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INTRODUCTION.

Les exploitations miniéres ont tout le temps été confrontées aux problémes de recherches de mi-
nerai : ot chercher quand la veine exploitée “disparait” sondain ? ; quelle est I’extension maxima-
le du gisement ? ; quelle géométrie a celui-ci ? ; etc. La plupart des réponses a ces questions arri-
vent le plus souvent lorsque I’exploitation du gisement est terminée, et ne servent que peu a opti-
miser I’exploitation.

Hors, une localisation rapide des corps minéralisés les plus importants & I’intérieur d’un filon
abaisse le coiit des recherches, et par conséquent celui de ’exploitation. Localiser rapidement les
minéralisations est actuellement économiquement primordial. Bien que dans certaines mines, les
mineurs aient de tout temps eut des régles empiriques basées sur leur expérience, du genre
“quand la veine disparait, il faut creuser a gauche”, c’estle développement de la géologie structu-
rale depuis le début du siécle qui a permis de comprendre la formation des gisements filoniens et
de dégager des régles de prospection. La notion d’ouverture tectonique a commenceé 2 apparaitre
avec Hulin (1929). Newhouse (1942) puis MacKinstry (1948) ont, d’aprés de nombreuses ob-
servations en mine, dégagé des régles de prospection encore utilisées aujourd’hui. Malgré tout,
la géométrie et I’extension des gisements demeurent la béte noire du géologue minier. Tres diffi-
ciles a déterminer, elles sont cernées toutes deux le plus souvent par de nombreux sondages.

La disposition des minéralisations sur un filon dépend (entre autres) de la répartition des zones 4
forte perméabilité dans lesquelles les fluides hydrothermaux ont circulé. Le but du BRGM, en
proposant ce travail, était de dégager quelques régles gérant la répartition des perméabilités sur
un accident décrochant. Le Laboratoire de Géophysique Interne et de Tectonophysique de
Grenoble (L.G.I.T.) a répondu & I’appel d’offre du BRGM dans I’optique de rester dans un do-
maine thématigue.

Aprés une premiere approche sur d’anciennes mines d’or portugaises, le BRGM a proposé
comme terrain d’application la mine de zinc de Saint-Salvy-de-la-Balme (Tarn), exploitée par
METALEURQRP ou la géométrie des corps minéralisé€s devait permettre de reconsttuer les zones
de perméabilité fossiles. Le suivi des chantiers d’exploitation qui était initialement prévu pour dé-
terminer la géométrie des corps minéralisés, s’est avéré inapropri€ pour plusieurs raisons :

- Ia taille des corps minéralisés, la lenteur relative des travaux d’exploitation et les délais imposés
pour faire ce travail, ne permettaient pas d’avoir assez de recul pour cerner la géométrie d’un
corps minéralisé ;

- la minéralisation €tait affectée par de nombreux décalages dus a des rejeux ultérieurs de la struc-
ture, ce qui comnpliquait grandement les essais de reconstitution des géométries initiales ;

- le contexte tectonique & I'origine de la mise en place des minéralisations était mal connu malgré
de nombreuses études régionales, ce qui faisait défaut pour asseoir un raisonnement concernant
la répartition des zones les plus perméables.

Nous nous sommes donc attachés a définir ce contexte, dans lequel il est apparu que le batholite



du Sidobre, situé & proximité immédiate du champ filonien, a joué un role primordial dans la gé-
neése des structures hotes.

- La cinématique de mise en place du granite a été étudiée par le L.G.I.T. avec 'aide du
Laboratoire de Pétrophysique et Tectonique de Toulouse qui a effectué les mesures d’ASM
(Anisotropie de Susceptibilité Magnétique) sur les carottes de granite.

- L’étude de la cinématique propre au filon de Saint-Salvy a ét€ menée en mine grice a ’aide de
J.C. Chabod, géologue de METALEUROP, et de 1'équipe de géologie structurale du BRGM.
Les observations ont ét€ effectuées sur les chantiers d’exploitation comme dans les galeries d’ac-
cés aux chantiers. Les plans des parties déja exploitées de la mine (non accessibles) ont consti-
tués une aide précieuse.

- L’étude des minéralisations a permis de définir en quelques points de la structure, 1a cinéma-
tique des fluides minéralisateurs ainsi que leur chimie.

La corrélation des différentes observations et mesures nous a conduit 4 batir un modéle d’évolu-
tion tectonique couplé avec une évolution de la distribution des zones & forte perméabilité, et ceci,
a différentes échelles.

Les phénomenes physiques, chimiques et mécaniques (fracturation, réle chimique et dynamique
des fluides, mise en place des granites dans I’épizone) qui nous ont servi a batir Ie modéle d’évo-
lution sont présentés et discutés dans une premiére partie.

L'étude détaillée sur le granite du Sidobre et sur les minéralisations de Saint-Salvy font ’objet de
la deuxiéme partie.




PARTIE A

LES ZONES DE RUPTURE DANS LA
CROUTE SUPERIEURE :

- FRACTURATION,

- ROLE CHIMIQUE et
DYNAMIQUE des FLUIDES,

| - MISE EN PLACE des PLUTONS



L. ASPECT MECANIQUE DES ZONES DE RUPTURES.
L1 _Introduction

La déformation en cisaillement au sens large s’applique 2 toutes les fractures, failles et autres dis-
continuités terrestres, dans la mesure ou le mouvement relatif des deux compartiments en regard
“cisaille” une zone plus ou moins large.

Les failles sont des zones de discontinuité cinématique qui séparent deux compartiments indé-
pendants soumis & des efforts antagonistes. Classiquement, elles sont subdivisées morpholo-
giquement en trois classes : faille normale, faille inverse, et faille décrochante (Fig. A.L1).
Chacune de ces classes caractérise un contexte géodynamique. Aux failles normales, on rattache
un contexte en extension ; aux failles inverses, on rattache un contexte en compression.

Les zones de décrochement sont un mode majeur de déformation de 1’écorce terrestre, possédant
des caractéristiques géométriques identiques 2 toutes les échelles (Tchalenko, 1970 ; Scholz et
Aviles, 1986 ; Aviles et al., 1987 ; Louis et Guinea, 1987, Thomas, 1987 ; Heffer et Bevans,
1990) (Fig. A.L.1.)). Elles se rencontrent dans tous les contextes (extensifs, compressifs et ci-
saillant). Elles constituent souvent des zones de transferts entre des failles normales ou des
failles inverses.

1.2, Contrai 1éo] 0

La fracturation qui matérialise une faille, traduit la présence de contraintes dans la zone de dis-
continuité cinématique. Le paralile qui est souvent fait entre les essais classiques de mécanique
des roches et les ruptures naturelles est abusif, car, a I’évidence, les conditions imposées au li-
mites sont différentes dans les deux cas.

En mécanique des roches, la rupture est provoquée par I’application de contraintes connues sur
une éprouvette. La rupture survient, lorsque les contraintes appliquées dépassent la résistance du
matériau.

Dans la nature, les conditions imposées aux limites sont des déplacements. Les mesures effec-
tuées sur les mouvement relatifs de certaines failles (San Andréas, par exemple) montrent des vi-
tesses de déplacement moyennes réguliéres : les deux compartiments de part et d’autre de la faille
de San-Andreas sont entrainés par les écoulements visqueux du manteau, de sens et/ou de vi-
tesses différentes. Cela se traduit par une discontinuité cinématique 4 I’échelle crustale : les deux
compartiments se déplacent en sens oppos¢. La cause du mouvement relatif des deux comparti-
ments ne provient pas de forces appliquées sur une des limites des deux blocs en mouvement,
mais traduit une discontinuité cinématique causée par une organisation cinématique d’échelle plus
vaste que celle du décrochement en question (Mandl, 1988).

Les contraintes, par contre, varient d’un point A I’autre de la faille et subissent des fluctuations
temporelles qui dépendent du lieu, de 'occurence de séismes, de la pression des fluides, etc ...
Les deux surfaces en vis-2-vis présentant des irrégularités de toutes tailles qui empéchent un cou-

5
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Fig. A.L1. Traces de zones de décrochement en surface, a différentes échelles. D’aprés Shaw
and Gartner, 1986).a) Failles californiennes actives depuis 15 Ma (Howards et al., 1978). b)
Trace en surface de la faille de Dasht-e-Bayaz, Iran créée par un séisme. (Tchalenko, 1970) c)
Cisaillement dans de 1’argile dans une bofte a cisaillement.(Tchalenko, 1970). d) Détail d’une ex-
périence de boite A cisaillement (Tchalenko, 1970).




lissage sans heurt, des efforts locaux apparaissent, qui tendent 2 s’opposer au bon fonctionne-
ment du coulissage. Les contraintes qui agissent sur la zone de faille sont engendrées par la pré-
sence de ces irrégularités et sont proportionnelles a la résistance du matériau. Elles traduisent
alors (tant en ampleur qu’en direction) la résistance que le matériau oppose aux déplacements an-
tagonistes qui lui sont imposés, et non pas les efforts exercés sur cette zone de faille par les com-
partiments latéraux pour ’amener a la rupture. '

La rupture qui se produit sous I’effet de ces contraintes est, elle, 2 rapprocher des essais de mé-
caniques des roches. Le critére de rupture généralement considéré est le critere de Mohr-

Coulomb. La rupture survient sur un plan qui fait un angle de m/4 - ¢/2 avec la contrainte princi-

pale majeure o1, ¢ étant I’angle de frottement. Une fois que la rupture s’est produite, les
contraintes sont réorientées (Naylor et al., 1986).

En résumé :

- 2 I’échelle de I’aire géographique qui contient le décrochement en entier, ce sont les déplace-
ments qui sont imposés ; '

- 4 ’échelle de la largeur de la zone de cisaillement, ce sont les contraintes qui sont imposées,
particulieres en chaque point. Dans ce cas, les contraintes existant dans la zone de faille vont dé-
pendre des contextes locaux (nature des terrains, orientations préférentielles telles que la schisto-
sité, la stratification, etc., transpression ou transtension, etc.). Les contraintes le long de la zone
de faille seront différentes en chaque point, et ne dépendront que des conditions préexistantes.
Pour ces raisons, il est souhaitable de considérer une zone de faille en général et une zone de dé-
crochement en particulier comme ayant des déplacements, €t non pas des contraintes, imposés
aux limites. Les contraintes ne sont que le résultat de la résistance exercée par un matériau donné
au déplacement qui lui est imposé.

L3 T o0, ef .

Les forces motrices qui sont & 1origine des déplacements de deux compartiments en regard sont
rarement paralléles aux limites de ces deux compartiments (Wilcox et al. 1973). Les forces agis-
sant sur la zone de discontinuité cinématique présentent donc généralement une composanic nor-
male 2 cette zone.

Lorsque cette composante normale est positive, on parle de transpression (Harland, 1971).
Lorsque cette composante normale est négative, on parle de transtension.(Sanderson et
Marchini, 1984). ,

Le mouvement relatif des deux compartiments, se fait alors parallzlement 4 la zone de faille, sous
une contrainte normale plus ou moins élevée. Tout décrochement est donc le produit d’un ci-
saillement simple et d’un cisaillement pur, en déformation incrémentale comme en déformation
finie.




Fig. A.L2. : Schéma d’une zone transpressive dans une zone de décrochement. (d’aprés Sanderson
et Marchini, 1984)

1+el

1+e3 X

~—

Fig. AL3.: Orientation des axes d'allongement et de raccourcissement maximaux par rapport &
la zone de cisaillement, en déformation incrémentale.
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1.3.1. Déformation finie

Sanderson and Marchini (1984) définissent le cisaillement entre deux plans verticaux de la fagon
suivante, en déformation finie :

-1
1 oy 0O 1 y 0 1 0
D=l 0 o' 0 |=| 0 1 0 ot
0 0 o 0 ‘ 0 1 0 o ¢}
1 v O 100
: -1
0 1 © Oa O
ou 0 0 1 est la composante cisaillement simple, et 00« la composante ci-

saillement pur, o représentant 1’allongement selon Z (o.-! est le raccourcissement selon Y), et y le
cisaillement paralléle a la zone (selon X)(Fig. A.1.2.).

Lorsque - a-1<1 : I’ellipsoide des déformations est aplati (galette) ;
- o-1=1 ; Iellipsoide des déformations est une sphére ;

- a-1>1 : Iellipsoide des déformations est allongé (cigare).
1.3.2, Déformation incrémentale

Incrémentalement, la déformation D peut s’€crire sous la forme :

D=D; =D,D;D; .. .D;D; @
avec
=1 . 'f‘
1 (xi .'Yi 0
-1
0 0 « '
! (3)

Ou ci et yi sont respectivement les valeurs incrémentales d’allongement selon Z et de cisaillement
selon X, :

Les axes principaux de la déformation incrémentale sont paralléles aux axes principaux des
contraintes engendrées par cette déformation.

L’orientation de I’axe d’allongement maximal par rapport  la zone de cisaillement aprés un incré-
ment de déformation est donné par la relation (Ramsay et Hubert, 1983; MacCoss, 1986) (Fig.
AlL3):



2 .'Yi

arctg | ——— —
(ai +Y,; - 1)

1
93-—_"2".

C))

Cette orientation est également celle de I’orientation de la contrainte principale mineure o3 {en dé-
formation incrémentale). o1 est orienté a 90°, parallélement 2 I’axe de raccourcissement maximal.
Pour une zone de cisaillement dextre, les angles sont considérés positifs dans le sens antihoraire
¢t négatifs dans le sens horaire. (c’est I’inverse pour une zone de cisaillement senestre).

11 est pratique de quantifier les parts relatives de la transtension ou de la transpression par rapport
au cisaillement qui en est responsable en définissant un parametre T; de la forme (Sanderson and
Marchini, 1984):

Ti = 7i 1
(1'0‘i ) (5)
En transpression, T; > 0
En transtension, T; < 0

L’évolution d’une zone de décrochement se manifeste par un ensemble de structures subsi-
diaires, induites par le fonctionnement de la zone. Parmi elles on distingue (Fig. A.1.4):

- les fractures de second ordre ;

- les fentes d'extension ; ,

- les plis (induits dans une couverture sédimentaire par un décrochement de socle).

[.4.1 Les fractures de second ordre

Les fractures de second ordre apparaissent, comme les fentes d'extension, lors de I’ini-
tiation d’un cisaillement. Elles sont désignées par les lettres R, R’ (Riedel, 1929), P (Skempton,
1966), et P’ (Mandl, 1988). Cette classification est basée uniquement sur ’orientation de ces
structures par rapport A la zone de cisaillement, sans préjuger des causes qui les ont engendrées
(Fig. A.14.).

- Les fractures R, qualifié€s de fractures synthétiques, ont un glissement de méme sens que la
zone de cisaillement en général. Leur jeu produit un resserement de la zone de faille.

- Les fractures R’, (fractures antithétiques), ont un glissement de sens opposé a celui de la zone
de faille. Elles sont généralement associées aux R, dont elles peuvent éire considérées comme les
fractures conjuguées. Leur présence n’est pas systématique. L’angle qu’elles font sur la zone de
faille est élevé.
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- Les fractures P sont également des fractures synthétiques sur lesquelles le déplacement est de
méme sens que le déplacement général. Leur jeu produit une dilatation de la zone de faille.

- Les fractures P’ sont les fractures antithétiques qui accompagnent les P. Le déplacement qui s’y
fait est de sens opposé 2 celui de la zone de faille (Mandl, 1988).

- Les fractures Y n’apparaissent qu’aprés un déplacement notable sur la zone de faille (Gamond,
1984). Elles sont paralléles au sens de décrochement et matérialise le plan de glissement sur
lequel le mouvement général se fait. Elles ne constituent pas des fractures €lémentaires dans le
sens ol elles ne participent pas & I'initiation du mouvement sur la zone de faille.

On donne en général aux fractures du second ordre (R, R’, P et P’), le nom de fractures de
Riedel.

Les fractures R et R’, par leur jeu, matérialisent une contractance de la zone de cisaillement (Ti >
0). Les fractures P et P’ matérialisent, elles, une dilatance de la zone de cisaillement (Ti < 0).

1.4.2. Relation des fractures de Riedel avec les contraintes engendrées
par les déplacements antagonistes de deux blocs

La déformation responsable de la création des fractures de Riedel peut étre considérée comme in-
crémentale, du fait du faible déplacement nécessaire 2 leur formation. De ce fait, I’axe de la
contrainte principale majeure o1 est colinéaire avec Ia direction de raccourcissement maximal.

Les fractures de Riedel sont supposées apparaitre, dans un matériau de Mohr-Coulomb, 2 un

angle de n/4 - /2 de la contrainte principale majeure o1 (Robert, 1976 ; Vialon et al., 1976)(Fig.

A.15). Pour la croiite terrestre, on considére ¢ (angle de frottement) proche de 30° (Mandi,

1989). Les fractures de Riedel apparaitront donc & 30° de la contrainte principale majeure 1, en-
gendrée par les déplacements antagonistes de deux blocs.

1.4.3. Les zones de relais

Les structures de Riedel se disposent en échelons dans la zone de cisaillement. La zone située
entre deux fractures de Riedel est une zone de relais, qui concentre la déformation au fur et 2 me-
sure que le mouvement se fait sur les Riedel (Segall et Pollard, 1980 et 1983 ; Qidong, 1984 ;
Naylor et al., 1986, Mandl, 1988 ; Aydin et Schultz, 1990 ; Harris et al., 1991). Selon la dispo-
sition des échelons (R ou P) par rapport 2 la zone de cisaillement, ces zones de relais sont soit
compressives, soit extensives (Naylor et al. , 1986 ; Gamond, 1987).

Entre deux fractures R, les zones de relais sont compressives.
Entre deux fractures P, elles sont distensives (Fig. A.L6.).

1.4.3.1. Les zones de relais compressives

Elles ne nous intéressent pas directement, car elles ne sont pas génératrices d’ouvertures. Les re-
marques suivantes sont toutefois utiles :
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b)

Fig. A.I4.:Fentes d'extension, axes de plis, et fractures du second ordre dans
une zone de décrochement dextre :

a)RetR’

b)PetR’

Fig. A.L5. : Orientation des fractures de Riedel par rapport 2 la contrainte principale G1.

“EE—

Zone distensive

a) -—

Zone compressive

~—

Fig. A.L6. : zones de relais entre deux fractures subsidiaires :
a) Entre deux fractures P, la zone de relais est distcnsive:
b) Entre deux fractures R, 1a zone de relais est compressive.




Le jeu sur les fractures R a une évolution limitée, car les zones de relais compressives sont des
zones de blocage qui concentrent les contraintes (et les réorientent). Cette concentration de
contrainte va amener la rupture des zones de relais compressives, qui se matérialise sous forme
de fractures P qui relient les deux fractures R adjacentes (Segall and Pollard, 1980 ; Gamond,
1983 ; Naylor et al., 1986 ; Mandl, 1989). Le mouvement sur les R cesse alors, et est remplacé
par un mouvement sur les P nouvellement formées. Le jeu coulissant sur les P permet alors a la
zone de faille de s’ouvrir au niveau des R, qui jouent en extension. (Fig. A.L6.).Sur les petites
structures, ce jeu en extension se matérialise par des ouvertures minéralisées.

1.4.3.2. Les zones de relais distensives

La présence des fractures P primaires conditionne leur présence. Elles existent & toutes les éc-
helles (Fig. A.I.7)(Aydin and Nur, 1982 ; Gamond, 1984 ; Sibson, 1990)) et ont un rapport lon-
gueur/largeur constant indépendant de leur échelle (L/1 = 3,2).(Aydin and Nur,1982). Les zones
distensives entre deux P ont également une évolution limitée (Aydin and Nur, 1982).

- En dega de I’échelle décamétrique, ces zones de relais se manifestent par des ouvertures ou-
vertes incrémentalement (Pollard et al., 1982, Sibson, 1990)), le plus souvent remplies (parfois
partiellement) par des minéralisations en domino (Gamond, 1984).

-Dans les échelles supérieures, 1a cohésion de I'encaissant n’est généralement pas suffisante pour
maintenir une ouverture (Melosh et Williams, 1989). Aussi, dés qu’un incrément de déformation
a lieu sur les fractures P, un contexte transtensif existe dans la zone de relais, lequel se matériali-
se par un jeu en faille normale. La zone en distension ainsi créée est marquée topographiquement
par un affaissement de la surface (pull-apart (Aydin and Nur, 1982 ; Uri et al., 1989)).

Le contexte transtensif n’est qu’une conséquence du mouvement sur les fractures P, et n’existe
pas tant que la zone de décrochement demeure immobile. Aprés un incrément de mouvement, le
contexte devient transtensif dans la zone de relais. Le jeu en faille normale se produit aussitot (&
I’échelle des temps géologiques), et le contexte redevient progressivement décrochant a I’inté-
rieur de la zone de relais, au fur et & mesure que les contraintes augmentent, et ceci jusqu’a la
prochaine rupture (Fig. A.L.8). Les zones de relais sont donc soumis%é des changements bru-
taux de régime, cycliques, liées aux ruptures qui interviennent sur les zones de failles (fractures
P) adjacentes.

La zone de distension ne se manifeste pas par des ouvertures comme dans le cas des échelles in-
framétriques, mais par un régime de contraintes interne qui différe de celui des zones environ-
nantes.

Ces zones de relais distensives constituent, quelle que soit leur échelle, des zones de drains pri-
vilégiées, soit par les ouvertures qui s’y créent aux €chelles inframétriques, soit par 1’état de
contrainte extensif qui y est engendré aux échelles supérieures. Cet état de contrainte (63 = 1/3
pgh) favorise la circulation des fluides dans les zones de relais distensives par rapport aux zones
de failles environnantes, car les fluides n’ont pas besoin d’une pression trés élevée pour mainte-
niir les fractures ouvertes (Sibson, 1990).
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Fig. A.L7. : Exemples de zones de relais transtensives 2 différentes échelles (d’aprés Sibson,
1987) :

a) Zone distensive dans des grés, minéralisée en quartz.

b) Partie de Ia trace visible en surface créée par le séisme de 1968 i Dasht-e-Bayaz, Iran

¢) Géométrie du gisement de Camp Bird, Colorado

d) Géométrie du gisement de cuivre de Chuquicamata, Chili.




Contexte décrochant

Contexte distensif

Cee Contexte décrochant

Faille normale

Fig. AI.8. : Evolution du contexte transtensif dans une zone de relais.

1 : Un incrément de déplacement crée un contexte transtensif dans la zone relais.

2 : Le contexte transtensif active un jeu en failles normales.

3 : Une fois que le jeu en failles normales est achevé, le régime en vigueur dans la

zone de relais revient progressivement vers un régime décrochant.

4 : Un nouvel incrément de déplacement crée de nouveau un contexte transtensif dans la
zone de relais, etc...




1.4.4. Role de la contrainte normale dans ’orientation des fractures du
second ordre

Les fractures R et R’ sont liées 2 une contractance de la zone de faille (transpression) tandis que
les fractures P et P’ sont liées A une dilatance de la zone de faille (transtension). Toutefois 1’0-
rientation des deux familles n’est pas constante.

Deux exemples numériques montrent 1’influence de la transpression (accroissement de la
contrainte normale) et de la transtension (diminution de la contrainte normale) sur 1’orientation
des structures de second ordre (structures de Riedel) a I'intérieur d’une zone de cisaillement
(Sanderson et Marchini, 1984) (Fig. A.L.9). Une forte contrainte normale se matérialise par un

aplatissement de la zone de faille : ai'l < 1. v, est constant dans les deux exemples. Les angles
sont donnés pour une zone de cisaillernent dextre.

1.4.4.1. Transpression

a) v; =0.02 et ai'l =0.98 D’aprés (S)on a : T; = 1 (Fig. A.19a)
D’aprés (4)ona:
63 =22°
6, =- 68°

Les R apparaissent a -38°. Les R’ n’apparaissent pas, car leur mouvement ne peut pas
étre antithétique.

b) v; =0.02 et ai'l =(0.99 D’aprés (S)ona: T; =2 (Fig. A.19b)
D’apres (4)ona:

93 = 31° (orientation de la direction d’allongement maximal par rapport &
‘ 1a zone de cisaillement = 63 en déformation incrémentale)
| 9, = - 59° (orientation de raccourcissement maximal par rapport & la zone

de cisaillement = 61 en déformation incrémentale) ‘.
Les structures de Riedel apparaissent & 30 © de part et d’autre de I’axe des contraintes principales
ol (dans un matériau de Mohr-Coulomb), soit - 29 © pour les R et - 89° pour les R”".

[.4.4.2. Transtension
a)v; =0.02 et o =1.01 (T; = -1)(Fig. A.1L9c.)

Ji 93 = 58°
6, =-32°

Les R apparaissent A - 2 © tandis que les R’ apparaissent  -62°.
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a) R \ v=0.02 et a‘il= 0.98 (Ti=1)
Q 1

-1
b) . \ ¥=0.02 et ;= 0.99 (Ti=2)

R
\\\ ~ Ny 'yi=0.023ta'i1= 1.01 (Ti=-1)

PI
N\ ., .
d) PA% Y=002eta i1= 1.02 (Ti=-2)

| “

Fig. A.L9. : Influence de la transpression et de la transtension sur I’orientation des fractures de
second ordre dans une zone de décrochement dextre.
a) Transpression.

b) Transpression.
¢) Transtension.
b d) Transtension. 50+ e ——___simple shear
| 40 4
93 304
20
10 -
D T ] 1 L T T LI .
!_ 0 1 23 45 6 7K

Fig. A.L10. : Evolution de la direction d'allongement maximal 3 par rapport & la direction de
cisaillement en fonction des valeurs de Ti (d'aprés Sanderson et Marchini, 1984).
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b)y;=0.02eto;1=1.02  (Ti=-2)(Fig. A.19d)

63 = 67°
91 =- 23O

Les P apparaissent 2 7 ° de la zone de cisaillement tandis que les P* apparaissent a - 53 °.

Une faible contrainte normale favorise la présence des P, donc des structures distensives.
L’évolution de 63 en fonction de Ti est représenté sur la figure AL 10.

1.4.5. Réle de la dilatance dans 1’expression de la contrainte normale.

Dans un cisaillemement, avant que la rupture ne se produise, une dilatance (€lastique) apparait
(Fig. A.I.11), accroissant latéralement le volume de la zone cisaillée. L’accroissement de volume
que cette dilatance occasionne est variable suivant les matériaux, mais ne dépasse pas 5% du vo-
lume initial de la zone cisaillée.

Si la dilatance ne peut pas s’exprimer, & cause d’une limitation de I’expansion latérale, la
contrainte normale & ’intérieur de la zone de cisaillement augmente. La valeur atteinte par cette
contrainte normale sera alors identique a celle qu’il aurait fallu appliquer a une zone de faille dont
la dilatance se serait cette fois exprimée (volumiquement) pour que le matériau retrouve le volu-
me qu’il avait (volume initial) avant que le cisaillement ne lui soit appliqué (Fig. A.L.11).

Il en résulte un aplatissement du matériau proportionnel 4 sa dilatance. Prenons un matériau de
largeur unitaire possédant une dilatance de 1% avant la rupture.

Si I’accroissement de volume n’est pas permis, celd revient 4 dire que le volume que le matériau
une fois dilaté aurait pris (c’est a dire 1 + 1% = 1.01), est comprimé de fagon a revenir & sa va-

leur initiale (c’est & dire 1). L’aplatissement ai'l est alors de :

-1 1

% =Ty 001

0.99

Si I’accroissement de volume est totalement permis, alors :
e; 71 = 140.01 = 1.01

T; aura des valeurs différentes dans les deux cas. En supposant que les valeurs précédentes ont
été obtenues sous un y de 0.01, on aura :

- dans le cas ou ’accroissement de volume n’est pas permis : T; = 1 ; on est en transpression ; )
les R et R’ seront favorisées.

- dans le cas ou I’accroissement de volume est permis : T; =-1 ; on est en transtension.Les P se-
ront favorisées.

Les conditions aux limites imposées au matériau influencent fortement le mode de fracturation.
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a) cas 1 : la dilatance peut s'exprimer A
s | Gﬂl =
A; 1+€%
€% €
On2
1=
!
>
£
On2 - il
VP IIITIII I

'///JJ/JJ////////
A

1+£ %

oii1= 1+€%

Fig. A.L.11. : Réle de la dilatance dans ’expression de la containte normale 4 la zone de faille :
a) La dilatance peut s’exprimer : le matériau cisaillé accroit son volume initial de £%. La contrainte

normale onl est faible. On se trouve en transtension.

b) La dilatance ne peut pas s’exprimer : le matériau cisaillé garde son volume initial. La contrainte
normale on2 est €levée. : Le cas n°2 revient & prendre le cas n°1 et & Iui appliquer la différence

on2 -onl. On se trouve alors en transpression.
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1.4.6. Comparaison avec les modeles analogiques

Les observations sur modeles analogiques (Hempton et Neher, 1985 ; Naylor et al., 1986 ;

Gamond, 1984) sont en plein accord avec ces résultats numeériques.
Les structures de second ordre sont I’expression de la fracturation relative & un état de contrainte

engendré  I'intérieur de Ia zone de cisaillement par le mouvement relatif des deux compartiments
en regard . La présence ou non de telle ou telle famille caractérise les conditions imposées aux li-
mites du cisaillement qui leur a donné naissance (Gamond, 1984).

La construction du pdle du cercle de Mohr dans le cas de cisaillement auxquels on applique res-
pectivement, une contrainte normale positive, pas de contrainte normale, et une contrainte nor-
male négative, permet d’arriver également aux mémes résultats (Fig. A.L12).

1.4.7. Conclusions sur les conditions favorisant la présence desP

L orientation des fractures de Riedel est entierement déterminée par la contrainte normale s’exer-
¢ant sur la zone de cisaillement : R et R” apparaissent lorsque le matériau n’a pas la possibilité
d’exprimer sa dilatance et/ou lorsque une contrainte normale est appliquée sur la zone de cisaille-
ment (transpression). L’orientation des R varie en fonction de la contrainte normale appliquée
(Gamond, 1984 ; Naylor and al.,1986). Les R’ apparaissent lorsque la contrainte normale ap-
pliquée est importante.

Les P apparaissent au contraire de préférence lorsque la dilatance de la zone de cisaillement a la
possibilité d’écarter les deux compartiments en regard ou, ce qui revient au méme, lorsque la
contrainte normale est faible (transtension) (Gamond, 1984 ; Naylor and al.,1986).

La contrainte normale appliquée sur une zone de faille peut avoir deux origines:
- elle peut étre provoquée par les conditions aux limites imposées a la zone de décro-
chement ;
- elle peut éire induite par la nature du matériau cisaillé.

Fig. A.L.12. : Construction du pdle du cercle de Mohr (Mandl, 1988) :
a) La contrainte normale appliquée 2 la zone décrochement est faible par rapport 2 la contrainte o// : les P sont fa-

vorisées,

b) Cas d’un cisaillement simple. 1a contrainte normale est générée par la dilatance. les R apparaissent ainsi que les
R,

¢) La contrainte normale est élevée par rapport 2 la contrainte of/. On est en transpression : les R présentent une

inclinaison importante sur la zone de faille.
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\
Ti>0

Ti<0
al b)

Fig. A.1.13. : Différences d'orientation des structures de second ordre suivant les secteurs dans une

zone de décrochement dextre.
a) Transtension
b) Transpression

Fig. A.I14.: Changement d’orientation des fractures de second ordre suivant les terrains
traversés par la zone de décrochement.

1 : terrain incompétent.

2 : terrain compétent.




1.4.7.1. Les conditions aux limites

Si le déplacement est oblique par rapport & 1’orientation de la zone de décrochement, une
contrainte normale positive (transpression) ou négative (transtension) s’applique sur la zone de
faille (Fig. A.L.13).

- Transpression : les R et R’ sont favorisées.

- Transtension : Les P sont favorisées.

L.4.7.2. Nature du matériau

La dilatance de la (future) zone de rupture, qui apparait lors du cisaillement d’un matériau a pour
conséquence d’imposer un accroissement de volume 2 la zone cisaillée.
La dilatance pré-rupture est différente suivant les types de matériaux :

- Si le matériau est latéralement facilement déformable (compressible), la contrainte normale
exercée par la dilatance reste faible, puisque de faibles efforts exercés suffisent 4 ce que la dila-
tance puisse s’exprimer.

- En revanche, lorsque le matériau est trés peu déformable, la dilatance doit exercer des efforts
considérables pour pouvoir s’exprimer. La contrainte normale est alors élevée.

Le premier cas peut étre celui de marnes, de schistes, ou tout autre terrain peu compétent. Le
deuxiéme cas est celui de terrains compétents qui peuvent difficilement se déformer comme des
bancs calcaires, etc.

La contrainte normale engendrée par le mouvement sur la zone de cisaillement est donc différente
suivant les terrains qu’elle affecte : 1’orientation des fractures de Riedel varie donc aussi suivant
les terrains affectés (Fig. A.1.14)

La probabilité de trouver des structures distensives dans un matériau homogeéne peu compétent
sera supérieure a celle de trouver des structures d’extension dans un matériau homogéne compé-
tent.

1.4.8. L"orientation des fentes d'extension

Les fentes d'extension apparaissent dés les premiers stades d’un cisaillement (Beach, 1975 ;
Geoff Tanner, 1992). Elles constituent également les premiers drains de la zone de cisaillement.
Leur orientation traduit la direction de raccourcissement incrémental maximum. La transpression
et la transtension appliquée & un décrochement, ont donc une influence sur ’orientation des
fentes d'extension. Plus la transpression est importante, plus 1’angle que font les fentes d'exten-
sion avec la zone de cisaillement est importante. Dans les deux exemples pris ci-dessus pour les
structures de Riedel, les fentes d’extension s’orientent respectivement de la fagon suivante
(toujours sur un cisaillement dextre) :
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Transpression :
vi =0.02 et ai’l =0.99 (Ti = 2)(Fig. A.1.9a)
0, = - 59° (orientation de o1 par rapport 2 la zone de cisailleme-

ment)
Les fentes d’extension se rouvent dans la direction du o1 soit - 59° par rapport 4 la
zone de cisaillement. :
¥i =0.02 et ai’l =0.98 (Ti=1)
6, =- 68°
Transtension :
++ vi=0.02etail=1.01 (Ti = -1)(Fig. A.L9c)
6, =-32°
++ yi=002etail=1.02 (Ti = -2)(Fig. A.1.9d)
6, =-23°

I1.4.9. L’orientation des plis

L’orientation des plis apparaissant dans une zone de décrochement est liée aux directions princi-
pales de déformation finie dans cette zone, elles mémes conditionnées par la valeur de la
contrainte normale appliquée 2 la zone en question (Wilcox et al., 1973).

LS. Le réle d ions de fluides dans I’orientation d
secondaires

Lorsqu’une pression de fluide Pf existe dans la zone de cisaillement, les contraintes nor-
males s’exergant sur la zone de faille diminuent. Le déviateur des contraintes (o4 - o3) garde la
méme valeur qu’avant I’application de la pression des fluides, mais les valeurs respectives des
contraintes principales sont diminuées de la valeur de la pression de fluide. Les contraintes résul -
tantes sont appelées contraintes effectives :

O1eff = O1 - Py
Ooeff = 02 - Py
O3eff = O3 - P

AG = 01 gff - O3¢ff =01 - O3

Dans un matériau de Mohr-Coulomb, le résultat principal de I’application d’une pression de flui-
de dans une zone de faille est le déplacement du cercle de Mohr vers la gauche dans I’espace (o,
» 7). Le cercle tangente alors 1’enveloppe de rupture plus pres de I’axe des origines qu’il ne ’au-
rait fait sans la pression fluide (Fig. A.L.15).

24

——




<r1r

généeale do oy
cisaillement de cisaillement
g'o./ 777 _ —
= LSS
\

a) b)
s — 3 —
R — T R
R —-‘pl\w' \ R\‘*‘}:‘ .
t g — 1 <™=

Fig. A.L15. Role des pressions de fluides dans 1’orientation des structures secondaires :
construction du pdle du cercle de Mohr.

a) 1 : Pas de pression de fluide. 2 : La présence d’une pression de fluide (Pf = 63) déplace le
cercie de Mohr vers la gauche. L’orientation des fractures de second ordre s’en trouve étre

modifié par rapport au cas sans pression de fluide. Elles s’orientent comme si 1’on se trouvait en
transtension.

b) 1 : Pas de pression de fluide. : 2 : C’est I'augmentation de 61 qui améne la rupture.
L’orientation des fractures de second ordre correspond au cas du cisaillement simple ( Ti=0:
ni transtenston, ni transpression).



Pression de fluide

ZC : Zone relais compressive

ZD : Zone relais distensive

Fig. A.L16. : Orientation des structures de second ordre dans une zone de décrochement dans laquelle
se trouve une pression de fluide. Alors que dans les zones sans pression de fluide apparaissent des R
(et des zones de relais compressives), dans la zone ou se trouve une pression de fluide, les P sont
favorisées. Les zones de relais sont alors du type distensives.

a) TR ™~ ™~

b)

c)

Fig. AL17. : a) Création de fractures P secondaires, en relais des R, sur lesquelles le
mouvement se bloque. b) Des ouvertures apparaissent a la hauteur des R, par le fonction-
nement de la faille sur les P, Ces ouvertures sont limitées, car le jeu sur les P dilate la
zone de faille, et par conséquent bloque le mouvement. ¢) Les Y reprennent le dessus en
sectionnant les aspérités.




L.5.1. Role de la pression des fluides sur 1’orientation des structures de
second ordre.

Le déplacement du cercle de Mohr vers la gauche sous I’effet de la pression des fluides, revient &
considérer le matériau affecté comme s’il était plus faible (moins compétent). La fracturation se
produit avec des valeurs de contraintes moindres.

L'orientation des fractures subsidiaires est alors théoriquement modifiée par la présence de pres-
sion de fluides par rapport au cas ol aucune pression de fluides n’est appliquée a la zone de frac-
turation (Fig. A.L16).

- L’orientation des fractures R se rapproche de celle de la zone de décrochement générale.

- L’orientation des fractures P s’éloigne de la direction moyenne du décrochement. Les R peu-
vent progressivement passer a des P lorsque la pression fluide est suffisante.

La présence d'une pression de fluide favorise la formation des fractures P, donc des zones de re-
lais distensives, qui, & leur tour favorisent le drainage des fluides sous 1’effet de leur pression.
De trés nombreuses zones de relais distensives sont le si¢ge de circulations hydrothermales im-
portantes, contrastant avec des zones adjacentes simplement décrochantes dans lesquelles aucune
circulation de fluide n’apparait (Sibson, 1990).

La question suivante reste posée : est-ce que les fluides circulent dans les zones distensives parce
que ce sont des zones de moindres contraintes qui favorisent les drainages, ou est-ce que la pré-
sence de fluides favorise la formation de zones distensives en favorisant les fractures P ?

Moore et Byerlee, (1992), relient les zones sismogénés dans lesquelles les R sont prédominantes
a une absence de pression de fluide, et les zones asismiques (dans lesquelles les P sont prédomi -
nantes sur les R) a la présence d’une pression de fluide.

La présence d’une pression de fluide peut transformer 1’apparence d’une déformation en modi-
fiant la contrainte normale effective agissant sur la zone de faille. Une méme déformation peut
s’exprimer différemment dans des terrains identiques, si une pression de fluide existe locale-
ment. La présence d’une pression de fluide sur un cisaillement simple, par exemple, peut locale-
ment donner  la zone de faille I’apparence qu’elle est soumise 4 un contexte transtensif.

