pyroxénes. La

composition de 1’olivine provient d’une péridotite du massif du Lanzo (Figure I11.17).

Les serpentines V1 ont des compositions relativement homogenes (Yb = 1.1-2.6 xCI ;
Figure II1.17). Le spectre en REE de ces serpentines est caractérisé par un appauvrissement en
LREE par rapport aux M-HREE (Cex/Ybx = 0.01-0.02) ; il présente un aplatissement dans la
région des M-HREE (Gdn/Ybn = 0.44-0.63) sans anomalie véritable en Eu (Eun/Eu* = 0.75-
1.13). Le spectre étendu aux éléments en trace montre un enrichissement en alcalin (Ba,/Ce, =
1.41-2.68) et des anomalies positives en U (U,/Nb, = 3.4-17.2), Pb (Pb,/Ce, = 4.8-17.0), Sr
(Sry/Nd, = 1.3-1.7) et HFSE (Zr,/Sm, = 1.06-1.55). Les serpentines V1 ont des fortes
concentrations en B (12-45 ppm) et des concentrations similaires en Li (0.8-4.6 ppm), As
(0.03-0.14 ppm), Sb (< 0.01 ppm), Ba (0.05-0.19 ppm), Rb (0.06-0.10 ppm) et Cs (b.d.l.) par
rapport aux minéraux primaires des péridotites (peu de données sur les concentrations en
FME des minéraux primaires ont été acquises lors de notre étude ; les concentrations en FME
des serpentines ont donc été comparées a celles des minéraux primaires du massif du Lanzo :
B =0.4-3.3 ppm ; Li = 0.2-4.9 ppm ; As = 0.06-0.30 ppm ; Sb = 0.002-0.009 ; Ba = 0.02-0.92

ppm ; Rb =0.02-0.08 ppm ; Cs = b.d.1.. Ces données sont disponibles dans le Chapitre V).
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Figure I11.17 : Spectres en éléments en trace des serpentines V1, V2 et V3. Les valeurs sont normalisées a
celles du manteau primitif (Sun & McDonough (1989). Les champs gris correspondent aux minéraux
primaires (valeurs du massif du Lanzo, cette thése, pour ’olivine et du Monte Maggiore, Rampone et al.,

2008, pour les pyroxénes). Les différents figurés utilisés correspondent aux différents échantillons analysés
(Mag32 et Mag35).

129



Les serpentines V2 ont des concentrations en REE plus faibles (Yb = 0.35-1.79 xCI ;
Figure III.17) que les serpentines V1. Leur spectre en REE présente un appauvrissement
LREE (Cen/Ybyn ~ 0.02) avec un aplatissement dans la région des M-HREE (Gdn/Yby = 0.21-
0.56) et des anomalies variables en Eu. Le spectre étendu aux éléments en trace montre un
enrichissement en alcalins (Ba,/Ce, = 2.31-4.90), des anomalies variables en HFSE (Zr,/Sm,
= (.3-2.3) et positives en Sr (Sr,/Nd, = 0.7-4.0), Pb (Pb,/Ce, = 2.3-4.9) et U (U,/Nb,, ~ 29).
Les serpentines V2 ont des concentrations en B (7-24 ppm), Li (0.17-1.2 ppm) plus faibles et
en As (0.03-0.13 ppm), Sb (< 0.02 ppm), Ba (0.01-0.13 ppm), Rb (0.02-0.21 ppm) et Cs

(b.d.l.) similaires par rapport aux serpentines V1.

Les serpentines V3 ont des concentrations en REE plus faibles (Yb = 0.02-0.57 xC1) que
les serpentines V1 ou V2 (Figure III.17). Ces spectres sont différents selon les deux
¢chantillons analysés. Le premier (échantillon Mag32) a un spectre en REE caractérisé par un
appauvrissement en LREE (Cen/Yby ~ 0.01) et un aplatissement dans la région des M-HREE
(Gdn/Ybn = 0.55-0.59), sans véritable anomalie en Eu (Eun/Eu* = 0.87-1.09). Leur spectre
étendu aux ¢éléments en trace posséde un enrichissement en alcalin (Ba,/Ce, = 2.20-2.40) et
des anomalies positives en HFSE (Zr,/Sm, = 1.8-2.1), Pb (Pb,/Ce, = 24-31), et Sr (Sr,/Nd, =
2.1-2.3). Le second groupe (échantillon Mag35) présente un enrichissement progressif depuis
les LREE jusqu’aux HREE (Cen/Ybn ~ 0.01; Gdn/Yby = 0.17-0.24) et une anomalie trés
variable en Eu (Eun/Eu* = 0.52-3.29). Leur spectre étendu aux éléments en trace posséde un
fort enrichissement en alcalin (Ba,/Ce, = 3.7-9.9), des anomalies positives en Sr (Sr,/Nd, =
10-40), Pb (Pb,/Ce, ~ 16) et U (U,/Nb, = 884-2809) et négatives en HFSE (Zr,/Sm, = 0.21-
0.50). Les serpentines V3 ont des concentrations en B (6-22 ppm), Li (0.6-2.3 ppm), As (0.03-
0.07 ppm), Sb (~0.007 ppm), Ba (0.03-0.05 ppm), Rb (0.06-0.17 ppm) et Cs (~0.001 ppm)

similaires aux serpentines V2.
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II1.3.e.) Géochimie des minéraux des serpentinites massives

Les minéraux de deux échantillons de serpentinite massive (Figure II1.18) ont ét¢ analyses
a LA-ICPMS. Dans ces échantillons, le cceur des mailles a des concentrations en REE (Yb =
0.82-1.15 xC1) plus faible que le cceur des bastites (Yb = 1.27-1.54 xC1 ; Figure II1.18). Les
deux textures présentent des spectres en REE caractérisés par une pente positive depuis les
LREE jusqu’aux HREE (Cen/Ybn ~ 0.02) et une anomalie positive en Eu (Eux/Eu* = 0.9-
2.9). Le spectre étendu aux €léments en trace des textures maillées est appauvri en alcalins
(Ba,/Ce, = 0.3-0.6) alors que les bastites sont enrichies en ces mémes éléments (Ba,/Ce, =
1.2-8.5). Les deux textures présentent des anomalies positives en Pb (Pb,/Ce, = 5-45) et Sr
(Sry/Nd, = 1.4-2.2). Les textures maillées ont des teneurs en B (28-69 ppm), As (b.d.1.), Sb (<
0.002 ppm) et Cs (0.0006-0.0008 ppm) similaires et en Li (0.04-0.05), Ba (0.02-0.04 ppm),
Rb (< 0.014 ppm) plus faibles que les bastites (B = 27-48 ppm; Li = 0.30-1.76 ppm; As =

b.d.Il.; Sb <0.02; Ba=0.09-0.61 ppm; Rb = 0.01-0.19 ppm ; Cs = 0.0002-0.0014 ppm).

L’antigorite composant les bordures des mailles ou en veines (Yb = 0.3-0.6 xC1) a des
concentrations en REE plus faible que 1’antigorite composant la bordure des bastite (Yb =
1.7-2.7 xC1 ; Figure II1.18). L’ensemble des spectres en REE d’antigorite présente une pente
positive depuis les LREE jusqu’aux HREE (Cex/Yby = 0.1-0.2) et une anomalie positive en
Eu (Eun/Eu* = 1.0-3.9). Leur spectre ¢étendu aux ¢éléments en trace posséde un
appauvrissement en alcalins (Ba,/Ce, = 0.7-1.3) et des anomalies positives en Pb (Pb,/Ce, =
5-104) et Sr (Sry/Nd, = 0.9-3.3). Les antigorites ont des compositions en FME (B = 37-57
ppm; Li = 0.10-0.51 ppm; As < 0.02; Sb = b.d.l.; Ba = 0.02-0.13 ppm; Rb ~ 0.01 ppm ; Cs

~0.0005 ppm) similaires aux mailles et bastites.
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Figure III.18 : Spectres en éléments en trace des serpentines mixtes et antigorite des serpentinites
massives. Les valeurs sont normalisées a celles du manteau primitif (Sun & McDonough (1989). Les
champs gris correspondent aux minéraux primaires (valeurs du massif du Lanzo, cette thése, pour
P’olivine et du Monte Maggiore, Rampone et al., 2008, pour les pyroxénes). Les différents figurés utilisés
correspondent aux différents échantillons analysés.

I11.4.) Chemin P-T des ophiolites du Cap Corse

Les métagabbros du Monte Maggiore recoupent un encaissant péridotitique plus ou
moins serpentinisé¢. Aucune bordure figée n’est observable au contact de ces roches attestant
que les métagabbros se sont mis en place en profondeur avant la serpentinisation des
péridotites. Il apparait donc que 1’évolution P-T des métagabbros est identique a celle des

péridotites. L’étude pétrologique montre que les différentes lithologies du Monte Maggiore
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cristallisent différentes parageneses de BP-HT a BT et de HP-BT permettant de reconstruire le

chemin P-T du massif.

L’exhumation du massif, en contexte de TOC (Jackson & Ohnenstetter, 1981 ; Piccardo
& Guarnieri, 2010), est mis en évidence par 1I’imprégnation de la péridotite a spinelle dans le
domaine de la péridotite a plagioclase (Figure II1.13). Durant I’océanisation, les plagioclases
sont déstabilisés, au contact avec 1’olivine, en un assemblage a chlorite et trémolite (Figure

11.19).

Dans les métagabbros, le refroidissement progressif et 1’hydratation de la lithosphére
océanique sont marqués par la cristallisation d’amphiboles brunes puis vertes aux dépens du
plagioclase et du clinopyroxéne magmatiques (Figure II1.12b-d). Lors de cet épisode, 1’olivine
magmatique est, au contact avec le plagioclase, déstabilisée en un assemblage a chlorite et
trémolite (Nicollet et al., 2001 ; Figure IIl.12a ; Figure III.19). Dans les péridotites, a plus
basse température, entre 400 et 200°C (Andreani et al., 2007), I’olivine et 1’orthopyroxéne

sont remplacés par des assemblages a lizardite et chrysotile.

Lors de la subduction, les amphiboles des métagabbros sont partiellement recristallisées
en glaucophane (Figure I1I.12c, d). Le plagioclase est transformé en un assemblage a zoisite et
jadéite (Figure II1.19). L’observation de ces deux assemblages de HP ne permet pas de
contraindre trés précisément les conditions du pic de métamorphisme du massif. Néanmoins,
I’absence de quartz dans les roches suggére que celles-ci n’ont pas franchi la transition de
HT : Ab = Jd + Qz. L’absence de lawsonite dans le site cristallographique du plagioclase
permet de situer les conditions P-T d’équilibre des métagabbros. En effet, lors de
I’augmentation des conditions P-T en contexte de subduction, la lawsonite est d’abord
transformée au contact avec le plagioclase en un assemblage a zoisite et jadéite (Schmidt &

Poli, 1995), puis a plus haute température en un assemblage a paragonite, zoisite et quartz
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(Nicollet, 2010). Dans le massif du Monte Maggiore, il semble que la lawsonite ait été
déstabilisée a relativement basse température lors de la réaction : Lws + Gln = Pg + Zo + Chl
+ Qtz + H,O (Figure II1.19). En effet, dans les métapélites composant les unités adjacentes ou
le glaucophane n’est pas présent, la lawsonite est abondante. En admettant que 1’unité du
Monte Maggiore et les métapélites adjacentes aient été enfouies a des conditions P-T
similaires lors de la subduction, il semble que ces massifs n’ont pas franchi la réaction Lws =
Ky + Zo + Qz. Ainsi, I’observation des métagabbros permet de contraindre les conditions du
pic de métamorphisme du massif dans un intervalle de 300 a 500°C et 4 a 14 kbar (Figure

11.19).

Dans les serpentinites massives du massif du Monte Maggiore, les mailles et les bastites
océaniques sont partiellement recristallisées en antigorite (Figure II1.16). Nous avons vu
précédemment que dans le prisme d’accrétion du Queyras, la transition lizardite vers
antigorite est estimée entre ~300 et 400°C (Evans, 2004; Schwartz et al., 2013). Ainsi,
I’association de textures a lizardite/chrysotile et d’antigorite dans les serpentinites massives
suggere que le pic de métamorphisme du massif du Monte Maggiore est compris dans le
champ divariant de la réaction lizardite/chrysotile-antigorite. Cette observation permet de

réduire le pic en P-T du massif a un intervalle de 300-400°C et 4-12 kbar (Figure II1.19).

Les ophiolites a serpentinites du Cap Corse présentent une déformation hétérogeéne. A
Centuri (Figure II1.8), les serpentinites sont massives et préservent les structures mantelliques
(litage et chenaux de dunites, Figure II1.9a et c). Dans ces roches, la lizardite est totalement
recristallisées en antigorite. Ceci suggere que [’ophiolite de Centuri a enregistré des
conditions métamorphiques de plus haute température que 1’ophiolite du Monte Maggiore

(Figure II1.19).
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Dans la partie Est du Cap Corse, les ophiolites a serpentinites sont déformées. Bien que la
déformation accélére la cinétique de la réaction lizardite vers antigorite (Ribiero Da Costa et
al., 2008), les roches préservent en grande partie une parageneése de BP a lizardite et
chrysotile. Les textures observables dans les serpentinites massives des ophiolites de la partie

Est du Cap Corse sont similaires a celles observées au Monte Maggiore. Ceci suggére que ces
ophiolites n’ont pas dépassé le champ divariant de la transition lizardite vers antigorite et ont

enregistrées des conditions métamorphiques proches de celles du Monte Maggiore.
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Figure I11.19 : Chemin P-T du massif du Monte Maggiore. Lors du refroidissement intra-océanique, les
gabbros cristallisent du clinopyroxéne, du plagioclase, de I’olivine et éventuellement de la hornblende
brune par réaction péritectique (Hbl B out). A plus BT, I’amphibole métamorphique croit jusqu’a des
températures de 500°C. A partir de ~ 700°C, ’olivine est recristallisée en un assemblage a trémolite et
chlorite en contact avec I’orthopyroxéne et le plagioclase. Sur le chemin P-T, les conditions en pression et
températures de la lithosphére lors de son refroidissement intra-océanique sont fixées arbitrairement.
Celles-ci varient entre 5°C / 0.2-0.3 kb au niveau du plancher océanique et ~ 2 kb / ~ 350°C au niveau du
Moho. Lors des premiers stades de la subduction, ’amphibole est transformée en glaucophane et le
plagioclase est recristallisé en jadéite et zoisite. L’absence de lawsonite et de quartz permet de restreindre
les conditions du pic de métamorphisme a un champ s’étalant de 300 a 400°C. Le pic en P-T du massif est
compris dans le champ divariant de la transition lizardite vers antigorite. A I’opposé, dans I’ophiolite de
Centuri (Ce), la lizardite est totalement recristallisée en antigorite suggérant que cette ophiolite a
enregistré des conditions P-T de plus haut degré métamorphique. E et S: champs divariants de la

transition lizardite vers antigorite d’aprés E : Evans et al. (2004) et S: Schwartz et al. (2013). 2, 3:
Nicollet et al. (2001) ; 4, 5 : Schmidt et Poli (1995) ; 1 et 1°, 6 : Nicollet (2010).
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Les ophiolites du Cap Corse enregistrent des conditions métamorphiques variées, ce qui
suggere un échantillonnage de la plaque plongeante a différentes profondeurs lors de la
subduction. Ces massifs sont assemblés lors de leur exhumation dans le prisme d’accrétion.
Les ophiolites a serpentinites du Cap Corse sont de petite taille (au maximum kilométrique) et
associées a I’unité des Schistes Lustrés des Alpes. Leur histoire géodynamique est rattachable
au prisme d’accrétion. L’évolution pétro-géochimique de ces ophiolites seraient donc
comparable a celle des serpentinites du Queyras. Au contraire, le massif ultrabasique du
Monte Maggiore n’est pas directement en contact avec les métasédiments du prisme
d’accrétion. L’étude géochimique de 1’enveloppe de serpentinite au Sud du massif montre que
ces roches n’ont pas été contaminées et enrichies en FME lors d’interactions
sédiments/serpentinites (e.g. Queyras). En effet, cette ophiolite étant peu déformée, treés
volumineuse (plusieurs km?) et pas en contact direct avec des sédiments, il est peu probable
que des interactions sédiments / serpentinites puissent modifier significativement la

composition de ’ensemble des serpentinites du massif.

I1L.5.) Serpentinisation intra-océanique des péridotites

Au niveau des rides a expansion lente ou ultra-lente, lors du refroidissement et de
I’hydratation de la lithosphere, les péridotites sont remplacées par un assemblage a lizardite et
chrysotile (Mével, 2003) pour des températures variant entre 400 et 200°C (Hebert et al.,
1990, Agrinier and Cannat, 1997). Cet épisode de serpentinisation affecte principalement

I’olivine et I’orthopyroxeéne.

Au Monte Maggiore, la serpentinisation océanique de la péridotite mantellique est initiée
par la mise en place de fractures conjuguées dans lesquelles les fluides peuvent percoler
jusqu’en profondeur (Figure IIl.14a, b). Cet épisode est associé a la cristallisation d’une

serpentine V1 et de magnétite (Figure I1I.14c). La serpentine V1 est composée de chrysotile et
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lizardite et est similaire aux serpentines V1 observées en contexte intra-océanique (Andreani
et al., 2007). Cet épisode de serpentinisation est trés localisé. Il est suivi d’un second épisode
de serpentinisation intra-océanique associ¢ a la cristallisation de serpentine V2 (Figure
III.14c). Ce dernier affecte la quasi-totalité des péridotites. La serpentine V2 forme un réseau
de veines plus ou moins denses traversant les minéraux primaires de la péridotite. Au contact
des fractures conjuguées, les orthopyroxeénes et les olivines sont totalement serpentinisés en
bastite et maille. En effet, lors de la percolation du fluide dans la roche, la serpentine V2
commence a cristalliser aux joints de grain et au niveau de micro-fractures. Lorsque la
circulation de fluide est plus importante, comme par exemple a proximité¢ des fractures
conjuguées, les minéraux primaires sont totalement remplacés par de la serpentine de type V2
qui forme des textures maillée ou bastite. Le dernier épisode de serpentinisation correspond a
la formation de chrysotile V3 (Figure III.14c). Celle-ci est localisée au niveau des fractures
les plus épaisses. Ces serpentines sont similaires aux « crack-seals » décrits en contexte intra-

océanique (veines V3 dans Andreani et al., 2007).

La composition en REE des serpentines V1 est équivalente a celle de 1’orthopyroxene
suggérant qu’elle est héritée de ce dernier (Figure I11.17). La déstabilisation de ce minéral en
serpentine est plus favorable que la serpentinisation de I’olivine a des températures
supérieures a 350°C (Martin and Fyfe, 1970). Ceci-ci indique la relativement haute
température de cet événement (T° > 350°C). La cristallisation des serpentines V2 est
accompagnée par une diminution des concentrations en REE par rapport aux serpentines V1
(Figure III.17). Leur composition est intermédiaire entre l’olivine et [’orthopyroxéne
suggérant qu’elle résulte de I’homogénéisation en composition de ces deux minéraux. Les
¢tudes intra-océaniques (Andreani et al., 2007) et expérimentales (Martin and Fyfe, 1970)
montrent que l’olivine et I’orthopyroxéne sont serpentinisées conjointement a des

températures de I’ordre de 200 a 350°C. En contexte intra-océanique, ’initiation de la
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serpentinisation a ces températures est associée a des profondeurs proches du MOHO
sismique (Andreani et al., 2007). Les concentrations en REE des serpentines V3 sont plus
faibles que celles des serpentines V2 (Figure I11.17). De plus, certaines serpentines V3 ne
présentent pas d’anomalie positive en HFSE (Figure II1.17). Ceci suggere que
I’orthopyroxéne, qui est le seul minéral primaire possédant des anomalies positives en HFSE,
n’est pas ou peu dissous lors de la formation de ces serpentines. De plus, cet épisode de
serpentinisation a lieu a des températures inférieures a 250°C car [D’olivine est
préférentiellement déstabilisée en serpentine par rapport a I’orthopyroxéne (Martin & Fyfe,
1970). On remarque que les différentes générations de serpentines intra-océaniques ont un
aplatissement plus ou moins marqué dans la région des M-HREE. Ceci indique la
participation d’une ou d’autres phases telles que le plagioclase ou le clinopyroxéne lors de la

serpentinisation intra-océanique.

La cristallisation successive des serpentines V1 a V3 se réalise lors du refroidissement
progressif et de I’hydratation des péridotites mantelliques lors de leur exhumation en contexte
intra-océanique. Par rapport aux minéraux primaires de la péridotite, ces serpentines ont des
concentrations en alcalins, Pb, Sr et quelques FME plus élevées (Figure I11.17). Ceci atteste
que ces ¢léments sont apportés par une phase fluide lors de la serpentinisation de la péridotite.
Les concentrations en FME des serpentines V1, V2 et V3 sont peu variables. Seules les
concentrations en B diminuent en passant des serpentines V1 a V3. En contexte intra-
océanique, le B est progressivement stocké dans la structure de la serpentine a mesure que les
fluides circulent (Pabst et al., 2011). En admettant que la composition du fluide est constante
au cours de la serpentinisation océanique, la diminution des concentrations en B dans les

serpentines V1, V2 puis V3 traduit une diminution du rapport eau/roche.

138



I11.6.) La lithosphére océanique du Monte Maggiore :

une zone de serpentinisation progressive.

Les unités ophiolitiques du Cap Corse enregistrent des conditions métamorphiques
variables dans le domaine du faciés Schistes Bleus. Parmi celles-ci, le massif du Monte
Maggiore se distingue : cette ophiolite ne semble pas avoir évolué au sein du prisme
d’accrétion lors de la subduction et elle préserve un contact d’origine océanique entre des
péridotites ayant un taux de serpentinisation variable (entre 20-80%) et des serpentinites

(serpentinisation ~ 100%).

Dans le massif du Monte Maggiore, les péridotites sont totalement serpentinisées au Sud
et a I’Est. Ces derniéres constituent une enveloppe de serpentinites, majoritairement
composées d’assemblage a lizardite et chrysotile partiellement recristallisé en antigorite lors
de la subduction alpine. Dans le massif, la transformation de la lizardite en antigorite est
principalement observable dans cette enveloppe de serpentinite. Cette zone accommode
préférentiellement la déformation ce qui accélere le développement de 1’antigorite aux dépens

de la lizardite.

