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Les chambres magmatiques :
personne n’en a jamais vu,
mais beaucoup en vivent.

Francis Albaréde
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INTRODUCTION

Les intrusions litées font partie des structures géologiques les plus
spectaculaires et ont été I'objet de trés nombreuses études (Skaergaard ou
Klokken au Groenland, Bushveld en Afrique du Sud, Rhum en Grande-Bretagne,
Fongen-Hyllingen en Norvege, Stillwater aux Etat-Unis, etc...).

Elles constituent les reliqﬁes d’anciennes chambres magmatiques et
permettent d’observer en place les mécanismes de la différenciation magmatique.
Compte-tenu de leur nature de systémes ouverts, elles peuvent connaitre de
multiples réinjections de magma et la différenciation qui se produit en leur sein
accroit encore la diversité des liquides que I'on peut y rencontrer. Ceci permet le
développement d’'une grande variété de phénoménes physico-chimiques qui
peuvent s’exprimer de maniéres différentes (cristallisation fractionnée, mélanges,
figures d’immiscibilité, litages, etc...).

Au cours des temps, I'étude de ces objets s’est d’abord faite par les
méthodes pétrographiques qui ont ensuite été affinées a laide de Poutil
géochimique. De nombreuses questions subsistaient néanmoins, notamment quant
aux mécanismes de formation des litages ou a la possibilité de mélanger des
magmas. Depuis une vingtaine d’années, de nouveaux concepts ont fait leur
apparition, reposant non plus sur des considérations uniquement chimiques, mais
basés sur des théories physiques de thermodynamique et surtout de mécanique des
fluides. Les géologues ont alors pris conscience de la nécessité d’intégrer des
notions de dynamique des magmas pour tenter d’interpréter les structures
observées dans les intrusions litées et par 12 comprendre le fonctionnement des
chambres magmatiques.

Les quinze derniéres années ont vu se multiplier les approches
théoriques de la dynamique des magmas, & partir notamment d’expériences de
laboratoire (modélisations analogiques) visant & reproduire les systémes
magmatiques.

La mise en application de ces concepts dans les systémes naturels
nécessite de maitriser les parameétres physiques gouvernant I'évolution des
chambres magmatiques. Parmi ces paramétres, deux sont particulidrement
déterminants, qui sont la densité et la viscosité des magmas. Plusieurs méthodes
existent pour évaluer ces paramétres, reposant soit sur des approches
thermodynamiques, soit sur des considérations plus empiriques, soit le plus
souvent sur les deux démarches. Dans le cadre de cette étude, il a semblé
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intéressant de rechercher si parmi les nombreuses structures rencontrées dans les
intrusions litées, certaines ne permettaient pas d’approcher ces parameétres d'une

maniére différente.

Clest ainsi que lintérét s’est porté sur le complexe plutonique de
Guernesey (Iles Anglo-normandes) qui offre, a proximité des cdtes frangaises, un
bel exemple d’intrusion litée. On y rencontre des figures qui sont considérées
comme le résultat de phénomeénes gravitaires et qui sont propices & I'étude du role
de la densité et de la viscosité des magmas. En effet, de tels phénomenes sont
caractérisés par 'existence d’une relation entre la longueur d’onde des figures
engendrées et les propriétés rhéologiques des constituants du systéme.

Le but recherché étant d’apporter des contraintes pétrologiques a
linterprétation des chambres magmatiques, cette approche du phénomene
d’instabilité gravitaire a été précédée d’'une étude pétrographique et géochimique
du complexe, afin d’identifier les grandes étapes de I’évolution de la chambre
magmatique et de déterminer certains parametres tels que la pression lithostatique
ou la composition des magmas.

Le plan de ce mémoire se décompose en trois parties :

1) tout d’abord, une bréve revue des idées actuelles sur ’évolution et la structure
des chambres magmatiques rappellera les principaux mécanismes physiques
envisagés au cours des derniéres années ;

2) ensuite, I'étude pétrologique du complexe plutonique nord de Guernesey
tentera d’établir les mécanismes pétrogénétiques dominant T'histoire du
réservoir et d’identifier les composants magmatiques intervenant ;

3) enfin, & partir des données pétrologiques obtenues précédemment, une étude
des figures d’instabilité gravitaire sera réalisée. On en retirera des
estimations in situ de la viscosité des magmas au moment du développement
des phénoménes gravitaires. Ces résultats déboucheront sur la question de la
genése des cumulats en permettant d’identifier la composition des liquides
initiaux et de proposer des mécanismes de cristallisation ainsi qu’un site de

formation.
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I- INTRODUCTION

Depuis une vingtaine d’années, les idées que I’on avait des mécanismes
de la différenciation magmatique ainsi que des processus existant au sein des
chambres magmatiques ont connu une évolution rapide. En particulier, des études
basées sur la mécanique des fluides et la thermodynamique sont venu compléter
les études géologiques. Clest ainsi que 'on en est venu A suspecter que les
processus de refroidissement, de convection et de cristallisation dans les chambres
magmatiques pouvaient étre beaucoup plus complexes qu’on ne l’avait supposé
jusqu’alors.

La plupart des concepts généraux de la pétrologie trouvent leur source
dans les idées de Bowen (1928), notamment quant au role prépondérant de la
cristallisation fractionnée dans la genese des roches ignées. Depuis cette époque,
les techniques d’analyses pétrologiques et géochimiques sont devenues plus
performantes mais n’ont pas remis en cause ce point de vue. Cependant il est
apparu que des phénomenes dits "secondaires"”, c’est & dire agissant & une échelle
locale, pouvaient jouer un réle important et modifier les détails du phénomeéne
global qu’est la différenciation magmatique. Ces phénomeénes de second ordre sont
notamment la convection, les mélanges de magmas ou bien les modalités de la
cristallisation.

Le processus physique que l'on considére généralement comme le
mécanisme principal permettant a la cristallisation fractionnée de se produire est
basé sur un concept simple : des cristaux nucléent puis se développent a I'intérieur
du magma ; ils sont ensuite mis en mouvement sous I'action de la gravité (ils
"précipitent") pour former des roches baptisées "cumulats". Les divers processus
nouvellement invoqués ne remettent pas en cause le principe global de la
cristallisation fractionnée, mais ils fournissent une alternative pour le mécanisme
de la différenciation. En effet, les modeles classiques ne font pas cas des
phénomeénes dynamiques pouvant exister dans les chambres magmatiques. C’est
donc maintenant une conception dynamique de la différenciation magmatique qui
est posé€e en alternative des modeles statiques classiques. Le développement de ces
théories repose sur des considérations géologiques, car de nombreuses
observations de terrain indiquent clairement [linsuffisance des concepts
communément appliqués auparavant, mais aussi sur des critéres théoriques issus
des enseignements de la mécanique des fluides et de la thermodynamique et sur
des expériences de laboratoire. Ces diverses modélisations analogiques, effectuées
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le plus souvent avec des solutions salées, permettent de contraindre le role des
divers parameétres sur I’évolution des systemes.

Les abréviations des divers parameétres et constantes rencontrés au
cours de cette partie, ainsi que leurs valeurs moyennes dans les systémes
magmatiques (d’aprés Jaupart et Brandeis, 1986 ; Koyaguchi, 1989 notamment)
sont les suivantes :

P = masse volumique [kg-m-3] (voir 3¢ partie, chap. 3)
valeur moyenne = 2800 kgem™3
U = vitesse d'injection [m-s-l]

= diamétre du conduit d'alimentation [m]

viscosité dynamique [Pa-s] (voir 3¢ partie, chap. 3)

TR
valeur moyenne = 100 Pa-s (magma basaltique)

g = accélération de la pesanteur = 9.81 mes”2

o = coefficient de dilatation thermique = 5.107> °c”1

T = température [°C]

h = épaisseur de la couche de magma [m]

kp = diffusivité thermique = 1076 a 1078 m2.s”%
valeur moyenne = 7-10"7 m2.s71

) = viscosité cinématique [mz-s'l] = u/p
(voir 3¢ partie, chap. 3)

B = coefficient de dilatation solutale

S = composition chimique

kg = diffusivité solutale = 10710 & 1074 m2.s”1
valeur moyenne = 10710 p2.g~1

r = rayon moyen des cristaux [m]

V = vitesse de croissance des cristaux = 6-10% mes™1
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II- PRINCIPES GENERAUX DE L’EVOLUTION DES CHAMBRES
MAGMATIQUES

Les chambres magmatiques peuvent se définir comme des réservoirs
souterrains contenant un liquide silicaté. Certaines sont des structures de stockage,
représentant une étape dans la formation des volcanites ; d’autres sont des corps
individualisés qui forment des plutons eristallins en se solidifiant.

Plusieurs articles récents ont synthétisé les divers processus intervenant
lors de Iévolution d’'une chambre magmatique (Walker, 1983 ; Sparks et al., 1984 ;
Turner et Campbell, 1986 ; Irvine, 1987 ; Marsh, 1987, 1989). Les quelques pages
qui suivent s’inspirent de ces divers travaux.

Toute tentative de résumer les données actuelles concernant I'évolution
des chambres magmatiques se heurte a deux problémes majeurs qui sont:
1) Pabondance des travaux car cette question d’actualité a suscité de nombreuses
¢tudes et 2) la diversité et la complexité des processus. Ces derniers peuvent
s’organiser en 5 catégories (Fig. I-1) : 1) 'injection, concernant I'arrivée du magma
dans le réservoir; 2)la convection; 3)les mélanges; 4)la cristallisation et
5) Péruption. Ce dernier stade concerne les phénoménes volcaniques, plutot que
Iétude des intrusions litées qui nous préoccupe ici. Il ne fera donc pas I'objet d’une
discussion particuliére. (Le lecteur intéressé trouvera des études récentes de ces
problémes, introduisant des concepts physiques, dans Spera et al. (1986b), Blake
(1987) ou Jaupart et Vergniolle (1988)).

Cependant, cette distinction est arbitraire car les divers processus
peuvent fréquemment se combiner ou se superposer, un mécanisme pouvant en
déclencher un autre. Reprenant les termes de Allégre (1983, p.124) on peut dire
que "la logique des causes et des effets simples et immédiats doit céder la place 2
une logique des systémes complexes, pour laquelle les effets sont a leur tour des
causes et ou tout réagit, ou tout joue un réle dans le contrdle global de la
machine". Le raisonnement cartésien trouve ici ses limites. Par exemple, comme
on le verra plus loin, les phénoménes de mélange découlent autant de Pinjection
que de la convection. Cette derniére est conditionnée par l'injection, mais aussi
par le mode de cristallisation, lui méme pouvant étre influencé par les mélanges.
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Fig. I-1: Schéma récapitulatif des principaiix processus intervenant lors de Pévolution d’une chambre

magmatique.
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Dans ce qui suit, un découpage est donc employé pour étudier
séparément divers mécanismes, mais dans la réalité tous ces phénoménes sont
intimement liés et mutuellement dépendants.

II.1 GENERALITES

Dans un article synthétique récent, Marsh (1989) résume un certain
nombre de résultats généraux concernant les caractéristiques des chambres
magmatiques. Leur taille est trés variable : de 1km3 dans les arcs volcaniques
jusqu’a 10* ou 10° km3 pour les grands batholites (Stillwater, Bushveld). En ce qui
concerne leur forme, les réservoirs magmatiques sont trés divers ; cependant, plus
le corps est proche de la surface, plus il est aplati.

La structure thermique dune chambre magmatique dépend
essentiellement du régime thermique du magma. On peut distinguer 2 cas
extrémes suivant que le phénoméne dominant est la conduction ou la convection
(Cest a dire le transfert de chaleur accompagné de mouvements du fluide). Dans le
premier cas, le refroidissement du corps est contrdlé par les transferts de chaleur
dans l'encaissant. Ainsi, la température du magma décroitra du coeur vers la
bordure. A linterface encaissant-pluton, la température sera la moyenne des
températures de I'encaissant et de la température initiale du magma. Par contre,
dans le second cas, la convection du liquide silicaté produit un brassage. Dans le
cas idéal, on peut considérer que le magma aura une température homogene ; la
température du contact avec I'encaissant sera égale 2 la température du magma
(Marsh, 1989). Les chambres magmatiques, qui sont le sidége de phénomenes
nombreux et complexes, se situent entre ces deux extrémes.

11.2- DENSITE DES MAGMAS

Au cours de la cristallisation fractionnée, la densité des magmas va
eévoluer (Wilson, 1987, par exemple) et ces changements peuvent controler les
processus dynamiques de la différenciation magmatique. Comme on le verra plus
loin, les variations de la densité conditionnent I’existence de certains mécanismes.
Une étude détaillée de la signification et de I'estimation de la densité des magmas
se trouve dans la troisi¢me partie de ce mémoire.

Afin d’apprécier cette évolution on peut utiliser la notion de densité de
fractionnement (Pc) qui est la densité des composants du magma prélevés
s€lectivement par la cristallisation pour étre concentrés dans les cristaux (Sparks et
Huppert, 1984). Il faut noter que ce parameétre est fictif et n’a aucun rapport avec
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Olivine : Forsterite

Orthopyroxene: Enstatite

Clinopyroxéne : Diopside
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Plagioclase : Anorthite
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Hedenbergite
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Fig. I-2: Densité de fractionnement de Ilolivine, de lorthopyroxéne, du clinopyroxéne et du
plagioclase en fonction de leur composition chimique. Les courbes ont été établies a l'aide du
programme décrit dans la troisiéme partie de ce mémoire. Pour chaque minéral, les densités
ont été calculées @ 900°C (courbe supérieure) et 1100°C (courbe inférieure). Les champs en
pointillés désignés par & et B représentent respectivement les densités moyennes des andésites

et des basaltes.
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la densité du minéral cristallisant. Si fc est supérieure 2 la densité initiale du

liquide (Pi), alors la densité du magma résiduel va décroitre pendant la

cristallisation fractionnée. A l'inverse, si fc< ?i la densité du magma augmentera.

Lorsque plus d’une phase entre en jeu, la densité de fractionnement est la somme

pondérée des densités de fractionnement des phases considérées. La figure I-2

donne les valeurs de la densité de fractionnement des minéraux du systéme

basaltique.

A Taide de ces données, on peut esquisser une représentation de
Iévolution de la densité d’'un magma basaltique en fonction de sa composition
(Fig. I-3). Si 'on étudie cette courbe dans le sens d’une différenciation croissante,
on observe d’abord une pente négative correspondant au cas d’un magma primitif
de haute température P (un basalte picritique, par exemple) cristallisant des
phases mafiques (olivine pyroxénes plagioclase) et engendrant des liquides
résiduels de densité décroissante. Cette diminution correspond & une
concentration des €léments lourds du magma initial dans les phases solides. Bien
que les liquides résiduels soient plus froids, ils sont plus légers car les effets de la
composition ont une action prépondérante sur les variations de densité. Lorsque le
plagioclase se joint aux phases cristallisant, dans une proportion suffisante pour
rendre Pc < ei, la pente de la courbe s’inverse et 'on passe donc par un point de
densité minimale A. Dans le cas des MORB, ce point correspond 2 des valeurs de
MgO comprises entre 7% et 10% (Sparks et al, 1980). L’existence de ce minimum
fournit une explication plausible & la présence massive -de basaltes de cette
composition & la surface du globe, 4 la différence de basaltes plus différenciés ou
plus primitifs (Fig. I-4) (Stolper et Walker, 1980). Eventuellement dans un magma
basaltique fortement différencié, des phases denses (comme les minéraux
opaques) peuvent venir compléter 'assemblage qui cristallise et la courbe peut
alors présenter une nouvelle inflexion correspondant au maximum de densité B.

Ce cas particulier de I'évolution de la densité d’un magma basaltique
permet de dégager deux principes fondamentaux s ‘appliquant & tous les types de
magmas :

1) Les changements de composition auront généralement des effets plus
importants sur les liquides que les changements de température, au cours de
la différenciation magmatique. Dans de nombreux syst®mes, la densité du
magma décroit malgré la diminution de température accompagnant la
progression du fractionnement.
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Fig. I-3 : Représentation schématique des relations entre la densité des magmas et leur composition
chimique ( g/M +Fe) POWr des liquides basaltiques reliés entre eux par cristallisation

fractionnée. (Sparks et Huppert, 1984).
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Fig. I-4 : Diagramme schématique montrant comment les roches crustales de faible densité peuvent
agir comme un filtre de densité empéchant Péruption de liquides basaltiques soit primitifs, soit

trés fractionnés. (Stolper et Walker, 1 980).
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2) On peut s’attendre a des inversions de la pente des courbes représentatives de
la densité en fonction de la composition des magmas, lorsque de nouvelles
phases se joignent aux anciennes dans les assemblages cristallisant. On
observera fréquemment des maxima et des minima de densité.

Ces remarques issues de I'étude de liquides reliés par un
fractionnement s’appliquent également aux systémes liés par fusion partielle ou
par contamination.

La densité globale d’un magma dépend aussi d’autres facteurs,
notamment les changements de phase. Lorsque des cristaux se développent 2
Vintérieur d’'un magma ou bien sont concentrés par un procédé quelconque, la
densité globale du magma va changer.
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III- INJECTION - MELANGES

Une particularité des chambre magmatiques est de constituer un
systéme ouvert. C'est & dire que la distribution de la température et de la
composition chimique va pouvoir &tre modifiée brutalement lors de Iinjection de
nouveaux magmas. Ainsi il apparait trés vraisemblable quun réservoir
magmatique soit périodiquement rempli par de nouvelles venues de magma
primitif, chaud et dense (Huppert et Sparks, 1980b ; Sparks et Huppert, 1984 ;
Huppert et al., 1984; Wiebe, 1988). Le refroidissement et la cristallisation
fractionnée vont entrainer I'apparition de divers phénoménes de convection et
d’abaissement de la densité qui produiront des instabilités gravitaires et un
brassage du systéme. Des mélanges entre les divers liquides coexistant dans la
chambre magmatique pourront alors se produire.

Les phénoménes d’injection & la base des chambres magmatiques
peuvent s’organiser en trois cas suivant la densité du nouveau magma et la vitesse
de Talimentation (pour des considérations physiques de ces phénomeénes
d’injection, voir Turner, 1973, chap.6 notamment) :

1) Pinjection lente d’'un magma dense et d'une viscosité comparable a celle du
magma résidant (Sparks et al.,, 1980 ; Huppert et Sparks, 1980b ; Sparks et
Huppert, 1984 ; Huppert et al,, 1982b, 1984 ; Turner et Campbell, 1986). Le
nouveau magma va se répandre lentement 4 la base du réservoir et les
phénomeénes de mélange seront limités.

2) L’injection rapide d’'un magma dense et d’'une viscosité comparable a celle du
magma résidant (Sparks et al., 1980 ; Huppert et al, 1982b; Campbell et
Turner, 1986 ; Turner et Campbell, 1986). Ce cas correspond 2 l'injection
sous forme de "fontaine turbulente" et représente un mécanisme efficace
pour le mélange magmatique.

3) L’injection rapide d’un magma moins dense que le magma résidant, formant des
"panaches turbulents" (plumes) (Sparks et al., 1980 ; Huppert et al, 1982b,
1986b ; Turner et Campbell, 1986). Cet autre cas est susceptible de permettre
des mélanges efficaces.

Dans le cas des injections rapides (fontaines ou panaches), un brassage
intense sera engendré par I'arrivée du nouveau magma, facilitant les mélanges si
les viscosités des constituants sont différents. Pour étudier la possibilité des
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mélanges, on peut calculer un paramétre sans dimension comme le nombre de

Reynolds :
pUd
Re = 25—

Plus la valeur de Re sera élevée, plus ’écoulement sera turbulent et
plus les conditions seront favorables pour les mélanges. Ainsi, aucun mélange ne
se produit si Re < 7; par contre, si Re > 70, les deux magmas se comporteront
comme §’ils avaient des viscosités semblables et pourront se mélanger (Turner et
Campbell, 1986 ; Marsh, 1987, entre autres).

Il faut cependant signaler que la notion de mélange magmatique est
assez ambigiie, ce terme pouvant désigner suivant les divers auteurs, soit une
homogénéisation compléte (mixing), soit un mélange partiel (mingling). En fait, le
résultat dépendra donc de I'échelle a laquelle on considére le phénomene : échelle
locale pour le mélange parfait ou échelle globale pour le mélange partiel.

Les nouveaux magmas produits par ces divers mécanismes de mélange
sont constitués de proportions variables du fluide injecté et du magma original.
Une stratification en densité pourra ainsi étre produite dans le réservoir, qui peut
conduire & des configurations propices au développement de phénoménes de
convection complexes comme la convection & double-diffusion (voir plus loin).

Le brassage d’'une chambre magmatique par la convection est un autre
mécanisme permettant le mélange des différents fluides coexistant dans le
réservoir magmatique. Sans plus détailler cet aspect, on peut néanmoins citer les
travaux de Huppert et al. (1982a), Mc Birney (1980), Blake et Campbell (1986),
Sparks et Marshall (1986) pour une étude rhéologique des relations entre les
divers termes du mélange et Oldenburg et al. (1989) pour une simulation
numérique de ce phénoméne.
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Fig. I-S : Convection thermique dans un fluide homogéne.
(a) Détail du mécanisme.
(b) Aspect de la convection a I'échelle du systéme.
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IV- CONVECTION DANS LES CHAMBRES MAGMATIQUES

Jusque naguére on a considéré les magmas comme des fluides simples,
dans lesquels la cause principale des variations de densité résidait dans les
différences de température. I fut établi que la convection devait étre un
phénoméne important, méme dans les magmas granitiques trés visqueux (Sparks et
al, 1984). Cette prise de conscience de 'importance de la convection dans les
systémes magmatiques a suscité le développement de nombreuses recherches qui
se sont traduites par une importante bibliographie.

Avant de discuter les résultats de ces divers travaux, il est nécessaire
d’introduire quelques notions sur les processus de convection.

IV,1- CONVECTION THERMIQUE

Le cas de convection le plus simple est celui dans lequel un seul facteur
(la température, ici) agit sur la flottabilité des constituants du systéme.

Si une couche de fluide homogeéne est chauffée par en dessous, les
parties les plus basses de cette couche sont réchauffées, subissent une dilatation
thermique qui abaisse leur densité et donc deviennent flottables. Elles vont avoir
tendance a s’élever dans le liquide environnant. Si le chauffage est suffisamment
intense, ces éléments de liquide léger vont initier une circulation de fluide d’'un
bout a Pautre du réservoir : c’est le phénomeéne de convection (Fig. I-5). Le spectre
de la circulation du fluide et des transferts de chaleur dépend des propriétés
physiques du milieu, ainsi que des conditions de température.

La convection thermique dans un systéme & un composant est
caractérisée par deux nombres sans dimension qui sont le nombre de Rayleigh
pour la température (Ray) et le nombre de Prandtl (Pr) :

3
pgalATh
RaT=—kT—p Pr =

v H 1 9p

kr <5k ° 7 RaT

Le nombre de Rayleigh est le rapport des forces de flottabilité entrainant la
convection sur les forces visqueuses s’opposant au mouvement.

La convection sera initi€e pour des valeurs de Ra supérieures & 1710 ;
elle sera turbulente au dessus d’une valeur critique d’environ 100 si Pr est élevé, ce
qui est le cas de tous les magmas (Landau et Lifchitz, 1971, p.269). Or dans les
chambres magmatiques, les valeurs de Ra sont généralement comprises entre 10°
et 1023 (cette derniére valeur correspondant aux grandes chambres basaltiques). Il
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Fig. I-6 : Convection thermique dans un fluide présentant un gradient de densité.
(a) Détail du mécanisme.
(b) Aspect de la convection a I'échelle du systéme.
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est donc clair que toute chambre magmatique sera le lieu d’une intense
convection, qui pourra dans la plupart des cas étre violemment turbulente
(Huppert et Sparks, 1984).

Cependant, dans de nombreux cas, la convection purement thermique
est un phénomene inadéquat car d’autres facteurs que la température jouent un
rdle important : les effets de composition et les changements de phase, notamment
les gradients de composants volatiles et 'abondance de bulles dans le liquide
(Huppert et al, 1982a). Ces facteurs supplémentaires vont pouvoir induire une
stratification en composition de la chambre magmatique. Il faut donc raisonner en
considérant les magmas comme des systémes a plusieurs composants, c’est & dire
dans lesquels la température n’est pas le seul paramétre qui agit sur la densité. De
tels systémes vont de ce fait donner lieu a des phénoménes convectifs nouveaux,
inconnus dans les systémes a un seul composant (Mc Birney et Noyes, 1979).

IV.2- CONVECTION A DOUBLE-DIFFUSION

La différence de comportement entre un systéme 2 un seul composant
et un systéme a plusieurs peut étre illustrée a I'aide de I'exemple fourni par deux
systémes simples : I'un constitué uniquement d’eau pure et qui se comportera de la
mani¢re décrite dans le paragraphe précédent, et I'autre dans lequel de l’eau salée
selon un gradient de salinité stable -c’est & dire la concentration en sel, donc la
densité, augmentant vers le fond du récipient- est chauffée par en dessous. Ce
systéme a deux composants (sel et chaleur) évoluera d’une maniére plus complexe
que le cas simple (Fig.I-6): les parcelles de fluide 2 la base du réservoir sont
chauffées et s'élevent. Lors de cette ascension dans le liquide sus-jacent de
température et de salinité décroissant vers le haut, les éléments flottables vont
diffuser chaleur et sel. Mais la diffusivité de la chaleur (k) est plus forte que celle
de la salinité (k) d’environ deux ordres de grandeur: respectivement 10 2
108 m? s et 1019 3 104 m?sL. Ainsi le liquide en mouvement va se refroidir
beaucoup plus vite qu’il ne va se désaler, il va atteindre un niveau ot il aura la
méme densité que le fluide environnant et son mouvement ascensionnel va
s’arréter. Son refroidissement se poursuivant, sa flottabilité s’inverse et il va
redescendre vers le fond du récipient, réalisant un brassage par convection des
niveaux inférieurs du réservoir. Il résulte de tout ceci la création sous un liquide
stratifi¢ d’'une couche homogéne dont I'épaisseur correspond a la hauteur dont a
pu s’élever le fluide réchauffé avant que sa flottabilité ne s’annule. Comme cette
couche réchauffe & son tour le liquide sus-jacent, le phénomene peut se réitérer;
au bout d’un certain temps, le fluide devient isotherme et la convection cesse. On
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Fig. I-7 : Représentation schématique des quatre types de gradients verticaux de température (T) et de
composition chimique (S) pouvant exister dans une couche liquide :
(a) T et S stabilisateurs ;
(b) T et S déstabilisateurs ;
(c) T stabilisateur et S déstabilisateur ;
(d) T déstabilisateur et S stabilisateur.
(Huppert et Sparks, 1984).
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obtient en fin de compte & partir d’une solution originelle présentant un gradient
de densité, une superposition de couches d’épaisseurs décroissantes vers le haut.
Chacune de ces couches ayant été agitée de mouvements convectifs est homogéne
en température et en composition. Deux couches voisines sont séparées par une
interface au travers de laquelle chaleur et sel sont transportés par diffusion
moléculaire.

Cet exemple illustre les phénoménes convectifs nouveaux apparaissant
dans les systémes & plusieurs composants gouvernés par des diffusivités différentes
(Huppert, 1971 ; Huppert et Turner, 1978 ; Martin et al., 1987, par exemple). Dans
le détail quatre cas peuvent se présenter en fonction des interactions entre les deux
propriétés intervenant :la température T et la composition S (la salinité dans
'exemple précédent) (Huppert et Sparks, 1984). Il faut considérer I'orientation des
gradients, donc leur effet sur la densité du systeéme (cf Fig. I-7). Un gradient est
appelé stabilisateur si la répartition de densité qu’il crée est stable, c’est a dire s’il
dispose des liquides denses sous des liquides plus 1égers.

1) T et S stabilisateurs (Fig. I-7a) : le systéme sera absolument stable.

2) T et S déstabilisateurs (Fig. I-7b) : cette situation est instable et tout se passera
comme dans le cas d’un systéme a un seul composant.

3) T stabilisateur et S déstabilisateur (Fig.I-7c): dans ce cas on aura des
phénomeénes de digitation (fingering). Les fluides des différents niveaux
s’interpénetrent en de longues et fines cellules de convection appelées doigts.

4) T déstabilisateur et S stabilisateur (Fig. I-7d) : ce dernier cas semble le plus
important en géologie et I’exemple préliminaire mentionné plus haut s’y
rapporte. Cette situation est appelée régime diffusif, et permet la formation
de séries de couches horizontales.