L5.2, Role de la pression des fluides sur ’orientation des fentes d’ex-
tension

Comme pour les structures de second ordre, ’orientation des fentes d’extension est modifiée par
la présence d’une pression de fluide (Fig. A.I.15). Leur orientation se rapproche de celle de la
zone de cisaillement.

LS. _Conclusions

Les circulations de fluides s’effectuent dans les structures qui présentent la perméabilité maxima-
le, c’est A dire dans des structures expansives. Les zones de décrochement en terrain homogéne
présentent deux types principaux de structures expansives :
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- Les fentes d’extension : elles existent quel que soit le contexte. Leur orientation dépend de
la contrainte normale appliquée 2 la zone décrochement ; plus 12 contrainte normale est importan-
te, plus I’angle formé par les fentes d'extension et la zone de décrochement sera important, et in-
versement. Leur dimension est liée 2 leur orientation ; moins le régime sera transpressif, plus les
dimensions des fentes d'extension sera importante.

- Les zones de relais distensives : leur formation est liée & la présence de fractures P.
Celles-ci apparaissent sous plusieurs conditions :
- Elles relient les fractures R lorsque le fonctionnement de la faille sur celles-ci se
bloque. La poursuite du mouvement sur les P secondaires permet de créer des struc-
tures distensives sur les R (Fig. A.L.17). Les ouvertures créées n’évoluent jamais beau-
coup, du fait du blocage que le fonctionnement sur les P occasione a son tout.
- Lorsque la contrainte normale appliquée 2 la zone de décrochement est faible, les frac-
tures P apparaissent en premier. La poursuite du mouvement sur les P crée des struc-
tures distensives entre les P.
Une contrainte normale faible peut avoir deux origines :
- le contexte est transtensif ( Tj > 0).
- 1a présence d’une pression de fluides qui abaisse la contrainte normale effective.

Une contrainte normale faible est la condition sine qua non & I’apparition de structures distensives
importantes en terrain homogene. Le fait d’appliquer une pression de fluides & une structure dé-
crochante diminue la contrainte normale effective de la valeur de lIa pression des fluides, et favo-
rise I’apparition de P aux dépens des R et par conséquent favorise la présence de zones de relais
distensives. La pression des fluides oriente les fentes d'extension dans une direction qui se rap-
proche de celle du décrochement, et par conséquent augmente leurs dimensions.

Une structure décrochante sera donc d’autant plus drainante, qu’une pression importante de
fluides contrdlera la déformation.
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II. CIRCULATION ET ACTION DES FLUIDES HYDROTHERMAUX

Dans la croiite inférieure, les fluides sont ubiquistes (Fyfe et al., 1978 ; Torgersen, 1991). Dans
la croiite supérieure, ils sont drainés par les zones de failles, qui présentent une perméabilité su-
périeure au milieu non fracturé.

ILL Origine des fluides hvdrofl

Les fluides qui circulent dans la crofite peuvent avoir deux origines :

- une origine météorique ;

-une origine profonde.
Ils sont alors le produit de réactions minérales produites par le métamorphisme d’enfouissement
et par la fusion (Henley et al., 1976 ; Fyfe et al., 1978 ; Henley & Ellis, 1983). La mise en évi-
dence de zones riches en fluides a proximité des zones de failles lorsque celles-ci atteignent le do-
maine ductile conforte cette hypothése (Rice, 1991).
Les fluides profonds pourraientt également provenir du manteau, par un dégazage de celui-ci.

Ces fluides sont appelées fluides hydrothermaux. Le terme hydrothermal, assez large de sens,
englobe en fait tous les fluides chauds circulant “per ascensum™.
L’analyse du rapport O1¢/01g permet de déterminer 1’origine des fluides (Kerrich, 1986).

L2, M (s des fluides d 1 ite et I !
11.2.1. Montée et descente (Fig A.IL.1.)

++ En ce qui concerne les fluides issus de la surface (météoriques), leur déplacement s’effectue
sous 1’action de la gravité (per descensum) le long des réseaux de fractures.

++ Les fluides provenant de sources profondes, doivent, pour atteindre les zones superficielles
de la croiite, circuler “per ascensum”. Faire monter des fluides n’est pas facile. Trois possibilités
existent :
- Les fluides proviennent d’un réservoir “en charge” sous pression lithostatique ; ils
sont libérés brutalement et expulsés vers le haut sous 1’effet de la pression lithostatique
(Sibson, 1981).
-Les fluides sont expulsés par une pression interne au fluide imposée par les conditions
thermiques.
- Un systéme de convection s’installe : les fluides chauds, plus légers, montent, se re-
froidissent et redescendent.

Dans les deux premiers cas la circulation fluide s’cffectue par pulsées successives, L’évacuation
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Expulsion des fluides
O ®

Contraintes tectoniques

by, Source de chaleur

Expulsion via une fracturation (assistée)

_ Source de chaleur

Réchauffement des fluides ¢)

Refroidissement des fluides

Réchauffement des fluides

Source de chaleur

Fig. A.IL1. : Circulation des fluides dans la croiite :

a) Circulation per descensum.

b) Circulation per ascensum, par pulsations, sous 1’effet de contraintes tectoniques.
c¢) Circulation per ascensum, par pulsations, sous I’effet d’une source de chaleur.
d) Circulation convective, causée par un gradient thermique.
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Fig. A.IL.2. : Convection d’eau pure autour d’un pluton intrusif & 700°C 2 2750 m sous la
surface, de 1500 m de large et 2250m de haut, 5000 ans apres 1'intrusion. La perméabilité est
supposée uniforme 2 0.25 millidarcy. Les échanges avec la surface sont permis dans le modele.
La région hachurée au dessus du pluton représente le domaine dans lequel les fluides rentrent en
¢bullition dans les systémes contenant au moins 10% de sels dissous. Les débits sont exprimées

en cm?/s. (D’aprés Cathles, 1977)
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I’augmentation de la teneur en sels I’augmente.




brutale des fluides nécessite une perméabilité importante subite.
Dans le troisi¢me cas, la circulation est continue. La perméabilité peut demeurer trés faible

(1014 2 10-16 m?)(Deming, 1992). Cathles (1977), 2 I'aide d’un modéle numérique, “produit”
des cellules de convection & proximité d’un granite avec une perméabilité de 0.25 millidarcy
(0.25.103. m2)(Fig. A.IL.2). (A titre de comparaison, un bon aquifere a une perméabilité de 1

darcy). La convection n’a pas besoin de fracturation, mais simplement d’une perméabilité de ma-
trice, pour pouvoir fonctionner.

11.2.2. Propriétés physiques de 1’eau

11 est probable que les caractéristiques d’un systéme hydrothermal et les problémes de fractura-
tion hydraulique sont liées aux propriétés physiques de 1’eau dans la gamme de température 300°-
400° C (Norton, 1984)(Fig. A.IL3):

- le rapport expansivité thermale/compressibilité est maximal (1’accroissement de pres-
sion est maximal pour un accroissement de température minimal) ;

- la capacité thermique est maximale ;

- la densité est minimale ;

- la viscosité est minimale.

Toutes ces propriétés (pour I’eau pure sous une pression de 30 MPa) favorisent grandement la
fracturation hydraulique et le transport de chaleur. L’action des différents éléments oun gaz dis-
sous modifient toutefois ces propriétés (Fig A.IL4).

IL3. Rl cani fes fluides d I it
Les fluides peuvent mécaniquement agir de deux fagons :

L’action érosive.
La pression des fluides dans un milieu confiné joue un rdle essentiel.

I11.3.1.1’action érosive

PLaction érosive des fluides est difficile a différencier de ’action chimique. Les fluides ne peu-
vent avoir une telle action que si :

- leur vitesse de circulation est importante ;

- leur charge solide est importante.

Les fluides ont certainement un role dans les processus d’érosion du réseau circulatoire.
Cependant, la briéveté des circulations, due 2 leur rapidité, rend leur action mécanique dérisoire
vis a vis des autres phénoménes, notamment chimiques. Certains types de bréches, comme les
bréches en cocarde, font toutefois penser A des galets roulés, et sont vraisemblablement des té-
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moins d'une action érosive des fluides.
I1.3.2. Les pressions de fluides

Le confinement des fluides peut les amener a supporter des pressions importantes (Sibson, 1989
; Fournier, 1991).

; Dans la croiite inférieure les fluides sont supposés €tre toujours soumis 2 une pression lithosta-
| tique (Rice, 1991).

Dans la croiite supérieure, lorsque les pressions de fluides atteignent les mémes ordres de gran-
deur que les contraintes lithostatiques et/ou tectoniques, leur role devient prépondérant dans le
comportement sismo-tectonique de la crolite supérieure, du fait de I’abaissement du seuil de rup-
ture (contraintes effectives).

11.3.2.1. Origine des pressions de fluide

11 existe plusieurs moyens de faire augmenter les pressions de fluide :

- Par application d’efforts tectoniques sur un “réservoir”. Les fluides, confinés et incompres-
sibles, subissent les contraintes appliquées (Hubert et Rubey, 1959 ; Sibson, 1990 ; Byerlee,
1990).

- La perméabilité décroit a la suite d’un accroissement de la contrainte de confinement (augmenta-
tion des contraintes tectoniques) (Blanpied et al., 1992). Le réseau poreux de la zone de faille
perd progressivement sa perméabilité par resserrement de la matrice sous ’influence des
contraintes qui lui sont appliquées. Les fluides emprisonnés dans les vides intermatriciels sont
alors mis sous pression et permettent d’abaisser les contraintes effectives, et surtout le coefficient
de friction. Les deux compartiments en regard sont alors “lubrifiés” (Evans, 1992). Hubert et
Rubey (1959) avaient déja pensé a cette possibilité pour expliquer les fléches anormalement
longues des chevauchements.

- L’obturation progressive du réseau par des cristallisations déposées par le fluide provoque éga-
lement une décroissance de la perméabilité. Si le débit de fluides requis est supérieur 4 ce qu’au-
torise la perméabilité, Pf croit.

- La dilatation des fluides sous I’effet de I’augmentation de température a pour résultat d’augmen-
ter leur pression (Fig. A.IL3).

‘ : - Rice (1991) admet la possibilité que des “ondes” de pression de fluides (avec Pf < ¢3) puissent
j se déplacer dans une zone de faille dont la perméabilité est de quelques millidarcy, a des vitesses
| de 60 m/an 3 1000 m/an.

I1.3.2.2. Valeurs maximales de la pression des fluides a la source,

Les pressions des fluides (Pf) dans les matériaux terrestres de la crofite supérieure peuvent
prendre n’importe quelles valeurs, mais ne peuvent pas dépasser certains maximums qui dépen-
dent du contexte géodynamique en vigueur, et de la résistance des roches a la traction.
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Une fagon de quantifier la pressions des fluides revient 3 1’exprimer en fonction de la pression Ii -
thostatique, sous la forme (Sibson, 1990):

A, = Pf/pgh,
avec :

p : densité moyenne de la croute
h, . profondeur considérée

Lorsqu’un fluide se trouve &re en milieu clos, la contrainte maximale 3 laquelle il peut étre sou-
mis dépend de la cohésion du milieu et des contraintes appliquées au milieu (la cohésion est assi-
milable 2 la résistance 2 la traction de la roche) :

- Dans un milieu déformable sans cohésion (T=0), la pression des fluides ne peut pas dépasser
3, sans quoi, des ouvertures se créent sous I’effet de leur pression (fracturation hydraulique) ;

- Dans un milieu isotrope présentant une cohésion (T0) :
- si Iorigine de Pf est due aux contraintes tectoniques, alors :
Pf <a3+T
sinon la pression des fluides ouvrirait des fractures, Sion a : 63 <ol < 63+T,

alors Pf peut étre égale 4 ol. Pf ne peut de toute facon pas étre supérieure 2 o1,
qui la crée.

- si ’origine de Pf est thermique : Pf < 63+T
Généralement, dans un milien non fracturé et sans anisotropie mécanique
marquée comme une schistosité on a : T > 0. La valeur maximale que peut
prendre P; sera alors comprise entre o3 et 61

Compte tenu du contexte géodynamique, on aura:
- en contexte distensif :
ol vertical et égal 2 p,gh,.
o3 horizontal et égal & 1/3p,gh, (la contrainte horizontale est égale & p,gh.v/(1-v);v:
coefficient de Poisson = 0.25.
1/3pgh, < Py < p,gh,
13 < Aymax < 1

- en contexte compressif :

o1 est horizontal et est égal 4 la contrainte tectonique (1.4 & 1.7 p,gh,) (En tectonique tan-
gentielle, dans un matériau de Mohr-Coulomb, 1a rupture intervient pour 61 = 1.4 4 1.7p,gh,

(Moisy, 1989))
o3 vertical et égal 4 p,gh,
preh< Py<1,4 2 1,7.pgh,
1< Aymax < 1,7
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Pr <oi+ Ti
Pr <o3+7T3 Gi '

Ti=0

Pt =03+ T3 Pr =gi+Ti

a) milieu isotrope b) milien anisotrope

Fig. A.IL5. : Schéma de fracturation hydraulique sous I’effet d’une contrainte appliquée & un
sill d’eau.

a) milieu isotrope
b) milieu anisotrope




- en contexte cisaillant :
ol horizontal et compris entre les deux valeurs précédentes
o3 horizontal et compris entre les deux valeurs précédentes
1/3p,gh, < Py<1.4 2 1,7.0,gh,

1/3 < Aymax < 1,7

Ces valeurs sont & chaque fois des maxima que peuvent atteindre les pressions des fluides dans
les contextes en question.

I1.3.3. Fracturation hydraulique (Fig A.ILS5)

Quand le déviateur est relativement peu important dans un milieu isotrope {(¢1 - 63)< 4T), le cri-
tére de fracturation hydraulique 2 partir d’une cavité remplie de fluide s’écrit :

P;=03+T3
T étant la résistance & la traction du matériau.
La fracturation se fait alors paralltlement & la direction de 61.
Dans un milieu anisotrope, comme un milieu schisteux, par exemple, la fracturation hydraulique
se produit dés que :

P = ai +Ti

Ti et oi étant respectivement la résistance 2 la traction du matériau et la contrainte normale 2 la di-
rection dans laquelle I’ouverture se propage. Dans un milieu schisteux, oi est en général perpen-

diculaire au plan de schistosité, Ti = T, étant généralement proche de 0 (T ax’ Tschisto # 30
(Vialon, 1990)). La pression fluide nécessaire pour ouvrir une fracture dans le plan de schistosité

est alors €gale A ai.
Dans tous les cas, la valeur de oi dépendra de ’orientation de la schistosité. Dans le cas d’un dé-
crochement avec une schistosité verticale paralléle au décrochement, Py > 1/3p,gh,

I1.3.4. Le modéle de soupape sismique (Relation fluides-tectonique)

Le modele de soupape sismique développé par Sibson (1990) fait intervenir la pression des
fluides comme un des éléments prépondérants dans la rupture sismique, influant sur le seuil de
rupture en abaissant la contrainte effective. Les fluides sont confinés dans la zone de faille par
une obturation du réseau circulatoire (cristallisation, présence d’une zone 2 faible perméabilité (=
aspérité 7), diminution progressive de la pression des fluides, etc.). L’eau n’est pas stockée dans
des cavités béantes pour des raisons mécaniques bien compréhensibles, mais dans une zone a
forte porosité comme un matériau cataclasé (Sibson, 1990).

L’augmentation de la pression des fluides dans la zone de faille va faciliter la rupture, en abais-
sant le seuil des contraintes effectives (Fig. A.IL6a). Dés que la rupture et le déplacement se sont
produits, les fluides, libérés de leur confinement, sont expulsés grice 2 la perméabilité nouvelle-
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ment créée dans des drains préférentiels. L’échappement des fluides peut se faire de plusieurs
fagons :

- Perméabilité due a une fracturation hydraulique dans les secteurs distensifs. :

La relaxation des contraintes tectoniques, engendrée par la rupture, abaisse localement la
contrainte normale 2 la zone de faille (Fig. A.IL.6a). C’est le cas notamment des zones de relais
distensives (Sibson, 1987) et des fentes d’extension, A I’intérieur desquelles I’état des contrainies
est proche de celui de la crofite au repos (61 = p,gh,, vertical ; 62=c3~1/3 p;gh, horizontaux).
La pression des fluides Pf était inférieure 2 63 (T=0 dans un milieu sans cohésion ) avant la rup-
ture (si Pf avait été€ supérieure a 63 avant la rupture, les fluides se seraient échappés avant que
celle-ci ne se produise).

Aprés la rupture, Pf est supérieure au “nouveau” o3 local : la fracturation hydraulique est alors
possible, créant la perméabilité nécessaire pour drainer les fluides de la zone de faille. La relaxa-
tion générale des contraintes aprés la rupture permet également aux fluides présents dans les sec-
teurs transpressifs d’étre drainés, par 1’effet conjugué du desserrement de la matrice (Blanpied et
al.,1991 ; Rice, 1991)) et du mouvement sur la faille (Olsson, 1991). Ces fluides sont de toute
facon drainés vers les zones transtensives {Sibson, 1987).

La pression des fluides suit alors une évolution cyclique (Fig.I1.6b). : Elle augmente jusqu’a ce
que la rupture sur la faille survienne (Sibson, 1990). Lorsque la rupture se produit, les fluides,
par leur pression maintiennent les zones transtensives ouvertes, ce qui leur permet d’étre évacués
de leur zone de confinement. Le drainage brutal des fluides dans les zones d’ouvertures s’accom-
pagne d’une chute de leur pression. La baisse de prchion ne permet plus aux fluides de mainte-
nir le réseau ouvert, et les fluides sont de nouveau confinés. La pression augmente de nouveau
jusqu’a la rupture suivante qui permet un nouveau drainage des fluides, etc. (Sibson et al., 1988
; Mac Caig, 1988 ; Carter et al., 1990 ; Boullier et Robert, 1992, Boullier et al., 1992). (Fig.
A.IL6b).

Fig. AIL6a. : Interaction entre la pression des fluides et 1a tectonique. Une zone de faille représentée par deux sur-
faces irrégulitres en vis A vis séparées par une zone cataclasée (en gris€) est soumise i un déplacement imposé sur
ses limites. La présence d’aspérités blogue le mouvement et limite la perméabilité aux secteurs cataclasés : les
fiuides contenus dans la zone de faille sont confinés. Les états de contraintes respectifs sont représentés par les
cercles de Mohr situés sous les blocs diagrammes.

a) sollicitation d’une zone de faille par un déplacement relatif imposé & ses limites : 63 reste constant, tandis que
o1 augmente du fait du blocage du mouvement & un moment dorné.

b) I'augmentation de la pression des fluides sous I'effet de 1’augmentation de o1 fait glisser le cercle de Mohr sur
la gauche.

c) Lorsque le cercle tangente 1'enveloppe de Mohr, la rupture survient, entrainant sous ’effet de la pression des
fluides une expulsion de ceux-ci vers les zones de moindres pressions. L arrivée brutale de fluides dans des zones 2
faibles contraintes de confinement, entraine une fracturation hydraulique, permettant ainsi une perméabilité accrue.
Apres la rupture et I’expulsion des fluides, les contraintes sont relachées : un nouveau cycle commence. Compte

tenu des incréments de déplacements provoqués par de telles rupres (0.01 2 1 m) 10% 2100 cycles par kilomdtre

de déplacement sont possibles, représentant une durée de I’ordre de 105 années (& raison d’un déplacement de 1
cm/an).
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Fig. A.IL6b. : Variations cycliques de la pression fluide et de la contrainte de cisaillement déduites
par Boullier et Robert, (1992) sur des inclusions fluides dans une mine canadienne. P1 : Pression .

lithostatique ; Ph : pression hydrostatique ; EQ : rupture sismique. Les stades de croissances et de
déformation des veines en extension et en cisaillement sont correlées avec ces variations.

Régime turbulent

Log(V) -2
(mfs) -3

Log(d) (m)

Fig. A.IL7a. : Régime de I'écoulement en fonction de la largeur d de la fracture et de la
vitesse de circulation V du fluide. Le calcul a été fait pour une densité de 500 kg/m3
et une viscosité de 10# Poisenilles

Stagnant Fluid

DIRECTION OF FLOW —>

Fig. A.IL.7b. Distribution des vitesses d'écoulement entre deux épontes dont les aspérités sont distribuées
de facon aléatoire. (d'aprés Thomson, 1991). Les vitesses sont inégales et des phénomenes de canalisation
apparaissent




- Perméabilité de fracture dans les secteurs distensifs et transpressifs (Sibson, 1990).

La fracturation de la zone de faille permet également une perméabilité de fracture sans que la
pression fluide soit impliquée dans le maintien des ouvertures. Le débit possible reste alors

faible.

- Dans le cas d’une augmentation de la pression fluide due 4 Ia présence d’une source de chaleur,
les fluides peuvent s’échapper par fracturation hydraulique sans que des contraintes tectoniques
soient impliquées dans la rupture. Il faut dans ce cas que la pression soit au moins égale 4 o3+T,
de manigre A créer les ouvertures nécessaires. La pression des fluides varie €galement de fagon
cycligue, 1a chute de pression accompagnant la libération des fluides provoquant & terme Ia fer-
meture des ouvertures créées par cette méme pression (Hayashi and Haimson, 1991).

I1.3.5. Vitesses des fluides expulsés

Lorsque une rupture survient sous 1’effet de la pression des fluides, les fluides emprisonnés se
lib&rent et sont expulsés rapidement.

Les expulsions de fluides sont connues en surface : voir Sibson {1990) pour la description de
quelques cas. Wood et King (1991) observent en surface des écoulements de fluides pendant 6 &
12 mois apres des séismes majeurs sur la faille de San Andréas. Le volume total de fluides arri-

vant en surface varie entre 0.2 et 0.5 km> pour chaque séisme. II est probable que les débits in-
ternes & la zone de faille sont supérieurs d’au moins un ordre de grandeur.

Sibson (1990) cite le cas de geysers de boue montés a 200-300 m de haut, apreés des ruptures
survenues sur I’Imperial fault (Californie). Cela nécessite des vitesses d’expulsion de 40 m/s.
Nur & Booker (1972) et Sibson et al. (1975) attribuent aux expulsions de fluides I’activation de
répliques apres la rupture majeure.

La vitesse d’expulsion est conditionnée par la pression que peuvent supporter les fluides avant
d’amener la rupture, et par les caractéristiques de I’écoulement imposé. Lorsque les fluides sont
expulsés de leur lieu de confinement, il s’évacuent par des ouvertures que la pression fluide
maintient ouvertes (Robert et Brown, 1987 ;Sibson, 1990 ; Moisy, 1993). Dans ce cas la pres-
sion fluide est au moins égale 4 ¢3. L'écoulement, Iui sera, soit laminaire, soit turbulent.

11.3.5.1. Ecoulement laminaire ou turbulent ?

L’écoulement des fluides est laminaire si leur nombre de Reynolds R est inférieur a 2000.

_Pe.Vd

R‘ne

Avec:
Pe : densité du fluide (en kg/m?3)
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T : Viscosité dynamique du fluide (en Poiseuilles)

V : vitesse du fluide (en m/s)
d : diametre du conduit (largeur de la fracture) (en m)

Pour I’eau 2 300°C : 300 < p,, < 500 kg/m3 et # 10 Poiseuilles.
En prenant p = 500 kg/m3 ona:
®=5.100.v.d

Pour étre en écoulement laminaire (R < 2000), il faut :

Vd<4.10%m¥s

La nature de I’écoulement dépend donc de la vitesse V du fluide et de la largeur d de I’ouverture
(Fig. A.IL.7a).

Exemples : Un fluide s’écoulant & 1 cm/s dans une fracture de largeur 1 cm sera en régime lami-
naire. Si la vitesse passe 2 10 cm/s 1’écoulement sera turbulent.

Un fluide s’écoulant dans une zone de faille se canalise dans des zones a fortes perméabilités
dans lesquelles la vitesse d’écoulement est maximale (Fig. A.IL7b) (Barton et al., 1977 ;
Brown, 1987a ; Brown, 1988 ; Thompson, 1991) et ol par conséquent le régime d’écoulement a
toutes les chances d’étre turbulent. Dans les zones ou la perméabilité est moins élevée, les fluides
sont généralement stagnants, ou circulants avec des vitesses tres faibles (Barton et al., 1977 ;
Thompson, 1991). L’écoulement se fait alors probablement en régime laminaire.

11.3.5.2. Calcul des vitesses de circulation maximales des fluides
dans une zone de faille.

On peut avoir une idée des vitesses de circulation les plus rapides par le calcul suivant (Fig
A.ILS). '

- La loi de Bernouilli nous donne :
vi Vi
Pfy + peg.z1+pc—2—=Pf2+ Peg-Zy+Pes+ Ap

avec :
Pf;: pression dans le “réservoir”
Pf,: pression & la hauteur z, au dessus du réservoir
z; : hauteur du “réservoir” (hauteur de référence =0)
z, : hauteur considérée au-dessus du réservoir
V,: vitesse du fluide dans le réservoir (= 0 m/s)
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“Reéservoir”

Avant la rupture

Pression de confinement

"Réservoir"”

zone de faille maintenue ouverte par la pression
des fluides aprés un incrément de mouvement

Zy

Aprés la rupture

Fig, AIL8. : Expulsion des fluides aprés une rupture, assistée ou non par la pression des fluides.
Les fluides sont expulsés dans des zones d'extension provoquées par le mouvement sur la faille,
et qu'ils aident & maintenir ouvertes par leur pression.

30
Av=1
20 -
V2 (m/s) Av=1/2
10 4
Av=1/3
0 v - T r
-4 -3 -2 -1 0 1 2

log(d/p)

3
Av=1
2 d
Av=1/2
14 Av=1/3
0 | 3 ] 1
-4 -3 -2 -1

log(d/p)

Fig. AIL9. : Vitesse des fluides expulsés en m/s en fonction du rapport d/@ et pour différentes
valeurs de A. Le calcul a été fait pour un fluide de densité 500 kg/rrr:s




Vo: vitesse du fluide a la hauteur z,
Ap: perte de charge entre le réservoir et z, (Formule de Darcy-Weisbach)

2
ap =022, Y2

p -'(p' d -pO 2
¢ : coefficient de perte de charge unitaire

d : largeur du conduit
APf: Pfl - sz
AZ: In-21=2y

En écoulement turbulent, ¢ est fonction de la rugosité relative £/d du conduit dans lequel I’écoule-
ment se fait et du nombre de Reynolds & :

o =f(R £/d)
Pour des rugosités relatives élevées, ce qui est le cas pour des écoulernents entre des surfaces de
fractures, ¢ devient indépendant de &, : ¢ est constant et ne dépend que de €/d.

Les rapports d’échelle entre les différentes tailles de rugosités d’une surface géologique ( surface
stratigraphique, plan de faille, diaclase, etc.) ont ét€ étudiés en détail par quelques auteurs
(Brown et Scholz, 1985 ; Scholz et Aviles, 1986 ; Power et al, 1987 ; Brown 1987a et 1987b ;

Power et al. 1988). Il en ressort que le rapport £/d peut varier entre 0.1 et 1(Power et al., 1988)

La perte de charge ¢ est toutefois probablement beaucoup plué importante du fait de la sinuosité
du réseau de circulation et peut vraisemblablement étre compris entre 0.1 et 10

Dans le réservoir z4=0 et V4=0, d’ol la vitesse V2 & un point situé a z, m au dessus de la zone
du réservoir s’exprime de la fagon suivante :

2 (Pfl - sz- Pag.22r

Vo=
: 1+ 94z
P d

Oﬂa: Pfl =1'V1 prghr
Pfy =45 pg(hy zp)




En toute rigueur A, 4 #1,,5 . Mais dans la mesure oii les fluides maintiennent le réseau circulatoire
ouvert grace a leur pression, et que le matériau est similaire entre les points 1 et 2, on peut faire
Papproximation suivante : 4,4 =X, =A,,.

V2=/\/ 2.d.g.z5-[AvPr-pd

Pe-{d+ 029

Don:

pour d << ¢ z,, I'équation se simplifie en :

v E’J 2.d.g.(lvpr'Pd
2 (p{)e

Exemples numériques :

p, = 2500 kg/m3 .

Pe= 300 kg/m3 (densité de I’eau & 300°C)

d=0.5m

++Pour i, =1 (Pf=pgh), en prenant 0.1 < ¢ <10, on obtient

2.<V,<19.8 m/s

++Pour o, =122 (Pf=1/2 .p,gh;),  enprenant 0.1 < ¢ <10, on obtient
12<V,<12.1 mfs

++Pour A, =1/3 (Pf=1/3 .p,gh,), enprenant 0.1 < <10, on obtient
0.8<V,<8.1m/s

11.3.5.3. Discussion

Ces valeurs sont des valeurs extrémes que les vitesses de fluides peuvent atteindre dans les
contextes compressifs (A, = 1), décrochants (A, = 1/2) et extensifs (A, = 1/3) et pour les valeurs
des parametres choisis. La valeur de d choisie pour les exemples (d = 0.5 m) est élevée si I’on
considere que I’ouverture est causée par la rupture sur la faille (Pour mémoire, un séisme de ma-
gnitude 7 provoque un rejet de 1m (Sibson, 1989)). La perte de charge ¢ peut varier énormément
d’un point & I’autre du réseau. Cette derniére conditionne grandement 1’écoulement, mais est dif-
ficile a appréhender. 1l est clair qu’un fluide s’écoulant  travers des blocs de bréche (hydrau-
lique) supporte une perte de charge supérieure 2 celle supportée par un fluide s’écoulant entre
deux épontes. Il est commode alors d’exprimer les résultats en fonction de d/g (Fig. A.IL9).
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Les valeurs des vitesses obtenues (Fig. A.IL9) varient grandement en fonction de d/¢, du mm/s &
la dizaine de my/s. Les valeurs de circulations trés rapides (de I’ordre de la dizaine de m/s) sont
des extrémes et se rencontrent probablement rarement dans la nature. L’absence de bréches est
strement un élément essentiel pour que des fluides puissent circuler & ces vitesses. Néammoins,
les ordres de grandeurs sont valides pour les paramétres utilisé€s et sont vérifiés par un certains

nombre de phénoménes géologiques comme les geysers, ou les expulsions brutales de fluides ou
de boue décrites entre autres par Sibson (1990). Les chiffres obtenus au chapitre B.IV sur les vi-

tesses de circulation des fluides dans certains secteurs de la mine de Saint-Salvy confortent égale-
ment ces résultats.

Les expulsions de fluides ne sont possibles que si A, > p.p; . Elles s’arrétent dés que la pression
a la source est telle que A, < pyp,. _
Compte tenu des densités connues des matériaux terrestres, on a :

1/6 < pep, < 1/3

Si les ouvertures sont maintenues ouvertes par la pression des fluides, la circulation s’interrompt
deés que Pf < a3.
Cela signifie que :

- Si I’on part du principe que la pression des fluides est suffisante pour permettre la rupture en
abaissant la contrainte effective, les ouvertures causées par les mouvements relatifs des deux
compartiments vont permettre 1'expulsion des fluides & des vitesses proportionnelles a la pres-
sion de fluide ayant permis la rupture (Tsang et Witherspoon, 1981).

- La pression fluide ne peut pas baisser en dessous d’un certain seuil (63) , lors de la “vidange”
d’un réservoir.

-Pour que les fluides soient expulsés d’un réservoir sous pression, il faut que celle-ci atteigne
une valeur minimale, étant entendu que les fluides s’échappent par des ouvertures créées ou
maintenues ouvertes par la pression des fluides. La valeur minimale 2 atteindre est 63. Les ocuver-
tures créées par la pression des fluides se referment aussitdt que Pf < 63 sous I’action de 1’élasti-
cité des terrains (Tsang et Whitherspoon, 1983). On rejoint alors le modele de soupape sismique
de Sibson et al. (1988) et les résultats de Boullier et al., (1992) sur les variations de pression des
fluides dans une zone sismique.
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IL4. Role chimi e I’ ] | ; I i
I1.4.1. Nécessité de grands volumes d’eau

Le role tenu par les fluides dans le transport de matiére est prépondérant dans les phénoménes
géologiques. Compte tenu de la faible quantité de matiére minérale dissoute dans les fluides, le
volume des fluides nécessaires aux dépots des masses minéralisées connues se chiffre en km3,
Fyfe (1978) estime que le volume de fluide nécessaire pour déposer un volume de quartz donné

est de 102 A 10* fois supérieure au volume de quartz.

La solubilité de tous les solides augmente avec 1’accroissement de température et de pression
(Fyfe et al., 1978). Il y a néammoins quelques exceptions.

Exemples :

- La solubilité de la calcite décroit avec 1’augmentation de la température.
L’augmentation de la pression a un effet inverse (Fig. A.I1.10a).

- Sous faibles pressions, la solubilité de la silice croit avec ’augmentation de la tempé-
rature jusqu’a 350° puis décroit ensuite. Sous de fortes pressions, la solubilité augmen-
te exponentiellement avec la température (Fig. A.IL.10b).

I1.4.2. Conditions de dépot des éléments transportés par le fluide

Si un fluide circule lentement (en montant, par exemple), les modifications P et T se font pro-

gressivement, “sans a-coups”. Le fluide est toujours 2 1’équilibre avec 1’encaissant (si celui-ci ne
change pas), par des modifications incrémentales et infinitésimales de la solubilité.

Si un fluide circule vite, les modifications brutales de P et T provoquent des changements bru-
taux de solubilité, amenant des dépots rapides, ou une attaque chimique de I’encaissant par le
fluide.

Un fluide hydrothermal moyen et “idéal”, générateur de minéralisations est supposé contenir
(Barnes, 1979):

- 1 mole de CI
- 0.1 mole de carbonates

- <0.1 mole de sulfures dissous (H2S ou HSO4™)
- 0.01 mole de NH4+
- de 1 & 10000 ppm d’éléments métalliques (Barett et Anderson, 1988).

Pour que le fluide dépose les éléments dissous, il faut que les conditions physico-chimiques évo-
luent. Plusieurs phénomeénes provoquent la précipation des éléments dissouts dans le fluide, tous

47



o
(5]
T

Q
U
1

fal
b
1

[}
N
I

2
T

PCOZ =1 atrm

CALCITE SOLUBILITY (g CaCO5/kg solution) — —m
O
("]
T

1
00 150 200 250 300
TEMPERATURE, T {*C) ——

l: I T T T T v T r
i :
: i
( Lao ~ oa}
RIE S 2
i 3 3

! < 70 2 ol

:|‘ ! > >

cio = =

| } 5

| g &0 B osf

(I 3 >
i 3 2

l“ ~ 5.0 Ny o5k

|

iR F :

i 2 40 04}

i 3 3

I:‘
‘:5‘: I‘ 30 osl-

i : Equiibrium
K ‘I 20 Qg vapour pressure
ii“i i

]‘Ii ‘|

i 10 o1

o

i ;

li!i 500 500 ol =0 0 . e e e

TEMPERATURE, T (*C)

TEMPERATURE, T (*C)

Fig. A.IL10. : a) Solubilité de la calcite en fonction de la température et des pressions partielles
de CO, (d’apres Fyfe, 1978).

b) Solubilit€ du quartz en fonction de la température et de Ia pression (d’aprés Fyfe, 1978).




Hauteur piézometrique

- »— Ecoulement du fluide
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zone dépressionaire

Aspérité

Fig. A.IL.11. Role d’une aspérité dans la création de champ dépressionnaire. La dépression créée
favorise la précipitation des éléments dissous dans le fluide en abaissant localement la solubilité.
Dans le cas de circulations naturelles, la rugosité élevée des parois d’écoulement joue sirement
un role non négligeable dans la rapidité des dépbts.



interdépendants :

11.4.2.1. Décroissance de la solubilité due 4 une décroissance de la
température

La décroissance de la solubilité due A une décroissance de la température n’améne pas de dépots
brutaux, car la chute de température est toujours progressive. De plus, la hauteur des zones mi-
néralisées n’amene pas de différence de température suffisante entre le haut et le bas, pour qu’u-
ne décroissance de la solubilité soit suffisamment importante pour provoquer des dépdts

conséquents (Cathles, 1977). La baisse de température intervient plutdt comme phénoméne d’ap-
point sur les autres modifications des paramétres physiques

I1.4.2.2. Décroissance de la solubilité due 4 une décroissance de la
pression

La chute de pression est provoqué par 1’arrivée rapide des fluides dans des zones 2 fortes per-
méabilité. Les résultats directs sur le fluide sont, d’une part une mise en ébullition si 1a chute de

pression est suffisante (Hedenquist et al., 1992), et d’autre part, une chute de la solubilité en gé-
néral. Les chutes de pression locales devraient &tre ubiquistes dans un systéme circulatoire tor-
tueux comme 1’est une bréche ou une zone de faille en général, si les fluides circulent suffisam-
ment rapidement. Chaque aspérité, chaque détour du fluide produit des zones dépressionnaires a
leur aval, favorisant ainsi les dépots d’éléments dissous et éventuellement des mises en ébullition
locales du fluide (Fig. A.I.11). Ce point avait déja été mis en avant par Newhouse (1942),

I1.4.2.3. Décroissance de Ia solubilité due & une augmentation du
pH

La solubilit€ des éléments métalliques décroit fortement avec I’augmentation de pH. Les fluides
hydrothermaux, générateurs de minéralisations métalliques ont généralement un pH acide, aux
alentours de pHS - pH6 (Brimhall et Crerar, 1987). L acidité des fluides hydrothermaux les
amene & réagir avec I’encaissant, ce qui a pour conséquence inverse d’augmenter le pH et de fa-
voriser les dépdts. 11 y a donc un équilibre qui se crée entre 1’attaque chimique de 1’encaissant, le
dépdt des €l€éments métalliques, et le pH. Plus 1a surface d’échanges entre le fluide et I’encaissant
est importante, plus le pH est modifié rapidement. Les milieux bréchifiés sont particulierement
favorables & une augmentation du pH, et ceci d’autant plus, que la surface d’échanges croit expo-
nentiellement lorsque la taille des €léments décroit (Newhouse, 1942) (évolution fractale).

11.4.2.4. Capacité tampon du pH

La capacité tampon du fluide est relié a la teneur en sulfates (Drummond et Ohmoto, 1985).
Si le fluide a une faible capacité tampon (fluide riche en équivalent NaCl), sa réaction avec ’en-
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Table 1. Qlassification of geological metals and Ilgandnt

Barderline Acids
Fe¥*, Co, Ni¥*, Cu¥*, Zn?*
sn¥*, Pu?*, Sb™, Bi™, 50,

Hard Acids

H*. Li*, N&*, K*, Rb*, Cs*
Cat*, Mg¥, Ba¥, Tit*, Sn't
MoO™, WO, Fe**, AI™, CO,
Soft Acids

Cu*, Ag®, Au*, Cd®*, Hg*, Hg™. M® (metal atoms and bulk melals)

Hard Baoses
NH,, H,0, OH-, CO%, NOy, PO}~ SO~ F. CI”

Soft Bases
CN-, €O, H,5, HS", I”

Borderline Bases
Br~

:According to relative hardness. Condensed from Huheey (1978),

Relative hardness of commen metal ions and Iiglnds.