Dans I’enveloppe de serpentinite, les textures maillées et bastites cristallisent aux cceurs
des boudins de serpentinite massive. Ces textures sont semblables aux serpentines V2 et leurs
compositions en REE et en éléments en traces sont similaires (Figure I11.17 et Figure II1.18).
Ainsi, I’épisode de serpentinisation V2 semble étre responsable de la serpentinisation

généralisée du massif (péridotites et serpentinites) lors de I’océanisation du massif.

Le taux de serpentinisation ¢élevé des serpentinites par rapport aux péridotites montre que
ces roches ont ét¢ hydratées de manicre plus importante. En contexte intra-océanique, il est

proposé a partir des modeles géophysiques que la lithosphére soit fortement serpentinisée en
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surface, et qu’elle présente une zone de serpentinisation dégressive en allant vers le bas
(Canales et al., 2000; Cannat et al., 2010). L’ophiolite du Monte Maggiore met a
I’affleurement cette zone de serpentinisation dégressive. En effet, en allant vers le Nord les
péridotites sont massives et présentent un taux de serpentinisation variable (Figure III.11). Le
contact entre les serpentinites et les péridotites est diffus. Dans les péridotites, la
serpentinisation est bimodale : le taux de serpentinisation est proche de 100% au niveau des
fractures et varie entre 10 et 40% au niveau des péridotites (Figure IIl.14a). En effet, dans
cette zone, la serpentinisation est initiée localement via des fractures permettant la circulation
de fluides et la serpentinisation locale de la roche (serpentine V1) a des températures
supérieures a 350°C (Figure I11.14b). Le refroidissement progressif de la lithosphére entre 350
et 250°C est ensuite marqué par une serpentinisation invasive (serpentine V2) se développant
dans I’encaissant péridotitique a partir de ces fractures ou les fluides circulent. Ces structures
illustrent la serpentinisation hétérogene de la lithosphére océanique profonde. Les modéles
géophysiques montrent une augmentation de la vitesse des ondes sismique entre 1.4 et 3.4 km
de profondeur dans la lithosphére océanique (Canales et al., 2000 ; Cannat et al., 2010). Dans
cette zone, le taux de serpentinisation de la péridotite diminuerait de 100 a 0% avec la
profondeur. Ces observations sont cohérentes avec celles réalisées au Monte Maggiore ou les
péridotites présentent un taux de serpentinisation variable sur une zone de 1 et 1.5 km de long

du Sud au Nord (Figure IIL.11).

Ainsi, I’ophiolite du Monte Maggiore posseéde une structure analogue a celle des modéles
intra-océaniques : elle présente un gradient de serpentinisation progressif en allant vers le Sud
surmontées par des serpentinites plus superficielles a ’extréme Sud. Cependant, I’épaisseur
de I’enveloppe de serpentinite est faible (~ 400m) par rapport a celle envisagée en domaine

intra-océanique : par exemple, Cannat et al. (2010) propose que les premiers 1.4 km de la
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lithosphére soient fortement serpentinisés (~ 100%). Au Monte Maggiore, seule la partie la

plus profonde de I’enveloppe superficielle complétement serpentinisée est présente.
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IV. Les ophiolites éclogitiques du Monviso et du

Lanzo

Dans ce chapitre nous continuons a suivre 1’évolution pétrologique et géochimique des
serpentinites lors de la subduction. Nous nous intéressons ici aux ophiolites du Monviso et du
Lanzo qui ont été métamorphisées dans les conditions du faciés Eclogites lors de la
subduction alpine. Le Monviso est composé exclusivement de serpentinites, de métagabbros
et d’éclogites suggérant qu’il s’agit d’un échantillonnage des parties les plus superficielles de
la lithosphére océanique. Le massif du Lanzo présente un contact entre des péridotites peu
serpentinisées et des serpentinites (front de serpentinisation). Ces lithologies sont associées a
de rares filons et poches de métagabbros. Cette association de lithologies est analogue a celle

observée dans le massif du Monte Maggiore.
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IV.1.)) L’ophiolite du Monviso

Le massif du Monviso se situe a la limite de la frontiere franco-italienne a 70km au
Sud-Ouest de Turin. 11 est séparé du prisme d’accrétion du Queyras a 1’Ouest par une faille
normale ductile a pendage Ouest (Ballévre et al., 1990). A 1’Est, une structure similaire sépare
le massif du Monviso des unités continentales éclogitiques de ultra-haute pression (UHP) de
Dora Maira (Blake & Jayko, 1990, Schwartz et al., 2001). Le massif du Monviso est constitué
d’unités d’extension plurikilométrique de métabasites, serpentinites et métasédiments

imbriquées les unes aux autres.

Figure IV.1 : Serpentinites foliées (+/- en éboulis) dont la foliation enveloppe des boudins hectométriques
de serpentinites plus massives (vue des serpentinites situées au-dessus du Pian del Re.). Le boudin fait
environ 100m de long.

Le massif du Monviso est composé de larges volumes de métagabbros enveloppés par
des serpentinites foliées. Le tout est fortement découpé par un ensemble de cisaillements. De
maniére générale, les métagabbros constituent les lithologies les plus compétentes et forment
des amandes hectométriques dans le paysage. Parfois, les serpentinites forment elles aussi des
amandes massives métriques a hectométriques (Figure IV.1). Les études précédentes réalisées

sur les métagabbros du massif soulignent leur diversité chimique (Lombardo et al., 1978 ;
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Nisio, 1985 ; Lardeaux et al., 1987 ; Schwartz et al., 2001 ; Angiboust et al., 2012a):
métagabbros alumino-magnésiens, magnésiens, chromiféres et ferrotitanés. L’ensemble est
métamorphisé dans les conditions du faci¢s éclogite avec une paragenése de haute pression

composée d’omphacite, grenat et glaucophane +/- lawsonite/zoisite.
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Figure IV.2 : (a) Carte géologique de la partie centrale du Monviso (Schwartz et al., 2001) montrant les
différentes unités tectoniques du massif. Les différentes estimations P-T du faciés eclogitique sont de (*)
Blake et al. (1995) ; (**) Messiga et al. (1999) et en gras de Schwartz et al. (2000). L’unité du Lago
Superiore est cerclée en rouge. L’unité de Chianale se situe au Sud de la carte. (b) Sketch illustrant le
mécanisme d’exhumation par un chenal de serpentinisation (Angiboust et al., 2012a).
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IV.1.a.) Conditions P-T des métagabbros et évolution

géodynamique du massif

Les estimations thermobarométriques réalisées sur les gabbros et/ou les méta-
sédiments associés montrent que le massif a enregistré un pic métamorphique aux alentours
de 550°C et 20kbar vers 48-55 Ma (Cliff et al., 1998 ; Moni¢ and Philippot, 1989 ; Schwartz,
2001 ; Angiboust et al., 2012a). Bien que ces différentes études s’accordent sur les conditions
P/T qu’a subi le massif, les interprétations quant a I’évolution géodynamique de ce massif

différent.

A partir d’estimation P/T, basées sur le thermobaromeétre Fe-Mg entre le grenat et le
clinopyroxéne d’Ellis & Green (1979) pour les chimies ferrotitanées et de Pattinson &
Newton pour les chimies alumino-magnésiennes, Schwartz et al. (2001) proposent I’existence
de conditions métamorphiques contrastées au sein du massif du Monviso avec un gradient en
allant vers le Nord. Ces variations sont indépendantes de la chimie des roches initiales
étudiées. Ainsi, ces auteurs distinguent quatre unités dont le volume est inférieur a 50 km?
parmi lesquelles 1’unité de Lago Superiore aurait enregistré des conditions métamorphiques
maximales a 620°C et 24 kbar (Figure IV.2). Ces estimations sont interprétées comme
reflétant un échantillonnage a différentes profondeurs de la lithosphére océanique subduite.
L’exhumation de ces morceaux de lithosphere océanique serait rendue possible grace a un
chenal de serpentinisation ou les serpentinites feraient office de lubrifiant tectonique
permettant I'exhumation de matériel plus dense que les serpentinites, tel que les métagabbros
(e.g. Hermann et al., 2000 ; Guillot et al., 2004). Dans ce mod¢le, 1’origine des serpentinites
reste a préciser : serpentinites résultant de I’hydratation du coin mantellique (ex. Himalaya ;
Deschamps et al., 2010) ou serpentinites océaniques. Blake & Jayko (1990) proposent qu’il

s’agisse d’un mélange entre des serpentinites du coin mantellique et océaniques.
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Figure 1V.3: (a) Carte géologique de la partie centrale du massif du Monviso (Angiboust et al., 2012a)
montrant 2 unités de P-T différentes. Trois grandes fractures recoupent ’unité du Lago Superiore. Les
estimations P-T obtenues par caractérisation thermique du graphite par spectroscopie RAMAN sont
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marquées par des boites blanches. (b) Schéma illustrant le mécanisme d’exhumation par une large piéce
de crofite océanique (Angiboust et al., 2012a).

Angiboust et al. (2012a) proposent, a partir d’estimations P-T réalisées par
caractérisation thermique du graphite par spectroscopie RAMAN (Beyssac et al., 2002) dans
les métasédiments, 1’existence de seulement deux unités dans le massif dans lesquelles les
conditions P-T seraient homogenes (Figure IV.3) : I'unité de Lago Superiore (530°C et 27
kbar) et 1’unité du Monviso (500°C et 22 kbar). Ces unités préserveraient alors une séquence
océanique typique composée de haut en bas de lave en coussins, filons, poches de métagabbro
et manteau serpentinisé. Ainsi, I’exhumation de 1’ophiolite du Monviso serait la conséquence
d’une faille de détachement tardive pendant la subduction (Angiboust et al., 2012b). Dans ce

modele, les serpentinites représentent une unité continue, basale, de la lithosphére océanique.

IV.1.b.) Pétrologie des serpentinites

Afin de caractériser la nature du matériel serpentineux observé dans le massif du
Monviso et ainsi affiner les modeles proposés par les différents auteurs, nous avons
échantillonné deux zones a serpentinites susceptibles d’avoir enregistré des conditions P-T
contrastées : la vallée de Chianale (5 échantillons), située au Sud du massif, et I'unité du Lago

superiore (10 échantillons), localisée au Nord du massif (Figure IV.2).

» Les serpentinites de la vallée de Chianale
L’unité de Chianale est composée de serpentinites foliées dont la foliation entoure des
amandes métriques de serpentinites plus massives (Figure IV.4a). Les parties massives
présentent a l’affleurement quelques cristaux blancs (anciennes bastites) et veinules de

serpentine blanche millimétriques.

Les serpentinites massives sont majoritairement composées d’antigorite associée a du

clinopyroxene, du chrysotile tardif, de la chlorite, de la trémolite et de la magnétite. Hormis,
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le clinopyroxéne mantellique qui est peu préservé, les autres minéraux primaires de la
péridotite (olivine, orthopyroxéne, spinelle ou plagioclase) ne sont plus présents dans la roche.
En lame mince, les sites des pyroxénes sont en grande partie remplacés par des lamelles
d’antigorite orientées, parfois associées a des granules de trémolites de ~100 um. Au niveau
du site de I’olivine, I’ancienne texture maillée est partiellement préservée (Figure IV.4b). Le
bord de la maille est remplacé par de 1’antigorite lamellaire associée a des lignes discontinues
de magnétite. Le cceur de la maille est homogene et peut présenter des spectres intermédiaires
entre la lizardite et I’antigorite (Figure IV.4d). Les analyses en éléments majeurs des cceurs de
maille (Al,O3 = 1.2-3.0 wt%, FeO = 2.6-3.2 wt% ; Cr,O3 = 0.2-0.5 wt%) sont identiques a

celles de I’antigorite (Al,O3 = 0.8-3.5 wt% ; FeO =2.4-3.0 wt% ; Cr,03 = 0.3-0.7 wt%).

Deux types de clinopyroxénes cristallisent dans ces roches. Le clinopyroxéne
mantellique est peu préserve. Il possede une bordure indentée, interprétée comme une bordure
de dissolution et les anciennes exsolutions d’orthopyroxéne sont remplacées par de
I’antigorite lamellaire. Les teneurs en Cr,Os et Al,O; et le rapport XMg (= Mg/(Fe+tMg)) du
clinopyroxéne mantellique varient respectivement de 0.3-1.1 wt%, 1.2-2.7 wt% et 0.91-0.96.
Du clinopyroxéne métamorphique peut étre en couronne autour de 1’antigorite ou sous forme
de cristaux a texture spinifex associés a de la chlorite (Figure IV.4c). Le clinopyroxéne est
partiellement transformé en trémolite. Les clinopyroxénes métamorphiques ont des teneurs en
Cr,05 et ALLO; inférieures a 0.1 wt% et un XMg variant de 0.96-0.98. L’ensemble des

minéraux de la roche est recoupé par des veines de chrysotile tardif.

Les serpentinites foliées entourant les amandes de serpentinite massive sont
composées exclusivement d’antigorite avec quelques amas de magnétite. Les anciens sites des
pyroxenes présentent des lamelles d’antigorite larges de ~50 um associées a des amas de
magnétite, alors que les anciens sites de I’olivine sont composés de lamelles de ~10 pm de

large.
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Figure IV.4 : (a) Boudins de serpentinite massive enveloppés par une fine bordure de serpentinite foliée
(marquée par des pointillés rouges). (b) Microphotographie en LPA d’une texture maillée partiellement
préservée : le ceeur de la maille mixte est homogéne alors qu’en bordure des lamelles d’antigorite sont
associées a des résidus de magnétite. (c) Microphotographie en LPA d’un assemblage a chlorite recoupé
par des agrégats a clinopyroxéne secondaire a texture spinifex et trémolite. (d) Spectres RAMAN

d’antigorite et des mixtes a lizardite et antigorite.
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= Les serpentinites du Lago Superiore
L’unité de Lago Superiore est composée de serpentinite foliée enveloppant des

amandes de serpentinites massives (Figure IV.1) ou de métagabbros hectométriques.

En lame mince, les serpentinites massives sont totalement recristallisées en antigorite
lamellaire peu orientée. Les minéraux primaires de la péridotite ne sont pas préservés dans ces

roches et peu de phases accessoires sont observables (magnétite, trémolite <5%).

La bordure des amandes des serpentinites ou des métagabbros est composée de
serpentinites foliées. Ces dernicres présentent des structures C-S. La foliation (S) de la
serpentinite est réguliere. Elle s’atténue en se courbant de part et d’autre d’une partie médiane
et est recoupée par une nouvelle surface (C) espacée et discontinue (Figure IV.5a). On notera
que la surface C correspond plus précisément a un plan de cisaillement, c¢’est pour cette raison

qu’on la nomme C.

En lame mince, les serpentinites foliées sont composées d’un ensemble d’antigorite,
chlorite, trémolite et brucite orienté selon la foliation S (Figure IV.5b). Les teneurs en Al,O3,
FeO et Cr,O; des antigorites sont trés hétérogenes ; elles varient respectivement de 0.0 a 2.9
wt%, de 1.8 a 4.7 wt% et de 0 a 1.5 wt%. Les zones de cisaillement C contiennent un
assemblage métamorphique a olivine, clinopyroxéne et magnétite (Figure IV.5b).
L’observation en lumiere réfléchie des olivines métamorphiques révele la présence d’une
bordure de quelques microns de composition différente (Figure IV.5¢) : le coeur des olivines a
un XMg de 0.88-0.89 et des teneurs en NiO et MnO variant de 0.36-0.49 wt% et 0.32-0.41
wt% alors que la périphérie du minéral, associée a de la magnétite en inclusion, a un XMg
(0.93-0.94) plus élevé et des teneurs en NiO (0.08-0.14 wt%) et MnO (0.25-0.27 wt%) moins
¢levées que le coeur. Le clinopyroxéne métamorphique a, quant a lui, un XMg de 0.97-0.98 et

des teneurs en Al,O; et Cr,O3 inférieures a 0.1 wt%.
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Figure IV.5 (a) Serpentinite foliée présentant des structures C-S. (b) Microphotographie en LPA
présentant de I’antigorite et de la brucite orientée selon la foliation S et de ’olivine de déserpentinisation
orientée selon la surface C. (¢) Microphotographie MEB (BSE) montrant une olivine secondaire avec une
fine bordure moins riche en Fe que le cceur et associée a de la magnétite.

IV.l.c.) Evolution PT des serpentinites

L’observation pétrographique met en avant trois types d’échantillons de serpentinites :
des serpentinites massives a antigorite "/ lizardite (Atg/Liz-serpentinites) ; des serpentinites
massives ou foliées totalement recristallisées en antigorite (Atg-serpentinites) et des
serpentinites présentant des assemblages de déserpentinisation a clinopyroxeéne et olivine
(Ol12/atg-serpentinites). Les différentes paragenéses préservées dans ces roches permettent de

reconstruire I’évolution métamorphique des serpentinites au cours d’un chemin P-T.
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Les mesures isotopiques en Sr réalisées sur les serpentinites du massif montrent que
I’hydratation de la péridotite mantellique a pu étre initiée a un stade océanique (Hattori &
Guillot, 2007). Cet épisode est partiellement préservé dans la vallée de Chianale ou, au coeur
de boudins de serpentinite massive, des textures maillées sont partiellement recristallisées en
antigorite (Figure IV.4b). Ces textures sont analogues aux mailles océaniques (Wicks &
Whittaker, 1977). Elles témoignent d’un taux de serpentinisation avancé dans les péridotites
du Monviso au stade océanique (Viti & Mellini, 1998). Au vu des modeles géophysiques
réalisés en contexte intra-océanique (e.g. Canales et al., 2000) ceci suggere que ces roches ont

appartenu aux premiers ~ 4km de la lithosphére océanique.

Lors de la subduction, avec 1’augmentation en température, la lizardite est
progressivement remplacée par de I’antigorite. Dans les boudins de serpentinite massive de la
vallée de Chianale, la coexistence des deux polymorphes de BP/BT et HP/HT montre que la
transition lizardite en antigorite est incomplete. D’apres les estimations thermobarométriques
de Evans et al. (2004) et les observations pétrologiques de Schwartz et al. (2013), ceci
suggere que les cceurs des boudins de la vallée de Chianale ont préservé des conditions

métamorphiques inférieures a 400°C.

Les serpentinites foliées de la vallée de Chianale et les serpentinites massives de
I’unité du Lago Superiore sont composées exclusivement d’antigorite. Il n’existe pas (ou plus)
d’évidences d’une serpentinisation océanique. D’aprés les études expérimentales et
thermobarométriques sur la stabilité de ’antigorite en subduction (Ulmer & Trommsdorff,
1995 ; Wunder & Schreyer, 1997 ; Bromiley & Pawley, 2003) ceci suggere que ces roches ont

enregistré des conditions métamorphiques comprises entre 400 et 600°C.

A T’unité du Lago Superiore, les serpentinites foliées présentent une paragencse a

olivine, clinopyroxéne et chlorite associ¢e a des plans de cisaillement (C). L’observation de
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structures similaires a Erro Tobbio (Voltri Group) suggére que cette paragenese s’est formée
par déshydratation de I’antigorite prograde (Scambelluri et al., 1995). De plus, dans ces
roches, ’olivine de déserpentinisation est au contact avec de la brucite et de 1’antigorite
prograde (Figure IV.5b). Il semble donc que la réaction mise en jeu est : Atg + Bru = OI2
(Fo95) + H20 (Evans, 2004). Pourtant, la majeure partie des olivines de déserpentinisation du
Monviso est riche en fer (Fo = 0.88-0.89). En effet, la Figure IV.5c montre une trés fine
bordure d’olivine magnésienne associ¢e a de la magnétite absente au cceur des olivines. Ceci
suggere que la magnétite intervient dans la réaction (Nozaka, 2003) et permet la formation

d’une olivine de déserpentinisation de composition Fo ~ 89.

Iv.1.d.) Chimie des serpentinites du Monviso.

Nous avons analysé 5 serpentinites en roche totale lors de cette étude. Celles-ci
proviennent des unités de Chianale (boudin de serpentinite massive Visl et serpentinite foliée
I’enveloppant VislF) et du Lago Superiore (boudins de serpentinite massive : Vis12 et Vis9 :
serpentinite foliée enveloppant les boudins : Vis5b). Parmi ces serpentinites, trois

compositions sont distinguées (Figure IV.6):

(1) La premicre correspond aux serpentinites massives Visl et Vis12 (Yb = 0.71-1.02
xC1). Celles-ci présentent des spectres similaires a ceux des lherzolites alpines (Figure IV.6).
Leur spectre en REE a un appauvrissement en LREE par rapport aux M-HREE (Cen/Ybn =
0.20-0.66), un aplatissement en M-HREE (Gdn/Yby = 0.79-0.85) et une anomalie négative en
Eu (EuN/Eu* = 0.56-0.64). Leur spectre étendu aux €léments en trace est caractérisé par un
appauvrissement en alcalins (Csy/La, = 0.17-0.24) par rapport aux LREE, des anomalies
négatives en HFSE (Zr,/Sm, = 0.47-0.57), Sr (Sry/Nd, = 0.20-0.64) et positives en Pb

(Pby/Ce, = 2.21-6.96) et U (U,/Nb, = 2.91-5.96) par rapport aux ¢léments voisins. Les
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concentrations en FME de ces roches sont les suivantes : As = 61-67 ppb, Sb = 70-103 ppb, Li

=140-192 ppb, Cs ~1 ppb, Ba =223-695 ppb, Rb =10-11 ppb.

Les analyses des serpentinites V10 et V14 effectuées lors de 1’étude de Lafay et al.
(2013) ont des concentrations en REE similaires a celles des serpentinites Visl et Visl2
(Figure IV.7). Elles se distinguent par un spectre en REE plus plat (Cex/Yby = 0.64-1.37 et
Gdn/Yby = 0.67-0.81) sans anomalie véritable en Eu (EuN/Eu* = 0.83-0.95). Leur spectre
étendu aux éléments en trace présente des enrichissements en alcalin (Ba,/Ce, = 1.18-1.30), U
(Uy/Nb, = 20-45) et Pb (Pb,/Ce, = 36-45) plus importants par rapport aux échantillons
analysés dans cette theése (Figure IV.7). Enfin, ces échantillons ont des concentrations en FME
plus importantes (As = 440-902 ppb, Sb = 29-50 ppb, Li = 179-195 ppb, Cs = 15-28 ppb, Ba

=1102-2761 ppb ; Rb = 109-245 ppb) par rapport aux échantillons Visl et Vis 12.