Les deux derniers cas dans lesquels les gradients de température et de
composition ont des effets opposés constituent les conditions de la convection 2
double-diffusion. Seule cependant la derniére situation sera développée dans ce
qui suit en raison de sa signification géologique : les produits différenciés obtenus
par cristallisation fractionnée ayant généralement une température plus basse et
une densité plus faible que leurs magmas parents ils tendent & s’accumuler au
sommet de la chambre, réalisant ainsi les conditions du régime diffusif de la
convection a double-diffusion (Huppert et Sparks,1984).

On a vu précédemment que la convection thermique pouvait étre
spécifiée par les nombres Ray et Pr. Dans un systéme 4 deux composants deux
autres parametres sont nécessaires qui sont le nombre de Rayleigh pour la
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Composants lourds —» concentrés dans le cristal ’

Composants légers — concentrés dans le liquide résiduel Q

du fractionnement convectif : le cristal concentre
voquant un enrichissement relatif en composants
I. Ce liquide résiduel léger est susceptible

Fig. I-8 : Représentation schématique du principe
les éléments lourds du liquide initial, pro
légers dans le liquide résiduel entourant le crista
d’étre mis en mouvement par convection.
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composition (Rag) et le rapport des diffusivités (7). On dispose donc maintenant
de quatre paramétres Ray, Rag, Pr, 7:

pgbSk’ ks
kru kg -

1
Olr—
Q)I [«)}
172 <]

Rag =

Dans des syst¢tmes & double-diffusion, le paramétre de hauteur h
rentrant dans les définitions des nombres de Rayleigh ne représente plus la
profondeur du réservoir, mais I'épaisseur des couches convectives (Sparks et al.,
1984).

Un résultat de premiére importance de la convection & double-diffusion
réside dans le fait que des fluides de compositions différentes peuvent coexister au
sein d'un méme réservoir et échanger de la chaleur tout en restant des systemes
chimiques indépendants.

Mais les effets de la convection les plus importants sont dds a la
cristallisation. Ce n’est que depuis peu que I'on pense qu’ils ont une importance
primordiale pour la compréhension de Pévolution magmatique.

IV.3- CONVECTION DUE A LA CRISTALLISATION

Le principe essentiel de ce phénoméne est Pextraction sélective de
constituants lourds ou légers du liquide autour des cristaux en cours de croissance
(Fig. I-8). Ces changements localisés de la densité du liquide permettent une
convection due & la composition, et non plus 2 la chaleur, qui peut se produire
méme dans un gradient stable de température du fait de la prédominance des
effets de la composition sur ceux de la chaleur dans ’évolution de la densité des
magmas. Cet aspect de la convection a été abordé par un grand nombre d’auteurs
(Huppert et Turner, 1981 ; Huppert et al, 1982b, 1983, 1984 ; Sparks et Huppert,
1984 ; Brandeis et Jaupart, 1986 ; Walker et al., 1988 ; Martin et Campbell, 1988).
Il sera développé plus loin (Chap.V).

IV.4- DISCUSSION

Le grand attrait qu’a connu la convection & double-diffusion au cours
des dernieres années tient 4 son aptitude & organiser un systéme liquide en une
série de couches distinctes. La ressemblance d’une telle structure avec les figures
observables dans les intrusions litées a poussé & envisager un rdle de la convection
a double-diffusion dans la formation de ces roches (Mc Birney et Noyes, 1979 ;
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Fig. I-9 : (a) : Profils verticaux de la température moyenne horizontale. Les chiffres portés sur chaque
courbe indiquent les temps sans dimension.
(b) : structure schématique de la convection.

(Jaupart et al., 1984).
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Irvine et al., 1983 ; Fridrich et Mahood, 1987, par exemple). Cependant, comme on
I'a évoqué au second chapitre, le fractionnement peut produire des liquides soit
plus denses, soit plus 1égers que le magma initial. Ainsi, Rag peut &tre de n’importe
quel signe, et peut méme varier rapidement au cours de la différenciation pour un
méme magma (Mc Birney, 1985). Dans ces conditions, le Ray nécessaire pour
produire une stratification sera déraisonnablement élevé. Ceci a conduit
Mc Birney (1985) a reconsidérer ses travaux antérieurs pour préférer I’hypothése
que les diverses couches soient le résultat de divers taux de nucléation, croissance
cristalline et recristallisation pendant un refroidissement lent. Dans le méme ordre
d’idée, Spera et al. (1986a) ont réalisé une étude numérique de la convection 2
double diffusion pour toute une gamme de paramétres et n’ont trouvé aucune
preuve de l'existence stationnaire de tels phénoménes de convection dans les
conditions des chambres magmatiques. Hansen et Yuen (1987), toujours sur la
base de modélisations numériques, attirent I'attention sur le caractére transitoire
des phénomenes et sur 'importance des valeurs initiales des divers paramétres.
Par ailleurs, Griffiths (1987) propose que méme la rotation de la terre puisse agir
sur la convection des grandes chambres magmatiques.

Un style différent de convection magmatique a été suggéré par Jaupart
et al. (1984) et Jaupart et Brandeis (1986). A I'aide d’expériences analogiques de
refroidissement d’un réservoir par le sommet et par la base, ces auteurs établissent
qu'une couche limite stagnante se forme 2 la base du syst¢me. Celui-ci s’organise
donc en une série de couches superposées (Fig. I-9) montrant des comportements
différents. Du sommet vers la base on rencontre d’abord une couche supérieure
instable d’ol partent des panaches de fluide froid qui s’enfoncent dans le liquide
sous-jacent. Au milieu du réservoir, ces panaches produisent un brassage du
liquide qui définit ainsi une couche de température & peu prés homogene. Plus bas
se rencontre une zone ou les panaches décélérent et a la base se trouve la couche
limite stable qui n’est affectée d’aucun mouvement de convection. Les auteurs
€tablissent un parall¢le entre cette structure particuliére et les observations de
terrain de Jackson (1961) qui propose que des cumlulats du complexe de Stillwater
se sont formés dans un environnement de ce type. |
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V- CRISTALLISATION

Comme on I’'a annoncé plus haut, il est difficile de séparer les effets des
mécanismes de convection et de cristallisation. Plusieurs auteurs se sont attaqués a
Iinteraction de ces phénoménes, que ce soit par des approches numériques ou
analogiques (Huppert et Turner, 1981 ; Huppert et al, 1982b, 1983, 1984 ; Sparks
et Huppert, 1984 ; Brandeis et Jaupart, 1986 ; Walker et al, 1988 ; Martin et
Campbell, 1988). D’autre part plusieurs travaux ont été réalisés sur le role des
conditions géométriques de la cristallisation; c’est & dire sur linfluence de
Iorientation des surfaces de refroidissement le long desquelles se forment les
cristaux (Huppert et al., 1986a ; Martin et Campbell, 1988, entre autres).

La cristallisation fractionnée implique la séparation du solide
cristallisant et du liquide résiduel. Néanmoins le mécanisme physique responsable
de cette ségrégation a fait 'objet d’abondantes discussions: la théorie du
fractionnement convectif est venue compléter, voire méme remplacer, la théorie
de la précipitation des cristaux (ou théorie d’accumulation).

V.1- THEORIE D’ACCUMULATION

La précipitation des cristaux (crystal settling) fournit un mécanisme
intuitif simple pour la séparation cristaux-liquide résiduel. L’idée est issue des
analogies existant entre les structures observées dans les roches ignées litées et
certaines structures sédimentaires. Ce modele -parfois également baptisé théorie
d’accumulation- a fait I’objet de nombreuses discussions de la part des auteurs
"classiques" sur le lieu de la nucléation des cristaux ainsi que sur la mani¢re dont
ceux-ci sont transportés jusqu’a leur lieu final de dép6t. Un accord & peu prés
général peut cependant étre dégagé sur deux points (Campbell, 1978) :

1) les cristaux nucléent dans une partie de la chambre et sont ensuite transportés
VETS une autre.
2) les cristaux sont transportés sous la forme de simples grains.

Une des versions les plus simples de cette théorie consiste a considérer
que les cristaux nucléent au sein de la masse du magma et sont ensuite amenés a
se déposer au fond de la chambre et a s’empiler, sous 'effet de la gravité.
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Il convient de bien noter que “précipitation de cristaux" n’est pas
synonyme de “cristallisation fractionnée”, mais est purement et simplement un
mécanisme physique permettant au fractionnement de se produire.

Si la théorie d’accumulation dans sa forme classique parait suffisante
dans certains cas, il n’en existe pas moins de nombreux exemples d’insuffisances
comme processus général permettant d’expliquer toutes les variations chimiques
des magmas en évolution. L’alternative principale 2 la précipitation des cristaux
est la séparation par convection du liquide résiduel depuis les cristaux. Cette
théorie sera abordée au paragraphe V,12 aprés que I'on ait étudié les limites de la
théorie d’accumulation.

V.11- PREUVES GEOLOGIQUES

Les meilleures preuves en faveur de la théorie d’accumulation
proviennent des laves mafiques et ultramafiques de haute température ol l’on
peut observer par exemple une augmentation de la taille et de 'abondance des
cristaux d’olivine vers le bas des coulées. Des komatiites et des MORB fournissent
des exemples probants (Sparks et al, 1984). La preuve la plus couramment avancée
vient des intrusions litées. Par exemple dans l'intrusion du Bushweld on rencontre
des litages constitués a la base de cumulats 2 pyroxéne, chromite et olivine
-présentant un granoclassement, puis de cumulats a pyroxéne, & pyroxéne et
plagioclase et au sommet de la séquence de cumulats & plagioclase (Fig. I-10)
(Wager,1968). Le terrain privilégié, du fait de son extension et de la qualité des
affleurements, que constitue P'intrusion de Skaergaard offre des critéres venant

€tayer la théorie de précipitation des cristaux (Wager et Brown, 1967).

Paradoxalement ce sont aussi les intrusions litées qui fournissent
maintenant leurs meilleurs arguments aux détracteurs de la théorie
d’accumulation. Le point le plus épineux est la question de la flottabilité du
plagioclase. Ce minéral constitue fréquemment la phase essentielle de nombreux
cumulats. Or des calculs de densité effectués a partir de données recueillies a
Skaergaard ont indiqué que les cristaux de plagioclase devaient avoir une densité
inférieure a celle des liquides dont ils étaient issus. Il n’est donc pas question qu’ils
aient pu couler et sédimenter au fond de la chambre (Bottinga et Weill, 1970). La
formation des cumulats a plagioclase doit alors plut6t faire appel & un mécanisme
de cristallisation in situ (Campbell, 1978 ; Mc Birney et Noyes, 1979). Ce processus
sera détaillé plus loin (paragraphe V,13).
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Bushveld
(Critical series)
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Fig. I-10 : Coupe schématique du litage rythmique
d'une séquence de Ulintrusion litée du
Bushveld. (Wager, 1968).
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Donc §’il existe certains cas ou I'on peut raisonnablement penser que la
précipitation de cristaux a opéré, notamment dans les coulées de laves fluides et
peu épaisses, il semble douteux que ce mécanisme ait pu agir sur une grande
échelle.

V.12- CONTRAINTES PHYSIQUES

Dans un liquide silicaté statique, I'aptitude des cristaux a flotter ou 2
couler dépendra uniquement du signe de la différence de densité entre les phases
solide et liquide. Alors la vitesse de mouvement des cristaux pourra étre
déterminée par la loi de Stokes :

2rgho
V="

Le déplacement d'un cristal dans un magma peut également é&tre
considéré en termes de déformation du fluide sous I'effet des contraintes imposées
par la phase cristallisant. Il apparait alors que le comportement des cristaux
dépendra des propriétés du liquide dans lequel ils sont immergés. En général les
liquides silicatés subissant une cristallisation ne se comportent pas comme des
fluides newtoniens, contrairement a ce que I'on pensait initialement (Mc Birney et
Noyes, 1979). Ils ont une limite élastique finie qu’il convient de dépasser avant
qu'une contrainte appliquée ne produise une déformation permanente ; c’est
dire qu’en dessous de la limite élastique les cristaux ne pourront pas s’enfoncer
dans le magma (Fig. I-11). On peut alors calculer la taille critique au dessus de
laquelle les cristaux pourront se déplacer (Fig. I-12) (Rice, 1981). Une
complication supplémentaire provient de l'évolution du comportement des
magmas au cours de la différenciation. La limite élastique d’'un magma basaltique
augmente nettement lorsque plagioclase et pyroxéne commencent a cristalliser. La
pression, I'abondance d’éléments volatiles, et d’une fagon générale tout ce qui
influe sur la viscosité peut modifier la limite élastique (Mc Birney et Noyes, 1979).

Le probleme principal demeure Pinvraisemblance des conditions
statiques. La plupart des chambres magmatiques sont le siége de mouvements
convectifs dont l'effet sera de maintenir les cristaux en suspension. Les calculs
simples utilisant uniquement la loi de Stokes sont donc impropres 4 déterminer la
vitesse de déplacement des cristaux. Celle-ci va étre la résultante de la vitesse
gravitationnelle et de la vitesse de convection, qui vont rarement agir dans le
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Fig I-11 : Relation entre le rayon et le contraste de

densité Ae de cristaux dans des liquides
ayant des limites élastiques de différentes
valeurs (lignes diagonales). Un cristal peut
sédimenter ou s’élever seulement s’il a un
contraste de densité et une taille qui le
placent dans le champ situé au dessus de la
limite élastique considérée. (Mc Bimey et
Noyes, 1979).
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Vitesse de déformation

Fig. I-12 : Diagrammes qualitatifs des relations contrainte-déformation (a) et vitesse de déformation-

contrainte (b) dans un liquide basaltique.

(a) A faible contrainte, la déformation est proportionnelle & la contrainte et est
réversible : c’est le domaine élastique. Au dessus d’une contrainte critique O, correspondant

a la limite élastique (C,,, €,

€ ), la déformation est permanente.

(b) Courbes obtenues a la température T et avec des contraintes inférieures a O, .

(D’aprés des expériences de Mc Bimey et Noyes, 1979).
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méme sens. Dans le cas simple de la convection purement thermique la vitesse de

convection ne dépend que du flux de chaleur (Sparks et al., 1984) :
1/9

2

4 3

pg'krh
wm=o.44|:i—pT—:| (« ATYH?

mais lors de convection a double-diffusion, les équations sont un peu plus
complexes (Huppert et Sparks, 1980b) :

1/9

2
[ o gt b ] (a ATY!O
wWo=0.68 | — 1 | &L
(B AS)

La vitesse maximale de chute libre des cristaux est toujours décrite par
la loi de Stokes. Il découle des calculs que 'on peut faire a partir des formules de
vitesses que dans la majorité des chambres magmatiques les vitesses de convection
seront plus ¢levées d’environ un ordre de grandeur que les vitesses de précipitation
(Fig. I-13 et Fig.I-14), ainsi 2 moins d’une agrégation considérable les cristaux
seront maintenus en suspension. Dans le cas des magmas & forte viscosité la
précipitation apparait impossible. La précipitation des cristaux semble donc n’étre
un phénoméne dominant que dans les couches fines de magma fluide, ce qui
correspond bien aux observations signalées au paragraphe V,11.

Cependant, certains auteurs, sur la base d’expériences de laboratoire ou
de modélisations numériques (Martin et Nokes, 1988 ; Weinstein et al., 1988)
proposent que la convection méme turbulente n’interdise pas la précipitation des
cristaux. Ceci semble en accord avec des observations de terrain (Cox et Mitchell,
1988). Par ailleurs, Marsh (1988) propose une étude des paramétres qui
déterminent la possibilité de mettre des cristaux en suspension. On voit donc que
cette question ne fait pas encore 'unanimité.

Le profil des vitesses de convection va présenter des maxima au coeur
de la chambre et des minima prés des parois, formant des couches limites d’une
grande importance pour la cristallisation in situ.

V.13- CONTRAINTES CINETIQUES

Les phénoménes de nucléation et de croissance des cristaux ont fait
Pobjet de plusieurs études récentes (par exemple : Dowty, 1980 ; Kirkpatrick,
1981; Brandeis et Jaupart, 1987a, 1987b, 1987c; Brandeis et Marsh, 1989).
Néanmoins, I'application de ces résultats au développement des cumulats dans les
chambres magmatiques est difficile. Afin de tenter de maitriser ce paramétre des
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Fig. I-13 : Vitesses de convection du magma dans une couche de 500 m d’épaisseur en fonction de la
viscosité du fluide. Les deux traits pleins correspondent a AT =107 et 510", Les lignes
tiretées représentent les vitesses de précipitation de sphéres de rayon 0.5 et 0.1 cm, ayant un
excés de densité de 500 kg m3 par rapport au liquide environnant. (Sparks et al., 1984).
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Fig. I-14 : Vitesses de convection du magma en fonction de I’épaisseur de la_couche pour des fluides

de viscosité = 10 Pa s et 107 Pa s, pour des valeurs de a-4T = 107 et 5 107. Sur la partie
droite, la ligne pointillée indique les conditions ou Rar = 105, Les lignes tiretées
correspondent aux vitesses de sédimentation de sphéres de rayon 10, 1, 0.5 et 0.1 cm, ayant un
excés de densité de 500 kg m'3 par rapport au liquide environnant. (Sparks et al., 1984).
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expériences ont été réalisées a partir de solutions salées, et les résultats obtenus

peuvent étre appliqués aux chambres magmatiques (Campbell, 1978).

1) Si la solution est fortement sursaturée, il se produit une nucléation homogéne
avec apparition d’un fin précipité qui sédimente au fond.

2) Si la solution n’est qu'e faiblement sursaturée les premiers cristaux se forment au
contact des parois du récipient et la nucléation se poursuit a partir de ces
cristaux précoces. C’est une nucléation hétérogéne. La cristallisation se fait
donc depuis les parois latérales et le fond vers le centre.

L’explication de ce comportement est que I'énergie d’activation -et par
conséquence la quantité de surfusion- nécessaire a la nucléation hétérogéne est
nettement inférieure a celle requise pour la nucléation homogeéne. quelques degrés
de surfusion suffisent & initier la nucléation hétérogéne dont une forme
particuliere est l'auto-nucléation qui consiste en une nucléation au contact de
cristaux pré-existants de méme espéce. Ce mécanisme est celui qui requiert la plus
faible énergie d’activation et c’est donc la forme dominante de nucléation dans de
nombreux processus chimiques (Campbell, 1978 ; Brandeis et al, 1984).

Ainsi dans une chambre magmatique, les cristaux vont avoir tendance 2
nucléer au contact de limites solides. Les parois de la chambre sont le lieu le plus
propice & la nucléation plutdt que l'intérieur de la masse de magma, car c’est 1a
que le taux de surfusion sera le plus fort. De plus I’existence d’une couche limite 2
la périphérie de la chambre facilitera la nucléation en créant un milieu
relativement peu agité. Ce mécanisme est la cristallisation in situ :les cristaux se
développent en un endroit et y demeureront, sans transport, a la différence de la
théorie d’accumulation. Cependant deux cas de nucléation interne sont observés
dans les expériences de laboratoire (Sparks et al, 1984) :

1) aux interfaces de double-diffusion et pendant le mélange de fluides: la
nucléation peut se produire si le composé qui cristallise est sous-saturé dans
chacun des deux fluides, mais devient sursaturé dans un mélange.

2) par surfusion causée par un fort gradient thermique 2 travers une interface.

Il découle de ceci que les phénocristaux peuvent avoir diverses
origines :
1) érosion de cristaux ayant nucléé contre les parois de la chambre (cristallisation
in situ) ;
2) mélange de magmas résultant en un liquide sursaturé ;
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3) nucléation aux interfaces de double-diffusion ou la région interfaciale mélangée
est sursaturée ou fortement surfondue ;

4) transport de résidus de cristaux venant de la source de fusion partielle ;

5) surcroissance de cristaux résultant d’'un des mécanismes précédents.

Des travaux récents (Langmuir, 1989 ; Sparks, 1989) ont établi que les
phénoménes de cristallisation in situ se traduisaient par une évolution
géochimique particuliére des systémes.

V.2- FRACTIONNEMENT CONVECTIF

Nous venons de voir que la théorie d’accumulation est inadéquate pour
expliquer la différenciation en général. Un modele alternatif est le fractionnement
convectif qui consiste en la séparation par convection du liquide depuis le solide
(Rice, 1981; Donaldson et Hamilton, 1987, par exemple). La force de base
entrainant la convection provient du prélévement sélectif de composants lourds ou
légers du liquide pour les concentrer dans le cristal, ce qui résulte en un fluide
‘résiduel possédant une certaine force de flottabilité (Fig. I-8, Fig. I-15).

V.21- PREUVES EXPERIMENTALES

Ce sujet a donné lieu a de trés nombreuses expériences au cours
desquelles le comportement de solutions aqueuses de divers sels (notamment
KNO3, K2CO3, NaNO3, Na2CO3) a été analysé . Deux types de situations ont été
reproduits :des systémes clos ol la cristallisation met en place des gradients de
composition et de température, et des systémes ouverts oll un nouveau fluide de
composition et de température différentes de celles du liquide résidant est
introduit dans le récipient.

V.211- Systémes clos
Dans le cas le plus simple, une solution saturée est refroidie  partir de

différentes limites, ce qui provoque la nucléation puis la croissance des cristaux.
Au fur et & mesure que ceux-ci se développent, ils appauvrissent localement le
liquide adjacent de ses composants lourds (dans la majorité des cas). Le fluide
résiduel a donc une densité inférieure 3 celle du liquide environnant et il s’éleve,
provoquant la convection. Le fluide en convection peut retenir sa composition
chimique du fait de la faible diffusivité des composants chimiques.
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Fig. I-16 : Représentation schématique du role du mode de refroidissement d’un systéme clos :
(a) refroidissement par le haut ; o
(b) refroidissement latéral ;
(c) refroidissement par la base.
Ces figures ne tiennent pas compte des phénoménes de convection a double-diffusion qui
pourraient se produire.
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Les effets de la libération de fluide 1éger dépendent considérablement
de la géométrie du réservoir magmatique, ainsi que du mode de refroidissement
(Fig. I-16).

1) Refroidissement par le haut (Fig. I-16a) : le liquide résiduel léger forme une
couche stagnante sous le toit de la chambre, baignant les cristaux qui se
développent si ceux-ci adhérent au toit et ne coulent pas au fond.

2) Refroidissement le long d’une paroi verticale (Fig.I-16b): des cristaux
apparaissent contre le mur par cristallisation in situ. Le fluide 1éger, au fur et
a mesure de sa libération, s’éléve le long de la paroi et forme une couche
stable au sommet du réservoir. La mise en place de cette couche froide sur
du liquide plus chaud crée un gradient thermique déstabilisateur et un litage
a double-diffusion va pouvoir se former. Donc la solution initialement
homogene en température et en composition va devenir zonée par rapport
aux deux propriétés (Chen et Turner, 1980 ; Mc Birney, 1980 ; Turner, 1980).

3) Refroidissement par la base (Fig. I-16¢) : les cristaux se forment sur le fond et

des fins panaches de liquide résiduel 1éger s’élévent dans le fluide sus-jacent,
instaurant une convection qui homogénéise le liquide (Chen et Turner,
1980). Si le plancher du réservoir est incliné, les résultats différent : le liquide
résiduel étant issu de profondeurs différentes, il va traverser des épaisseurs
différentes de fluide sus-jacent et donc ils se mélangeront dans des
proportions variables. Il s’ensuivra la mise en place de gradients de
composition horizontaux et verticaux (Sparks et al, 1984).

4) Cristallisation dans un milieu poreux : le liquide résiduel s’éléve par convection
en formant des doigts dans le liquide sus-jacent. De telles figures sont
caractéristiques de la convection dans un milieu poreux (Kerr et Tait, 1985).
Au fur et a mesure que du fluide léger est libéré, il est remplacé dans
Pespace intergranulaire par du liquide initial. Ainsi le liquide intercumulus
peut étre maintenu a4 une composition constante grice a une convection
continue (Tait et al, 1984 ; Kerr et Tait, 1986).

Un résultat trés important peut-étre tiré des expériences de
refroidissement latéral, qui est que l'on peut produire des fluides trés fractionnés
sans avoir recours a de forts taux de cristallisation. En effet, seule une trés petite
quantité de liquide initial subit la cristallisation : la couche-limite au contact des
parois refroidies. Cette fraction de liquide produit un liquide résiduel trés
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différencié qui va se concentrer en un niveau, sous le toit. Ramené 2 toute la
masse de magma du réservoir, le taux de fractionnement global sera trés faible.
Brophy (1989) applique ce type de concepts & la formation des basaltes calco-
alcalins.

V.212- Systémes ouverts

De nombreux systémes magmatiques se comportent en Ssystémes
ouverts en recevant de maniére continue ou occasionnelle des apports de fluide
primitif venant des profondeurs. En vue de modéliser ce phénoméne, deux types
d’expériences ont été réalisés (Fig. I-17).

1) Injection d’une couche dense et chaude sous une couche homogeéne plus froide

et moins dense (Fig. I-17a) : les deux couches échangent de la chaleur, ce qui

résulte en une cristallisation dans le niveau inférieur et une vigoureuse
convection dans tout le dispositif. Cette convection est entrainée en partie
par les effets thermiques et en partie par la libération du fluide résiduel issu
des cristaux se développant sur le fond, et provoque un brassage du niveau
inférieur, mélangeant intimement les liquides initiaux et résiduels. La
cristallisation peut réduire la densité de la solution résiduelle jusqu’a un
point d’égale densité entre les deux couches, alors un brusque renversement
se produit et tout le syst¢éme se mélange (Huppert et Sparks, 1980a, 1980b;
Huppert et Turner, 1981). Si I'expérience se fait dans un milieu poreux, le
liquide résiduel est continuellement mélangé avec le fluide supérieur car le
milieu poreux inhibe la convection et ne permet pas le brassage de la couche
inférieure. L’interface entre les deux couches s’abaisse donc progressivement
et on n'observe pas de renversement. L’évolution d’un systéme poreux
présente donc des singularités (Tait et al, 1984).

2) Injection _sous un fluide stratifié en composition (Fig.I-17b): le nouveau

liquide forme une couche séparée qui réchauffe le fluide zoné susjacent,
initiant une série de couches & double-diffusion. La cristallisation dans la
couche inférieure peut provoquer le mélange du fluide avec les niveaux les
plus bas de la couche stratifiée, en fonction du gradient de densité (Huppert
et al, 1982b). Dans les expériences de ce type, on rencontre un phénomeéne
accessoire qui est la formation au sommet du récipient d’une série de
couches fines. Elles sont dues & un refroidissement latéral parasite provenant
de la différence de température existant entre le liquide et les parois. Cet
effet vient s’ajouter aux phénomeénes thermiques principaux liés a I'injection.
Cette observation s’applique aux systémes géologiques en attirant Iattention
sur les pertes de chaleur dans I'encaissant qui vont créer un gradient de
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température horizontal pouvant se superposer a un autre gradient thermique,
horizontal le plus souvent (Mc Birney, 1985). Mais dans les cas réels le
probléme pourra étre compliqué par 'hétérogénéité du matériel environnant
la chambre magmatique. Ainsi en terrain métamorphique et dans le cas
d’une intrusion de grande taille, les gradients thermiques liés aux pertes de
chaleur dans ’encaissant pourront sans doute étre différents suivant la nature
lithologique des parois considérées, la position sur ces parois et 'orientation
de leurs éventuelles structures.

Ces deux types d’expériences décrivent le cas ot le fluide nouveau peut
s’étaler a la base de la chambre. Ceci ne sera réalisé que si ce magma est plus
dense que le magma résidant, si sa vitesse d’injection est relativement lente et si
son régime d’écoulement n’est pas turbulent. Dans le cas contraire, les choses
seront plus compliquées et I'on pourra avoir un mélange partiel des magmas
(Sparks et al, 1980).

D’autre part la viscosité des différents liquides en présence a des effets
importants. Un fort gradient de viscosité a travers linterface peut modifier
significativement la convection : le fluide résiduel 1éger peut étre immeédiatement
entrainé dans le niveau sus-jacent, de maniére continue, empéchant qu'un
renversement ne se produise (Huppert et al, 1983).Ces expériences illustrent deux
principes que 'on peut extrapoler aux chambres magmatiques :

1) Pinjection d’un nouveau fluide plus dense que le magma résidant peut conduire
4 une période de cristallisation indépendante au cours de laquelle le nouveau
fluide évolue séparément ;

2)la cristallisation induit des changements de densité des fluides résiduels qui

peuvent permettre le mélange.