F>ClsBr>1I" Zn** > PB2*
Cu* > Ag* > Av*

Zn* > Cd** » Hg™* A > Sb™ = Bi'*

H* » Li* » Na* > K* » Rb* > Cs*

L
Hardness decreases toward the righ,

Fig. AIL.12. : Classification des prin-
cipaux métaux et ligands en fonction de
leur réactivité (d’aprgs Brimhall et
Crerar, 1987).
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Fig. AIL14. : Constante de dissocia-
tion de HCI et NaCl en fonction de la
température et de la pression (d’aprés
Brimbhall et Crerar, 1987).
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turels en fonction de la température
(d’aprés Brimhall et Crerar, 1987).
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caissant le rend rapidement plus basique, et provoque une précipitation rapide des éléments sous
la forme suivante (exemple du Zinc):

ZnCI°2+H2S = ZnS+2HCP®

Si la roche encaissante est constituée de carbonates, la réaction peut s’écrire sous la forme sui-
vante :

ZnCI°2+CaCO3+H2S - ZnS+CaClI®2+H2CO3

S’il s’agit de silicates, elle devient :
ZnC1°2 + 3KAISi308 + H2S — ZnS +KAlI3S8i3010(0H)2 + 68i0 2 + 2KCI°

Si la capacité tampon du fluide est élevée, celui-ci est fortement corrosif. Les métaux ont plus de
mal & se déposer, car il faut que 1’action du fluide sur I’encaissant soit suffisemment longue pour
élever le pH de maniére 4 diminuer la solubilité des éléments. L’eau de mer (2-3% de NaCl),

chauffée a 300°C est acide avec une capacité tampon élevée, et par conséquent corrosive
(Bischoff et Seyfried, 1978).

I1.4.2.5. Décroissance de la solubilité due & une décroissance de Ia
concentration en ligands

Les ligands principaux sont CI", OH", HS-, HCO;™ et H20 (Fig. A.IL.12). L’interaction de tous

les éléments chimiques portés par le fluide est trés mal connue, pour ne pas dire inconnue. Les
tendances pour quelques especes chimiques sont toutefois connues par des modeles de laboratoi-
re qui sont loin des solutions naturelles (Fig. A.IL13 et Fig. A.I.14).

La dilution se produit au contact de fluides relativement purs, provenant donc de la surface. Elle
affecte en fait toutes les concentrations, et a d’avantage d’effets sur un dép6t éventuel des élé-
ments, si elle est accompagnée par une baisse de la température et une augmentation du pH.

I1.4.2.6. L’ébullition (Fig. A.IL.15)

L’ébullition des fluides hydrothermaux est un phénoméne courant dans 1’épizone, qui se produit
lors d’une montée rapide des fluides dans des zones 2 fortes perméabilités (Hedenquist et al.,
1992). On connait actuellement de nombreux champs géothermaux dans lesquels de la vapeur

d’eau est produite ( voir Ellis et Mahon, 1977, cités par Brimhall et Crerar, 1987).
La mise en ébullition d’un fluide peut se faire par deux phénoménes :

- L’ébullition est provoquée par une brutale décompression du fluide Jors de sa remontée, due a

une libération brutale de fluides emprisonnés ou 2 leur arrivée dans une zone 2 forte perméabilité
(Sibson, 1987).
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- L’ébullition se produit prés d’une source de chaleur importante, & proximité d’'un magma en
train de refoidir (par exemple). Dans ce cas, la durée de vie d’un syst@éme hydrothermal en ébulli-
tion ne dépasserait pas 10000 ans ( Drummond et Ohmoto, 1985).

Dans les systémes hydrothermaux fossiles, 1a preuve indiscutable d’une ébullition est apportée
par la présence d’inclusions fluides contemporaines A phase aqueuse et 2 phase gazeuse (Roeder,
1984). L’absence de phases gazeuse et aqueuse simultanées n’est toutefois pas un argument
contre I’ébullition, car les cristaux, poussant dans la phase liquide, ont du mal 4 emprisonner la
phase gazeuse d’un systeme en ébullition (Hedenquist et al., 1992).

Mullis (1982) fait remarquer que la solubilité d’un €lément décroit fortement, lors de 1I’ébullition
du fluide, provoquant une cristallisation rapide. L’ébullition, en concentrant les éléments conte-
nus dans le fluide et surtout en provoquant la volatilisation du CO5, augmente le pH, et abaisse
par conséquent la solubilité des €léments (Drummond et Ohmoto, 1985) :

C0, + H,0 » HCO5™ + HY.

Inversement, I’ébullition a également pour conséquence d’augmenter la salinité d’une solution
par effet de concentration (Drummond et Ohmoto, 1985), ce qui augmente la solubilité de cer-
tains éléments (Zn, Pb : Barett et Anderson, 1988).

Drummond et Ohmoto (1985) montrent qu’un systéme hydrothermal a perdu la plupart de ses
composants volatils et dépose la majorité des métaux dissous lorsque les volumes de vapeur et de
liquide sont égaux. Ces conditions se réalisent pour une phase vapeur représentant 1, 2, 5, ou
10% du systéme total aux températures respectives de 200°, 250°, 300°, et 350°.

L'effet de 1’ébullition n’est pas le méme selon que le systéme est ouvert ou fermé. Le pH d’un
systéme ouvert augmente beaucoup plus rapidement que celui d’un systéme fermé (Drummond et
Ohmoto, 1985).

I1.4.3. Durée de vie d’un systéme hydrothermal

Les datations par isotopes ne sont pas assez précises pour estimer une durée de vie de toute fagon
inférieure au million d’années (temps de refroidissement d’un gros pluton). Cette durée de vie est
probablement limitée par le temps de refroidissement du pluton, par Ia quantité d’eau disponible,
et par le maintien de la perméabilité. Il faut toutefois que les ouvertures tectoniques (quand il y en
a) aient le temps de s’ouvrir suffisamment pour atteindre les tailles qu’on leur connait dans cer-
taines exploitations. Des systémes géothermaux sous-marins vieux de 100000 ans sont aujourd’-

hui inactifs. Barton et al. (1977) ont calculé un temps d’environ 2000 ans pour le dépt de la
sphalérite dans une mine du Colorado.

1l est probable que la durée de vie d’un systéme géothermal oscille entre 103 et 10° ans (Skinner,
1978).
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'un_réseau circulatoire (Fig, A.IL1

La circulation des fluides est intimement liée au mouvement qui se produit sur la faille lequel est
plus ou moins conditionné par les contraintes effectives (Sibson et al., 1975 ; Mac Caig, 1992,
Olsson, 1992) L’expulsion des fluides se fait dés que la pression est suffisante pour favoriser le
mouvement.

La pression chute d’abord, puis remonte ensuite dés que le réseau est obturé de nouveau. L’ ob-
turation du résean se fait progressivement (mais rapidement a 1’échelle des temps géologiques),
soit mécaniquement, soit chimiquement, pendant que la zone de faille n’est affectée par aucun
mouvement,

L’ obturation d’un réseau se produit le plus souvent par la cristallisation d’éléments préalablement
dissous dans le fluide, lors de modifications des conditions initiales qui ont permis la dissolution
de ces €léments (Sibson, 1987).

IL.5.Conclusions
Les remarques faites dans ce chapitre mettent en évidence plusieurs choses :

- Pour que I’équilibre chimique soit réalisé (au moins temporairement), il faut que les
températures et pressions soient les mémes dans le fluide et dans 1’encaissant, ce qui revient a
dire qu’il faut que les vitesses de circulation soient extrdmement lentes, de facon a annihiler les
différents gradients (pression, température, chimique, etc.) qui sont tous sources de modifica-
tions des conditions préalables. Ces vitesses lentes sont en général décrites dans des matériaux
dont la porosité naturelle permet une circulation de fluides intermatricielle sans qu’il y ait besoin
d’une fracturation.

- Un fluide ne peut pas circuler rapidement et étre neutre vis 3 vis de son encaissant.

- 8i Ie fluide n’est pas initialement a I’équilibre, il finira pas obturer le réseau dans lequel
il circule.

- Le temps de circulation est géologiquement trés bref,

- Pour qu’une circulation de fluides perdure sur un laps de temps géologiquement
conséquent, il faut que la perméabilit€ du réseau soit périodiquement renouvelée.

Cela sous entend qu’une faille perméable (permettant des circulations de fluides conséquentes)
est une faille active.

Les circulations de fluides au travers d’ouvertures créées tectoniquement sont des phénoménes
provisoires et en fait quasi exceptionnels sur ’échelle des temps géologiques. En effet, pour
qu’il y ait pérennité d’un réseau, il faut que 1’équilibre entre les fluides et 1a roche soit réalisé,
sans quoi, soit le réseau s’altére (fluide chimiquement ou mécaniquemnent corrosif), soit le réseau
s’obture (dépbts par le fluide). Ces deux conditions peuvent se réaliser simultanément en des
points différents du réseau, ol régnent des conditions physiques différentes, permettant d’un
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coté la dissolution d’un €lément particulier de I’encaissant, et de I’autre ¢oté la recristallisation de
cet élément. C’est ce qui se passe classiquement dans les massifs calcaires, ou la calcite est dis-
soute dans les zones dans lesquelles s’exercent des contraintes, et recristallise un peu plus loin
dans les ouvertures (fentes d’extension, fractures de toutes sortes, etc.) occasionnées par les
mémes contraintes. Ces ouvertures agissent alors comme des zones “dépressionnaires”. Dans ce
cas, les ouvertures sont progressives (incrémentales dans la plupart des cas), ainsi que la cristal-
lisation. Le maintien du réseau dépend des vitesses relatives des deux phénomenes. Etant donné
que les circulations de ce type sont locales (Gratier, 1983), et que le volume de matiére reste
constant (systeme clos), il est probable que c’est la présence des ouvertures qui conditionne tout
le reste. En effet, il ne peut pas y avoir de dissolution sans circulation fluide, sans quoi le fluide
est rapidement saturé et il ne peut pas y avoir de circulation fluide sans gradient de pression, ¢’est
a dire sans ouvertures.

Les fluides hydrothermaux perdent leur capacité de transport par la modification des différents
paramétres physiques au fur et 8 mesure qu’ils circulent . D’autre part, le réseau est ouvert bruta-
lement soit par une surpression fluide, soit par un mouvement tectonique créant une perméabilité.
Le dépot des éléments dissous est inc¢luctable et probablement trés rapide sur I’échelle des temps
géologiques. Cela sous-entend que les fluides doivent circuler suffisemment vite pour que les
modifications des paramétres physiques ne puissent étre accomodées progressivement, mais
pour que la “brutalit€” du phénomene crée le besoin d’un rééquilibrage du potentiel chimique du
fluide. La sursaturation n’est pas nécessaire pour que la cristallisation se produise (Harder and
Flehmig, 1970). L’ébullition provoquée par la brutale décompression des fluides due A une rup-
ture sismique ajoutée A une réaction des fluides avec 1’encaissant, semblent &tre deux phéno-
menes prépondérants (Mullis, 1982 ; Drummond et Ohmoto, 1985 ; Sibson, 1987 ; Brimhall et
Crerar, 1987 ; etc.).

L’obturation du réseau peut &tre autant chimique (dépdts) que mécanique (chute de la pression
qui maintenait le réseau ouvert). Toutefois, dans la mesure oii 1a circulation des fluides est permi-
se par leur pression, il semble que les dép6ts occasionnés par ce fluide ne sont pas un obstacle a
leur circulation, le fluide étant de toute fagon capable de se ménager un nouveau cheminement
lorsque le réseau s’obture. La chute de la pression fluide est par contre un obstacle sérieux 2 la
circulation, car, méme si le réseau n’est pas enti¢rement obturé par les cristallisations, la chute de

la pression provoque un resserrement du réseau et altere probablement les connections entre les
différentes parties.
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IIL1. Introduction

La présence de batholites granitiques est li€e & des contextes géodynamiques particuliers tradui-
sant en général un épaississement crustal dans un processus orogénique avancé. La composition
des magmas est variable, et traduit leur origine (fusion partielle de la croiite inférieure suite au dé-
veloppement de 1a racine crustale orogénique, fusion des sédiments subductés, anatexie , etc.).
Les phénoménes de remontée du magma a travers la crofite, et de mise en place des plutons dans
leur site définitif sont mal appréhendés, sans doute parce que les durées de mise en place dépas-
sent I’entendement humain, et qu’il n’est pas possible actuellement de percevoir géophysique-
ment de tels phénomenes. '

L2 Viscosité d .

La viscosité est une notion dynamique. Elle est reliée 2 la vitesse de cisaillement et & la températu-
re par la relation suivante (Mahon et al., 1988) :

. E W™ .im)-1
ll(T,'Y) =A. (cxp (ﬁ)} g

avec :
T : température.

Y . vitesse de cisaillement.
E : énergie d’activation.
A : constante.

R : constante des gaz.

n: constante (0< n <1) (n = 1 dans le cas de fluide Newtonien).
IT1.2.1. Viscosité de la croiite

La viscosité de la crofite continentale est fonction de la profondeur (donc de la température) et de
la vitesse de déformation a laquelle elle est soumise : elle suit une loi exponentiellement décrois-

sante avec la profondeur.
II1.2.2. Viscosité des- magmas

Les magmas sont des fluides, dont la viscosité varie de plusieurs ordres de grandeur entre le mo-
ment ol ils se trouvent a 1a base de la croiite et celui ol ils arrivent dans leur site de mise en place
définitif,

Pour faciliter les calculs, les magmas sont généralement considérés comme des corps
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Newtoniens. En réalité, ils sont visqueux dés que le Liquidus est franchi (McBirney & Murase,
1984). La viscosité des magmas est mal connue, car les paramgtres dont elle dépend sont nom-
breux : acidité du magma, taux de cristallisation, température, pression, etc.

111.2.2.1. Effets de la température

Outre le fait que la viscosité d’un magma augmente au fur et & mesure que la température décroit,

le rdle principal d’un abaissement de température est de provoquer la cristallisation du magma, en
abaissant progressivement la solubilité des différents éiéments. L’accroissement de viscosité qui

résulte de la cristallisation est probablement plus important que celui résultant du refroidissement
du magma.

I11.2.2.2. Effets de la pression

Les effets de Ia pression sur la viscosité des magmas sont trés mal connus.

McBirney et Murase (1984) citent quelques chiffres obtenus dans divers travaux : la viscosité
d’un basalte tholéiitique chute de 17 Pa.s ( P =Patm) & 0.8 Pa.s (3 P = 30 kbar) & T = cste.
D’un autre coté, la pression a pour effet de remonter le Liquidus vers des températures plus éle-

vées, donc d’amener plus rapidement une formation de cristaux, dont la présence augmente la
viscosité,

I11.2.2.3. Effets de la teneur en eau

L’addition de 1% (en masse) d’eau dans un magma acide permet d’abaisser la viscosité d’un
ordre de grandeur (Khitarov et Lebedev, (1978) cités par McBirney et Murase, 1984). La teneur
€n eau d’un magma peut alors jouer un grand rdle dans sa viscosité. La solubilité de I’eau dans le
magma est fonction principalement de la pression et de la température. Lorsque celles-ci décrois-
sent, en raison de la montée du magma, la solubilité de 1’eau dans le magma diminue. Dés que le
magma dépasse le point ol il devient saturé en eau, une partie de la phase aqueuse quitte le
magma, ce qui a pour conséquence une augmentation trés importante de la viscosité.

I11.2.2.4. Effets de la teneur en cristaux

Le rdle de la teneur en cristaux est trés difficile 2 appréhender. Une approche faite par McBirney
et Murase (1984) sur une dacite montre un accroissement de viscosité important quand le magma
comporte plus de 50% de cristaux. Le role de la teneur en cristaux est probablement modulé par
la pression & laquelle le magma est soumis. Le liquide inter-cristaux présente la capacité de porter
les cristaux et de “fluidifier” I’ensembile si on assimile 1’espace entre les cristaux  un réseau po-
reux dans lequel une pression fluide peut s’exercer.
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IIL3. Ascension du magma
IIL.3.1. Le diapirisme (Fig. A.IIL.1)

La mise en place des plutons granitiques a souvent ét€ expliquée grice 2 des modgles analogiques
en plasticine et en argile (Ramberg, 1967) par une montée diapirique du magma 2 travers des ter-
rains plus denses que lui. La vitesse de montée d’un diapir décroit graduellement au fur et 4 me-
sure que la viscosité de I’encaissant augmente (Mahon et al., 1988). La montée se fait en partie
par repoussement de terrains ductiles, lesquels se referment derritre le passage de la “bulle”, et

en partie par ingestion des terrains traversés, ce qui a le double effet de contaminer le magma, et
de le refroidir.

Pour que le diapirisme puisse se produire, il faut que plusieurs conditions soient réalis€es :

- Le milieu dans lequel progresse le magma doit étre un milieu continu.

- Le contraste de densité entre les deux corps doit &tre suffisamment €levé pour que la viscosité
du milieu traversé soit vaincue.

- Le milieu traversé par la “bulle” de magma ascendante doit pouvoir se refermer, aprés le passa-
ge de celle-ci.

- Le milieu traversé par la “bulle” doit &tre isotrope (déviateur des contraintes = 0). La raison en
est la suivante : le magma étant un fluide est lui-mémc'isotrope ; sa pression interne est celle exer-
cée par le poids des roches se trouvant au dessus de lui. Si 1’état de contrainte dans ’encaissant
n’est pas isotrope, la pression interne du magma permet d’ouvrir des fissures paralleles 2 o1 et
perpendiculaires & 63, dans lesquelles le magma est alors injecté sous forme de dykes : ce n’est
plus du diapirisme.

Toutes ces raisons font que le diapirisme est réaliste dans un milieu suffisamment ductile pour
que sa faible viscosité lui permette

- d’étre isotrope,

- de présenter peu de résistance  la déformation,

- de pouvoir se refermer derriére le passage de la “bulle”.

Seule 1a croite inférieure présente ces caractéristiques. Dans les niveaux structuraux supérieurs
(< 15 km de profondeur) le milieu devient anisotrope (orthotrope), le contraste de viscosité aug-
mente de telle sorte qu’il parait inconcevable que la force ascensionnelle (pgh - p’gh) du magma
suffise & déformer les terrains encaissants, et surtout que cette viscosité élevée des terrains en-
caissants leur permettent de se “refermer” derriére le passage de la bulle magmatique sans laisser
de trace (Turcotte, 1982). Le diapirisme doit &tre relayé par d’autres processus pour que I’ascen-
sion du magma continue dans les niveaux crustaux supérieurs.
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IIL.3.2. L’injection de magma (Fig. A.IIL.2.)

L’alternative au diapirisme dans les niveaux crustaux supérieurs, est I'injection de magma
(Martin, 1953, Pitcher, 1979, Lagarde et al., 1990) sous 1’effet de la pression lithostatique.

La présence de fractures d’échelle crustale liées au contexte cinématique qui engendre la forma-
tion de magma permettent (quand elles existent) la progression du magma au travers des terrains
non déformables, grice 3 la perméabilité€ qu’elles occasionnent.

La viscosité €levée des magmas acides a souvent été retenue comme argument contre !’injection
de magma. On I’a vu plus haut, les chiffres connus sur la viscosité des magmas sont trés mals
contraints dans un environnement naturel. D’autre part, le fait que des laves acides trés
visqueuses comme les rhyolites ou les domites existent en surface suffit 2 prouver que la viscosi-
té n’est pas un obstacle 2 la mise en place des magmas par injection.

IIL.3.3. Diapirisme plus injection (Fig. A.II1.3)

L’ascension du magma depuis la base de la croiite peut &tre expliqué par une composition des
deux phénomenes (Bateman, 1984). Tant que la viscosité de ’encaissant est faible, c’est a dire
dans la croiite inférieure, la montée du magma se fait par différence de densité. Quand la viscosi-
1€ de la croiite augmente, la force ascensionnelle ne permet plus an magma de vaincre la viscosité
de la croiite. Il se blogue alors.

L’accumulation de magma ainsi créée est soumise 2 la pression lithostatique (pgh) ainsi qu’éven-
tuellement aux surcroits de pression occasionnés par les contraintes tectoniques.

La fracturation tectonique de la croiite supérieure est alors d’autant plus facile qu’une pression de
type fluide existe par la mise sous pression du réservoir de magma et abaisse les contraintes ef-
fectives. La fracturation du milieu permet alors la création d’une perméabilité dans les niveaux
crustaux supérieurs, qui n’existait pas dans les niveaux inférieurs. Spence and Turcotte (1985)
montrent numériquement qu’un magma de viscosité 1 = 100 Pa.s arrive & fracturer un milieu
crustal grice 2 ia pression de fluide.

L’injection du magma est alors rendue possible par son expulsion d’un milieu isotrope (le réser-
voir magmatique et la crofite inférieure) vers un milieu qui devient progressivement orthotrope (la
crolite supérieure) et ceci, grice 4 une perméabilité de fracturation. Une ségrégation du magma
peut alors se produire dans le réservoir magmatique, les termes les moins visqueux (le magma
non encore cristallisé et/ou la partie la plus basique du magma) étant injectés les premiers. Le zo-
nage de certains plutons (Bouchez et Diot, 1990), situés dans I’épizone traduiraient les injections
successives de magmas de plus en plus visqueux. (Lagarde et al., 1990).

rieurs

Pour traverser la crodite supérieure, au moins partiellement, le magma 2 besoin de la présence
d’une zone de perméabilité crustale lui permettant de progresser. Sa pression (Pm), qui lui per-
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met d’ouvrir les zones de perméabilité peut étre approchée de la fagon suivante :
La pression (Pm) du magma injecté 4 la profondeur h’ est :

Pm = 63}, - pg(h-h’)
avec :

— o3, étant la contrainte principale mineure qui régne au toit du réservoir situé i la profondeur h
dans la croiite inférieure (soit pgh > 63, > 1/3 pgh suivant que le milieu est isotrope ou non)

- (pg(h-h)) poids de Ia colonne de magma entre h’ et le réservoir ; les densités du magma et de
’encaissant sont proches.

Il en ressort : 1/3 pgh’ < Pm < pgh’.

Plusieurs modeles d’ouvertures ont été présentés. Sur un décrochement, la seule fagon de créer
une perméabilité crustale importante est de créer un contexte distensif local (Chapitre A.L), per-
meittant a la pression de magma de maintenir les zones distensives ouvertes. Les deux structures
adéquates sont les fentes de tension et les zones de relais distensives.

II1.4.1. Fentes d’extension

Castro (1985) explique la mise en place du massif de 1a Cabeza de Araya par I’ouverture de
fentes de tension crustale. Toutefois, il parait difficile d’ouvrir des fentes d’extension de dimen-
sions crustales sans créer de fracturation adjacente. L’argument est repris par Amice (1990), qui
propose 'utilisation du modgle présenté par Hutton (1988). Le modgle de celui-ci, dit “crack-
opening”, revient & ouvrir une fente d’extension paralléle au sens de cisaillement, par blocage et
par flexuration d’un des bords de la fente (Fig. A.II1.4). L’inconvénient majeur de ce modile est
de présenter une dilatance importante perpendiculaire au cisaillement, dilatance que Hutton n’ex-
plique pas.

I11.4.2., Zone de relais distensive

Le magma se met en place dans une zone de relais distensive entre deux failles crustales. Ce mo-
dele proposé par Hutton (1982) permet, outre la création d’un “vide” (comblé au fur et & mesure
par le magma), la présence d’une perméabilité crustale. Tikof et Teyssier (1992) proposent un
mécanisme de mise en place similaire, entre deux fractures crustales de type P (Fig. A.IIL5).
Serpa et al. (1988) observent sur les profils COCORP i travers le pull-apart de la Death Valley
(Californie) une zone qu’ils identifient comme étant un corps magmatique, situé au niveau de la
zone de détachement.

Ces modeles d’ouverture posent également un probléme, soulevé par Paterson & Tobisch
(1992). Dans 1a mesure ol le magma se met en place dans les structures décrites plus haut, c’est
la vitesse d’ouverture qui contrdlerait la place disponible pour le magma, donc le débit de
magma. Or, il faut que la vitesse de cisaillement soit trés €levée pour que I’ouverture créée i cha-
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Fig. AIIL4. : Schéma du mécanisme de “crack opening” présenté par Hutton (1988). Un cisaillement
. parallele & une anisotropie existante provoque par blocage 1’ouverture d’une fente de tension.
|

. Fig. AILS. : a) Mise en place du magma dans une zone de relais distensive entre
] ‘ . deux fractures P. b) relais des P par des R
1

zone en distension

I | - ouverture annuelle

Fig. A.IIL6. : Schéma de l'ouverture théorique qu'il faudrait annuellement pour mettre en place
i ‘H | un magma arrivant au taux de 0.01 km /an.

I
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que incrément de déformation soit suffisante pour contenir I’arrivée de magma, et surtout pour
que celui-ci ne cristallise pas entre deux arrivées. Si cela était le cas, les masses granitiques for-
mées dans ces conditions seraient composées d’un assemblage de dykes.

En admettant que le débit annuel de magma soit de 1’ordre de 0.01 km3/an (moyenne annuelle
minimale ; Shaw, 1985) dans une zone de relais extensive reliant deux failles paraliles distantes
de 2 km, jusqu’a une profondeur de 5 km, il faut que la vitesse d’ouverture soit de 1m/an pour
contenir le magma (Fig. A.II1.6).

Des vitesses d’ouverture de 1m/an n’existent pas. Méme en diminuant le débit de magma d’un
ordre de grandeur, les chiffres obtenus sortent du raisonnable.

11 est probable qu’il faille considérer les zones de relais extensives, ou les fentes d’extension
uniquement comme des zones de perméabilité crustale permettant la progression du magma vers
les domaines crustaux supérieurs, et non pas comme des “boites” que le magma remplirait au fur
et a mesure qu'il arrive.

Le magma, dont la faculté d’ingérer les terrains encaissants est relativement modérée dans les do-
maines crustaux supérieurs, doit faire de la place pour se mettre en place dans son site définitif,

1I1.4.3. Epanchement du magma (Fig. A.IIL.7)

La pression du magma lui permet de repousser les terrains lorsque ceux-ci sont latéralement dé-
formables, ce qui n’est pas le cas, on 1’a vu plus haut, de la crofite supérieure. En revanche, la
pile sédimentaire surmontant le socle au travers duquel le magma progresse, est facilement com-
pressible latéralement. Le magma arréte alors de monter le long de la fracture dés qu'il trouve un
terrain favorable pour s’épancher, c’est A dire le plus souvent, la pile sédimentaire (Lagarde et
al., 1990). L’étalement du magma se fait en repoussant les terrains encaissants en les déformant.
La déformation se traduit par un aplatissement de I’encaissant perpendiculairement 3 la direction
d’expansion du magma. Dans ce cas la vitesse de mise en place est controlée par les mécanismes
de déformation de I’encaissant, essentiellement représentés par les mécanismes de pression-solu-
tion (Paterson & Tobisch, 1992). La formation des plutons est alors incrémentale, par injections
successives de magma (Bateman, 1985). Les plutons zonés, symétriquement ou non {Bouchez et
Diot, 1990), traduisent ces arrivées successives de magmas.

II1.4.4. Modeéle mixte

Les deux modeles ne s’excluent pas, mais se completent. Une zone de fracture crustale parait né-
cessaire pour faire parvenir le magma rapidement dans les niveaux supérieurs avant qu’il ne cris-
tallise. La meilleure fagon de créer une perméabilité est d’étre en contexte cisaillant transtensif.
Celui-ci se matérialise dans les niveaux supérieurs par la création d’une zone relais distensive, et
ceci d’autant plus qu’une pression de fluide lui est associée (voir chapitre A1) (le magma est un
fluide)(Fig. A.ITL3.)

Une structure comme une zone relais distensive, peut étre incrémentalement alimentée au fur et &
mesure qu’elle s’ouvre (Hutton, 1982). Si le débit de magma est supérieur au taux d’ouverture,
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I Fig. A.IIL7. : Epanchement du magma lorsqu’il arrive dans la pile sédimentaire, plus
| compressible que le socle. La déformation des sédiments se fait principalement par les
|! phénomeénes de pression-dissolution (développement de plis associ€s a une schistosité).
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Fig. A.IIL8. : Forces en présence dans le site de mise en place du magma. Le magma peut
soulever les terrains sédimentaires 4 la maniére d’un sill ou les repousser. La déformation de

I’encaissant se fait par pression solution, favorisée par les fluides produits par la cristallisation
progressive du magma.




le magma peut s’épancher dans la pile sédimentaire. Il souléve et repousse alors les terrains envi-
ronnants 2 la vitesse que lui permettent les mécanismes de déformation de 1’encaissant. Il est pro-
bable que les fluides accompagnant la mise en place du magma, favorisent, vu leur quantité, les
phénomenes de déformation par pression-dissolution.

Cela sous entend que pour que les terrains encaissants puissent se déformer, il faut que le magma
stagne au méme endroit un temps suffisamment long dans un état suffisamment fluide, pour que
les mécanismes de déformation aient le temps d’agir. Il faut donc que la masse de magma soit
soudainement importante pour ne pas refroidir rapidement. Cela sous-entend également que I’ali-
mentation en magma se fasse rapidement. Les chiffres cités par Shaw (1985) permettent de

mettre en place 1 10 km3 de magma par siécle.

Il y a donc compétition entre le “débit” de magma produit par la fracture, la vitesse de cristallisa-
tion du magma et le volume des ouvertures que les mécanismes de déformation (aplatissement,
accompagné ou non de plissement dans la série ; distension en ce qui concerne la zone de cisaille-
ment en général) sont capables de ménager.

IIL.4.5. Forces en présence dans le site de mise en place

Les forces d’étalement du magma lorsque celui-ci arrive dans des terrains déformables sont
faibles.

- Dans le magma, la pression est isotrope et ne peut guére dépasser pgh (poids des terrains se
trouvant au dessus), sans quoi, le surcroit de pression fracturerait la couverture pour permettre
au magma de s’échapper (Fig. A.IIL.8).
- Dans les terrains encaissants, on a : verticalement : pgh
horizontalement : pgh.v /(1- v )} =1/3 pgh avec v : coeffi-
cient de Poisson = 0.25

Horizontalement un gradient de pression apparait entre le magma et son encaissant. La force ho-
rizontale (temporaire, car limitée dans le temps par la cristallisation) exercée par le magma sur les
terrains encaissants va déformer ceux-ci dans la mesure ol les mécanismes de déformation des
terrains encaissants sont plus rapides que la cristallisation du magma. Les vitesses des méca-
nismes de déformation doivent permettre au magma de s’épancher avant qu’il ne cristallise
(Paterson & Tobisch, 1992).

Un taux de déformation de 1’encaissant de 10-12 2 10-14 (par pression-dissolution : schistosité)
permet d’obtenir rapidement assez de place pour que le magma puisse se mettre en place avant
qu’il ne cristallise (Paterson & Tobisch, 1992).

II1.4.6. Enregistrement de la cinématique de mise en place

La mise en place du magma dans son site définitif s’étale sur un laps de temps limité par le taux
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o de cristallisation et proportionnel A Ia masse de magma. Cette durée de mise en place est toutefois
o suffisante pour que la cinématique de la fracture ou de la zone dans laquelle le pluton se met en
. place, soit enregistrée dans la fabrique magmatique des bordures du pluton. Le temps de cristalli-
sation se chiffre en centaines de milliers d’années pour un pluton de taille plurikilométrique
| ‘ (Paterson & Tobisch, 1992). Si le mouvement relatif des deux compartiments est de 1’ordre de
t quelques mm par an, le cisaillement est alors suffisemment important (quelques centaines de
\ | métres) pour étre enregistré dans la fabrique magmatique. Les cristaux morphologiquement ani-
il H sotropes (principalement les phénocristaux de feldspaths et les micas) sont les marqueurs de cette
| | déformation. IIs s’orientent préférentiellement selon la direction d’écoulement (d’allongement) du
'}l magma.
! | En plus des marqueurs de la déformation magmatique, les caractéristiques suivantes sont liées &

il la mise en place syncinématique d’un pluton, bien que leur présence ne soit pas systématique
N (Lagarde et al., 1989) :

- allongement des plutons ;

1y - alignement de plusieurs plutons ;

n - gradient de déformation dans I’encaissant 4 I’approche du pluton ;
| - perturbations des trajectoires principales de déformation ;

- présence de points triples dans 1a schistosité.
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PARTIE B

+ LE GRANITE du SIDOBRE :

MODELE de MISE en PLACE.

+LE CHAMP FILONIEN de SAINT-SALVY :

RELATIONS FLUIDES TECTONIQUE
et
EVOLUTION DES PERMEABILITES.
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I. LE MASSIF DU SIDOBRE ET LES MINERALISATIONS DE SAINT-SALVY
CADRE GEOLOGIQUE.

L1 Cadre Géographique

La région du Sidobre est située dans la partie Ouest de la Montagne Noire, A une dizaine de kilo-
metres 3 I’Est de Castres (81)(Fig. B.I.1.). Elle domine la plaine castraise d’environ 500 m pour
culminer 4 700 m. Les contours du batholite granitique du Sidobre sont soulignés par la morpho-
logie du terrain, car les schistes encaissants, plus tendres, sont profondément entaillés par 1’éro-
sion. Une vallée profonde, celle de 1’ Agoiit, traverse le batholite selon la direction N 140°. Le
centre et la partie Nord-Est du batholite sont dominés par des plateaux réguliers peu habités. La
partie Sud-Ouest s’abaisse progressivement vers la vallée du Lézert et la plaine castraise au tra-
vers d"une topographie plus irrégulitre que celle du reste du batholite. La région est entiérement
boisée, exceptés quelques paturages sur les pentes des versants de la vallée du Lézert.

Le granite a fait la renommée de la région. Tout d’abord, son célébre débit en boules, dii 4 I’aré-
nisation du granite, a forgé des paysages pittoresques appréciés par les touristes ; Ensuite, la
qualité du granite (surtout dans la partie Sud-Est) a amené I’ouverture d’un trés grand nombre de
carriéres, souvent de fagon anarchique, mettant en danger le patrimoine et le potentiel écono-
mique de la région en altérant les sites touristiques.

La mine de plomb-zinc de Saint-Salvy, ouverte en 1975 et actuellement exploitée par Métaleurop,
est située sur la bordure Sud-Ouest du massif du Sidobre entre les hameaux du Rouquis et de
Malacan. 47000 T de concentré & 53 % Zn, 0.62 % Pb, 500 g/T d’Ag en sont extraites annuelle-
ment. Le minerai posséde également une teneur en germanium trés élevée (400-800 g/T), une
des plus fortes qui soit au monde ( Geldron, 1981 et 1983 ; Barbanson et Geldron, 1983). Le
but de notre étude est de comprendre les raisons de la répartition du minerai dans ’espace, aussi
bien & I’échelle régionale, qu’a I’échelle de I’exploitation. ‘

L2. Cadre Géologiaue-D ses_bibli hi
I.2.1. Les terrains encaissants
1.2.1.1. La stratigraphie

Les terrains sédimentaires composant 1’ensemble de la région du Sidobre appartiennent aux for-

mations du versant nord de la Montagne Noire (Guérange-Lozes, 1987). Leur dépot est daté du

Cambro-Ordovicien. 1l s’agit dans I’ensemble de séries pélitiques trés pauvres en fossiles, entre-
coupées par des intercalations schisto-gréseuses et carbonatées, le tout caractérisant des dépdts

de plateforme (Fig. B.1.2)

On distingue dans cette série Cambro-Ordovicienne trois ensembles :
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Fig. B.L2. : Log de la série stratigraphique entre le Sidobre et le dome axial de la Montagne
Noire. (d’aprés Acuana-Sorriaux, 1981).




+ La série carbonatée de base dont I’ampleur exacte et la répartition régionale demeurent encore
des sujets de discussion (Cambrien inférieur).

+ La série noire qui est une série schisto-gréso-carbonatée (Cambrien inférieur) que I’on subdivi-
seen:
-une série de schistes noirs homogeénes ampéliteux, riches en matidre organique,  no-
dules phosphatés.
-une série sommitale comprenant :
-des schistes noirs & nodules phosphatés a intercalations millimétriques &
centimétriques de grés noirs et de calcaires.
- des schistes noirs a intercalations de grés clairs micacés.

+La série verte (Cambrien supérieur et Ordovicien) subdivisée en :
-une puissante série monotone de schistes verts contenant des niveaux carbonatés d’é-
paisseur centimétrique.

-une formation schisto-gréseuse verte constituée d’alternance de bancs de grés fins mica-
cés, verditres et d’interlits de schistes gris-vert.

Les relations entre les séries vertes et noires sont floues, le contact entre les deux séries étant gé-
néralement admis comme tectonique.

Aucun terrain sédimentaire plus récent ne se trouve dans le secteur, hormis le Tertiaire, qui sous
la forme des argiles a graviers Eocénes, vient masquer la partie occidentale du Sidobre.

1.2.1.2. La tectonigue (Fig. B.1.1)

La Montagne Noire se situe & I'intersection des grandes directions N 60° qui contrdle la déforma-
tion & I’Est de la France, et N 140° qui la gére & 'Ouest. Ces deux directions majeures se retrou-
vent dans les traits structuraux de la région du Sidobre ou elles sont actives au Stéphanien
(Béziat, 1976), mais sont masquées par le polyphasage des déformations s’étant succédées dans
ce secteur depuis le début du Paléozoigue.

Etant donnés la complexité du terrain érudié, le polyphasage des déformations, et 1a pittre qualité
des affleurements, les différents auteurs ont du mal 2 se mettre d’accord sur le nombre de phases
de déformation ayant affecté la région et leur étendue au niveau régional.

Les rejeux tertiaires (ouverture du bassin castrais) et actuels (compression pyrénéenne) n’ont pas
contribué & éclaircir la situation. D’autre part, il serait étonnant, vu sa position géographique, que
la région soit restée tectoniquement inactive durant I’extension Jurassique. Des rejeux normaux
de failles préexistantes ont été observés dans I’albigeois par Blés et al. (1981) et atiribués aux pé-
riodes Autunienne et Lias-Malm.

Il semble qu’il y ait eu au Paléozoique dans la région du Sidobre, deux phases de déformations
D1, D2, caraciérisant des déformations affectant des niveaux structuraux profonds, et deux
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phases de déformations D3 et D4, caractérisant des déformations affectant des niveaux structu-

raux moins profonds. D1 et D2 d’une part et D3 et D4 d’autre part se traduisent par des struc-
tures de style et d’orientations différentes.

On peut regrouper les déformations ayant affecté la région en quatre grandes périodes :

- Une période éohercynienne (Dévonien moyen & supérieur) ; déformation souples D1 et D2.

- Une période tardihercynienne (Westphalien & Stéphanien) ; déformations souples D3, D4 (cor-
respondant respectivement aux phases D4, D5 de Guérangé-Lozes, (1987)).

- Une période d’extension entre le Permien et le Malm.

- Une période pyrénéenne (Eocéne 2 actuel) ; Déformations cassantes.

L2.1.2.1. La déformation DI
Rarement visible 4 I’affleurement, elle se traduit en lame mince par une schistosité de flux S1 pa-
rallele & SO, et est le plus souvent oblitérée par S2 avec laquelle elle se confond. Un métamor-
phisme général, de type épizonal, affecte I’ensemble de la série, donnant lieu a des cristallisa-
tions synschisteuses de séricite, chlorite et muscovite (Guérange-Lozes, 1987). D1 a été décrite
au Nord du Sidobre, mais n’a pas été décrite au Sud du Sidobre.

1.2,.1.2.2. La déformation D2
Elle se traduit par une schistosit€ de flux S2 paralléle a sub-paraliéle 2 1a stratification S0. Il s’a-
git d’un événement tectono-métamorphique tangentiel majeur, rapporté i 1’orogenése éohercy-
nienne (Dévonien moyen et supérieur), se caractérisant par un déversement de structures chevau-
chantes vers I’Est ou le Sud-Est (Guérangé-Lozes, 1987).