(2) La seconde correspond aux serpentinites Vis5b et Vis9 (Yb = 0.31-0.35 xC1). Ces
dernieres présentent un spectre en REE similaires a celui des dunites alpines (Figure 1V.6),
avec une pente positive depuis les LREE jusqu’au HREE caractérisée par un faible rapport
LREE/HREE (Gdn/Yby = 0.34-0.48) et une anomalie négative en Eu (EuN/Eu* = 0.31-0.77).
Leur spectre étendu aux éléments traces présente un enrichissement variable en alcalins
(Csy/La, = 0.53-8.00), des anomalies variables en HFSE (Zr,/Sm, = 0.19-1.07), négatives en
Sr (Srp/Nd, = 0.22-0.83) et positives en U (Uy/Nb, = 2.11-2.56). Ces roches ont des teneurs
plus faibles en As (26-52 ppb), Sb (30-80 ppb), Li (24-73 ppb), Ba (b.d.1.-331 ppb) et

similaires en Cs (1-5 ppb) et Rb (3 -21 ppb) par rapport aux échantillons Vis1 et Vis12.

(3) La derniere correspond a 1’échantillon VislF et est intermédiaires entre les deux
précédentes (Yb = 1 xC1). Son spectre en REE est fortement appauvris en LREE par rapport
aux HREE (Cen/Ybn = 0.04). Il présente un léger aplatissement en M-HREE (Gdn/Ybn =

0.25) et une anomalie négative en Eu (EuN/Eu* = 0.30). Son spectre étendu aux ¢léments en
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Rock/Primitive mantle

trace est appauvris en alcalins (Csy/La, = 0.43), et présente des anomalies positives en U
(Uy/Nb, = 4.67), Pb (Pb,/Ce, = 25) et négatives en Sr et HFSE (Zr,/Sm, = 0.19). La
serpentinite Vis 1F a des concentrations plus faibles en As (62 ppb), Sb (9 ppb), Li (11 ppb),
Cs (<1 ppb), Ba (135 ppb) et Rb (13 ppb) par rapport au boudin de serpentinite massive Visl

qu’elle enveloppe.
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Figure IV.6 : Diagrammes présentant la composition en éléments en trace normalisée au manteau primitif
(valeurs de Sun & McDonough, 1989) des serpentinites du Monviso.

IV.1l.e.) Chimie des serpentines du Monviso

Des analyses in situ ont été réalisées dans la serpentinite massive Visl de la vallée de
Chianale et dans la serpentinite foliée Vis5b du Lago Superiore. Dans I’échantillon Visl ont
¢été analysés le clinopyroxéne métamorphique, les assemblages mixtes a lizardite / antigorite
et Dantigorite ; dans 1’échantillon Vis5b, 1’antigorite, la brucite et [’olivine de
déserpentinisation ont €t¢ analysées. Ces analyses ont été comparées a celles effectuées dans
I’étude de Lafay et al. (2013) et aux analyses des minéraux primaires des péridotites alpines

(Piccardo et al., 2007a,b, Kaczmarek & Miintener, 2010, cette these).
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Dans 1’échantillon Visl, les clinopyroxénes métamorphiques (Yb = 3.0-3.2 xCl1)
présentent des concentrations en REE plus faibles que les clinopyroxénes mantelliques alpins
(Figure IV.7a). Ils ont un spectre en REE appauvris en LREE (Cen/Yby = 0.20-0.35)
s’aplatissant dans les M-HREE (Gdx/Yby = 0.69-0.89) avec une anomalie négative en Eu
(Eun/Eu* = 0.74-0.76). Leur spectre étendu aux éléments en trace est faiblement concentré en
alcalin par rapport aux LREE (Ba,/Ce, ~ 0.01). Il présente des anomalies négatives en HFSE

(Zro/Nd, = 0.02-0.06, Nb et Ta = b.d..L.), Sr (Sr,/Nd, = 0.36-0.46) et Pb (Pb,/Ce, = 0.32-0.39).

Les assemblages mixtes a antigorite et lizardite (Yb = 2.49-2.54) ont des teneurs en
REE plus faibles que les antigorites associées au clinopyroxéne métamorphique (Figure
IV.7b). Ils présentent un enrichissement progressif depuis les LREE vers les HREE (Cen/Yby
= 0.18-0.19) s’aplatissant légerement au niveau des M-HREE (Gdn/Yby = 0.53-0.57) et
marqué par une forte anomalie négative en Eu (Eun/Eu* = 0.02-0.04). Le spectre étendu aux
¢léments en trace de ces assemblages est appauvri en €éléments alcalins (Ba,/Ce, = 0.09-0.11)
et posséde des anomalies négatives en Nb (Nb,/Ce, = 0.07-0.09), Ta, Pb (Pb,/Ce, = 0.27-

0.33) et Sr (Sry/Nd, = 0.05-0.07).
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Figure IV.7 : Spectre en éléments en trace des (a) clinopyroxénes métamorphiques et (b) des serpentines
de I’échantillon Visl. Spectres en éléments en trace des (c) antigorites et (d) olivines de déserpentinisation
de D’échantillon VisSb. Les champs gris correspondent aux analyses des minéraux primaires des
péridotites alpines (Piccardo et al., 2007a,b ; Kaczmarek & Miintener, 2010 ; cette thése). Les valeurs sont
normalisées au manteau primitif (Sun & McDonough, 1989).

Les antigorites présentent deux types de composition. (1) Le premier type de
composition correspond aux antigorites associées au clinopyroxene secondaire (Figure IV.7b).
Celles-ci ont des compositions en REE (Yb = 0.5-1 xC1) plus faibles que les assemblages
mixtes. La forme du spectre en REE de ces antigorites est similaire a celui des assemblages
mixtes. Il présente un enrichissement progressif depuis les LREE jusqu’aux HREE (Cen/Yby
= (0.22-0.23), un aplatissement dans la région des M-HREE (Gdn/Cen = 0.57-0.65) et une

anomalie négative en Eu (EuN/Eu* ~ 0.03). Le spectre étendu aux éléments en trace a un
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appauvrissement en ¢léments alcalins (Ba,/Ce, = 0.09-0.10) et des anomalies négatives en Nb
(Nb,/Ce, = 0.10-0.14), Ta et Sr (Sry/Nd, = 0.06-0.15) par rapport aux éléments de méme
compatibilité. (2) Le deuxiéme type de composition correspond a des antigorites formées aux
dépens des assemblages mixtes décrit précédemment (Figure IV.7b). Celles-ci ont des
concentrations en REE (Yb = 0.2-0.3 xC1) plus pauvres que les assemblages mixtes et que les
antigorites associées au clinopyroxéne secondaire. Leur spectre en REE est appauvris en
LREE (Cen/Ybn = 0.26-0.36), plat dans la région de M-HREE (Gdn/Yby = 0.77-1.03) avec
une anomalie négative en Eu (Eun/Eu* ~ 0.17). Le spectre étendu aux éléments en trace est
pauvre en éléments alcalins (Ba,/Ce, < 0.08) et posseéde des anomalies négatives en Nb
(Nby/Ce, = 0.50-0.56), Ta et Sr (Sry/Nd, = 0.04-0.06) par rapport aux éléments de méme

compatibilité.

Dans I’échantillon Visl, les assemblages mixtes ont des teneurs en B (26-27 ppm) et
Ba (0.10-0.13 ppm) plus ¢€levées que les antigorites pures (B = 7-10 ppm, Ba = 0.01-0.05).
L’ensemble des serpentines composant I’échantillon a des teneurs tres faibles en Li (<0.03

ppm), As (b.d.L), Sb (b.d.L) et Cs (b.d.L).

Les antigorites composant 1’échantillon Vis5b ont des concentrations en REE et
¢léments en trace identiques a celles de I’échantillon V6 de I’étude de Lafay et al. (2013 ;
Figure IV.7¢c). Ces antigorites sont fortement appauvries en REE (Yb = 0.03-0.11 xC1) par
rapport aux analyses de serpentines précédemment décrites. Leur spectre en REE présente un
enrichissement progressif depuis les LREE jusqu’aux HREE (Cen/Yby = 0.05-0.38). Le
spectre étendu aux éléments en trace de ces antigorites présente des anomalies positives en
HFSE (Zr,/Sm, = 3-4 ; Ta,/La, ~ 7), Pb (Pb,/Ce, = 2-326) et U par rapport aux ¢éléments de
méme compatibilité. Leurs concentrations sont plus faibles en Ba (0.01-0.03 ppm), Rb (b.d.1.),
similaires en B (6-14 ppm), Li (< 0.04 ppm) et plus fortes en As (0.01-0.84 ppm), Sb (0.002-

0.015 ppm) que les serpentines décrites précédemment.
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L’olivine de déserpentinisation a des concentrations en REE (Yb = 5-10 xC1) plus
¢levées que 1’olivine mantellique (Figure IV.7¢). Elle présente un spectre plat dans la région
des L-MREE (GdN/CeN ~ 1.32) et un fort enrichissement en HREE (Cen/Yby = 0.0004-
0.0014). Son spectre étendu aux éléments en trace présente des anomalies positives en Zr
(Zr,/Sm,, ~ 3), Hf et U (U,/Nb, ~ 5) par rapport aux éléments de méme compatibilité. Les
olivines de déserpentinisation ont des concentrations plus fortes en B (~ 17 ppm) et Li (0.04-
0.35 ppm) et similaires en As (~ 0.006 ppm), Sb (~ 0.001 ppm), Ba (b.d.l.) et Rb (b.d.l.) par

rapport aux antigorites du méme échantillon.

Dans 1’échantillon VisSb, la brucite a été¢ analysée lors des sessions LA-ICPMS.
Néanmoins, les résultats obtenus ne sont pas présentables car les teneurs de référence en MgO
du standard NIST 612 sont erronées (J.L. Devidal comm. pers.). Il n’est donc pas possible de

se servir du MgO comme standard interne.

IV.1.1) L’hétérogénéité chimique des serpentinites du Monviso
et implications sur le comportement des éléments lors de la

subduction.

La composition des serpentinites massives Visl et Visl2 est proche des lherzolites
imprégnées (e.g. Piccardo et al., 2007a ; Kaczmarek & Miintener, 2010) suggérant que leur
composition chimique est héritée de ces dernicres (Figure IV.6). Dans ces roches, la
serpentine (serpentines mixtes et antigorites) a un spectre en éléments en trace similaire a
celui du clinopyroxéne mantellique, alors que sa concentration en ¢éléments en trace est
intermédiaire entre 1’olivine et 1’orthopyroxéne (Figure IV.7). Ceci suggere que le spectre en
¢léments en trace de la serpentine résulte de I’homogénéisation partielle en composition des
différentes phases composant la péridotite. Les serpentinites foliées VisSb et V6 du Lago

Superiore ont des spectres appauvris proches des dunites suggérant que leur composition est
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en grande partie héritée de ces dernicres (Figure IV.6). Les serpentines composant ces roches
ont des compositions homogénes fortement appauvries en éléments en trace par rapport a
celles précédemment décrites (Figure IV.7). En toute logique, ceci suggere que leur

composition est largement héritée de I’olivine mantellique.

L’échantillon de serpentinite foliée VislF a une composition intermédiaire entre les
dunites et les lherzolites. Cette composition peut étre interprétée comme un mélange entre ces

deux types de roche (Figure IV.6) ou par la présence locale de harzburgite.

Dans la vallée de Chianale, les serpentinites présentent des textures maillées
océaniques en grande partie recristallisées en antigorite. La composition en B et Ba des
serpentines diminue depuis les assemblages mixtes a lizardite et antigorite vers 1’antigorite
pure. Ceci suggere que, lors de la transition lizardite vers antigorite, ces ¢léments sont libérés
par des fluides. Ces observations sont similaires a celles obtenues dans 1’étude de Vils et al.

(2011) lors de la transformation de serpentines océanique en antigorite pendant la subduction.

Dans la partie Nord du massif, les vestiges de 1’oc€anisation ne sont pas observables
en lame mince. Néanmoins, les analyses isotopiques réalisées dans cette zone (Hattori &
Guillot, 2007) montrent que ces roches ont interagi avec de 1’eau de mer. Il s’agirait 1a aussi
d’une lithospheére océanique entierement recristallisée en serpentine puis partiellement

déshydratée lors de la subduction.

Les compositions en REE et traces des serpentinites et des serpentines du Monviso
sont variables (Figure IV.6 et Figure IV.7). Ces compositions semblent étre en grande partie
héritées des protolithes suggérant que les éléments en trace sont peu mobiles a 1’échelle
lithosphérique lors de la subduction. Ces roches et ces minéraux préserveraient ainsi le
caractére initialement hétérogéne de la lithosphere. Dans le massif, aucune évidence de

serpentinite provenant du coin mantellique n’est a souligner. Ceci suggere, que le chenal de
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serpentinisation du Monviso est exclusivement, ou au moins principalement, compos¢ de
serpentinites intra-océaniques sous plaquées sous le coin mantellique. Néanmoins, notre

¢chantillonnage n’est sans doute pas suffisant pour étre affirmatif.

L’olivine de déserpentinisation est enrichie en éléments peu mobiles dans les fluides
(HFSE, HREE) par rapport a 1’olivine primaire mantellique. Ces observations sont similaires
a celles effectuées dans les olivines de déserpentinisation du massif d’Almirez (Espagne,
Scambelluri et al., 2004b ; Garrido et al., 2005). Elles suggérent que les fluides en équilibre
avec I’olivine de déserpentinisation sont appauvris en HFSE et HREE par rapport aux alcalins
et aux L-MREE. Par opposition, la cristallisation de 1’olivine de déserpentinisation est
associée a un gain en B et en Li. Cette augmentation peut s’expliquer par la présence de
microphases, comme la Titanoclinohumite, ou d’inclusions fluides qui sont souvent associées
aux cristaux d’olivine de déserpentinisation (Scambelluri et al., 2001, 2004a,b ; Sanchez
Lopez-Vizcaino et al., 2005 ; Garrido et al., 2005 ; Padron-Narvarta et al., 2008). Ceci
suggere que ces ¢léments sont susceptibles d’étre piégés par 1’olivine lors de la déshydratation

de I’antigorite pendant la subduction.
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IV.2)) L’ophiolite du massif du Lanzo

Les travaux présentés dans ce paragraphe constituent la plus importante partie de cette
thése (et I'intégralit¢ de mon travail de recherche en Master 2). Afin de rendre compte du
travail effectué sur le massif du Lanzo, ce paragraphe comprend quatre parties : (1) un article
paru dans Journal of Metamorphic Geology. Ces travaux présentent 1’évolution de la structure
du massif lors de la subduction et les recristallisations successives des serpentinites et
péridotites peu serpentinisées lors de 1’océanisation, la subduction et I’exhumation du massif.
(2) Un article accepté pour publication dans le journal Chemical Geology. Cette étude
géochimique présente 1’évolution de la composition des serpentines et des serpentinites lors
de la subduction de la lithosphere océanique. (3) La derniere partie se focalise sur des objets
géologiques particuliers : des veines décimétriques de serpentine recoupant les différentes
lithologies du massif et affleurant le long d’une coupe orientée Nord Sud, localisée pres de la
ville de Germagnano (Figure IV.8 ; Coupe de Germagnano). Ces veines sont similaires a
celles observées au Monte Maggiore (Chapitre III). (4) Nous terminons ce chapitre par une
comparaison entre 1’ophiolite du Lanzo et celle du Monte Maggiore, décrite précédemment

(Chapitre III).

163



Mesozoic rocks D

Meta) ophicarbonates  |\\GN
Foliated serpentinites :l

Peridotites ]

whe Deep of main foliation

-~ Pyroxenite layering

-~ Serpentinite foliation

Figure IV.8 : Carte géologique de la partie Nord du massif du Lanzo. Les deux coupes étudiées sont AB :
coupe de Toglie et CD : Coupe de Germagnano. LZXX : localisation des échantillons.
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ABSTRACT

INTRODUCTION

The Lanzo peridotite massif is a fragment of oceanic lithosphere generated in an ocean—continent
transition context and eclogitized during alpine collision. Despite the subduction history, the massif has
preserved its sedimentary oceanic cover, suggesting that it may have preserved its oceanic structure. It is
an exceptional case for studying the evolution of a fragment of the lithosphere from its oceanization to its
subduction and then exhumation. We present a field and petrological study retracing the different
serpentinization episodes and their impact on the massif structure. The Lanzo massif is composed of
slightly serpentinized peridotites (<20% serpentinization) surrounded by an envelope of foliated
serpentinites (100% serpentinization) bordered by oceanic metabasalts and metasedimentary rocks. The
limit between peridotites and serpentinites defines the front of serpentinization. This limit is sharp: it is
marked by the presence of massive serpentinites (80% serpentinization) and, locally, by dykes of
metagabbros and mylonitic gabbros. The deformation of these gabbros is contemporaneous with the
emplacement of the magma. The presence of early lizardite in the peridotites testifies that serpentini-
zation began during the oceanization, which is confirmed by the presence of meta-ophicarbonates
bordering the foliated serpentinite envelope. Two additional generations of serpentine occur in the
ultramafic rocks. The first is a prograde antigorite that partially replaced the lizardite and the relict
primary minerals of the peridotite during subduction, indicating that serpentinization is an active process
at the ridge and in the subduction zone. Locally, this episode is followed by the deserpentinization of
antigorite at peak P—T (estimated in eclogitized metagabbros at 2-2.5 GPa and 550-620 °C): it is marked
by the crystallization of secondary olivine associated with chlorite and/or antigorite and of
clinopyroxene, amphibole and chlorite assemblages. A second antigorite formed during exhumation
partially to completely obliterating previous textures in the massive and foliated serpentinites.
Serpentinites are an important component of the oceanic lithosphere generated in slow to ultraslow
spreading settings, and in these settings, there is a serpentinization gradient with depth in the upper
mantle. The seismic Moho limit could correspond to a serpentinization front affecting the mantle. This
partially serpentinized zone constitutes a less competent level where, during subduction and exhumation,
deformation and fluid circulation are localized. In this zone, the reaction kinetics are increased and the
later steps of serpentinization obliterate the evidence of this progressive zone of serpentinization. In the
Lanzo massif, this zone fully recrystallized into serpentinite during alpine subduction and collision.
Thus, the serpentinite envelope represents the oceanic crust as defined by geophysicists, and the sharp
front of serpentinization corresponds to an eclogitized seismic palaeo-Moho.

Key words: antigorite; Lanzo; lizardite; Raman; serpentinization front.

mélange between oceanic and mantle wedge serpenti-
nites (Schwartz et al., 2001; Guillot et al., 2004; Des-

High-pressure (HP) serpentinites returned from former
subduction zones and exposed in the Alps provide
information on deep geochemical and geodynamical
processes. Previous studies, based on geochemical and
structural approaches, have proposed that serpentinites
in ophiolites are relicts of a serpentinized channel,
formed during an exhumation step and composed of a

© 2012 Blackwell Publishing Ltd

champs et al., 2011). However, recent investigations on
ophiolites demonstrated the preservation of inherited
ocean—continent transition (OCT) sedimentation
(Beltrando et al., 2010; Vitale-Brovarone et al., 2011)
questioning the origin of the Alpine serpentinites. The
Lanzo massif is an exceptional case where peridotites
are surrounded by eclogitized and exhumed serpentinite
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envelope. Its study allows the reconstruction of the
different serpentinization steps from oceanization to
subduction and exhumation.

The Lanzo massif is composed of slightly serpenti-
nized spinel/plagioclase peridotites and is surrounded
by an envelope of foliated serpentinites of ~3-5 km
thickness (Fig. 1; Boudier, 1978; Miintener et al., 2005;
Groppo & Compagnoni, 2007). Previous structural,
petrographic and geochemical studies (Nicolas et al.,
1972; Piccardo et al., 2007; Kaczmarek & Muntener,
2008, 2010) have shown that the oceanic exhumation
of the Lanzo massif occurred in an OCT context. U-Pb
zircon dating of magmatic intrusions in Lanzo peri-
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Fig. 1. Geological map of Lanzo massif and its environment
(modified after Boudier, 1978). The box corresponds to the
studied area illustrated in Fig. 2.
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dotites gives an age of 163.5 Ma (Rubatto et al., 2008),
contemporaneous with massif oceanic exhumation.
The Lanzo peridotites have a fertile composition with
respect to primitive mantle abundance (Piccardo et al.,
2007), and the rare gabbro and dolerite dykes cross-
cutting the ultramafic rocks show MORB composition
(Bodinier ez al., 1986; Bodinier, 1988). This suggests
that the Lanzo massif is a portion of oceanic litho-
sphere generated in a magma-poor setting. In this
context, the exposure of mantle peridotite on the ocean
floor is common, as observed along slow and ultraslow
spreading ridges (Cannat et al., 1995; Dick et al., 2003;
Meével, 2003). Thus, the upper part of the oceanic
lithosphere is mainly made up of serpentinites, and the
Moho discontinuity, such as defined by seismic speeds
of Vp = 8 km s™!, cannot correspond to a petrologi-
cal transition between mantle and a magmatic crust,
but fits better with a serpentinization front affecting
the mantle (Canales ef al., 2000; Mével, 2003).

The Lanzo massif also records HP Alpine subduc-
tion metamorphism between 55 and 46.5 Ma (Rubatto
et al., 2008). Despite its subduction history, the massif
largely preserves its oceanic structure. In the northwest
of the massif, a serpentinite envelope is bounded by a
metasedimentary cover of ophicarbonates, Mn-rich
metaquartzites and metabasites (Lagabrielle ef al.,
1989; Pelletier & Miintener, 2006). These rocks result
from oceanic sedimentation during the exposure of the
lithospheric mantle of the Lanzo on the oceanic floor.
Pelletier & Miintener (2006) have shown that these
metasedimentary rocks record the same evolution as
the ultramafic body of the Lanzo during the Alpine
subduction. As proposed in the Zermatt zone, this
strongly suggests that this lithostratigraphic associa-
tion, consisting of post-rift sedimentary rocks above
ultramafic rocks, was preserved during the subduction
(Beltrando et al., 2010).