V.22- CONSIDERATIONS THEORIQUES

Dans un fluide "calme" -ce qui est le cas d’une couche-limite ou se
produit une cristallisation in situ- I'incorporation ou le rejet de soluté dans un
cristal se traduit par un profil exponentiel de concentration, dans un film fin
adjacent au cristal en croissance. On peut calculer 'épaisseur de ce film et en
déduire ses conditions de stabilité en calculant son nombre de Rayleigh :

2
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La valeur critique de ce paramétre est d’environ 1000, valeur largement inférieure
a celles obtenues dans les chambres magmatiques. Ce film sera donc
fondamentalement instable, et le liquide résiduel qui le constitue pourra donc &tre
mis en mouvement par convection (Huppert et Sparks, 1984). 1 est intéressant de
constater que I'épaisseur du film n’est pas fonction de la taille des cristaux autour
desquels il se forme. Aussi plus le cristal sera grand, plus le rapport du volume du
cristal sur celui du liquide résiduel sera grand et donc plus le fractionnement sera
important. '
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VI- APPLICATION AUX INTRUSIONS LITEES

Les phénoménes de litage dans les intrusions mafiques et ultramafiques
sont bien connus a différentes échelles (Wager et Brown, 1968 ; Wager, 1968 ;
Irvine, 1982). Il y a donc tout lieu de penser que plusieurs mécanismes différents
sont en cause. Irvine (1987) a réalisé une synthése de tous les processus
envisageables pour rendre compte de la formation des intrusions litées.

V1.1- SYNTHESE DES PROCESSUS ENVISAGEABLES

=.\—_—————————____——_—ﬁ

La cristallisation peut se séparer en 3 stades :

1) stade cumulus, correspondant 2 la cristallisation des minéraux précoces
(minéraux cumulus) ;

2) stade post-cumulus, correspondant & la cristallisation du liquide interstitiel
baignant les cristaux cumulus ;

3) stade subsolidus, marqué par les phénomenes de basse température comme
Pexsolution et autres réactions minérales controlées par la diffusion, la
recristallisation et I'altération.

Pour Irvine (1987), les deux questions fondamentales sont: 1) ot et
dans quelles conditions se forment les cristaux qui définissent les litages ? et
2) quels sont les processus chimiques et physiques qui déterminent les especes,
proportions, formes, relations et compositions des phases minérales ?

Nous nous limiterons ici 2 citer les résultats proposés par Irvine (1987)
pour le stade cumulus. C'est en effet cette étape qui constitue, dans la plupart des
cas, le stade principal au cours duquel vont étre déterminés I'emplacement et de la
structure du litage.

L’origine des cristaux peut étre :

* allochtone : les cristaux se forment ailleurs que sur leur lieu de dépot final, vers
lequel ils sont conduits par précipitation ou flottation, ou bien par
lintermédiaire dun vecteur fluide (courants de densité, courants de
convection, panaches turbulents).

* qutochtone : les cristaux nucléent et se développent sur le site du litage. Ceci
peut se réaliser par cristallisation in situ le long dune surface de
refroidissement (sommet de la pile des cumulats, & 'interface avec le magma,
ou suivant une paroi de la chambre magmatique) ou bien a partir d'un
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liquide surfondu pouvant trouver son origine dans une autre partie du
réservoir magmatique.

Irvine (1987) ne recense pas moins de 13 mécanismes physiques et
chimiques plausibles pouvant déterminer les caractéristiques des roches litées.
Parmi ceux-ci, on retiendra :

* la différenciation par cristallisation fractionnée avec ou sans ségrégation du
liquide, c’est a dire avec ou sans séparation physique du liquide résiduel
produit par la cristallisation.

* les réinjections de liquides dans la chambre, comme en témoignent les litages
cycliques décrits dans de nombreuses intrusions litées (voir Irvine, 1982 par
exemple).

*les phénomeénes de mélange qui peuvent conduire a des relations liquidus
inhabituelles. _

* la cinétique de la cristallisation et les effets de la diffusion. C’est par exemple le
cas de la cristallisation oscillatoire invoquée par Mc Birney et Noyes (1979)
pour certains litages du Skaergaard.

* le tri mécanique des cristaux par précipitation ou flottation, bien que comme on
’a vu précédemment, ce cas semble assez limité.

* des interactions entre des couches limites de convection thermique et solutale.

Un certain nombre des cas énumérés ci dessus semblent avoir une
importance particuli¢re. Les paragraphes suivants en présentent quelques
exemples.

VI2- LITAGE DU AU REMPLISSAGE

Les litages cycliques a grande échelle (métrique & décamétrique)
observés dans les zones ultramafiques et parfois mafiques des intrusions litées ont
été couramment attribués 4 I'injection dans une chambre d’un nouveau magma
primitif. Les études récentes confirment I'éventualité d’un tel processus. Des
apports successifs de nouveau magma primitif, donc dense et chaud, a la base
d’une chambre magmatique créent des conditions favorables & la convection &
double-diffusion, et un systéme lité peut se former si les injections sont
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suffisamment rapprochées dans le temps pour que le réservoir n’atteigne pas un
stade d’équilibre thermique ol les différents niveaux pourraient fusionner (Sparks
et al, 1984).

VI,3- LITAGE DU A LA CRISTALLISATION IN SITU

Plusieurs études (Campbell, 1978 ; Mc Birney et Noyes, 1979) ont attiré
Iattention sur les difficultés & expliquer de nombreux caractéres des roches dites
d’accumulation par la précipitation de cristaux. Mc Birney et Noyes (1979) ont
proposé que I'essentiel de la cristallisation puisse se faire dans une couche-limite
le long des bords de la chambre et que le litage rythmique a petite échelle
(millimétrique & centimétrique) se forme par des oscillations périodiques de la
nucléation et de la croissance des différentes phases minérales, autour d’une limite
cotectique : une phase devient sursaturée et se développe entrainant la
sursaturation d’une autre phase qui peut a son tour nucléer.

Le point important eu égard a des considérations dynamiques est la
modification localisée de la densité du fluide qui va pouvoir s'écarter par
convection de sa position initiale. Dans de nombreux cas la cristallisation in situ
conduira & l'installation de gradients de composition et de température dans la
chambre magmatique.

VI!4- LITAGE DU A DES GRADIENTS DE COMPOSITION

On a vu que des gradients de température et de composition pouvaient
€tre créés dans une chambre magmatique par suite de phénomeénes de remplissage
ou de fractionnement convectif. Malgré les incertitudes qui pésent sur application
de la théorie de la convection a double diffusion au systémes magmatiques, on
peut envisager que dans certains cas des couches a double-diffusion puissent se
former dans ces gradients et étre "congelées" pour donner des roches litées (Mc
Birney et Noyes, 1979). Des expériences ont montré que le litage des fluides peut
provoquer ou influencer le litage des cristaux, mais ’épaisseur des lits de cristaux
n'est quindirectement liée & I'épaisseur des niveaux liquides (Chen et Turner,

1980 ; Kerr et Turner, 1982). Ainsi une expérience réalisée A partir de trois
couches de solutions différentes refroidies par en dessous, a démontré qu’a chaque
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fois qu'une interface se rompt la composition du fluide en contact avec le fond
refroidi du récipient change brusquement (Fig. I-18). Ceci permet la cristallisation
d’au moins une nouvelle phase solide (Kerr et Turner, 1982).

Certaines intrusions litées montrent une discordance angulaire entre le
litage rythmique et le litage de phase (Wager et Brown, 1968). Dans ce cas le litage
rythmique est considéré comme paralléle aux bords de lintrusion. De telles
discordances peuvent apparaitre dans un systéme qui développe des gradients de
composition et subit une cristallisation in situ le long des parois. Si un
fractionnement convectif ou un remplissage occasionnel conduit 2 le mise en place
de gradients de composition, le litage horizontal qui S'ensuit peut étre congelé
comme un litage de phase discordant.

VI.5- LITAGE DU A LA SEDIMENTATION

Malgré les critiques formulées contre la théorie d’accumulation, de
nombreuses structures sont le mieux expliquées par des phénomeénes de
précipitation de cristaux; par exemple, les stratifications de courant, certains lits
classés et certaines structures de glissement (slumping). La sédimentation peut
jouer d’une maniére importante lorsque des glissements se produisent et
entrainent des courants de densité. C’est ainsi que I'on explique les litages en auge
(Wager, 1968). Dans le cas de la mise en place d’une couche fine de magma chaud,
dense et fluide, les vitesses de précipitation sont comparables aux vitesses de
convection, ce qui rend la sédimentation possible.

V1.6- CRISTALLISATION POST-CUMULUS

Quand la cristallisation se produit dans un milieu poreux, 1 encore on
observe des mouvements de convection (Tait et al, 1984). On en retire I'idée que
la convection doit jouer un grand réle lors des processus post-cumulus dans les
chambres magmatiques (Sparks et al., 1985 ; Kerr et al., 1989). D’aprés Wager et
al (1960) la croissance post-cumulus présente deux extrémes : les orthocumulats et
les adcumulats (Fig. I-19). Classiquement l'origine de ces deux poles est expliquée
par linteraction entre les échanges de matiére par diffusion et les taux
d’accumulation des cristaux. Si les taux d’accumulation sont grands la croissance de
la pile cristalline pi¢ge du liquide ; les échanges par diffusion sont inhibés et le
liquide intergranulaire cristallise ce qui donne une texture d’orthocumulat. A
I'inverse si 'accumulation est lente, le liquide intercumulus peut se rééquilibrer
continuellement par diffusion avec le réservoir principal sus-jacent. Le liquide des
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pores cristallise donc lentement en restant & une composition chimique constante,
ce qui forme un adcumulat.

Mais ce modéle pose des problémes d’ordres géologique et cinétique,
comme par exemple la faible vitesse des échanges par diffusion qui empéche que
ce soit un mécanisme quantitativement plausible pour la rééquilibration de la
composition du liquide interstitiel (Tait et al, 1984). Par contre la convection
semble pouvoir étre un mode de transport chimique plus efficace.

On peut donc considérer la cristallisation post-cumulus en termes de
cristallisation in situ et de fractionnement convectif : des cristaux se forment sur le
plancher de lintrusion et piégent du liquide intercumulus. Si la cristallisation se
produit dans espace interstitiel et libére du fluide résiduel 1éger, un échange
continu par convection se fait avec le magma dense sus-jacent, ce qui a pour effet
de maintenir la composition du fluide des pores presque constante et permet la
croissance adcumulus (Fig.I-20) (Tait et al, 1984). A ces phénomeénes de
fractionnement convectif peuvent s’ajouter les phénomeénes de digitations
responsables des transferts de matiére observés lors des expériences (Kerr et Tait,
1985 ; 1986). Si le fluide résiduel est plus dense -notamment si I'assemblage qui
cristallise est dominé par le plagioclase- il ne pourra pas étre mobilisé par
convection et formera un liquide intercumulus statique, ce qui résultera en un
orthocumulat. Deux autres facteurs sont aussi 2 intégrer dans ces mécanismes : la
perméabilité de la pile de cristaux et la viscosité du magma qui peuvent inhiber
toute convection et amener ainsi la formation d’orthocumulats.
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VII- CONCLUSION

Ce chapitre présente une trés bréve revue des mécanismes physiques de
second ordre venant se superposer a I'évolution principale qu’est la différenciation
magmatique. Pour des raisons de clarté de I'exposé, divers phénoménes ont été
distingués et étudiés séparément, bien que dans la réalité ils agissent en méme
temps et se contrélent mutuellement. Ainsi dans une chambre magmatique un
litage pourra étre créé par injection d’un liquide primitif 4 la base du réservoir et
en méme temps des effets de convection complexes pourront résulter des échanges
thermiques entre les deux magmas, ainsi que des transferts de chaleur vers
Pencaissant. En plus de ceci, la cristallisation de phases mafiques pourra produire
des liquides différenciés susceptibles de se concentrer au sommet de la chambre et
de modifier un litage formé lors d’un stade précédent. Les phénomeénes observés
sur le terrain vont donc souvent résulter de Pinteraction de plusieurs mécanismes
dont I'importance relative variera dans le temps et dans I'espace et dépendra des
parameétres physiques dont seule une étude géologique poussée est en mesure de
permettre la détermination.
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COMPLEXE PLUTONIQUE NCRD
Gabbro de St Peter Port
[:, Grouge dioritique
Grenodiorite de L'Ancresse

:{ Granite de Cobo
COMPLEXE METAMORPHIQUE SUD

Fig. II-1 : Carte géologique simplifiée de Guernesey.
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I- LOCALISATION

L1- SITUATION GEOGRAPHIQUE

Guernesey fait partie de I'archipel des iles anglo-normandes (Channel
Islands), situé en Manche occidentale. Elle bénéficie d’'une position intermédiaire
entre la France et I’Angleterre, & 120 km des cOtes anglaises, 100 km de Saint
Malo et 50 km du Cotentin, 4 la hauteur du Cap de Flamanville. Cest par la taille
la seconde le de I'archipel, aprés Jersey, avec environ 65 km? de superficie.

I.2- ESQUISSE GEOLOGIQUE

Guernesey appartient a la frange Nord du Massif Armoricain, plus
précisément au domaine Domnonéen défini par Cogné (1974). L’ile peut é&tre
schématiquement divisée en deux grands ensembles principaux (Fig. II-1) :

1) un complexe métamorphique au Sud
2) un complexe plutonique au Nord.

On peut remarquer que cette bipartition de l'ile a des implications
géomorphologiques : le relief est nettement contrasté entre une plate-forme basse
(moins de 10 métres d’altitude) au Nord et une plate-forme haute, d’environ 80 2
90 métres d’altitude, au Sud ; mais aussi des implications humaines : la partie Nord
étant trés largement occupée par des serres destinées aux cultures maraichéres et
horticoles qui sont avec le tourisme la principale activité économique de I’ile, a la
différence du Sud ou le paysage est beaucoup plus agreste.

121 LE COMPLEXE METAMORPHIQUE SUD

Le complexe métamorphique est principalement constitué de gneiss
oeillés souvent séparés par de fines ceintures volcano-sédimentaires intensément
métamorphisées. Ces gneiss correspondent & la partie la plus ancienne de I'ile et
sont datés du Protérozoique inférieur. Ce sont notamment les gneiss d’Icart
(Fig. 1I-2), 4gés de 2018 Ma (Calvez et Vidal, 1978), définissant le type de
I'Icartien ainsi que les gneiss de Castle Cornet qui semblent étre la méme
formation affectée d’'un métamorphisme de contact lors de la mise en place du
Complexe Plutonique Nord. On rencontre également dans ce complexe
métamorphique des roches plus jeunes paraissant se rattacher au Protérozoique
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supérieur tels les gneiss de Perelle (Power et al., 1989) ainsi qu’une roche
faiblement foliée : ’Adamellite de I'Erée. Cette derniére a été datée par Adams
(1976) a 646 + 24 Ma, par isochrone Rb/Sr sur roche totale et minéraux ; cet 4ge
approximatif suggere qu’il s’agit d’'une intrusion cadomienne précoce. Toutes ces
roches ont subi divers épisodes de déformation tout au long des différentes étapes
de I’évolution précambrienne de la région (Roach, 1977).

122 LE COMPLEXE PLUTONIQUE NORD

Cest cette partie de I'lle qui constitue l'objet de cette étude
pétrologique et ses diverses caractéristiques seront largement développées dans ce
qui suit. Dans les grandes lignes, cet ensemble est constitué de quatre intrusions
majeures et d’intrusions mineures représentées par diverses générations de filons
d’épaisseur décimétrique & métrique, essentiellement liés & I'activité magmatique
ayant formé les divers groupes principaux. On rencontre également quelques filons
de lamprophyre, nettement postérieurs, seuls témoins d’événements hercyniens
(Adams, 1967).

Les quatre intrusions principales sont (Fig. II-1 et Fig. II-2) :
1) Le Gabbro de Saint Peter Port,
2) Le Groupe Dioritique de Bordeaux,
3) La Granodiorite de I’Ancresse,
4) Le Granite de Cobo.

Il faut signaler dés a présent que le Groupe Dioritique de Bordeaux a
longtemps été subdivisé en deux sous-ensembles: Diorite de Bordeaux et
Granodiorite de Chouet, mais cette distinction est maintenant abandonnée pour
diverses raisons qui seront évoquées plus loin.

Les quelques données géochronologiques disponibles (Adams, 1967,
1976 ; D’Lemos, 1987) indiquent un 4ge cadomien pour cet ensemble, c’est a dire
aux alentours de 500-550 Ma. Ces datations seront discutées au chapitre VII.

La densité de peuplement dans la moitié Nord de Guernesey, ainsi que
I'importance des dépdts alluvionnaires et de la couverture végétale rendent trés
difficiles les observations de terrain & Iintérieur de Iile. Par contre, les 20
kilometres de cote procurent d’excellents affleurements presque continus.
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N .
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Fig. II-3 : Principales unités stratigraphiques du domaine Nord-armoricain. 1: Reliques du socle
icartien. 2 : Formations briovériennes. 3 : Ceinture migmatitique de Saint-Malo. 4 : Roches
plutoniques cadomiennes de type M. 5: Roches plutoniques cadomiennes de type S. 6:
Formations paléozoiques. 7 : Couverture mésozoique du Bassin de Paris. A : Aurigny. C:
Diorite de Coutances. G : Guernesey. J : Jersey. K : Diorite de Coetmieux-Fort-La-Latte.
LH : La Hague. Q : Diorite de Saint-Quay-Portrieux. S : Diorite de Squiffiec. Sk : Sercq.

(D’aprés Graviou et al., 1988).
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Dans ce qui suit, le Complexe Plutonique Nord de Guernesey sera
désigné par les initiales CPNG.

13- LE CONTEXTE GEOLOGIQUE

La partie Nord du massif armoricain est composée des domaines
Domnonéen et Mancellien (Cogné, 1974) (Fig. II-3). Si 'on excepte le massif du
Léon, elle est essentiellement constituée de terrains précambriens, déformés lors
de 'orogenése cadomienne a la fin du Protérozoique.

On peut distinguer deux cycles séparés par une longue période : un
cycle protérozoique inférieur connu sous le nom d’Icartien et un deuxiéme cycle
appelé Briovérien et daté du Protérozoique supérieur.

1.31- LE CYCLE ICARTIEN

Le cycle Icartien regroupe toutes les formations datées entre 2200 et

1800 Ma (Auvray et al., 1980 ; Piton, 1985). Il forme une bande d’affleurements

d’extension limitée, d’orientation Nord-Est Sud-Ouest depuis le Nord du Cotentin

jusqu’a la Baie de Lannion (Fig.II-3). Il s’agit de formations intensément
métamorphisées, constituées de séries volcano-sédimentaires et d’orthogneiss

~oeillés (Roach, 1966, 1977 ; Adams, 1976 ; Auvray, 1979 ; Auvray et al., 1980,
etc...). Ce dernier type représente le facies le plus constant du cycle Icartien et

s’observe notamment au Sud de Guernesey ou il constitue la Formation d’Icart,

datée 4 2018 £ 15 Ma (Calvez et Vidal, 1978).

1.32- LE CYCLE BRIOVERIEN

D’aprés les données géochromologiques les plus récentes, le cycle
Briovérien se déroule, entre 660 et 540 Ma (voir notamment Graviou et al., 1988 ;
Guerrot et Peucat, 1989). Ces formations sont largement exposées dans les régions
Nord-armoricaines et sont peu affectées par les événements hercyniens. Clest la
raison pour laquelle le domaine Nord-armoricain est une région clé pour la
reconstitution de I'histoire précambrienne du Massif Armoricain.

Les nombreuses données disponibles ont permis d’aboutir & une
reconstitution lithostratigraphique dans laquelle deux stades sont classiquement
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distingués et ont été calés géochronologiquement (Guerrot et al,, 1989): un
Briovérien inférieur entre 656 et 584 Ma et un Briovérien supérieur entre 584 et
540 Ma.

Le Briovérien inférieur est constitué de formations sédimentaires,
accompagnées de manifestations volcaniques d’affinité essentiellement calco-
alcaline. Un important plutonisme calco-alcalin & caractere mantellique (type M
dans la classification de Didier et al., 1982) se manifeste largement dans la partie
la plus septentrionale du domaine Nord-armoricain, entre 650 et 615 Ma (Graviou
et Auvray, 1985 ; Graviou et al., 1988). Vers la fin du Briovérien inférieur, se
mettent en place de nombreux plutons dioritiques syn a tardi-tectoniques. Les
mieux développés sont les intrusions de Coetmieux-Fort-La-Latte (Génestier,
1984 ; Vidal et al., 1974), Saint-Quay-Portrieux (Vidal et al., 1972 ; Arnaud, 1980 ;
Fabriés et al, 1984 ; Barrat, 1986), Coutances (Dupret, 1988 ; Guerrot et al., 1989)
et Squiffiec (Hallot, 1988). Tout ce magmatisme est lui aussi typiquement calco-
alcalin et de type M.

La tectogenése cadomienne débute aprés le dépdt des dernieres
formations du Briovérien inférieur et se développe avec une intensité croissante
vers le Sud. Les études structurales récentes (Balé et Brun, 1983, 1989 ; Balé 1988)
ont permis de mettre en évidence que la déformation correspondait & une phase
de serrage a contrainte dominante Nord-Sud, entrainant d’importants
chevauchements avec empilement d’écailles vers le Sud-Est.

L’évolution se poursuit par le dépot des séries sédimentaires a

caractére flyschoide du Briovérien supérieur. La tectogenese cadomienne se
"manifeste essentiellement dans la partie Quest du domaine Domnonéen, avec
notamment la formation du dome migmatitique de Saint-Malo (Brun, 1975;
Martin, 1977 ; Brun et Martin, 1978) daté par U/Pb sur zircons a 541+ 5 Ma
(Peucat, 1986).

Deux types de manifestations magmatiques apparaissent pendant le
Briovérien supérieur. D’une part, dans le domaine Mancellien, se mettent en place
des granitoides tardi & post-tectoniques (Jonin, 1981), datés aux alentours de
540 Ma (Pasteels et Doré, 1982; Graviou et al, 1988), dont la mnature
peralumineuse traduit un caractére crustal (Georget, 1986). Ce sont donc des
granitoides de type S dans la classification de Didier et al. (1982). D’autre part, &
la méme époque, se mettent en place dans le Nord du Massif Armoricain (Trégor,
Nord Cotentin, Jersey et Guernesey) des plutons gabbro-dioritiques ou
granitiques, d’affinité calco-alcaline et de type M. Les diverses données existantes
permettent d’envisager que C’est a cet événement que se rattache la mise en place
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du CPNG. Mais le magmatisme le plus typique du Briovérien supérieur est
I'apparition de puissants épanchements ignimbritiques depuis le Trégor jusqu’au
Nord du Cotentin. Ces épanchements datent de 550 Ma environ (Auvray, 1975,
1979, Vidal, 1980). Ces magmatismes marquent la fin de Iévolution
précambrienne dans le domaine Nord-armoricain car ils sont surmontés en
discordance par les premiers sédiments de la transgression cambrienne en
Normandie (Doré et al., 1984).

1,33- LES MODELES GEODYNAMIQUES

Les premiers modeles expliquant I’évolution précambrienne du Nord
du Massif Armoricain en termes de tectonique des plaques ont été proposés a la
fin des années 70 (Auvray, 1979 ; Cogné et Wright, 1980 ; Auvray et Lefort, 1980).

Ces modeles reposaient sur I'existence d’'un important magmatisme
calco-alcalin, particuli¢érement développé dans le Trégor (Auvray, 1979) et mis en
place sur une marge continentale représentée par le socle Icartien. La mise en
¢vidence d’'un domaine océanique, souligné par une importante anomalie
magnétique orientée Nord-Est Sud-Ouest, au milieu de la Manche (Lefort, 1975) a
- permis d’envisager un modéle de subduction avec un plan de subduction plongeant
vers le Sud-Sud-Est, sous le socle icartien. La fusion du coin de manteau au
dessous de la plaque subductée peut alors engendrer les magmas calco-alcalins
- (Graviou, 1984).

Depuis lors, lapparition de nouvelles données géologiques,
géochronologiques et structurales a permis d’affiner ce modele. Plusieurs schémas
d’inspiration similaire, & quelques différences prés, ont été proposés (Chantraine
et al.,, 1988 ; Dissler et al.,, 1988 ; Graviou et al., 1988). A titre d’illustration, la
figure I1-4 reproduit le modele de Graviou et al. (1988).

Cependant, les arguments structuraux développés par Balé et Brun
(1983, 1988) et Balé (1986, 1988) impliquent que les structures observées auraient
un caractere systématiquement antithétique par rapport au plan de subduction
supposé vers le Sud-Est. D’autre part, la mise en évidence de la translation vers le
Nord-Ouest du massif du Léon pendant le Dévonien (Balé et Brun, 1986) suggére
que la trace de l'océan de la Manche, représentée par ’anomalie magnétique
observée actuellement, n’est plus dans sa position originelle. Ceci a conduit
Auvray(1989) et Brun et Balé (1989) a envisager la possibilité que le plongement
de la subduction soit vers le Nord.
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Fig. II-4 : Schémas interprétatifs de l ‘évolution orogénique cadomienne.(Graviou et al., 1988).

Abréviations : Volcanisme d’arc insulaire: LP: Lannion-Paimpol, M :
Monsurvent. Plutonisme de marge active : T : granodiorites du Trégor, SQ : diorite de St-
Quay-Portrieux, FL : diorite de Fort-La-Latte, C: diorite de Coutances. Volcanisme de
bassin intra-arc (ou arriére-arc): Bl : Belle-Isle-en-Terre, BS : Baie de St-Brieuc, MF :
Mortes-Femmes. Volcanisme cadomien de type MORB d’dge inconnu (arriére-arc 7) : Te :
Terrette, Vy : Vassy. SM : ceinture migmatitique de St-Malo.

a) A 615 Ma : intrusion des granodiorites du Trégor; un volcanisme de type arc
insulaire est déja bien développé & cette époque et l'ouverture de bassins intra-arc ou
arriére-arc débute.

b) A 600 Ma : mise en place du complexe basique-ultrabasique de Belle-Isle-en-
Terre ; ouverture d’un bassin intra-arc ou arriére-arc avec ralentissement possible de la
subduction.

¢) A 580 Ma : intrusion des massifs dioritiques (St-Quay-Portrieux, Fort-La-Latte,
Coutances); réactivation de la subduction et fermeture du bassin intra-arc;
développement d’'une tectonique chevauchante en Bretagne ; mise en place possible de
magmas basiques calco-alcalins en base de croiite dans le domaine mancellien.

d) A 540 Ma : fonmation des migmatites produites par fusion partielle de la crotite
épaissie dans la région de St-Malo ; des granites alcalins et des rhyolites se mettent en
place sur la bordure de la marge active ; mise en place du batholite mancellien, pouvant
étre engendré par fusion partielle dans une croilte épaissie (hypothése 1) ou par la montée
de magmas basiques & la base de la croite (hypothése 2), ces deux hypothéses n'étant pas
contradictoires.
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Sans plus s’attarder sur ce nouveau modéle, on retiendra que
'orogenése cadomienne s’explique bien par un modéle de subduction, dont le sens
de plongement ne peut étre établi de maniére catégorique.

14- LES TRAVAUX ANTERIEURS SUR GUERNESEY

La grande variété des roches que I'on peut observer & Guernesey ainsi
que la bonne qualité des conditions d’affleurement le long du littoral ont fait que
Iile attire depuis longtemps I’attention des géologues. Il serait hors de propos de
dresser ici un inventaire complet des travaux relatifs a la géologie de Guernesey ;
seuls seront cités les principaux précurseurs et les travaux les plus récents, surtout
ceux ayant introduit des notions génétiques. Pour plus d’informations ’amateur
d’histoire ancienne ou I'épistémologiste pourront consulter la bibliographie
quasiment exhaustive, riche de 213 références, établie par Van Leuven (1969) et
couvrant la période 1753-1968.

La premiére oeuvre géologique recensée est due & McCulloch (1811)
qui dresse une carte grossiére indiquant les principaux affleurements. Si les limites
entre les différentes unités lithologiques ne sont pas encore établies, la division
fondamentale de Iile en deux ensembles est déja reconnue, & partir de la
différence de niveau d’érosion entre les plate-formes Nord et Sud.

Duncan (1841) décrit le premier les types particuliers que I'on
rencontre a Cobo (granite de Cobo) et au Mont Cuet (Granodiorite de Chouet)
(Fig. II-5).

Ansted et Latham (1862) formulent la premiére hypothése génétique
qui nourrira pendant longtemps le débat géologique guernesiais. Ils proposent une
"théorie métamorphique" par laquelle le métamorphisme de sédiments produit
une grande masse de magma qui s’éléve dans la crofite et dont la partie supérieure
se trouve alors comprimée contre le matériel susjacent, entrainant le
développement d’une foliation dans la roche en cours de solidification. Les gneiss
du Sud de T'lle sont donc considérés comme l'enveloppe foliée d’une intrusion
grenue composite que I’on observerait au Nord.