-a) Au Nord du batholite du Sidobre (phase 1 de Mauriés, 1970):

La direction des axes de plis est sensiblement N-S avec des plongements variables (Mauriés,
1970 ; Ghahremanlou, 1973).

-b) Au Sud du batholite du Sidobre :

La direction des axes est également sensiblement N-S (Béziat, 1970).
12.123. La déférmation D3
-a) Au Nord du batholite du Sidobre :

La troisi¢me phase est essentiellement caractérisé€e par une schistosité S3 de crénulation sécante
sur les deux premiéres, orientée N 55°, plongeant NW 40° 3 60°. Des plis associés A cette phase
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(peu nombreux), d’axe N 55°, de plan axial 2 pendage NW, sont visibles 2 proximité de I’extré-
mité W du batholite (Ghahremanlou,1973).

| -b) Au Sud du batholite du Sidobre :

] La schistosité S3 est trés marquée entre le batholite du Sidobre et une ligne Boissezon-Fontbelle
2 qui s’avére étre une zone de faille (Chabod, non publié, 1989).

| Au Sud de cette ligne, ne subsistent que les traces de la déformation D2.

' Au Nord de cette ligne, la schistosité S3 (S2 de Cassard et Gros, 1989), trés intense, masque la
il f plupart des structures antérieures. $3 est trés redressée (plongement 70° (N ou S) 2 vertical).
| Son orientation suit celle des contours du batholite (de N 60° & 1’Est ou elle est plan axial de plis
N60° hectométriques & métriques (Béziat, 1973) & N 80° 2 I'Ouest). Cette phase D3 est probable-
ment localement accentuée par la mise en place du granite.

1.2.1.2.4. La déformation D4

-a) Au Nord du batholite du Sidobre :

La déformation D4 se manifeste par des plis flexuraux serrés, de type kink-bands avec des plans
axiaux & pendage Ouest A verticaux, d’axe grosso-modo N-S A plongements variables, affectant
la série dans son ensemble. La schistosité associée est uniquement visible dans les terrains les
moins compétents (Mauris, 1970 ; Ghahremanlou, 1973).

-b) Au Sud du batholite du Sidobre :

La déformation D4 est peu marqué au Sud du Sidobre et se limite a des faibles ondulations d’axe
N-S d’ampleur hectométrique (Béziat, 1973 ; Acuana-Sorriaux, 1981).

La troisiéme et la quatriéme phases sont contemporaines de la mise en place du granite du
Sidobre et sont trés peu espacées dans le temps. Elles traduisent ’évolution des contraintes ou
des directions de raccourcissement dans un continuum de déformation (Guérangé-Lozes, 1987).

L2.2. Nature, mise en place et 4ge du granite du Sidobre

Le granite du Sidobre a €€ €tudié de longue date :

Dufrenoy et Elie de Beaumont (1841) déterminent la nature granitique du massif, et Bergeron
(1889) met en évidence I’auréole de métamorphisme de contact dans les schistes encaissants,

Le granite du Sidobre présente en carte une forme elliptique dont le grand axe est sensiblement
orienté N 55°. Son auréole de métamorphisme est étroite, ne dépassant jamais quelques centaines
de metres, et se réduisant méme au Sud-Est A quelques dizaines de m (Fig. B.1.3).

Les premires analyses chimiques et minéralogiques ont ét€ menées par Michel-Lévy (1931) qui

76




"AATeS-JUTES
ap uauoy dureys np 19 21qoprs np uoiSal ey op apyyrdurs anbr3o03 aure) 1 €1'd 81

o oNueIn
MON U8
Q134 LIPS

eI,

LN XY
(1wl * .r. \ /
: =
- SPIEON S, « AaTeg-juteg op usuopy dureyy “———
f‘n__s\“\\\‘s ®
? awsiydioumaw ap ajoainy [~




montre, ainsi que Thoral (1935), que le granite est postérieur au métamorphisme général et aux
plis hercyniens.

Geze (1949) a le premier identifié les différents types de granites au sein du batholite, tandis que
Thi¢baut et Escande (1949, 1950, 1951, 1953) mettaient en évidence la présence d’enclaves mé-
lanocrates, de filons d’aplites et de pegmatites.

Les deux types de granites principaux ont €té cartographiés par Didier (1964) d’aprés des ana-
lyses chimiques et minéralogiques :

-Le granite blen de composition granodioritique au centre ;

-le granite blanc, de composition monzogranitique 2 la périphérie.

Isnard (1964) dresse la carte chimique compléte du batholite d’aprés 1’analyse chimique de plus
de 800 échantillons.

Ghahremanlou (1973) met en évidence le caractére syncinématique des recristallisations des mi-
néraux métamorphiques dans 1’auréole de contact, ainsi que la présence de structures de défor-
mations liées a la mise en place du granite. Il relie également phases de déformation et mise en
place du granite et des filons aplopegmatitiques : la mise en place du granite serait 1égérement an-
t€rieure ou synchrone & D3, tandis que les filons aplitiques se sont mis en place dans les plans de
schistosité S3, et ont éi€ boudinés par D4, soit une mise en place entre les déformations D3 et
D4.

Borrel (1978), a I’aide de données pétrographiques, chimiques et structurales, présente un mo-
dele de mise en place du granite, lequel serait issu d’un magma basaltique monté lentement par
diapirisme et contaminé au contact de la couche granulitique. La mise en place du magma dans sa
position actuelle se serait faite en fin de cristallisation. Safa et al.(1987) insistent sur I’absence
d’assimilation de I’encaissant par le magma, et argumentent en faveur d’une intrusion.

La pression de mise en place a ét€ estimé 2 200 MPa, d’aprés les paragénéses a biotites (Borrel
1978). Safa et al.(1987) arrivent 2 des chiffres voisins (100 2 200 MPa) d’apres la paragénése
des skarns 3 WO3.

Acuana-Sorriaux (1981) a étudi€ en détail 1’auréole de métamorphisme, confirmant le caractére
syncinématique des cristallisations d’andalousites dans les plans de schistosité S3 et a estimé la
température de mise en place 3 570° C.

Le granite été daté & :

- 301 £ 4 Ma (Rb/Sr sur biotite) par Vialette (1962).

Compte tenu de la modification de 1a constante de désintégration (en 1962, A = 1.47 ; actuelle-
ment, on considere A = 1.42), cela nous donne un dge de 311.5 + 4 Ma pour la mise en place du
granite,

- 281 + 39 Ma sur roches totales (Hamet et Allzgre 1976), corrigé par Demange (1982) en 285 +
36 Ma.

Ces deux datations sont différentes, mais la datation de Vialette bien qu’ancienne est plus précise
que celle de Hamet et Allégre. Elle est de plus davantage en accord avec les 4dges des autres gra-
nites de la Montagne Noire (Costaz, 1991).

Le granite du Sidobre est donc un granite tardi-orogénique, mis en place fin Westphalien-début
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Stéphanien (285-310 Ma) dans la couverture sédimentaire Cambro-Ordovicienne 4 7 km de pro-
fondeur (200 MPa).

1.2.3. Les minéralisations de la région

1.2.3.1. Les minéralisations de Montredon-Labessonié et de
P’Albigeois

Ces minéralisations sortent du cadre de notre étude, mais les considérations structurales que leur

formation impliquent sont 2 intégrer dans le contexte de déformation de cette époque (Fig.
B.1.4).

1.2.3.1.1. Contexte

L’Albigeois est sensiblement composé des mémes séries sédimentaires que celles décrites plus
haut entre le Sidobre et la zone axiale de la Montagne Noire. L' Albigeois se structure par une tec-
tonique souple de nappes pendant les phases D1 et D2 (Guérangé-Lozes, 1987), puis par les dé-
formations tardives D3 et D4 (respectivement D4 et D5 de Guérangé-Lozes, 1987) qui fracturent
la couverture et contribuent  la mise en place de minéralisations diverses. L’ Albigeois est traver-
sé par une vaste antiforme, orientée N 20°, que Guérangé-Lozes, (1987) attribue 2 D3. Cette an-
tiforme sur laquelle se situe le dome orthogneissique de Montredon-Labessonié, est contrdlée par
la présence d’un granite caché, allongé selon la direction N 20°, pergu par Baras (1979) et mis en
évidence par gravimétrie par Guérangé-Lozes (1987).

La relation entre ce granite caché et I’orthogneiss n’est pas claire :

- Baras (1979) interpréte cet orthogneiss, sur la base d’observations pétro-structurales, comme
un granite déformé lors de sa mise en place. Celle-ci serait ante-D3 2 syn-D3. Guion (1984) situe
la mise en place de I’orthogneiss 2 330 Ma d’apr2s une datation sur K/Ar, c’est A dire syn-D3.

- Guérangé (1970) et Guérangé-Lozes (1987) interprétent ’orthogneiss comme un fragment de
socle Cadomien remonté dans la série sédimentaire par un écaillage tectonique et ne lui voient au-

cune relation génétique avec le granite sous-jacent. Une datation sur U/Pb lui donne un 4ge de

+83
717 -55 Ma.

1.2.3.1.2. Les minéralisations

Les minéralisations de I’ Albigeois peuvent étre réparties en cinq groupes d’importance tout 2 fait
inégales. Chronologiquement, on distingue :

-a) Les filons a tourmaline

Les filons 2 tourmaline se trouvent & proximité du ddme orthogneissique de Montredon. Dans
les micaschistes, 1a tourmaline est disposée dans des fractures N 130° - N140°, associée & des
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pegmatites (Baras, 1977). Deux accidents N 160° et N120°, minéralisés en tourmaline, recoupent
les minéralisations ultérieures (filons & wolframite) (Guion, 1984), mais il est probable que ces
accidents aient subi plusieurs autres rejeux (Blés et al., 1982). Au nord du déme, deux filons
N 60° sont minéralisés en tourmaline (Fig. B.I.5.)

-b) Les filons de quartz type BTH

Les différents filons de ce type sont remplis par des bréches formées de quartz (différents types)
cimentant des €léments de 1’encaissant dont la fracturation est due 2 un jeu décrochant dextre,
aidé par une pression de fluide importante. Leur direction générale est environ E-W (N70° A N
120°). Le filon de BTH (bréches tectoniques hypersilicifiées) de Roquecézidre est constitué par
un décrochement N 140°, sénestre lors de sa formation (Bl&s et al., 1982). La mise en place des
BTH s’est faite lors de la déformation D3 (Guérangé-Lozes, 1987).

-¢) Les filons a wolframite de Montredon.
IIs sont orientés N130° avec un pendage Sud de 60° et sont perpendiculaires aux plans de schis-
tosités S1 et S2 et aux axes des plis P3. L’ouverture de ces filons et les minéralisations associées
sont liées a la phase D3 (Guérangé-Lozes, 1987)

-d) Les filons de fluorine |
Postérieurs aux BTH précédemment décrites, les filons de fluorine leur sont souvent spatiale-
ment associés, mais les bréches y sont quasiment absentes. Les dépdts sont symétriques et leur

coeur est rubané. L’ ouverture qui a permis les dépbts de fluorine s’est faite perpendiculairement
aux €pontes. Les filons de fluorine se sont mis en place durant la phase D4 (Guérangé-Lozes,

1987).
-e} Les filons de barytine (N 110° ; Peyreblanque)

Egalement postérieurs aux BTH, ces filons se sont formés sous fracturation hydraulique (bréche
d’expansion) puis sous des conditions de dépdts plus tranquilles (rubannement),

1.2.3.1.3. Fracturation de [Palbigeois

Bles et al. (1982) distinguent plusieurs familles de fractures associées ou non aux minéralisa-
tions :

-a) Grandes fractures E-W (de N 70°a N 120°)
-Filons de quartz type BTH.
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-Filons de fluorine.
- Filons de barytine(N 110° ; Peyreblanque).

-b) Grandes fractures NW-SE

Les fractures N130° - N140° ont une étendue régionale et sont probablement un héritage hercy-
nien ou ante-hercynien. Elles rejouent en fracture d’extension dans des contextes favorables
comine sur le dome orthogneissique de Montredon. Les remplissages filonniens de ces fractures
sont rares sauf 8 Montredon.

- Filons & wolframite de Montredon.

- Filon de BTH de Roquecéziére.

-¢) Grandes fractures NNE-SSW

Ce sont des fractures d’étendue régionale, verticales, sub-paralléles 2 la faille de Villefranche de
Rouergue, qui est elle-méme le prolongement méridional du Sillon Houiller. Leur jeu produit un
décalage apparent sénestre des filons minéralisés qu’elles recoupent.

-d} Grandes fractures NNW-SSE (NI150° @ N165°)

Ces failles sont ubiquistes et ont un jeu apparent dextre. Elles sont associées vraisemblablement
aux précédentes, dont elles pourraient étre les conjuguées dans le cadre d’un raccourcissement
N-S.

L’ Albigeois est de plus affecté par des failles normales probablement autuniennes et jurassiques,
orientées E-W, qui abaissent les compartiments Nord par rapport au compartiments Sud (Blés et
al.,, 1982). Ces failles sont tardives par rapport aux déformations hercyniennes et aux filons mi-
néralisés associés. Les minéralisations du Nord se sont donc mises en place dans des niveaux
structuraux plus €levés que les minéralisations du Sud (1000 4 2000 m de différence).

1.2.3.1.4. Cinématique

L’évolution des minéralisations ainsi que 1’évolution de la fracturation rend difficile I’interpréta-
tion de I’ensemble des filons comme résultant d’une seule et méme déformation. D3 et D4 sont
deux expressions différentes d’un seul régime de déformation Guérangé-Lozes, 1987). D3 et D4
peuvent s’expliquer dans la mesure ou 1’on suppose que I’ Albigeois et le Sidobre se trouvaient
au Wesphalien-Stéphanien, dans un couloir de cisaillement crustal dextre, d’orientation N 60°.

Les plis NE-SW traduisent alors la déformation de la couverture au début de ce cisaillement crus-

tal (déformation D3). Les failles N130° - N145°, probablement héritées de la structuration hercy-
nienne elie-méme, jouent en fentes d’extension avec une composante de cisaillement dextre. La
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déformation de la couverture (antiforme N 30° ; serrage WNW-ESE) est probablement induite
par un accident de socle N 30° (remarqué en gravimétrie par Guérangé-Lozes, 1987).
L'évolution de 1a déformation du Sud au Nord de I’ Albigeois est induite par ce cisaillement pen-
dant D4, dont un des grands couloirs de cisaillement pourrait étre représenté par la zone minérali-
sé en fluorine de Rayssac-Montroc (Fig. B.1.4).

La bordure Sud de cette zone de cisaillement pourrait étre matérialisée par la faille de Mazamet-
Tantajo. Cette faille E-W présente un jeu décrochant tardi-hercynien, avec un décalage dextre que
I’on peut estimer 2 20 Km (Demange et Jamet, 1986).

1.2.3.1.5. Origine des fluides
-a) Les filons a W, Sn

Guion (1984) rejette les hypotheses :

- d’une filiation orthogneiss-minéralisation d’aprés les analyses chimiques des Terres rares ;

- d’une filiation granite caché-minéralisation.

I1 préfere privilégier I’hypoth&se d’une remobilisation d’un stock stratiforme au sommet des
schistes noirs, par des fluides hydrothermaux.

1l semble pourtant que I’hypothese de la filiation granite caché-minéralisation ne soit pas 2 écarter
car les minéralisations & Wolfram de Fumade sont li€es a des skarns métasomatisés par I’auréole
de contact du Sidobre (Safa et al., 1987). ‘

-b) Les filons a Fluorine

La fluorine des stockwerks situés sur le déme de Montredon a la méme origine que la fluorine
des filons de 1’ Albigeois (Guion, 1984). Les conditions de dépots sont toutefois différentes : 1a
salinité des fluides est faible & Montredon (avec une température de 280°C), et trés forte dans
I’ Albigeois (avec une température de 180°C) (Fig. B.1.6.). La raison pourrait en &tre la différen-
¢e de profondeur a laquelle les deux domaines se trouvaient au moment des dépdts : L’ Albigeois
se trouvait entre 1000 m et 2000 m plus haut que le dome de Montredon.

L origine des fluides est clairement hydrothermale, et pourrait provenir du granite caché. Un les-

sivage de la série Cambro-Ordovicienne par ces solutions hydrothermales est également possible
(Guion, 1984),

L3. Le champ filonien de Sainf-Salvy (Fig. B.1.7)

e champ filonien de Saint-Salvy, levé par Chabod (1988) et Guérange-Lozes (1989), est situé
entre les localités de Saint-Salvy-de-la-Balme, Noailhac et Boissezon pour la partie qui en est vi-
sible (Fig. B.I.7). Le reste (s’il existe) disparait a 1’ouest sous le recouvrement tertiaire. Le
champ filonien dans son ensemble est directement encaissé dans la série cambro-ordovicienne. It
est constitué d’un ensemble de filons orientés NE-SW. Les deux cartes, celle de Chabod et celle
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celle de Guerangé-Lozes, différent sensiblement quant aux interpolations entre les différents seg-
ments de filons visibles sur le terrain et quant & 1’importance accordée 2 la puissance relative des
différents filons. Partiellement en accord avec Guérangé-Lozes, nous n’avons trouvé que des
structures mineures aux endroits ou Chabod signale les structures qu’il a numérotées F9, F10,
F12, F13, F14, F15, F16, et F18, Les structures visibles & ces endroits 12 atteignent rarement
une puissance métrique.

Le filon de Saint-Salvy est le filon le plus septentrional du champ filonien et en est la structure
majeure. Il tangente I’auréole de métamorphisme de contact du granite du Sidobre sur six kilo-
meétres.

La structure des Huttes est 1’autre structure importante du champ filonien. Elle est constitué de
plusieurs segments de filons paralléles, N 60°, apparemment décalés par des failles N140°. Les
filons de Saint-Salvy, des Huttes et de Brugayroux (F4 de Chabod) ont €t€ reconnus par son-
dages. La succession paragénétique est la méme dans tous les filons, mais 1’occurence des
termes de la succession dépend des filons (Marcoux,1989). A ce jour, seul le filon de Saint-
Salvy a été reconnu comme porteur d’une minéralisation économiquement rentable (Zn, Pb, Ag,
Ge). La succession paragénétique est décrite Fig. B.18.

1.3.1. Le filon de Saint-Salvy et son contexte

Structure majeure du champ filonien, le filon de Saint-Salvy a une puissance variant entre 10 et
30 matres, et suit ’orientation de la schistosité $3. Son pendage est relativement constant, oscil -
lant entre 75° S et 85° S. Sa trace est marquée en surface par un alignement de crétes et de cha-
peaux de fer. A 1’Ouest il disparait sous les argiles 2 graviers éocénes alors que sa direction est
sensiblement N 80°, mais les sondages récents tendraient 2 montrer que le filon s’écarte progres-
sivement du batholite. A I’Est, il quitte le champ filonien et s’écarte progressivement du batholite
selon une direction N 60°, mais reste au contact de 1’auréole de métamorphisme. On perd sa trace
au niveau de la route D622, oii des travaux d’aménagements récents (1991) I’ont mis en évi-
dence dans les talus. Etant donné sa puissance 2 cet endroit (une dizaine de metres), il parait pro-
bable qu’il continue vers 1’Est. On est alors tenté de le relier & ’accident N 60° qui tangente le
pointement granito-aplitique de la Fabri€. Il est toutefois possible qu’un décalage dextre etfou
normal entre ces deux structures intervienne a la hauteur de la vallée de I’ Agofiit.

1.3.1.1. L’exploitation du filon de Saint-Salvy

Le filon de Saint-Salvy est minéralisé et actuellement exploité entre les localités du Rouquis et de
Malacan. A I’Est du Rouquis, les sondages ont démontré que la structure était stérile. A 1’Ouest,
les travaux de reconnaissance actuels montrent une extension probable du gisement sous le re-
couvrement tertiaire. Localement, certaines excroissances de 1’auréole de métamorphisme sont
recoupées par le filon (au Rouquis).

L’exploitation miniére, menée actuellement par MétalEurop, s’¢tend sur 3000 m de longueur
d’Ouest en Est et atteind actuellement la cote -100 m (environ 600 metres sous la surface).
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Elle est subdivisée en deux parties :

- la mine principale (Fig. B.1.9a) ;

- la mine du Rouquis (Fig. B.1.9b),
lesquelles ne sont pas connectées en profondeur, Ia partie se trouvant entre les deux (200-300 m
¢étant considérée comme stérile. '
Les travaux d’acces aux chantiers (descenderies) ont tous été effectués au mur de la structure,
C’est a dire, entre le filon et le batholite. Pour cette raison, la géologie du mur est bien contrainte,
alors que celle du toit demeure partiellement connue.

Au mur : les terrains sont le plus souvent métamorphisés par ’auréole de contact du gra-
nite du Sidobre.

Au toit : Les cornéennes n’y ont jamais été observées (Chabod, communication pers.,
1990). Les terrains recoupés par les différents sondages appartiennent tous aux schistes tachetés
(formation K2a).

1.3.1.2. Les structures en mine

Les travaux en mine ont mis en évidence plusieurs structures qui n’étaient pas perceptibles de-
puis la surface (Fig. B.1.10).

1.3.1.2.1. Les aplites.

En relation directe avec le granite, elles sont connues au mur de la structure, mais n’ont jamais
€té retrouvées au toit. Elles ont été subdivisées en deux familles, caractérisées par leur disposi-
tion spatiale :

- La plus importante d’entre elles est une lame aplitique, plus ou moins en concordance avec S3,
d’une puissance d’environ 70 m, que I’on suit d’un bout & 1’autre de la mine principale (1300
m). Son pendage est d’environ 60° SE. Elle est recoupée par le filon selon un pitch de 20 ° E. On
retrouve par trongons (au gré des descenderies) une lame d’aplite similaire au Rouquis, 200 m
plus haut.

- La deuxieme famille est constituée par des dykes aplitiques peu puissants, sécants sur S2, S3 et
sur la lame précédente, subverticaux, orientés N-S. Ils sont également recoupés par la structure
de Saint-Salvy.

1.3.1.2.2. Les failles “tardives”

La minéralisation est décalée en “touches de piano” d’Est en Ouest. Les minéralisations de la
mine principale et celles du Rouquis sont séparées et décalées par la faille de Sardagne (2 jeu nor-
mal), dont on suit la trace N140° dans les carriéres granitiques en surface. Le rejeu de cette faille,
estimé en mine d’apres le décalage d’aplites et de minéralisations morphologiquement et minéra-
logiquement identiques de part et d’autre (Chabod, communication personnelle) est d’environ
200 m. Cette faille, tardive par rapport & la minéralisation est probablement stéphanienne.
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Fig. B.L.11. : Schéma de la répartition spatiale de la minéralisation (Zn) dans le filon de
Saint-Salvy. La minéralisation est représentée en traits gras. Le pincement supérienr

des veines du toit et du mur dans la mine principale se fait au niveau de la lame d'aplite
majeure.



Une faille probablement comparable décale la minéralisation & 1'Ouest de la mine principale. En

effet, les nombreux sondages effectués dans ce secteur n’ont pas permis de retrouver, ni les
aplites de la mine principale, ni la minéralisation.

L.3.2, Répartition spatiale générale de Ia minéralisation

On distingue deux veines principales séparées par un “interfilonnien” dont la puissance peut at-
teindre 20 métres (Fig. BI1.11):

- La veine du mur ;

- La veine du toit.

L3.2.1. A la mine principale

Ces deux veines se rejoignent au mur de la structure & la hauteur de la barre d’aplite principale.
De I’Ouest a I’Est de la mine principale, les veines se comportent de la fagon suivante :

A I’Ouest (de bas en haut) : Les deux veines, jointives sous la barre d’aplite principale, se sé-
parent progressivement. La “veine du mur” reste au mur de la structure, tandis que la “veine du
toit” s’écarte progressivement du mur vers le toit de la structure. La veine du mur s*appauvrit en
profondeur (cote 100 m environ) avec pour conséquence 1’arrét de son exploitation.

En se dirigeant vers I’Est 2 la cote 100 m, les deux veines se rejoignent au centre de la mine
(C.L.602500) puis divergent et se rejoignent plusieurs fois jusqu’a 1’Est de la mine principale
sans s’écarter 1'une de 1’autre de plus de quelques métres. Elles restent au mur de la structure.

Dans le panneau Est, les deux veines se comportent verticalement grosso-modo de la méme
fagon qu’horizontalement ; c’est & dire qu’elles divergent et se rejoignent plusieurs fois, tout en
restant & proximité du mur de la structure. La veine du mur s’appauvrit également en profondeur.

1.3.2.2. Au Rouquis

Trois secteurs y sont exploités de fagons indépendantes. A 1’Ouest (chantiers 28W, 76W, 30W et
82W), le schéma de la répartition de la minéralisation est le méme que celui de I’Est de la mine
principale. A 1’Est, le schéma est le méme dans les deux cas (chantiers 33W d’une part, et 15E,
24E, 35E, 44E, 54E, d’autre part) : les veines du toit et du mur se rejoignent a 1’Ouest, & I’Est,
et en bas (probablement ausi en haut, mais cette partie est érodée), délimitant entre elles une
forme de “lentille” dont les axes verticaux et horizontaux sont d’une centaine de métres. Les
veines s’écartent d’une vingtaine de métres au maximum, et sont 2 peu prés centrées dans la
structure.
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L4, Obiectif

Le filon de Saint-Salvy est clairement 1i€ 3 un contexte tectonique. Les minéralisations qu’il
contient, sont, elles, d’origine hydrothermale. La raison de la répartition des minéralisations sur
I’ensemble du champ filonien et sur le filon de Saint-Salvy n’est par contre pas connue. Le but

de cette étude est, entre autres, de dégager quelques régles de répartition spatiale concernant le
minerai de zinc (sphalérite).
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II. CINEMATIQUE DE MISE EN PLACE DU GRANITE DU SIDOBRE,
IL1. Infroduction,

La fabrique magmatique d’un granite enregistre les déformations que le granite subit avant de
cristalliser (Berger et Pitcher, 1970 ; Brun et Pons, 1981 ; Bouchez et al., 1981 ; Jover et
Bouchez, 1986). L’anisométrie de certains cristaux (phénocristaux de plagioclases, phyllosili-
cates) leur permet de prendre une orientation préférentielle lorsqu’ils baignent dans une phase
liquide suffisante (> 30%), sous l'effet d’écoulement privilégiés de cette phase liquide
(Bhattacharyya, 1966). En supposant que I’écoulement du magma dans son site de mise en place
est dirigé par la déformation 2 laquelle il est soumnis, on peut remonter jusqu’a cette derniére.
Depuis peu de temps, on utilise I’anisotropie de susceptibilité magnétique pour caractériser la fa-
brique magmatique, en faisant le lien entre la forme de I’ellipsoide de susceptibilité magnétique
de certaines phases minérales et 1’anisométrie de leur cristaux (Rochette, 1983 ; Jover, 1986,
Gleizes, 1992). La fiabilité de cette méthode a été démontrée par Darrozes (1992) en comparant
I’orientation préférentielle de la fabrique magmatique a I’affleurement et en lame mince (lames co-
lorées) avec Iellipsoide d’ ASM.

Y . . gy ags, » a4

IL.2.1. Susceptibilité magnétique

Lorsqu’on soumet un corps isotrope & un champ magnétique inducteur H, une aimantation indui-
te J se produit, fonction de ce champ. Dans le domaine des champs faibles, J est proportionnel 2

H :J = K H. Le facteur de proportionalité, K, est appelé susceptibilité magnétique.

repere de I'échantillon par
rapport au N magnétique

Ellipsoide magnétique y
“ o

Fig. B.IL1. : Orientation de I'ellipsoide de la susceptibilité magnétique dans un échantillon orienté par rap-
port au Nord
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H et ] sont colinéaires si le corps est isotrope ; en revanche ils ne le sont plus si le corps est ani-
sotrope : J a alors trois composantes principales, qui s"écrivent : J; = (Kij) Hj.

La susceptibilit¢ magnétique n’est plus un scalaire, mais un tenseur de rang 2, que I’on peut re-
présenter par un ellipsoide dont les axes principaux K1> K2 > K3 correspondent aux vecteurs
propres du tenseur (Fig. B.IL.1).

II.2.2. Minéralogie magnétique

Lorsqu’on mesure la susceptibilité magnétique d’une roche, il s’agit de savoir quels sont les mi-
néraux responsables de cette susceptibilité magnétique et de son anisotropie. Suivant les miné-
raux magnétiquement susceptibles, on distingue cing états magnétiques différents possibles (Fig.
B.IL.2.): '

Le diamagnétisme : Le moment résultant est nul en 1’absence de champ magnétique. En pré-
sence d’un champ extérieur, 1’aimantation induite présente un sens opposé i ce demier. La sus-
ceptibilité est faiblement négative, et est indépendante de I’intensité du champ inducteur et de la
ternpérature.

Minéraux diamagnétiques : Quartz (-14 x 107 SI (Rochette,1987)), feldspaths, ...

Le paramagnétisme : En I’absence d’un champ inducteur, les moments magnétiques élémen-
taires sont désordonnés et le moment résultant est nul. Lorsqu’on applique un champ magnétique
a I’échantillon, les moments €lémentaires deviennent parallgles au champ, le moment résultant
étant proportionnel A I’intensité du champ appliqué. La susceptibilité (K = J/H) est indépendante
de lintensité de H.

Minéraux paramagnétiques : phyllosilicates, amphibole, tourmaline, cordiérite...

Le ferromagnétisme : Il existe une aimantation spontanée en 1’absence de champ inducteur.
La susceptibilit¢ magnétique dépend de la température et du champ magnétique extérieur.
L'aimantation induite, souvent élevée par rapport aux états précédents pour un méme champ,
augmente avec le champ inducteur jusqu’a un seuil de saturation caractéristique de cet état. La re-
lation entre J et H n’est linéaire que pour des champs faibles, trés inférieurs au seuil de satura-
tion.

Le ferrimagnétisme : Les moments magnétiques sont antiparalléles, mais d’intensité diffé-
rentes, ce qui entraine une aimantation spontanée. Le comportement dans un champ extérieur est
semblable au ferro magnétisme. C’est la raison pour laquelle la distinction entre ferro- et ferrima-
gnétisme est rarement faite. On parle de ferromagnétisme au sens large.

Minéraux ferrimagnétiques : magnétite, pyrrhotite monoclinique, smythite.

L’antiferromagnétisme : Les moments magnétiques élémentaires sont anti-parall2les et i ré-
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sultante nulie. La susceptibilité, faible, dépend de la température, mais pas du champ inducteur.
Minéraux antiferromagnétiques : pyrrhotite hexagonale, hématite, ilménite, geethite.

Aimantation &

Ferromagnétique
saturation

Aimantation
rémanente

Diamagnétique

Fig, B.IL.2. : Courbes caractéristiques des aimantations en fonction du champ magnétique H.
Kpara : susceptibilité paramagnétique.

IL3. Les données de I’ASM

II.3.1. Les données brutes
La mesure de I’anisotropie de la susceptibilité magnétique effectuée sur un échantillon fournit :
++ L'orientation dans le repére de 1’échantillon des 3 axes principaux de I’ellipsoide de I’ ASM.
Chacun de ces axes est défini par sa déclinaison (0 A 360°) par rapport & 1’orientation de la fléche

origine portée sur la surface supérieure du cylindre, et par son inclinaison (0 2 90°) par rapport 2
la surface supérieure du cylindre (Fig. B.IL.3.).

Repere de I'échantillon par
rapport au Nord magnétique

‘ Fig. B.IL3. : Orientation dans le repdre de I'échantillon des axes de I'ellipsoide d'ASM.
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+ + Les intensités des susceptibilités principales exprimées en 1076 uem.Oe-! cm3. Leur orienta-
tion dans le repere géographique devient K1, K2, K3 avec K1>K2>K3,

I1.3.2. Les données directionnelles

K1 est 1a linéation magnétique, définie par son azimut (par rapport au nord magnétique) et par
son pendage. C’est une demi-droite non orientée dont la fleche indique le sens du plongement.

Le plan perpendiculaire 3 K3, contenant K1 et K2, est appel€ foliation ma
A partir des intensités K1, K2, K3 on définit les parametres suivants:

+ + La susceptibilité moyenne : K = (K1+K2+K3)/3

+ + Le degré d’anisotropie  : H = 100 (K1-K3)/K2 (Rees,1966).
: P =100.(K1-D)/(K3-D)-1).

+ + Le parametre de forme : T = 2 (log(K2/K3)/1og(K1/K3))-1 (Jelinek, 1981)
T varie entre -1 et +1 :
T = +1 : ellipsoide aplati de révolution autour de K3 (K1 = K2).
T = 0 : ellipsoide plano-linéaire. _
T =-1: ellipsoide allongé de révolution autour de K1 (K2 = K3).

+ + L'intensité de la linéation : LS = (K1 - D)/(K2 - D)

+ + L’intensité de la foliation : FS = (K2 - D)/(K3 - D)

Tous ces paramétres sont corrigés du diamagnétisme du quartz, estimé 4 D =- 1.4, 107 SI
(Hrouda, 1986, Rochette, 1987).

11.4.1. Procédure expérimentale

Le massif granitique du Sidobre a été entiérement couvert par un échantillonnage réalisé selon
une maille carrée de 800 & 1000 m de coté. Au total 108 sites ont été échantillonnés (Fig.
B.I1.4.). Sur chaque site, deux carottes (D=25 mm) ont ét€ prélevées & I’aide d’une carotteuse
portative. Les carottes sont orientées par rapport au nord magnétique et par rapport  ’horizonta-
le, 2 P’aide d’un petit montage portatif. Deux échantillons sont ensuite taillés dans chaque carotie,
réalisant un total de quatre échantillons par site.

Chaque échantillon a pour diamétre D=25 mm et pour hauteur H=22 mm. H/D=(.88, ce qui per-
met d’approcher au mieux avec un échantillon cylindrique le cas idéal de la sphére (Roy,1983).
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2 km

Fig. B.IL4. : Carte des.€chantillonnages réalisés sur le massif du Sidobre. Dans la mesure du possible,
deux carottes ont €té prélevées sur chaque site.

20 r .
¥ = - 0,28970 + 7,5060x
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L Fig. B.IL.5 : Relation entre la susceptibilité mesurée et la teneur en fer du granite ( équivalent Fet )
. Le fer est essentiellement contenu par les phyllosilicates. (d'aprés Darrozes, 1992).



11.4.2. Les minéraux responsables de I’ASM dans le massif du Sidobre

Borrel (1978) a étudi€ en détail la pétrographie du massif. Les phases minérales ferriféres sont la
biotite et localement la muscovite dans le granite blanc. Les minéraux porteurs d’une susceptibili-
té magnétique en présence d’un champ inducteur, sont donc de type diamagnétique (feldspaths,
quartz = 81% a 99% de la roche), et de type paramagnétique (biotite + muscovite = environ 10%
de 1a roche). La susceptibilité paramagnétique théorique K est (en 10 SI) (Rochette et al.,
1992).

K =d. (2.52 x Fe2* + 3.34 x Fe3+ + 3.38 x Mn2+) x TAT - T )

avec :

d : densité de la roche.

Fe2+, Fe3+, Mn?+ : les teneurs (% poids) de ces éléments dans la roche.

T : Température ambiante.

Teurie | Température paramagnétique de Curie.

Dans le Sidobre, le fer provient presque exclusivement des biotites. A partir des compositions
chimiques de celles-ci, la fraction de Fe2+ et Fe3+ a été déterminée par Darrozes (1992) : % Fe2+
= 90% pour les biotites des granites centraux et % Fe2* = 89% pour les biotites des granites péri-

phériques. Une valeur de % Fe2t = 90% a ét€ prise pour les deux faciés. La susceptibilité mesu-
rée sur les échantillons est bien corrélée avec celle calculée A partir des teneurs en fer de la biotite
(Fig. B.IL5). Celle-ci est donc bien le principal marqueur de 1a susceptibilité magnétique dans le
granite du Sidobre. Sa susceptibilité est de type paramagnétique.

Les propriétés magnétiques de la biotite sont bien connues (Amice, 1990) :

- Sa susceptibilité magnétique dépend du rapport Fe/Mg ; ¢lle est comprise entre 60 et 940 1076
SI;

- Son taux d’anisotropie P (K1/K3) est de 1,35 avec K3 perpendiculaire au clivage (001) et
K1=K2 dans le plan (001)(Fig. B.IL6).

Fig. B.IL6. : Orientation des axes principaux de susceptibilité magnétique par rapport 4 I’anisotropie de forme d’un
cristal de biotite.
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Fig. B.IL.7a. : Qualité des échantillonnages réalisés
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échantillons groupés et/ou dispersion plus grande et/ ou dispersion importante

|

& )

4a o‘g

Inversion
3 O Kmax A Kint o Kmin m Kmax moyen gKint moyen @Kmin moyen
!
Fig. BIL7b :

Critéres de qualité des données magnétiques (d'aprés Darrozes, 1992)




11.4.3. Les résultats de I’ASM
11.4.3.1. Qualité des sites

La qualité des sites échantillonnés se traduit par I’homogénéité des orientations de K1, K2, et K3
des quatre carottes analysées par site.(Fig. B.IL.7.). 82% des sites échantillonnés sont d’une
qualité bonne 2 trés bonne, La qualité médiocre des sites restants provient soit d’une erreur d’o-
rientation sur le terrain (site 98), soit d’échantillonnages non representatifs (les sites 47 et 48 ont
ét€ prélevés dans un granite aplitique, qui est probablement le méme que celui qu’on trouve en
mine), soit d’une mauvaise définition de la fabrique magmatique.

11.4.3.2, Taux d’anisotropie et susceptibilité moyenne

Le taux d’anisotropie mesuré par le paramétre P est en général faible, compris entre 2 et 6 %
(Fig. B.IL8). L’anisotropie est plus forte au centre du batholite que sur ses bordures.

La susceptibilité magnétique moyenne (SM) fait apparaitre deux zones : Une zone périphérique,
dans laquelle SM<1( 104 SI; et une zone centrale dans laquelle SM>12 10-4 SI, les deux zones
étant séparés par une zone tampon 2 fort gradient. La limite entre ces deux zones correspond &
peu pres au contour de la limite entre les granites blanc (monzogranite) et bleu (granodiorite) car-

tographiés par Borrel (1978)(Fig. B.IL9). Les cartes d’anisotropie et de susceptibilité présentent
des zonages semblables.

I1.4.3.3. Linéations magnétiques (Fig. B.I1.10a et 10b.)

- Les plongements des linéations sont dans I’ensemble proches de I’horizontale (75% < 30°).

- Les linéations sont orientées selon un secteur 0°N-15°N dans la partie centrale du batholite
(55% des mesures).

- Sur les bordures du batholite, la direction des linéations s’infléchit vers la direction N 60°.

- Dans des secteurs oil la susceptibilité moyenne présente un fort gradient (au contact des deux

facies), les linéations s’orientent perpendiculairement au gradient (parallélement au lignes d’iso-
valeurs).

- Dans une zone limitée bien circonscrite, située au Sud-Ouest du batholite, les plongements des
linéations sont sub-verticaux.