To clarify the origin of the contact between the
serpentinite envelope and the slightly serpentinized
peridotites, we unraveled the different serpentinization
episodes and their impact on the massif structure. The
different serpentine polymorphs were identified by
coupling petrographic study, microprobe analysis and
Raman spectroscopy. The microstructural relation-
ships between the different serpentine generations
allow us to propose a qualitative P-T evolution of
ultramafic rocks and their serpentinization history
while studying the gabbros permits us to quantify the
P-T path. From these results, a structural evolution of
the lithospheric mantle is proposed from its oceanic
floor alteration to its subduction metamorphism and
retrograde evolution during Alpine collision.

STUDIED AREA

The Lanzo massif is an eclogitized ultramafic body of
150 km?, located 30 km to the northwest of Turin (Italy)
in the western Alps. It is bounded by the sediments of Po
plain to the east and south, by meta-ophiolites and the

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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Schistes Lustrés unit in the west and by the HP meta-
morphic continental unit of Sesia in the north. Previous
studies (Nicolas et al., 1972; Bodinier, 1988; Kaczmarek
& Muntener, 2008) divided the Lanzo massif into three
parts separated by two partially serpentinized mylonitic
shear zones formed during its oceanic exhumation in an
OCT context. The entire massif is composed of a central
part of slightly serpentinized lherzolites (0-20% of ser-
pentine) surrounded by 3—5 km thick envelope of foli-
ated serpentinites (~100% of serpentine), with
sometimes, a thin intermediate zone (<150 m) of mas-
sive serpentinites (~80% of serpentine). Oceanic ophi-
carbonate rocks locally compose the external part of
foliated serpentinite envelope (Lagabrielle et al., 1989;
Pelletier & Miintener, 2006; Kaczmarek & Muntener,
2008). They occur as highly brecciated rocks built up of
serpentinite fragments with an irregular interlayered

carbonate matrix. Detailed mapping of the lithologies
bordering the serpentinite envelope revealed the pres-
ence of a thin sequence of metamorphosed oceanic me-
tasedimentary rocks and MORB-type volcanic rocks
associated with metaophicarbonate (Lagabrielle et al.,
1989; Pelletier & Miintener, 2006). This suggests that the
Lanzo ultramafic massif preserved its oceanic cover.

The study is focused on the northern part of the
massif (Fig. 2a) where the connection between the
metasedimentary cover and the ultramafic rocks has
been established (Lagabrielle ef al., 1989; Pelletier &
Miintener, 2006). Results are presented from the
Toglie and Germagnano areas (Fig. 2) where there are
cross-sections from slightly serpentinized peridotites,
massive serpentinite to foliated serpentinite.

The Toglie cross-section to the southwest is ~4 km
long (Fig. 2), with the western part of the composed of
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Fig. 2. (a) Geological map of the studied area of Lanzo massif. LZXX: sample localization. (b) Two studied synthetic cross-

sections of Toglie and Germagnano. In the Toglie cross-section, the structure of the serpentinization front is partially dismantled: the
deformation affects the massive serpentinite zone, and the vegetation has covered the contact between serpentinite and peridotites. In
the Germagnano cross-section, the serpentinization front is preserved from the deformation, but the sedimentary cover has not been

observed.
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foliated serpentinites. Just above the peridotite/ser-
pentinite contact, the serpentinite foliation envelops
metric lenses of massive serpentinites. The contact be-
tween these serpentinites and the slightly serpentinized
peridotites does not outcrop. Nevertheless, the ser-
pentinization front is sharp, passing from serpentinite
to peridotites over few decametres. Towards the east, a
50 m long area of serpentinized peridotites is crossed by
decimetric dykes of mylonitic metagabbros. Those are
sometimes connected to metric to decimetric pods of
metagabbros intersected by dykes of metadolerites.

The Germagnano cross-section lies to the north
(Fig. 2b), along which there are three ultramafic
lithologies, foliated serpentinites, massive serpentinites
and slightly serpentinized peridotites. The limit be-
tween massive serpentinites and peridotites is sharp
and delimits the front of serpentinization.

PETROGRAPHY, FIELD RELATIONSHIPS AND
THERMOBAROMETRY

Method

The characterization of the different serpentine gener-
ations was determined by coupling petrographic study
with microprobe analysis and Raman spectroscopy.
This latter analytical method is commonly used to dis-
criminate serpentine structural type (Rinaudo et al.,
2003; Auzende et al., 2006; Groppo et al., 2006).

Raman spectroscopy was performed at the Labo-
ratoire des Sciences de la Terre of the ENS-Lyon, in
France, using a LabRam HR800 Raman microspec-
trometer. A light source (wavelength = 514 nm,
power = 700 uW, resolution = 600 g mm™") was
coupled to an OlympusTM BX30 open microscope
equipped with an x100 objective to focus the laser
beam into 1 m spot diameter. The backscattered Ra-
man signal was collected with the same objective.
Acquisition time was between 5 and 30 s. On each
spectra, a base line was fixed using the PeakFit©
software. The spectral regions from 150 to 1300 cm™'
and from 3500 to 3900 cm™' were investigated.
According to literature data (Rinaudo et al., 2003;
Groppo et al., 2006), those frequency regions can dif-
ferentiate lizardite from antigorite. In the low-fre-
quency region, the lizardite can be clearly identified
with a weak broad peak ~1080 cm™', while the an-
tigorite presents an sharp peak ~1043 cm™'. OH
stretching modes are observed between 3500 and
3750 cm™'. They are characterized in lizardite by two
broad peaks near 3670 and 3697 cm™', and by two
principal peaks near 3685 and 3703 cm™' in antigorite
(Rinaudo et al., 2003; Auzende et al., 2004).

In situ major element analyses of minerals of ultra-
mafic rocks have been performed with a microprobe
CAMECA SX 100 at the Laboratoire Magmas et
Volcans in Clermont Ferrand (France). For ultramafic
rocks, four samples of slightly serpentinized perido-
tites, four samples of massive serpentinites and one
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sample of foliated serpentinite were analysed. For
metabasites, two samples of mylonitic metagabbros
and two metagabbro pods were analysed.

Serpentine minerals have been characterized and
compositional variation established by focusing on Fe,
Al and Cr (Dungan, 1979; Viti & Mellini, 1998; And-
reani et al., 2007). Primary mantle olivine has been
distinguished from metamorphic olivine using Xy,
ratio (= Mg/(Fe + Mg)), and the variations in NiO
and MnO contents (Trommsdorff ez al., 1998; Scam-
belluri et al., 1991; Nozaka, 2003), metamorphic oliv-
ine having classically a lower Xy, and a higher MnO
content than mantle olivine. For pyroxene, Nozaka
(2010) proposed that metamorphic clinopyroxene is
systematically depleted in Cr,O3 and Al,O; compared
with primary pyroxene, despite their compositional
variation due to original rock composition.

Ultramafic rocks

Slightly serpentinized peridotites

Peridotites of the Lanzo massif are mostly spinel- and
plagioclase-bearing lherzolites and have a primary
magmatic layering marked by clinopyroxenite layers
(Fig. 2a). They are composed of olivine, brown ortho-
pyroxene and green clinopyroxene in relief on the
outcrop surface (grain size between 1 mm and ~1 cm)
and pluri-millimetric black spinel grains surrounded by
white corona of chlorite and tremolite. In most of the
ultramafic rocks, plagioclase is replaced during the
alpine metamorphism by HP aggregates of zoisite,
jadeite and garnet micro-crystals. However, fresh pla-
gioclase has been locally observed surrounding spinel
(Fig. 3a) and forming veinlets that have been inter-
preted as products of the incipient crystallization of
percolating melts (Piccardo et al., 2007).

In slightly serpentinized peridotites, the major ele-
ment composition of primary minerals is similar to
those reported in the literature (Piccardo et al., 2007).
The Xy, of olivine is 0.86-0.90; the NiO and MnO are
between 0.26-0.40 and 0.09-0.25 wt%, respectively
(Fig. 4a). The Xy, of clinopyroxene varies from 0.90
to 0.94 in the slightly serpentinized peridotites, and
ALL,O5 (2.90-5.54 wt%) and Cr,O5; (1.00-1.54 wt%)
contents are high (Fig. 4b). Olivine is surrounded and
crossed by serpentine veins, which represent the first
step of serpentinization of peridotites, when hydration
is limited (Viti & Mellini, 1998). Two generations of
veins were distinguished.

The first generation (V1) has a regular shape, with
width ranging from a few to several hundred micro-
metres (Fig. 3b—d). They consist of parallel, fine elon-
gate grains, slightly orange under plane polarized light
and displaying an undulatory extinction, perpendicular
to footwalls in crossed-polarized light. Magnetite is
present within the vein centre as a fine line of micro-
metric grain aggregates. These veins also crosscut
orthopyroxene and replace orthopyroxene exsolutions

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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Fig. 3. (a) Peridotite of Monte Magdalena showing plagioclase coronas surrounding spinel. (b—d) Microphotographs of a slightly
serpentinized peridotite of Toglie cross-section (LZC02). (b) Microphotograph (plane polarized light) of an antigorite vein (V2)
crossing lizardite vein (V1) and olivine. Note that a fine string of magnetite is present in the centre of V1; V2 boundaries contain minute
secondary olivine grains. V2 grows on V1. Mineral abbreviations are from Whitney & Evans (2010). (c) Microphotograph (cross
polarized light) of V2 crossing V1. (d) Microphotograph (plane polarized light) of an antigorite vein crossing an olivine and an
orthopyroxene. When it crosses the orthopyroxene, the vein centre is made of tremolite and clinopyroxene granulas. (¢) Raman spectra
of lizardite (V1) and antigorite (V2). Corresponding Raman spots are indicated on (b) (red and blue points). Dotted lines indicate the
discriminating peaks of antigorite spectra and lizardite spectra.
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in the clinopyroxene. Raman spectra of serpentine V1
(Fig. 3e) are similar to lizardite spectra reported in
literature (Rinaudo et al., 2003; Auzende et al., 2004).
In addition, further modulations of the spectrum could
be attributable to cation substitutions. In fact, the li-
zardite veins display a large range of FeO (3.90-8.25
wt%) and Al,O3; (0.01-4.90 wt%) contents. High
AlLO; + FeO (3.90-9.85 wt%) content have to be
accommodated by high Al or Fe substitutions for M’(T’
and/or Si. Thus, the unusual broad band at 3650 cm™

could be assigned to stretching of OH bonded to
octahedral site linked to Si-Al/Fe substitutions (Mel-
lini, 1982; Prietto et al., 1991). Similarly, the shift of
the 388 cm™' vibration mode to 380 cm™' could cor-
respond to Al or Fe substitution for Si (Groppo et al.,
2006) and the large band in the 900-950 cm™ spectral
region could be attributed to Al or Fe substitution for
Mg in octahedral layers (Groppo et al., 20006).

Veins2 (V2) show an irregular shape with width up
to 100 um (Fig. 3b,c). They consist of more or less
parallel coarse flakes nearly perpendicular to the vein
selvage. Magnetite is present as isolated micrometric
grains within the vein centre. Veins2 grow at the
expense of lizardite veins (Fig. 3b) and also at the
expense of primary minerals, olivine, orthopyroxene,
orthopyroxene exsolutions in clinopyroxene and
sometimes clinopyroxene. Raman spectra of serpentine
V2 (Fig. 3e) are identical to antigorite spectra reported
in literature (Rinaudo ef al., 2003; Auzende et al.,
2004).

The lizardite (V1) and antigorite (V2) veins retain
the chemical signature of their precursor. Serpentine
veins crosscutting pyroxene have higher Al and Cr
contents than serpentine veins crosscutting olivine
(Table 1). Despite their relative similarity, several dif-
ferences between antigorite and lizardite chemical
analyses were noted. As with the data of Dungan
(1979), antigorite has lower H,O content (estimated by

171

difference to 100) and relative high SiO, compared
with lizardite (Table 2). Thus, the antigorite that grew
at the expense of lizardite implies a release of H,O:
lizardite = antigorite + H,O.

Where antigorite veins crosscut orthopyroxene, they
have a banded texture (Fig. 3d) with the centre com-
posed of granoblastic aggregates of clinopyroxene and
tremolite, and the boundaries of antigorite. This unu-
sual texture suggests that clinopyroxene and tremolite
assemblages were formed from antigorite. The clino-
pyroxene granoblasts have higher Xy, (~0.96) and
lower Al,O3 (<0.34 wt%) and Cr,O3 (<0.18 wt%)
contents than mantle clinopyroxene (Table 1, Fig. 4b).

Locally, the antigorite veins crossing olivine show
similar textures (Fig. 5a), with the centre composed of
minute granoblastic olivine (<10 um). This texture
suggests that this olivine is formed at the expense of the
antigorite. Raman spectra of primary olivine are sim-
ilar to a forsterite reference spectrum from the
RRUPFF database (ID: R040018). However, secondary
olivine presents an unusual spectrum with additional
antigorite peaks (Fig. 5b). The secondary olivine has
similar NiO (0.25-0.34 wt%), MnO (0.10-0.19 wt%)
and Xy, (0.87-0.88) to mantle olivine (Fig. 4a).

At the Toglie cross-section, the slightly serpenti-
nized peridotites are divided by a network of ser-
pentinized channels, with a width up to 2 mm, where
olivine and orthopyroxene are completely replaced by
mesh and bastite textures. Mesh textures consist of a
grey homogenous area of serpentine with undulatory
extinction delimited by fibrous rims. Bastite textures
consist of white serpentine grains elongated parallel
to the original cleavages of the pyroxene. These tex-
tures are typical of oceanic lizardite (Boudier, 1971;
Wicks & Whittaker, 1977) and are crossed by antig-
orite veins. They represent relicts of early fluid cir-
culation channels (Viti & Mellini, 1998; Andreani
et al., 2007). The Raman spectra and the major

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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Table 1. Microprobe analysis of peridotite and serpentinite minerals. Cations are normalized to seven oxygen for serpentine, four
oxygen for olivine, six oxygen for clinopyroxene and 28 oxygen for chlorite.

Foliated
Peridotite Massive Serpentinite serpentinite
Sample LZ24 LZC02 LZ19 LZ35b LZ34c LZ34b RO3
Mineral  Liz Liz Liz Liz Atg  Atg  Atg Cpx Cpx2 Ol 0O12 Chl Atgl  Atg2  Atgl Atg2  Chl Chl o1 Chl  Atg2 Atg2
Previous  Opx  Opx Ol Ol Opx  Opx Ol Atg Atg Sp Px Px Ol Ol Sp Atg Px Ol
SiO, 3631 39.70 4091 43.08 44.14 4127 4331 50.80 55.58  40.95 40.62 29.37 40.04 43.05 43.15 4343 2930 3452 4099 3577 4292 43.56
TiO, 000 0.13 0.04 0.00 000 0.00 0.00 0.61 0.02 0.01 0.00 0.08 0.00 0.04 0.01 0.00 0.02 0.06 0.03 0.00 0.01 0.00
AL O3 887 49 001 010 1.68 347 0.18 5.54 0.03 0.01  0.07 2245 599 145 244 172 2237 1391 0.00 1042 158 126
FeO 292 7.7 390 1.84 331 728 337 2.82 128 12.06 11.89 2.92 342 323 341 338 3.66 351 1058 332 468 446
NiO 0.17  0.21 029 0.06 0.09 0.07 0.10 0.04 0.00 034 0.34 0.17 023 010 0.18 015 019 022 032 021 0.05 0.08
MnO 0.01 030  0.05 0.05 0.03 0.04 0.02 0.07 0.11 022  0.19 0.02 0.02 0.02 0.01 0.04 0.05 0.01 0.31 0.02  0.06 0.11
MgO 3290 29.71 4140 41.57 37.89 33.11 39.51 15.14 18.74  47.13 46.16 3039 37.08 38.34 3720 38.17 30.44 3296 4789 3524 37.16 36.94
CaO 0.74 031 003 003 073 0.14 001 2332 2422 0.00  0.02 0.01 0.01 0.02 0.05 000 002 0.09 0.01 0.03 0.12 0.04
Na,O 038 0.19 0.03 001 004 0.05 008 0.44 0.08 0.00 0.00 0.01 0.00 0.08 0.00 001 004 0.05 0.02 0.03 030 0.18
K,O 008 0.15 0.03 0.03 0.01 0.41 0.04 0.02 0.04 0.03 0.07 0.08 0.01 0.00 0.02 0.04 0.00 0.05 0.06
Cr,04 236 231 0.01 0.01 0.31 093  0.02 1.24 0.01 0.01 0.00 0.24 0.69 053 0.00 0.02 0.00 1.31 0.00 004 020 0.04
Total 84.74 85.07 86.69 86.77 88.24 86.79 86.64 100.05 100.11 100.71 99.29 85.69 87.56 86.94 86.46 86.93 86.09 86.69 100.15 8509 87.14 86.72
H,0?* 1526 1493 133 13.2 11.8 13.2 13.4 1431 1244 13.06 13.54 13.07 1391 1331 1491 129 133
Si 1.77 195 194 201 204 198 204 1.86 2.00 1.01 101 5.60 1.87 202 202 203 559 654 1.01 688 202 205
Al 0.51 028 0.00 0.01 0.09 020 0.01 0.24 0.00 0.00  0.00 5.05 033 008 0.14 0.09 503 3.11 0.00 236 0.09 0.07
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00  0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe 0.12 029 0.5 007 013 029 0.13 0.09 0.04 025 025 0.47 013 0.3 0.3 0.3 058 0.56 022 053 0.8 0.18
Ni 0.01  0.01 001 000 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01  0.01 0.03 0.01  0.00 0.01 001 003 0.03 0.01  0.03 0.00 0.00
Mg 239 218 293 289 260 237 277 0.82 1.01 173 1.71 8.64 258 268 260 266 865 931 1.75 10.11 261 259
Mn 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00  0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00
Na 0.04 002 0.00 0.00 000 000 0.01 0.03 0.01 0.00  0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.02 0.00 001 0.03 0.02
Ca 0.04 0.02 000 000 0.04 0.01 0.00 0.91 0.94 0.00 000 0.00 000 000 0.00 0.00 000 002 0.00 0.01 0.01 0.00
K 0.00 0.01 0.00 000 0.00 0.03 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00  0.00 0.00 0.00 001 0.01 0.00  0.00 0.00
OH 4.00 4.00 400 400 4.00 4.00 4.00 16.00 400 4.00 400 4.00 16.00 16.00 0.01  4.00 4.00
Cr 0.09 0.09 0.00 0.00 0.01 0.04  0.00 0.04 0.00 0.00  0.00 0.04 0.03 0.02 0.00 0.00 000 0.20 0.00 16.00 0.01 0.00
Total 896 887 9.06 899 892 892 896 4.01 4.00 299 299 3585 895 894 891 8.92 3591 3581 299 3594 895 892

“Estimated by difference.

Table 2. Microprobe analysis of amphibole of mylonitic gabbros. Cations are normalized to 23 oxygen. Results of Ernst & Liu (1998)
thermometer are reported in °C.

Hornblende porphyroclasts Hornblende blebs Hornblende granoblasts Replacive hornblende

SiO, 43.19 43.73 44.06 43.31 43.18 42.62 42.97 42.93 43.06 43.47 45.05 46.01 45.90 43.10 43.96
TiO, 5.25 5.02 5.05 4.57 4.60 4.69 3.79 3.85 4.26 431 3.08 1.12 1.09 0.66 0.37
ALO; 10.57 10.50 10.04 10.57 10.19 10.59 10.97 11.17 11.06 10.65 8.67 8.43 8.40 11.55 11.41
FeO 10.11 10.22 10.08 10.07 10.31 11.15 10.72 10.68 10.41 10.19 12.89 13.50 13.52 16.20 13.77
MnO 0.08 0.18 0.25 0.22 0.18 0.22 0.13 0.17 0.15 0.24 0.34 0.26 0.30 0.07 0.11
MgO 14.26 13.76 13.81 13.79 13.97 13.34 13.46 13.78 13.66 13.85 13.74 14.02 14.08 10.91 13.35
CaO 10.34 10.65 10.26 11.27 11.30 10.77 11.71 11.43 11.34 11.56 10.19 10.86 11.03 10.75 9.87
Na,O 3.57 3.81 3.81 3.40 3.33 3.28 3.19 291 3.02 3.13 4.09 3.46 2.99 3.97 3.92
K,0 0.19 0.17 0.15 0.15 0.11 0.41 0.16 0.22 0.32 0.27 0.24 0.25 0.24 0.15 0.26
Cr,04 0.11 0.13 0.57 0.08 0.04 0.08 0.06 0.05 0.08 0.12 0.00 0.00 0.00 0.02 0.02
Total 97.67 98.16 98.08 97.44 97.22 97.15 97.17 97.19 97.36 97.78 98.30 97.91 97.57 97.37 97.02
Si 6.30 6.36 6.41 6.35 6.35 6.30 6.34 6.32 6.32 6.35 6.61 6.77 6.78 6.48 6.53
Ti 0.58 0.55 0.55 1.83 1.77 1.85 1.91 1.94 1.91 1.83 0.34 0.12 0.12 0.07 0.04
Al 1.82 1.80 1.72 0.50 0.51 0.52 0.42 0.43 0.47 0.47 1.50 1.46 1.46 2.04 2.00
Fe 1.23 1.24 1.23 1.23 1.27 1.38 1.32 1.31 1.28 1.25 1.58 1.66 1.67 2.04 1.71
Mn 0.01 0.02 0.03 0.03 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02 0.03 0.04 0.03 0.04 0.01 0.01
Mg 3.10 2.98 2.99 3.01 3.06 2.94 2.96 3.02 2.99 3.02 3.01 3.08 3.10 2.44 2.96
Ca 1.01 1.07 1.07 0.97 0.95 0.94 0.91 0.83 0.86 0.89 1.16 0.99 0.86 1.16 1.13
Na 1.62 1.66 1.60 1.77 1.78 1.71 1.85 1.80 1.78 1.81 1.60 1.71 1.75 1.73 1.57
K 0.04 0.03 0.03 0.03 0.02 0.08 0.03 0.04 0.06 0.05 0.04 0.05 0.04 0.03 0.05
Cr 0.01 0.01 0.07 0.01 0.00 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
OH 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00 2.00
Total 15.72 15.73 15.70 17.73 17.74 17.76 17.76 17.72 17.71 17.72 17.90 17.88 17.82 18.00 17.99
T (°C) 1030 1032 1032 1028 1028 1030 1000 1003 1020 1022 951 700 696 616 559

element content of mesh and bastite textures are
similar to lizardite veins.