Hill (1882) rejette cette hypothése en faisant remarquer que les roches
plutoniques sont intrusives dans les gneiss. En fait cette observation ne détruit pas
completement la théorie métamorphique puisque les gneiss pourraient représenter
une enveloppe latérale foliée de 'intrusion, recoupée par le magma 4 des niveaux
plus superficiels de la croite. En 1884, Hill et Bonney établissent la premiére carte
géologique détaillée on tous les faciés principaux du complexe septentrional sont
reconnus (Hill, 1884). Toutefois, ils ne détaillent pas la Granodiorite de Chouet et
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ne parviennent pas a distinguer nettement les gabbros des diorites. On doit d’autre
part 2 ce travail la premiére description du litage des diorites observable au Nord-
Est de Iile. Ces mémes auteurs (Bonney et Hill, 1912) interprétent I'absence de
foliation des roches plutoniques comme une preuve de leur origine magmatique.

Parkinson (1907, 1929) reprend ces idées et propose qu'a ’exception
peut-étre de certains granites de la cote Nord-Ouest, les roches forment une série,
étant génétiquement liées comme le produit de la différenciation d’un unique
magma. A sa suite, le CPNG sera longtemps appelé "la série de différenciation”
(the differentiation suite).

Groves (1927, 1930, 1931) et Groves et Mourant (1929) tentent
d’établir une corrélation entre les roches des iles anglo-normandes, celles du Sud-
Ouest de 'Angleterre et celles de la Bretagne, & I'aide des cortéges de minéraux
lourds (zircon, apatite, biotite, chlorite, magnétite et hématite).

Plymen (1932) établit que toutes les roches de Guernesey, a Pexception
de certains filons tardifs, sont précambriennes. En 1951 (Plymen, 1951), il ranime
la "théorie métamorphique" en rapprochant, & Paide de leurs compositions
minéralogiques, d’une part Granite de Cobo et gneiss granitiques (Gneiss d’Icart
et Gneiss de Perelle) et d’autre part diorites et gneiss dioritiques (Adamellite de
IErée). Il pense donc que les roches plutoniques dérivent des roches
métamorphiques.

Dury (1950) est le premier a tracer le contour cartographique précis du
Granite de Cobo, avec notamment la présence d’affleurements de diorite sur la
plage de Cobo Bay.

La derniére étude pétrographique compléte du CPNG dans son
ensemble est due a Drysdall (1957). Il ne fait plus intervenir de lien génétique
direct entre le socle métamorphique et les roches plutoniques et se situe donc dans
le courant de pensée de Hill plut6t que dans celui d’Ansted. Il propose un scénario
complet pour la formation du complexe Nord: les gabbros sont d’abord mis en
place, dont une partie est ensuite assimilée par un magma granitique d’origine
incertaine pour former les diorites. Puis se développe une étape granitique
représentée par la mise en place de trois intrusions plutoniques : un épisode
granodioritique correspondant a la Granodiorite de Chouet, la Granodiorite de
I’ Ancresse et enfin le Granite de Cobo. La formation de ces magmas granitiques
serait en relation avec un épisode tectonique.

Elwell et al. (1960, 1962) se sont plus particuliérement intéressés aux
structures litées spectaculaires que présentent les diorites au Nord-Est de I'ile et
notamment a des figures tubulaires d’injection de matériel granitique. Ils
considérent ces phénomeénes comme purement magmatiques.
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En 1966 Roach publie un guide de la géologie de Guernesey qui décrit
tout le complexe d’'une maniére synthétique. Cest le dernier travail en date
concernant I'fle dans son ensemble et c’est la premiére carte géologique compléte.

Adams (1967, 1976), dans le cadre d’une étude géochronologique
d’ensemble sur les roches du Nord du Massif Armoricain fournit les premiers 4ges
Rb/Sr et K/Ar pour les diverses unités de Guernesey. L’4ge cadomien suspecté
pour le CPNG est clairement établi par une isochrone Rb/Sr 4 558 + 15 Ma sur le
Granite de Cobo. :

Dans les années 1980, une équipe anglaise constituée de Brown, Topley
et Power s’intéresse aux associations complexes de roches dioritiques au sens large
que Pon rencontre dans la péninsule de Chouet, au Nord de I'lle (Brown et al.
1980 ; Topley et al. 1982). Les relations de terrain sont ambigiies et d’aprés les
compositions chimiques, les auteurs suggérent Pintervention quasi-contemporaine
de plusieurs magmas différents évoluant par cristallisation fractionnée.

Bishop et French (1982) étudient 4 ]a méme époque les diorites litées
du Nord-Est de I'lle, dans le secteur de la Marina de Beaucette. Ils proposent de
nouvelles idées concernant la formation de ces roches, par des phénomeénes de
- recristallisation subsolidus, de métasomatose et de fusion partielle. A la différence
- des auteurs précédents, ils écartent donc I’hypothése du caractére purement
magmatique des diverses unités du complexe plutonique.

En 1986 parait la carte géologique de Guernesey, qui ne comporte
guére de nouveautés par rapport a celle de Roach (1966) quant aux limites des
principales unités lithologiques. Sont néanmoins reportées les formations
superficielles alluvionnaires récentes qui ont une extension importante en certains
endroits. La présence de Granodiorite de I’Ancresse sur la plage de la Banque au
mouton, au Nord de I'ile, n’est par contre pas signalée et toute la péninsule de Fort
Doyle, zone d’affleurements de diorite hétérogene, est rattachée au Groupe
dioritique.

La méme année, D’Lemos s’intéresse au granite de Cobo et notamment
a ses relations avec le Groupe dioritique de Bordeaux (D’Lemos, 1986). 1l
démontre que T'on a ici la manifestation d’interactions complexes entre deux
magmas acide et basique. On doit au méme auteur une datation Rb/Sr du Granite
de Cobo livrant un 4ge d’environ 500 Ma, sensiblement plus jeune que ce qui était
alors admis (D’Lemos, 1987).
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A Pissue de ce rapide historique, on voit que la géologie de Guernesey
en général et du CPNG en particulier qui a attiré I'attention d'un bon nombre
d’auteurs pose un certain nombre de problémes. Le chapitre suivant tentera de
dégager les enseignements qui peuvent étre retenus dans I'état actuel des

connaissances.
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II- GENERALITES SUR LE COMPLEXE PLUTONIQUE NORD DE
GUERNESEY

Le CPNG est donc essentiellement constitué de quatre intrusions
majeures, basique & acide : le Gabbro de Saint-Peter-Port, le Groupe dioritique de
Bordeaux, la Granodiorite de L’Ancresse et le Granite de Cobo. Cette subdivision
peut se discuter car plusieurs auteurs (Drysdall, 1957 ; Roach, 1966) subdivisaient
le groupe dioritique en Diorite de Bordeaux et Granodiorite de Chouet. Mais
I'ambigiiité des relations de terrain entre ces deux types empéche d’affirmer
I'antériorité éventuelle de I'un ou de I'autre et il semble donc préférable de les
intégrer en un seul groupe hétérogéne (Brown et al., 1980).

Le caractére intrusif du CPNG dans les gneiss du complexe Sud ne fait
aucun doute depuis les observations de Hill (1882). Sur la c6te Ouest, & Vazon Bay
(Fig. II-5), le Granite de Cobo est nettement postérieur aux gneiss de Perelle dont
il recoupe la foliation. A I'Est, au niveau de Castle Cornet, le gabbro est intrusif
dans le Gneiss de Castle Cornet. Celui-ci forme une ceinture entre le Gabbro et
les Gneiss de Perelle et est considéré par Roach (1966) comme résultant de la
migmatisation et de la feldspathisation de métasédiments. I est séparé du Gabbro
par une étroite zone de diorite hybride que I'on peut observer au pied de Castle
Cornet et qui est interprétée comme un faciés marginal du Gabbro (Drysdall,
1957).

Si la postériorité du CPNG par rapport au complexe métamorphique ne
fait donc aucun doute, la chronologie relative & Plintérieur de Pensemble
plutonique est beaucoup moins évidente. A cause de la rareté des affleurements
Iintérieur des terres, I'essentiel des observations rapportées ici a été réalisé le long
du rivage. Cest pour cette raison que les relations entre certains groupes sont
assez mal définies puisque leurs contacts ne peuvent étre tracés avec précision sur
plus de quelques dizaines de métres et qu’il faut donc se contenter de
renseignements ponctuels. Les éléments indiscutables sont :
1)le caractére intrusif du Granite de Cobo dans le Groupe dioritique de

Bordeaux ;
2) le caractére intrusif de la Granodiorite de 1’ Ancresse dans le Groupe dioritique
de Bordeaux.
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Le Granite de Cobo et la Granodiorite de L’Ancresse sont éloignés
d’environ quatre kilometres et rien ne permet donc de les caler relativement dans
le temps. La chronologie relative entre le Gabbro de Saint-Peter-Port et le Groupe
Dioritique de Bordeaux ne saute pas immédiatement aux yeux. Ces deux unités
sont séparées par une zone d’agmatites, dans le secteur de La Banque Imbert, ot
Pon retrouve des fragments de gabbro et de grandes masses dioritiques emballés
dans un ciment plus acide. Un peu au Sud de cette zone de contact, dans les
gabbros, on rencontre des injections massives du matériel acide, que 'on ne
retrouve plus dés que I'on franchit le contact, dans les diorites. Ceci constitue un
argument pour proposer 'antériorité des gabbros. Néanmoins la mise en place des
diorites n’a pas du se faire longtemps aprés celle des gabbros car de nombreux
criteres de terrain indiquent que gabbros et diorites étaient proches de l'état
liquide en méme temps.

On peut donc raisonnablement proposer comme chronologie de mise
" en place des différentes unités :
1) Gabbro de Saint-Peter-Port
2) Groupe dioritique de Bordeaux
3) Granodiorite de I’Ancresse
et/ou Granite de Cobo

Les roches plutoniques dans leur ensemble ne présentent aucune
déformation a I'exception de quelques fractures tardives liées au refroidissement
du pluton et d’'importance tout & fait limitée. Quelques filons de microgabbro ou
de microdiorite rencontrés dans le Gabbro de Saint-Peter-Port présentent une
mylonitisation qui parait liée a leur mise en place et ne traduit donc aucun épisode
tectonique de grande ampleur. Si 'on ajoute a cela que I'altération des diverses
roches est assez limitée (séricitisation des plagioclases, ouralitisation des
pyroxénes, transformation secondaire des amphiboles en actinote...) on voit que
Iétat de conservation du CPNG est excellent et que I'on dispose d’un bon outil
pour étudier les phénoménes magmatiques.

La caractéristique la plus spectaculaire du CPNG est la présence de
figures de litage magmatique que 'on peut observer sur plus de six kilométres le
long de la cdte Est, dans les gabbros et les diorites. Cette similitude ainsi que
impression de relative contemporanéité entre ces deux unités, que ’'on dégage de
I’étude de leur zone de contact, conduisent & considérer cette partie basique du
CPNG comme une vaste chambre magmatique et non comme un simple pluton.
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Cette idée est renforcée par la présence dans le Gabbro de nombreux filons grenus
de matériel gabbroique, qui correspondraient alors & des conduits de
réalimentation de la chambre. La distinction entre chambre magmatique et pluton
a pour intérét d’impliquer une différence de comportement entre un systeme clos
et un systéme ouvert, non seulement au sens géologique mais aussi aux sens

physique et chimique.
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III- LE GABBRO DE SAINT PETER PORT

III,1- MODE DE GISEMENT

Le Gabbro de Saint Peter Port s’observe sur la cote Est de I'ile, entre
Castle Cornet et La Banque Imbert, soit sur plus de quatre kilométres le long de
Iestran (Fig. II-6). 11 est en contact au Sud et & ’Ouest avec les gneiss de Castle
Cornet et au Nord avec le Groupe dioritique de Bordeaux. Le contact Sud
observable au pied de Castle Cornet ne laisse aucun doute quant au caractére
intrusif du Gabbro ; par contre le contact avec le Groupe dioritique pose quelques
problémes qui seront abordés en détail plus avant.

Le Gabbro de Saint Peter Port présente des figures de litage
magmatique 2 plusieurs échelles (voir plus loin) et est caractérisé par la grande
variabilité de ses faciés. Ces deux phénomenes font que ’on rencontre divers types
de gabbros sans organisation évidente tout au long du rivage (Fig. II-7). Les plans
de litage ont une direction assez bien réglée d’environ 170° et un pendage faible
vers 'Ouest de 10 & 45° Cependant les figures de litage ne s’observent jamais en
continu sur de trés grandes longueurs (moins de 100 meétres). Il est d’ailleurs
difficile de suivre un quelconque lit-repére et donc inutile d’espérer établir une
quelconque stratigraphie. Cependant on trouve des gabbros lités depuis les
affleurements les plus méridionaux (2 St-Peter-Port) jusqu’a La Banque Imbert au
Nord.

II1,2- ETUDE PETROGRAPHIQUE

Malgré la grande diversité des types pétrographiques que I’on
rencontre, on peut reconnaitre trois types principaux de gabbros (Fig. II-8,
Tab. II-1) :

1) gabbro 1éopard,
2) gabbro aciculaire,
3) gabbro isométrique.

I11.21- LE GABBRO LEQOPARD

Cette variété de gabbro est désignée dans la terminologie des carriers
de Guernesey sous I'appellation de "Birds-eye" et est appelée Gabbro a
Hornblende par certains auteurs (Roach, 1966). On lui préferera ici le nom plus

T S5 S ST 1914 FY SOt 4 1)

FE3 PP (P e e e




74

Gabbro léopard

4 pyroxéne a amphibole “
S9E | 70F | 72A | 64A | 67C | 71A | 72B GCI1D!GCI1D
Plagio | 36.3] 40.9 42.0; 50.4 51.3 46.2 44.0} 59.2 51.1 i
Eb | 20.3} 4.8 9.1 23.9i 31.6! 37.5! 36.4: 22.3 27.1
Biot 10.7 0.2 1.3 0.5 :
Cpx | 35.6 29.2 36.7; 16.6 11.3 6.3} 10.0; 9.9} 12.7 i
opx 11.4 8.2) 6.0] 6.8 :
op| 5.0/ 2.8 11.8:; 8.3, 3.7, 9.7{ 0.8: 2.1; 2.0 B
Ap| 2.8, 0.2} 0.4 0.6 0.8 0.3 0.1: 0.5 0.3 i
Gabbro aciculaire P
64B | 67B | 71B | 74 | 84A | 84B GCI1EGCI2AGCI2BGCI2C
Plagio | 45.5 44.0:46.347.4/43.0, 47.636.1 59.8 54.936.6
Hb | 48.3 46.8:43.0:42.8:50.0 45.8:55.1:32.1:33.3; 51.7
Biot| 0.2 0.6 0.6 0.1i 0.5 0.2 0.2
op| 4.8} 6.1 7.9 6.7 4.7, 3.2; 6.5 5.8 9.3 8.4 —
Ap| 1.2 2.5 2.8 3.1} 1.7 3.3 1.8/ 2.1} 2.5; 3.1
bb . ttri Gabbro a Gabbro-~
Ga ro isometridque pYIOXéRES diorite
64C 65 672 70H GCI1C
Plagio| 72.1 67.5i 67.7 Plagio | 55.2 Plagio | 72.6
Hb| 19.2! 28.2. 29.3 Hb 1.2
. Hb | 17.7
Cpx 4.9 0.6 0.2 Biot 0.7
Biot 1.1 1.2 Cpx | 29.5 Biot| 4.0 -
op 1.9 1.8 2.3 opx| 9.8
Op| 4.6
Ap 0.8 0.6 0.5 Op 3.4
Sph 0.1 Ap| 0.2 Ap| 1.1

Tab. II-1 : Analyses modales des échantillons du Gabbro de St-Peter-Port.
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imagé de Gabbro léopard, parce que ce terme descriptif est plus spécifique que
celui de "Gabbro a hornblende" qui n’est pas assez restrictif puisqu’a peu pres tous
les faciés du Gabbro sont riches en amphibole (qui n’est d’ailleurs pas de la
hornblende au sens strict...).

La caractéristique de ce type est d’étre constitué de cristaux
centimétriques d’amphibole brune poecilitique, pouvant atteindre trois
centimetres de diametre et conférant 4 la roche un aspect tacheté.

Les gabbros léopard ont une texture "orthocumulat" au sens d’Irvine
(1982) : on peut distinguer des cristaux "cumulus" précoces de plagioclase
(chadacristaux) et des cristaux “postcumulus" d’amphibole (oikocristaux)
(Fig. I1-9). Ces derniers représentent entre 25 % et 40 % du volume de la roche. A
la différence des orthocumulats classiques (Wager et al., 1960) les chadacristaux de
plagioclase des gabbros 1éopard ne sont pas zonés.

Les phases minérales sont les suivantes :

1) le plagioclase: basique (labrador ou bytownite), généralement altéré en

damourite et épidotes, cristallisant en petites lattes sub-automorphes. Ce
minéral est trés précoce ; il n’inclut en général que quelques petits cristaux
de minéraux opaques.

2) Pamphibole brune: souvent abondante (jusqua 38 %), de teinte foncée et
pléochroique, en grands cristaux poecilitiques tardifs. Elle englobe le
plagioclase, les pyroxénes, les minéraux opaques et I'apatite. Elle se
déstabilise parfois en amphibole de teinte verdatre, claire.

3)le clinopyroxéne: petits cristaux sub-automorphes, incolores et non

pléochroiques, pouvant inclure plagioclase précoce, orthopyroxéne, minéraux
opaques et apatite. Il se déstabilise fréquemment en petits copeaux
d’amphibole brune, optiquement semblable aux grands cristaux poecilitiques.

4) Porthopyroxéne : petits cristaux sub-automorphes présentant un léger
pléochroisme allant de lincolore jusqu’a des teintes rose pale. Il est
relativement précoce, commengant a cristalliser peu aprés I'apparition du
plagioclase et un peu avant le clinopyroxéne. Il est parfois légerement altéré
en fines paillettes d’amphibole incolore et de chlorite, surtout concentrées
dans les clivages ou les fractures des cristaux. C’est un minéral peu abondant
(moins de 12 %), absent de plusieurs échantillons.

5) la biotite : en petites plaquettes, elle est en général rare (moins de 1 %), sauf
dans un échantillon particulier (70F) ol elle est abondante ( 11 %) en
grands cristaux poecilitiques.
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Fig. II-9 : Ordres de cristallisation de quelques échantilions de gabbro léopard.
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6) les minéraux opaques : ils sont assez abondants (de 1 & 12 %) et cristallisent

tout au long de Ihistoire de la roche.

7) Papatite : présente en général pour moins de 1% de la roche, elle peut étre
abondante (jusqu’'a 2,8 %) en cristaux assez trapus de taille millimétrique
(jusqu’a 2 millimétres de long).

Plag. Hb Biot.| Cpx. Opx. Op. Ap.
moy 46.8 23.7 1.4 18.7 3.6 5.1 0.7
a 6.5 10.6 3.3 11.2 4.3 3.7 0.8

Tab. II-2 : Moyenne et écart-type des analyses modales de 9 échantillons de gabbro
léopard.

Quelques échantillons renferment des symplectites de minéraux
opaques et d’'un minéral phylliteux qui n’a pu étre déterminé i la microsonde
€lectronique. Il s’agit sans doute de fantdmes d’olivines, transformées en minéraux
opaques et orthopyrcxéne, lui méme déstabilisé par la suite (Johnston et Stout,
1984 ; Daval, 1987). Ces reliques étant en trés faible quantité, elles n’apparaissent
pas dans les tableaux d’analyses modales. Elles ont néanmoins été représentées, 2
titre indicatif, dans la figure II-9 des ordres de cristallisation.

L’analyse modale permet de distinguer deux sous-groupes de Gabbro
1éopard : I'un a hornblende dominante, ’autre 4 pyroxéne dominant.

Gabbro léopard a pyroxéne
” Plag.| Hb Biot.| cCpx. Opx. Op. Ap.
moy 39.7 11.4 3.6 33.8 3.8 6.5 1.1
o) 2.5 6.5 5.0 3.3 5.4 3.8 1.2

Gabbro léopard a amphibole

Plag. Hb Biot.| Cpx. Opx. Op. Ap.
moy 50.4 29.8 0.3 11.1 3.5 4.4 0.4
g 4.8 5.8 0.5 3.1 3.6 3.4 0.2

Tab. I1-3 : Moyenne et écart-type des analyses modales de 3 échantillons de gabbro
léopard a pyroxéne et de 6 échantillons de gabbro léopard & amphibole.
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Dans les deux cas ces gabbros correspondent a des cumulats: le
plagioclase est la premiére phase & cristalliser puis est séparé du liquide initial par
un processus quelconque, ensuite le liquide résiduel baignant les chadacristaux
précoces cristallise formant les amphiboles poecilitiques. Il faut garder présent a
Pesprit que ces roches étant formées par accumulation de cristaux précoces de
plagioclase, leur composition modale va dépendre du taux d’extraction des cristaux
cumulus 2 partir du liquide initial. On ne pourra donc pas raisonner avec ces
résultats comme avec ceux relatifs & des liquides.

I11,22- LE GABBRO ACICULAIRE

Baptisé "Long-grain" par les carriers locaux, ce type a été appelé "bojite”
par les auteurs anglais car il est exclusivement constitué de plagioclase et de
hornblende. Il sera appelé ici "Gabbro aciculaire" par souci de logique et de
cohérence avec les autres types, pour n’employer qu'une terminologie descriptive.
Ces roches sont caractérisées par la présence de cristaux aciculaires d’amphibole,
qui sont disposés suivant une surface définissant un plan de litage. Ces baguettes
millimétriques ne présentent pas d’alignement préférentiel dans le plan de litage.

La composition minéralogique est la suivante :

1) le plagioclase: basique (labrador, bytownite), en cristaux sub-automorphes

présentant parfois une légére zonation normale.
2) Pamphibole: de teinte brune, pléochroique, en cristaux sub-automorphes

allongés, dessinant un alignement qui correspond au plan de litage. Les
cristaux sont bien formés, souvent maclés et contiennent peu d’inclusions
(quelques petits cristaux précoces de plagioclase, ou de minéraux opaques).
I’amphibole est 4 peu prés aussi abondante que le plagioclase (32 & 52 %) et
ces deux minéraux semblent contemporains.

3) les minéraux opagques : ils sont abondants dans tous les échantillons : de 349 %

et cristallisent tout au long du refroidissement du magma.

4) P’apatite : elle est abondante dans tous les échantillons étudiés: de 1 a 3 %, et
se développe en cristaux assez trapus, relativement précoces.

5) 1a biotite ; minéral rare (moins de 1 %) en petites plaquettes mal développées.
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Plag. Hb Biot. op. Ap.
moy 46.1 44.9 0.2 6.3 2.4
o} 6.9 7.1 0.2 1.8 0.7

Tab. II-4 : Moyenne et écart-type des analyses modales de 10 échantillons de gabbro
aciculaire.

A la différence des gabbros léopard, les gabbros aciculaires sont assez
homogenes en ce qui concerne la nature et 'abondance des phases minéralogiques
présentes. D’autre part, ils présentent un ordre de cristallisation différent :
amphibole et plagioclase semblent cristalliser & peu prés simultanément.

A ce stade se pose la question de Pinterprétation de la texture de ces
gabbros aciculaires. Du fait de I’habitus non déformé des amphiboles, le litage
observé dans ces roches est caractéristique d’une origine magmatique et ne peut
étre interprété comme une foliation résultant d’un phénoméne de déformation
postérieur a la solidification des gabbros. La présence de ce litage, bien défini par
Porientation planaire des baguettes d’amphibole, suggeére un phénoméne
d’accumulation. Quand 2 la forme aciculaire des amphiboles, elle doit
correspondre & une cristallisation rapide du magma. L’absence d’alignement de ces
cristaux implique des conditions calmes, sans écoulement magmatique violent. Ces
deux notions d’accumulation et de cristallisation rapide apparaissent
contradictoires. On peut proposer que le Gabbro aciculaire résulte de la trempe
d’'un magma, sous I'influence d’une contrainte verticale engendrée par le poids du
magma sus-jacent ce qui entrainerait la cristallisation des minéraux suivant un plan
de litage. La coprécipitation du plagioclase et de amphibole laisse supposer des
conditions thermodynamiques (notamment quant 3 la teneur en eau) régnant lors
de la cristallisation des gabbros aciculaires différentes de celles dans lesquelles se
sont formés les gabbros léopard qui contiennent une amphibole plus tardive.

I11,23- LE GABBRO ISOMETRIQUE

Ce troisieme type de gabbro n’est pas distingué par Drysdall (1957) ni
par Roach (1966) qui en font une variété du gabbro léopard. Cependant & la lueur
des observations en lame mince, des analyses modales, ainsi que des compositions
chimiques, il semble nécessaire de Iindividualiser.

Ce faciés relativement homogeéne ne présente en macro-échantillon ni
amphiboles aciculaires, ni cristaux poecilitiques, d’od son nom. Sa composition
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minéralogique est assez proche de celle des gabbros 1éopard mais des différences
existent néanmoins, notamment dans la texture et dans I’habitus des amphiboles.
La texture des gabbros isométriques n’est pas une texture orthocumulat car bien
que le plagioclase soit toujours sub-automorphe, 'amphibole brune est en cristaux
plus petits et manifestement plus précoces que dans les gabbros léopard. Le
clinopyroxéne est rare (0,2 4 5 %) et les minéraux opaques ainsi que I'apatite sont
peu abondants (respectivement environ 2 % et 0,5 %).

Plag. Hb Cpx. Biot. Op. Ap.
moy 69.1 25.6 1.9 0.8 2.0 0.6
c 2.1 4.5 2.1 0.5 0.2 0.1

Tab. I1-5 : Moyenne et écart-type des analyses modales de 3 échantillons de gabbro
isométrique.

L’originé de ce type de gabbro est difficile 2 déterminer : on ne peut
trancher s’il s’agit d’'une roche formée par accumulation ou bien le résultat de la
cristallisation directe d’'un magma.

I11,24- TYPES PARTICULIERS

Les trois types qui viennent d’&tre décrits regroupent la majorité des
échantillons étudiés. Cependant certaines roches ne peuvent s'intégrer dans ce
schéma relativement simple. Ainsi I'analyse modale permet de distinguer un
échantillon (70H) ayant I'aspect macroscopique des gabbros isométriques, mais
une composition minéralogique assez différente. L’amphibole y est trés accessoire
(1,2 %) mais le clinopyroxéne et l'orthopyroxéne sont des minéraux cardinaux
(respectivement 29,5 et 9,8 %). Le plagioclase, abondant, est du labrador. Il s’agit
donc d’un gabbro & deux pyroxénes. A l'affleurement cette roche est en contact
progressif avec, vers 'Ouest un gabbro 1éopard un peu particulier (70F) et vers
IEst un gabbro leucocrate de couleur jaunitre (70G). Le gabbro léopard
particulier (70F) contient de lorthopyroxéne (a la différence des autres
échantillons de ce type) et Pamphibole y est assez rare (5%) semblant remplacée
par des cristaux poecilitiques de biotite (11 %). Le passage d’un extréme a I'autre
de ces trois types se fait trés rapidement en moins de vingt métres.

Le gabbro leucocrate dont il vient d’étre question est un autre point
d’interrogation. Il constitue un type pétrographique intermédiaire entre les
gabbros et les diorites, d’oii le nom proposé de "gabbro-diorite" (échantillons 70G
et GCI 1C). On le rencontre en plusieurs endroits tout au long du massif de
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Gabbro, formant de grandes poches métriques & décamétriques, se distinguant de
Pencaissant sombre grace a sa teinte jaunitre. Il présente des contacts diffus avec
le gabbro environnant qui est le plus souvent du gabbro Iéopard.

Sa composition minéralogique est la suivante :

1) le plagioclase : acide (andésine) en cristaux sub-automorphes souvent altérés. Il

est trés abondant, représentant prés des trois-quarts de la roche.

2) Pamphibole: de couleur vert pdle, abondante en petits cristaux sub-
automorphes trapus, un peu arrondis. Cet habitus assez anormal est di 2 la
nature secondaire de cette amphibole qui remplace I'orthopyroxéne. Cest
donc en fait une ouralite.

3) 1a biotite : peu abondante (4 %), brune, pléochroique, chloritisée.

4) les minéraux opaques : assez abondants (4,6 %), cristallisant pour la plupart en

méme temps que le plagioclase et 'orthopyroxéne (ouralitisé).
S) l'apatite : relativement abondante (1,1 %) en petits prismes courts ou en
baguettes, indiquant un refroidissement rapide de la roche (Capdevila, 1967).
6) 1a chlorite : rare, en petites fibres associées a 'amphibole, se développant a la

périphérie des anciens cristaux d’orthopyroxéne.