Le schéma d’ensemble des linéations dessine un sigmoide.
I1.4.3.4. Foliations magnétiques (Fig. BILl.1laet 11b)
Compte tenu du faible plongement moyen des linéations, I’orientation des foliations reflate celui

des linéations. Les foliations sont faiblement pentées a I’Est du batholite, excepté sur sa bordure
Nord. Dans la partie Ouest du batholite, les foliations sont plus redressées, excepté quelques
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centre du batholite
bordures du batholite
"nez" Est du batholite

Zone d'alimentation (partie Ouest)

b)

p <30°

30° < p < 60°

| 60°<p<00°

Fig. B.IL.10. : Carte des linéations magnétiques

a) Orientation des linéations : Les linéations sensiblement N-S au centre, s'infléchissent vers le
N 60° dans la zone de contact des deux faciés et sur les bordures.

b) Le plongement (p) des linéations est peu important, excepté dans une zone située au Sud-
Ouest, laquelle est vraisemblablement la zone, ou une des zones d'alimentation du du magma
(par analogie avec d'autres exemples)
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a)

Fig. B.IL.11 : Carte des foliations magnétiques.
a) Leur orientation est sensiblement la méme que celle des linéations, a cause du faible

plongement de celles-ci.
b) Leur pendage, faible a I'Est, se redresse a I'Ouest, oil des niveaux plus profonds sont mis

a jour par l'érosion. p : pendage.
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zones, situées au centre du batholite, dont les pendages des foliations sont inférieurs a 30°. Les
foliations sont quasi verticales sur les sites situés en bordure du batholite ou autour de la zone
dans laquelle la susceptibilité magnétique moyenne présente un fort gradient. A 1’approche des
bordures du batholite et au contact des deux faciés, I’orientation des plans de foliations s’infléchit
vers le 60° N. '

I1.4.3.5. Le parametre de forme T (Fig. B.IL.12)

Le parametre de forme T (parametre de Jelinek, 1977), qui caractérise la forme de I’ellipsoide
magnétique est, excepté deux zones situées a I’ouest du batholite, toujours inférieur a 0.5. Le pa-
ramétre de Flinn qui caractérise la forme de I’ellipsoide a partir des paramétres d’allongement LS
et d’aplatissement FS présente la méme zonation. La fabrique est linéaire 2 plano-linéaire. La fa-
brique ést plano-linéaire a I’Est du batholite et dans sa partie centrale. Ce sont les deux seules
zones dans lesquelles 1’orientation de la foliation peut étre prise en considération. Dans les ni-
veaux profonds du batholite (Vallée de I’ Agoiit), la fabrique est linéaire.

11 est intéressant de noter que les secteurs correspondants a des valeurs de T positives correspon-
dent approximativement aux secteurs dont I’altitude est supérieure 2 600-650 m. La morphologie
de ces secteurs tranche sur celle du reste du batholite car le relief y est peu accidenté. Il existe une
zone dans laquelle les valeurs de T sont positives et qui se trouve située a 400-500 m d’altitude et
qui, par conséquent, fait exception 2 cette régle. Il s’agit du secteur du batholite situé a la hauteur
du filon minéralisé de St- Salvy.

I1.4.4. Interprétation des résultats

Les mesures d’ASM confirment les résultats obtenus par les travaux précédents (Isnard 1964,
Ghahremanlou 1973, Borrel 1978) tout en les précisant.

Les deux facies existants (granite blanc et bleu) se différencient bien par I'intensit¢ de la suscepti-
bilité magnétique moyenne.

Le caractére syncinématique de la mise en place du magma est attesté par I’infléchissement des
orientations des linéations et des plans de foliations magnétiques & 1I’approche des bordures du
batholite d’une part, et au contact entre les deux facies d’autre part.

Les foliations peuvent étre regroupées en deux familles distinctes (Fig. B.IL.11):

- Une partie Est ou elles sont peu pentées;
- Une partie médiane et Ouest ou leur pendage atteint des valeurs élevées.

Les causes respectives des orientations et pendages de ces deux familles de foliations sont proba-
blement différentes:
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05<T<1

Fig. B.IL12. : Carte du paramétre T (paramétre de forme de l'ellipsoide de susceptibilité
magnétique).

orientations des dykes
dans le granite blanc

orientations des dykes
dans le granite bleu
(hémisphere inférieur)

Fig. B.IL.13. : Orientation des dykes aplo-pegmatitiques dans le batholite du Sidobre (d'aprés

Borrel, 1978). .. : o . .
Ces jus aplo-pegmatitiques sont le produit final de la cristallisation et cristallisent

dans des fentes d'extension ouvertes dans le batholite par le jeu du cisaillement dextre




-A I’Est, la fabrique plano-linéaire peut étre corrélée avec les zones de plus hautes altitudes du
batholite, lesquelles sont des plateaux sans grand relief. La topographie réguliére des zones de
hauts plateaux permet de penser que 1’érosion a eu peu de prise dans ce secteur sur le batholite.
Tout a fait & I’Est, le toit du batholite s’enfonce progressivement sous sa couverture schisteuse.
On se trouverait alors dans les niveaux structuraux élevés du batholite. II est vraisemblable que la
fabrique plano-linéaire acquise par ce secteur refléte le mouvement relatif du magma par rapport 2
sa couverture sédimentaire sous laquelle il s’est enfoncé.

-A T’Quest, il faut noter que les foliations sont orientées 2 90° de I’orientation des dykes aplo-
pegmatitiques, lesquels sont interprétés par Borrel (1978) comme des fentes de tension ouvertes
lors d’un aplatissement incrémental du batholite en fin de cristallisation (Fig. B.11.13.). D’autre
part, dans I’encaissant on trouve des plis d’axes perpendiculaires aux linéations (Ghahremanlou
1973 ; Béziat 1973), traduisant la déformation des schistes lors de I’expansion du magma (Fig.
B.1.13). Compte tenu du fort pendage des foliations, et du contexte général de mise en place du
batholite, il est vraisemblable que I’orientation régulitre des foliations et des linéations a été pro-
voquée par un écoulement sensiblement N-S du magma, lequel peut étre interprété comme résul -
tant d’un serrage N110°, produit par le mouvement de décrochement dextre N 60° enregistré dans
le méme temps sur les bordures.

La zone située au Sud-Ouest du batholite et dans laquelle les plongements des linéations sont
quasi verticales est vraisemblablement, par analogie avec des exemples similaires (massif de
Cabeza de Araya (Amice, 1990)), une zone d’alimentation du magma.

La présence de zones plano-linéaires  une altitude moindre correspondrait aux secteurs du ba-
tholite affaissés lors de la poursuite du mouvement dextre sur ses bordures et de la création d’une
zone de distension. Un autre argument en faveur de cette hypoth&se est la topographie particuli®-
re (trés accidentée) de cette zone qui se démarque de celle du reste du batholite. D’autre part, la
cartographie géochimique du batholite effectuée par le BRGM (Guéranges-Lozes, 1987) met en
évidence le fait que ce secteur a les mémes caractéristiques géochimiques que le toit réel du ba-
tholite & I’Ouest.

ILS. Modzle de rui lace d ite du Sidot

I1.5.1. Données

iy Le modele de mise en place du granite du Sidobre par diapirisme proposé par Borrel (1978) se
[ | heurte aux objections suivantes :

i - Mise en place du granite en domaine épizonal.

; - Borrel (1978) met pétrographiquement en évidence une chute de pression brutale due 2 une ac-
i ) célération soudaine de la montée du magma (Fig. B.I1.14.). Or, Mahon et al.(1988) montrent par
' un modele numérique que la vitesse de montée d’un diapir décroit régulidrement au fur et & mesu-
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Fig. B.IL.14. : Parcours de cristallisation du granite bleu dans un diagamme P-T. Une chute de
pression importante intervient brutalement. (d’aprés Borrel, 1978). La teneur en eau du
magma initizlement supposée étre & 3%) diminue au fur et & mesure que les différents
minéraux apparaissent. Le plagioclase (P1) apparait dans un magma & 3% d’eau, la biotite
(Bi) et le quartz (Qz) dans un magma 2 2.5 % d’eau et le feldspath potassique dans un
magma a 2% d’eau.

Andalousite

Zone abritée

Fig. B.IL15. : Schéma des rotations horizontale et verticale des cristaux d’andalousites dans les plans
de schistosité S3, sur la bordure Sud du batholite. L'expansion du magma et son cisaillement par le
mouvement dextre se font en méme temps.
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re qu’il monte, pour finalement s’immobiliser.
- La phase la plus fluide (monzogramtc) est arrivée la premiére. La phase granodioritique est arri-
vée ensuite (Borrel,1978).

Les caractéristiques structurales suivantes sont li€es & la mise en place du magma :

- Les linéations et les foliations magnétiques et magmatiques du granite sont dans 1’ensemble
orientés N-S. Sur les bordures, et au contact des deux facies, les linéations et les foliations s’in-
fiéchissent vers le N 60°,

- Les filons aplopegrmatitiques, orientés N 110°, recensés par Borrel (1978), sont les témoins de
la pérennité du mouvement 2 la fin de la cristallisation. IIs sont interprétés comme étant des frac-
tures d’extension ouvertes par le serrage du batholite par le mouvement cisaillant dextre.

- Sur la bordure Nord-Est du batholite, ainsi que dans sa partie Est, la série cambro-ordovicienne
est concordante sur le contact du batholite, qui s’enfonce a 45° sous la couverture. La schistosité
S3 n’y est pas visible car elle se moule sur les deux schistosités préexistantes S1 et S2, elles-
mémes subparalleles entre elles et 2 SO.

- Dans la partie Sud-Ouest, entre Ferriéres et le recouvrement Tertiaire, la bordure du batholite est
verticale & sub-verticale, voire 2 pendage inverse en profondeur sous le Tertiaire (Corpel, comm.
pers., 1992). Dans I’encaissant, la schistosité S3 est paralléle au contact et recoupe la schistosité
antérieure S2 concordante avec SO. S3 disparait brutalement au Sud d’une zone de faille N60°, &
2 Km du batholite. S2 et SO sont redressées et orientées grosso-modo E-W dans cette bande de 2
km, alors qu’au Sud de cette zone, SO et S2 (toujours concordantes), sont orientées N-S 3 pen-
dage Ouest.

- La mise en place du batholite est accompagnée par la mise en place d’aplites dans ’encaissant.
Sur la bordure Nord, les aplites sont concordantes a la schistosité principale (SO, S1, S2, et
S37.

- En mine, la lame d’aplite majeure est subconcordante & S3. 11 s’agit davantage d’une apophyse
granitique a texture aplitique que d’une véritable aplite, témoignant de son caractére précoce de
mise en place. Elle est recoupée par les lames d’aplites N-S, subverticales et perpendiculaires &
83, probablement synchrones des aplites de 1a bordures Nord (Fig B.1.10).

IL5.2. Interprétation

L’aspect syncinématique de la cristallisation du magma, mis en évidence par I’ASM, constitue un
argument en faveur de I’injection, pour les raisons exposées au chapitre A.IIl. En effet, bien
qu’il ne soit pas possible de prouver la présence de mouvements décrochants au moment de 1’ar-
rivée du magma dans la couverture, il est fort probable que le décrochement dextre enregisiré
dans la fabrique magmatique lors de la cristallisation soit également responsable de la montée du
magma en créant une, ou des zones de perméabilité favorables sur une zone de fracture crustale
située actuellernent sous le batholite. La pression de magma (agissant comme une pression de
fluide) autorise alors une fracturation de type P dans la crofite supérieure, sous la couverture sé-
dimentaire, et permet de créer une perméabilité dans une zone de relais distensive, conformément
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S0

S3

aplite visible en mine

S0 et 83

P4

Fig. B.II.16 : Schéma de mise en place du magma dans les schistes :L'avancée du magma souléve
; les schistes au Nord, tandis qu'au Sud, il les rebroussse. La schistosité $3 traduit I'aplatissement
', des schistes due & la poussée du magma. Les plis associés n'ont pas été représentés. La mise en place
! de la lame de granite aplitique visible en mine, est due & une délamination des schistes. Sous I'aplite,
| S0 et S3 sont plissés (Voir figure ci-dessous).

——————— o

3 Nm So : Lltage : alternances pluricentimétriques de niveaux pélitiques noirs et de niveaux

; gréseux plus clalrs

S2: Schistosité 2 (obligue sur 58)

53 : SchistosIté 3.: schistosité principale fc] sub-paralldle 2 Se

§4: Schistoslte § : schistosité assez fruste, falblement pentée et voisine du plan axial

des plis

L int : Lingation d'intersection entre S2 et £3%

L4: Linéation £ de gaufrage marquée par des petlts ptis d'axes sub-paralliles 3 ceux des
des plis &

] Fig. B.I.17. : Plis P4 dus au redressement des schistes sous la poussée du magma, (d'aprés Cassard
et Gros, 1989)




au modele présenté par Tikof et Teyssier (1992).
L'assimilation de I’encaissant par le magma est quasiment négligeable (Borrel, 1978). I faut
donc que le magma se fasse la place d’une manigre ou d’une autre. La schistosité principale (S3

au Sud et S2, confondue probablement avec 83 au Nord) ainsi que les plis P3 associés (au Sud),
antérieurs aux derniéres manifestations aplitiques et synchrones de la mise en place du magma,
sont interprétés comme le résultat d’un aplatissement de 1’encaissant di au gonflement du
magma. Les schistes sont déformés et rebroussés par I’avancée du front de magma. Ce rebrous-
sement est accompagné par un léger cisaillement vertical & proximité du contact Sud, qui se¢ mani-
feste dans "auréole de contact par le développement d’ombre de pression autour des andalousites
(Fig. B.I1.15). Cela permet d’expliquer la concentricité de la schistosité S3 par rapport au batho-
lite ainsi que son caractere local. L’avancée du magma redresse les schistes 2 la verticale le long
du contact Sud-Ouest , ce qui se raduit localement en mine par la formation de plis P4 d’axes
horizontaux affectant SO et S3 et par le développement d’une schistosité associée S4 parallele au
plan axial de P4 (Gros et Cassard, 1989)(Fig. B.II.16). Un argument supplémentaire est apporté .
la présence de la lame majeure de granite aplitique visible en mine mise en place entre les plans de
schistosité S3 (Fig. B.I.10). Le rebroussement et le plissement des schistes permet a la schistosi-
1€ S3 de s’ouvrir sous I’effet de la pression du magma par un phénomene de délamination.(Fig.
B.IL.17).

La localisation de la déformation cisaillante dextre se fait tout d’abord & I’intérieur du batholite de
maniére ductile. L’orientation régulitre des plans de foliations et des linéations traduit I’écoule-
ment N-S du magma encore visqueux sous I’effet du serrage N110° provoqué par le cisaillement
dextre. Lorsque la cristallisation s’achéve, le comportement du batholite devient progressivement
cassant, permettant I’ouverture de fentes de tension en son sein. Le serrage du batholite par le ci-
saillement permet ’expulsion des derniers résidus non cristallisés (jus aplopegmatitiques) dans
ces ouvertures nouvellement créées ainsi que dans la schistosité $3. Au Sud-Ouest du batholite,
des fentes de tension verticales sont ouvertes dans les schistes par les jus aplitiques (Fig.
B.I1.18.). Les filons aplopegmatitiques situés dans le granite sont antérieurs aux filons aplitiques
recoupant le contact granite-encaissant ou situés dans la schistosité S3 (Borrel, 1978).
L'orientation N 110° de ces filons au sein du batholite traduit I’aplatissement d’un corps rigide
dans une bande de cisaillement dextre N 60°. Ceci renforce ’hypoth2se d’un cisaillement d’¢é-
chelle crustale ayant permis la mise en place du magma. La poursuite du mouvement décrochant
se traduit ensuite dans les schistes de la bordure Nord par la formation de plis d’axe N-S (phase
D3}, conformément au modele présenté entre autres par Odonne (1982), et dans le plan axial
desquels les filons d’aplites sont boudinés.

Les figures d’interférence décrites entre :

- les plis N 60° et N-S par Mauriés (1970), et Gharhemanlou, (1973) au Nord du Sidobre,

- les plis E-W et N-S par Béziat (1973) au Sud-Ouest du Sidobre,

peuvent s’interpréter comme le résultat de la superposition de la déformation occasionée par 1’ex-
pansion du magma d’une part (plis N 60° sur la bordure Nord et & I’Est de la bordure Sud ; plis
E-W sur la bordure Sud-Ouest), et par la déformation de la couverture dans un régime décro-
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Fig. B.IL.18. : Vue en carte : Fentes d'extension subverticales, lors de I’expansion du magma
(matérialisée par les fléches) dans les schistes. Les derniers résidus aplitiques y ont cristallisés.
Les aplites en question sont visibles uniquement dans la mine de Saint-Salvy. S3 : Schistosité
due 2 la déformation des schistes par 'expansion du magma. P3 : plis associés.

N 60°

\ Linéations magmatiques du granite

Granite

W Encaissant (schistes) a

Fig. B.IL.19. : Evolution schématique de 1’orientation des linéations 2 1’approche du
contact granite-encaissant.



chant dextre selon une direction N 60° (plis N 20° & N-S sur les bordures du batholite au Nord).
Sur la bordure Sud du batholite, la poursuite du mouvement décrochant se traduit par la création
du filon et du champ filonien de Saint-Salvy.

IL.5.3. Calcul des valeurs relatives au cisaillement dans le cas du granite
du Sidobre

Sur I’ensemble du batholite, les linéations magnétiques sont orientées N-S. Sur les bordures, 2
I'intérieur d’une bande large d’environ 1000 m, les linéations s’infléchissent vers le N 60°, tra-
duisant le fait que le magma, en place dans I’encaissant mais non encore cristallisé, a subi un ci-
saillement notable.

On peut approcher la valeur du mouvement relatif entre I’encaissant et le granite en se servant des
abaques calculés par Ramsay (1968, p. 87) d’aprés la relation suivante :

v = cotg (a’) - cotg(a)

o représente I’angle des linéations avec la direction de cisaillement, c’est A dire les bordures du
batholite. a. a une valeur moyenne de 50°-60°.

o’ représente I’angle que font les linéations sur les bordures du batholite avec ces bordures. o’ a
une valeur moyenne de 20°-30°.

09<y<21

La largeur cisaillée se traduit en carte par une bande large d’environ 1000 m. Sur la bordure
Nord, le batholite s’enfonce 2 45° sous les schistes. La largeur de la bande de granite affectée par
le cisaillement est donc de 700 m (Fig. B.IL19).

Le mouvement relatif ayant eu lieu entre les schistes et le granite, aprés la mise en place de celui-
ci, et avant que le magma ait fini de cristallisé, se situe entre 650 m et 1500 m. Le mouvement re-
latif entre les deux blocs crustaux entre lesquels le magma s’est mis en place est compris entre
1300 m et 3000 m pendant la méme période.

I1.5.4. Temps de mise en place du batholite

La schistosité S3 est visible sur la bordure Sud du batholite jusqu’a environ 3 km de celle-ci. Au
dela ne subsiste que S1 et S2. La largeur du batholite est de 6 km environ. Il faut donc que le
magmma qui arrive se fasse la place en repoussant les schistes sur 3 km de part et d’autre de I’axe
du batholite.

En admettant que la vitesse de déformation de 1’encaissant par dissolution soit de 1’ordre de
10712.10°13 (ces chiffres sont raisonnables compte tenu de la quantité de fluides qui accompagne
le magma, (Gratier, 1984)), et que la schistosité de ’encaissant représente un raccourcissement
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de celui-ci de 50%, il faut un temps de 15000 ans & 150000 ans pour que le magma déforme
I’encaissant. D’autre part, le volume du batholite du Sidobre peut étre évalué entre 150 et 400
km3. Les débits minimaux de magma sont de 1’ordre de 0.01 km3/an (Shaw, 1985), ce qui né-
cessite une alimentation continue de magma pendant un temps situé entre 15000 ans et 40000 ans
pour obtenir le volume du granite du Sidobre.

Le cisaillement des bordures a été enregistré dans la fabrique magmatique pendant la cristallisa-
tion du magma. A raison d’une vitesse de déplacement de 3 mm/an, on peut estimer la durée de

refroidissement du batholite entre 2.2 10° ans et 5 105 ans. Ces chiffres sont situés dans les
ordres de grandeur des temps de cristallisation cités par Paterson & Tobisch (1992), concernant
les batholites de cette taille.

ILS. Conclusions.

Le granite du Sidobre s’est mis en place par injection & la faveur d’une zone de perméabilité crus-
tale, située vraisemblablement sur une zone de décrochement dextre. Aprés s’étre épanché dans
la série sédimentaire en déformant celle-ci (15000 - 40000 ans), le magma a cristallisé en 210000
& 500000 ans, pendant que le décrochement dextre se poursuivait. La fabrique magmatique a en-
registré le mouvement, matérialisé :

- par un écoulement sensiblement N-S du magma sous 1’effet du serrage du batholite dans la
bande de cisaillement dextre N60° ;

- par I'inflexion des linéations magmatiques sur les bordures du batholite ;

- par I’ouverture de fentes de tension N110° au sein du batholite en fin de cristallisation,
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III. LE FILON DE SAINT-SALVY : MISE EN EVIDENCE ET CHRONOLOGIE
RELATIVE DES DIFFERENTS EPISODES DE DEFORMATION ET DES MI
NERALISATIONS ASSOCIEES.

L’exploitation miniére est cantonnée dans les zones minéralisées, ce qui limite en fait aux zones
exploitées les informations collectées ainsi que les mesures effectuées sur la fracturation.
L’information sur la fracturation mesurée sur les fronts de taille est vite redondante, et ne concer-
ne le plus souvent que les deux phases tardives affectant les zones minéralisées.

Toutefois, les galeries d’acces aux chantiers (descenderies et montages), bien que toutes situées
au mur du filon, permettent de collecter quelques informations générales concernant la structure
et sa cinématigue.

La chronologie relative des dépdts minéralisés nous est fournie par les bréches, qui sont omni-
présentes dans la structure. Elles relatent son évolution et leur morphologie est liée  leur génése
(Fig. B.IIL.1).

On distingue chronologiquement cinq types de bréches:

-1- Des breches de schistes de type expansif & ciment de silice.

-2- Des bréches de type compressif a ciment siliceux.(bréche d’attrition).

-3- Des bréches de type expansif 2 ciment de sidérite.

-4- Des breches de type expansif 3 ciment de sulfures (sphalérite et/ou galéne).
-5- Des bréches de type compressif A ciment carbonaté (bréche d’attrition).

Les phases 2, 3, 4, 5 sont souvent des reprises des phases antérieures. On assiste ainsi 3 des
bréches multiphasées englobant cing bréchifications successives. Les phases 2 et 5 sont sem-
blables et ont un aspect différent des trois autres phases. Ce sont toutes deux des bréches issues
de mécanismes compressifs. Leur présence traduit des changements probables de cinématique.

ILL I i

La création de la structure de Saint-salvy a été accompagnée par une silicification abondante de la
zone de cisaillement. Cette silicification prend des aspects trés variés selon les secteurs de la
mine. Les variations locales des faciés sont également trés importantes. Néammoins, en regar-
dant ’ensemble de 1’exploitation, on peut classer les structures siliceuses observées en quatre

groupes :
IIL.1.1. Les zones 4 bréches et 4 quartz massif

Les structures siliceuses principales sont des corps hypersilicifiés pluridécamétriques a plurihec-
tométriques dans leur plus grande longueur et de 10 A 20 métres de puissance. Ces structures
sont constituées de :

- de breches de schistes génétiquement peu évoluées (bréche mosaique) 3 €léments pluridécimé
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PROCESSUS DE BRECHIFICATION

ATTRITION DEMEMBREMENT IMPLOSION
zZone de proximite des Zones dilatantes
ASSOCIATION STRUCTURALE cisaillement ZOoNnes fractures
majeure compressives ; d'extension
zone de subsidiaires
Cisaillement
mineure

Dilatance croissante !

CAAACTERIBTIQUEE

. . micro-
Caractéristiques éléments roulés fracturation structure
et émoussés - en puzzl
texturales penetrative puzzie
Distribution de 1a ia taille la taille la taille est
taille des &éléments varie peu varie peu trés variable
Déformation interne impartante modérée faible
Composition des &lément mélange souvent souvent
unimodale unimodale
la méme que la méme que exot fque
Composition de la matrics celle des celle des (hydrothermale)
éléments éléments Y

(
y=rd

PSEUDOBRECHE

ECRASEMENT

ATTRITION

HYDRAULIQUE

Fig. B.III.1 : a) Classification des bréches d’aprés Sibson (1986).
b)Classification des bréches d'aprés Jebrak (1992). Les bréches hydrauliques et d’explosions sont toutes les
deux causées par une augmentation brutale de Ia pression fluide et sont associées a des fluides hydrothermaux.
Le résultat peut en étre des bréches d’effondrement si la pression fluide perdure assez longtemps pour maintenir
la zone fracturée ouverte, Les bréches d’attrition de Jebrak correspondent aux bréches de démembrement de
Sibson, tandis que les br2ches par écrasement de Jebrak correspondent anx braéches d’attrition de Sibson. Les
bréches rencontrées 4 Si-Salvy sont dans la classification de Jebrak : 1, 3 et 4 : des bréches hydraulique et/fon

d’effondrement (contexte ranstensif). 2 et 5 : bréches d’attrition et/ou d’écrasement (coniexte transpressif).

EXPLOSION

Gravité

EFFONDREMENT




Fig. B.IIL.2 : bréche de schistes cimentée par du quartz. La matrice quartzeuse s¢
dispose en couches de cristaux successives et concentriques aux éléments de schistes.
Ceux-ci sont arrondis par la corrosion due 2 I'acidité du fluide qui a déposé le quartz.

Fig. B.IIL6 : Quartz en rubans dans les stocwerks du Rouquis. Le quartz pouvant
atteindre plusieurs décimetres de puissance est constitué de nombreuses couches de
cristaux, témoignant d’ouvertures et d’arrivée de fluides successives.
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triques, anguleux, ne présentant pas de grands déplacements. Les éléments ne présentent pas de
rotation ni de déplacements importants et sont restés trés anguleux, sauf trés localement. Le pas-
sage 2 la roche saine, quand les travaux miniers permettent de le voir, se fait assez rapidement
par une atténuation progressive du degré” de bréchification et un passage latéral a un stockwerk
siliceux. Ces bréches sont cimentées par du quartz disposé en plusieurs couches de cristaux,
concentriquement aux blocs de bréches (Fig. B.IIL.2). Les éiéments de bréches ont été€ bréchifiés
et cimentés plusieurs fois. Ces bréches traduisent une fracturation assistée par les fluides ainsi
qu’une expansion importante de la zone bréchifiée. Localement, les éléments de bréches ont ac-
tuellement disparus, probablement altérés par des circulations tardives, laissant la place 4 des ca-
vités géodiques anguleuses.

- Lorsque les zones hypersiliceuses ont une puissance dépassant 20-25 metres, ces bréches font
place 2 des zones de quartz massif pouvant atteindre une vingtaine de meires de puissance.(Fig.
B.II1.3). 11 s’agit en fait de bréches de quartz a ciment de quartz, traduisant de multiples épisodes
de fracturation et de cristallisation sous une pression fluide importante.

- Des blocs d’aplites, de taille parfois importante (plusieurs dizaines de m3), sont emballés dans
les zones de quartz massif.

- Des feuillets de schistes, allongés dans le sens de la structure sont également emballées dans
cefte matrice de quartz massif.

La principale structure de ce type se trouve 2 I'Ouest de la mine, dans les niveaux exploités au
début des années 1980, actuellement non accessibles. (Niveaux 34W, 35W, 43W, 52W, 54W,
62W, 64W. Les niveaux 51E, 52E, 53E, 56E, 61E, 62E i la mine principale et 28 W, 76W,
78W, 30W, 82W au Rouquis, présentent un ensemble de structures nettement plus petites, mais
similaires. La caractéristique “géographique” commune de toutes ces structures est de se situer &
la hauteur ou sous la lame d’aplite principale, ou bien & proximité des lames d’aplite N-S, sub-
verticales (Fig. B.IIL4). '

IIL.1.2. Les stockwerks de quartz

- Dans les corps siliceux précédemment décrits, les bréches de schistes passent progressivement
aux schistes sains par un stockwerk de veines de quartz de toutes dimensions. Ces stockwerks
ne sont pas systématiques et leur présence n’est observable qu’au mur de la structure, quand les
travaux d’accés aux chantiers d’exploitation les recoupent.

- A I’Est du Rouquis, (15E, 24E, 34E, 35E, 44E, 54E, et 33E), les zones siliceuses se présen-
tent dans leur ensemble sous la forme de stockwerks de veines de quartz (Fig. B.IIL5). Ces
stockwerks ont horizontalement une 3 deux centaines de métres d’extension, pour une puissance
pouvant atteindre 20 métres. Leurs enveloppes, circonscrites par les travaux miniers, se présen-
tent sous la forme de lentille. Leur extension verticale originelle n’est pas connue, mais peut étre
estimée 2 400-500 m par les contours que les travaux miniers actuels dessinent. Ces corps sili-
ceux sont centrés dans la structure et orientés environ N80°. Localement, ces stockwerks peu-
vent passer & des zones de bréche et de quartz massif, ou au contraire, 3 des zones peu affectées
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Fig. B.IIL3 : Coupe de I'interfilonnien du chantier 62E {mine principale) :
I'interfilonnien est en partie constitué d’une zone de quartz massif {environ 10 m de
puissance) qui passe latéralement, brutalement 2 des schistes trés silicifiés. La
corrosion des schistes est manifeste,

Le mur de la structure n’est pas minéralisé a ce niveau. La minéralisation du toit
s’est localisée & proximité immédiate dun corps silicenx. Des mouvements tardifs
{post- minéralisation) affectent la structure : l¢ jeu en faille normale se localise au
toit, dans la minéralisation. Le jeu en faille inverse 2 composante senestre est 2
lorigine des petites structures inverses A gauche de la figure.
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Fig. B.IIL5 : Schéma des corps siliceux du Rouquis. La dilatance interblocs a permis une
silicification importante de la structure, matérialisée par des croissances successives de cristaux.




parla silicification. Le quartz s’est déposé en couches successives de cristaux sur les épontes des

yeines constituant ces stockwerks (Fig. B.II1.6) et autour des blocs de breche, suggérant une

rhytmicité des dépots. Le matériel schisteux initial de ces corps siliceux a subi une dilatance im-
portante, le volume de silice €tant plus important que celui des schistes. La fracturation est assis-

tée par la pression des fluides.

Ces stockwerks de quartz sont localisés dans une excroissance de I’auréole de contact que le

filon recoupe et dans laquelle les terrains plus compétents ont favorisé le foisonnement des frac-

tures.

II1.1.3. Les lames de quartz

Lorsque 1’encaissant est peu métamorphis€ et la schistosité marquée, on trouve des lames de
quartz massif, subparall¢les au filon de Saint-Salvy et a la schistosité (N80°)(Fig. B.IIL7).
Leurs dimensions horizontale et verticale vont de quelques dizaines de métres & une centaine de
métres pour une puissance métrique. Ces lames de quartz sont présentes en mine comme en sur-
face et sont fréquemment recoupées par les sondages dans les zones oii 1a structure de Saint-
Salvy s’est avérée siérile. Certaines d’entre elles présentent des feuillets de schistes inclus en leur
sein sur plusieurs dizaines de metres, témoignant d’ouvertures successives durant le temps de
leur formation.

Ces lames présentent une forme de cristallisation particuliére du quartz, et sont pour cela dignes
d’intérét. Le quartz se présente sous la forme d’un agrégat de boules de cristaux sub-auto-
morphes, qui ont tous poussé radialement sur un germe de taille millimétrique (fragments de
schistes, d’aplite, feldspaths précoces, quartz microcristallin, etc.). Ces boules ont toutes des
tailles similaires de I’ordre de 1 cm & 5 cm de diamétre. Entre certaines d’entre elles, subsistent
des cavités géodiques, résultant visiblement de I’incompatibilité géométrique que présentent ces
sphéres entre elles pour pouvoir s’encastrer parfaitement.

La dynamique des fluides ayant permis cette cristallisation de quartz en boules sera abordée au
chapitre B.IV.

II1.1.4. Silicification diffuse

Une silicification diffuse accompagne la silicification liée 2 la fracturation dans les limites de la
caisse filonienne. En mine, elle se pergoit dans 1’aspect des schistes plus massifs. Sa répartition
est inégale et difficile a différencier du métamorphisme de contact. Elle est visible en lames
minces, oli il apparait que le quartz cristallise dans les plans de schistosité. La perméabilité des
schistes due & leur schistosité est manifeste. Les plans de schistosité ont le plus souvent été utili-
sés par les fluides pour percoler a travers la roche non fracturée, & partir des fractures dans
lesquelles ces fluides circulaient. (Fig. B.IIL.8).
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Fig. B.IIL.7 : Chantier 72 W, toit de la structure,
vue vers I'E ; lame de quariz paralléle 4 1a
schistosité (Sch), fraciurée et parcourue par
quelques veinules de sphalérite. Le quartz (Q)
constituant ces lames présente une morphologie
particuliére (voir chapitre B.IV),

Fig. B.IIL.8 : Silicification des schistes : la silice a
rempli les plans de schistosité S3 aidée par la
pression interstiticlle des fluides et I’acidité du
fluide. Certaines veines de quartz ont &té
réouvertes et minéralisées en sphalérite (en noir)

_ Fig. B.IIL17 : Chantier 54W (mine principale, mur
de la structure, vue vers "W). La minéralisation,
contigiie 4 une zone de quartz massif (A gauche), se
présente sous la forme d’une veine de sphalérite
massive de 0.8 métre de puissance, subparaliéle i la
schistosité S3.

Fig. B.INI.18 : Chantier 34E au mur de la structure
(Rouguis, vue vers I’E). L’encaissant trés siliceux
est découpé en lentilles pisciformes. La
minéralisation (en noir) se dispose entre les
lentilles autour d’une veine plus importante.
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I11.1.5. Cinématique liée 4 la mise en place du quartz.

- Les lames de quartz “en boules™ sont interprétées comme des fentes d'extension ouvertes dans
1a schistosité sous une pression fluide importante.

- Les stockwerks du Rouquis sont interprétés €également comme des fentes d'extension, ouvertes
en partie par fracturation hydraulique. La différence de morphologie entre ces stockwerks et les
lames de quartz précédentes, s’expliquent par la différence-de nature des terrains affectés : ils
sont trés schisteux dans le premier cas ; beaucoup plus compétents, car silicifié au préalable par
1’auréole de contact du granite, dans le second cas.

L orientation de toutes ces fentes d'extension est faiblement oblique (quelques degrés) par rap-
port & ’orientation N80°du filon de Saint-Salvy dans sa partie exploitée. En revanche, elles pré-
sentent une obliquité d’une vingtaine de degrés par rapport a 1’orientation N60° de la partie Nord-
Est du filon de Saint-Salvy (Fig. B.IIL.9).

Le mouvement responsable de I’ouverture de ces fentes d'extension est un décrochement dexire
(Fig. B.IIL9).

D’autre part, Ia morphologie du grand corps siliceux situé€ a 1’Ouest de 1a mine reflete celle de la
lame aplitique majeure (Fig. B.III.4). Ce corps siliceux serait également créé par le décroche-
ment dextre, générateur d’une ouverture 3 la hauteur de la lame d’aplite. Cette ouverture est due
au contraste de compétence existant entre les schistes et 1’aplite. La dimension horizontale de ce
corps siliceux est 400 meétres : cela correspondrait & un rejet horizontal de 200 meétres environ
pour créer une ouverture compatible avec la dimension du corps siliceux (Fig. B.IIL.10).

Compte tenu du nombre importants de rejeux de la structure et de I’orientation trés marquée de la
schistosité, la fracturation précoce a I’intérieur de la caisse filonienne est oblitérée par les frac-
tures postérieures, et de ce fait non identifiable. Cassard et Gros (1989), & partir de mesures ef-
fectuées sur les failles affectant les aplites du mur de la structure, ont pu déterminer le tenseur
des contraintes représentatif de la déformation initiale (Fig. B.III.11).

Deux familles de failles ont été identifiées :

- Une famille de direction N65°-85° & pendages forts généralement vers le NW et plus rarement
vers le SE. Les sens des mouvements sont dextres ou dextres-inverses.

- Une famille de direction N125°-160° & pendages variables vers le NE. Les sens des mouve-
ments sont sénestres & senestres-normaux.

Un tenseur des contraintes calculé a partir de ces mesures donne les résultats suivants :

o3 est quasiment N-S ;

o2 est trés redressée ;

cl est N102°,

Ces contraintes ne représentent pas les contraintes appliquées & la structure, mais les contraintes
de résistance & un mouvement imposé.

Le mouvement responsable de cet état de contrainte est un mouvement décrochant dextre.
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siliceux est environ le double du déplacement qui 1'a créé.
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Fig. B.III.11. : Projection stéréographique des coniraintes principales déterminées grace aux
mesures effectuées sur 18 plans de faille affectant les aplites du mur (d'aprés Cassard et Gros,

1989).
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~—Jeu décrochant de 200 m pendant la mise en place du quartz

Fig. B.III.13. : Ouverture théorigue provoquée par le jeu décrochant pendant la mise en
place du quartz.. Celle-ci (60 m de puissance) se réparti en fait sur l'ensemble du champ
filonien, soit sur 3 km de large. L'absence de failles normales visibles pendant la mise en
place du quartz suggére que, par I'intermédiaire de nombreuses petites structures dont les
filons connus dans le champ filonien, I'ouverture est progressivement comblée au fur et &
mesure qu'elle se développe, par les minéralisations déposées par les fluides. La pression
de ceux-ci empéche la contrainte o3 de descendre en-dessous de 1/3 pgh, seuil nécessaire
a franchir pour que des failles normales se développent.






Fig. B.IIL.12. : Elément de bréche “en cocarde” vu en lame mince. 4 phases y sont
figurées : 1 : bréchification et dilatance des schistes : dépdt du quartz. 2 : bréche
béton I : c’est une bréche compressive qui traduit un changement de régime
temporaire de la structure. Le ciment, intragranulaire, est siliceux. 3 : nouvelle
bréchification en contexte dilatant ; plusieurs couches de sidérite se déposent, chacune
d’elles étant constituée de plusieurs bandes de croissance. La base de chacune des
couches est “sale” (impuretés collectées par le fluide). Localement, des dépots de
quartz translucide (quelques microns) s’intercalent entre chaque couche de sidérite. 4 :
Nouvelle phase de bréchification (non visible sur la photo). La sphalérite cristallise
sur la sidérite suivant le méme processus : plusieurs couches de cristaux, constituées
chacune de nombreuses bandes de croissance, se déposent successivement,
entrecoupées localement par des plages micrométriques de quartz limpides.




I11.1.6. Conclusion sur la silicification de la structure

La silicification de la structure s’est produite pendant que celle-ci était affectée d’un mou-
vement décrochant dextre. La silicification est le produit de nombreux incréments de dépdts pro-
voqués par une succession de mouvements, donc de fracturations, comme en témoignent les
successions de couches de cristaux tapissant les épontes ou les blocs de bréche. Le rejet de la

~ structure pendant cet épisode de silicification est d’environ 200 metres.

Toutes les structures siliceuses ont manifestement été créées par une fracturation assistée par une
pression fluide importante :

- les lames de quartz “en boules” et les stockwerks du Rouquis sont des fentes d'extension ou-
vertes sous une pression fluide importante ;

- la silicification diffuse a également profité, outre du caractére agressif des fluides ayant favorisé
leur diffusivité, de la pression fluide interstitelle permettant aux fluides de s’infiltrer dans les
plans de schistosité, 2 proximité de la structure et des drains importants.