To the south of the Germagnano cross-section,
peridotites are crossed by a parallel vein network with
a centimetric width and appearing in relief on outcrop

© 2012 Blackwell Publishing Ltd

surface (Fig. 6a). The vein is orange with a white
centre, a few millimetres thick, in relief composed of
homogeneous antigorite areas (confirmed by Raman
spectroscopy, atgl), crossed by fractures in which
secondary olivine grew (Fig. 6b). The Raman spectra
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Fig. 5. (a) Microphotograph (cross polarized light) of an antigorite vein crossing an olivine with granoblastic secondary olivine (O12)
at its centre. (b) Raman spectra of the granoblastic olivine. The secondary olivine possesses additional peaks (black values) corre-

sponding to antigorite (usual peak values of olivine are in grey).

of this secondary olivine present additional lizardite
peaks similar to those described previously (Fig. 5b).
The orange part of the veins is several centimetres wide
and composed of minute olivine of ~10 um (Fig. 6¢).
Corresponding olivine Raman spectra are similar to
primary mantle olivine spectra suggesting that they
correspond to primary recrystallized olivine. The
composition of secondary olivine (NiO = no data
available, MnO = 0.19-0.20 wt% and Xy, = 0.88—
0.89) is similar to primary recrystallized olivine and
mantle olivine (NiO = 0.30-0.48 wt%, MnO = 0.10-
0.23 wt%, Xve = 0.90-0.91, Fig. 4a). A second gen-
eration of non-oriented antigorite lamellae (atg2) has
grown on secondary olivine, primary minerals and atgl
(Fig. 6c). Chlorite areas of several millimetres crystal-
lize on primary recrystallized olivine. Those areas
contain spinifex clinopyroxene partially amphiboli-
tized in actinolite (Fig. 6d). The Al,O; (0.08-0.39
wt%) and Cr,O3; (0-0.01 wt%) contents and Xy,
(0.90-0.93) of the spinifex clinopyroxene differ from
mantle clinopyroxene (Fig. 4b).

The peridotite/serpentinite contact of the Toglie
cross-section

The peridotite/serpentinite contact is marked by
metric to decametric lenses of massive serpentinite
surrounded by the foliation of foliated serpentinites.
They are mainly made of a dark grey serpentine matrix
containing black or white millimetric crystals of peri-
dotitic protolith (olivine <5%, clinopyroxene <5%
and spinel <1%).
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Among the peridotite minerals, the clinopyroxene
and spinel are the least affected by the serpentinization.
Clinopyroxene can be totally preserved while ortho-
pyroxene has disappeared, even where it exsolved in
the clinopyroxene. In most cases, however, the clino-
pyroxene is partially replaced by serpentine lamellae
oriented parallel to its cleavages. Its composition is
zoned: the clinopyroxene core (AlLO; = 4.11-5.21
wt%, Cry,03 = 0.85-1.34 wt%, Xy = 0.91-0.92) has
similar composition to that of slightly serpentinized
peridotite while its rim has a low Al,O3 (0.00-0.53
wt%) and Cr,03 (0.02-0.22 wt%, Fig. 4b) contents
and a high Xy, (0.97-0.98). Spinel is surrounded by a
thin chlorite and, sometimes, tremolite corona. Rare
olivine relicts have a low NiO content (0.00-0.03 wt%)
and Xy (0.77-0.87) and a high MnO content (0.75-
1.8 wt%) suggesting that their composition (and
maybe the clinopyroxene rims) was highly modified by
chemical interaction with MORB-type melts (e.g.,
Drouin et al., 2009).

The matrix of the massive serpentinite is composed
of large homogenous grey areas of several millimetres
with a dirty appearance (atgl, Fig. 7a), a weak bire-
fringence and sometimes an undulatory extinction.
Corresponding Raman spectra are intermediate
between lizardite and antigorite (Fig. 7b). In a low-
frequency region, they are characterized by an intense
peak ~1043 cm™! (antigorite) and a weak broad peak
~1080 cm™! (lizardite). In high-frequency region, the
spectra present two intense peaks at 3673 and
3700 cm™' corresponding to antigorite and a weak
peak at 3685 cm™' corresponding to lizardite. We

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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Fig. 6. (a) Network of parallel veins crossing peridotites. The vein is orange with a white centre in relief. It contains angular dark blue
crystals identified in thin section as older pyroxene. (b) Microphotograph (cross polarized light) of the centre part of relief veins.
Secondary olivine grows into parallel fractures cutting early antigorite. (c) Microphotograph (cross polarized light) of primary
recrystallized olivine. Antigorite needles (Atg2) crystallized on that olivine. (d) Microphotograph (plane polarized light) of spinifex
secondary clinopyroxene associated with chlorite. Those assemblages grow at the expense of primary recrystallized olivine.

interpret this spectrum as interstratified layers of an-
tigorite and lizardite, suggesting that, locally, the
transition lizardite to antigorite is incomplete.

In these serpentinites, the atgl precursor is hardly
preserved. Based on the Al and Cr contents, two kinds
of atgl are distinguished (Table 1): (i) high Al and Cr
atgl and (ii) low Al and Cr atgl. Assuming that the
chemical composition of antigorite depends on their
precursor, the group (i) corresponds to antigorite
formed from pyroxene and the group (ii) corresponds
to antigorite formed from olivine.

A second serpentine generation (atg2), composed of
micrometric lamellae (1-10 gm), grows on atgl
(Fig. 7a). When it grows on clinopyroxene, those
lamellae are oriented parallel to clinopyroxene cleav-
ages. This suggests a late serpentinization of the clin-
opyroxene. The atg2 crystallization completely
obliterates the previous texture. Corresponding Ra-
man spectra are in agreement with published antigorite
spectra (e.g. Auzende et al., 2000).

© 2012 Blackwell Publishing Ltd

Foliated serpentinites surrounding the massive ser-
pentinite lens constitute the external envelope of the
massif. They are composed of thin oriented lamellae of
antigorite (atg2) which embed chromite within white
chlorite corona, patches of chlorite, small grains of
olivine and tremolite, and are associated with magne-
tite. The oriented lamellae of antigorite mark the
foliation of the rocks.

The composition of atg2 is homogenous at the scale
of the massif, except for the Cr content, which is
inherited from the antigorite precursor. High Cr an-
tigorite is formed from pyroxene and low Cr antigorite,
from olivine. The Al content of atg2 is homogenous
and does not depend on the antigorite precursor.

Peridotite/ serpentinite contact of the Germagnano
cross-section

The peridotite/serpentinite contact of the Germag-
nano cross-section is marked by a massive serpentinite
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Fig. 7. (a) Microphotograph (cross polarized light) of a massive serpentinite from the Toglie cross-section. Atg2 partially replaces

Atgl. (b) Raman spectrum of Atgl and Atg2.

zone (~100 m, Fig. 2b) mostly composed of antigorite
(confirmed by Raman spectroscopy; atg ~80%).
Massive serpentinites contain centimetric white
pseudomorphs of clinopyroxene composed of tremolite
and chlorite (Fig. 8a). Clinopyroxene is rarely pre-
served in the centre of these aggregates. Its composi-
tion (ALO; = 4.26-5.73 wt%, Cr,0O; = 1.07-1.30
wt% and Xy, = 0.90-0.92) is similar to primary
clinopyroxene in slightly serpentinized peridotite
(Fig. 4b). Metamorphic clinopyroxene crystallized as
fibres intermixed with chlorite and/or tremolite
(Fig. 8b) or in corona surrounding antigorite, magne-
tite and minute granoblastic olivine assemblages. It has
lower Al,O3 (0.03-0.86 wt%) and Cr,O3 (0.02-0.40
wt%) contents than mantle clinopyroxene and a highly
variable Xy (0.84-0.96, Fig. 4b). Spinel is largely re-
crystallized as chromite and chlorite. Orthopyroxene is
no longer present in these rocks.

According to their size, two groups of olivine
crystals can be identified: coarse grains of ~100 um
and minute grains of ~5 um (Fig. 8c). Coarse olivine
grains possess an irregular shape showing that they
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have been destabilized during serpentinization epi-
sodes. Antigorite lamellae are oriented radially
around these grains. The minute olivine grains are
granoblastic and surround the coarse olivine grains
and the antigorite lamellae. This texture is compara-
ble to the actual oceanic mesh texture (Fig. 8d). On
Fig. 8c, the coarse olivine corresponds to the primary
mantle olivine, the antigorite is formed from lizardite,
and granoblastic olivine crystallized in place of an-
tigorite and magnetite. Primary mantle olivine of
massive serpentinite in the Germagnano cross-section
has similar Ni contents (NiO = 0.30-0.46 wt%),
higher Mn contents (MnO = 0.16-0.45 wt%) and
lower Xy (Xmg = 0.84-0.90) than the primitive
olivine of slightly serpentinized peridotites (Fig. 4a).
The  composition of  metamorphic  olivine
(NiO = 0.35-0.46 wt%, MnO = 0.26-0.40 wt% and
Xme = 0.84-0.89) is similar to one of relict mantle
olivine observed in the Germagnano serpentinites
(Fig. 4a).

The massive serpentinites are cross cut by several
veins with a width varying from several millimetres to

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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Fig. 8. (a) Massive serpentinite from the Germagnano cross-section. At the outcrop, the rock has centimetric white pseudomorphs of
clinopyroxene and a network of small parallel veins. (b) Microphotograph (cross polarized light) of a small vein made of homogenous
antigorite (Atgl) partially recrystallized in late antigorite lamellae (Atg2). The host rock is composed of antigorite lamellae, tremolite,
chlorite and metamorphic clinopyroxene (CPx). (c) Microphotograph (plane polarized light) of an eclogitized mesh-like texture in a
massive serpentinite (sample LZ27a): the centre consists of coarse olivine with an irregular shape and the rims are made of minute
granoblastic olivine associated with antigorite lamellae. The two generations of olivine have the same composition. (d) Micropho-
tograph (plane polarized light) of an oceanic serpentinite from the Mid-Atlantic ridge for comparison with (c). It shows a typical mesh
as described in the literature: the mesh cells consist of a mesh rim of magnetite in string associated with lizardite and a mesh core
consisting of lizardite and chrysotile with sometimes, in the centre, a primary olivine relict with straight boundaries.

centimetres (Figs 8a & 9a,b). The smaller veins
(<1 cm) are composed of homogenous areas of an-
tigorite (Fig. 8b). The larger veins (>1 cm) are in relief
and are zoned (Fig. 9b): vein centres are composed of
granoblastic olivine (roughly 100 um) associated with
homogenous grey areas of antigorite (atgl) or chlorite
while vein boundaries are composed of antigorite
lamellae (atg2, Fig. 9c). On Fig. 9d, the homogenous
grey area of antigorite is crossed by a vein of serpentine
with oriented lamellae and a higher birefringence. Both
textures are partially replaced by granoblastic olivine.
The newly formed olivine preserves the dirty appear-
ance of the homogenous areas, while that formed from
the oriented fibres is cleaner. At the boundaries of re-
lief veins, the antigorite lamellae grew at the expense of
secondary olivine and homogenous antigorite. The

© 2012 Blackwell Publishing Ltd

following relative chronology can be established:
atgl = secondary olivine = atg?2.

In these veins, the secondary olivine presents an unu-
sual spectrum with additional peaks of lizardite (Fig. 9e).
The NiO (0.27-0.50 wt%) and MnO (0.23-0.36 wt%)
contents, and Xy, (0.88-0.89) of the secondary olivine
are similar to that of the host rock (Fig. 4a).

Metabasite

The slightly serpentinized peridotites of the Toglie
cross-section are crossed by coarse-grained metagab-
bro pods and dykes, metadolerite dykes and, in a 50 m
area, dykes of ultramylonitic gabbros. The metamor-
phic assemblages of the metabasites allows the P-T
evolution of Lanzo massif to be constrained.
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Fig. 9. Massive serpentinites from the Germagnano cross-section. (a) Massive serpentinite crossed by relief Alpine metamorphic veins.
(b) Relief vein with a green and orange centre and dark blue boundaries. The contact with the host rock is diffuse. (c) Microphotograph
(plane polarized light) of a relief vein crossing massive serpentinites. Vein centre is composed of granoblastic olivine and chlorite. Atg2
replaces these two minerals. (d) Microphotograph (cross polarized light) of relief veins crossing massive serpentinites. The Atgl is

crosscut by a vein of serpentine with oriented fibres and a higher birefringence. This morphological variation occurs as the vein crosses
from serpentine to secondary olivine. (¢) Raman spectra of secondary olivine. It possesses additional peaks (black values) that could

correspond to lizardite (usual peak values of olivine are in grey).

Ultramylonitic gabbros

In a 50 m area, in the centre of the Toglie cross-
section, the peridotites are crossed by a mass of ul-
tramylonitic gabbros dykelets of several centimetres to
decimetres. These dykes can isolate peridotite lenses or
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are emplaced in a conjugate facture system (Fig. 10a)
and are connected to massive metagabbro pods.
Ultramylonitic metagabbros have a porphyroclastic
texture. They consist of melanocratic bands of clino-
pyroxene, brown hornblende and olivine and leuco-
cratic bands of plagioclase (Fig. 10b). Primary

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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Replacive
Hb/1

Fig. 10. (a) Ultramylonitic gabbro emplaced in a conjugate fracture system crosscutting peridotites. (b) Ultramylonitic gabbros
crosscutting peridotites. They are composed of black and white bandings. (c) Microphotograph (plane polarized light) of an ultramy-
lonitic gabbro with porphyroclasts of clinopyroxene. The layering is marked by oxide lines. Leucocrate bands are composed of fine
granoblastic plagioclase. Melanocrate bands are composed of clinopyroxene porphyroclasts with pressure shadows of brown hornblende
and clinopyroxene granoblasts. (d) Microphotograph (plane polarized light) of hornblende porphyroclasts (Hbl Porph.) surrounded by
hornblende granoblasts (Hbl Gra.) and ilmenite (e) Microphotograph (plane polarized light) of hornblende porphyroclast zoning.

minerals are porphyroclastic and have pressure shad- Clinopyroxene porphyroclasts have undulatory
ows composed of small grains of neoblasts of clino- extinction and kink bands and can contain brown
pyroxene and brown hornblende (Fig. 10c,d). hornblende blebs. The tails of clinopyroxene and

© 2012 Blackwell Publishing Ltd
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brown hornblende porphyroclasts are composed of
small grains of pyroxene and/or brown hornblende
and ilmenite (Fig. 10c,d). Locally, thin coronas of ti-
tanite surround the ilmenite. Olivine is totally pre-
served suggesting that water was absent during the
later stages of metamorphic evolution. The primary
plagioclase domains are recrystallized into a thin ma-
trix of granoblastic plagioclase (<10 um). In the ul-
tramylonitic gabbros, the HP metamorphism is limited
to very rare coronas of garnet and chlorite surrounding
hornblende porphyroclasts or fine-grained aggregates
of jadeite, quartz and needles of zoisite in the plagio-
clase domain.

The main mineralogical assemblages of ultramy-
lonitic gabbros correspond to a low-pressure (LP)
assemblage acquired during the cooling of magma.
The temperature of these LP parageneses can be cal-
culated using the amphibole thermobarometer of
Ernst & Liu (1998), based on Ti content of the M2
site that increases with increasing temperature. The
use of Ti thermometer requires an excess of Ti in the
system. We assume that this condition is realized
when Ti is present as an oxide (ilmenite, rutile) or in
titanite. The accuracy of this thermometer has been
estimated at the Institut fiir Mineralogie (Hannover,
Germany) using published and unpublished experi-
mental data, and temperature estimates are accurate
to +40° (J. Koepke, pers. comm.). However, Ti
content is always higher when amphibole is in contact
with ilmenite; thus, these values were not used for
calculations.

Hornblende is divided into four types. (i) Horn-
blende blebs consist of minute grains of 10 um
enclosed within igneous clinopyroxene and are gener-
ally eclongated parallel to pyroxene cleavages. Its
composition is highly titaniferous (TiO, = 4.40-4.79
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Fig. 11. TiO, (wt%) v. Al,O; (Wt%) contents of hornblende
from mylonitic gabbros. The black dotted arrow shows the
theoretical evolution of TiO, and Al,O; contents of hornblende
predicted by Ernst & Liu (1998) model during the isobaric
cooling of the oceanic lithosphere.
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wt%, Table 2, Fig. 11) and corresponds to temperatures
ranging from 1020 to 1030 °C. (ii) Porphyroclastic
brown hornblende is centimetric and has an irregular
zoning from dark to light brown depending on its TiO,
content (4.15-5.25 wt%, Fig. 11). The estimated for-
mation temperature varies from 1010 to 1030 °C. (iii)
Locally, the porphyroclastic brown hornblende rims
can be zoned from brown to green over 500 um
(Fig. 10e). The TiO, contents of replacive amphibole
vary from 3.61 wt% for the light brown hornblende to
0.32 wt% for green hornblende (Table 2 & Fig. 11).
Those temperatures of formation correspond to cool-
ing from 990 to 560 °C. The porphyroclastic and re-
placive hornblendes are crossed by HP veins of chlorite
and clinopyroxene ~20 um long needles suggesting
that their formation is oceanic. (iv) The tails of por-
phyroclastic hornblende and clinopyroxene are com-
posed of fine aggregates of granoblastic brown
hornblende, clinopyroxene and ilmenite. The TiO,
contents of hornblende granoblasts vary from 3.67 to
4.38 wt% (Fig. 11), which correspond to a formation
temperature from 990 to 1020 °C (Table 2).

In the thermobarometer of Ernst & Liu (1998), pres-
sure is obtained by combining the Al,O3 content with
the TiO, content of amphibole. In the ultramylonitic
metagabbros of Lanzo massif, the Al,O3 content is
constant in the different hornblende types (Fig. 11,
A1203(blebs) = 10.19-11.62 Wto/o, A1203(porphyroclasts) =
8.62-10.57 wt%, AlLOs(granoblastsy = 9-35-11.77 wt%,
A1203(rep1acivcs) = 8.32-11.47 Wt%), while the TIOZ is
variable. The high-Ti hornblende records pressures
ranging from negative pressure to 0.4 GPa. Those esti-
mates are poor, but coherent with the emplacement of
the gabbros at LP in the oceanic lithosphere. However,
the pressure estimates for replacive hornblende range
from 0.3 to 1.7 GPa. The model of Ernst & Liu (1998)
predicts a diminution of Al,O3 content with TiO, con-
tent during the isobaric cooling of the oceanic crust
(Fig. 11). Ernst & Liu (1998) suggest that, during oce-
anic cooling, the replacive hornblende exsolves TiO; as
ilmenite (Fig. 10e), while the Al,Os is not redistributed
explaining those overly HPs.

Metagabbros and dolerites

Two kinds of metagabbro pods along the Toglie cross-
section were observed, foliated and massive meta-
gabbros. Foliated metagabbros are composed of green
millimetric to centimetric jadeitic clinopyroxene and
white areas corresponding to the plagioclase domain
(Fig. 12a). They have a foliation varying from NO030 to
NO050 with a dip of E70. Meta-doleritic dykes with
planar structure, parallel to the selvages and inter-
preted as magmatic fluidity, crosscut the foliation of
metagabbro pods (Fig. 12b). This demonstrates that
the deformation of these metagabbros, along with
ultramylonitic gabbros, is oceanic.

Massive metagabbros record a HP metamorphism
that induced a partial or total recrystallization of
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Ol -domain

Fig. 12. (a) Foliated metagabbros made of green jadeitic crystals and a white matrix. The crystal size varies rapidly from the millimetre
to the centimetre. (b) A dyke of metadolerite with a flow structure crosscutting foliated metagabbro pod. (¢) Coarse grain metagabbro.
Olivine domains are brown/yellow. In contact with the plagioclase domain, they show a black corona of glaucophane and a red corona
of garnet. Black prisms of magmatic pyroxene are preserved. (d) Backscattered electron image of a coarse grain metagabbro. The
olivine domain (Ol-domain) is separated from plagioclase domain by a double corona of glaucophane and garnet.

magmatic domains. The plagioclase domain is highly
recrystallized into HP microcrystalline assemblages
mostly composed of epidote needles of 20-50 pm,
jadeite/omphacite, quartz and kyanite grains of
20 um. Occasionally, in the centre of the microcrys-
talline aggregate, the jadeite/omphacite and quartz are
partially destabilized into fine crystallized areas of
oligoclase. Primary magmatic augite (Table 3) can be
preserved as black centimetric prisms (Fig. 12c¢).
Mostly, it is replaced by actinolite crystals of ~50 um
diameter surrounded by a glaucophane corona of
~10 um width. The actinolite crystals are oriented in
the clinopyroxene domain suggesting an epitaxial
crystallization of the amphibole from the clinopyrox-
ene. Olivine domains are composed of microcrystalline
aggregates of tremolite, chlorite, omphacite, glauco-
phane, talc and quartz of ~50 um in diameter. The
olivine and plagioclase domains are separated by a
double corona composed of black micrometric glau-
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cophane crystals towards olivine and of rounded red
garnet crystals of ~200 um in diameter towards pla-
gioclase (Fig. 12d).

The primitive domains of the metagabbros have
been replaced by micrometric assemblages containing
garnet and omphacite. To constrain the equilibration
temperature of the metagabbros, the thermometers of
Ellis & Green (1979) and Powell (1985), based on
Mg/Fe exchange between omphacite and garnet were
used. The garnet displays a slight chemical zoning from
core to rim (Table 3) and the composition of ompha-
cite microcrystals is homogenous at millimetric scale
(Table 3) suggesting that those minerals are in equi-
librium at this scale. The garnet/omphacite couples
were selected in a 100 um? area. Ryburn et al. gl975)
have shown that a significant amount of Fe’™ in
clinopyroxene composition can cause a large error in
temperature calculation. The Fe®" content of om-
phacite was estimated by stoichiometry to determinate
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Table 3. Microprobe analysis of metagabbros minerals separated by crystallographic domains. Cations are normalized to four oxygen
for olivine, six oxygen for clinopyroxene and 28 oxygen for chlorite.