Deux hypothéses différentes peuvent rendre compte de la présence de
ces roches :

1) il peut s’agir d’enclaves de matériel gneissique arraché au socle lors de la mise
en place du gabbro et plus ou moins assimilé par le magma gabbroique
(Drysdall, 1957 ; Roach et al., 1986)

2) ou bien ce sont des poches de liquide dioritique correspondant au méme
matériel que le Groupe dioritique de Bordeaux. Ces poches seraient restées
individualisées au sein du magma gabbroique pour des raisons
d’'immiscibilité, mais des phénomenes de diffusion chimique a Iinterface
seraient alors responsables du caractére diffus des contacts de ces inclusions.

Cette derniére hypothése est confortée par l'analyse chimique qui
révele que ces gabbro-diorites ont une composition en éléments majeurs trés
proche de celle de certaines diorites. Par contre I’origine gneissique est défendue
par la présence d’une foliation trés frustre observable dans certaines poches
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gabbro-dioritiques, ainsi que par la valeur élevée du rapport 87Sr/80Sr de ces

roches (0.709). 11 est donc impossible, dans I’état actuel, de trancher entre ces deux
explications.

II1,25- LITAGES

Tout au long de la cote, les gabbros présentent des figures de litage
magmatique (Fig. II-10). Ce phénomene s’exprime a deux échelles différentes.

Tout d’abord, I'alternance de gabbro 1éopard, de gabbro aciculaire et
de gabbro isométrique définit un litage de premier ordre. Comme cela a déja été
signalé, les variations latérales de ces divers faciés sont trés rapides, aussi il est
impossible d’établir une colonne stratigraphique typique du Gabbro de Saint-
Peter-Port. Cependant, en effectuant des coupes d’Est en Ouest le long de estran
de Belle Gréve, on peut observer sur environ 200 meétres une succession d’unités
plurimétriques, d’épaisseurs variables, constituées des divers types de gabbros
(Roach, 1971). Cette succession définit donc un litage macrorythmique, au sens
d’Irvine (1982). On peut sans doute rattacher a ce type de litage des niveaux de
gabbro 2 olivine qui ne sont plus visibles aujourd’hui mais qui ont pu é&tre observés
a Poccasion de travaux de voirie (Roach et al., 1986). Ces niveaux se rencontrent le
plus a I'Est du corps gabbroique.

Un litage de deuxiéme ordre est constitué par des variations de
'abondance relative des minéraux dans le gabbro léopard. Il s’agit donc d’un litage
modal, caractérisé par des successions de niveaux décimétriques a lintérieur
desquels I'amphibole et le plagioclase prédominent alternativement. Les plus
beaux exemples de ce phénoméne se rencontrent sur la cote Est, 4 Spur Point, au
milieu du massif gabbroique. Certaines de ces unités présentent 4 premiére vue un
granoclassement bien marqué, caractérisé par 'habitus en "taches" de ’'amphibole.
La base du lit est constituée d’un niveau trés riche en amphibole, puis , vers le
haut, ce minéral devient progressivement plus rare et le sommet du lit est riche en
plagioclase.

Ce type de figure suggére un phénomeéne de précipitation de cristaux.
Mais, en fait, les amphiboles sont poecilitiques et donc tardives, alors que c’est le
plagioclase qui constitue la phase précoce de ce type de gabbro. Il faut donc
considérer le probléme en sens inverse, ce granoclassement apparent pouvant
résulter de la flottation du plagioclase, plus léger que le magma, cristallisant dans
un premier stade, puis l'espace intercumulus étant ensuite comblé par la
cristallisation d’amphibole. Ceci implique donc que la séquence de lits observés
reproduit plus ou moins une superposition originelle de magmas.
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Fig. II-11 : Péles des plans de litage magmatique du Gabbro de St-Peter-Port (projection a partir
de 'hémisphére inférieur).
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Les plans de litage ainsi définis, qui s’observent parfois également dans
les faciés de gabbro isométrique, peuvent étre mesurés. Ils ont en moyenne une
direction subméridienne et un faible pendage vers 'Ouest, d’'une vingtaine de
degrés (Fig. II-11).

Ce litage de deuxieme ordre s’exprime également dans les gabbros
aciculaires dont les cristaux d’amphibole ont une orientation planaire, les plans de
litage ayant une orientation semblable & celle mesurée dans les gabbros 1éopard.
Dans le plan de litage, les baguettes d’amphibole ne présentent aucun alignement
préférentiel.

Bien que le litage de premier ordre ne se préte que difficilement aux
mesures d’orientation, il semble que les directions des deux types de litage soient
semblables. Ceci permet donc de définir que la base de la pile des cumulats
gabbroiques est a rechercher vers I'Est, en direction de la mer, alors que les
affleurements situés en bordure de la plage vers 'Ouest correspondent 4 des
niveaux stratigraphiquement plus élevés. La présence de gabbro a olivine vers la
base de la pile, passant & des gabbros a deux pyroxénes et amphibole, puis vers le
haut de la séquence a des faci¢s ou I'amphibole semble prépondérante permet
d’envisager que le litage de premier ordre reproduit I'ordre de cristallisation
classique d’'un magma calco-alcalin.

II1.3- ETUDE CHIMIQUE DES PHASES MINERALES

L’étude chimique des phases minérales a été réalisée a la microsonde
€lectronique ; sept échantillons représentatifs des différents types de gabbros ont
été sélectionnés, & savoir trois gabbros léopard (un & pyroxéne et deux 2
hornblende), un gabbro & deux pyroxénes, un gabbro aciculaire, un gabbro
isométrique et une gabbro-diorite. Les analyses ont été effectuées sur une
microsonde automatisée CAMEBAX (IFREMER, Brest), avec une tension
accélératrice de 15 kV, une intensité de 15 nA et un temps de comptage de 6 s. Les
tableaux des analyses chimiques des diverses phases minérales sont en Annexe 3.

IT1,31- LES AMPHIBOLES

IT1,31a- Méthodologie

La formule structurale générale d’'une amphibole peut étre écrite Ay
B, C5 Tg O,, (OH, F, Cl), oli B et C correspondent respectivement aux sites
cationiques M, et M;, M,, M,. Elle est calculée sur la base de 23 oxygénes de
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Fig II-12 : Composition chimique des amphiboles du Gabbro de St-Peter-Port dans un
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maniére & remplir les conditions d’occupation des sites de la fagon suivante :
site T : Si puis Al jusqu’a 8 ;
site C : Al restant puis Ti, Fe3*, Cr, Mg, Fe2*,
Mnjusqu’a $;
site B : Mg, Fe2+, Mn restants puis Ca, Na jusqu’'a 2 ;
site A : Na restant puis K jusqu’a 1 maximum.

La formule structurale doit vérifier la formule de Papike et al. (1974)
pour I’équilibre des charges : '

Nay,, + AlY = (Na + K), + Al +2Ti + Cr + Fe3*

L’analyse chimique a la microsonde exprime tout le fer sous la forme

Fe?* ; le rapport Fe3* / Fe2* dont dépend le degré d’occupation du site A est
donc inconnu. Afin de lever cette indétermination, plusieurs méthodes de calcul
peuvent €tre employées (Stout, 1972 ; Robinson et al, 1982), chacune ajoutant une
contrainte sur 'occupation des sites :

1)Si =38

2) somme des cations sauf Ca, Na, K = 13

3) somme des cations sauf Na, K = 15

4) somme des cations sauf K = 15

5) somme des cations = 16

6) Fe?* = Fe total
L'utilisation simultanée de ces six méthodes de normalisation donne des valeurs
maximale et minimale possibles pour la teneur en Fe3* de ’amphibole (Reynard
et Ballevre, 1988 ; Reynard, 1989). Seules les analyses satisfaisant & au moins deux
formules de normalisation (en pratique, deux est un maximum) ont été retenues, la
non vérification de cette condition laissant suspecter des problémes analytiques.
En fin de compte, une valeur moyenne de Fe3* a été retenue pour les divers
calculs.

I11,31b- Résultats

Trente-neuf cristaux d’amphibole ont été analysés, que l'on peut
globalement scinder en deux populations (Fig. [I-12) : d’une part des amphiboles
calciques riches en titane qui sont les plus abondantes; d’autre part des

amphiboles calciques ou ferromagnésiennes pauvres en titane et riches en silice.
La premiere population est constituée d’ amphiboles correspondant

essentiellement & des magnésio-hastingsites, des hornblendes pargasitiques

ferriferes et des hornblendes pargasitiques dans la classification de Leake (1978).
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Bien que différents noms décrivent ces minéraux, leurs compositions chimiques
sont assez voisines et nous les désignerons sous le terme de Pargasites au sens
large et Hornblendes au sens large. Ce sont les amphiboles brunes des gabbros de
tous types. On constate donc immédiatement que les amphiboles automorphes des
gabbros aciculaires ont 2 peu de chose prés la méme composition que les
amphiboles poecilitiques des gabbros 1éopard. Les premiéres ont seulement une
composition un peu plus homogéne. A une exception prés les cristaux analysés ne
présentent aucune zonation significative. Le seul cristal zoné (Hb2 de I’échantillon
72B) présente un coeur de pargasite ferrifere et une bordure de hornblende
pargasitique. Ces amphiboles brunes se rencontrent dans les divers échantillons
sous la forme de cristaux individualisés, d’habitus variable, mais aussi de petites
inclusions dans les clinopyroxénes. Ces petits cristaux qui correspondent a la
déstabilisation du minéral hote ont exactement la méme composition que les
grandes amphiboles voisines et ceci conduit a penser que I'origine des amphiboles
brunes des gabbros est a rechercher dans des réactions péritectiques du type:
Cpx + liquide —> amphibole.

La deuxidme population d’amphiboles comprend d'une part des
actinotes et d’autre part des cummingtonites. Ces dernieres proviennent
essentiellement (4 sur 5) de ’échantillon de gabbro-diorite 70G ol elles ont un
habitus assez globuleux avec un développement d'aiguilles de chlorite a la
périphérie. Par contre dans I'échantillon de gabbro a deux pyroxénes 70H, on voit
nettement que la cummingtonite est le produit d’altération de Porthopyroxéne
(Opx4 —> Amph1). Il est intéressant de constater que cette cummingtonite a une
composition semblable a celles des cummingtonites remplagant 'orthopyroxéne
dans les gabbros du pluton calco-alcalin de Saint-Quay-Portrieux (Arnaud, 1980
Fabriés et al, 1984), alors que des cummingtonites primaires seraient plus riches en
Al,0, et en Ca0. Dans Péchantillon 70H, le rapport mg (MgO / (MgO+FeQ)) de
la cummingtonite (0.67) est égal a celui de Porthopyroxéne (0.66) et plus faible que
celui de la roche totale (0.78). Cette origine secondaire de la cummingtonite
explique la forme particuli¢re des cristaux d’amphibole dans I’échantillon de
gabbro-diorite (70G) qui pseudomorphosent donc d’anciens orthopyroxenes. Pour
ce qui est des actinotes (2 analyses), on les rencontre dans des roches contenant
quelques amphiboles ayant une composition intermédiaire entre les deux
populations principales. Ces amphiboles & composition de magnésio-hornblende
sont des cristaux de teinte verdatre se développant aux dépens de 'amphibole
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brune. On en déduira donc que la déstabilisation des amphiboles primaires
(pargasite sl. et hornblende sl.) entraine la formation de magnésio-hornblendes
voire méme d’actinotes dans un stade ultime.

En résumé, on peut considérer que la population d’amphiboles
calciques riches en titane correspond aux amphiboles magmatiques (primaires)
alors que les amphiboles riches en silice et pauvres en titane sont secondaires,
produits de la déstabilisation soit de I'amphibole magmatique en ce qui concerne
les actinotes, soit de I'orthopyroxéne en ce qui concerne les cummingtonites. On
retiendra d’autre part que les amphiboles aciculaires ont une composition peu
variable de magnésio-hastingsite ou de pargasite, assez semblable a celle des
amphiboles poecilitiques des gabbros 1éopard. La différence de forme cristalline
entre ces deux types d’amphiboles ne réside donc pas dans une différence de
composition chimique, mais doit étre due a une différence dans les conditions
thermodynamiques lors du refroidissement du magma. Les gabbros aciculaires et
les gabbros 1éopard peuvent donc, au vu de la chimie des amphiboles, dériver d’'un
meéme liquide initial.

II1,32- LES PYROXENES

II1,32a- Méthodologie
Les formules structurales des pyroxénes sont de la forme : A;B; T, O

ol A et B sont les sites octaédriques M, et M, et T le site tétraédrique. Elles ont
donc été calculées sur la base de 6 oxygénes. Le fer trivalent est estimé selon la
méthode proposée par Finger (1972) qui s’appuie sur des criteres de
stoechiométrie. Signalons au passage que la méthode simplifiée de Droop (1987)
donne exactement les mémes résultats.

La formule de Finger est la suivante :
N(Fe’*) =2[N,-5(N; 1)) ]
ol N(Fe3*) est le nombre d’atomes de Fe3*,
N, est le nombre d’atome d’oxygéne dans la formule (=6),
N; est le nombre de cations de I'espéce i, normalisé (2 4 cations ici),
I; est le nombre d’atomes d’oxygénes par atome de métal de Poxyde i.
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Fig. II-13 : Composition chimique
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Les formules sont normalisées & 4 cations et I'occupation des sites est

envisagée de la maniére suivante (Cameron et Papike, 1980) :

site T : Si puis Al jusqu’a 2 ;

site M1 : Al restant puis Ti, Cr, Fe3* Fe2* et Mg;

site M2 : Na, Ca, K, Mn, Fe?* et Mg.
Déquation de Téquilibre des charges de Papike et al. (1974):
AIM + Fe3* + Cr + 2Ti = AlV + Na doit étre satisfaite. Le probléme principal
est la répartition du fer divalent et du magnésium entre les deux sites octaédriques
M, et M,,. Dans le cas des orthopyroxénes, de nombreux travaux sont disponibles,
aboutissant & des résultats assez convergents (Virgo et Hafner, 1969 par exemple).
Par contre, en ce qui concerne les clinopyroxénes, la situation semble beaucoup
plus obscure 4 cause de I'intervention contrariante du calcium. En conséquence, on
s’abstiendra de toute tentative de répartition et lorsque des formules structurales
de pyroxénes seront nécessaires (géothermobarométrie, cf chapitre VI), elles
seront établies en suivant les prescriptions des divers auteurs consultés.

II1,32b- Les orthopyroxénes
Seuls trois des sept échantillons étudiés contiennent de ’orthopyroxéne,

sans compter la gabbro-diorite ot il est entierement pseudomorphosé par de la
cummingtonite. Les orthopyroxénes rencontrés ont tous des compositions assez
voisines : ils se situent & peu pres 2 la limite entre le champ des bronzites et celui
des hypersthénes (Fig.II-13). Une faible évolution existe de I’échantillon 72B
jusqu’au 70H en passant par le 70F : les rapports mg des minéraux vont de 0.71 &
0.66, en rapport avec un léger enrichissement en silice de celle-ci (45.76 % =>
46.47 % => 48.05 %). Ceci est le résultat de la différenciation d’un liquide dont le
rapport fer/magnésium croit. Dans Péchantillon 70H on voit un développement
secondaire de cummingtonite par déstabilisation de I'orthopyroxéne et I'amphibole
a le méme rapport mg que le pyroxéne (0.67). On peut donc supposer que dans
Péchantillon de gabbro-diorite (70G), I'orthopyroxéne qui a disparu devait avoir le
méme rapport mg que la cuammingtonite qui I’a remplacé soit 0.62-0.65. Ceci est un
argument supplémentaire permettant de voir dans la gabbro-diorite (70G) une
roche différenciée et non une enclave gneissique, puisqu’elle sincrit bien dans
I’évolution chimique des autres types de gabbros. La teneur en calcium de tous les
orthopyroxénes analysés est faible et assez constante : entre 2.0 et 2.6 %.
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Fig. II-14 : Composition chimique des clinopyroxénes du Gabbro de St-Peter-Port dans un
diagramme Ca-Mg-Fe.
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Fig. II-15 : Composition chimique des plagioclases du Gabbro de St-Peter-Port dans un
diagramme Or-Ab-An.
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II1,32¢- Les clinopyroxénes
On rencontre des clinopyroxénes dans cinq des échantillons étudiés & la

microsonde. Comme pour les orthopyroxénes, la gamme de variation des
compositions est assez limitée (mg = 0.81 a 0.73) (Fig. II-14) et sans rapport avec
les différences de composition des roches totales, si ce n’est la faible augmentation
de SiO2. Les clinopyroxénes se situent a la limite entre les champs de augite et de
la salite, voire du diopside en ce qui concerne I’échantillon 72B. Ceux qui
coexistent avec des orthopyroxénes montrent la méme évolution minéralogique
que ces derniers: léger enrichissement en fer de 72B vers 70H. Un cristal
provenant de ce dernier type est nettement plus riche en calcium et on discerne
optiquement qu’il est en cours de déstabilisation avancée en amphibole brune. It
semble donc que la réaction déja proposée Cpx + Liquide = amphibole fasse aussi
intervenir une libération de calcium provenant des plagioclases
vraisemblablement. Les clinopyroxénes de I'échantillon 64C (gabbro isométrique)
se situent nettement dans le champ des salites. Optiquement ils présentent une
certaine altération mais cela n’explique peut étre pas tout. Ce sont rappelons-le
des minéraux peu abondants dans ce type particulier.

IT1,33- LES PLAGIOCLASES

L’étude de la composition chimique des plagioclases n'est pas trés
instructive, au niveau ou elle a été pratiquée tout au moins. On constate que les
plagioclases de tous les gabbros sont trés pauvres en K,O (Or, a Or,) (Fig. II-15).
Les phénomenes de zonation sont assez limités, confirmant P’étude
microscopique ; cependant lorsquils existent ils sont tous normaux, avec
enrichissement conjoint en sodium et silice du coeur vers la bordure.

Les plagioclases des gabbros léopard ainsi que ceux des gabbros
aciculaires sont dans le champ des bytownites, jusqu’a la limite des labradors.
Cette similitude de composition des feldspaths entre les deux principaux groupes
de gabbros est & rapprocher de la similitude de composition des amphiboles qui a
déja été signalée.

Le gabbro & deux pyroxénes a des plagioclases allant de compositions
de bytownite au coeur (An73) & labrador vers la bordure (Ang,), & peu prés
comme le gabbro isométrique (Any; = Angg).

La gabbro-diorite contient elle un plagioclase plus acide & composition
d’andésine. C’est un des caractéres qui la rapprochent des diorites.
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Fig. II-16 : Composition chimique des biotites du Gabbro de St-Peter-Port.

a) diagramme de Nachit et al. (1985). Les courbes limitent les champs des
granitoides 1: peralcalins, 2: alcalins, 3: subalcalins, 4: calco-alcalins, 5: alumino-
potassiques.

b) diagramme de Nockolds (1947). Les champs correspondent aux biotites
associées & la : de Pamphibole, 1b : du pyroxéne et/ou de l'olivine, 2 : (biotite seule), 3 :
de la muscovite, 4 : un silicate d’alumine.
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On retrouve au niveau des plagioclases I’évolution déja décelée avec les
pyroxenes depuis le gabbro léopard jusqu’a la gabbro-diorite, via le gabbro a deux
pyroxénes : en compositions moyennes, on passe de An,, & Ang; puis & Any,. Ceci
est en bon accord avec I’acidité croissante de la roche totale.

I11,34- LES MINERAUX OPAQUES

L’étude précise des minéraux opaques (par images de la répartition du
fer et du titane par exemple) n’a pas pu étre réalisée. Cependant un nombre
suffisant d’analyses ponctuelles est disponible pour avoir une idée des variations
des phases, dans les grandes lignes tout au moins.

Les minéraux opaques des gabbros ont tous une composition a peu prés
constante quel que soit I’échantillon et I'habitus du minéral (automorphe en
inclusion dans les amphiboles ou bien plus tardif). Les analyses ponctuelles se
répartissent en deux populations: d’une part des analyses de magnétite avec
environ 90 % de fer, dosé sous forme de FeO; et d’autre part des phases plus
riches en titane, jusqu’a des compositions d’ilménite. La présence de ces deux types
de compositions au sein des mémes cristaux est caractéristique de phénomeénes
d’exsolution du titane & partir d’'un oxyde ferrotitané initial. Le minéral étant
considéré comme un systéme clos, la moyenne des analyses si elles sont assez
nombreuses pour permettre une représentativité statistique convenable, donne une
idée de la composition du minéral opaque original. Ainsi celui-ci devait étre une
titanomagnétite constituée d’environ 15 % de TiO, et 75 % de FeO total.

Une rapide étude au microscope métallographique en lumiére réfléchie
a confirmé lexistence des lamelles d’exsolution dans les titanomagnétites et a
révélé la présence de quelques sulfures (pyrite) et de rutile, relativement abondant
dans le gabbro aciculaire. Aucune trace d’hématite n’a été décelée.

II1,35- LES BIOTITES

L’étude des biotites n’est malheureusement pas possible dans la plupart
des échantillons car il s’est révélé que pratiquement tous ces minéraux étaient plus
ou moins chloritisés, méme si leurs caractéres optiques ne le laissaient pas prévoir.
Seul I'échantillon de gabbro 1éopard & pyroxéne (70F) qui contient prés de 11 %
de biotite poecilitique a livré des analyses exploitables, c’est 2 dire avec un total
des oxydes dosés supérieur & 95 % et une teneur raisonnable en K,0 de 9.51 %.
Dans le diagramme de Nockolds (1947) cette biotite se situe dans le champ des
biotites associées au pyroxéne ou a I'olivine (Fig. II-16), indication confirmée par
le diagramme de Nachit et al. (1985) bien que dans ce dernier cas on ne se situe
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Tab. II-6 : Analyses chimiques des échantillons du Gabbro de St-Peter-Fort.
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pas dans la partie discriminante du diagramme. On peut donc en déduire que les
grands cristaux poecilitiques de biotite sont primaires et associés au pyroxéne,

jouant le réle tenu par 'amphibole brune dans les autres types de gabbro léopard ;
ils ne proviennent donc pas de la déstabilisation d’'une amphibole antérieure.

111,4- ETUDE GEOCHIMIQUE

I11,41- METHODOLOGIE

Onze échantillons de Gabbro ont été analysés pour les éléments
majeurs et les éléments en trace, dans le but de tenter de reconstituer les grandes
lignes de I’évolution pétrogénétique du Gabbro de Saint Peter Port. Les analyses
ont été obtenues par fluorescence X. Les échantillons ont été sélectionnés en
fonction de leur représentativité et de leur faible degré d’altération. Cependant, du
fait de la grande diversité du matériel, on a déja signalé que la distinction des
différents types pétrographiques est assez subjective. Il faut donc garder 2 Pesprit
que onze analyses seulement ne peuvent donner une image géochimique précise
de tout le massif de Gabbro dans sa complexité.

111,42- RESULTATS

Si P'on écarte la gabbro-diorite, les différents types de gabbro sont
pauvres, voire trés pauvres, en SiO, : 39.21 a 48.05 %. Ils sont plut6t pauvres en
MgO : jusqu’a 4.43 % seulement et riches en AlLO; 1 jusqu’a 24.06 %. La diversité
déja notée au vu des caractéres pétrographiques se retrouve dans les compositions
chimiques et la discrimination des différents types principaux précédemment
€tablie reste a peu prés valable (Tab. I1-6).

I11,42a- Gabbro aciculaire

Les gabbros aciculaires ont des caractéristiques géochimiques assez
uniformes : pauvres en SiO, et MgO, riches en ALO,, FeO", CaO et TiO,. La
teneur en P205 est assez bien corrélée avec 'abondance d’apatite ; la forte teneur

en titane est en bon accord avec la richesse en amphiboles brunes et en minéraux
opaques.
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sio, 40.51 (1.28)
Al,0;, | 18.13 (0.70)
Fe,0; 14.60 (0.55)
Mn 0.15 (0.01)
Mgo 6.73 (0.29)
Cao 11.29 (0.69)
Na,O0 2.68 (0.38)
K, 1.12 (0.52)
Ti0, 2.81 (0.18)
P,0g 0.79 (0.36)
pf 1.76 (0.41)

Tab. 1I-7 : Moyenne et écart-type des 3 analyses de gabbro aciculaire

I11.42b- Gabbro léopard
A la différence des gabbros aciculaires, les gabbros 1éopard présentent

une certaine dispersion des caractéres chimiques. Les deux sous-types & amphibole
et a pyroxéne, mis en évidence d’aprés les critéres pétrographiques, ne se
distinguent plus nettement ici. La teneur en SiO, est toujours faible, celles en
Fe,0;, MgO et TiO, sont trés variables d’'un échantillon a l’autre sans corrélation
évidente avec la composition minéralogique. Par contre la teneur en CaO est assez
constante. La teneur en Al,O; est d’environ 17 %, sauf pour I’échantillon de
gabbro 1éopard a pyroxéne 70F.

sio 44.89 (1.52)
Al,0, 16.64 (1.03)
*
Fe,05 11.31  (2.21)
MnO 0.15 (0.01)
Mgo 8.60 (1.61)
cao 12.29 (0.30)
Na,0 2.31 (0.51)
K,0 1.26 (0.67)
T10, 1.33 (0.51)
P,0g 0.25 (0.03)
PF 1.76 (0.59)

Tab. II-8 : Moyenne et écart-type des 4 analyses de gabbro léopard

I11,42¢- Gabbro isométrique
Les deux échantillons de gabbro isométrique analysés ont des

compositions assez semblables, si ce n’est une petite différence dans les teneurs en
Al,O; et CaO, que I'on peut imputer & une abondance différente de plagioclase.
Par rapport au gabbro léopard, ce type se distingue par un net enrichissement en
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Al,O5: 23 % contre 17 % et un appauvrissement en Fe,O05: 7 % contre plus de
9 % ainsi qu’en MgO : 4.6 % contre 7 & 10 %. Ces observations confirment la
nécessité de discriminer ces deux types de gabbros, 4 la différence de ce que font
d’autres auteurs (Drysdall, 1957 ; Roach, 1966).

sio 45.36 (0.06)
A12%3* 23.13 (0.93)
Fe, 05 7.10 (0.54)
Mnd 0.10 (0.01)
Mgo 4.56 (0.13)
cao 11.45 (1.34)
Na.O 2.64 (0.08)
KZ% 2.13  (0.31)
Tio, 1.03 (0.01)
P,O0% 0.41 (0.01)
pf 3.12 (0.38)

Tab. II-9 : Moyenne et écart-type des 2 analyses de gabbro isométrique

I11,42d- Gabbro a deux pyroxénes
Le gabbro & deux pyroxénes qui ressemble pétrographiquement aux

gabbros isométriques en différe chimiquement. De ce point de vue, il se rattache
plutét au gabbro léopard, si ce n’est qu’il est plus riche en SiO,. 11 a une
composition assez semblable a celle du gabbro léopard 2 pyroxéne avec lequel il
est en contact sur le terrain, ce qui permet de suspecter de possibles phénoménes
de mélanges a I’état liquide. On peut pousser plus loin ce raisonnement en
constatant que la composition chimique du gabbro a deux pyroxénes 70H est
intermédiaire entre celle du gabbro 1éopard a pyroxéne 70F et celle de la gabbro-
diorite 70G, permettant ainsi d’envisager une éventuelle origine comagmatique de
ces deux types.

IT1.5- CONCLUSION

Le Gabbro de Saint-Peter-Port est une formation complexe constituée
de plusieurs types de gabbros dont les relations mutuelles sont difficiles 2
apprécier. En conséquence, il n’a pas été possible d’établir une reconstitution
pétrogénétique rendant compte de I'origine et de I'évolution des divers types. Il est
donc impossible dans ’état actuel de reconnaitre un éventuel liquide parent et de
mettre en évidence un mécanisme précis de fractionnement. Tout au plus peut-on
supposer que I'évolution & grande échelle du Gabbro, traduite par le litage de

premier ordre décrit au paragraphe III,25, reproduit la séquence classique de la
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différenciation par cristallisation fractionnée d’un magma basaltique calco-alcalin
(Morse, 1980). On a ainsi une succession de faciés a olivine, puis 2 pyroxénes et
enfin 2 amphibole prédominante. Un fractionnement de 'amphibole dans les
derniers stades de la différenciation serait susceptible de produire des liquides
dioritiques (Cawthorn et O’Hara, 1976) pouvant &tre a I'origine du Groupe
Dioritique de Bordeaux dont les relations avec le Gabbro ne sont pas évidentes.