Une application du critére de Sanderson et Marchini (1984), calculé d’apres I’orientation des
fentes d'extension donne T=-1. Le contexte est donc transtensif.

Ceci peut s’expliquer par :

- une pression fluide importante (Chapitre A.I),

et/ou
- un contexte transtensif engendré par le mouvement dextre lui méme, du fait de la virgation Sud-

Quest du batholite.
[IL2. La bréche béton I
I11.2.1. Description

La mise en place du quartz est scellée par la présence d’une bréche de type compressif (bréche
béton I, relativement discréte), se situant sur les épontes des corps siliceux. Peu visible en mine
a cause de sa faible ampleur, cette phase de bréchification ne crée pas de grosses structures. On
en retrouve des traces dans les carottes de sondages ou dans certains éléments de bréches (Fig.
B.II1.12). Elle apparait toujours entre les schistes et le quartz, et traduit vraisemblablement un
changement brutal de la déformation, localisé dans le temps. Les éléments constituants cette
bréche sont émoussés et dépassent rarement la dizaine de centimetres (ils sont plutdt de I’ordre
du centimétre ou du milimetre). Ils sont constitués de schistes et de quartz. Le ciment siliceux

remplit les interstices intergranulaires.
II1.2.2. Cinématique liée & la formation de la bréche béton I

Cette bréche traduit un changement des conditions, qui se manifeste vraisemblablement par une
absence de fluides circulants dans la structure.
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Les mouvements a 1’origine de cette bréche béton ne sont pas analysables. Compte tenu du
contexte général, deux possibilités existent :

- par analogie avec la bréche béton II (voir plus loin), elle traduit un épisode en faille normale lié
a une diminution de la quantité des fluides circulant dans la structure

- elle traduit simplement la poursuite du mouvement dextre, qui, sans fluides circulant dans la
structure, crée une friction plus importante et par conséquent une attrition des éléments de
bréche

La premitre hypothése a notre préférence pour les raisons suivantes :

Le mouvement décrochant de 200 métres pendant la mise en place du quartz se traduit en cumulé
par une ouverture de 60 metres de large sur I’ensemble du champ filonien, perpendiculairement
la bordure du batholite orientée N80° (Fig. B.IIL.13). Or, le jeu en faille normale qu’une ouver-
ture de ceite taille devrait progressivement développer n’est pas visible pendant 1a mise en place
du quartz. Cel2 peut s’expliquer de la fagon suivante : les fluides qui circulent sous pression lors
de la mise en place du quartz, maintiennent les contraintes horizontales a des valeurs supérieures
a 1/3 pgh, valeur en dessous de laquelle il est nécessaire que o3 descende pour que le mouve-
ment en faille normale s’effectue. D’autre part, le dépot progressif du quartz comble les vides au
fur et 2 mesure qu’il se créent, (une puissance cumulée de 60 métres de quartz sur I’ensemble du
champ filonien, large de 3 km, est tout 2 fait raisonnable). Aussi, lorsque la source des fluides
responsables de 1a mise en place du quartz s’est tarie (provoquant une chute de la pression des
fluides), surement en relation avec 1’évolution thérmique du batholite, le jeu décrochant dextre
toujours transtensif au niveau de la virgation Sud-Ouest du batholite, a permis le fonctionnement
du filon de Saint-Salvy en faille normale, uniquement dans la partie du filon se trouvant dans la
zone distensive. Cet épisode est probablement trds bref, car cette bréche béton I dépasse rare-
ment quelques centimétres de puissance.

L3, I inéralisai é .
- la sidérite I
- la sphalérite

- localement (au Rouquis), la sidérite IT

La sidérite I précéde la mise en place de la sphalérite. Les minéralisations en sidérite et en sphalé-
rite se sont déposées autour des corps siliceux précédemment décrits, ne les recoupant qu’ occa-
sionellement. Bien qu’il soit difficile de faire une estimation des quantités relatives des diverses
minéralisations, le volume total de sidérite et de sphalérite est environ dix fois moins important
que le volume de silice. Le pourcentage de sidérite par rapport 2 la sphalérite est variable suivant
les secteurs de 1a mine :

- 1a masse de sidérite est plus importante & I'Ouest qu’a ’Est ;

- elle est également plus importante en bas de la mine qu’en haut.

Le rapport des volumes de sidérite et de sphalérite est environ 1/10 dans la mine principale.
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I11.3.1. La sidérite I

La composition chimique de la sidérite est proche du pdle sidérite pur. La composition des diffé-
rentes successions de cristaux de sidérite est la méme, malgré de 1égeres fluctuations dans la te-
neur de certains éléments (Fig. B.IIL14). -

La sidérite I est quasi ubiquiste et est le plus souvent disposée en placages d’épaisseur millimé-
trique & centimétrique sur les épontes et les pourtours des blocs de bréche. La sid€rite sert rare-
ment de ciment de bréches et se limite 2 des veinules ou 2 des placages sur les €épontes ou les
blocs de bréches.

La masse de sidérite est composée de nombreuses couches de cristaux, déposés en plusieurs fois
par des venues minéralisées successives. La base de chaque couche de cristaux est “sale”, tradui-
sant la présence d’impuretés collectées par le fluide lors de son cheminement. Cette sidérite
constitue parfois localement un ciment de bréche de schistes et de quartz, mais est trés souvent
cristallisée en cristaux en peigne, sur lesquels s’est déposée ultérieurement la sphalérite.
Localement (chantier 72 W), la sidérite atteint 3 2 4 m de puissance. Elle cimente alors une
bréche de petits éléments de schistes et d’aplites de taille plurimillimétriques a centimétriques, au-
tour desquels la sidérite a poussé de fagon radiale, formant ainsi des petites balles de cristaux au-
tomorphes de sidérite entourant un germe. Le dépot de la sidérite s’est alors effectué sous la
forme d’un entassement de ces balles, comme 1’attestent les cavités géodiques subsistant entre
certaines d’entre elles (Fig. B.II1.15). Ce mode de dépdt semble &tre similaire a celui décrit plus
haut dans les lames de quartz.

III.3.2. La sphalérite

La sphalérite de Saint-Salvy est sombre. Les analyses chimiques montrent une teneur en fer va-
riant entre 1.3% et 5.2%. Des inclusions de chalcopyrite sont parfois visibles, associée a des
traces de bornite, chalcocite, boulangérite et pyrrhotite (Marcoux, 1989). Le germanium, dont la
teneur élevée (jusqu’a 2600 ppm) caractérise la sphalérite de Saint-Salvy, se répartit principale-
ment 2 la périphérie des cristaux (Halfon et Rosique, 1973 ; Geldron, 1981). Le dépot de la
sphalérite est cyclique. Les cristaux sont zonés réguli¢rement par des bandes alternativement
claires et sombres de 50 pm d’épaisseur environ, témoignant a la fois d’un changement de la chi-
mie des fluides, et d’une régularité dans les successions de ces changements (Fig. B.III1 6).
Dans les zones exploitées, la puissance cumulée de la sphalérite varie entre 0.5 et 1 metre (chan-
tier & 15% de sphalérite sur une largeur exploitée de 3 metres). La sidérite se trouve souvent en
¢éléments de bréche dans un ciment de sphalérite. Les premiers cristaux de sphalérite ont souvent
cristallisé sur la sidérite qui tapissait les épontes ou les blocs de bréche (Fig. B.IIL.19). Les cris-
tallisations ultérieures se trouvent par contre davantage au contact des schistes, traduisant une
évolution des ouvertures, et par conséquent de la fracturation, au fur et 2 mesure que les dépots
de sphalérite s’effectuaient. Les premiers cristaux ont ét€ souvent dissous ou érod€s par le fluide
arrivant, avant que celui-ci ne dépose la cristallisation suivante.
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Fig. B.IIL.14 : Corrélation entre Mg et Mn dans les sidérites I.Les coordonnées sont expri-
mées en cations. (D’aprés Marcoux, 1989)




E Schists + Qz

Fig. B.III.19 : Bréches expansives cimentées par de la sidérite, puis par de la sphalérite. Les
épisodes de fracturation sont nombreux. Les premiers dépots de sphalérite se sont fait au contact
de la sidérite, puis au fur et a mesure que la bréchification de la structure prenait de 1’ampleur, les
dépbts se sont fait au contact des schistes. La fracturation est assistée par les fluides.(chantier
62W, mine principale)
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Fig. B.IIL.21 : Structures distensives dues 2 un jeu dextre dans lesquelles la sidérite et la
sphalérite ont cristallisé. La veine de sphalérite A a rejouée en décrochement dextre aprés/pendant
le dépdt de la sphalérite.(chantier 78W, Mine du Rouquis).
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1
La morphologie des corps contenant la minéralisation économique en sphalérite peut se répartir l
en deux ensembles. L’aspect des ouvertures minéralisées en sphalérite est différent suivant qu’on {
se trouve & I’Ouest ou a I’Est de I’exploitation. |
|
-a- A I’Ouest de la mine principale, dans les niveaux exploités actuellement : les corps mi- |£
néralisés se présentent sous la forme de lentilles adjacentes i la zone centrale fortement silicifiée. |
Ces lentilles sont composées le plus souvent d’un lacis de veines de bréches de sphalérite de
puissances variables mais qui dépassent rarement un metre de puissance (Fig. B.IIL.17). Le mi-
nerai se présente sous la forme de bréches a éléments de schiste, quartz, sidérite et accessoire-
ment d’aplites et & ciment de sphalérite, passant localement progressivement a de la sphalérite
massive (puissance maximale observée : 2,5 m au chantier 72 W). Lorsque le passage des
bréches a ciment de sphalérite a la sphalérite massive existe, les bréches se trouvent toujours
(dans Jes cas observés) en dessous de la sphalérite massive. Les bréches ont une extension im-
portante et constituent une part importante du minerai exploité. Ces corps minéralisés ont une ex- |
tension horizontale pluri décamétrique. Verticalement, leur extension est relativement mal appré- |
hendée, mais dépasse la centaine de metres. Leur morphologie est assymétrique : les lentilles du
toit se pincent plus vite & I’Est qu’a ’Ouest.

-b- Lorsque I’encaissant est plus rigide (au Rouquis), la sphalérite se présente le plus souvent
sous la forme de stockwerks de filonnets de sphalérite d’épaisseur millimétrique 4 décimétrique
s’étant mis en place dans les fractures débitant le pourtour des zones siliceuses (schistes méta-
morphisés, stockwerks de quartz ou bordure de zones hypersiliceuses). Le débit de 1’encaissant
est le méme dans tous les cas: il s’agit de lentilles (ou “poissons™) de schistes silicifiés de dimen-
sions décimétriques & métriques, découpées par des plans subverticaux dont les directions oscil -
lent entre N60 et N90-100. Le jeu de ces différents plans a permis de créer des ouvertures trés
locales (de puissance centimétrique a décimétrique pour une taille de 1 ou 2 métres au maximum)
dans les zones favorables (N90-100) entre ces lentilles, dans lesquelles la sphalérite a pu se dé-
poser, tandis que les zones défavorables (N60) jouaient en compression.

Ces stockwerks ou chevelus de sphalérite s’organisent autour d’une “racine” locale (veine princi-
pale de puissance décimétrique 2 pluridécimétrique) que 1’on retrouve d’un front a 1’autre (Fig.
B.IIL.18), alors que le chevelu de veines dans son ensemble n’a pas de continuité suffisante pour
que sa morphologie précise puisse étre établie (les sauts de un 4 deux métres imposés par 1’avan- |
cée des fronts de taille ne permettent pas de retrouver les structures inférieures a ces dimen- ‘
sions). |

|
La morphologie des corps minéralisés peut varier trés vite : ainsi, au chantier 15 E situé a I’Est
du Rouquis, la minéralisation se présente au mur sous la forme d’une bréche a ciment de sphalé-
rite de puissance décimétrique (peu rentable, ce chantier a été vite abandonné), tandis qu’au toit,
la minéralisation se présente sous la forme d’un chevelu de veines de sphalérite, de puissance
centimétrique & décimétrique, découpant I’encaissant en lentilles ou “poissons” de taille métrique.
La différence entre les deux provient essentiellement de la nature de 1’encaissant (schistes graphi-
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Fig. B.IIL15 : agglomérat de “balles” de sidérite (diamétre:environ 1 cm) formées de cristaux ayant poussé
concentriquement autour d’un germe plurimillimétrique constitué de fragments de schistes et/ou de quartz. le
dép6t de la sidérite s’est effectué A cet endroit (chantier 72W) sous la forme de ces balles, qui ont été cimentée,
sitdt leur dépdt effectué, par de la sidérite venant cristalliser entre les balles. Des vides subsistent entre les
balles.

Fig. B.IIL16 : Successions de bandes de croissance & I'intérieur d’un cristal de sphalérite. Les bandes de
croissances, alternativement claires et sombres, témoignent d’une évolution cyclique des conditions de dépots.
Plus les bandes sont sombres, plus la teneur en fer est importante (plus le pH du fluide est bas).




- Fig. B.IIL20. : Orientation de quelques filonnets de sphalérite dans la structure. Deux familles
~ apparaissent : D'une part des filonnets orientés dans le sens de la structure (N 70-90°) ; d'autre part
" des filonnets orientés N110° environ qui sont ouverts dans un contexte de cisaillement dextre,

Fig. B.IIL.22. : Orientations de filonnets minéralisés dans les recoupes de I'interfilonnien du Rouquis.
(Canevas de schmidt, hémisphére inférieur, 19 mesures)

Fig. B.II.24. : Orientations des plans minéralisés (sphalérite) perpendiculaires 2 la structure,
au Rouquis. L' orientation moyenne est 157N 85E (Canevas de schmidt, hémisphére inférieur,
24 mesures) :




teux trés schistosés au mur ; schistes trés silicifiés au toit).
II1.3.3. La sidérite II

La sidérite I ne se rencontre que sous la forme d’un réticule léger de filonnets millimétriques re-
coupant schistes, quartz, sidérite I, et sphalérite. Cet épisode, anecdotique, scelle la mise en
place des sulfures. La composition chimique de cette sidérite II est différente de celle de la sidéri-
te L. Celle-ci se caractérise par une teneur élevée en zinc (jusqu’a 33% de ZnO) du centre des
cristaux, a I’origine d’un zonage de ceux-ci (Marcoux, 1989).

IT1.3.4. Cinématique liée & la mise en place de la sidérite

L'analyse de la fracturation liée 4 la mise en place des sulfures et de la sidérite a été menée de plu-
sieurs fagons. Les filonnets minéralisés isolés sont rares dans les zones exploités et le plus sou-
vent orientés dans le sens de la structure et de la schistosité, c’est 4 dire N60°-80° (Fig.
B.IIL.20). Ces filonnets ne sont pas représentatifs de la déformation qui les a engendrés, car ils
se situent au ceeur de la zone de déformation (& I'interface schistes-zone silicifiées) et sont donc
soumis a un régime de containtes trés local. En revanche, les filonnets de sphalérite situés dans
Iinterfilonien trés siliceux (entre les veines du toit et du mur) sont plus représentatifs du régime
de déformation qui régnait alors, car ’interfilonien a enregistré les mouvements relatifs entre Ie
mur et le toit de la structure. ‘

Quelques veinules de sidérite recoupant 1’interfilonien, sont placées en contexte de cisaillement
dextre (Fig. B.IIL.20). 1l y a trés peu de stries visibles sur les épontes des veines de sidérite ou
de sphalérite (principalement, parce que les ouvertures se sont faites en tension), et elles ne sont
pas exploitables pour en faire 1’analyse cinématique. En revanche, dans les veines du toit et du

mur, de nombreuses zones de relais transtensives entre des petites structures de cisaillement
s’ouvrent en contexte de décrochement dextre (Fig. B.II1.21).

II1.3.5. Cinématique liée & la mise en place de la sphalérite

A_D’Est : Une vingtaine de mesures effectuées dans les interfiloniens de 1’Ouest du

Rouquis (76W) sur des filonnets de sphalérite de puissance centimétrique, présentent une direc-
tion moyenne N110°, verticale (Fig. B.II1.22).
Dans les secteurs les plus cassants, I’encaissant est débité en “poissons” entre lesquels se place
un stockwerk de sphalérite. Les stries associées 2 cette phase sont visibles au Rouquis dans les
schistes métamnorphisés (chantier 15 E au toit) et indiquent un mouvement subhorizontal avec un-
pitch 10°-25%E) (Fig. B.IIL.23). Les “poissons” ou lentilles de schistes silicifiées, sont trongon-
nés par des plans verticaux, perpendiculaires 2 la structure (N160°) (Fig. B.IIL24). Ces plans
sont également minéralisés en sphalérite. Le placage de sphalérite sur ces plans peut atteindre 3-4
cm. Ces plans sont des plans d’extension perpendiculaires 2 la structure, provoqués par un étire-
ment des “lentilles” sous un cisaillement horizontal (boudinage).
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front de taille

] 2N

-

L vue en plan : découpage des schistes silicifiés en lentilles
"pisciformes”. La minéralisation se place entre les lentilles,
dans les vides créés par leur mouvement relatif. Les lentilles
sont €tirées par le cisaillement et débitées par des plans sub-
verticaux, lesquels sont €également minéralisés.

Vue du front de taille dans les secteurs les plus cassants

Schéma des corps pisciformes créés par le cisaillement

Fig. B.II1.23 : Débits des schistes en lentilles pisciformes et stries associées (visibles au 34E
et au 15 E (Rouquis). La minéralisation se place entre les lentilles, dans les vides créés par le
mouvement relatif des différentes lentilles.

Nioo
\

Fig. B.IIL.25 : Filonnet de sphalérite vue en couronne dans la traversée interfilonienne du
6§E. (gnne principale). Le mouvement responsable de sa formation est un mouvement décro-
chant dextre.




Des petites structures extensives apparaissent également dans la caisse filonnienne, témoignant
d’un contexte de cisaillement dextre lors de la mise en place de la sphalérite (Fig. B.IIL.21).

La forme et la position des corps minéralisés, déterminés par des levés de fronts de taille succes-
sifs (chantier 15 E au mur), constituent également des informations & prendre en compte quant au
sens du mouvement ayant engendré les ouvertures dans lesquelles la minéralisation a pris place.

A _1I'Oyest : e décrochement dextre ne s’exprime pas de maniére aussi nette. Quelques
filonnets de sphalérite sont orientés N100° (subverticaux) dans I'interfilonien (Fig. B.IIL.25).
Les ouvertures contenant le minerai, situées autour des corps siliceux, ont plus d’ampleur qu’au
Rouquis. Les bréches remplissant les ouvertures sont des bréches d’implosion, témoignant de
’expansion des cavités (Fig. B.II1.19). Dans la mine principale, les ouvertures se sont souvent
ménagées par une délamination des schistes. La géométrie des corps minéralisés est assymé-
trique, leur pincement vers 1’Est se faisant plus brutalement que vers I’Ouest. La géométrie des
corps siliceux suit celle de la minéralisation (Fig. B.ITL.26) (chantier 72W).

I1L.3.6. Conclusions sur la minéralisation (sidérite et sphalérite) et inter
prétations.

Les observations et les mesures effectuées sur les filonnets de sphalérite dans les corps siliceux
interfiloniens (entre la veine du mur et celle du toit) s’intégrent bien dans le cadre d’un mouve-
ment décrochant dextre. . '

Les corps silicifiés jouent un role prépondérant dans la mise en place des sulfures. La sphalérite
(et la sidérite) se sont systématiquement localisées & proximité immédiate de ces corps silicifiés
(Fig. B.I1.27 et 28). Le contraste de rhéologie a permis a la fracturation de se localiser sur les
épontes des corps les plus compétents. Ce n’est toutefois pas le seul rdle des corps siliceux. Les
minéralisations du toit de la structure et celles du mur sont disposées en quinquonce dans la mine
principale (Chabod, communication personnelle) : lorsque les minéralisations du toit sont abon -
dantes, celles du mur sont pauvres, et réciproquement (ceci étant vrai lorsque les deux veines, du
toit et du mur, sont toutes deux minéralisées, c’est a dire dans les niveaux supérieurs de la mine
principale). La plupart des lentilles de sphalérite sont assymétriques, avec, en ce qui concerne
celles du toit de la structure, une tendance 2 se pincer plus “rapidement” A I’Est qu’a 1’QOuest
(Fig.B.IIL.26). 11 apparait donc, & I’échelle décamétrique, que les corps minéralisés massifs et/ou
bréchiques les plus importants se situent systématiquement le long des corps siliceux décrits pré-
cédemment, 4 1’endroit ou ceux-ci présentent une flexure convexe. Les ouvertures se referment
(partiellement ou totalement)  Ia hauteur de la flexure concave (symétrique de la précédente).

I1 est probable que ces ondulations (flexurations) assymétriques des corps siliceux (et de 1’inter-
filonnien dans son ensemble) soient dues au cisaillement dextre de ces corps, emballés dans la
caisse filonienne entre les deux plans du mur et du toit de 1a structure (Fig.B.IIL29). La taille de
ces ondulations, rapportée a la puissance de la structure (30 m) est peu importante, mais suffit
pour ménager dans les endroits les plus favorables des ouvertures de puissance métrique. La di-
latance de la structure est alors d’environ 1/30e, c’est & dire 3%. C’est un chiffre raisonnable,
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Fig. B.IH.26 : Schéma de la disposition de la minéralisation au 72 W au toit (vue en plan).
La minérralisation suit les contours du corps siliceux. Les lentilles minéralisées sont assy-
métriques.
ﬂ) ........................................... .
R R s ) Epaisseur du
S s arares corps compétent
b)

Epaisseur + dilatance

ZOnes en tension

zone de faille
corps siliceux

Fig. B.II1.29. : a) Corps compétent emballé dans une zone de faille plastique.

b) Lors du cisaillement, le corps compétent se plisse, ou se flexure. Des zones en tension appa-
raissent dans les flexures concaves, de morphologie assymétrique. Les zones en tension du mur
sont disposées en quinquonce avec celles du toit. La flexuration des corps siliceux implique une
dilatance de la structure. Les zones en tension constituent des drains privilégiés pour les fluides
qui circulent dans la structure.
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d’autant plus que la pression fluide a certainement joué un rdle non négligeable dans I’ouverture
des zones minéralisées, comme en témoigne la fracturation assistée par la pression des fluides.

| Ce phénomene d’ondulation de la zone siliceuse est une des clés majeures de la mise en place de
. !; h la minéralisation économique dans la mine principale. 11 est probable que la répartition de ces
U' | flexures le long d’une lentille d’une part, et le long de la structure d’autre part, réponde 2 des cri-
| | téres mécaniques et géométriques (rapport épaisseur/longueur ; largeur de la caisse, contraste de
i ‘ compétence entre les zones siliceuses et le remplissage du reste de la caisse, etc.).
i Au Rouquis, on retrouve ce phénomene d’ondulation dans les chantiers dont la zone siliceuse est
| au contact de schistes non métamorphisés. Ailleurs, dans les secteurs les plus cassants, ce sont
les vides entre les lentilles pisciformes créées par la fracturation qui servent de structures hotes &
la minéralisation.

III.3.7. Estimation du temps de mise en place de la sphalérite

On peut reprendre le méme raisonnement que pour la mise en place du quartz (voir B.IIL.1.1.6)
1l pour calculer la taille du rejet décrochant sur le filon pendant la mise en place de la sphalérite.

On a estimé la puissance de 1’ouverture théorique pendant la mise en place du quartz 3 60 m (Fig.
B.II.10). On ne trouve qu’une puissance de quartz de ’ordre de 20 métres (environ) dans le
filon de Saint-Salvy, soit le tiers attendu. Le reste est probablement réparti sur I’ensemble du
champ filonien. )

Si’on prend ce méme rapport de 1/3 entre la puissance de sphalérite trouvée dans le filon et la
puissance théorique de sphalérite totale sur ’ensemble du champ filonien, on obtient une puis-
sance théorique totale de 3 métres. Une ouverture de 3 metres au niveau de la mine principale
(N80°), correspond & un jeu décrochant de 10 métres environ sur le filon de Saint-salvy orienté
N60°. A raison d’une vitesse de déplacement relatif des deux compartiments en vis 2 vis (le gra-
nite et les schistes) de 3 mm/an, il faut 3500 ans pour mettre en place la sphalérite. Ce temps
étonnemment court est & prendre avec précaution, mais il est A rapprocher du temps de cristallisa-
tion de 2000 ans pour 0.1 m de sphalérite (soit une veine de puissance 2 x 0.1 m = 0.2 m) dans
it une mine du Colorado, estimé par Barton et al. (1977) par d’autres méthodes.

| ,

|

il IIL4. La bréche béton II

11 Cette structure bréchique, ubiquiste au toit de la structure, est ainsi nommée par les mineurs 2
ik cause de sa compacité et de sa dureté et est de type compressif (bréche d’attrition). Les éléments
de cette bréche (sphalérite, sidérite, schistes, quartz, fragments d’aplite) de tailles millimétriques
a décimétriques sont trés émoussés et broyés, et sont emballés dans un ciment carbonaté inter-
granulaire. De la calcite apparait localement a I'intérieur de cette bréche sous forme d’agrégats de
cristaux automorphes.La calcite est également présente en petite quantité dans le reste de la caisse
i recoupant toutes les minéralisations antérieures et est associée localement 2 la pyrite.
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Fig. B.111.27 : (Chantier 15 E, Rouquis, vue vers I'E). Mur
de la structure. La minéralisation (hachurés) est disposée a
proximité immédiate des bréches siliceuses. Le corps
siliceux fait environ 15 m de puissance.

N _ S

Fig. B.II1.28 : (Chantier 54 W, Mine principale, vue vers
I’E). Mur de la structure. La minéralisation se dispose sous
la forme d’une veine de sphalérite massive. Elle est située a
proximité immédiate d'une masse siliceuse importante, Le
quartz est également massif.




La puissance de cette bréche est trés variable. Le plus souvent décimétrique, elle peut atteindre 2
metres de puissance (chantier 28 W) ou se réduire 2 1 ou 2 centimétres localement. Elle semble
s’étre localisée de préférence dans la minéralisation (sulfures) (Fig. B.II1.30).

Cette bréche est associée & deux épisodes tectoniques indépendants, et postérieurs 3 la mise en
place des sulfures.

-1- La bréche béton II est associée A des plans de failles, localisés an toit de la structure, et pré-
sentant un jeu en faille normale important (Fig. B.II1.30). Ces plans sont striés par des canne-
lures verticales, dont la taille traduit I'ampleur du mouvement. Ce jeu en faille normale survient
aprés la mise en place de la sphalérite : le mouvement majeur est accompagné par une multitude
de petites failles normales, qui recoupent la minéralisation et la décalent verticalement avec par-
fois des rejets plurimétriques. Ces petites failles normales sont souvent de forme listrique & ver-
: gence variable (N ou S) et n’ont pas une extension considérable (décamétrique au plus). Elles se
| localisent souvent dans la minéralisation, introduisant dans certains secteurs un désordre impor-
: tant dans la géométrie acquise lors de la mise en place de la minéralisation. Leur miroir de faille
est souvent “vitrifi€” ; ceci traduisant probablement la rapidité du mouvement produit (Jebrak,
1992). Elles traduisent sans doute des phénomenes de tassement 3 I’intérieur de la caisse, dus au
mouvement majeur en faille normale. La bréche béton II est (au moins en partie) causée par ce
jeu en faille normale.

- 2 - La bréche béton II est également associée A des plans de failles au toit de Ia structure, maté -
rialisant le dernier épisode tectonique ayant affecté la structure de Saint-Salvy. Au chantier 72W,
les stries associées A cet épisode sont toutes sur des plans coplanaires a Ia structure (soit orientés
80°N a 60°N) et ont toutes un pitch relativement fort de 30° & 50° Ouest. Le sens du mouvement
est visible au Rouquis (au 15 E Toit) ol des parties de la caisse filonienne ont été décalées vers le
haut causant un dédoublement local de la veine du toit. Les stries ( pitch 30° & 70° Ouest) et des
crochons de faille associés dans les schistes, indiquent un mouvement en faille inverse i forte
composante senestre (Fig. B.III.31). Des petites failles inverses affectent également I’interfilon-
nien (chantier 62W).

La bréche béton II associée & ce mouvement est une reprise de la précédente (chantier 62W).

Des mesures de contraintes, effectuées par I’école des Mines de Paris 2 I’intérieur de la structure,
montrent que la structure est actuellement en compression ( Chabod, communication personnel -
le)

IILS. Conclusions (Fig. B.I1.32)

' La structure de Saint-Salvy a été créée par un décrochement dexire. Les fluides qui y ont circulé,

| ont assisté, par leur pression, la fracturation pendant les dépdts des différentes minéralisations.
Au dépdt du quartz correspond un rejet décrochant dextre d’environ 200 m, matérialisé entre
autres par la création d’un corps siliceux a I'abri de 1a lame aplitique majeure. La silicification de
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SCHISTES METAMORPHISES

CORPS MINERALISES DECALAGE ET DESORDRE

DANS LA CAISSE FILONNIENNE

SCHISTES NOIRS

INTERFILONIEN SILICEUX

Fig. B.IIL.30 : Jeu en faille normale important localisé sur les épontes du filon de Saint-
Salvy. Ce mouvement est responsable de la formation de la bréche béton II et de la formation

de petites failles normales qui décalent la minéralisation. Il survient apres la mise en place des
sulfures.

Fig. B.II.31. : Stries tardives sur des plans recoupant toutes les structures antérieures
et associées a la bréche béton II (Canevas de Schmidt, hémisphére inférieur), 28 mesures
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Fig. B.III.32. : Récapitulatif de la cinématique du filon de Saint-Salvy et des structures associées.




la structure est hétérogéne. Deux phénomenes interviennent dans la localisation des zones sili
ceuses :

- L’ouverture de fentes d'extension dues au comportement du matériau soumis 2 un cisaillement.
Suivant les terrains affectés, ces fentes d'extension se matérialisent par des ouvertures métriques
remplies de quartz massif (quartz en boules), ou par des stockwerks de quartz de puissance dé-
camétrique.

- Le comportement des aplites permet, par leur contraste de compétence avec les schistes qui les
emballent, de ménager 2 leur hauteur des ouvertures qui constituent des drains privilégiés pour
les fluides.

Le dép6t du quartz a été interrompu par un changement trés bref de cinématique de la structure,
qui, d’un régime décrochant dextre est brutalement passé & un jeu en faille normale, matérialisé
par une bréche de type compressif (bréche béton I). I est probable que ce changement de ciné-
matique soit correlé avec un changement dans la dynamique des fluides qui, par leur pression,
maintenaient jusqu’alors la stucture cuverte.

Les dépdts de la sidérite puis de la sphalérite se sont effectués autour des corps siliceux précé-
demment formés. La cinématique en vigueur est un décrochement dextre transtensif, permettant
P’expansion des zones bréchifiées par le mouvement. Les corps siliceux précédemment formés,
dont le contraste de compétence qu’ils ont avec les schistes dans lesquels ils sont emballés régit
leur comportement, sont déformés par le mouvement cisaillant. Cette déformation (flexuration)
permet de localiser des zones en tension, qui constituent des drains privilégiés sur leurs épontes.
Le rejet décrochant de la structure de Saint-Salvy pendant la mise en place de la sphalérite est de
I"ordre de la dizaine de métres, ce qui implique une durée de cristallisation de la sphalérite trés
bréve (probablement inférieure & 10000 ans).

Apres la mise en place de Ia sphalérite, la structure de Saint-Salvy est affectée par un jeu en faille
normale important, dont le rejet n’est pas quantifiable. La bréche résultante (bréche béton II) se
localise préférentiellement au toit de la structure dans la minéralisation en sphalérite. A cette

bréche béton I1 est associée localement de la calcite, contemporaine de celle qu’on retrouve en
quantité dans le filon des Huttes.

La succession des minéralisations (quartz, sidérite, sphalérite, calcite) est classique dans les pa-
ragéneses hydrothermales. Aussi il est logique de penser que ces quatre minéralisations tradui-
sent un continuum hydrothermal, et par 13-méme une continuité dans les mouvements qui affec-
tent la structure et qui permettent de créer les drains nécessaires 4 la circulation des fluides.

Une phase tardive (probablement encore active, car probablement d’origine pyrénéenne) affecte

la structure qui rejoue en décrochement senestre avec une composante importante du monvement
en faille inverse. Ce rejeu se traduit dans la structure par une remobilisation de la bréche béton II.
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IVLES FLUIDES DANS LA STRUCTURE DE SAINT-SALVY : CARACTERI-
SATION ET APPROCHE DES CONDITIONS DE CIRCULATION

IY.I Introduction

Les principales minéralisations sont (d’importance tout a fait inégale ; voir tableau B.1.8) :
Quartz |
Dolomie-ankérite
Sidérite I
Sphalérite
Sidérite IT
Calcite

Deux aspects des fluides ont étés abordés : leur dynamique et 1’étude des inclusions fluides.
Parmi les diverses minéralisations du filon de Saint-Salvy, c’est le quartz qui offre les possibili-
tés d’investigations les plus poussées. Certains types de cristallisation permettent d’estimer les
vitesses des circulations, et les inclusions fluides permettent une approche des conditions phy-
siquo-chimiques qui régnaient au moment de la cristallisation du quartz. En revanche, en ce qui
concerne la sphalérite et la sidérite, les informations fournies par les différentes caractéristiques
de ces deux minéralisations, ne permettent pas de caractériser la chimie des fluides qui les ont dé-
posés. Les inclusions fluides sont u#s difficiles & trouver dans la sidérite, et la biréfringence et
I’aspect tres sale de la sidérite n’ont pas permis de faire de bonnes mesures sur les quelques in-
clusions trouvées. La sphalérite est trés sombre, ceci étant du 2 sa forte teneur en fer. Les inclu-
sions sont trés petites (<1 pm) et peu visibles, surtout avec le matériel dont nous disposions pour
faire les mesures. Les analyses de composition et de température d’homogénéisation des inclu-
sions se sont donc limitées au quartz.

V2. Evaluation d Jitions de_circulations des fluid

IV.2 1. Le quartz en boules
IV.2.1.1. Morphologie

Tous les facies de cristallisation de quartz rencontrés dans la structure filonienne de Saint-Salvy
sont classiques (cristallisations en peignes, en rubans, ou géodiques), sauf un, rencontré dans
les fentes de tension subverticales en quartz massif. Les cristaux de quartz, subautaumorphes, se
disposent de fagon radiaire autour d’un germe central dont la taille est de 1’ordre du mm, de fagon
a former une boule de 1 & 2 cm de rayon (Fig. B.IV.1). La croissance de ces cristaux est discon-
tinue, car les “boules” présentent des zonages concentriques autour du germe central (Fig.
B.IV.2). Ces zonages témoignent de la croissance simultanée de tous les cristaux d’une boule.
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Fig. B.IV.1 : Quartz en boules. Les boules font entre 2 et 4 crn de diamétre. Elles sont formées
} de cristaux de quartz sub-automorphes radialement disposés autour d’un germe central, tradui-
| sant un milieu de croissance isotrope. Le dépdt du quartz s’est fait sous la forme de ces boules.
L’échantillon provient de la surface ot Ialtération a permis de mettre en évidence la structure du
| quartz.

Fig. B.IV.2a : Dé1ail d’une boule de quartz vue en lame mince (chantier 72 W). Le germe central
_ est constitué de plages brunes, qui sont des feldspaths potassiques (adulaires). Ces feldspaths
‘ | sont enrobés dans un quartz microcristallin, sur lequel se développe les cristaux de quartz. Ceux-
| i ci sont constitués d’alternance de plages riches en inclusions {plages noires) et pauvres en inclu-
: sions. I est possible que la richesse des inclusions traduisent un milieu en ébullition (dégazage
important), tandis que les plages sans inclusions traduisent un milieu de croissance plus
“tranquille”. Le haut de la photo est occupé par de la sidérite.

Fig. B.IV.2b : Vue en lame mince d’une section perpendiculaire aux cristaux de quartz consti-

tuant une boule. La croissance cristalline se fait également perpendiculairement 3 1’axe du cristal.
La section est hexagonale.

| Fig. B.IV.3 : Vue en lame mince d’un cristal de quartz constituant une boule. Les inclusions sont
‘ disposées en faisceaux (plumes), traduisant des phases de croissances successives. Ces inclu-
sions, trop petites, ne sont pas analysables. En revanche, quelques “grosses” inclusions appa-

raissent dans les plages plus claires. Le rapport des volumes des phases gazeuse et aqueuse est
i trés variable, traduisant vraisemblablement un milieu en ébullition.

Fig. B.IV.4 : Z¢olite non identifiée dans le quartz de Saint-Salvy. Sa présence traduit un milien
hydraté et ionisé de température > 250°C

Fig. B.IV.5 : Cristal de quartz appartenant & une boule, vue en fausses couleurs (bleue) (épais-

seur de 1a lame mince = 100 pum). Des fragments d’autres cristaux (blancs) sont incorporés dans
Ie cristal, témoignant de chocs durant la cristallisation.

Fig. B.IV.10a et 10b : Corrosion de I’encaissant par les fluides responsables du dépét de la spha-
Iérite. L’encaissant (schistes silicifiés) est en blanc. La sphalérite est brune. La corrosion a pour
effet de remonter le pH des fluides, et par conséquent de provoquer le dépdt des minéralisations.
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Ces boules se trouvent actuellement agglomérées, formant des lames de quartz massif, subverti-

" cales, de 1 & 2 m de puissance pour des dimensions horizontales et verticales de une  plusieurs
centaines de metres (Chapitre B.IIT). Du fait de I’incompatibilité géométrique que présentent ces

. poules entre elles pour s’encastrer parfaitement, il subsiste dans ces lames de quartz des cavités
millimétriques & centimeétriques présentant une apparence géodique. La présence de ces cavités
traduit le fait que toutes les boules se sont formées en méme temps, & la méme allure.
En lame mince, les cristaux apparaissent disposés radialement autour du germe central. Les in-
clusions fluides (et/ou gazeuses) sont trés nombreuses et trés petites (< 1 um), quoigue plus den-
sément réparties 3 proximité des changements de zone et sur les pourtours des cristaux. Elles for-
ment des faisceaux (plumes) qui semblent traduire les phases de croissance des cristaux (Fig.
B.IV.3). Dans ce cas, la taille des inclusions ne permet aucune mesure. Toutefois, dans certaines
boules, les inclusions sont plus grosses et moins denses : quelques mesures sont alors possibles.
Des z€olites apparaissent a I’intérieur de quelques cristaux, traduisant un milieu de croissance
aqueux, fortement ionisé (Fig. B.IV.4). Des petits cristaux, qui sont en fait des fragments de
cristaux plus gros sont incorporés dans certains cristaux. Ils témoignent de chocs durant la cris-
tallisation (Fig. B.IV.5).
Ce type de cristallisation est trés peu décrit dans la littérature (voir Mullis, 1982) et sa formation
n’est en tout cas jamais expliquée.

IV.2.1.2. Problémes soulevés

La morphologie de ce quartz et son mode de cristallisation posent la question suivante : Comment
des boules présentant une croissance cristalline radiaire ont pu se développer simultanément, sa-

chant que ces croissances radiaires traduisent un milieu de croissance isotrope ?

11 faut en effet que le milieu dans lequel ces boules ont cril ait été capable de les sustenter, soit
statiquement, soit dynamiquement, afin d’empécher un dépdt (une “sédimentation™) qui, en en-
tassant les boules, stopperait la croissance cristalline ou la rendrait beaucoup plus hétérogéne
qu’elle n’est.