Ol-domain Cpx domain Act Pl-domain
Grt core Grt rim Gln Tlc Act Chl Cpx Cpx Cpx Act Gln Pg Gln Ep Cpx Ky

SiO, 38.74 38.95 60.02 62.02 56.02 29.86 55.18 56.54 54.81 57.67 58.35 47.76 58.32 40.24 59.56 37.54
TiO, 0.09 0.01 0.00 0.03 0.07 0.00 1.57 0.11 0.05 0.00 0.05 0.06 0.07 0.07 0.00 0.01
AlLO5 21.94 22.07 12.36 0.74 1.69 20.20 8.10 9.94 0.32 1.00 10.44 40.71 11.59 32.90 24.26 62.94
FeO 27.42 27.45 4.44 5.01 7.36 13.47 3.76 3.34 5.34 5.84 6.69 0.22 7.06 0.88 0.72 0.12
MnO 0.89 0.65 0.05 0.02 0.07 0.13 0.10 0.00 0.17 0.08 0.06 0.00 0.04 0.00 0.02 0.03
MgO 4.59 4.75 13.12 27.59 18.51 25.11 10.56 10.12 15.46 20.05 13.13 0.30 12.44 0.01 0.96 0.01
CaO 7.38 7.86 0.75 0.05 11.92 0.01 16.10 14.52 24.40 12.52 2.93 0.12 2.11 24.62 1.88 0.06
Na,O 0.00 0.01 7.01 0.15 0.75 0.00 5.09 6.00 0.15 0.56 5.85 7.35 6.31 0.09 13.32 0.00
K,O 0.02 0.00 0.00 0.11 0.03 0.06 0.01 0.02 0.00 0.00 0.01 0.40 0.01 0.00 0.03 0.00
Cr,05 0.00 0.00 0.07 0.00 0.00 0.04 0.00 0.02 0.03 0.03 0.11 0.00 0.00 0.02 0.06 0.00
Total 101.07 101.75 97.83 95.80 96.46 88.93 100.49 100.64 100.72 97.75 97.66 96.92 97.95 98.83 100.82 100.70
Si 6.00 5.99 7.98 7.98 7.93 5.79 1.97 1.99 2.00 7.99 7.92 5.98 7.89 3.03 2.00 4.03
Ti 0.01 0.00 1.94 0.11 0.28 4.62 0.34 0.41 0.01 0.16 1.67 6.01 1.85 2.92 0.96 0.00
Al 4.01 4.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.04 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 7.95
Fe? ™ 3.55 3.53 0.49 0.54 0.87 2.18 0.11 0.10 0.16 0.68 0.76 0.02 0.80 0.00 0.02 0.01
Fe?*® <0.01 0.01 <0.01 <0.01 <0.01 <0.01

Mn 0.12 0.08 0.01 0.00 0.01 0.02 0.00 0.00 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 1.06 1.09 2.60 5.29 391 7.26 0.56 0.53 0.84 4.14 2.66 0.06 2.51 0.00 0.00 0.00
Ca 1.23 1.30 0.11 0.01 1.81 0.00 0.62 0.55 0.95 1.86 0.43 0.02 0.31 0.00 0.00 0.01
Na 0.00 0.00 1.81 0.04 0.20 0.00 0.35 0.41 0.01 0.15 1.54 1.78 1.65 0.00 0.05 0.00
K 0.00 0.00 0.00 0.02 0.01 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.06 0.00 0.00 0.87 0.00
Cr 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 16.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.07

OH 2.00 4.00 2.00 0.01 0.00 0.00 2.00 2.00 4.00 2.00 1.00 0.00

Total 15.98 16.01 16.95 17.98 17.02 35.90 4.00 4.00 3.99 17.00 17.00 17.94 17.01 7.01 3.96 12.00

“Estimated by stoichiometry.

the distribution coefficient between clinopyroxene and
garnet.

Temperatures obtained are between 540 (at
0.5 GPa) and 590 °C (at 2.5 GPa) for the Ellis &
Green (1979) thermometer and between 520 (at
0.5 GPa) and 560 °C (at 2.5 GPa) for the Powell
(1985) thermometer. From these values, the barometer
of Holland (1983), based on jadeite content of om-
phacite, was wused. This barometer depends on
albite = jadeite + quartz reaction. However, albite is
no longer present in the samples, and so the 1.36—
1.78 GPa range given by the Holland (1983) barometer
is a minimum estimate. Pelletier & Miintener (2006)
indicated a peak of metamorphism at 550-620 °C and
2.0-2.5 GPa for the Lanzo massif. These values were
obtained for  kyanite + talc + chloritoid and
talc + chloritoid + garnet domains in metagabbro
dykes by thermodynamic calculation (see Pelletier &
Miintener, 2006 for further details). Although our
temperature and minimum pressure estimates are in
agreement with those of Pelletier & Miintener (2006),
their more precisely constrained values will be used as
the reference values for the metamorphic peak.

DISCUSSION

The magmatic and metamorphic evolution of the
metagabbros

The succession of different serpentine generations
permits the reconstruction of a qualitative P—T path of
oceanic cooling, subduction and then exhumation. The
early emplacement of gabbros and dolerites in the
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peridotites means that they have recorded the same
metamorphic evolution as ultramafic rocks and allows
the P-T path of the massif to be quantified. Two
contrasting parageneses have been found in these
magmatic rocks. Dykes of mylonitic gabbros are
composed of clinopyroxene, olivine, plagioclase,
hornblende, ilmenite and titanite. This corresponds to
a LP and high-temperature (HT) paragenesis; the high-
pressure—low-temperature (HP-LT) metamorphic
overprint is very limited in these rocks. On the other
hand, the paragenesis of metagabbro pods is mainly
eclogitic with a few LP mineral assemblages consisting
of actinolite, chlorite, albite and epidote and a few
relicts of magmatic augite.

Lanzo (meta)gabbros have MORB compositions
(Bodinier, 1988) demonstrating their oceanic origin.
In the mylonitic gabbros, the porphyroclastic brown
hornblende displays high TiO, contents (4.15-5.25
wt%) showing that they are magmatic. The formation
of hornblende blebs enclosed into magmatic por-
phyroclasts of clinopyroxene suggests that they
formed by silicate melt trapped during magmatic
crystallization (Coogan et al., 2001). This is consistent
with their TiO, contents (4.40-4.79 wt%) that corre-
spond to suprasolidus formation temperature (1020—
1030 °C).

The TiO, content of hornblende granoblasts (3.67—
4.38 wt%) is lower than that of magmatic porphyro-
clasts and blebs (Fig. 11). Corresponding temperature
estimates are between 990 and 1020 °C. Thus, the dy-
namic recrystallization, which leads to the formation
of the hornblende granoblasts, occurs at HT just after
the crystallization of the magma. It suggests that the
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Fig. 13. P-T path of mafic and ultramafic rocks of the Lanzo massif. During oceanic exhumation in an OCT context, the mantle
passes the transition from spinel lherzolite to plagioclase lherzolite (1). Then, during LP cooling (2), the peridotites and the meta-
gabbros cross, in the presence of H,O, successive reactions leading to the disappearance of primary phases (olivine, pyroxene and
plagioclase). At high temperature (HT), the mylonitic gabbros record the beginning of the cooling of the oceanic lithosphere: grey bold
dots correspond to hornblende temperature estimates (Table 2). At lower temperature, plagioclase and spinel react with pyroxene and
olivine to form chlorite and chlorite/tremolite assemblages. From 400 °C, peridotites are partially to fully serpentinized to lizardite (2)
at the expense of olivine and orthopyroxene (F: Martin & Fyfe, 1970). During alpine subduction (3), the lizardite breaks down to
antigorite (E: Evans, 2004). In the metagabbros, the prograde metamorphism is marked by the destabilization of igneous and LP/low-
temperature (LT) metamorphic phases to high-pressure/HT phases of eclogite facies. At P—T metamorphic peak (4), Al-poor ser-
pentine is replaced by secondary olivine (B: Bromiley & Pawley, 2003) and the paragenesis Cpx + Chl +/— Amph is stable in
ultramafic rocks (FP: Fumagalli & Poli, 2005). During the retrograde path, a new antigorite generation is formed at the expense of
other phases (5) while in metagabbros quartz and jadeite are transformed into albite. A later serpentinization step could correspond to
the crystallization of antigorite and lizardite micro-phases (6) on secondary olivine at LP/LT.

magma has been emplaced in fractures of the litho-
sphere during tectonic activity.

The rare zoning of hornblende porphyroclasts from
light brown to green with low TiO, content (0.32-3.61
wt%) indicates that water circulation was limited after
the HT stage and the mylonitic gabbros record little
evidence of the cooling of the lithosphere.

In the metagabbro pods, the crystallization of LP
(actinolite and chlorite) and then HP assemblages
(omphacite, garnet, kyanite, talc, glaucophane, zoisite
and quartz) at the expense of igneous or previous LP
phases reveals an evolution from greenschist facies
conditions to eclogite facies conditions. Phase rela-
tionships of these different facies allow us to propose
the following geodynamic evolution (Fig. 13): (i)
actinolite, hornblende, tremolite and chlorite crystal-
lization at the expense of igneous phases are attributed
to LP oceanic metamorphism during oceanic exhu-
mation. As is classically described (e.g. Messiga &
Tribuzio, 1991), olivine, reacting with plagioclase, is
replaced by chlorite/tremolite aggregates, whereas
augite is replaced by actinolite and/or green horn-
blende during oceanic lithosphere cooling. (ii) During
subduction, the crystallization of HP assemblages
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(omphacite, garnet, kyanite, talc, glaucophane, zoisite,
quartz) at the expense of igneous and LP metamorphic
phases is attributed to the burial of the massif to
eclogite facies conditions. (iii) Retrograde evolution
during massif exhumation, from subduction to a col-
lision context, is limited to a discrete omphacite
destabilization into albite and epidote.

The HP-LT metamorphism of the gabbros is con-
trolled by the presence of hydrous oceanic phases. Ul-
tramylonitic metagabbros do not record the alpine
metamorphism because the water circulation might
have been limited in these rocks during oceanic
spreading. On the other hand, the metagabbro pods
largely record the Alpine metamorphism, with the
crystallization of HP hydrous phases (glaucophane,
talc). This suggests that metagabbro pods were hydrated
and largely metamorphosed during oceanic step.

Three steps of serpentinization in ultramafic rocks

According to field work observations and the P-T path
obtained from the associated metagabbros, the ultra-
mafic rocks of Lanzo massif have recorded four geo-
dynamic steps (Fig. 13): (i) oceanic exhumation of the
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peridotite in OCT context; (ii) ocean floor cooling and
partial hydration; (iii) subduction; and (iv) exhumation
during subduction or continent collision. The different
geodynamic steps produced three serpentine genera-
tions in the ultramafic rocks.

Plagioclase dykelets and coronas surrounding spinel
show that spinel peridotites of Lanzo massif are par-
tially equilibrated in the plagioclase lherzolite domain
and intruded by basic magmas during massif oceanic
exhumation in an OCT context (Bodinier, 1988;
Muntener et al., 2004; Piccardo et al., 2007). This
event is rarely preserved because plagioclase is desta-
bilized during oceanic expansion or subduction: in
most rocks, it is recrystallized into chlorite and actin-
olite and/or into garnet, zoisite and omphacite
assemblages.

Serpentinite resulted from hydrothermal alteration
of ultramafic rocks at 100°C < T < 700 °C
(Bromiley & Pawley, 2003; Andreani et al., 2007).
During oceanic expansion, peridotites, in contact with
oceanic water, at temperatures below 400 °C (Agrinier
& Cannat, 1997; Bach et al., 2004), were largely hy-
drated and transformed into serpentinite mostly
composed of lizardite (Mével, 2003; Evans, 2004;
Andreani et al., 2007). This step is largely preserved in
slightly serpentinized peridotites where lizardite crys-
tallizes in veins crossing the olivine and orthopyrox-
enc and locally, when the hydration is more
important, into mesh and bastite texture (Viti &
Mellini, 1998). Slightly serpentinized peridotites also
contain antigorite veins growing across lizardite veins
and primary minerals. Even if lizardite/antigorite
transition does not depend much on pressure, it is
admitted that antigorite is the higher pressure form of
the serpentine (Scambelluri ef al., 1995; Ulmer &
Trommsdorff, 1995; Wunder & Schreyer, 1997; Auz-
ende et al., 2006; Groppo & Compagnoni, 2007).
Thus, this structural relationship suggests that lizar-
dite recrystallization into antigorite occurs during the
alpine subduction.

In ultramafic rocks, the two antigorite generations
(atgl and atg2) are separated by the crystallization of
secondary olivine.

(1) The first generation of antigorite (atgl) crystallized
from all previous minerals. In massive serpenti-
nites, it is sometimes represented as an intermediate
Raman spectrum between lizardite and antigorite.
This suggests that, in serpentinites, the alpine ser-
pentinization (antigorite) overprints the oceanic
serpentinization (lizardite, Fig. 13).

(2) The secondary olivine grew from the early antigorite
in the slightly serpentinized peridotites and in mas-
sive serpentinites. This antigorite breakdown into
olivine has already been observed in previous works
(Scambelluri et al., 1995; Trommsdorff et al., 1998;
Hermann et al., 2000; Nozaka, 2003; Padron-Nav-
arta et al., 2008), where it was interpreted as antig-
orite dehydration during prograde metamorphism
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(Fig. 11). The crystallization of secondary olivine is
associated with chlorite, but never with orthopy-
roxene. This suggests that the classical reaction Atg
= Ol + Opx + H,0 (e.g. Garrido ef al., 2006) is
incomplete in the Lanzo massif.

(3) A late antigorite (atg2) crystallized from previous
minerals (primary minerals, early antigorite and
secondary olivine) in the massive and foliated
serpentinites. Its crystallization could correspond
to a retrograde serpentinization episode during
massif exhumation (Fig. 13). This serpentinization
step is accompanied by a strong deformation
obliterating previous structures at outcrop and
thin-section scale.

The HP stability of antigorite relative to secondary
olivine is controlled by its composition. According to
Bromiley & Pawley (2003), a few wt% of Al,O3 in
antigorite is enough to stabilize its structure at higher
temperatures and pressures: low Al antigorite is stable
until 550 °C while high Al antigorite break down is
completed at higher temperature (700 °C). In the
ultramafic rocks of the Lanzo massif, the P-T condi-
tions of peak metamorphism (2.0-2.5 GPa and 550-
620 °C) is in the divariant field over which antigorite
breaks down into enstatite + olivine + chlo-
rite + H,O (Fig. 13). The absence of orthopyroxene
suggest that this dehydration reaction may be stopped
after an intermediate step.

Microprobe analysis of mantle and secondary oliv-
ine in ultramafic rocks shows significant variation in
MnO content and Xy, as a function of rock lithology
(peridotite or serpentinite). These compositional vari-
ations are summarized in Fig. 4a. The MnO content of
olivine increases progressively from peridotite to ser-
pentinite while the Xy, decreases. This suggests that its
composition was modified by external fluid during
oceanization. However, in each rock type, it is
impossible to distinguish the two olivine groups: there
is an overlapping range of composition between pri-
mary and metamorphic olivine. The similar composi-
tion of mantle and secondary olivine in the
serpentinites or peridotites suggests that the serpenti-
nization and deserpentinization processes during sub-
duction evolved in a closed system. As suggested in
Fig. 8c, the formation of metamorphic olivine requires
the involvement of Fe-oxide (magnetite) during antig-
orite breakdown. In that case, the metamorphic olivine
composition can be explained by the reaction: mag-
netite + antigorite = olivine2 + H,O.

In the same way, other secondary minerals can be
associated with this dehydration step. Metamorphic
clinopyroxene crystallization was observed coexisting
with tremolite and/or chlorite. Fumagalli & Poli
(2005) observed experimentally this three-phase
assemblage at similar P-T conditions (2.2 GPa and
700 °C) in olivine-poor lherzolite.

The retrograde evolution is essentially marked by
the crystallization of a late antigorite in the massive
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and foliated serpentinites composing the envelope of
the massif. The Raman spectra of secondary olivine are
associated with a serpentine structure (lizardite or an-
tigorite). The origin of this serpentine micro-phase
remains unclear. It could represent relicts of the pro-
grade serpentine that is destabilized into secondary
olivine at the metamorphic peak. On the other hand, it
could be interpreted as retrograde serpentine crystal-
lization on secondary olivine, during massif exhuma-
tion, reacting with just the water contained in this
olivine. Indeed, it has been shown, in mantle peridotite
xenoliths (Matsyuk & Langer, 2004) and in experi-
mental studies (e.g. Keppler & Bolfan-Casanova,
20006), that a ‘large’ amount of water can be dissolved
in olivine. Solubility of water in olivine is function of
temperature, pressure and olivine composition (Zhao
et al., 2004; Keppler & Bolfan-Casanova, 2006). At P—
T conditions similar to the peak of Lanzo metamor-
phism, Mosenfelder et al. (2005) showed that olivine
can contain up to 375 ppm of water. Thus, the late
crystallization of serpentine on secondary olivine could
be the result of olivine re-equilibration to lower P-T
during massif exhumation.

The prograde evolution is well preserved in massive
ultramafic rocks that provide a good reconstitution of
the different serpentinization steps. On the other hand,
the formation of the retrograde antigorite is abundant
in the foliated serpentinite of the envelope. In this
zone, the deformation increases the reaction kinetics
and leads to the obliteration of all previous textures
and the prograde history.

The serpentinization front of the Lanzo massif: a preserved
palaeo-Moho of slow spreading ridge

The Lanzo massif preserved its oceanic sedimentary
cover and ophicarbonate during subduction (Laga-
brielle ef al., 1989; Pelletier & Miintener, 2006)
attesting that it constituted the oceanic floor of the
Palaeco-Tethys and that the serpentinization started
during an oceanic step. This is confirmed by the
presence of early lizardite in the slightly serpentinized
peridotite (Fig. 3b). Furthermore, the petrological
study shows that the massive serpentinites, defining
the front of serpentinization, preserved eclogitized
characteristic textures of the oceanic alteration
(Fig. 8¢) and traces of lizardite within prograde an-
tigorite structure (Fig. 7b). This testifies that the
eclogitized serpentinization front of the Lanzo massif
is inherited from the oceanic alteration and consti-
tutes a palaeo-Moho. This is in good agreement with
the thickness of the external envelope of serpentinite
of 3-5 km that is similar to the thickness of a ser-
pentinized oceanic lithosphere (3—6 km). However,
the seismic profiles carried out in intra-oceanic con-
text show a progressive increase of the seismic speed
with depth which is interpreted as a progressive in-
crease of mantle serpentinization, from the mantle
peridotites to the ocean floor (Fig. 14). In the Lanzo
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massif, the peridotite/serpentinite limit is sharp: the
peridotites are completely serpentinized from the
supposed paleo-oceanic floor, marked by the pres-
ence of ophicalcites, to the slightly serpentinized
peridotites at the serpentinization front.

The rheological behaviour of a serpentinized peri-
dotite depends on its serpentinization degree. The
presence of 15% serpentine reduces the strength of an
altered peridotite to that of a pure serpentine (Es-
cartin et al., 2001). Thus, the 15% serpentinization
horizon located at a depth of ~3 km in the oceanic
lithosphere (Fig. 14; Canales et al., 2000) constitutes
a mechanical decoupling layer. This layer can corre-
spond to the serpentinite/peridotite limit in the
Lanzo massif, beneath which the slightly serpenti-
nized peridotites (<20%) have been preserved from
deformation, thus preserving oceanic textures. Above
this layer, the serpentinized peridotites (serpentiniza-
tion >20%) of the oceanic lithosphere constitutes a
less competent level with a rheological behaviour
similar to that of pure serpentine that should pref-
erentially accommodate the deformation from oceanic
(Escartin et al., 2001) to subduction context (Chernak
& Hirth, 2010). During subduction and then exhu-
mation, this deformation zone also favours water
circulation and the completion of the serpentinization
reactions; the new serpentinization stage of the peri-
dotite minerals obliterating the oceanic serpentiniza-
tion gradient (Fig. 14). As suggested by the similar
composition of primary and metamorphic olivine
(Fig. 4a), the massif could have evolved in a relatively
closed system during subduction. Indeed, the lizardite
to antigorite transition is a dehydration reaction,
which released new fluid, permitting the following
serpentinization process without any new external
provision of fluid.

As suggested by this study, the subduction and the
exhumation of the oceanic lithosphere are influenced
by its initial structure. Most of the alpine ophiolites
came from the Tethyan Ocean, which is an analogue
to the modern central Atlantic Ocean (Lagabrielle &
Cannat, 1990; Cannat et al., 1995). Indeed, remnants
of oceanic lithosphere are sometimes rich in mag-
matic rocks (e.g. MonViso) and sometimes made of
serpentinized mantle peridotites, almost exclusively
(e.g. Monte Maggiore, Corsica or Lanzo). During
subduction, the oceanic structure influences the
location of rheological threshold and corresponding
decollement permitting the exhumation of the ophi-
olite. For the magmatic unit, the decollement occurs
at the base of gabbroic crust (e.g. MonViso, An-
giboust et al., 2011). For a partially serpentinized
peridotite unit, the decollement should occur close to
the serpentinization front. This explains why serp-
entinites are rarely associated with peridotites in the
Alps. The Lanzo massif is thus an exceptional case
where the serpentinization front and the oceanic
structure of the OCT are preserved during the sub-
duction.
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Fig. 14. Conceptual model for the evolution of the oceanic serpentinization front of the ultramafic Lanzo massif during alpine
subduction and exhumation. (a) Seismic velocity profile observed across the Mid-Atlantic Ridge at the 920 ODP site (black line,
modified after Andreani et al., 2007) compared to the hypothetic evolution of seismic velocity profile of Lanzo massif (dotted grey
line). The Moho (dotted black line) is defined by a velocity of 8 km s™'. The progressive increase of P wave velocity with depth, in an
oceanic context, is interpreted as a gradient of serpentinization affecting the mantle. (b) Interpretative schema produced from velocity
seismic profiles across the Mid-Atlantic Ridge at 920 ODP site. (c) During subduction, the deformation principally affects the
serpentinization zone where more competent levels form lenses. In this zone, the deformation would make the transformation from
lizardite to antigorite and fluid circulation easier. That would permit a more pervasive serpentinization of the slightly serpentinized
zone. (d) During retrograde exhumation, intense deformation and dehydration continue. The more competent zone (peridotite) will be
totally transformed in retrograde antigorite forming lenses of massive serpentinites surrounded by foliated serpentinites. The front of
serpentinization is not significantly displaced during prograde and retrograde serpentinization.