Se superposent 4 I’évolution principale du massif, des phénomenes de
faible amplitude caractérisés par les litages de second ordre visibles dans les
gabbros léopard. Si le mécanisme responsable de la formation de ce litage reste
mystérieux, le role du plagioclase qui forme les minéraux cumulus est primordial.
Les crittres pétrographiques incitent a4 penser que ce litage résulte d’'une
superposition originelle de magmas. Cependant, en labsence d’'une étude
chimique fine, banc par bang, il n’est pas possible de proposer une explication pour
la création d’une telle structure litée mettant en jeu des magmas de compositions
manifestement peu différentes.

Cette complexité du Gabbro de Saint-Peter-Port est partagée par une
autre intrusion litée calco-alcaline : le massif de Burguillos del Cerro, étudié par
Pons (1982). LA aussi, les faciés sont nombreux et variés : Pons indique "...méme en
simplifiant & Pextréme, on ne compte pas moins de 14 groupes pétrographiques

distincts...qui s'intégrent dans 6 grandes unités..". Certaines de ces unités
présentent des caractéristiques communes avec certains types du Gabbro de Saint-
Peter-Port. Par exemple les gabbros "ojo de culebra" s'apparentent aux gabbros
1éopard, les gabbros & amphibole ressemblent aux gabbros aciculaires et certains
gabbros bleus font penser aux gabbros isométriques. Pons parvient a reconstituer
la structure tri-dimensionnelle du massif et & proposer une souche magmatique et
un mode de fractionnement possibles. Malgré la multiplicité des types
pétrographiques, les relations entre les divers faciés du massif de Burguillos del
Cerro peuvent étre cartographiées. Ce n’est pas le cas 4 Guernesey, puisque les
affleurement visibles le long des cotes sont & peu prés paralléles 4 la direction du
litage magmatique. On ne peut donc bénéficier que d’observations dans une seule
dimension. Clest vraisemblablement cette limitation qui est a lorigine des
difficultés que l'on rencontre pour élaborer une reconstitution pétrogénétique
fiable rendant compte de I'évolution du Gabbro de Saint-Peter-Port.
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Fig. II-17 : Carte géographique simplifiée du secteur du Groupe Diorifique de Bordeaux (figuré en
pointillés). Les cadres représentent la localisation des figures de détail 1I-18, IT-19 et II-23.
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Fig II-18 : Carte géologique des secteurs de Chouet et de Col du Pont (voir le schéma de
localisation sur la figure 1I-17), montrant les relations complexes entre les différents types
du Groupe Dionitique de Bordeaux: type Bordeaux (acicular diorite et even-grained
diorite) et type Chouet (inhomogeneous suite et granodiorite group). (Topley et al., 1982).
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Fig II-19 : Carte géologique détaillée du secteur de la Banque Imbert (voir le schéma de
localisation sur la figure II-17), illustrant la complexité du contact entre le Gabbro de St-
Peter-Port (vers le Sud) et le Groupe Dioritique de Bordeaux (vers le Nord).
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IV- LE GROUPE DIORITIQUE DE BORDEAUX

IV.1- MODE DE GISEMENT

Le groupe dioritique de Bordeaux constitue la plus grande partie du
CPNG. Ceest le seul ensemble a étre en contact avec le complexe métamorphique
Sud et les trois intrusions ignées. Il occupe 4 peu prés toute la partie septentrionale
de I'fle au Nord d’une ligne Bordeaux-Cobo Bay (Fig. II-17).

Il s’agit d’'une vaste intrusion plus hétérogéne encore que les gabbros. A
tel point que plusieurs auteurs y ont vu deux unités distinctes : la Diorite de
Bordeaux et la Granodiorite de Chouet (Drysdall, 1957 ; Roach, 1966). Le doute a
commence a étre jeté sur cette subdivision par Brown et al. (1980) : a partir des
affleurements de la péninsule de Chouet et du lieu-dit Col du Pont, au Nord de
Guernesey (Fig. II-18), ces auteurs établissent que l’on voit en fait trois unités
distinctes, d’affinités dioritique & granodioritique. Les ambigiiités signalées par
Drysdall (1957) et Roach (1966) qui voyaient tantdt la Diorite de Bordeaux
prédater la Granodiorite de Chouet et tantdt I'inverse, se trouvent dés lors
partiellement éclaircies. Les trois nouvelles unités sont baptisées Diorite de
Bordeaux, Groupe Granodioritique et Suite Hétérogéne (Brown et al., 1980 ;
Topley et al,, 1982), les deux derniéres unités correspondant grossiérement  la
Granodiorite de Chouet de Drysdall. Cette terminologie n’a pas encore été
¢tendue a I'ensemble du Groupe Dioritique et ne concerne que les roches situées &
Ouest de la Granodiorite de I’Ancresse. Cependant 4 I'Est de cette méme
intrusion se rencontre une situation également complexe avec une association
intime de roches dioritiques d’aspects trés différents. Bien que cette hétérogénéité
pétrographique du Groupe Dioritique semble plus ou moins liée 4 la proximité de
la Granodiorite de ’Ancresse, la Granodiorite de Chouet a été décrite en plusieurs
endroits & Pintérieur des terres (Drysdall, 1957). Il est donc plus simple d’intégrer
tous ces faciés globalement dioritiques en un vaste Groupe Dioritique, hétérogéne
en composition, mais dont tous les constituants sont 4 peu prés contemporains
comme en attestent les relations de terrain.

Le contact du Groupe Dioritique avec les formations métamorphiques
n’est pas observable. Par contre les relations avec le Gabbro de Saint Peter Port
sont bien exposées dans la petite crique de La Banque Imbert (Fig. II-19). Il s’agit
1a d’une vaste zone d’injection ot I'on observe le Gabbro au Sud envahi par de
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67 mesures

Fig. II-20 : Diagramme de fréquence des directions des filons gabbroiques et microgabbroiques
dans le Gabbro de St-Peter-Port.
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Fig. II-21 : Analyses modales des échantillons du Groupe Dioritique de Bordeaux dans un
diagramme Hb = f(COL). Hb, Plag Px = amphibole, plagioclase, pyroxéne; COL =

indice de coloration.
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nombreuses injections d’un matériel leucocrate de couleur jaunitre, riche en
plagioclases. Ce ciment dioritique emballe des fragments plus ou moins anguleux
de gabbro, ceux-ci subissant parfois une déformation plastique localement assez
intense avec recristallisation des amphiboles, contemporaine de Iinjection du
matériel feldspathique. Associées 4 ces bréches magmatiques (agmatites) on voit
également de grandes masses leucocrates de diorite, constituant des poches
plurimétriques en contact progressif avec le ciment acide. Au Nord de la baie, on
passe brutalement & des affleurements.de diorite homogéne 2 grain assez fin, dans
laquelle on ne retrouve plus aucune manifestation du matériel leucocrate
constituant le ciment des agmatites. Le passage est donc net entre la zone
d’injection et la diorite franche, mais ce contact est masqué par une langue de
sable d’'une vingtaine de metres de large et d’orientation Est-Ouest. On notera que
cette direction correspond & lorientation moyenne des filons gabbroiques et
microgabbroiques rencontrés dans le Gabbro de Saint-Peter-Port (Fig. I1-20). La
forme des enclaves de gabbro dans les agmatites, leur déformation plastique, la
présence de masses dioritiques, sont autant de critéres indiquant une mise en place
sub-contemporaine du Gabbro de Saint Peter Port et de la diorite voisine. La
postériorité de celle-ci n’est pas évidente puisque le contact n’est pas observable
directement ; elle semble néanmoins fort vraisemblable du fait de I’absence de
matériel acide dés que I'on franchit le contact supposé entre les deux
formations. En fin de compte, on retiendra I'idée que le Gabbro de Saint Peter
Port et le Groupe Dioritique de Bordeaux peuvent &tre considérés comme
subcontemporains.

Y

Au Nord et & I'Ouestle Groupe Dioritique est recoupé par la
Granodiorite de I'Ancresse et par le Granite de Cobo dont il sera question en
détail au chapitre VIL

Le Groupe Dioritique dans sa partie Nord-Est présente d’intéressantes
figures de litage magmatique, d’orientation semblable 2 celle des litages observés
dans les gabbros ; il en sera question lorsque les divers faciés de diorite auront été
décrits.
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Type Bordeaux

20A 42B 44C2 53 87

Plagio | 583! 504! 583 5508 81.2
Hb | 14.8: 318! 222! 291 47
Biot | 119 89: 170, 38! 123
Qz| 120 8.2 121 95
Op 2.2 0.4 13 04 1.6
Ap 0.4 0.2

Sph 0.4 0.1 0.1 0.1
Kf 2.1
Cpx 0.1

Type Beaucette

26A 268 26C 26D | 26E 26F 27A 278 27C | 27E

Plagio 200: 49.0: 41.8; 353: 479: 451: 321 52.0; 544 672

Hb 722, 416) 55.6i 64.0; 456 565 54.0: 46.0i 41.3: 24.1

Biot 7.8 1.1 0.2 0.1 11.2 1.4 2.6 4.2

Qz 8.1 1.1 : 5.6 2.6 0.5

Op 1.2 0.3 0.7 0.4 0.3 0.1 0.6 1.0 3.4

Ap 0.1 0.1 0.2 0.4 0.1 1.0
Sph 0.1 0.1
Kf 0.5

Ce 0.1 0.1

Type Chouet

GranoGdrioourp iet ique Hétse}l riotgeéne
44B 44C1 42A 44A 44D
Plagio 44.5 42.6 60.7 60.7 64.1
Qz 37.7 41.2 24.2 15.0 14.2
Biot 11.2 12.6 13.6 15.8 15.3
Hb 4.2 1.2 5.8 4.5
Op 0.9 0.7 1.4 1.3 15
Ap 0.1 0.3 0.4
Kf 1.5 1.6 1.1
All 0.1

Tab. II-10 : Analyses modales des échantillons du Groupe Dioritique de Bordeaux.
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IV.2- ETUDE PETROGRAPHIQUE

A Tinstar des gabbros, les échantillons provenant du Groupe Dioritique
montrent un grande diversité pétrographique. La encore trois type principaux
peuvent €tre discernés (Fig. II-21, Tab. I1I-10) :

1) le type Bordeaux,

2) le type Beaucette,

3) le type Chouet.
Cette distinction repose sur les analyées modales des roches provenant de tout
Pensemble dioritique. Il est intéressant de constater que les types Beaucette et
Chouet ainsi définis se trouvent localisés en des endroits bien distincts de I'ile.

IV,21- LE TYPE BORDEAUX.

Le facies caractéristique de ce type est une diorite & grain assez fin
(environ 1 millimétre), homogéne, isométrique, que I'on trouve immédiatement au
Nord du contact avec le Gabbro de Saint Peter Port i la Banque Imbert
(échantillon 20A).

Ce type a une composition minéralogique intermédiaire entre le type
Beaucette, trés riche en amphibole et le type Chouet, plus riche en SiO,. Sy
rattachent des faciés de diorite isométrique ou aciculaire rencontrés dans la
péninsule de Chouet ainsi que des enclaves des faciés granodioritiques issus du
méme endroit. On le rencontre donc dans toute la zone correspondant au Groupe
Dioritique.

La composition minéralogique des diorites du type Bordeaux est la
suivante :

1) le plagioclase : minéral essentiel constituant plus de la moitié de la roche. Les

cristaux sont subautomorphes d’assez grande taille.Sa composition est
généralement assez difficile a évaluer en raison d’une intense altération en
damourite ; lorsque les mesures ont pu étre faites, il se révéle qu’il s’agit
d’andésine ( Anyc). Une zonation normale est visible, plus ou moins
développée suivant les échantillons.

2) PAmphibole : elle peut étre aciculaire ou bien plus trapue, généralement

précoce, de couleur verte assez franche avec un pléochroisme net. Elle se
déstabilise parfois en actinote et surtout en chlorite. Optiquement, aucune
zonation n’est décelée. Son abondance est assez variable, mais c’est un
minéral toujours présent.
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3) 1a biotite: souvent automorphe, elle semble coexister avec l’amphibole.
Lorsqu’elle est fraiche, sa couleur est brun sombre avec un net pléochroisme,
mais elle est le plus souvent trés altérée en chlorite. Elle est toujours
présente, mais est particuli¢trement abondante dans les enclaves de la
granodiorite de Chouet.

4) le quartz : d’abondance assez variable (1 a 12 %) il est xénomorphe, en petits
cristaux.

5) les minéraux opaques : ils sont modérément abondants (moins de 2.5 %) et
cristallisent tout au long du refroidissement de la roche : certains cristaux
sont automorphes en inclusion dans le plagioclase alors que d’autre
cristallisent en équilibre avec 'amphibole.

6) les minéraux accessoires : un peu de sphéne, d’apatite voire de clinopyroxéne
sont observés, mais en quantités infinitésimales. '

7) le feldspath potassique : seul I’échantillon provenant de la c6te Ouest (prés du
contact avec le Granite de Cobo) en contient un peu, en rares cristaux
d’assez grande taille. Il est absent de tous les autres échantillons et on peut
proposer que son origine soit liée & la proximité du granite avec lequel des
échanges de potassium ont pu avoir lieu (D’Lemos, 1986).

" Plag.| Hb Biot.| Qz op. | Ap. Sph.| KF
moy | 55.5 | 24.5 | 10.4 | 7.7 | 1.1 | 0.2 | 0.2 | 0.5
o 3.2 6.6 4.8 | 4.0 | 0.7 | 0.2 | 0.2 | 0.9

Tab. II-11 : Moyenne et écart-type des analyses modales de 4 échantillons de diorite
du type Bordeaux (exception faite de I'échantillon 87).

Ce type de diorite n’est donc pas trés homogeéne et I’on se retrouve face
aux mémes problémes que lors de ’étude des gabbros. L'intérét de regrouper les
échantillons en types pétrographiques, méme imparfaits, est de permettre de
raisonner sur trois ensembles plutdt que sur vingt. Mais il faut bien se garder de
considérer ces types comme des unités lithologiques nettement définies.

~

Se rattache 4 ce type de Bordeaux un échantillon prélevé dans les
grandes masses dioritiques associées aux agmatites de La Banque Imbert. On verra
plus loin que cette roche a une composition chimique trés voisine de celles
provenant de la diorite située un peu plus au Nord, dans le Groupe Dioritique.
Mais la composition modale de ces deux échantillons est différente : la diorite de
la zone d’agmatites est presque exclusivement constituée de plagioclases et ne
contient pas de quartz. S’il s’agit bien du méme matériel que les diorites franches,
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ces divergences pétrographiques peuvent étre dues 4 une histoire
thermodynamique un peu différente lors de la cristallisation ou encore i un
phénomeéne de contamination par le matériel acide injecté.

En plusieurs endroits, les diorites du type Bordeaux ont une texture
particuliere. Il s’agit de faciés appinitiques caractérisés par de grandes amphiboles
allongées plurimillimétriques a centimétriques, contenant généralement un coeur
de plagioclase. Ces appinites forment des poches métriques, passant
progressivement au faciés isométrique plus fin caractéristique du type Bordeaux.
Cette texture particuli¢re pourrait s’expliquer par un phénomeéne de sursaturation
locale en eau, favorisant la croissance des amphiboles et inhibant le
développement du plagioclase (Rock, 1977).

IV22- LE TYPE BEAUCETTE

Ce type est constitué par les échantillons provenant du secteur de
Beaucette, au Nord-Est de Guernesey. Il s’agit d’'une ancienne carriére,
aujourd’hui transformée en port pour les yachts (marina). C'est dans cette partie
de Iille que I'on rencontre les phénomeénes de litage magmatique les plus
spectaculaires.

La minéralogie de ces roches est simple, a base de plagioclase et
d’amphibole verte. Les proportions de ces deux minéraux variant notablement en
fonction de la couleur de la roche, de 67 % de plagioclase et 20 % d’amphibole
dans les leucodiorites, jusqu’a la proportion inverse de 20 % de plagioclase et
72 % d’amphibole dans les méladiorites les plus sombres.

1) le plagioclase: il est toujours subautomorphe et complétement damouritisé,

empéchant & peu prés toute mesure de composition. On peut néanmoins lui
estimer une composition d’andésine. Une zonation est discernable,
apparemment norriale, les bordures des cristaux semblant plus acides et
moins altérées. ' _

2) Pamphibole : subautomorphe a xénomorphe, elle semble cristalliser pendant un

laps de temps relativement long. Elle est de couleur verte, nettement
pléochroique, relativement fraiche et souvent zonée avec une bordure plus
claire que le coeur. Elle semble coprécipiter avec le plagioclase pendant le
début de son histoire.
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G:Granites
Gd:Granodiorites
T:Tonalites

D:Diorites

type Chouet
(Groupe Granodioritique)

\

type Chouet
(Suite Hétérogene)

|
type Bordeaux
/\ type Beaucette Z-
! _

Fig. II-22 : Position des échantillons du Groupe Dioritique de Bordeaux dans un diagramme Q-
A-P de Streckeisen (1976).
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3) la biotite : elle est assez abondante dans les deux faciés de méladiorite. De
teinte brundtre, pléochroique, elle peut étre trés altérée en chlorite et son
habitus est subautomorphe en petites plaquettes rectangulaires, indiquant un
caractére précoce.

4) le quartz : épisodiquement présent, son existence n’est pas liée a la coloration
de la roche. Ce sont de petits grains xénomorphes.

S) les minéraux opagques : ils sont rares dans ces roches (moins de 1.2 %) en petits
grains trapus assez précoces.

6) les minéraux accessoires: une faible proportion d’apatite, de sphéne et de
calcite a été rencontrée, ainsi que quelques cristaux de feldspath potassique
dans un échantillon de mésodiorite.

A Texception d’'une mésodiorite qui se place dans le champ des diorites
quartziféres, toutes les roches de ce type ont une composition de diorite dans la
classification triangulaire Q A P de Streckeisen (1976) (Fig. II-22).

Un des échantillons est rattaché a ce type car provenant de la Marina
de Beaucette, bien que son acidité lui donne une composition modale voisine de
celle du type Bordeaux.

On dispose de quatre échantillons provenant de la Marina de Beaucette
(27A, B, C et E) qui correspondent 2 des roches de plus en plus leucocrates. On
voit nettement que I'éclaircissement de la roche correspond & un enrichissement
en plagioclase et un appauvrissement en amphibole. Par contre 'abondance en
quartz n’a aucun rapport avec cette évolution. Par conséquent, la différence de
coloration des roches n’est pas due & une évolution de la composition chimique du
magma, mais est la conséquence de la genése de ces roches par accumulation a des
taux divers a partir de liquides initiaux voisins.

IV.23- LE TYPE CHOUET

Ce type de diorites correspond & peu prés a la Granodiorite de Chouet
de Drysdall (1957) et Roach (1966) et aux Groupe Granodioritique et Suite
Hétérogéne de Brown et al. (1980) et Topley et al. (1982). L’étude présente étant
centrée sur les roches litées, la péninsule de Chouet dont les faciés ne présentent
pas de litage magmatique n’ont été que rapidement étudiés.

Les diorites de type Chouet se distinguent des types Bordeaux et
Beaucette par la présence d’au moins 14 % de quartz.
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L'Ancresse

Fig. II-23: Carte géographique simplifiée de la région de L'Ancresse (voir le schéma de
localisation sur la figure 1I-17). Le Groupe Dioritique de Bordeaux est représenté en
pointillés et la Granodiorite de L'Ancresse sans figuré.
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Plag. Qz Biot. Hb Oop. Ap. KF
moy 54.5 26.5 13.7 3.1 1.2 0.2 0.8
(o] 9.1 11.2 1.7 2.2 0.3 0.2 0.7

Tab. I1,12 : Moyenne et écart-type des analyses modales de 5 échantillons de diorite
du type Chouet.

La paragen¢se de ces roches est plagioclase + quartz + biotite,
Pamphibole n’ayant plus qu'un réle mineur (moins de 6 %) et le feldspath
potassique n’excédant pas 1.6 %. Ces roches ont donc une composition de tonalite
dans la classification internationale (Streckeisen, 1976).

L’analyse modale révéle deux sous-types, en accord avec les
observations de Brown et al. (1980) et de Topley et al. (1982), dont la terminologie
"Groupe Granodioritique" et "Suite Hétérogene" est ici utilisée pour dénommer
ces sous-types.

Groupe Granodioritique

Plag. Qz Biot. Hb Op. Ap. KF
moy 43.6 39.5 11.9 2.7 0.8 - 1.6
a 1.0 1.8 0.7 1.5 0.1 - 0.1
Suite Hétérogéne
Plag. Qz Biot. Hb Op. Ap. KF
moy 61.8 17.8 14.9 3.4 1.4 0.3 0.4
g 1.6 4.5 0.9 2.5 0.1 0.1 0.5

Tab. II-13 : Moyenne et écart-type des analyses modcles de diorite du type Chouet : 2
échantillons du Groupe Granodioritique et 3 échantillons de la Suite
Hétérogene.

IV.23a- Le Groupe Granodioritique
Le groupe granodioritique usurpe son nom puisque le feldspath

potassique i’y est présent qu’en trés faible quantité (1.5 % au maximum), ce qui en
fait un "groupe tonalitique". Schématiquement, c’est une roche contenant 2 peu
prés autant de plagioclase acide (andésine An,;) subautomorphe, que de quartz ;
soit environ 40 % de chaque. Macroscopiquement, on reconnait ce type 2 la
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Fig. II-24 : Schéma de Uaffleurement 26 situé 50 m au Sud de la marina de Beaucette. On
observe une superposition de 6 niveaux dioritiques différents, surmontés de diorites veinées.
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Fig. II-25 : Colonnes lithologiques observées dans le secteur de la marina de Beaucette (voir
Fig. II-24 et II-28). On peut établir une corrélation entre les différentes colonnes a partir du
niveau-repére qu’est la méladiorite 27A (contenant des pipes) que Von retrouve plus au
Sud ainsi que des diorites veinées que I'on observe sous la méladiorite 274, au sommet de
Paffleurement 26, plus au Sud, et entre ces deux points.
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présence d’agrégats polycristallins de quartz. Environ 12 % de biotite, brune,
pléochroique, subautomorphe, un peu altérée, complétent la minéralogie de cette
roche.

IV,23b- La suite Hétérogéne

Comme son nom I'indique, ce sous-type est constitué d’'un assemblage
hétéroclite de roches dioritiques, tonalitiques, granodioritiques (Brown et al.,
1980). D’apres les quelques échantillons disponibles ici, on peut le caractériser
comme suit, & titre purement indicatif : environ 60 % de plagioclase acide
(andésine An,,) automorphe zoné et A peu prés autant de quartz que de biotite
(15 % environ), tous deux xénomorphes. On trouve parfois de amphibole verte,
prismatique 4 aciculaire, qui cristallise a peu prés en méme temps que la biotite.

1V,23c- Relations de terrain dans la péninsule de Chouet

Brown et al. (1980) et Topley et al.(1982) ont fait une description
détaillée des relations de terrain dans la péninsule de Chouet, entre les trois
groupes qu’ils y distinguent (Groupe Dioritique, Groupe Granodioritique et Suite
Hétérogéne) (Fig. II-18). Le Groupe Dioritique, qui correspond au type Bordeaux
défini dans ce travail, semble étre la premiére unité mise en place. Vient ensuite le
Groupe Granodioritique puis la Suite Hétérogéne. Les affleurements montrent de
nombreuses figures d’injection entre les divers groupes, indiquant nettement que
tous ont en fait été a I'état liquide a peu prés en méme temps.

Bien qu'aucune étude détaillée de terrain n’ait été réalisée, il est
frappant de constater que I'on retrouve des relations aussi complexes de ’autre
cOté de la Granodiorite de L’Ancresse, dans la Péninsule de Fort Le Marchant, &
IEst (Fig. 11-23). Drysdall (1957) et Roach (1966) avaient d’ailleurs baptisé ce
secteur "zone d’injection”. On est donc en présence de deux zones présentant des
associations subliquidus de diverses diorites, qui sont les contacts Est et Ouest du
Groupe Dioritique de Bordeaux avec P'intrusion postérieure qu’est la Granodiorite
de L’Ancresse. On peut penser que Chouet et Fort Le Marchant sont des zones de
mélange magmatique entre un liquide dioritique légérement antérieur (type
Bordeaux) et un magma granodioritique (Granodiorite de I’Ancresse).

IV.24- LITAGES ET STRUCTURES ASSOCIEES

A la pointe Nord-Est de Guernesey se rencontrent de spectaculaires
figures de litage magmatique dans le Groupe Dioritique de Bordeaux (Drysdall,
1957 ; Elwell et al.,, 1960, 1962 ; Blake et al., 1965; Roach, 1966 ; Bishop et

R

fSupe T v oo —t

(AL



116

pdles des plans de litage
« des gabbros
® des diorites

® axe des pipes

Fig. II-26 : Poles des plans de litage magmatique du
Groupe Dioritique de Bordeaux et axe des pipes
(projection & partir de P'hémisphére inférieur).
Les poles du Gabbro de St-Peter-Port sont
rappelés pour comparaison.
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Fig. II-28 : Coupe schématique des diorites de la
marina de Beaucette. La section
(verticale) est dans un plan ne contenant
pas les pipes. "Main meladiorite”
correspond & la méladiorite 274 et

"I eucodiorite" @ [Péchantillon 27E.
(Elwell et al., 1960).

Fig II-27 : Carte géologique du secteur de la marina de Beaucette, montrant la position des
niveaux de méladiorite (274) figurée en pointillés et des diorites veinées (en blanc). Les
couches sont numérotées du bas vers le haut. (D’aprés Bishop et French, 1982).
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French, 1982). A la différence du Gabbro de Saint Peter Port ot I'on peut observer
de telles figures sur toute la longueur de l'intrusion, les litages des diorites ne sont
présents que dans un secteur limité d’environ un kilometre de long, depuis la Croix
Besnard jusqu’a Fort Doyle. Les figures les plus remarquables se trouvent aux
alentours de la Marina de Beaucette. Les roches concernées correspondent 2
celles qui ont été regroupées dans le type Beaucette.

Une cinquantaine de métres au Sud de la Marina, une falaise haute
d’environ cing métres présente une superposition de six unités dioritiques
différentes (échantillons 26A a 26F) (Fig.1I-24). A la base se trouve une
méladiorite trés sombre (26A), surmontée de quatre couches d'une cinquantaine
de centimétres d’épaisseur, de compositions légérement différentes (26B a E). La
séquence est terminée par un épais niveau de diorite mésocrate (26F) parcourue
de veines leucocrates concordantes (Fig. I[-25). Pour cette raison, 3 la suite de
Bishop et French (1982), ce niveau sera appelé "diorite veinée". Ce litage
décimétrique a une orientation semblable 2 celle des gabbros, avec une direction
subméridienne des plans de litage et un faible pendage (une vingtaine de degrés)
vers 'Ouest (Fig. 11-26).

Plus au Nord, dans et & proximité de la Marina de Beaucette, on
rencontre une alternance de diorites de teintes tranchées (Fig. II-27). Le niveau le
plus remarquable est un épais lit mélanocrate (27A) d’environ deux meétres
d’épaisseur, surmonté par une diorite veinée (Fig. II-25). Au dessous de cette
méladiorite se trouvent deux lits leucocrates d’environ cinquante centimétres
d’épaisseur, eux-mémes surmontant un épais niveau de diorite veinée.
L'orientation du litage observé sur cet affleurement est identique 2 celle relevée
plus au Sud.

Les deux niveaux leucocrates donnent naissance & des structures
spectaculaires (Fig. II-28). Il s’agit d’injections de matériel leucocrate, d’allure
cylindrique, longues d’environ deux meétres et d’'un diamétre moyen de dix
centimetres (Fig. II-29). Ces structures, baptisées "pipes" par les auteurs anglais
(Drysdall, 1957 ; Elwell et al., 1960), traversent I’épais niveau méladioritique et
disparaissent a I'interface de celui-ci avec la diorite veinée susjacente. Elles sont
subparalléles et obliques par rapport au plan de litage, faisant un angle d’environ
40° avec celui-ci. Plus précisément leur orientation est de 175° avec une inclinaison
de 35° (Fig.II-26). En coupe transversale, on distingue une zone supérieure
pegmatitique et une portion inférieure plus finement grenue (Fig. I1-29). Cette
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leuco-
granodiorite

Fig. II-29 : Diagramme illustrant les relations entre les pipes inclinées et les veines concordantes &
partir desquelles elles se forment et coupe transversale d’une pipe. (D’aprés Elwell et al.,

1960).
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Fig. II-30 : Veine leucodioritique émettant un "bourgeon” vers le haut. Au contact de la veine, la
mésodiorite encaissante présente des bordures figées qui semblent recoupées par le
"bourgeon". (Elwell et al., 1962).
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dissymétrie de texture semble indiquer que I'inclinaison des pipes est un caractére
primaire et n’est pas due & une déformation tardive par rapport 2 la cristallisation.