IV.2.2. Croissance cristalline statique ou dynamique ?
IV.2.2.1. Cristallisation statique

Statiquement, la suspension des boules de quartz n’est possible que dans un milieu au moins
aussi dense que le quartz (pq =2,7).

- Un tel milieu, si on le considere fluide ou visqueux, n’est géologiquement pas réaliste.

- Si le milieu est solide, il faut alors concevoir que les boules ne sont le résultat que d’une trans-
formation secondaire d’un milieu siliceux initial ; un gel par exemple (Sweetman and Tromp,
1990). On connait des exemples de gel siliceux & basse température 1iés 2 des circulations hydro-
thermales ainsi que des phénomenes de dévitrification affectant des verres siliceux (opale).
Cependant, dans le cas qui nous concerne, I’hypothése d’un gel siliceux recristallisant par la
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suite (dévitrification), présente I’'inconvénient majeur de soulever plus de questions que d’en 1é-
soudre :
| - Les gels existent-ils aux températures supposées (250°C-350°C) ?
- Comment est-il possible qu’un gel puisse circuler et ouvrir des fractures par la pression “flui-
| de’?
| - Comment expliquer la répartition homogene des germes (bouts de schistes, de granite ou feld-
spaths précoces ) dans le volume de gel 7
- Comment expliquer ia “récupération” des inclusions fluides et surtout gazeuses, lors de la cris-
! tallisation du gel ?
‘ " - Comment expliquer les cavités inter-boules simplement en faisant appel 4 une rétraction de la
mati¢re passant de I’état amorphe & 1’état cristallin, alors que ces cavités sont rares et dispersées
i tout a fait irréguliérement ?
- Peut il y avoir des zéolites dans un gel ?

I1V.2.2.2. Cristallisation dynamique

I L’autre solution consiste 4 envisager une sustentation dynamique des boules pendant la croissan-

ce cristalline par un fluide dont la vitesse ascentionnelle est suffisante pour empécher le dépot de
ces boules.

IV.2.3. Vitesses des fluides dans la structure de Saint-Salvy
IV.2.3.1. Vitesses des circulations des fluides connues
Les chiffres connus ont été€ résumés au Chapitre A.IL. Les calculs effectués dans le méme cha-
pitre montrent que toutes les vitesses d’écoulement sont possibles (de 0 4 quelques dizaines de

! metres/s). Toutefois, la durée de 1’écoulement est probablement inversement proportionnel 2 sa
| vitesse.

_\J- IV¥.2.3.2. Calcul de la vitesse ascensionnelle minimale d’un fluide
‘ pour qu’il puisse sustenter un corps sphérique

La suspension des boules est conditionnée par la vitesse ascensionnelle du fluide porteur ainsi
! que par sa densité.

Les parameétres en présence sont :
F : force de portance du fluide.
P : poids d’une boule.
P’: poussée d’Archimeéde.

1 D : diametre d’une boule.

I D : diamétre final d’une boule.
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ps + densité du matérian constitutif de la boule.

P : densité du fluide.

C, : coefficient de forme.

V : vitesse ascentionnelle du fluide.

A : section de la boule perpendiculaire au courant.

Q : débit du fluide dans I'ouverture.

S : section maximale de l'ouverture.

S : section résiduelle de 1’ouverture apres le début de formation des boules.

La force nécessaire pour sustenter une boule dans le fluide est :

F=P-p’
avec :
3 3

n.D , ®.D
P=T.ps.g o 0 = g Pog

La force exercée par un fluide en écoulement laminaire de vitesse ascentionnelle V sur un corps
de section A est :

2
F=CypoAy-
Avec dans le cas d’une sphére :
2
n.D
A= 4

La vitesse minimale que doit posséder le fluide pour sustenter une sphére est donc :

V= ’J4.D.g.(Ps - Pe)
3.CxPe

IV.2.3.3. Application numérique

Dy: 0.04 m

pg: 2700 kg/m3

Pe: 500 kg/m3 2300° C
Cy:entre 1 et 1.5

Vmin = 1.5 m/s
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Fig. B.IV. 6 : Schéma de croissance des boules de quartz entrainées dans un courant ascendant
suffisemment rapide pour assurer leur sustentation. a) Des impuretés (fragments de schistes,
feldspaths potassiques) sont entrainés par le fluide ascendant dont la pression permet d'ouvrir

des fentes d' extension. b) La mise en ébullition du fluide due 2 la chute de pression consécutive

a sa libération d'une part, et sa réaction avec l'encaissant d'autre part permet la croissance rapide
des cristaux de quartz autour des impuretés. ¢) La diminution de Ia pression des fluides provoque
la fermeture de la fente d'extension sous I'action de l'élasticité des terrains. d) Une nouvelle pulsée
de fluides liée & un incrément de mouvement sur la structurepermet de réouvrir les fente d'extension
et de remettre les boules en suspension. e) Aprés une nouvelle phase de croissance, la pression chute
de nouveau, refemant la fente. etc... Le résultat est le développement d'une zonation des cristaux.
Les bandes riches en inclusions (CH4) traduisent un dégazage brutal du fluide du 2 la chute de
pression qui accompagne leur libération. Le dépét du quartz se fait sous la forme de ces boule
entre lesquelles des vides subsistent.




Les vitesses verticales nécessaires pour sustenter des boules de quartz de 2 2 4 cm de diametre

dans un milieu aqueux sont de I’ordre de quelques décimétres/s A quelques metres/s.
Certaines des boules présentes dans les lames de quartz ont des diamétres de 20 cm. Cela impose
des vitesses ascentionelles de 3.5 m/s.

Compte tenu de la section horizontale actuelle des lames de quartz (50 2 100 m?), les débits d’eau
2 travers chacune de ces ouvertures devait étre compris entre 50 et 100 m3/s, soit des volumes de

1’ordre 10% m3/an/ouverture.

I} est peu probable que la circulation des fluides soit continue. Les cristaux de quartz présentent
souvent des cernes de croissances, traduisant des arrivées de fluides pulsatives. On peut
connaitre e temps de circulation (cumulé) en connaissant la vitesse de croissance des cristaux.

1V.2.3.4. Temps de croissance cristalline

Les temps de croissance cristalline sont trés mal connus, en tout cas en environnement naturel.
Alors que les temps de nucléation des cristaux sont relativement longs pour un mélange eau pure
- silice, ils deviennent rapides (quelques jours) dés que quelques ppm de Fe3+, A13+, Mn?" ou
Mg2+ coexistent dans la solution, ceci avec des taux de silice méme trés faibles et & des tempéra-
tures trés basses (20°C) (Harder and Flehmig, 1970). Mullis (1982b) fait remarquer que 1’ébulli-
tion abaisse de fagon remarquable la solubilité de la silice dans I’eau, amenant rapidement une

cristallisation de la silice en quartz. Il est probable que le temps de cristallisation soit trés bref (a
1I’échelle des temps géologiques).

I1V.2.3.5. Conclusions sur la dynamique des fluides (Fig. B.IV.6)

La formation de ces boules de quartz témoigne de circulations de fluides importantes, cycliques,
3 vitesse relativement élevée (> 1 my/s). Les structures permettant ces circulations de fluides
étaient des fentes de tension ouvertes dans les schistes par la pression des fluides nécessitant
pour cela des pressions de fluides de 1’ordre de grandeur de 3. Ces résultats sont en accord avec
ce que 1’on sait par ailleurs des fluides qui ont déposé le quartz. Les boules s’entrechoquaient
vraisemblablement et logiquement car des éclats de cristaux sont incorporés dans les cristaux de
quartz (Fig. B.IV.5). Le temps de cristallisation a du nécessairement étre bref, sans quoi des
quantités de fluides démesurées doivent étre invoquées. L’analyse des inclusions fluides permet
de dire que les fluides en question étaient en état d’ébullition au moment ou ils circulaient dans
ces fentes de tension. La cristallisation a alors vraisemblablement été trés rapide, en raison du fait
que les fluides étaient en ébullition, et qu’ils réagissaient fortement avec I’encaissant (corrosion).
11 faut noter que Ie temps de remplissage d’une cavité de quelques décimétres de large par des
boules, correspond en fait au temps de croissance nécessaire pour faire pousser les quelques cen-
timétres de quartz (1 ou 2 cm) représentant le rayon d’une boule. 11 est probable que la croissance
ne s’est pas faite en une seule fois, car les boules sont zonées, témoignant d’atrivées de fluides
successives. Les fentes de tension se refermaient probablement dés que la pression de fluide des-
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cendait en-dessous de o3, et se réouvraient lorsque celle-ci, & la faveur d’une nouvelle impul-
sion, repassait le seuil de 63. Les fentes de tension pouvaient alors avoir une puissance supéricu-
re 4 celle qu’elles ont actuellement, celle-ci ne traduisant que 1’espace occupé par les boules de
quartz.

IV.2.3.6. Autres structures cristallines de morphologie sphérique

Des boules de cristaux de sidérite existent dans certains secteurs de la mine (chantier 72 W) ou
elles sont agglomérées en masse pouvant atteindre 2 meétres de puissance (Fig. B.III.15.). Elles
ont un diametre de I’ordre du centimétre, et sont, 4 part leur composition et leur taille, morpholo-
giquement semblables aux boules de quartz. Leur présence impose des vitesses du fluide minéra-
lisateur de ’ordre de 0.3 & 0.5 m/s (localement). Ces chiffres sont tout 2 fait similaires A ceux
trouvés par Barton et al. (1977) pour des circulations de fluides minéralisateurs en sphalérite.

Les bréches en cocarde constituées de couches concentriques de sidérite et de sphalérite cristalli-
sées autour d’elements de schiste et/ou de quartz arrondis, sont également des structures qui té-
moignent d’une cristallisation en milieu isotrope (Fig. B.IT.12). Leur morphologie est identique
aux boules de quartz et de sidérite. Elles en différent uniquement par une variation des minérali-
sations déposées, qui argumente en faveur d’une remobilisation probable de ces boules par
chaque pulsée de fluides. La taille des €léments des bréches en cocarde peut atteindre 6 cm de
diametre. Les vitesses de fluides nécessaire & leur portance sont de 1’ordre de 1 3 2 nmys.

Ces deux types de structures, marginales en regard de la morphologie générale des cristallisa-
tions de Saint-Salvy, constituent des témoins de zones 2 circulations de fluides rapides. Les
fluides devaient se canaliser dans les zones de perméabilités maximales dans lesquelles leur vites-
se d’écoulement devait &tre rapide. Dans le reste de la structure, les fluides devaient circuler i des
vitesses plus faibles dans des zones maintenues ouvertes grace  leur pression (voir chapitre
Al

Ces zones de circulation rapide dans lesquelles on trouve ces structures sphériques sont proba-
blement des zones d’alimentation de Ia structure en fluide, et constituent des guides 2 suivre dans
la recherche de minerai.

La géochimie des fluides et leur action passée sur la structure de Saint-Salvy nous est accessible
par deux biais :

Etude des inclusions fluides.
Etude des relations entre les minéralisations et 1’encaissant.
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IV.3.1. Le quartz

Les dépdts du quartz ont visiblement subi une évolution entre le début et la fin.

Les premiers dépdts du quartz ont été précédés par la cristallisation de feldspaths pouvant at-
teindre quelques mm?2,.inclus dans les veines de quartz, ou constituant des germes de cristallisa-
tion pour les boules de quartz (Fig. B.IV.2). Ces feldspaths se présentent sous la forme de
plages brunitres en lame mince, sans forme particuli¢re. Leur analyse a la microsonde a révélé
leur caractére exclusivement potassique(Tab. B.IV.7.).

Ech. Si02 FeO TiO2 ARO3 CaO MgO Na20 K20 MnO BaO Total
SIDGS1 65.14 0.00 0.00 18.69 0.00 0.00 0.35 16.54 0.03 0.23 101.01
SIDGS1 64.78 0.11 0.00 1828 0.00 0.02 0.11 16.69 0.00 0.06 100.07
SIDGS1 64.56 0.08 0.00 18.03 0.00 0.00 0.17 17.24 0.00 0.03 100.16
SIDGS1 64.68 0.00 0.00 18.22 0.00 0.07 0.06 17.14 0.00 0.03 100.32
SIDGS1 64.74 0.05 0.02 1831 0.13 0.00 0.25 16.84 0.01  0.00 100.34
SIDGS1 64.63 0.06 0.05 18.42 0.00 000 021 1631 0.03 0.09 99.79

Tab. B.IV.7. : Analyses 4 la microsonde des feldspaths potassiques.

La présence de ces adulaires caractérise un fluide de basse température (< 400°C). L’acidité du
fluide est importante (Fig. B.IV.11).

IV.3.1.1. Les inclusions fluides

Les inclusions fluides se répartissent de deux fagons dans le quartz en boules.

- Des bandes de quartz riches en inclusions (CH4 et H20) alternent avec des bandes pauvres en
inclusions. (Fig. B.IV.2). Ces bandes matérialisent les phases d’accroissement des cristaux. Les
cristaux et la répartitions des inclusions sont similaires & ceux observés par Mullis (1979) dans
les fentes alpines.

- La plupart du temps, ces bandes trés étroites et nombreuses, prennent 1’aspect de faisceaux
(plumes) allongés selon 1’axe d’allongement maximal des cristaux (Fig. B.IV.3). Ces plumes
matérialisent également les phases d’accroissement des cristaux et sont constituées d’inclusions
trés petites, pour la plupart gazeunses (CH4). Dans les plages limpides situées entre ces faisceaux
d’inclusions, des inclusions aqueuses biphasées (eau et vapeur) sont visibles. Les inclusions
aqueuses sont alors plus nombreuses dans le haut que dans le bas de la mine, aux dépend des in-
clusions gazeuses. La plupart des inclusions aqueuses sont trop petites pour permetire des me-
sures avec le matériel dont nous disposions (grossissement maximum sur la platine chauffante =
x 320). Néammoins une centaine de mesures ont pu étre réalisées sur les plus grosses d’entre
elles.

Les bandes d’inclusions sont plus larges dans les cristaux constituant les boules trouvées en bas
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Fig. B.IV.8. : Températures de fusion des inclusions aqueuses dans le quartz. La salinité ‘
du fluide est faible. (5% eq. NaCl).
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Températures d'homogénéisation

Fig. B.IV.9. : Températures d'homogénéisation des inclusions fluides dans le quartz. Les températures
sont trés dispersées, caractérisant une ébullition des fluides lors du dépét du quartz.
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de 1a mine ( chantier 72 W) ( Fig.B.IV.2) que dans les cristaux appartenant aux boules trouvées

en surface (Fig.B.IV.3).

La présence de nombreuses inclusions de méthane caractérise des conditions minimales P > 120
MPa et T > 200°C , tandis que la présence d’inclusions aqueuses au milieu d’inclusions de mé-
thane traduit des conditions de P > 170 MPaet T > 270° (Mullis, 1979) (Fig. B.IV.12)

IV.3.1.1.1. La salinité des inclusions aqueuses

La salinité des inclusions aqueuses dans le quartz est relativement homogene. Le point de congé-
lation moyen se situe aux alentours de - 3.5 ° ¢, caractéristique d’une salinité faible (= 5% poids

eq. NaCl) (Fig. B.IV.8).

IV.3.1.1.2. Les températures d’homogénéisation

Les températures d’homogénéisation sont tres dispersées (Fig. B.IV.9), ceci étant du au fait que
les parts respectives des phases liquide et gazeuse sont trés variables dans les inclusions
aqueuses. Ceci, et le fait que des bulles 2 phase aqueuse (liquide + vapeur) coexistent avec des
inclusions de CH,, suggérent que les fluides étaient en ébullition au moment du dépdt du quartz,
ou au moins en effervescence. Le pic & 174°C est probablement peu significatif, vu par ailleurs
1’étalement des températures d’homogénéisation.de 148°C a 228°C.

IV.3.1.2. La corrosion chimique de I’encaissant

La circulation des fluides ayant mis en place la silice s’est accompagné d’une action chimique vi-
rulente sur les schistes encaissants. La corrosion est d’autant plus efficace que les fluides dispo-
sent d’une perméabilité, de porosité et/ou de fracture, pour s’infiltrer. A proximité immédiate du
filon et 2 ’intérieur de celui-ci, les schistes ont été corrodés chimiquement, les fluides s’infiltrant
dans la masse par les plans de schistosité sous I’effet de leur pression. La corrosion intervient
alors comme phénoméne d’appoint dans la diffusion des fluides en permettant d’étendre le réseau
de pénétration des fluides & proximité des fractures qui en ont assurés 1’arrivée. La corrosion a
deux roles dans 1’évolution de la structure.

- Un role dynamique et géométrique : la corrosion augmente le volume de circulation, et par
conséquent, le volume potentiellement minéralisable. La surface de I’interface fluide-roche aug-
mente également augmentant de ce fait la surface d’échanges chimiques.

- Un rdle chimique : La corrosion de I’encaissant augmente le pH du fluide et par conséquent fa-
vorise les dépots (voir chapitre A.II) ; 1’augmentation de pH est rapide, si la capacité tampon est
faible (fluide riche en équivalent NaCl) ; elle est lente, si la capacité tampon est importante (fluide
pauvre en équivalent NaCl). La salinité des fluides de Saint-Salvy responsables du dépdt du
quartz est faible, ce qui explique 1’ampleur de la corrosion observée.
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Fig. B.IV.11. : champs de stabilité des feldspaths, de la muscovite et de la kaolinite en fonction
d" la température et du rapport K /H" (d'aprés Hemley, 1969). Les feldspaths potassiques de
Saint-Salvy caractérisent un fluide a acidité élevée (pH faible)
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Fig. B.IV.12. Champ d’apparition des inclusions & méthane et H20 dans les fentes alpines.
HHC : hydrocarbones. (d’aprés Mullis, 1979).




1V.3.2. La sphalérite

1V.3.2.1. Estimation de la teneur en Zn du fluide.

La solubilité de la sphalérite dans un fluide dépend (entre autres) de la température, de sa teneur
en sels, et du pH, et peut ére évaluée entre 100 et 10000 ppm suivant les conditions, dans la
gamme de température probable (200° - 300°C)(Barett and Anderson, 1988) (Fig. B.IV).Sil’on
considére une puissance moyenne de sphalérite de 1 m dans ’ensemble de la zone minéralisée,
celd correspond 2 un dépbt de 0.5 m sur chacune des deux épontes de la veine minéralisée. La
longueur d’onde moyenne des alternances entre les bandes de sphalérite claire et sombre est de
100 pm environ (Fig. B.II.16). Chacune de ces alternances correspond 2 un cycle de dépot
(Barton et al., 1977). 11 faut donc 5000 cycles de dépdt pour obtenir les 0.5 m de sphalérite. En
supposant que I’ouverture de la veine soit constante, le rapport entre le volume de sphalérite dé-

posé a chaque cycle et le volume du fluide (de la veine) est de 2.10%. Compte tenu des densités

respectives de 1’eau et de la sphalérite, cela correspond & 40 ppm de ZnS déposées par le fluide
dans la structure 2 chaque incrément de dépot. 11 s’agit d’une valeur minimum, compte tenu du
fait que la taille des ouvertures n’est pas constante et évolue au fur et 2 mesure que la fracturation
se produit. On peut raisonablement considérer que le fluide dépose en fait entre 40 et 800 ppm de
ZnS a chaque fois qu’il raverse la structure. Ces valeurs sont similaires a celles estimées par

Barton et al. (1977).
1V.3.2.2. Corrosion

Les fluides qui ont déposé la sidérite et la sphalérite ont également eu une action corrosive sur
Pencaissant (Fig. B.IV.10a et 10b). Les schistes et la silice précédemment déposée sont COITO-
dés. La dissolution du quartz montre que les fluides sont sous-saturés en silice.

Les cristaux de sidérite ne sont pas corrodés par le fluide qui a déposé la sphalérite. Les deux mi-
néralisations proviennent probablement du méme fluide soumis a une évolution de leur degré de
saturation en carbonates et €n sulfures. Les conditions évoluent lentement, avec localement des
petites zones de sidérite 2 I'intérieur de la sphalérite, wraduisant le fait que la modification des
conditions de dépdts évolue progressivement, avec parfois des “retours en arriere”. La présence
d’un pourcentage non négligeable (1.3% a 5.29%) de fer dans la sphalérite, montre Ja continuité

de la présence de cet €lément.
1V.3.3. pH des fluides

Le pH des fluides ayant déposé le quartz peut atre estimé d’apres les feldspaths potassiques.
Ceux-ci caractérisent un pH bas (Fig. B.IV.11). Ceci corrobore la corrosion que ces mémes

fluides développent sur les schistes.
Le zonage de la sphalérite qui traduit des variations de la composition en fer de la sphalérite, peut

étre provoqué par une oscillation du pH de la solution & température constante. Les teneurs en fer
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de la sphalérite dépendent des activités du soufre et de 1’oxygene. Parallélement, les fortes te-
neurs en fer de la sphalérite sont caractéristiques d’un pH bas, tandis que les faibles teneurs en
fer caractérisent un pH plus élevé (Barton et al., 1977). Le zonage de la sphalérite traduit proba-
blement I’évolution cyclique du pH du a la corrosion de I’encaissant par les fluides responsables
du dépdt de la sphalérite, ceci & chaque nouvelle arrivée de fluides.

IV.3.4. Origine des fluides

La sidérite et la sphalérite proviennent toutes les deux d’un méme fluide soumis & une évolution
chimique lente,

La controverse sur ’origine du Zinc entre une remobilisation de minéralisations stratiformes
Cambriennes et une origine magmatique des minéralisations a été levée par Marcoux (1992). Les
signatures isotopiques du Plomb provenant du filon de Saint-Salvy d’une part et du granite
d’autre part, sont identiques.

Les fluides minéralisateurs de la structure de Saint-Salvy proviennent tous du granite. IIs sont le
résultat final de I’évolution du magma. Leur expulsion traduit les derniers stades de P’activité

magmatique,
IV.3.5. Quantités de fluides mis en jeu

Le volume de silice présent dans la partie exploitée du filon de Saint Salvy peut étre estimé 4 500
x 10 x 3000 = 15.106 m3, soit une masse de 4 . 1010 kg = 4 . 10!3 g. En admettant que chaque
litre de fluide circulant dans la structure a déposé 1g de silice (voir Fig. AI1.10b), il a fallu
4. 1010 m3 =40 km3 de fluides pour déposer le quartz, et ceci uniquement dans la partie exploi-
tée du filon de Saint Salvy.

Le volume de sphalérite peut étre estimé d’apres les chiffres fournies par I’exploitation miniére.
Chaque année, 50000 tonnes de minerai sont extraites, soit un total d’environ 106 tonnes = 1012
g depuis le début de I’exploitation. Compte tenu des zones considérées comme stériles (minerai
inférieur A 6%) laissées de coté, et des réserves supposées, ce chiffre peut raisonnablement étre
multiplié par 2, soit 2.1012 g. En considérant qu’un fluide dépose 400 ppm de ZnS lorsqu'’il tra-
verse la structure, il faut 5.10° m?® = 5 km3 de fluides pour déposer la masse de sphalérite
connue.

IV.3.6. Temps de dépét de la sphalérite

Au chapitre B.III, le temps de dépot de la sphalérite a ét€ estimé a 3500 ans avec des arguments
d’ordre tectonique. Le temps de dép6t peut étre égalemement contraint d’aprés les vitesses de cir-
culations et la teneur des fluides en Zn, comme 1’ont fait Barton et al. (1977).
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En admettant que la zone minéralisée actuellement connue occupe 10% de I’espace qu’occupait
les fluides lors de leur circulation, et que les vitesses de circulation élevées (de I’ordre du cmy/s)
ne concernaient que 10% du réseau de circulation (Barton et al. ; 1977, Thomson ; 1991)(le reste
étant plus ou moins stagnant), le temps pour qu’un cycle se boucle est 100 fois plus important
sur I’ensemble du réseau que sur les zones minéralisées 2 fort débit. En admettant que la vitesse
moyenne de circulation des fluides dans les zones les plus rapides soit d’un cm/s, le fluide met
1.5 jour pour traverser 1000 métres de réseau. La circulation des fluides Saint-Salvy suivait les
zone a fortes perméabilité, qui étaient constituées par la fracturation adjacente aux aplites. Le
schéma de I’exploitation laisse entrevoir un cheminement plausible des fluides dont la longueur
peut étre estimée & 3 km, soit un temps de parcours de 4-5 jours dans les zones les plus rapides.
Sur I’ensemble du réseau, et compte tenu des estimations faites ci-dessus, le temps pour qu’un
cycle se boucle est de I’ordre de 500 jours.

Le nombre de cycles de dépdt est de I’ordre de 2500, ce qui équivaut A une durée totale de dépot
de la sphalérite de 3400 ans. Ce chiffre est quasiment le méme que celui trouvé au chapitre précé-
dent (3500 ans) avec une approche différente. Méme en admettant que toutes les estimations que
Ion a faites de part et d’autre sont grossiéres, la durée totale probable du dép6t de la sphalérite
n’a certainement pas dépassé 10000 ans.

IV.3.7. Les carbonates a Saint-Salvy

L’étude des carbonates a Saint-Salvy (ankérite, sidérite I et II, calcite), menée par Marcoux
(1989) montre leur appartenance 2 trois solutions différentes, ce qui confirme le fait que les dé-
pots minéraux ont &té effectués par des fluides qui appartiennent 2 des épisodes de circulation in-
dépendants, bien qu’ils appartiennent tous au méme épisode hydrothermal (Fig. B.IV.13). 1l faut
noter que les carbonates surviennent dans les trois cas aprés un mouvement en faille normale sur
le filon de Saint-Salvy.

IV. _Conclusions,

Les fluides responsables des minéralisations 2 Saint-Salvy appartiennent a des épisodes diffé-
rents d’'un méme événement hydrothermal. Les éléments minéraux qu’ils déposent sont des pro-
duits issus de la cristallisation du granite du Sidobre. Les fluides responsables du dépdt du
quartz avaient une salinité faible, ce qui favorisait, vu les conditions de pression et température
qui régnaient, une corrosion intense de 1’encaissant. La pression et la température des fluides
n’ont pu étre déterminées. Néammoins, la profondeur de mise de place du batholite (7 km,
200MPa) déterminée par Borrel (1978) et Safa et al. (1987) atteste d’une température de I’encais-
sant de 200°-250° C en dessous de laquelle la température des fluides n’a pas pu descendre. La
présence d’inclusions de méthane et d’eau dans le quartz atteste d’une température minimale de
270° C. Enfin, si le pic observé 2 174°C dans les températures d’ homogénéisation est représenta-
tif de la température du fluide on obtient, compte tenu de la salinité du fluide (5% poids eq.
NaCl) une température entre 250°C 2 P = 100 MPa et 350°C 2 P = 200 MPa. D’autre part, la pré-

L
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Fig. B.IV.13. Compositions des carbonates du champ filonien de Saint-Salvy dans le diagramme
Ca-Mg-FMZ (Fe + Mn + Zn) (pourcentages atomiques).C: Calcite ; D : Dolomite ; A: Ankérite ;
M : Magnésite ; R : Rhodochrosite ; Sm : Smithsonite.(d’aprés Marcoux, 1989).




sence de zéolites attestent d’une température supérieure a 250°C.

La cyclicité des circulations fluides est attestée par les zonages existant dans les cristaux de quartz

et de sphalérite.

- La présence des boules de cristaux traduit des circulations de fluides ascendantes, suffisamment
. rapides (quelques metres/s) pour pouvoir assurer la croissance cristalline en milieu isotrope. Ces
zones de circulation rapide constituaient vraisemblablement des chenaux d’alimentation de la
structure. Les structures sphériques (boules de cristaux, bréches en cocarde) sont les témoins de
ces circulations rapides.
- La présence de bandes riches en inclusions dans les cristaux de quartz constituant les boules,
traduisent des phénomenes de décompression brutaux et périodiques, probablement isother-

miques.

‘ Le relachement brutal de fluides confinés, aprés un incrément de déplacement sur la structure, est
probablement a I’origine des deux phénomeénes : les fluides, confinés, voient leur pression aug-
menter par la chaleur dégagée par le batholite en train de se refroidir. Lorsqu’un incrément de dé-
placement a lieu sur la structure, la fracturation permet aux fluides de s’échapper sous ’effet de
leur pression. Celle-ci favorise des vitesses d’expulsion élevées, et s’abaisse progressivement au
fur et & mesure que le “réservoir” se vide, provoquant I’ébullition et le dégazage des fluides ainsi
que le dépdt du quartz dans la structure.
Bien que 1I’ébullition des fluides responsable du dépot de la sidérite et de 1a sphalérite n’ait pas pu
étre prouvée, la présence de balles de sidérite et de bréches en cocarde (sidérite + sphalérite)
prouve également la rapidité des circulations fluides qui se sont produites lors de ces dépots
(quelques dm/s & quelques m/s).
Les phénomenes a I’origine de ces circulations rapides sont probablement les mémes que dans le
cas des balles de quartz, A savoir des libérations brutales et cycliques de fluides confinés sous
I’effet d’une pression qui s’est progressivement accrue sous 1’effet de la chaleur dégagée par le
batholite.
Le modele de soupape sismique, présenté par Sibson et al. (1988) est conforté par ces observa-
tions. L’ abaissement de la contrainte normale 2 la zone de faille dans I’ombre de pression du ba-
tholite, par un incrément de mouvement, permet a la pression des fluides, d’expulser ceux-ci.
A

~

La brieveté des temps de dépdt - 60000-70000 ans pour le quartz (voir chapitre B.III) et 3500
ans pour la sphalérite - sont en accord avec les chiffres obtenus par ailleurs sur le temps de re-
froidissement du batholite (210000 a 500000 ans pour passer de 1’état magmatique 2 1’état solide

(chapitre B.II)).

La quantité des fluides mis en jeu pour déposer les différentes minéralisations rend nécessaire un
“recyclage” de ces fluides. D’une part, il parait difficile qu’un batholite de 150 2 400 km3 puisse
rejeter 50 km? de fluides ou méme davantage, en fin de cristallisation. D’autre part, les fluides fi-
nissent par redescendre par gravité par des structures perméables créées par la déformation
toujours présente (D’autres structures que celles du champ filonien de Saint-Salvy ou les
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V. : INTERPRETATIONS GENERALES ET PROLONGEMENTS
]:l I I II I.
V.1.1. Mise en place du batholite

Le batholite du Sidobre est issu d’un magma calco-alcalin, provenant du manteau et contaminé
par la croiite (Borrel, 1978). Le magma est monté le long d’un accident crustal non visible,
orienté vraisemblablement N50° -N60°. Sa mise en place & 310 Ma (fini-Wesphalien - début
Stéphanien) s’est faite apreés la déformation D2 & 7km de profondeur, par injection du magma
dans la série paléozoique. Il est possible que le magma ait créé et profité d’une zone de relais dis-
tensif entre deux fractures crustales dextres de type P, en échelons sur une discontinuité crustale
N60° d’ordre supérieur.

Les caractéristiques structurales liées a la mise en place du pluton traduisent une expansion du
magma, qui souléve la couverture dans laquelle il s’installe & 1a maniére d’un laccolite au Nord et
a I’Est. En revanche, le magma “emboutit” la couverture sédimentaire au Sud-Ouest, rebroussant
les structures antérieures matérialisées par S0, S1 et S2, et développant une schistosité S3, paral -
l¢le au “front” de magma et associée a de rares plis d’amplitudes hectométriques d’axes N 60°.
Des fentes d’extension verticales et perpendiculaires au contact granite-schistes apparaissent dans
les schistes & proximité immédiate du “front” de magma, drainant les résidus aplitiques de fin de

cristallisation. La pression de magma a vraisemblablement assistée la propagation de ces frac-
tures. L’épanchement de magma a duré entre 15000 et 40000 ans.

L’étude de I’anisotropie de susceptibilité magnétique a confirmé 1’aspect syncinématique de la
mise en place et de la cristallisation du magma dans les schistes (Fig. B.V.1a). L’évolution des
orientations des linéations et foliations magnétiques sur les bordures du batholite traduit un mou- |
vement dextre avec un rejeu estimé entre 650 et 1300 métres pendant la cristallisation du magma.
Le temps de refroidissement du magma est estimé entre 210000 et 500000 ans en prenant une vi-
tesse de cisaillement de quelques mm/an (en accord avec les chiffres cités par Paterson &
Tobisch, 1992) .

La foliation magnétique, esquissée sur I’ensemble du batholite, traduit une direction de serrage N
110° provoquant un écoulement du magma selon la direction N0O° & N15° avant que celui-ci ne
soit trop cristallisé. Le serrage est confirmé par le fait que des résidus aplo-pegmatitiques ont été
drainés en fin de cristallisation dans des fentes d’extension orientées dans 1’ensemble N100°-
N110° a I'intérieur du massif granitique (sur les bordures). Cet aplatissement est compatible avec
le cisaillement dextre N60° qui I'engendre (Fig. B.V.1b).

La cristallisation progressive du magma dans son site de mise en place modifie son comporte-
| ment vis & vis du décrochement dextre auquel il est soumis. D’un role passif, durant lequel il en-
registre la déformation cisaillante (qui se matérialise par un écoulement du magma et d’ouvertures
de fentes d’extension sous ’effet du serrage provoqué par le jeu du décrochement), il passe pro-
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gressivement 2 un role actif, durant lequel il impose sa présence au champ de déformation. Des
que le magma est solidifi€ par la cristallisation, le batholite s’impose comme une hétérogénéité ‘
(de constitution et de forme), que le décrochement doit contourner (Fig. B.V.1¢).

Le découplage entre les schistes et le granite s’est produit aprés que tous les résidus magmatiques
ont fini de cristalliser. |
A Iextérieur du massif, le cisaillement dextre se traduit : |
- sur la bordure Nord : par la création de plis flexuraux d’axes N-S dans la couverture, boudinant
les premitres injections aplitiques dans leur charniére. Il est probable d’autre part que la présence
du granite sous jacent au dome orthogneissique de Montredon-Labessonié, d’allongement N20°,
n’est pas étranger 2 la structuration de la couverture au Nord du Sidobre (serrage de la couverture
entre deux massifs granitiques).

- sur la bordure Sud : le plissement d’axe N-S est seulement ébauché. Le découplage entre les
schistes et le granite se fait alors par la création du filon de Saint-Salvy a I'interface auréole de
contact-schistes, ce mode de déformation étant sans doute favorisé par |’orientation de la schisto-
sité majeure S3, subverticale et subparallele au contact.

Le filon de Saint Salvy est le résultat de cette localisation progressive, et traduit le décollement
des schistes par rapport au granite sur la bordure Sud du batholite, lorsque celui-ci est devenu
trop compétent pour étre déformé.

V.1.2. Création du filon de Saint-Salvy et développement du champ filo-
nien

La poursuite du mouvement décrochant dextre se poursuit sur la structure de Saint-Salvy. Le

changement de direction de la limite Sud-Ouest du batholite, qui passe progressivement de N60°
3 N80P vers I’Ouest, et sur laquelle se moule le filon de Saint-Salvy, permet au jeu décrochant

dextre de créer une zone transtensive. Les fluides issus de la cristallisation du magma granitique

Fig B.V.1.: Evolution de la zone de décrochement dextre autour du batholite du Sidobre.

a) Aprés que le magma se soit mis en place en repoussant les schistes (schistosité §3), le magma est cisaillé sur
ses bordures par le décrochement. Ce cisaillement induit un écoulement du magma dans une direction sensiblement
N-S.

b) En fin de cristallisation, le batholite devient plus rigide et des fentes d’extension dans lesquelles les résidus mag-
matiques cristallisent apparaissent globalement orientées N110° sous I’action du cisaillement.

¢) Lorsque le batholite devient rigide, le décrochement se localise sur la bordure Sud. La morphologie du batholite
provoque 1'apparition d’une zone distensive au Sud-Ouest. Les fluides pneumatolytiques sont naturellement drainés
dans cette zone. Les zones 2 fortes perméabilités se situent sur la structure de Saint-Salvy, tangente au batholite.
Les fluides circulent par pulsées dans la structure, en relation avec les mouvements sur la zone de faille et déposent
le quartz. Cet épisode, qui marque le décollement entre les schistes et le batholite dure 66000 ans.
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ont naturellement été drainés dans cetie zone transtensive, qui se matérialise par plusieurs struc-
tures filoniennes subparalléles et d’importances inégales (Fig. B.V.1c). Les minéralisations suc-
cessivement déposées par les fluides dans les différentes structures sont (sans entrer dans le dé-

tail) :

Le quartz ;
La sidérite et la sphalérite ;
La calcite, qui semble clore 1’activité hydrothermale du champ de Saint-Salvy.

Cette succession, paragénétiquement classique, témoigne de la continuité du dépdt des minérali-
sations, méme si les différentes minéralisations proviennent d’épisodes de circulation indépen-

dants.

La création du filon de Saint-Salvy a été accompagnée par une silicification intense de la zone
brechifiée, toutefois répartie de fagon non homogene car fonction des zones de drains préféren-
tiels. Lors de la mise en place du quartz, les zones drainantes se présentent sous deux formes :

- Les fentes d’extension dont la puissance dépend des terrains affectés par le décrochement se
présentent différement :

Fig B.V.1 : Evolution de la zone de décrochement dextre autour du batholite du Sidobre.(suite).

d) Apres un bref épisode en faille normale (non figuré ici) sur la structure de Saint-Salvy, dii au contexte transtensif

développé dans 1’ombre de pression, le jeu décrochant affecte de nouveau la structure pendant un laps de temps qui

n’a probablement pas du dépasser 10000 ans. La sidérite suivie de la sphalérite se déposent au contact des masses

siliceuses les plus importantes, toujours en relation avec la tectonique.

¢) Apres la mise en place de 1a sphalérite, le jeu décrochant “quitte” le filon de Saint-Salvy, pour se localiser sur la

structures des Huttes. Le jeu dextre produit toujours un contexte extensif dans I’'ombre de pression. Le filon de

Saint-Salvy joue alors en faille normale, pendant que les fluides sont probablement drainés vers la structure des

Huttes. Ceux-ci déposent la calcite, qui apparait en petite quantité dans la breche béton I relative au m\ouvement
en faille normale sur le filon de Saint-Salvy.

f) L’activité hydothermale s’est probablement achevée avec le dépot de la calcite. Le mouvement dextre qui conti-
nu, développe le jeu en faille normale dans 1’ombre de pression sur les structures existantes. D’autres structures ap-
paraissent, N140° environ, qui jouent également en failles normales et décalent les structures antérieures. Parmi
elles, la faille de Sardagne, qui provoque un rejet d’environ 200 m entre les minéralisations de la mine principale et
celles du Rougquis. Le jeu en faille normale affecte également la partie Sud-Ouest du batholite. Il est probable que
le décrochement se branche sur une stucture crustale responsable de la mise en place du granite, située vraisembla-

blement & I’aplomb de la zone d’alimentation en magma.
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-dans la série cambro-ordovicienne, elles sont orientées verticalement parallélement a la
schistosité principale $3. Leur ouverture maximale est de 1’ordre du meétre. Leurs di-
mensions horizontales sont de 1’ordre de la centaine de métres.

- lorsque 1’auréole de métamorphisme est recoupée par le décrochement, les fentes
d’extension se matérialisent par des stockwerks de quartz, dus & une fracturation hy-
draulique, qui forment des volumes lenticulaires dont les dimensions dans le plan hori-
zontal sont d’environ 100 métres par 15 metres.