CONCLUSIONS

According to the metamorphic history of the Lanzo
massif, three serpentine generations have been identified
in ultramafic rocks. The first one is characterized by the
crystallization of the low P—T serpentine species (lizar-
dite) with other accessory phases (magnetite), formed in
oceanic context, and preserved in slightly serpentinized
peridotites. This serpentinization episode is the most
extensive. The serpentinization front dates from this
event. During subduction, a prograde antigorite re-
placed the lizardite and to lesser extent primary minerals
of peridotites: this episode affected preferentially the
serpentinites. The final stage of this step is marked by the
incipient deserpentinization of antigorite to secondary
olivine (and clinopyroxene, chlorite and tremolite) at the
peak P-T conditions. During exhumation of the massif,
the pervasive deformation completely obliterated the
previous textures of minerals which are reoriented
according to the strong foliation formed by the crystal-
lization of retrograde antigorite in massive and foliated
serpentinites.
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On the basis of petrological and field work obser-
vations, we propose that the serpentinite to peridotite
transition corresponds to a palaco-Moho preserved
during alpine subduction and collision. In this case, if
the scheme of a progressive serpentinization with depth
during oceanization is accepted, the successive episodes
of serpentinization and deformation could affect this
zone preferentially (Fig. 14). This zone constitutes a
less competent level, where rheological behaviour of
the rock is similar to serpentinite and where the
deformation is localized during subduction and exhu-
mation. Thus, during the subduction and then exhu-
mation, the alpine deformation will focus the later
steps of serpentinization in this zone and obliterate the
gradient of serpentinization.
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ABSTRACT

Serpentinites are one of the major components of the oceanic lithosphere and are
stable in the slab and the mantle wedge up to 100-150 km depth in subduction zones. During
oceanic mantle hydration and alteration, they trap trace and fluid mobile (FME: B, Li, As, Sb,
Rb, Ba, Cs, Sr, U and Pb) elements that participate to elemental transfer occurring between
the dehydrating slab and the mantle wedge in subduction context. The Lanzo massif is an
eclogitized oceanic lithosphere that preserved its oceanic structure and recorded different
steps of serpentinization/de-serpentinization from oceanic lizardite to prograde antigorite in
subduction context, up to its dehydration and secondary olivine crystallization, and finally
retrograde antigorite during massif exhumation. It constitutes a suitable place to study trace
element behaviour during serpentinization/de-serpentinization processes and associated
chemical transfers between the different envelopes of the oceanic lithosphere and the mantle

wedge.

Geochemical analyses of serpentine and associated minerals show that the
serpentinization/de-serpentinization of the Lanzo massif took place in a relatively closed
system without significant trace element transfer between the different parts of the oceanic
lithosphere. In the deeper part of the lithosphere, from the slightly serpentinized mantle
peridotites (SSP, <20% serpentinization) to the paleo-Moho, composed of massive
serpentinites (MS, 80% serpentinization), the trace elements mobility is reduced. The
chemical composition of lizardite and antigorite is homogenized with the local degree of
serpentinization: in SSP, serpentine veins composition is inherited from the host mineral
while, in MS, their composition is homogenous between destabilized phases at the scale of the
outcrop (~ 5m). In the shallowest part of the oceanic lithosphere, from the paleo-Moho to the
oceanic paleo-seafloor, the serpentinites are foliated (FS, >90% serpentinization). In that

zone, the alpine deformation enhances the mobility of trace elements and permits their
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redistribution and the homogenization of antigorite composition at massif scale. Locally, in
the SSP and MS, the crystallization of metamorphic veins of ~1-2m corresponds to
channelized fluid flows that allowed fluid transfers — and thereby trace elements — to longer

distance.

The successive crystallizations of antigorite and then olivine is accompanied by a
diminution of some FME (B, Li, As, Sb, Ba, Rb) and Eu contents attesting that these elements

are removed from slab to mantle wedge during subduction.

KEY WORDS: lizardite, antigorite, trace element, oceanic lithosphere, subduction
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1. Introduction

Subduction represents one of the major processes of mass transfer on Earth.
Serpentinites contain up to 13% H,O and represent a large and essential reservoir of fluids
and trace elements in subduction zone (Hattori and Guillot, 2007). The dehydration of the
upper part of the subducted slab (oceanic sediments and altered peridotites and gabbros),
down to 130-160 km (Wunder and Schreyer, 1997), is responsible for the fluid and element
transfers to the mantle wedge. It conducts to modify the composition of metasomatized

mantle wedge peridotites and thus that of arc magmas.

Mantle peridotites are widely exposed on the seafloor of slow and ultra-slow spreading
ridges, where they are a major feature of these magma poor settings (Cannat et al., 1995, Dick
et al., 2003). In the first 3 to 6 km, they are highly serpentinized into lizardite and chrysotile
as a result of seawater circulation (Mével, 2003; Canales et al., 2000, Andreani et al., 2007).
Recent results revealed that the oceanic serpentinization causes an enrichment of peridotite in
trace elements, in particular fluid mobile elements (FME: B, Li, As, Sb, Rb, Ba, Cs, Sr, U and
Pb) and, in the most altered samples, in light rare earth elements (LREE; Paulick et al., 2006;
Vils et al., 2008; Andreani et al., 2009; Morishita et al., 2009; Kodolanyi and Pettke, 2011).
The serpentinites are a vector of trace element transfer through subduction zones until their
dehydration around 150 km (Wunder and Schreyer, 1997). The subduction of the oceanic
lithosphere causes first the transformation of lizardite and chrysotile into antigorite and then
of antigorite into olivine +/- orthopyroxene +/- chlorite by dehydration (Evans, 2004;
Scambelluri et al., 2004; Padron-Navarta et al., 2010). The chemical composition of the fluid
released during these reactions is determinant for both estimating elemental transfers between
subducted slab and the mantle wedge and better understanding other processes like arc
magma production at depth. This composition has been evaluated in several studies using

different approaches. Some authors assess the chemical composition of fluid released by the
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slab by comparing the composition of oceanic serpentinites with mantle wedge serpentinites.
They proposed that the mantle wedge is highly contaminated by B, Li, Cs, Cl, Sr, As and Sb —
rich fluids (Savov et al., 2005, 2007; Deschamps et al., 2010, 2011; Kodolanyi and Pettke,
2011). However, those studies do not directly estimate the transfers associated with the
different dehydration serpentine reactions along the subduction history of the slab down to its
dehydration. Vils et al. (2011) completed those observations by measuring the composition in
Be, Li and B of serpentine from several alpine ophiolites recording different metamorphic
conditions during the lizardite to antigorite transition. They observed large losses of Li and B
during the lizardite to antigorite transition but, a quantitative assessment of light element loss
was limited because those different serpentine units had different initial chemical composition
and have undergone different reaction pathways. Scambelluri et al. (2001, 2004) also tried to
assess the composition of fluid released by the slab at shallower depth during the antigorite
dehydration. They presented trace element analyses of fluid inclusion trapped in secondary
olivine and orthopyroxene, interpreted as representative of the fluid released during antigorite
break down. Those are enriched in Rb, Sr, Cs, Pb, Li, B and alkalis and are depleted in HFSE.
Garrido et al. (2005) confirmed, by studying dehydrated assemblages, that serpentine
dehydration is a source of fluid leaching large ion lithophile element (LILE), Pb and Sr from

the slab to the mantle wedge.

The trace element composition of fluid released by serpentine transition phases, from
lizardite breakdown to antigorite and then olivine, is commonly estimated by referring to
several massifs that recorded different (de-)serpentinization steps (e.g. see references above).
The Lanzo massif is, to our knowledge, the only oceanic lithosphere where the different
metamorphic stages have been preserved form oceanic hydration to subduction dehydration
(Groppo and Compagnoni, 2007; Debret et al., 2013). Furthermore, its oceanic structure has

been preserved during subduction. Hence, it constitutes a unique opportunity to follow, during
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subduction, the different metamorphic reactions and their associated element transfer
occurring in an oceanic lithosphere. We present a systematic chemical study of serpentinite in
bulk rock and of their forming minerals (primary mantle minerals, the oceanic lizardite, the

prograde antigorite, the dehydrated assemblages and the retrograde antigorite).

2. Geological setting and petrological background

The Lanzo massif is an ultramafic eclogitized body located 30 km at the North-
Western of Torino (Italy). To the west, the massif is bordered by meta-ophiolites and the
Schistes Lustrés unit, to the south and east it is bounded by sediments of Po plain and to the
north by the high pressure continental unit of Sesia. The entire massif is dominated by
plagioclase peridotites surrounded by an envelope of serpentinites (Boudier, 1978; Miintener
et al., 2005). Earlier structural, petrographic and geochemical studies have shown that the
massif is composed of fertile lherzolitic peridotites impregnated by asthenospheric melts
during the massif exhumation in an ocean-continent transition context (OCT, Nicolas et al.,
1972; Bodinier, 1988; Piccardo et al., 2007a, 2007b; Kaczmarek and Miintener, 2008). We
focus our study in the northern part of the massif where the oceanic structure is preserved
(Lagabrielle et al., 1989; Pelletier and Miintener, 2006; Debret et al., 2013). The oceanic
paleo-seafloor is marked by the presence of oceanic meta-basaltes, meta-quartzite associated
with metasediments, and meta-ophicarbonates bordering locally an ultramafic unit (Fig. 1).
This unit is made of 3 compartments: the centre is composed of slightly serpentinized
peridotites (SSP, < 20% serpentinization), it is surrounded by a thin zone of massive
serpentinites (MS, ~80% serpentinization) and then by an envelope of foliated serpentinites
(FS, fully serpentinized) of 3—5 km large. The contact between the MS and the SSP
corresponds to a paleo-Moho (Fig. 1; Debret et al., 2013). The different lithologies composing

the massif record different steps of serpentinization from oceanic hydration to subduction
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dehydration at a metamorphism peak estimated in eclogitized metagabbros at 2-2.5 GPa and

550-620°C (Pelletier and Miintener, 2006).

Mesozoic rocks [ }
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nites (sepentinization
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MS: Massive Serpenti-
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zed Peridotites
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w=he Deep of main foliation
_~— Pyroxenite layering
_ -~ Serpentinite foliation

»* Paleo-Moho
\

Fig. 1. Geological map of the studied area of Lanzo massif (modified after Pelletier and Miintener, 2006).
LZXX: samples localization.

The SSP were refertilized in OCT context by percolation and impregnation by MOR-
type melts (Miintener et al., 2005; Piccardo et al., 2007a). They consist mostly of spinel or
plagioclase lherzolites with minor pyroxenites, harzburgite and dunite (Boudier, 1978;
Bodinier, 1988; Piccardo et al., 2007a, 2007b; Kaczmarek and Miintener, 2010). The
petrographic evolution of ultramafic rocks from Lanzo massif has already been investigated in
a previous study (Debret et al., 2013). Three stages of serpentinization have been reported.
The SSP preserves an oceanic step of serpentinization marked by lizardite vein crystallization,
the low pressure polymorph of the serpentine (Agrinier and Cannat, 1997; Bach et al., 2004),

crossing the orthopyroxene and the olivine (Fig. 2a). Those veins display a planar wall and a
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string of magnetite in their centres. When the hydration is more important, the slightly
serpentinized peridotites are divided by a network of serpentinized channels with a width of
up to 2mm. In these channels, the lizardite crystallises as mesh or bastite texture replacing the
olivine and the orthopyroxene (Fig. 2b). Mesh textures consist of a grey homogenous area of
serpentine with undulatory extinction delimited by rims with a fibrous aspect and a fine string
of magnetite. Bastite textures consist of white serpentine lamellae oriented parallel to the
original cleavages of the pyroxene. The clinopyroxene is poorly affected by the oceanic

serpentinization.

During the subduction, the lizardite is destabilized into antigorite, the high-
temperature/high-pressure (HT/HP) polymorph of the serpentine (Bromiley and Pawley,
2003). This serpentine phase change can be written as: Liz + Bru = Atg (Evans, 2004) or Liz
- Atg + MgO + H,0O (Vils et al., 2011) or Liz + SiO, = Atg +H,O (Schwartz et al., 2013).
In SSP, this episode is recorded by the crystallization of antigorite veins crossing the
clinopyroxene, the orthopyroxene and the olivine. The formation of antigorite has been
observed at the expense of the lizardite veins, meshes and bastites (Fig. 2a), confirming that
its crystallization postdates the oceanic stage. In MS, the prograde antigorite crystallizes at the
expense of the lizardite and the relics of primary minerals of the peridotite. It crystallizes as

homogenous area of >100um.

At P/T peak, the antigorite breaks down to secondary olivine. In the SSP, this episode
is marked by the crystallization of a secondary olivine, as minute grains of ~50um, in the
centre of antigorite veins, replacing the magnetite and the antigorite. In the MS, it is marked
by de-serpentinized pseudomorphs of mesh texture: the mesh core is replaced by antigorite

and the mesh rims by minute grains of secondary olivine (Fig. 2c¢).
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During the exhumation, in the MS and FS, the previous textures are, respectively,
partially to fully obliterated by the crystallization of a retrograde antigorite and chlorite (Fig.
2d). The growth of chlorite is associated to spinel destabilization into chromite, magnetite and
chlorite. The crystallization of retrograde antigorite is associated to a high alpine deformation

stage. Locally, their crystallization has been observed at the expense of secondary olivine.

Fig. 2. (a) Microphotograph (plane polarized light) of a SSP. Prograde antigorite veins (Atgl) cross lizardite
veins (Liz) and olivine. (b) Microphotograph (cross polarized light) of an oceanic serpentinized channel crossing
the SSP. The channel is composed of serpentinite in mesh or bastite texture. (c) Microphotograph (plane
polarized light) of an eclogitized mesh like texture in a MS (sample LZ27a): the centre is composed of mantle
olivine (Ol) partially destabilized in antigorite and the rims consist of minute secondary olivine (O12) associated
with antigorite lamellas. (d) Microphotograph (cross polarized light) of a FS. The retrograde antigorite (Atg2)
mark the foliation of the rock. Mineral abbreviations are from Whitney and Evans (2010).

Locally, a network of metamorphic veins composed of antigorite, secondary olivine

+/- chlorite, with a width of several cm, crosses the SSP (Fig. 3a) and the MS (Fig. 3b). Those
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veins are described in detail by Debret et al. (2013), however for clarity some major
characteristics will be introduced here briefly. Those veins are zoned (Fig. 3c-d), their centre
is composed of secondary olivine associated with prograde antigorite or chlorite and their
rims display retrograde antigorite. The secondary olivine crystallized at the expense of
prograde serpentine or chlorite and the retrograde antigorite crystallized on the prograde
assemblages. The host rock is poorly de-serpentinized and displays similar textures as

describe previously (e.g. Fig. 2e).

Fig. 3. (a) Network of parallel metamorphic veins crossing the SSP. The vein is orange with a white centre in
relief at the outcrop surface. (b) MS crossed by relief metamorphic veins. The veins are zoned: their centre is
orange (OI12) and green (chlorite or Atgl) and the rims are dark blue (Atg2). The contact with the host rock is
diffused. (c) Microphotograph (cross polarized light) of the centre part of a metamorphic vein crossing the SSP.
Secondary olivine (OI12) grows into parallel fractures cutting prograde antigorite. (d) Microphotograph (plane
polarized light) of a relief vein crossing MS. Vein centre is composed of secondary olivine and chlorite (Chl).
Retrograde antigorite replaces these two minerals.
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3. Analytical procedures

3.1.  Whole rock analyses

To study the compositional variations during serpentinization processes and the
element transfers between the slab and the mantle wedge, we analysed 14 samples of the
different lithologies composing the massif. Four samples of SSP and nine samples of
serpentinite (MS and FS) were selected through the serpentinization front (Fig. 1). Sample

modal, major and trace element compositions are report in Table 1 and Table 2.

All samples were cut away from weathered surface, pen marks and sticker residues.

They were crushed with an anvil and a hammer and powdered in an agate ring-mill.

Whole rock glasses for major elements were prepared with 100 mg of sample powder
and with the addition of 300 mg of Li-Metaborate (dilution coefficient of 2000). Major
element concentrations were determined by ICP-AES at the Laboratoire Magmas et Volcans
of Clermont-Ferrand (France). Concentrations were calibrated against the DR-N basaltic glass
standard using the values given in Govindaraju (1994). Precision on samples were determined
on repeated analyses of reference basalt BHVO. This typically resulted in a <1% precision for

all the measured elements.

Trace element concentrations (Li, Sc, Ti, V, Co, Ni, Cu, Zn, As, Rb, Sr, Y, Zr, Nb,
Mo, Cd, Sb, Cs, Ba, Rare Earth Elements (REE), Hf, Ta, W, Pb, Th, and U) were determined
at Géosciences Montpellier (University Montpellier 2, France) using an Agilent 7700X
quadrupole ICP-MS. 100 mg of powdered samples and 50 mg of powdered standards were
prepared following the HF/HC1O4 procedure described in Ionov et al. (1992) and Godard et
al. (2000). The samples were analysed after a dilution in 2%HNO; of 1000 for the trace
element depleted serpentinites and peridotites and reference peridotite JP1, and of 2000 4000

and 8000 respectively for the increasingly trace element enriched reference rock materials
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UBN, BIR and BEN. Element concentrations were measured by external calibration, except
for Nb and Ta that are calibrated by using Zr and Hf, respectively, as internal standards. This
technique is an adaptation to ICP-MS analysis of the method described by Jochum et al.
(1990) and aims at avoiding memory effects due to the introduction of concentrated Nb-Ta
solutions in the instrument. The Helium cell gas mode of the Agilent 7700X was used to
measure Ti, V, Co, Ni, Cu, Zn, As, Mo and W while removing polyatomic interferences. The
external precision and accuracy of the analyses were assessed by measuring as unknown four
rock standards: BEN and BIR basalts, JP-1 peridotite and UBN serpentinite. Our results show
good agreement between measured values and expected values for the international standards,
and external reproducibility is within 0-5 % for Sc, Ti, V, Ni, Cu, As, Rb, Sr, Y, Zr, Nb, Mo,
Cd, Sb, Cs, Ba, La, Ce, Nd, Sm, Eu, Gd, Tb, Ho, Tm, Lu, Pb, Th and U, it is within 5-10% for
Li, Co, Pr, Dy, Er, Yb, Hf, Ta and W. The limits of detection, the procedural blank
contributions and the values obtained for rock standards BEN, BIR, JP-1 and UBN during this

study are reported in Appendix A.

3.2 In situ analyses

Mineral major and trace element analyses were performed on: (1) 2 samples of SSP
(LZCO02, LZ24 Fig. 2a-b) in which primary mineral as well as lizardite and antigorite veins
have been analysed. (2) 2 samples of MS (LZ26¢ and LZ27al, Fig. 2c), 2 samples of
metamorphic veins crossing the MS (LZ34b-c, Fig. 3b, d). In those samples, the relative
chronology between the different phases (prograde antigorite, dehydrated olivine and
retrograde antigorite) is well established. (3) 1 sample of FS (RO3, Fig. 2d) that is principally

composed of retrograde antigorite.

Electron microprobe analyses of major elements are reported in Debret et al. (2013). In

situ LA-ICPMS measurement of trace elements were conducted on 100 pm thick polished
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section realized on the same rock piece as the one used by Debret et al. (2013) for electron
microprobe analyses. In situ trace element compositions were determined at Montpellier 2
University on a ThermoFinnigan Element 2 High Resolution-Inductively Coupled Plasma-
Mass Spectrometer (HR-ICP-MS) using a single collector double-focusing sector field
Element XR (eXtended Range) coupled with laser ablation (LA) system, a Geolas (Microlas)

automated platform housing a 193 nm Compex 102 laser from LambdaPhysik.

Oxide level, measured using the ThO/Th ratio, was below 0.7%. 2Si was used as
internal standard. For each serpentine texture, °Si was calibrated from the mean value of
several microprobe analyses. Concentrations were calibrated against the NIST 612 rhyolitic
glass using the values given in Pearce et al. (1997). Data were subsequently reduced using the
GLITTER software (Van Achterberg et al., 2001) using the linear fit to ratio method. This
typically resulted in a 5 to 10% precision (1sigma) for most analyses, evaluated by repeated
analyses of reference basalt BIR (Appendix B). Detection limits were between <1 and 50 ppb
for most trace elements, between 0.06 and 1, 3 and 4 ppm for Li, B, As, Zn, Cr and Ti, and
between 1 and 10, 30 and 50ppm for Ni, Ca and Si for respective spot size of 102, 77 and

S1pm.

The different varieties of serpentine were primarily identified in thin sections, and then
characterized by Raman spectroscopy (Laboratoire de Géologie de Lyon, France: Debret et
al., 2013). Due to the large beam size (up to 102 um) and the small grain size of serpentine, it
was impossible to analyse serpentine varieties without dusty inclusions of magnetite or other
minor secondary phases. Nevertheless, LA- ICPMS analyses yield a good reproducibility
suggesting that the analyses are representative of serpentine textural and chemical evolution

during prograde metamorphism.

4. Results
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4.1.  Whole rock major and trace element compositions

Results of whole rock analyses are reported in Table 1 and Table 2 and illustrated in
Figs. 4 and 5. Analyses of SSP are in good agreement with previous studies (Fig. 4; Bodinier,
1988; Piccardo et al., 2007a, b; Kaczmareck and Miintener, 2010): they have comparable SiO;
(40.20-43.21 wt.%), MgO (36.42-43.38 wt.%) and ALO; (0.52-4.17 wt.%). Al,Os varies
according to rock type (Bodinier, 1988): the highest Al,O3 concentrations correspond to the
plagioclase lherzolites (Al,O; = 2-4 wt.%) and the lowest Al,O3 to the dunite (Al,O; <1

wt.%).