Ces alternances décimétriques 4 métriques de diorites mélanocrates 2
leucocrates dessinent donc un litages de premier ordre. S’y ajoute un litage de
second ordre caractérisé par la présence de nombreuses veines leucocrates dans
les diorites veinées mésocrates. Ce litage a la méme orientation que le litage de
premier ordre. Les veines leucocrates sont donc subparalléles, elles ont une
épaisseur centimétrique (deux centimétres en moyenne) et sont généralement
espacées de plusieurs dizaines de centimetres. Des bordures figées sont souvent
observées dans les mésodiorites & leur contact (Elwell et al., 1962) (Fig. II-30).
Ceci suggére que ces veines résultent de la mise en place de fines lames d’un
liquide "acide" dans un magma mésodioritique plus chaud, au moins partiellement
liquide.

Par endroit, des connections subverticales s’échappent des veines
leucocrates et les relient entre elles. Leur composition semble identique 2 celle des
veines. Ces figures ont été étudiées par Elwell et al. (1962) qui proposent qu’il
s’agit de structures planaires, constituant donc des sortes de cloisons verticales
entre les veines leucocrates subhorizontales (Fig.II-31). En général, ces
connections recoupent les bordures figées développées dans les mésodiorites
encaissantes, au contact des veines leucodioritiques. Ceci suggére que ces
structures verticales se sont formées un peu aprés la mise en place du matériau
liquide des veines.

On rencontre également un autre type de phénomeéne, qui sera plus
particuliérement étudié dans la troisi¢me partie de ce mémoire. On constate que
les bordures supérieures des veines leucocrates -et dans une plus faible mesure les
interfaces inférieures- sont affectées de petites ondulations plus ou moins
régulieres (Fig. [1-32). Ces ondulations ont un espacement et une amplitude
centimétriques.

Comme on le verra plus loin, ces structures peuvent s’interpréter
comme des phénomenes gravitaires, développés a Yinterface entre deux fluides de
viscosités différentes. Tout ceci indique que les litages observés dans la région de
Beaucette sont des structures magmatiques primaires, formées lors du
refroidissement des magmas. Ceci est en contradiction avec l'interprétation de
Bishop et French (1982) qui proposent, sur des arguments minéralogiques
contestables, que ces structures sont secondaires, issues de phénoménes
métasomatiques et de recristallisation subsolidus.
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50 cm env.
1 _

Fig. II-31 : Représentation schématique de la structure tri-dimensionnelle des diorites veinées.
(Elwell et al., 1962).

une veine leucodioritique dont la bordure supérieure présente des

Fig. II-32 : Photographie d
ondulations.
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Le fait que ces litages spectaculaires ne s’observent que dans une zone
limitée du massif dioritique pourrait s'expliquer par Iintervention d’une
fracturation, accompagnée de déplacements verticaux, postérieure a la mise en
place du complexe lité. Ainsi, au pied de Fort Doyle, 2 quelques centaines de
metres au Nord de la Marina de Beaucette, se rencontrent quelques traces de
déformation cassante d’4ge sans doute hercynien. On observe notamment une
zone de failles subméridiennes dont on ne peut suivre I'extension vers le Sud, mais
qui pourrait se prolonger & travers la Marina. On peut donc envisager que les
affleurements décrits ci-dessus correspondraient 4 un niveau structural inférieur
par rapport au reste du massif dioritique ou les roches sont massives.

IV.3- ETUDE CHIMIQUE DES PHASES MINERALES

Quatre échantillons ont été sélectionnés pour I'étude des phases
minérales & la microsonde électronique. Ce sont : une diorite de type Bordeaux,
une méladiorite et une mésodiorite du type Beaucette et une tonalite du type
Chouet (rattachée a la Suite Hétérogene). Les résultats des analyses chimiques des
diverses phases minérales sont en Annexe 3.

IV,31- LES AMPHIBOLES

Ce sont les seules phases & avoir été étudiées en détail car le seul
minéral caractéristique de ces roches avec le plagioclase, mais ce dernier est
généralement trés altéré. Trois échantillons contiennent des amphiboles: la
diorite de type Bordeaux et les diorites du type Beaucette. La méthodologie est la
méme que pour les gabbros.

Dans un diagramme AlY en fonction du titane (Fig. I1-33), les analyses
se disposent dans une enveloppe allongée a pente positive. L’extrémité droite de
enveloppe correspond aux analyses effectuées au coeur des cristaux ; il s’agit
d’amphiboles riches en AlY, a composition de hornblendes tschermakitiques
(Leake, 1978). L’extrémité opposée de 'enveloppe, ol les amphiboles sont pauvres
en titane et en AIY, correspond aux compositions des bordures des cristaux. Ce
sont des magnésio-cammingtonites (Leake, 1978). Entre ces deux extrémes, la
grande majorité des analyses montre des compositions de magnésio-hornblendes.
Les amphiboles des deux échantillons de la diorite de Beaucette présentent des
zonations déja décelées optiquement. Par contre les amphiboles du type Bordeaux
sont trés homogenes : ce sont toutes des magnésio-hornblendes. Les compositions
moyennes des amphiboles du type Beaucette sont trés semblables aux
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Fig. II-33 : Composition chimique des amphiboles du Groupe Dioritique de Bordeaux dans un
diagramme AP = f(Ti).
a) Composition des amphiboles du type Bordeaux (20A) et du type Beaucette (264

et 27B).
b) Evolution de la composition des amphiboles du type Beaucette du coeur vers la
bordure.
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v
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Fig. II-34 : Comparaison de la composition chimique des amphiboles du Groupe Dioritique de
Bordeaux et du Gabbro de St-Peter-Port, dans un diagramme APFY = f(Ti). Sont également
reportées des amphiboles expérimentales de Helz (1973).
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compositions du type Bordeaux. Si I'on relie les points représentatifs des
compositions des coeurs et des bordures des amphiboles, on obtient un faisceau
de droites & peu prés paralléles. On a 12 une indication que les amphiboles des
deux échantillons du type Beaucette ont subi la méme histoire de cristallisation et
que le fractionnement qui a présidé 2 leur formation était régulier ; dans le cas
contraire, le passage du coeur aux bordures serait en ligne brisée.

Si on compare les amphiboles des diorites a celles des gabbros a 'aide
du diagramme AlV = f(Ti), on remarque que les premiéres prennent en quelque
sorte le relais des secondes (Fig. II-34). Les deux ensembles d’analyses s’organisent
selon une évolution continue et réguliere depuis des pargasites jusqu’a des
actinotes en passant par des magnésio-hornblendes. Ceci peut accréditer
'hypothése que diorites et gabbros sont deux manifestations du méme épisode
magmatique. D’aprés les travaux de Helz (1973), on sait que I’aluminium
hexacoordonné et le titane des amphiboles sont corrélés positivement avec la
température de cristallisation de la roche. Il n’est pas question d’utiliser
quantitativement les données de Helz qui ont été obtenues sur des roches d’un
chimisme différent de celui des diorites guernesiaises, mais on constate que les
compositions des amphiboles des diorites traduisent une cristallisation 2 plus basse
température que les gabbros, ce qui pourrait suggérer que les diorites sont plus
jeunes que les gabbros.

Pour étudier plus précisément les zonations dans les amphiboles des
diorites du type Beaucette, les diverses analyses ont été reportées dans des
diagrammes Mg, Fe, ., Ca en fonction du silicium qui croit du coeur vers la
bordure des cristaux (Fig. II-35). On constate tout d’abord que méladiorites (26A)
et mésodiorites (27B) renferment des amphiboles zonées différemment, avec un
comportement opposé du fer: croissant vers la bordure dans la méladiorite et
décroissant dans la mésodiorite, ainsi qu'un comportement différent du calcium
qui décroit dans la méladiorite alors qu’il est invariant dans la mésodiorite.
L'¢évolution du magnésium est identique dans les deux amphiboles : nettement
enrichi vers la bordure des cristaux. Ceci est en contradiction avec les principes
généraux du fractionnement dans les magmas, qui voudraient que le magnésium
diminue quand la cristallisation progresse. Ceci suggére I'intervention de réactions
péritectiques au cours du développement des amphiboles, 4 I'image de ce qui se
passe dans les gabbros. Bien qu'on n’observe plus aucune trace d’hypothétiques
minéraux précoces, des réactions péritectiques comme: Orthopyroxéne +
liquide —> amphibole dans les méladiorites et: Clinopyroxéne + liquide —>
amphibole dans les mésodiorites expliqueraient les évolutions chimiques des
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Fig. II-35 : Comparaison des zonations des amphtboles d’une méladiorite (264) et d'une
mésodiorite (27B), dans des diagrammes Mg, Fe'%, Ca = f(Si).
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Fig. II-36 : Composition chimique des plagioclases du Groupe Dioritique de Bordeaux dans un
diagramme Or-Ab-An.
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amphiboles. Ces réactions sont évidemment simplistes. Il faudrait en fait, si ’on
veut tenter de cerner la réalité de plus prés, considérer des réactions plus
complexes comme Orthopyroxéne + plagioclase + liquide —> amphibole +
plagioclase plus acide + liquide, dans le cas des méladiorites. La déstabilisation de
Porthopyroxéne libérant du magnésium et du fer, les bordures des amphiboles
seraient enrichies en ces éléments.

Une autre information déduite de la chimie des amphiboles vient des
différences de teneur en fer et magnésium des coeurs des amphiboles, qui ont par
contre des concentrations semblables en titane et Al D’aprés Helz (1973), cette
similitude suggére une température semblable pour le début de cristallisation des
amphiboles. Dés lors la divergence dans les teneurs en fer et magnésium doit &tre
due 3 une différence de composition des liquides a partir desquels se sont
développées les amphiboles. Les méladiorites ont donc dit cristalliser 2 partir d’un
liquide initial plus magnésien et moins riche en fer que celui des mésodiorites.
Compte tenu de la disposition de ces roches sur le terrain (en superposition
directe), il s'impose donc & Iidée que cette séquence de diorites reproduit une
superposition initiale de deux liquides: Pun plus magnésien et donc
vraisemblablement plus dense a la base, surmonté d’un autre liquide plus léger.

IV,32- LES PLAGIOCLASES

Quelques analyses de plagioclases ont été réalisées sur la diorite de
type Bordeaux (20A), la mésodiorite de type Beaucette (27B) et la diorite de type
Chouet (42A). Dans les trois cas, les zonations qui ont été décelées au microscope
optique sont confirmées mais elles sont d’importance variable (Fig. II-36).

Les plagioclases de la mésodiorite ont une composition moyenne
d’andésine An,, avec un coeur de labrador Angg et une bordure plus acide Angg.
La composition du coeur est semblable a celles des bordures du gabbro
isométrique et du gabbro a deux pyroxénes. La diorite de type Bordeaux contient
des plagioclases un peu plus acides: de Angs a4 Ang, soit une composition
d’andésine comparable & celles rencontrées dans la gabbro-diorite. Quant 2 la
tonalite de Chouet, les résultats vont d’une composition d’andésine Any, a de
I’albite presque pure Abgg. Cette valeur extréme s’observe ponctuellement a la
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Lype beaucetle

type Bordeaux type Chouet Plage Sud Harina de Beaucette

T A
N* Ech. | 20 A 87 44 A 42 A 44 C N* Ech. | 26 A 26 8 % C B0 ) 26E 2% F i e 27¢ 2E =
N* Ana. | 9948 9689 9951 9950 9952 N* Ana. | 9685 9566 9435 9436 9497 9438 9687 9568 9499 N
§i02 56.02 | 56.68 59.19 | 65.52 | 67.28 §i02 46.31 53,23 | 51,70 | 50.60 | 52.49 | 51.67 | 50.74 49,93 50.97 | 48.23
A1203 18.53 18,80 18.27 16.94 15.16 A1Z03 12.29 16.41 16.20 13.00 16.78 | 16.08 13.64 17.88 17.48 | 20.45
FeZ03 8.52 6.53 6.36 4,78 4,62 Fe203 10.81 8.38 8.97 9.18 8.55 7.96 8.98 8.15 B8.45 9,66 =
Fed nd nd nd nd nd Fed nd nd nd nd nd nd nd nd nd nd H
Hn0 0.14 0.10 0.10 0.04 0.06 Hno0 0.19 0.13 0.18 0.17 0.14 0.1 0.15 0.14 0.14 0.13
Hg0 3.2 2.09 2,28 1.41 1.78 Hg0 16.47 6.01 1.70 10.88 6.13 7.36 11,26 | - 7.05 6.31 4.21
Cad 4.85 1.45 5.57 3.34 4,10 Ca0 7.69 8.10 8.27 8.93 8.30 8.51 8.22 9.13 7.82 7.76 -
Na20 4,09 1.7 4,27 4.61 3.96 Na20 1.18 3.62 3.42 2.53 3.3 3.58 1.90 2.67 3.56 3.97 -
K2 1.57 1.66 1.98 1.50 1.62 K20 0.86 1.32 1.23 1.14 1.36 1.23 1.18 1.78 1.42 2,14 -
Tioz 1.08 0.64 0.78 0.47 0.45 Tio2 0.61 0.7t 0.80 0.62 0.81 0.75 0.5 0.67 0.78 1.10
P205 0.44 0.26 0,39 0.27 0.25 P205 0.11 0.11 0.12 0.09 0.13 0.12 0.10 0.10 0.10 0.36
PF Lb2.30 2.24 1.16 1.82 1.02 PF 3.47 1.86 1.80 2.50 1.82 2.38 2.75 2,14 2.18 .44

b 10 11 10 8 8
i 140 319 118 188 145
Y 30 16 18 7 12
) 568 476 540 561 a6
Rb 57 55 60 59 a2
Co 17 1 10 6 12 —
v 148 54 g3 40 66
N 5 5 5 2 8
Cr 12 5 6 1 17
Ba 496 521 656 354 553
2 9.96 11.37 | 23.97 ] 26.74
or 9.2 .81 |- 11.70 | 8.86 | 9.57 0r s8] 7.801 7.271 6a) 04| 7.27] 6.97( 1052 | 8.33] 12.65
Ab 36,61 | 65.49 | 26.13 | 39.00 ] 33.51 ab .98 | 30.83 | 28.96 | 21.41 | 28.43 | 30.20 | 16.08 | 22.59 | 3012} 33.59
An 2019 | 5.50 | z4.88 | 14.81f 18.71 An 25.70 | 2663 | 25.22 | 20.75{ 26.69 | 2017 | 25.75 | 31.55 | 27.52 | 31.66
Hg-Di 0.07 Hg-Di 253 | 05| e26] 67| 3w | s.or) s20] a1 29854 107
Fe-Di 0.03 Fe-Di 0.3 | 1.7t nse] zo2] s 153 L2af 130 L17| 072
Ca-Di 0.10 Ca-Di soo| 620 622 ose) sl 72} 600| Har| 443|187
Kg-Hy g.06 ] 178 s.61| 351 4.43 Hg-Hy 1813 | 10,92 | 10,46 | 1443 { 1152 ] 8.5 23.78| 8.21] 6.68
Fe-Hy 5.6 | 0.6 | 266 1.08] 12 Fe-Hy a.78 | ee2 ] 384 ] &22| aw] 27| s73| 288 3.44
hg-01 2.40 Hg-01 13.57 48| 4R 2.88 3.60 | 2.06 ] 11.03
Fe-01 1.40 Fe-0! 3.9 L.27] na2 0.96 100 1.5 8.18
e 1.02] o.60{ 0.9 ] 0.63] 0.58 Ap .50 o5 o28] oa2t| 03| 02 0.2 0.2 0.23] 0.8
1 2.05] 1.60| 1.48] o0.88 | 0.85 la 1161 Ll szl i L5 tez| tos| nzi) a8y 2.0 -
Cor 2.3 | 3.26 2.3t | 0.08 hag 3.231 3.85) 3.9 | 375| 3.9 ] 3.80| 3.67] 30| 393} 4.28
Wag | a27| 3.98| 3.93] 3.58{ 3.5 o

Tab. II-14 : Analyses chimiques des échantillons du Groupe Dioritique de Bordeaux.
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périphérie des cristaux et est sans doute le résultat de la déstabilisation du
plagioclase initial. Tous les plagioclases analysés sont trés pauvres en K,O (Orj &
Or,) sauf dans la tonalite de Chouet ot cette teneur peut atteindre Or,.

1 p 4

IV,33- LE FELDSPATH POTASSIQUE

Il a été analysé dans la seule roche ot il est significativement présent, a
savoir le type Chouet. Il s’agit de petits cristaux d’orthose, de composition Ab,
Orgg, dépourvue donc de calcium.

IV4- ETUDE GEOCHIMIQUE

IV41- LES TYPES PRINCIPAUX

A Tinstar des gabbros, la diversité pétrographique des diorites se
retrouve dans les caractéres chimiques. La teneur en SiO, va de 46.6 % pour les
méladiorites du type Beaucette 4 67.3 % pour une tonalite du type Chouet. Fe,O4
varie entre 4.8 % pour le type Chouet et 10.8 % pour la méladiorite. MgO couvre
une large gamme, de 1.4 % dans le type Chouet 4 16.7 % pour la méladiorite
(Tab. 1I-14).

IV.41a- Le type Bordeaux

Deux échantillons ont été étudiés: une diorite typique 20A et un
fragment de masse dioritique associée aux agmatites de la zone de contact de La
Banque Imbert (87). On se souvient que pétrographiquement ces deux roches
différaient largement, la seconde étant trés riche en plagioclase. Chimiquement les
deux échantillons présentent des similitudes dans les teneurs en Si0,, MgO, TiO,,
P,O5 et K,0O. Par contre la diorite typique est plus riche en Fe,O5 et CaO et
notablement plus pauvre en Na,O que lautre échantillon. Il semble donc
raisonnable de considérer que le plagioclase est responsable de ces divergences,
I'échantillon 87 en étant trés riche. On pourrait alors penser que ce dernier est
constitué de matériel dioritique initialement voisin de la diorite type, mais
contaminé par un jus plagioclasique qui peut étre le ciment des agmatites.

oS 1= 1) (s
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Fig. II-37 : Composition chimique des diorites du secteur de la marina de Beaucette en fonction

de leur position stratigraphique. En tirets est représentée la composition moyenne des
mésodiorites des diorites veinées.

TR S AEYIOR ro  § o erere

PRIt

TR

F R 2

ARl



129

sio 56.35 (0.33)
Al,65, | 19.16 (0.64)
Fe5 05 7.53  (1.00)
Mn 0.12 (0.02)
Mgo 2.66 (0.57)
cao 3.15 (1.70)
Na,O 5.91 (1.83)
KZ% 1.61 (0.04)
Tio, 0.96 (0.12)
P,Og 0.35 (0.09)
pf 2.25 (0.05)

Tab. II-15 : Moyenne et écart-type des 2 analyses de diorite du type Bordeaux

IV,41b- Le type Beaucette

Déja tres diversifié pétrographiquement puisque constitué de cumulats
a plagioclase + hornblende (méladiorite 26A) ou de liquides plus évolués
(mésodiorite 27B), ce type présente de grandes variations chimiques, cohérentes
avec une origine cumulative de ces roches (Fig. II-37). La méladiorite 26A, pauvre
en SiO, et trés riche en MgO ainsi qu’en Fe,0,, a donc une composition en accord
avec sa texture de cumulat. La mésodiorite 27B est plus riche en SiO, et Al,O; et
plus pauvre en Fe,O; et MgO, ce qui confirme le caractére différencié de cet
échantillon par rapport au précédent.
‘ ' L’échantillon 27E provient de la base de niveaux leucocrates insérés
dans la méladiorite, concordants avec le plan de litage et émettant de
spectaculaires prolongements tubulaires vers le haut, & travers la mésodiorite
susjacente. Cette roche a une teneur assez faible en SiO, compte tenu de son
caractére leucocrate (COL = 32); elle est pauvre en MgO, ce qui est moins
surprenant et tres riche en Al,O; (plus de 20 %). La teneur en alcalins est
supérieure a celle des autres roches de ce type et 1a encore le réle du plagioclase
s’impose.

Si Ton établit un parallele entre les deux couples d’échantillons
26 A/B et 27A /B correspondant chacun 4 une superposition méladiorite /
leucodiorite séparées par une interface franche, on constate que la différenciation
est soulignée par un net enrichissement en AlOj5 ainsi qu'en CaO, Na,0, K, 0O et
TiO, et par une diminution sensible de Fe,O; et surtout de MgO. Ceci correspond
tout a fait & I'évolution minéralogique

PR 7% 17 1 o o SO St v
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Hésediorites Leucodiorites

N* Ech. | 8a-1 #1| 88-1 t2| 88-1 n3| e8-1 na| 88-2 H1} §6-2 H2) 86-3 MI 88-3 H2 N* Ech. | 88-1 Li| 88-1 L2| 88-1 L3| 88-1 Laj 88-2 L1| 88-3 Ll

N® Ana, | 9461 9482 9483 9484 9483 9480 9492 9493 N* Ana. | 9485 9486 9487 9488 9481 9498
Si02 50.72 | s50.67 | 49.98 | 50.14 | 50.08 | 49.68 | 51.80 50.06 §i02 54,08 | 53.70 | 54.70 | 55.51 | 53.05 | 56.88

Al203 17.00 | 17.15] 16.95| 16,79 17.13 | 16.94 16.74 16.07 Al203 18.00 | 20.09 18.80 19.60 | 18.15 | 16.85 5
Fe203 9.19 9.21 10.12 9.73 10.07 10.49 9.00 9.95 Fe2(3 5.2 3.01 §.31 3.56 7.59 6.5 I
Fed nd nd nd nd nd nd nd nd Fel nd nd nd nd nd nd

Hn0 0.15 0.15 0.18 | . 0.17 0.17 0.17 0.17 0.18 tin0 0.09 0.0 0.08 0.07 0.10 0.14

Hgl 6.63 6.48 6.97 7.05 6.83 6.78 6.72 7.79 g0 3.48 1.7l 2.88 2,45 4.03 4,99 i
Cad 8.36 8.10 8.03 8.16 7.57 7.98 8.31 9.27 Cal 10,15 | 13.33 | 10.83 8.57 1.30 €.08 %
Ha20 3.49 3,59 3.34 3.35 3.72 3.56 3.23 2.86 Na20 5.28 4.94 5.29 5.73 5.48 3.52 =
K20 1.42 1.47 1.38 1.43 1.14 1.10 1.48 1.20 K2l 0.44 0.27 0.44 0.74 0.50 1.98

Tig2 0.67 0.88 0.88 Q.67 0.56 0.83 0.61 0.80 Ti02 0.60 0.28 0.42 0.38 {.10 0.71 -
P205 0.14 0.13 0.13 0.13 | 0.12 0.11 0.15 0.12 P205 0.2 0.24 0.2 0.22 0.16 0.20

PF 1.69 1.72 1.48 1.63 2.12 2.06 1.39 1.32 PF 2.12 2,11 2.23 2.29 2.41 1.66

Totai 99.66 | 99.55 | 99.a5 | 99.45 | 9s.82 | 99.64 | 99.80 } 99 63 Total 99.77 | 100.34 | 100.29 { 100.12 | 99.87 | 93.67

Nb 6 8 8 6 6 7 7 Nb 6 [ 6 S 6 7

ir n 75 T4 75 67 68 70 77 r 47 40 65 43 73 85

Y 22 23 25 24 21 24 pA 21 ¥ 15 8 12 10 17 2 .

Sr 513 531 479 a60 466 248 435 400 Sr 221 153 221 270 310 539

or 6.39| e60] 85| 85| 676 650} 87| 7.08 0z 016 | 0571 o6 { 0.23 8.30 _
Ab 20.53 | 30,38 | 28.26 | 28.35 | 3t.ed | 30.1z | 2733 | 26.20 or 260 | 1.60| 260 sa3r] 298| 170
An 653 | z6.38 | 27.18 | .55 ] 26.68 | 26.89 | 26.81 | 27.47 Ab .68 | 41.80 | #4.76 | 48,40 | 46.37 | 9.78 =
Hg-bt 5600 3.60 ] a.08f 3cof 283 zw| der] ari an 2e1t | 31.85 | 26.25 | 25,57 | 23.45 | 20.33
Fe-bi 165 | nes | 155 161 nse| nes| 1S5 s Hg-ui 207 2| 747) 60| sas| Lm
Ca-Di 5.86 5.43 4.93 5.4b 9,22 4,88 5.61 7.41 Fe-Di 1.32 0.56 1.19 Q.38
Ha-Hy 607 | 530 6a5] s.s0| ss| av] szazi{ s ¢a-Di .38 | 03| 879) 7.06] 489| 1.89
Fe-Hy 263 28| 308 27} 27| 25| 5.13| 38a Hg-Hy 0.0 3,99 | 11.08
Kg-Gl 565 | sus| S0l 52| €31 6.33) 086l 427 Fe-Hy 0.12 a2 | 313
Fe-0l so1] 250 a.al| 290 ] 355 sy om| zu Hg-0l 1.91
ap o321 o0 030 o3| omi o] om| o0z Fe-0i 0.7
la 65| 1.67] 1.67] 1.65| 1.63f 58] 15| 1.52 Yol 8.73 | 2.3t ] 1.49
Hag 0031 406 4.08) a03] 02| 398| 3.9 | 3.9 A o401 0561 o049 | 0.51] 037 0646
: . 1l s.4) o053| o.0| o072 200] 1.3
Hag sl sl 352 250l s8] 385
Hén 138 0.67

Tab. II-17 : Analyses chimiques des échantillons de diorite veinée du Groupe Dioritique de
Bordeaux.
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IV.41c- Le type Chouet

Les trois analyses relatives & ce type, dont deux se rattachent 4 la Suite
Hétérogéne et une au Groupe Granodioritique, ne peuvent étre considérées
comme représentatives de I'ensemble de la Formation. En effet, comme cela a
déja été signalé, le type Chouet regroupe des faciés dioritiques 2 tonalitiques trés
variés qui nécessiteraient a eux seuls une étude pétrologique détaillée.

sio 64.00 (3.47)
Al,05, | 16.79 (1.27)
Fe,0; 5.32  (0.74)
Mnd 0.07 (0.02)
MgO 1.82 (0.36)
cao 4.34 (0.93)
Na,O 4.28 (0.27)
K25 1.70 (0.20)
Tio, 0.57 (0.15)
P,0¢ 0.30 (0.06)
pf 1.37 (0.40)

Tab. I1I-16 : Moyenne et écart-type des 3 analyses de diorite du type Chouet

On retiendra que la distinction entre les deux sous-types mentionnés,
bien qu’évidente pétrographiquement, ne s'impose pas au vu des analyses
d’éléments majeurs. Par ailleurs, ces roches sont riches en SiO, et surtout en
Al,O,.

IV.42- LES DIORITES VEINEES

Le terme "diorites veinées" qui a été introduit plus haut désigne les
mésodiorites du type Beaucette qui sont parcourues de veines leucocrates
concordantes. Ce type de diorites servira de base a I’étude développée dans la
troisi¢me partie de ce mémoire. Cest pourquoi une étude géochimique fine a été
réalisée.

Des coupes sériées ont été réalisées dans trois blocs de diorite veinée
(88-1, 88-2, 88-3). Les mésodiorites (suffixe M) et les veines leucocrates (suffixe L)
ont €té séparées et analysées pour les éléments majeurs et les éléments en trace
(Tab. II-17).

On remarque immédiatement que la composition des mésodiorites est
constante d’un bloc a l'autre, alors que les leucodiorites présentent des variations
plus importantes. Dans le bloc 88-1, un niveau mésodioritique et une veine
leucocrate ont pu étre scindés en deux parties. L’homogénéité des mésodiorites
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sio2

2
Al203
2

Fig. II-38 : Diagrammes oxyde = f(MgO) de la diorite veinée 88-1. Les points noirs représentent
les mésodiorites (88-1 M1, 88-1 M2, 88-1 M3, 88-1 M4), les points blancs représentent les
veines leucodioritiques (88-1L3, 88-1L4) et les carrés blancs représentent la base et le
sommet d’une veine (88-1L1, 88-1L2).
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(88-1 M1 et 88-1 M2) s’observe 12 aussi; il 0’y a donc pas plus de variations 2
Iintérieur d’une couche qu’entre deux couches différentes. En ce qui concerne les
leucodiorites, le sommet de la veine (88-1 L2) montre un léger enrichissement en
Al20; et CaO et un appauvrissement en SiO,), Fe,0;, MgO, Na,0, K,0 et TiO,
par rapport a la base (88-1 L1). Ceci traduit manifestement un réle du plagioclase.
La différenciation a lintérieur des veines leucocrates aboutit donc 4 un
enrichissement en plagioclase vers le sommet.