- La présence d’aplites que le décrochement recoupe, a favorisé également la présence d’ouver-
tures en raison du contraste de rhéologie existant entre les corps aplitiques et les schistes qui les
emballent. Les fluides ont ét€ principalement drainés dans le filon de Saint-Salvy par une ouver-
ture ménagée par le jeu dextre A la hauteur de I’apophyse aplitique majeure. Cette ouverture a
progressivement (au fur et 3 mesure de son développement) été comblée par une bréche de
schistes et d’aplites cimentée par le quartz. Les dimensions de ce corps siliceux sont de 400
metres horizontalement, 300 métres verticalement, pour une vingtaine de métres de puissance
maximale. Le jeu décrochant dextre, responsable de cette ouverture a €t€ d’environ 200 métres.
Cela correspond a une durée de 66000 ans pour la mise en place du quartz, & raison d’une vitesse
de déplacement de 3 mm/an.

Dans le reste du champ filonien, les drains ont été occasionnés par I’ouverture de fentes d'exten-
sion sous I’effet de la pression des fluides. Leur puissance est tout au plus métrique. La seule
structure de taille comparable au filon de Saint-Salvy est le filon des Huttes, de direction N60°, et
qui constitue en fait la prolongation Sud-Ouest de la portion Est N60° du filon de Saint-Salvy.

Les fluides étaient expulsés vers le haut de fagon cyclique, ce qui s’est traduit par des succes-
sions de dépdts de quartz dans les stockwerks et dans le ciment des bréches, ainsi que par des
zonages dans les cristaux. La pression élevée des fluides a favorisé la perméabilité de la structure
apreés chaque incrément de déformation décrochante, en provoquant une fracturation assistée
dans les fentes d'extension ou dans des secteurs transtensifs, comme les intersections du décro-
chement avec les aplites. Les fentes d'extension dans les schistes ont été ouvertes par des fluides
possédant une vitesse ascensionnelle élevée (de I’ordre de 1 & 10 m/s), capables de sustenter des
boules de quelques centimeétres de diametre, formées de cristaux de quartz ayant poussé radiale-
ment autour d’un germe (fragment de schistes ou feldspaths précoces).

La mise en place du quartz est scellée par la présence d’une bréche de type compressif (bréche
béton I relativement discréte), se situant sur les épontes des corps siliceux. Cette bréche traduit
un changement des conditions, qui se manifeste vraisemblablement par une diminution du débit
des fluide circulants dans la structure. Cette bréche matérialise probablement un jeu en faille nor-
male sur le filon de Saint-Salvy, occasionné par le contexte transtensif et I’absence de pression de
fluide. On ne connait aucune autre structure dépendant de cet épisode en faille normale. Cet épi-
sode est probablement trés bref, car cette bréche béton I dépasse rarement quelques centimetres
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‘ala " de puissance. Il matérialise probablement les premiers effets de I’affaissement de la zone trang- ?
s di- tensive & I’abri du batholite, lors du fonctionnement dextre du filon de Saint-Salvy.

lies Le décrochement dextre se manifeste de nouveau aussitdt apres cet épisode, accompagné de

hy.- fluides différents de ceux qui ont dépos€ le quartz (Fig. B.V.1d). Les corps siliceux formés pre-

ori- cédemment, sont alors cisaillés par le mouvement décrochant. La bréchification qui résulte de ce

mouvement se localise sur les €pontes de ces corps siliceux, qui constituent & leur tour des hété-
rogénéités emballées dans un milieu plus plastique qu’eux constitué par les schistes. Le compor-

er- tement de ces corps sous I'influence de ce cisaillement, leur permet de se flexurer et de ménager
les par ce fait des zones transtensives favorables au drainage des fluides. La fracturation, assistée
°r- par la pression des fluides, permet de maintenir ouvertes les zones bréchifi€es. La sidérite puis 1a
>a sphalérite cristallisent dans ces zones bréchifiées. Le zonage des cristaux de sphalérite en bandes
de alternativement claires et sombres témoigne de la cyclicité de I’arrivée des fluides. Chaque cycle
0 correspond au dépdt de 100 pm de sphalérite environ. Le nombre de cycles est de 1’ordre de
€ 2500. La durée du phénoméne de mise en place de la sphalérite est dérisoire. Le chiffre de 3500
8. ans a €t€ obtenu par deux raisonnements indépendants. Compte tenu des incertitudes liées aux
i€ estimations de cette durée, on peut considérer comme certaine une durée de mise en place de la

sphalérite inférieure & 10000 ans. A raison d’une vitesse de déplacement de 3 mm/an, cela cor-
= respond & un rejet décrochant sur le filon de Saint-Salvy de une ou deux dizaines de métres.

t : Le dép6t de la sphalérite est terminé lorsque survient le jeu en faille normale, qui se localise au
toit du filon de Saint-Salvy. Ce jeu en faille normale produit une structure bréchique, de type
compressive qui se localise de préférence dans la minéralisation existante, et 4 laquelle est asso-
ciée la minéralisation en calcite. Cette calcite, qui, faute d’ouvertures importantes lors de ’arrivée
des fluides qui ’ont déposée, reste anecdotique dans la partie exploitée du filon de Saint-Salvy, a
€té retrouvée par des sondages en quantités importantes 3 Carla, dans la partie du filon de Saint-
Salvy orientée N60°, et dans d’autres structures du champ filonien, notamment le filon des
Huttes et le filon de Brugayroux.

Le jeu décrochant, toujours actif dans la partie Nord-Est du filon de Saint-Salvy orientée N60°, a
cessé de mobiliser la partie du filon de Saint-Salvy orientée N80°, et s’est probablement localisé
sur la structure des Huttes, laquelle est I’autre structure majeure du champ filonien. Celle-ci,
orientée N60° comme la direction générale du décrochement, constitue le prolongement Sud-
Ouest de la partie N60° du filon de Saint-Salvy (Fig. B.V.1e). L’abondance de calcite trouvée sur
les sondages implantés sur la structure des Huttes, témoignent dans ce sens. Le jeu décrochant,
produisant toujours un contexte transtensif  1’abri du batholite, a provoqué le jeu en faille nor-
male visible sur le filon de Saint-Salvy ainsi que sur des structures annexes du champ filonien.
L'activité hydrothermale, s’est semble t-il achevée avec le dépdt de la calcite dont la durée de
mise en place n’est pas quantifiable, faute d’études précises sur son cas.

En revanche, le décrochement dextre se poursuit vraisemblablement pendant un certain temps.
En effet, 1a puissance du filon de Saint-Salvy dans sa partie Nord-Est orientée N60° {partie affec-
tée par le décrochement seul), est de Iordre de la dizaine de métres, ce qui nécessite un rejet total

185




de I’ordre de quelques kilometres (Scholz, 1987). Le rejet cumulé qui a eu lieu pendant la mise
en place des différentes minéralisations n’est que de I’ordre de 300 metres (200 m pour le quartz,
10-30 m pour les sulfures, probablement autant pour la calcite) ce qui est insuffisant pour justi-
fier Ia puissance du filon dans sa partie N60°. Il faut donc expliquer la largeur de la zone cisaillée
par une poursuite du mouvement décrochant.

D’autre part, un certain nombre d’arguments convergent dans le sens d’une poursuite du mouve-
ment.

- Le jeu en faille normale observée en mine, qui survient aprés la mise en place de la sphalérite,
bien que non quantifiable, est trop important pour avoir été créé uniquement lors du mouvement
décrochant lié & la mise en place de la calcite.

- La partie Sud-Ouest du batholite est affaissée (voir chapitre B.II), et est affectée par un certain
nombre de fractures que les carriers granitiers évitent.

- Les failles normales N140° qui décalent 1a minéralisation d’Est en Quest comme la faille de
Sardagne, bien que non datées, se sont développées lorsque I’activité hydrothermale était éteinte,
et sont en relation avec les failles affectant le batholite.

Il est donc probable que le décrochement dextre a continué 4 développer le jeu des failles nor-
males & I’intérieur de 1’ombre de pression (Fig. B.V.1f). Celui-ci, en s’accentuant, a progressive-
ment affecté la partie Sud-Ouest du batholite. Si 1’on admet qu’une des fractures crustales N60°
sur lesquelles le batholite s’est mis en place se trouve & peu pres 4 1’aplomb de la zone d’alimen-
tation mise en évidence par I’ASM, le champ filonien de Saint-Salvy et la partie Sud-Ouest du
batholite se trouvent dans une structure en pull-apart, entre la fracture crustale en question et la
structure mixte constituée de la partie du filon de Saint-Salvy orientée N60° et du filon des

Huttes.
Y.1.3. Rdle des fluides dans le champ filonien

Le dépbt du quartz a €t précédé par la cristallisation de feldspaths potassiques (adulaires), carac-
térisant I’origine magmatique des fluides (fluides pneumatolytiques) et qui témoignent d’un pH
bas. Les feldspaths précoces n’ont été trouvés que dans la structure de Saint-Salvy. Cela traduit
probablement une 1égére antériorité de la structure de Saint-Salvy sur les autres structures du
champ filonien.

Les fluides qui ont déposé le quartz sont caractérisés par leur faible salinité (< 1 mole/1 eq.NaCl).
La corrosion chimique de I’encaissant est importante, et a favorisé 1a cristallisation du quartz en
modifiant I’équilibre chimique du fluide.

Le rdle de la dynamique des fluides & Saint-Salvy, pendant les dépdts des minéralisations est pré-
pondérant dans le comportement général de la zone filonienne lors de sa formation.

On a vu au chapitre A.II. que dans un milieu fracturé et dans un contexte décrochant, la pression
des fluides ne pouvait excéder o3. o3 peut éire estimé d’aprés la température des fluides, qui de-
vait dépasser 270° C. Cela impose une pression minimale de confinement de 100 MPa. Aprés un
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incrément de mouvement décrochant, le régime devient extensif et 63 = 1/3 pgh. A 6 ou 7 km de
profondeur (profondeur de mise en place du granite), 63 = 60-70 MPa. Cela permet aux fluides
d’étre expulsés en maintenant les fractures ouvertes, ce qui a permis 1’expansion des breches. La
chute de pression qui résulte de la libération brutale des fluides provoque leur ébullition. Le
dépdt du quartz se fait alors lors de 1’ébullition du fluide, caractérisée par une dispersion des tem-
pératures d’homogénéisation des inclusions fluides. Lorsque la valeur de la pression fluide chute
en dessous de 60-70 MPa, les ouvertures se referment.

Les vitesses de circulation de ces fluides, estimées 2 partir de la taille des objets que ces fluides
pouvaient sustenter, ont pu atteindre quelques metres/seconde dans des structures favorables
comme les fentes d'extension, ouvertes par la pression fluide dans la schistosité. Les calculs
menés au chapitre A.IL sur les vitesses d’écoulement de fluides montrent que ces vitesses sont
réalistes dans un milieu ouvert, non encombré par des bréches, ce qui était le cas de ces fentes
d'extension. Compte tenu de la nature du milieu dans lequel les fluides circulaient en général
(bréches tectoniques), la vitesse de circulation moyenne devait plutdt se situer aux alentours du
cm/s ou du dm/s.

Le fait que les cristaux de quartz, de sidérite et de sphalérite soient zonés, traduit le fait que les
circulations de fluides se faisaient par pulsées, et non de fagon continue. On peut expliquer cette
cyclicité des circulations de la fagon suivante :

Le moteur des fluides est la chaleur, qui en augmentant la pression des fluides confinés, leur per-
met de s’échapper dés que celle-ci atteint ¢3. La zone actuellement occupée par le champ filonien
se trouvait en régime transtensif aussitot aprés un incrément de mouvement sur le décrochement
dextre (abaissement de la valeur du ¢3). Les fluides profitent alors de la perméabilité créée par la
fracturation tectonique pour circuler, ainsi que de 1’abaissement de o3, ce qui leur permet de
maintenir les zones fracturées ouvertes plus facilement. Si la perméabilité n’est pas suffisante, la
pression des fluides assiste hydrauliquement la fracturation de fagon 2 créer les ouvertures néces-
saires au débit imposé. Aprés un temps de rééquilibrage, 1’état de contrainte revient & ce qu’il
était avant I’incrément de déformation, c’est a dire décrochant, réduisant alors la perméabilit€ de
la zone de faille en fermant les drains. Une nouvelle augmentation de pression est alors nécessai-
re pour réinjecter des fluides dans le réseau, pendant laquelle un nouvel incrément de déforma-
tion a le temps de se produire. La cyclicité des circulations résulte alors d’un abaissement (cy-
clique) de la pression des fluides due 2 leur libération d’un confinement, concomitant a 1’aug-
mentation (cyclique) de 63. Des phénomenes semblables ont pu étre mesurés par Boullier et
Robert (1992) sur les inclusions fluides d’une mine canadienne et confortent le modele de soupa-
pe sismique établi par Sibson et al. (1988).

V.1.4. Résumé des chiffres obtenus sur 1‘étude de Saint-Salvy
Le granite :
Son age : 311 Ma * 4 (données recalculées de Vialette, 1962 ; K/Ar sur biotite) ;
285 Ma % 36 (Demange, 1982 ; données recalculées de Hamet et Allegre (1976) ;
Rb/Sr sur roches totales)
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Son temps de mise en place : entre 15000 et 40000 ans.

Son temps de refroidissement : entre 210000 et 500000 ans.

Le rejet produit par le cisaillement des bordures du batholite ; entre 650 et 1300 m.
Le filon de Saint Salvy :

Son rejet total en régime décrochant dextre : entre 1000 m et 5000 m.

Son rejet pendant la mise en place du quartz ; environ 200 m.

Son rejet pendant la mise en place de la sphalérite : 10-20 m.

La surface de I’ombre de pression se situe aux alentours de 20 km?.

Affaissement de la zone d’ombre de pression dii au mouvement décrochant sur le filon de Saint-
Salvy : I'épaisseur actuelle de la série sédimentaire peut raisonnablement €tre estimée 3 un millier
de metres Un rejeu de 1 km sur le filon de Saint-Salvy produit donc un affaissement moyen de

‘ 200 m sur I’ensemble de I’ombre de pression. Avec.un rejeu de 5 km, I’affaissement moyen est
de ’ordre de 1 km.

Les minéralisations :

Temps de mise en place du quartz : A raison d’une moyenne de déplacement de 3 mm/an, il faut
66000 ans.

| Temps de mise en place de la sphalérite : entre 3500 et 10000 ans.

| Volumes des fluides qui ont déposés le quartz : > 40 km3.

Température des fluides qui ont déposés le quartz : Entre 270° et 350°C.

Pression des fluides qui ont déposés le quartz : > 100 MPa.

Volumes des fluides qui ont déposés la sphalérite : > 5 km3.

Vitesses atteintes par les fluides : dans les zones de circulation les plus rapides, les vitesses ont
pu atteindre quelques m/s. En général, elles ne devaient pas dépasser quelques cmy/s.

Y.2. Prolongements

V.2.1. Role des hétérogénéités

1) Localiser les minéralisations revient 3 localiser les drains préférentiels en service au moment de la
: circulation des fluides responsables du dép6t des minéralisations. La distribution spatiale de ces
drains n’est pas le fruit du hasard mais est la réponse de 1’application d’un contexte de déforma-
tion particulier 4 un contexte géologique donné.

On a vu au chapitre A.I que dans un milieu homogéne, les ouvertures créées lors d’une déforma-
tion cisaillante se limitent aux fentes d'extension et aux zones de relais transtensives. La présence
de zones de relais transtensives dépend de la présence de fractures P, primaires ou secondaires.
L’orientation des structures subsidiaires (donc la présence des fractures P) est contrdlée par la
contrainte normale qui agissait sur la zone de cisaillement lors de la fracturation lorsqu’elles sont
primaires, et par une réorientation des contraintes entre les fractures R lorsqu’elles sont secon-
! daires. La valeur de la contrainte normale effective est contrdlée par la pression des fluides, qui
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en 1’abaissant, permet de favoriser les fractures P.
Les ouvertures liées a I’histoire du champ filonien de Saint-Salvy sont les suivantes :

A I'échelle crustale : la zone distensive ayant permis la mise en place du magma se trouve vrai-
semblablement entre deux fractures P, dont la création aux dépens des fractures R est favorisée
par la pression du magma ascendant. A 1‘échelle de la croiite, le milieu peut étre considéré
comme homogeéne.

A I’échelle du batholite : 1a zone extensive apparaissant dans 1’'ombre de pression est due a la pré-
sence du batholite que le décrochement dextre contourne pour pouvoir se brancher sur les
structures crustales existantes.

A I’échelle du filon : les fentes d'extension sont provoquées par le décrochement, et leur orienta-
tion est liée au contexte transtensif qui régnait dans la zone d’ombre de pression aprés chaque in-
crément de mouvement. Les ouvertures causées par la présence des aplites, sont liées a I’inho-
mogénéité du milieu que ces aplites introduisent.

A T’échelle des corps minéralisés : les ouvertures se situent sur les épontes des corps siliceux et
sont formées par le comportement différent des bréches siliceuses par rapport aux schistes, pen-
dant le décrochement.

11 apparait donc, dés que le batholite s’est mis en place, et hormis le cas des fentes d'extension,
que les ouvertures ont toutes été controlées par la présence d’hétérogénéités de comportement
plus compétent que le milieu dans lequel elles sont emballées : le batholite, les aplites, les corps
bréchiques siliceux.

D’une fagon générale, on trouve dans la littérature de trés nombreuses descriptions de minéralisa-
tions lies & un contexte géologique hétérogéne. Newhouse (1942) en fait une compilation, et a
tenter d’en dégager quelques régles. On peut classer les hétérogénéités en deux groupes, en ce
qui concernent celles affectées par un décrochement :

V.2.1.1. Contraste de compétence entre deux objets géologiques
traversés par un décrochement

Au chapitre Al, on a vu que I’orientation des structures subsidiaires dépendait, sous une méme
contrainte normale, de 1a compétence du matériau affecté.

Deux matériaux différents, recoupés par un cisaillement, vont voir apparaitre des structures sub-
sidiaires d’orientations différentes. L.a poursuite du mouvement sur ces structures va mettre en
regard des surfaces qui ne sont pas coplanaires, et permettre de ménager des ouvertures. (Fig.
B.V.2).

Suivant le contexte, on peut se retrouver en présence de deux matériaux dans lesquels :
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niveau compétent

Fig. B.V.2. : Position des ouvertures sur un décrochement affectant deux corps géologiques de
compétences différentes.

a) Le corps le plus compétent dévellope des R, tandis que l'autre développe des P.

b) Les deux corps développent des P. I'inclinaison des P dans le corps compétent est moins forte que
dans l'autre.

c) Les deux corps développent des R. Le blocage rapide qui se produit sur les R n'autorise pas un grand
développement des ouvertures.




- I’'un développe des fractures P I’autre des fractures R (le plus compétent des deux) (Fig.

B.V.2a). Le contexte est transtensif, car le jeu sur les P produit une dilatance de 1a zone. Les ou-
vertures s¢ ménagent au niveau des fractures R. C’est le cas le plus favorable pour développer

des ouvertures importantes.

- les deux développent des fractures P d’orientations différentes (Fig. B.V.2b). Le contexte est
également transtensif : les ouvertures se créent au niveau des fractures P les moins inclinées sur

la direction générale de cisaillement. Les ouvertures sont moins importantes que dans le cas pré-
cédent.

- les deux développent des fractures R d’orientations différentes (Fig. B.V.2¢). Le contexte est
transpressif : 1a rapidité avec laquelle le blocage survient sur les R, ne fait pas de cette situation
une bonne candidate pour créer des ouvertures. Néammoins, les R les plus inclinées sur la direc-
tion générale de cisaillement peuvent s’ouvrir.

Comme pour le milieu homogene, la transtension est favorable au développement d’ouvertures,
du fait de la dilatance générale qui affecte la zone de faille.

Dans tous ces cas, les dimensions de I’ouverture dépendent du rejet sur la faille, des orientations
respectives des fractures dans les deux corps, et de I’orientation du mouvement sur 1a faille par
rapport & I’orientation des niveaux affectés par le décrochement.

Tous les milieux stratifi€s présentant des alternances de niveaux compétents avec des niveaux
moins compétents, seront des terrains favorables i la création d’ouvertures, lorsqu’ils sont affec-
tés par un décrochement. Les ouvertures seront d’autant plus importantes que le pitch du mouve-
ment sera oblique sur I’orientation générale des couches, et que la puissance des niveaux compé-
tents sera importante.

Application au failles normales.

Bien que traduisant un contexte extensif, les failles normales ont un mouvement de type trans-
pressif.(Fig. B.V.3). Les failles normales qui se développent dans un matériau homogéne, n’ont
donc aucune chance de présenter des ouvertures importantes. Par contre, lorsqu’une faille nor-
male recoupe un niveau plus compétent que le reste des terrains, la fracturation s’exprime diffé-
remment dans ce niveau par rapport aux terrains qui ’entourent. Une ouverture se manifeste 2 la

hauteur du niveau compétent, proportionnelle 4 la puissance de ce niveau (Fig. B.V.4). Les alter-
nances de niveaux compétents et de niveaux moins compétents, recoupés par une faille normale,

constituent alors des cas particulidrement favorables au développement d’ouvertures.
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Fig. B.V.3. : Bien que les failles normales matérialisent un contexte extensif, le mouvement
entre les deux blocs est transpressif. C'est le mouvement sur la faille qui écarte les deux blocs

et non le contraire. La force appliquée (la gravité) est verticale, et provoque par conséquent

un mouvement vertical du bloc descendant, qui est contrari€ par I'inclinaison du plan de faille
L'inclinaison du plan de faille présente un pendage relatif 4 la résistance du matériau 4 la rupture.
Les bréches de faille situées sur les failles normales, présentent souvent une texture

de bréche de compression. on = contrainte normale 4 la zone de faille.

Fig B.V.4 : a) Orientation des plans de rupture dans deux matériaux différents soumis 2 un jeu en
faille normale. Le plus compétent est celui de droite.

b) Une alternance de ces deux matériaux, comme une stratification, par exemple, va développer
des ouvertures au niveau des niveaux les plus compétents.

c) La taille des ouvertures dépend de la puissance des corps compétents.




V.2.1.2. Objet géologique de taille limitée, emballé et cisaillé
dans une matrice de compétence plus faible que la sienne

Lorsqu’un corps compétent est emballé dans une matrice soumise 3 un cisaillement, le contraste
de compétence existant entre ce corps et sa matrice, permet de localiser des plans de glissement
discrets sur les contours de ce corps. C’est le cas des minéraux emballés dans une matrice ducti-
le. C’est également le cas du batholite du Sidobre en fin de cristallisation. Ces objets peuvent
donc exister 2 toutes les échelles. Odonne (1992) a étudi€ le comportement d’une matrice soumi-
se & un cisaillement et dans laquelle un corps rigide était emballé. Des zones de compression et
d’extension apparaissent de part et d’autres du corps.

- Des zones abritées, en extension, apparaissent 2 1’abri de ce corps si sa morphologie s’y préte.
C’est le cas du développement des ombres de pression, a 1’abri de minéraux cisaillés dans les
zones de cisaillement ductiles (Fig. B.V.5). C’est le cas également du champ filonien de Saint-
Salvy, qui se développe a 1’abri du batholite.

- Les zones en compression sont matérialisées autour des minéraux cisaillés dans les zones de ci-
saillements ductiles par le développement de plans d’aplatissement ou de schistosité. Si les di-
mensions du corps cisaillé sont suffisemment importantes, des fentes d’extension peuvent appa-
raitre dans les zones en compression.

D’autre part, si le contraste de compétence est peu marqué entre le corps et sa matrice le corps
peut se déformer sous I’effet du cisaiillement : des fentes d’extension apparaissent en son sein ;
c’est le cas des dykes aplo-pegmatitiques qui sont apparus en fin de cristallisation dans le batholi-
te du Sidobre sous I’effet du cisaillement dextre.

Suivant leur morphologie, et le rapport longueur/largeur, les hétérogénéités cisaillées se compor-
tent différemment.

Un rapport longueur/largeur élevé, permet au corps de se déformer dans sa matrice. Le corps
peut alors étre assimilé 2 un niveau compétent cisaillé entre deux autres niveaux moins compé-
tents. Le corps se déforme sous I’action de plis d’entrainement qui se forment dans la matrice. Le
corps est flexuré par ces plis d’entrainement. Ces flexurations créent des zones extensives dispo-

sées en quinquonce de part et d’autres sur les épontes du corps. C’est le cas des corps siliceux
du filon de Saint-Salvy. Les ouvertures créées sont proportionnelles 2 la puissance du corps et &

la valeur du cisaillement.

En régle générale, la présence d’hétérogénéités emballées dans un milieu homogéne soumis i un
cisaillement favorise la présence d’ouvertures. Le cas de Saint-Salvy est éloquent.
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## Corps compétent

zones en distension

zones en compression

,

Fig. B.V.5 : Position des zones en distension et en compression autour d'un corps compétent cisaillé
dans une matrice moins compétente que lui.

axe N110° \\

Zone en extension

zZone en compression

Anomalies aéromagnétiques

Fig B.V.6 : Position des zones d'extension et de compression engendrées par le
cisaillement dextre autour du batholite. Le champ filonien de Saint-Salvy occupe la
zone d'extension située au Sud-Ouest. La zone de compression au Nord-Ouest est dans
le prolongement des axes minéralisés N1 10° du champ filonien de Montredon-
Labessonié, et est de surcroit signalée par une importante anomalie aéromagnétique
similaire 2 celle située 2 I'aplomb du champ filonien de Saint-Salvy. Au Nord-Est, la
morphologie du batholite n'est pas favorable au développement d'une zone
d'extension, tandis qu'au Sud-Est, la présence du filon de Saint-Salvy empeche la
compression de devenir trop importante a cause du décrochement qui I'affecte.
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Vi R : néralise el 1 batholi

Sidobre
V.3.1. A I’échelle du batholite

Le batholite s’impose comme une hétérogénéité aussitdt apres avoir suffisamment refroidi, car i
est alors plus compétent que les schistes. Dans le contexte de décrochement dextre dans lequel i1
se trouve, plusieurs zones sont 3 priori favorables pour engendrer un contexte distensif local, fa-
vorable a la mise en place de minéralisations filoniennes (Fig. B.V.6).

V.3.1.1. Les ombres de pression

Le champ filonien de Saint-Salvy s’est développé dans une zone en ombre de pression. A priori,
on devrait trouver une zone similaire sur la bordure Nord-Est du batholite. Toutefois, deux rai-
sons justifient que I’on n’y trouve que des petits filons de quartz dont les dimensions n’ont aucy-
ne commune mesure avec celle des filons du champ filonien de Saint-Salvy :

La premiére est due au fait que le décollement des schistes du granite ne s’est pas faite de fagon
aussi évidente sur la bordure Nord que sur la bordure Sud. Dans tous les cas, aucune structure
majeure comme le filon de Saint-Salvy n’apparait sur la bordure Nord.

La deuxi@me raison est que la morphologie du coin N-W du batholite est différente de celle du
coin S-W. Le batholite présente un contact vertical ou inverse 2 Ia hauteur du champ filonien de
Saint-Salvy (chapitre B.II), tandis que son contact avec les schistes plonge & 45° environ sur la
bordure Nord-Est. L’extrémité Nord-Est du batholite est donc morphologiquement beaucoup
moins favorable que I’extrémité Sud-Ouest au développement d’une zone de moindre pression.

V.3.1.2. Les fentes d'extension

Le secteur de Lacrouzette était placé dans un contexte compressif local lors du cisaillement dextre
du batholite, et les schistes de 1a bordure WNW se sont écrasés contre le batholite. La présence
de fentes d'extension orientées N110° est possible dans ce secteur qui se trouve par ailleurs dans
I’alignement de fractures N110° minéralisées en Wolfram appartenant au champ filonien de
Montredon-Labessonié (chapitre B.1). Une importante anomalie aéromagnétique apparait dans
ce secteur, visible sur la carte de France des anomalies aéromagnétiques.

V.3.2. A Péchelle du champ filonien de Saint-Salvy

On sait que la succession paragénétique est la méme dans tous les filons du champ filonien et ca-
ractérise de ce fait une évolution temporelle des fluides minéralisateurs valable sur I’ensemble du
champ filonien. Seule I'importance des termes de la succession varie suivant les structures. La
localisation des corps minéralisés importants est conditionnée par 1a position des ouvertures au
moment ou les fluides minéralisateurs circulaient.
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Sur le filon de Saint-Salvy, la position des corps minéralisés importants est li€ 2 la présence d’hé-
térogénéités morphologiques et de constitution. En ce qui concerne la sphalérite, la condition de
proximité est la présence de zones siliceuses (quartz primaire) importantes (> 10 m x 50 m).

Ce quartz a structuralement deux origines :

- La présence d’aplites emballées dans les schistes

- L’ouverture de fentes d'extension sous la pression fluide dans des terrains cassants (schistes
métamorphisés de I’auréole de contact).

Ces deux conditions (aplites et auréole) sont li€s géographiquement 4 la proximité du batholite et
restreignent les possibilités d’investigations sur I’ensemble du champ filonien. Cependant, des
niveaux cassants existent a 1a base de la série cambro-ordovicienne sous la forme de bancs dolo-
mitiques hectométriques. La complexité tectonique du secteur empéche de situer la position ac-
tuelle de ces bancs dolomitiques dans ’'ombre de pression. Leur intersection avec les structures
filonniennes connues pourraient constituer des pi¢ges potentiels, tant pour le quartz que pour les
minéralisations ultérieures. La structure des Huttes est probablement la plus favorable 2 la créa-
tion d’ouvertures, car elle a fonctionné en jeu décrochant. Toutefois, le jeu décrochant a com-
mencé sur la structure des Huttes avec I’apparition de la calcite et il n’est pas possible de préciser
si elle contient des ouvertures dans lesquelles des masses importantes de sphalérite ont pu se dé-

poser.

11 est possible que des failles N 140° soient porteuses de minéralisations 3 1'Quest de la mine ac-
tuelle. Les raisons en sont les suivantes :

- les failles N140° sont un héritage éohercynien. Elles sont ubiquistes dans la région et affectent
le batholite du Sidobre. Elles délimitent une partie de la bordure du bassin tertiaire de Castres, et
sont représentés morphologiquement par le réseau hydrologique de la région. Des failles nor-
males N140° i rcjeu récent (Tertiaire?) affectent la partie Ouest de la partie visible du champ filo-
nien. La faille de Sardagne est une faille N140°. Cette direction est également la direction conju-
guée des failles N 60° représentée par le champ filonien.

- la direction conjuguée des failles N60° est la direction N140°. Lorsque le mouvement est un dé-
crochement dextre sur les failles N60°, les failles N140° jouent en décrochements sénestres avec
une forte composante transtensive.

11 est fortement probable que ces failles aient joué lors de la formation du champ filonien. Il n’est
toutefois pas évident qu’elles aient joué lors du dépdt de la sphalérite, car celui-ci, rappellons le,
est tres bref (< 10000 ans). Si c’était le cas, les niveaux intéressants seraient alors les mémes que
pour ’ensemble du champ filonien, c’est & dire les bancs dolomitiques situés 2 la base de la
série. Les éventuelles intersections des directions N140° et N60° seraient également des struc-
tures favorables.
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V.3.3. A I’échelle du filon de Saint-Salvy

Dans la logique d’ouverture du champ filonien, il apparait que I’ouverture maximale se situe au
niveau de I'extrémité Quest du batholite. Le filon de Saint-Salvy se trouve donc &tre en position
favorable pour accueillir des minéralisations jusqu’a l1a hauteur de I’extrémité Ouest du batholite.
La présence ou non de minéralisation dépend ensuite de la présence de structures favorables pour
’accueillir en quantité suffisante. La présence d’aplites (qui reste & prouver), ou d’autres niveaux
plus compétents comme les niveaux dolomitiques de la base de la série ou comme des excrois-
sances éventuelles de I’auréole de contact, constitueraient de bons guides de recherche.

Toujours dans la logique d’ouverture, 1a progradation des ouvertures se fait de 1’Quest vers I’Est.
Aussi, il est probable que les ouvertures qui existent 4 1'Ouest soient davantage minéralisées par
les dépbts précoces (la sidérite) que par les dépots ultérieurs (la sphalérite).

Les structures sphériques, (balles de quartz, de sidérite on bréches en cocarde) constituent égale-
ment de bons indicateurs d’une présence importante de minerai, car elles matérialisent des vi-
tesses de fluides importantes dans des zones de canalisation des fluides, qui peuvent étre des
chenaux d’alimentation de la structure en fluides minéralisateurs.

V.3.4. Recherches futures

En régle générale, sur I’ensemble du champ filonien comme sur le filon de Saint-Salvy méme, la-
présence de minéralisations est conditionnée par le contraste de compétence entre la série sédi-
mentaire schisteuse et d’éventuels corps plus compétents qui pourraient y &tre emballés ou inter-
stratifiés.

Les recherches futures devront étre axées autour de ce principe.
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CONCLUSIONS GENERALES,

PARTIE A

- La création des structures distensives en milieu homogéne est li€e 4 un contexte transtensif et/ou
a des pressions de fluides €levées.

- La vitesse des fluides expulsés sous I’effet d’une diminution brutale de la contrainte de confine-
ment peut atteindre des valeurs €élevées (plusieurs metres/s) sous I’effet de leur pression.

- Un magma qui se met en place dans la crofite supérieure ne peut progresser que par injection
dans des zones de perméabilité crustale, que sa pression aide & maintenir ouvertes. Il s’épanche
dés qu’il rencontre des terrains déformables.

PARTIE B

Le granite du Sidobre est un granite syncinématique mis en place par injection dans une série sé-
dimentaire, & la faveur d’une zone de perméabilité crustale. Celle-ci est vraisemblablement consti-
tuée par une zone de relais transtensive entre deux décrochements dextres N60°. Le magma dé-
forme les schistes dans lesquels il s’installe, créant la schistosité §3. Pendant la cristallisation du
magma, la déformation cisaillante se localise dans celui-ci et se manifeste par des structures d’¢é-
coulement, puis par I’ouverture de fentes d'extension. Aprés la cristallisation du magma, la dé-
formation cisaillante se localise sur la bordure Sud du granite, sous la forme d’une faille décro-
chante dextre : le filon de Saint-Salvy.

Les temps cumulés de mise en place et de cristallisation du granite sont de I’ordre de 500000 ans.

Les fluides issus de la cristallisation du magma sont naturellement drainés vers les zones de
moindre pression créées par la présence du granite dans un champ de déformation régional. Cette
remarque peut vraisemblablement €tre étendue A de nombreux granites syncinématiques. Les
conditions nécessaires sont :

- La présence d’un contraste de compétence élevé entre le granite et le milieu dans lequel il s’est
mis en place. Cette condition est remplie par tous les granites qui se mettent en place dans une
série sédimentaire épizonale.

- Une morphologie appropriée du corps granitique permettant au champ de déformation de créer
des zones transtensives importantes.

Dans le Sidobre, la zone de moindre pression est une zone transtensive créée par le décrochement
dextre qui contourne le batholite par le Sud. A I’intérieur de cette zone de moindre pression, les
fluides circulent dans les structures tectoniques créées par le décrochement, et sur celles-ci, dans
les zones de perméabilité maximum. Ces zones de perméabilité maximum sont liées A la présence
de contrastes de compétence entre la série sédimentaire et des corps qui y sont emballés : I’inter-
section des aplites issues du granite et du décrochement crée des zones de drains privilégiés que
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les fluides maintiennent ouvertes par leur pression, et & I'intérieur desquelles ils déposent le
quartz. Les fluides sont libérés cycliquement par un abaissement des contraintes tectoniques dans
la zone d’ombre de pression, en corrélation avec le mouvement décrochant sur le filon de Saint-
Salvy. La chute de pression qui accompagne la libération des fluides provoque leur ébullition, ce
qui favorise les dépots minéraux. Les fluides atteignent localement des vitesses €levées sous 1’ef-
fet de leur pression dans des zones de circulations préférentielles, dans lesquelles on trouve des
cristaux radialement disposés autour d’un germe, ce qui suppose un milieu de croissance isotro-
pe. Lorsque la pression des fluides n’est plus suffisante, ceux-ci ne sont plus capables de main-
tenir le réseau de circulation ouvert, et la circulation des fluides s’arréte. Ce schéma est conforme
au modele de soupape sismique de Sibson et al. (1988).

Le schéma pour la circulation des fluides responsables du dépdt de la sidérite et de la sphalérite
est le méme. Les contrastes de compétence ne sont plus créés par les aplites, mais par les corps
siliceux précédemment formés, sur les épontes desquels la circulation se fait cycliquement dans
des zones d’ouverture privilégiées causées par la déformation de ces corps siliceux sous 1’action
du décrochement.

Les temps cumulés des dépdts des différentes minéralisations sont de 1’ordre de 100000 ans.

De I’échelle décakilométrique a I’échelle décamétrique, les zones d’ouvertures (ou transtensives)
sont localisées dans un champ de déformation, par les contrastes de compétence induits par la
présence d’hétérogénéités (le granite, les aplites les zones quartzeuses) emballées dans un milieu
initialement homogene (la série sédimentaire).
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RESUME

La thése est divisée en deux partics. La premitre
partic fait j¢ point sur un certain nombre de
phépoménes :

- le développement de Ia fracturation dans les zones
de décrochement soumises ou non 3 des pressions de
flaides,

- Ia dynamique de la circulation des fluides dans les
zones de failles et le comportement des fluides
hydrothermaux soumis & des variations de
température et de pression brutales,

- le role de la fracturation dans la mise en place de
magmas granitiques dans I'épizone et les mécanismes
de déformation qui gérent cette mise en place.

La deuxigme partie concerne [Pétude  des
minéralisations (Zn, Pb, Ag) de Saint-Salvy-de-la-
Balme (Tarn), adjacentes au granite du Sidobre, dont
elles sont contemporaines.

Ure étude de la cinématique de mise en place du
granite du Sidobre est menée par la méthode de
FPASM. Celle-ci met en évidence un cisaillement
dextre du magma au moment ol celui-ci se met en
place 2 7 kms de profondeur. L’enregistrement de la
déformation par les stades successifs de cristallisation
du magma permet de suivre Pévolution de la
déformation et du comportement du granite au cours
de son refroidissement (250000/300000 ans). La
déformation, concentrée dans le batholite lorsque
celni-ci est encore 3 Pétat magmatique, se concentre
progressivement sur les bordures du batholite, pour
finaleraent aboutir A la formation du champ filonien
de- Saint-Salvy. La surface de décollement entre le
batholite et les schistes est représentée par e filon de
Saint-Salvy. A Pintéricur de celui-ci, les fluides qui
circulent & des vitesses pouvant localement atteindre
plusieurs m/s, déposent des quantit€s massives de
quartz (pendant environ 60000 ans), aux endroits ol
des contrastes de compélence importants se
présentent. Ceux-ci sont principalement engendrés
par 1a présence de lames d’aplites, emballées dans les
schistes. Les masses de quartz jouent 2 leur tour un
role d’hétérogénéités lors de la poursuite du
décrochement dextre. Les ouverfures ménagées sous
Peffet du cisaillement dextre et par la pression des
- fluides autour de ces masses quartzeuses permettent
Ie dépot de la sphalérite (< 10000 ans).

Quelque soit Péchelle d’observation considérée, la -
présence d’ouverture importante est liée 4 la notion
d’hétérogénéité.
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Décrochement ; Hétérogénéités ; Permdabilité ; Mise
en place de Magmas ; Minéralisations ; Circulation
des fluides ; Pression des fluides ; Cristallisations
radiaires ; Evoiution de la déformation.
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