Lherzolite compositions (LZ17-19-35, Fig. 5) are similar to previously analysed
impregnated lherzolites (Piccardo et al., 2007a; Kaczmarek and Miintener, 2010). Their
patterns are characterized by a depletion in LREE (Cen/Ybyn = 0.05-0.43; N: Cl1-chondrites
normalized; Fig. 5a) and a flat medium and heavy rare earth element (M-HREE) segment
(Gdn/Yby = 0.80-1.14 and Eu/Eu* = 0.95-1.03). Slightly concentration variations are
observable at massif scale (Yb = 1.5-2.5xC1-chondrites). They are attributed to the modal
composition of the lherzolite: the Cpx poor lherzolites have a lower concentration and higher
LREE depletion than Cpx rich lherzolites. The extended trace element patterns of lherzolites
present a U-shaped pattern (Fig. 5b) with a weak enrichment in U and a depletion in Y and Sr
(Sry/Nd,=0.38-1.47; n = normalized to primitive mantle values) relative to their neighbouring
elements. Dunitic sample (LZ7) has a concave upward pattern (Yb = 0.14xC1-chondrites)
characterized by an enrichment in HREE relative to MREE (Gdn/Ybn = 0.57) and by a
positive Eu anomaly (Eu/Eu* = 1.42). Compared to available dunite data (Gdn/Yby = 0.16-
0.18), this sample is enriched in L-MREE (Fig. 5a). No harzburgite was analysed during this
study but Bodinier (1988) and Piccardo et al. (2007a, 2007b) report their presence in the
studied area. Their REE pattern (Fig. 5a) is characterized by positive slope from LREE to

HREE with a low LREE/HREE ratio (Cen/Ybny = 0.03-0.04). Its extended trace element
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pattern presents a U-shaped pattern with an alkali enrichment relative to LREE (Ba,/Ce, =
9.07). It displays U, Ta, Pb, Sr, Zr, Hf and Y positive anomalies relative to their neighbouring

elements (Fig. 5b).
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Fig. 4. Bulk rock major element composition of the SSP and serpentinites (MS and FS) illustrated in (a) Al,O;
versus MgO/SiO, and (b) MgO (wt%) versus FeO (wt%). On Fig. 4a, the dark line represents the silicate Earth
differentiation trend and the primitive mantle ratio (PM, Kaczmarek and Miintener, 2010). On Fig. 4b, the dark
line represents the stoichiometric variations of olivine Fe—-Mg composition. Published data from Lanzo massif
are shown for comparison: Bodinier (1988), Piccardo et al. (2007a, 2007b) and Kaczmarek and Miintener
(2010). Abyssal peridotites poles (Lherzolite, Harzburgite and Dunites) are shown in shaded area and are from
Godard et al. (2008).

203



FME concentrations of SSP are listed in Table 2. They range from 0.06 to 0.31 ppm

for Li, from0.004 to 0.006 ppm for As and 0.004 to 0.007 ppm for Sb.

Compared to peridotites, the serpentinites (MS and FS) display a lower SiO, (= 37.87-
40.51 wt.%) content and similar MgO (= 35.94-39.77 wt.%) and Al,O; (= 1.79-3.27 wt.%)

contents.

Within the MS, two groups are distinguished according to their trace element
composition (Fig. 5c¢). The Group-1 (Samples LZ34 and LZ27) has REE, trace element
patterns and concentration identical to Lanzo massif lherzolites. It is characterized by a LREE
depletion (Cen/Yby = 0.42-0.45), a flat M-HREE (Gdx/Yby = 0.99-1.10) and display a
depletion in alkali relative to LREE (Rb,/La, = 0.66-0.70). The Li contents range from 0.05 to
0.11 ppm, the As contents from 0.005 to 0.004 ppm and the Sb contents from 0.006 to 0.007
ppm. Group-2 samples (LZ26c and LZ30) have patterns and concentration similar to Lanzo
massif harzburgite. It displays a similar LREE/HREE ratio (Cen/Ybx = 0.02-0.03) but its trace
element pattern differs from harzburgite pattern by a negative anomaly in Sr (Sr,/Nd, = 0.25-
0.30). Those serpentinites have <0.001 - 0.008 ppm Li, 0.003-0.123 ppm As and 0.014-0.019

ppm Sb.

FS have homogenous patterns, similar to lherzolites (Fig. 5d). They are characterized
by a LREE depletion (Cenx/Ybn = 0.12-0.35) and a relatively flat M-HREE Gdn/Yby = 0.64-
1.09). Nevertheless, compared to lherzolites, they show a variable negative Eu anomaly
(Euw/Eu* = 0.09-1.07). Trace element patterns of FS are similar to the U-shaped pattern of
lherzolite except that they shows variable negative Sr (Sr,/Nd, = 0.08-0.99). The Li content of
foliated serpentinites varies from <0.001 to 0.20 ppm, the As from 0.004 to 0.13 and the Sb

from 0.005 to 0.10 ppm.
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foliated serpentinite). (d) Spidergram of FS. Dashed line: LZ26a (foliated serpentinite embedding LZ26c).

4.2. In situ analyses

Analyses were conducted using an in-house modified ablation cell of ca. 30 cm’,
which resulted in a shorter washout time and an improved sensitivity compared with the
initial larger ablation cell. Ablation experiments were conducted in a helium atmosphere,
which enhances sensitivity and reduces inter-element fractionation (Gunther and Heinrich,
1999). The helium gas and particles from the sample were then mixed with argon before

entering the plasma. Signals were acquired in Time Resolved Acquisition, devoting 2 min 30s
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for the blank and 1mn for measurement of the analyses. The laser was fired using an energy
density of 12 Jem™ at a frequency of 6 Hz (samples LZ34b.c, 24, LZC02 and RO3), 7 Hz (sp.
LZ27al, LZ34b and RO3) and 8 Hz (sp. LZ26¢ and LZ34b) and using a spot size of 102 pum
(sp. LZ26¢, 27al, 34b.c and RO3), 77 um (sp. LZ34b, 24 and LZC02) and 51 um (sp.
LZC02) depending on the size of analysed phases. Before measurement, the laser was pre-
ablated using a larger spot size to clean the thick section surface. The acquisition spot size
was larger than serpentine grains, but it was necessary to get good accuracy on our results.
This resulted in an average sensitivity of ~1000, 400, 200 cps/ppm for B, Ti, Cr, Zn and As,
2000, 900, 500 cps/ppm for Li and Ba and 3000, 1000, 800 cps/ppm for other trace elements

for the 102, 77 and 51 um spot sizes respectively.
4.2.1. Mantle minerals

In order to establish the initial composition of the mantle peridotites, in situ trace
analyses were performed on olivine, orthopyroxene and clinopyroxene. Measured

concentrations are shown in Table 3 and in Fig.6.

The clinopyroxene composition (Yb = 12-17xC1-chondrite) is relatively homogenous
at the massif scale. It has a LREE depletion (Cex/Ybn = 0.07-0.48), a flat pattern in the
MREE region, a weak HREE depletion (Gdn/Yby = 1.08-1.45) and a negative Eu anomaly
(Ew/Eu* = 0.67-0.81). Among clinopyroxene patterns, we distinguish two groups
characterized by different LREE-depletions (Cen/Ybn = 0.07 and 0.45). This LREE-variation
has already been observed in Lanzo peridotites: it results from melt/peridotite interaction
during massif exhumation in an OCT context (see Piccardo et al., 2007a, 2007b).
Clinopyroxene extended patterns possess weak negative Y and Zr anomaly relative to
elements of similar compatibility and significant negative Sr (Sr,/Nd, = 0.01-0.08) and Pb

(Pb,y/Ce, = 0.06-0.23) anomalies.
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Orthopyroxene compositions (Yb = 3-4xCl-chondrite) are intermediate between

clinopyroxene and olivine. They display a low LREE/HREE ratio (Cen/Yby = 0.004-0.013,
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Gdn/Yby = 0.12-0.20). Extended trace element patterns is characterized by positive slope
from LREE to HREE with a positive Zr, Hf and Pb (Pb,/Ce, = 5-28) anomaly and a variable
Sr anomaly (Sr,/Nd, = 0.05-3.69) relative to elements of similar compatibility. Orthopyroxene
patterns are similar to those reported in the literature for peridotites of Lanzo massif (Piccardo

et al., 2007a, 2007b; Kaczmarek and Miintener, 2010).

Compared to other primary minerals, olivines are depleted in REE (Yb = 0.01-0.4xC1-
chondrite). They display a concave pattern with high HREE content relative to LREE
(Cen/Yby = 0.020) and MREE (Gd << 1ppb) content. They have positive Sr (Sr,/Nd, = 14)

and a Pb (Pb,/Ce, = 57-112) anomaly relative to elements of similar compatibility.

The FME content of primary minerals (Table 3) is similar to those reported in oceanic

and ophiolites environments (Fig. 7).

4.2.2. Serpentine in slightly serpentinized peridotites

The REE and trace element compositions of lizardite veins crossing the orthopyroxene
(Liz-Opx, Yb = 2-3xC1-chondrite) are similar to orthopyroxene composition (Fig. 6a-b, Table
3). REE patterns display a positive slope from LREE to HREE (Cen/Ybx =0.006-0.038) with
a positive Eu anomaly (Eu/Eu*= 1.74-3.60). Extended trace element patterns display a U-
shaped pattern with positive Sr (Sr,/Nd, =0.69-12.35), Pb (Pb,/Ce, =1.91-11.23) and Ta
(Ta,/Ce, =1.11-1.28) anomalies, and an alkali enrichment relative to LREE (Ba,/Ce, =3.83-

7.22).

Lizardite veins crossing the olivine (Liz-Ol) have REE and trace element contents near
the detection limit (Yb = 0.1-0.2xC1-chondrite, Fig. 6a-b, Table 3). Their REE patterns
display a LREE and MREE depletion relative to HREE (Ce,/Yb, = 0.01-0.02) with a positive

Eu anomaly relative to element of similar compatibility. Extended patterns present a concave
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pattern with an alkali enrichment (Ba,/Ce, = 8.38-16.33) and positive Ta (Ta,/Ce, = 34), Pb

(Pb,/Ce, =85-269) and Sr (Sr,/Nd,, = 5.9) anomalies.

Mesh and bastite texture have similar REE and trace contents (Fig. 6a-b, Table 3).
They display a low LREE/HREE ratio (Cex/Yby <0.01) and have an intermediate
composition (Yb = 0.3-0.4xC1-chondrite) between orthopyroxene and olivine (Fig. 6a). They
have a positive Eu anomaly (Eu/Eu* = 7.54). Extended patterns display a positive Pb (Pb,/Ce,
=15-174) anomaly and variable Sr (Sr,/Nd, =0.33-1.02) and Ba (Ba,/Ce, =0.88-8.04)

anomalies (Table 3, Fig. 5b).

Lizardites have a high B (1.8-75.1 ppm) and similar Li (0.24-2.55 ppm), As (0.10-0.15
ppm), Sb (<0.01), Ba (0.03-1.16 ppm) and Rb (0.064 ppm) relative to mantle minerals (Table

3, Fig. 6).

Antigorite veins crossing the clinopyroxene (Atg-Cpx, Yb = 4-7xC1-chondrite) have
an intermediate composition between Cpx and Opx (Fig. 6¢ and Table 3). Their REE patterns
display a LREE depletion relative to MREE (Cen/Yby = 0.03-0.04) and a flat MREE-HREE
(Gdn/Yby = 0.90-1.18). They show a negative Eu anomaly (Eu/Eu* = 0.09-0.25). Extended
trace element patterns display negative Sr (Sr,/Nd, = 0.03-0.04) and Pb (Pb,/Ce, = 0.33)

anomalies.

REE patterns of antigorite veins crossing the orthopyroxene (Atg-Opx, Yb = 0.9-
1.1xC1-chondrite) show a LREE depletion relative to M-HREE (Cen/Ybn = 0.02-0.05) and a
weak positive slope from MREE to HREE (Gdn/Ybn = 0.43-0.64). They display a negative
Eu anomaly (Eu/Eu*= 0.64-0.81). Extended trace element patterns (Fig. 6¢) show a positive
Sr (Sry/Nd, = 0.53-0.63), Ba (Ba,/Ce, = 0.47-2.20), U and Pb (Pb,/Ce, = 26) relative to

element of similar behaviour.
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Fig. 7. Lithium (Li), Boron (B), Arsenic (As), Antimony (Sb), Rubidium (Rb) and Barium (Ba) concentration of
primary minerals, serpentines and secondary olivines. The grey arrows show the chemical behaviour of those
elements during the different serpentinization and de-serpentinization processes. Data from previous studies are
shown for comparison: primary minerals and serpentines of abyssal peridotites from ODP Leg 209 are from Vils
et al. (2008) and Andreani et al. (2009); Lizardite and antigorite of serpentinites of Totlap — Platta — Malenco
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ophiolites are from Vils et al. (2011); antigorite from Himalaya serpentinite are from Deschamps et al. (2010);
Queyras accretionnary prism are from Lafay et al. (2013); primary minerals of Lanzo peridotites are from
Piccardo et al. (2007a) and Kaczmarek and Miintener (2010).

Antigorite veins crossing the olivine (Atg-Ol, Yb < 0.3xXC1-chondrite) show a similar
pattern ( .6¢) as Atg-Opx and Atg-Cpx: a LREE depletion relative to MREE (Cen/Yby = 0.02-

0.05) and a flat H-MREE (Tbn/Ybyn = 0.41-1.17). They do not display Eu anomalies.

Antigorite veins have similar Li (0.82-1 ppm), As (0.08-0.27) and Sb (<0.01) and low
B (0.87-28.89 ppm), Ba (0.07-0.11) and Rb (< 0.044 ppm) contents compared to mantle

minerals and lizardites analysed during this study (Fig. 7 and Table 3).

4.2.3. Antigorite of massive and foliated serpentinites

Among prograde antigorites, two groups are distinguished on the basis of their trace

element concentrations (Fig. 6d-e).

(1) The first group corresponds to prograde antigorite in the Lherzolite Serpentinites (Fig.
6d). Its composition (Yb = 0.4-5xCl-chondrite) is intermediate between all primary
phases of the peridotite (clinopyroxene, orthopyroxene and olivine). REE patterns have a
LREE depletion relative to M-HREE (Cen/Ybn = 0.30-0.38), a flat M-HREE (Gdn/Yby =
0.85-0.97) and a variable Eu anomaly (Eu/Eu* = 0.90-1.18). Extended patterns present a
U-shaped pattern with an alkali enrichment (Ba,/Ce, = 0.15-0.27) and a variable Sr

(Sry/Nd,, = 0.25-1.23) and positive U (U,/Nb, = 1.45-2.75) and Hf anomalies.

(2) The second group of prograde antigorite has been observed in Harzburgite Serpentinites
(Fig. 6e). Their patterns is characterized by an intermediate composition (Yb = 0.7-
1.1xC1-chondrite) between orthopyroxene and olivine. It displays a low LREE/HREE
ratio (Cen/Ybn = 0.02-0.04) with a flat HREE and a negative Eu anomaly (Eu < 1 ppb).

Extended to trace element patterns present an alkali depletion (Ba,/Ce, = 0.25-0.35) with
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positive Pb (Pb,/Ce, = 5.35-8.22), U (U,/Nb, = 6.58-8.60), Zr and Hf (Zr,/Sm, = 4.75-

22.85) anomalies and a negative Sr anomaly (Sr,/Nd, = 0.13-0.33).

Prograde antigorites have lower Li (0.05-0.27 ppm), B (0.6-8.5 ppm), As (0.06-0.07
ppm) and Ba (0.01-0.10 ppm) concentrations compared to lizardite and similar Sb (0.003) and

Rb (=0.07) contents. (Fig. 7 and Table 3).

In the serpentinites where all the primary phases are destabilized, the compositions
and patterns of the retrograde antigorites are homogenous (Yb = 0.39-1.74xC1-chondrite) at
massif scale (Fig. 6f). They display a LREE depletion relative to M-HREE (Cen/Yby = 0.10-
0.37), a weak depletion from MREE to HREE (Gdn/Ybx = 0.44-0.86) and a variable negative
Eu anomaly (Eu/Eu* = 0.43-1.13). Extended patterns show a U-shaped pattern with positive
U (Uy/Nb, = 1.44-9.55), negative Sr (Sr,/Nd, = 0.10-0.39) and variable Pb anomalies (Pb,/Ce,

=0.48-3.90).

Retrograde antigorite FME compositions (Fig. 7 and Table 3) are similar to that of
prograde antigorites (Li = 0.04-0.15 ppm, B =0.5 -4.9 ppm, As = 0.02-0.09 ppm, Sb=0.001-

0.015 ppm, Ba=0.01-0.26 ppm, and Rb = 0.01-0.06 ppm).

4.2.4. Metamorphic veins

The chlorite and the prograde antigorite (Fig. 3c-d) show similar composition (Yb =
2.96-4.12xC1-chondrite, Fig. 8 and Table 4) that are intermediate between clinopyroxene and
orthopyroxene. They display a positive slop from LREE to HREE (Cen/Ybx = 0.08-0.16) with
a negative Eu anomaly (Eu/Eu* = 0.55-0.89). The extended patterns present a U-shaped
pattern with a variable enrichment in alkali relative to LREE (Chlorite: Ba,/Ce, = 0.10-0.23,
Antigorite: Ba,/Ce, = 0.66-2.69), negative Pb (Pb,/Ce, = 0.40-0.73) and Sr (Sr,/Nd, =0.23-
0.45) anomalies and a positive U (U,/Nb, =1.38-2.51), Zr and Hf anomalies (Zr,/Sm, = 1.21-

2.91) relative to the neighbouring element.
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FME content of prograde antigorite and chlorite in metamorphic veins are reported in
Table 4. They have similar Li (0.18-0.39 ppm), B (5.99-6.77 ppm), As (0.08-0.09 ppm) and
higher Ba (0.13-3.37 ppm), Sb (~0.02 ppm) and Rb (0.19-1.46 ppm) contents compared to the

antigorite of the surrounding serpentinites.
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Fig. 8. In situ trace element abundances analysed by HR-LA-ICPMS of minerals of metamorphic veins crossing
the serpentinites (samples LZ34b-c) normalized to primitive mantle (Sun and McDonough, 1989).

Secondary olivines (Yb = 0.66-0.75xC1-chondrite) have a higher trace and REE
content than primary olivine (Fig. 8). They displays a concave pattern with a high HREE
content relative to LREE (Cen/Yby =0.02-0.04) and MREE (Gdn/Yby = 0.009-0.013).
Extended patterns display positive HFSE (Zr,/Sm, = 20.46), Pb (Pb,/Ce, = 3.00-5.50) and Sr

(Sry/Nd,, = 2.17-2.49) anomalies.

FME content of secondary olivine are reported in Table 4 and displayed in Fig. 7.
They have a high Li (13.97-14.99 ppm), B (1.06-2.72 ppm) and similar As (0.07 ppm) and

high Ba (0.02 ppm), Sb (< 5 ppb) and Rb (<9 ppb) compared to primary olivine.

213



5. Discussion

Trace elements are discussed as two groups according to their behaviour. The first
group comprise REE and most lithophile elements. Their behaviour during serpentinization
processes is controlled by the initial mineralogy of the peridotite. They allow documenting the
different scales of fluid circulation in the oceanic lithosphere, from the ridge to subduction.
The second group (some FME: B, Li, As, Sb, Rb and Ba; and Eu) is influenced by the
sequence of serpentine phase transitions during subduction, from lizardite to antigorite and
then olivine. It permits to identify fluid transfers between the different envelopes composing
the oceanic lithosphere and the mantle wedge and the associated changes in fluid composition

during the different serpentine phase transitions.

5.1.  Lizardite to antigorite phase transition

5.1.1. Trace element behaviour of serpentines in slightly serpentinized peridotites

The peridotite massif of Lanzo is composed of several peridotites types (lherzolite,
harzburgite, dunite, clinopyroxenite; Boudier, 1978). According to several studies (see
Bodinier and Godard, 2003), the trace element composition of the peridotites is controlled by
their modal composition and by the phase containing the highest trace content (clinopyroxene
and orthopyroxene). Thus, before serpentinization processes, the chemical composition of the

mantle section of the Lanzo massif reflected local modal heterogeneities.

The lizardite veins represent the first step of rock hydration while mesh and bastite
textures result from larger water influx into the peridotite (Viti and Mellini, 1998). The trace
element content of lizardite veins is similar to those of the host mineral (olivine or
orthopyroxene, Fig. 6a-b). At that stage (<20% serpentinization) the trace element
composition of the lizardite is inherited from the host mineral suggesting most of trace

elements are immobile in the thin section scale. Mesh and bastite textures have a homogenous
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composition in one thin section (Fig. 6a-b). Their composition (Yb = 0.3-0.4xC1-chondrite) is
intermediate between the olivine (Yb = 0.01-0.4xC1-chondrite) and the orthopyroxene (Yb =
3-4xC1-chondrite) and their patterns display a positive slope from LREE to HREE (Cen/Yby
~ 0.01) similar to orthopyroxene (Cen/Yby < 0.01) and olivine patterns (Cen/Yby = 0.01-
0.02). The progress of the oceanic serpentinization reaction tends to homogenize the trace

element content in lizardite at the thin section scale.

Even if the trace element content of oceanic lizardite is globally controlled by the
destabilized primary phases, the oceanic serpentinization is marked by the occurrence of Eu
(Ew/Eu* = 1.74-7.54), Ba (Ba,/Ce, = 0.88-16.33), Ta (Ta,/Ce, = 1.11-33.67) and Sr (Sr,/Nd,
= 0.33-12.35) positive anomalies relative to primary phases (Fig. 6a-b). The variable Sr and
Ba enrichments are correlated with Ca content. Those correlations suggest that the positive Sr
and Ba anomalies of lizardites result from the analysis of carbonate micro-phases during laser
ablation (Deschamps et al., 2010). The development of a positive Eu anomaly during oceanic
serpentinization could be attributed to the dissolution of plagioclase and/or to hydrothermal
fluid circulation during lizardite formation (e.g., Douville et al., 2002; Paulick et al., 2006). In
our samples, it is not possible to test the hypothesis of a local destabilization of plagioclase
during lizardite formation since the plagioclase relicts have been replaced by high-
pressure/low-temperature mineral assemblages (Debret et al., 2013). Moreover, in our
samples, we are unable to correlate Sr and Eu in lizardite, which could have revealed

destabilization of plagioclase, because of carbonate contamination.

The development of antigorite veins marks the beginning of lizardite breakdown. The
antigorite veins display homogenous patterns and heterogeneous compositions. The
compositions of antigorite veins (Ybag.or <0.3xCl-chondrite; Ybagopx = 0.9-1.1xCl1-
chondrite; Ybagg.cpx = 4-7%C1-chondrite) are closed to that o