Si T'on s’intéresse a4 I'évolution globale mésodiorites-leucodiorites 2
Vintérieur du bloc 88-1, I'alignement des points représentatifs des différents
niveaux dans un diagramme du type Harker avec MgO en abscisse indique la
possibilité d’un lien génétique par cristallisation fractionnée entre les mésodiorites
et les leucodiorites (Fig. II-38). Cette idée a été testée a l'aide du programme
XLFRAC de Stormer et Nicholls (1978) adapté par Jean-Alix Barrat (CAESS,
Rennes). Cette méthode permet de calculer la composition du cumulat susceptible
de produire I'évolution par cristallisation fractionnée décrite par les divers
échantillons. L'intérét de I'algorithme de Stormer et Nicholls est de prendre en
compte simultanément plusieurs oxydes, en opérant sur des systémes
surdéterminés. Les compositions des minéraux utilisés sont dérivées des analyses
des phases des diorites du type Beaucette :

Amphibole Plagio. Biotite M.Opaques
SiOz 46 58 37 0
A1203 9 27 14 0
Fe O4% 16 0 17 100
Mg% 13 0 15 0
Cao 11 8 0 0
Na,0 1 7 0 0
KZO 0 0 9 0
TlO2 1 0 5 o)
HZO 3 0 3 0

En supposant que les mésodiorites constituent un liquide initial et que
les leucodiorites sont le liquide résiduel produit par cristallisation fractionnée, on
calcule la composition du cumulat pour chacun des trois blocs (F désigne le taux
de cristallisation calculé) :
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88-1 «o—e—o0

88-2 <-oueweeD

88-3 <b---a---d

|
leucodlorite cumulat
mésodiorite

Fig. I1I-39 : Diagrammes oxyde = f(MgO) des diorites veinées 88-1, 88-2, 88-3.
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88-1 88-2 88-3

(S1) (52) (S3)
sio 48.1 48.3 49.8
Al,0, 16.3 16.2 16.3
Fe,05* 11.6 11.7 10.1
Mg 8.4 8.3 8.1
cao 7.8 8.1 9.0
Na,0 3.0 3.1 3.2
KZ% 1.6 1.3 0.7
Tio, 1.3 1.2 0.9
Amph. 44.7 46.8 53.2
Plag. 36.4 36.9 38.7
Biot. 17.4 14.6 7.8
M. Op. 1.5 1.7 0.3
F 72.0 66.4 83.8

On voit donc que la cristallisation fractionnée d’un assemblage
d’amphibole + plagioclase + biotite + minéraux opaques en proportions
légérement variables permet d’envisager que les veines leucodioritiques sont
génétiquement liées aux mésodiorites encaissantes.

Cependant les taux de cristallisation calculés sont trés élevés (66 a
84 %). D’autre part, on n’observe 4 aucun endroit dans le secteur de Beaucette des
roches ayant la composition des cumulats calculés. Cela signifie sans doute que si
leucodiorites et mésodiorites sont génétiquement liées par cristallisation
fractionnée, les mésodiorites ne sont pas le liquide initial, mais sont plutét un
mélange de cumulat et de liquide initial ou bien de cumulat et d’un liquide
légérement différencié.

Toutes ces remarques seront discutées 2 la fin de la troisiéme partie de
ce mémoire.

IV,43- RECONSTITUTION PETROGENETIQUE

Ce modéle integre les données de Bishop et French (1982) sur les
diorites de la Marina de Beaucette et prend en compte les relations de terrain
ainsi que les données pétrographiques. Il est cohérent avec toutes les analyses
d’éléments majeurs, mais est illustré par les variations de MgO en fonction de SiO,
(Fig. I1-40). Toute quantification des phénoménes serait illusoire et on en restera
donc & une description qualitative, en deux stades principaux, de mécanismes
plausibles. La reconstitution ne concerne. que les types Bordeaux et
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Fig. II-40 : Modéle d’évolution pétrogénétique du Groupe Dioritique de Bordeaux. (voir texte).
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Beaucette car le type Chouet doit étre considéré dans un cadre plus large comme
le suggérent les phénoménes de mélanges observés au voisinage de la
Granodiorite de L’Ancresse.

ler stade : on peut proposer comme liquide initial Lo un magma ayant & peu prés
la composition des mésodiorites de la Marina de Beaucette (échantillon 27B)
qui représentent le plus grand volume de roche homogéne et qui ont une
texture évoquant un liquide. Ces compositions sont semblables a celles des
mésodiorites des diorites veinées. A partir de L, il y a cristallisation
fractionnée  d’amphibole + orthopyroxéne, ce dernier réagissant
continuellement avec le liquide jusqu’a disparaitre complétement lorsque la
cristallisation des amphiboles sera achevée. Toute une série de cumulats ou
de mélanges cumulats+liquides L -E, est donc produite, correspondant aux
méladiorites et mésodiorites du type Beaucette. Le liquide résiduel L, de cet
épisode de différenciation se concentre en veines correspondant aux lits
leucocrates intercalés dans les mésodiorites.

2¢me stade : A partir des liquides du type L, la cristallisation fractionnée de
plagioclase + amphibole + minéraux opaques aboutit a la formation d’une
"lignée leucocrate”, les faciés proches de I'extrait solide étant représentés par
la base des veines leucocrates (27E) intercalées dans les mésodiorites et les
liquides résiduels les plus acides, donc plus légers, formant le toit des veines
et pouvant s’élever pour donner les pipes pegmatitiques. Cet épisode est
donc localisé dans les veines leucocrates et doit se produire A peu prés en
méme temps que le premier stade.

En plus de ces deux stades principaux, la coexistence au sein de la
chambre magmatique de divers liquides de compositions différentes peut
permettre que des mélanges interviennent concomitamment aux deux épisodes de
cristallisation fractionnée. Toute une série de produits intermédiaires peut étre
ainsi engendrée. Si 'on admet de plus la quasi contemporanéité des événements
gabbroique et dioritique, un autre type de mélange est possible entre les liquides
rattachés & ces deux évolutions. Ceci expliquerait bien certains faciés de cumulat
comme l'échantillon G695 de Bishop et French (1982) par exemple.Certains
liquides différenciés, par une cristallisation plus rapide en bordure de I'intrusion,
seraient responsables des faciés assez homogénes du type Bordeaux.
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L’origine du liquide initial L est incertaine. Compte-tenu des relations
ambigiies existant entre le Groupe Dioritique de Bordeaux et le Gabbro de Saint-
Peter-Port, il peut étre envisagé que ce liquide initial dérive de la différenciation
des gabbros.

IV,5- CONCLUSION

e e

Le Groupe Dioritique de Bordeaux est un ensemble hétérogéne
constitué de plusieurs types de roches ayant connu des évolutions différentes. Ony
rencontre de nombreux exemples de phénomeénes magmatiques divers comme des
litages (diorites de type Beaucette) ou bien des figures de mélange partiel
(mingling) ou de mélange avec homogénéisation (diorites de type Chouet).

Les relations du Groupe Dioritique de Bordeaux avec le Gabbro de
Saint-Peter-Port ne sont pas claires. Il est difficile d’établir si les deux groupes ont
une évolution commune ou si I'un dérive de 'autre. L’ambigiiité méme de leurs
relations incite 2 considérer que les histoires de ces deux intrusions, si elles ne sont
pas confondues, doivent étre sub-contemporaines. Un certain nombre d’évidences
de terrain et pétrographiques incitent a voir dans les diorites un ensemble un peu
plus jeune que les gabbros. Ceci pourrait cependant n'étre qu'un effet de la
géométrie de la chambre magmatique.

A Dinstar des gabbros, I'évolution pétrogénétique des diorites de
Bordeaux est difficile  tracer. On peut néanmoins identifier les grande lignes de
Pévolution des divers types pétrographiques. Les diorites du type Beaucette qui
présentent de spectaculaires figures de litage montrent un role déterminant de la
cristallisation fractionnée d’amphibole et de plagioclase. Les diorites du type
Bordeaux, que I'on rencontre d’un bout & I'autre du Groupe Dioritique, peuvent
correspondre a des liquides différenciés produits par I’évolution du type Beaucette
et refroidis plus rapidement en bordure de Pintrusion. Ils peuvent aussi étre
considérés comme des liquides issus de la différenciation du Gabbro de Saint-
Peter-Port car ils ont des compositions chimiques assez voisines de celles des
Gabbro-diorites décrites au chapitre précédent.

Quant aux diorites du type Chouet, qui n’ont pas été étudiées en détail
ici, elles semblent le résultat de phénoménes complexes mettant en jeu plusieurs
magmas de compositions différentes. En effet, ce type présente des figures de
mélanges magmatique partiel (mingling) qui portent a y voir des preuves de
Pinteraction de plusieurs magmas, I'un d’entre eux pouvant correspondre au type
Bordeaux qui a une vaste extension dans le Groupe Dioritique. On verra plus loin
(chapitre V) d’autres arguments allant dans ce sens.
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La répartition spatiale des divers types pétrographiques du Groupe
Dioritique de Bordeaux s’accorde bien avec la structure d’une chambre
magmatique. Le type Beaucette, qui est constitué de formations litées, marquerait
la périphérie ou bien la base de la chambre ol Iexistence de couches limites
permettrait le développement des litages. Par contre, on rencontre le type Chouet
dans des secteurs qui correspondraient au coeur de la chambre, c’est & dire 12 ou
existent des phénomeénes de convection capables de produire les mélanges
magmatiques responsables de la formation de ces diorites hétérogénes.
Malheureusement, I'absence d’affleurements a Pintérieur de I'lle empéche de
préciser cette zonéographie.
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500 m

L’'Ancresse

Fort Le Marchant

-----

&

. Fontenelle

Fig. II-41 : Carte géographique simplifiée du secteur de la Granodiorite de L’Ancresse (figurée en

pointillés).
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V- LA GRANODIORITE DE L’ANCRESSE ET LE GRANITE DE COBO

Cette étude étant essentiellement centrée sur les formations
magmatiques litées, les deux intrusions acides tardives que sont la Granodiorite de
L’Ancresse et le Granite de Cobo n’ont été que trés sommairement étudiées. Il est
cependant intéressant de s’y arréter quelques instants, d’'une part par intérét
géologique afin d’avoir une vue d’ensemble du complexe plutonique et d’autre part
-comme on l'a déja laissé entendre- parce que ce magmatisme acide a
certainement joué un rdle dans la genese de certains faciés du Groupe Dioritique
de Bordeaux.

V.1- LA GRANODIORITE DE L’ANCRESSE

V.11- MODE DE GISEMENT

La Granodiorite de L’Ancresse forme un petit massif intrusif dans le
Groupe Dioritique de Bordeaux, observable dans la baie de L’Ancresse au Nord
de Guernesey (Fig. II-41). Elle est bordée a I’Ouest et & I'Est par les zones de
diorite hétérogéne de Chouet et de Fort Le Marchant (Fig. II-23). Le contact
Quest entre la Granodiorite de I’Ancresse et le Groupe Dioritique de Bordeaux,
dans la péninsule de Chouet, montre la postériorité de la Granodiorite qui
emballe des enclaves nettement individualisées de matériel dioritique. La zone
d’injection de Fort Le Marchant, déja identifiée par Groves (1927), semble
indiquer que la mise en place des magmas dioritiques et granodioritiques était
chronologiquement rapprochée. On rencontre notamment des enclaves dioritiques
fusiformes, étirées dans la direction 130°, & Fontenelle Bay (entre Fort Doyle et
Fort Le Marchant). Sur la facade Est de la baie de L’Ancresse on distingue
nettement que la diorite de teinte grise est recoupée par de grandes lames
métriques subparalléles de Granodiorite rosatre.

V.12- ETUDE PETROGRAPHIQUE

La Granodiorite de L’'Ancresse se présente i laffleurement sous la
forme d’une roche grenue a grain moyen, de teinte gris-rose, assez fraiche en
général. Une trés faible foliation est parfois discernable, que I’on peut attribuer a
une légére déformation ductile développée lors de la mise en place du magma.
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31 42¢C
Plagio 42.0 42.9
Qz 35.4 32.8
Kf 12.2 16.9
Biot 9.6 6.6
Op 0.7 0.8

Ap 0.1

Tab. II-18 : Analyses modales des échantillons de la Granodiorite de L’Ancresse.

Q

G : Granites
Gd:Granodiorites
T:Tonalites

D:Diorites

L/ N

Fig. II-42 : Position des échantillons de Granodiorite de L’Ancresse dans un diagramme Q-A-P
de Streckeisen (1976).
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Quelques fractures subparall¢les tardives, d’extension trés limitée, témoignent de
réajustements thermiques aprés la cristallisation de I'intrusion.

La minéralogie est la suivante (Tab. II-18) :

1) le plagioclase: automorphe 4 subautomorphe en grands cristaux fortement
zonés, il est altéré en damourite ce qui empéche une mesure précise de sa
composition.

2) le quartz : il se présente soit en cristaux subautomorphes d’assez grande taille,
soit en plages xénomorphes recristallisées. Son extinction est parfois
roulante, témoin de la 1égere déformation qu’a subi la roche.

J)le feldspath potassique: il s’agit d’orthose perthitique, en cristaux
subautomorphes de taille moyenne.

4) la biotite : chloritisée, elle se présente en petites plaquettes subautomorphes de
teinte sombre, pléochroiques.

S) les_minéraux opaques : ils sont rares et plutdt tardifs.

6) P’apatite : elle est trés accessoire : 0.1 % dans I'un des deux échantillons.

La composition modale moyenne est la suivante :

Plag. Qz KF Biot. op. Ap.
moy 42.5 34.1 14.6 8.1 0.8 0.1
o} 0.5 1.3 2.4 1.5 0.1 0.1

Tab. II-19 : Moyenne et écart-type des 2 analyses modales de la Granodiorite de
L’Ancresse.

La composition minéralogique est donc relativement constante et cette roche
tombe nettement dans le champ des granodiorites dans le triangle Q A P de
Streckeisen (1976) (Fig. 11-42).

V.13- ETUDE GEQCHIMIQUE

Deux échantillons ont été analysés pour les éléments majeurs et en
trace, livrant des résultats voisins (Tab. II-20). La composition de la granodiorite
est relativement évoluée : riche en Si0, (71-72 %), pauvre en Fe,O5 et MgO et
riche en alcalins, si on la compare a une granodiorite moyenne (Cox et al., 1979).
En fait, sa composition chimique la rapproche nettement plus d’un granite.
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L'Ancresse Cobo
N® Ech. | 31 42 C 35 C a0 C
N® Ana. | 9857 5954 9983 9938
5i02 .08} 7.5 | 76.23| .1t
41203 12,94 | 14.35 | 12.87 | 13.15
Fe203 3.44 2.70 1.57 1.2
Fel nd nd nd nd
Hnd 0.04 | 0.05 0.62 | 0.02
Hg0 0.99 0.94 0.33 0.53
Cal 2.80 1,35 0.13 0.32
Na20 8,20 3.94 4,2 E.10
K20 .88 3.35 | 4.3t 2,76
Ti62 030 | o.27] oc.os] o0.08
F205 0.24 0.2t 0.03 | 0.13
PF 0.00 1.56 | 0.86 | Z.48
. Total 100,92 | 100.47 | 100.45 | 100.93
Fig. II-43 : Carte géographique simplifiée du secteur =~ |--=eeemeeemmmmmmnjosmmm o frrmeeeee
Hb 12 19 g
du Granite de Cobo (figuré en pointillés). 5' “74 7: Eg
1
Se 230 c7 9z
Rb 53 128 12
Co 6 2 tr
) 24 tr te
Ni 3 i 2
Cr 13 13 7
a 965 615 £43
Qz 28,83 33,87 23.91
0r 17.02 547 | 18.31
Ab 35.54 35.54 | 43,15
An 12.32 0.45 | 0.4t
Hz-Hy 2.47 0.62 1.3z
Ap 0.56 0.07 | 0.a2
s 0.59 0.04 | 0.04
Ru 0.03 | 0.06
Cor 0.0 2.29 1.13 1.62
Mag - 2.42 0.5%
Hia 0.67 1.96 2.1 | 2.18

Tab. II-20 : Analyses chimiques des échantillons de la Granodiorite de L’Ancresse et du Granite
de Cobo.
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I

Granodiorite Composition moyenne

de L'Ancresse |granodiorite | granite
sio 71.41 (0.34) 66.09 71.30
Al,05, | 14.65 (0.30) 15.73 14.32
Fe505 3.07 (0.37) 4.41 3.03
Mn 0.05 (0.00) 0.08 0.05
MgoO 0.96 (0.03) 1.74 0.71
cao 2.07 (0.73) 3.83 1.84
Na.O 4.07 (0.13) | . 3.75 3.68
Kzg 3.11 (0.24) 2.73 4.07
T10, 0.29 (0.02) 0.54 0.31
P,05 0.22 (0.02) 0.18 0.12
Pﬁ 0.78 (0.78) 1.04 0.77

Tab. II-21 : Moyenne et écart-type des 2 analyses de la Granodiorite de L’Ancresse et
composition moyenne d’un granodiorite et d’un granite d’aprés Cox et al. (1979).

V.2- LE GRANITE DE COBO

Cette intrusion a été baptisée "Adamellite de Cobo" par plusieurs
auteurs (Drysdall, 1957 ; Roach, 1966). Suivant les prescriptions de Streckeisen
(1976), le nom d’adamellite doit &tre évité et il vaut donc mieux parle du "Granite
de Cobo" comme l'ont d’ailleurs déja fait certains auteurs (Brown et al., 1980 ;
D’Lemos, 1986, 1987).

V.21- MODE DE GISEMENT

Le Granite de Cobo affleure sur la c6te Ouest de Guernesey ; il est
surtout observable dans Saline Bay et Cobo Bay (Fig. I1-43). 11 s’agit d’un granite
de teinte rosatre, assez homogéne et peu altéré. Son contact Sud, prés de Fort
Hommet dans Vazon Bay, se fait avec les Gneiss de Perelle dont il recoupe
nettement la foliation. Au Nord, le contact avec le Groupe Dioritique de Bordeaux
est moins franc et a été décrit en détail par D’Lemos (1986). En progressant sur
environ 500 metres du Sud-Ouest vers le Nord-Est dans le secteur de Port Soif, on
passe du granite type & des faciés contenant des xénolithes de teinte plus sombre
qui augmentent progressivement en nombre puis sont accompagnés de taches
sombres (Fig. II-44). On passe ensuite & une monzodiorite quartzifére contenant
des enclaves diffuses de matériel dioritique, pour aboutir enfin 4 une monzodiorite
quartzifére homogéne. Comme I'a clairement démontré D’Lemos (1986) ces
phénoménes sont le résultat d’interactions entre deux magmas coexistant: le
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c0OBO GRANITE

GRANITE WITH
LARGE XENOLITHS

A B
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GRANITE WITH
XENOLITHS AND CLOTS

C

D

MARGINAL FACIES
TYPE 1

TYPE 2

QUARTZ MONZONITE

WITH SKIALITHS

E

DIORITE COMPLEX

HOMOGENEOUS
QUARTZ MONZODIORITE

F G

Fig. II-44 : Coupe schématique & travers le contact Granite de Cobo-Groupe Dioritique de
Bordeaux, dans le secteur de Port Soif, sur une longueur d’environ 500 m.

A) Granite de Cobo avec des enclaves éparses.

B) Granite de Cobo contenant des enclaves nombreuses et de grande taille,

généralement arrondies, mais aux formes parfois lobées.

C) Contact entre le Granite de Cobo et un faciés de bordure du Groupe Dioritique

de Bordeaux. Le contact est progressif sur une distance de quelques centimétres a un

métre. Dans la baie de Cobo, on rencontre un contact progressif sur une plus grande

longueur.

D) Faciés de bordure riche en xénolithes, formés par dilacération et assimilation
partielle de grandes enclaves dioritiques;.

E) Monzonites quartziféres hétérogénes contenant des enclaves dioritiques diffuses
(skialithes) ainsi que des veinules irréguliéres et diffuses de matériel granitique.

F) Passage progressif de E & des monzodiorites quartziféres homogénes montrant
des relations de terrain analogues a celles des diorites situées plus au Nord.

G) Passage progressif de F & des diorites typiques.

(D’Lemos, 1986).

38C | 40A | 40C | 55C

Plagio| 36.0 36.8 38.7 34.3
0z | 33.5 37.8 38.0 34.2

Kf| 26.7 20.3; 18.7 26.1
Biot 3.8 5.1 4.5 5.3
Op 0.1, 0.1

Tab. II-22 : Analyses modales des échantillons du Granite de Cobo.
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granite s’est mis en place alors que la diorite environnante n’était pas encore
totalement solidifiée. L'intervalle de temps entre la mise en place du Granite de
Cobo et celle du Groupe Dioritique de Bordeaux a donc été faible.

V,22- ETUDE PETROGRAPHIQUE

Si on peut considérer le Granite comme texturalement homogéne 2
Iéchelle de lintrusion -abstraction faite des faciés de contact précédemment
décrits-, on n’en discerne pas moins quelques petites variations A I'échelle de
Paffleurement. Certains faciés sont tout 2 fait isométriques, alors que d’autres
montrent nettement quelques phénocristaux de feldspath alcalin, pouvant
atteindre 1 cm de longueur.

La composition minéralogique du Granite de Cobo est la suivante
(Tab. I1-22) :

1) le plagioclase : il est acide (andésine An,s), subautomorphe, parfois zoné et
1égerement damouritisé.

2) le quartz ; de taille moyenne, il est xénomorphe, parfois un peu recristallisé, en
petites plages xénomorphes étroitement engrenées les unes dans les autres.

3)le feldspath potassique: il s’agit de grands cristaux d’orthose perthitique,

postérieurs au plagioclase.

4)la biotite: c’est un minéral peu abondant, en petites plaquettes
subautomorphes, précoces, vertes, pléochroiques, légérement chloritisées.

S)les minéraux opaques: trés rares, ils sont petits et précoces, généralement
inclus dans les plagioclases.

La composition modale moyenne est la suivante :

l Plag. Qz KF Biot. Op.

moy 36.7 35.6 23.0 4.7 0.1

o} 1.7 1.8 3.5 0.6 0.1

Tab. I1-23 : Moyenne et écart-type des 4 analyses modales du Granite de Cobo.

Les proportions de quartz et plagioclase sont donc sensiblement égales alors que le
feldspath potassique est un peu moins abondant.
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G:Granites
Gd:Granodiorites
T:Tonalites

D:Diorites

L/ N,

Fig. II-45 : Position des échantillons de Granodiorite de L'Ancresse dans un diagramme Q-A-P
de Streckeisen (1976).
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Dans la classification de Streckeisen (1976), ces granites sont soit des
granodiorites & la limite des monzogranites, soit de véritables monzogranites
(Fig. 11-45).

V.23- ETUDE GEOCHIMIQUE

Deux échantillons (38C et 40C) ont été analysés pour les éléments
majeurs et en trace ; ils se révelent trés semblables, sauf peut-étre en ce qui
concerne les alcalins (Tab. II-20). Par rapport & un granite moyen (Cox et al,,
1979) celui de Cobo est plus acide et un peu moins alumineux.

Cobo moyen
Sio, 75.69 (0.59) 71.30
A1203* 13.01 (0.14) 14.32
Fe O3 1.28 (0.09) 3.03
Mn% 0.02 (0.00) 0.05
MgO 0.43 (0.10) 0.71
cao 0.23 (0.10) 1.84
Na,O0 4.65 (0.45) 3.68
K20 3.53 (0.78) 4.07
TlO2 0.06 (0.02) 0.31
P,0g 0.11 (0.07) 0.12
P% 1.67 (0.81) 0.77

Tab. I1-24 : Moyenne et écart-type des 2 analyses du Granite de Cobo et composition
moyenne d’'un granite d’aprés Cox et al. (1979).

V.3- EVOLUTION PETROGENETIQUE

L’intimité des relations de terrain entre le Gabbro de Saint Peter Port
et le Groupe Dioritique de Bordeaux (tout au moins les types Bordeaux et
Beaucette) permet de considérer ces deux unités lithologiques comme le résultat
d'un méme événement magmatique, avec des histoires de cristallisation un peu
différentes. Par contre, le lien entre les deux intrusions acides et Pensemble
Gabbro-Diorite n’est pas clair. Compte-tenu cependant de la quasi
contemporanéité d:s quatre intrusions, il semble difficile d’imaginer que la
Granodiorite de L’Ancresse et le Granite de Cobo ne soient pas plus ou moins
apparentés aux deux unités basiques. Deux hypothéses peuvent alors étre
envisagées :
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*
FC 203
10+
~
~
Diorite ~ ~
sl type Bordeaux ~
Granodiot& ) Granodiorite
de Chouet \de L'Ancresse
~
~
~ ~
Granlte de Cobd ~ ‘@ SI 02
0 i i t {
50 60 70 80

X3 3 * 3
Fig. II-46 : Diagramme FeZOg = f(Si) des échantillons des diorites du type Bordeaux, des

granodiorites du type C
et du Granite de Cobo.

ouet (Groupe granodioritique), de la Granodiorite de L’Ancresse

Cm-Cb
4 A
34
Ca Fe
2+ . AI. .
14 F Mg T
M| ° T e
n e
0 —— — > Ca-Cb
e
a4l S'/': /_/’/// K ®\a
2+ g = Diorite type Bordeaux Cm — Cb
3] b = Gronite de Codo X = = 0.23
m = Granodiorites Ca - Cb

4 - de Chouet et de L'Ancresse
-5 : : : : : : : z 1 : :

-6 -5 -4 -3 2 -1 0 1 2 3 4 5 6 7

Fig. II-47 : Test de mélange entre les diorites du type Bordeaux (pole a) et le Granite de Cobo

(pole b). Le mélange que l'on cherc
compositions des granodiorites de L
granodioritique). Ca, Cb et Cm dés
b et dans le mélange m. x représente

he & quantifier (m) est constitué par la moyenne des
"Ancresse et des granodiorites du type Chouet (groupe
ignent la concentration des éléments dans les poles a et
la proportion pondérale du pble a dans le mélange.
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1) le Granite de Cobo et la Granodiorite de L’Ancresse sont les produits ultimes
du fractionnement magmatique global ayant formé par ailleurs les gabbros et
les diorites. L’ensemble du CPNG pourrait alors étre considéré comme une
suite de différenciation.

2)le Granite de Cobo est le produit de la fusion partielle de Iencaissant
gneissique de la chambre magmatique gabbro-dioritique. Les granodiorites
(L’Ancresse et Chouet) sont alors des mélanges entre ce contaminant acide
d’origine crustale et un magma plus basique provenant de la différenciation
principale de la chambre magmatique.

Sil'on place dans des diagrammes de Harker les données géochimiques
se rapportant aux diorites de type Bordeaux, au groupe granodioritique du type
Chouet, a la Granodiorite de L’Ancresse et au Granite de Cobo, on remarque par
I'ajustement linéaire tout a fait satisfaisant qui existe entre les différents groupes
(Fig. I1-46). Ceci incite & préférer la seconde hypothése. Un test quantitatif,
comme celui proposé par Fourcade et Allégre (1981), confirme tout A fait cette
idée (Fig. II-47). D’un point de vue purement logique, il semble invraisemblable
que la mise en place de 10 km? de magma basique 2 1000°C dans un milieu plus
froid d’au moins 700°C et pouvant étre légérement hydraté ne s’accompagne pas
d’une fusion de I’encaissant.

On peut tenter de quantifier cette hypothése en utilisant une approche
proposée par Frost et Lindsay (1988) (voir aussi Frost et Mahood, 1987). Ces
auteurs proposent une méthode d’estimation des propriétés rhéologiques a
Iéquilibre thermique entre deux magmas de composition et température initiale
différentes (notamment un magma acide et un magma basique). Dans un premier
temps, la température d’équilibre est calculée d’apreés Sparks et Marshall (1986) en
¢tablissant que la chaleur libérée par la cristallisation du magma le plus chaud est
¢gale a la chaleur regue par le magma le plus froid. Les paramétres a prendre en
compte sont les températures initiales, les capacités calorifiques des liquides et des
minéraux et les chaleurs latentes de fusion des diverses phases solides. Une fois la
temperature d’équilibre déterminée, on peut estimer la cristallinité (c’est a dire la
fraction volumique de cristaux dans le magma) pour chaque magma a I'aide du
modele de Marsh (1981). Enfin, on calcule la viscosité de chacun des systémes en
utilisant la procédure décrite en détail dans la troisiéme partie de ce mémoire
(chapitre 3). Le calcul des taux de cristallisation nécessite la connaissance des
températures liquidus et solidus des magmas (Marsh, 1981). Frost et Lindsay
(1988) proposent un modele permettant d’estimer ces températures d’aprés la
teneur en SiO, et en H,O du magma, sous une pression totale de 2 kbar. On verra
au chapitre VII que la mise en place du CPNG a du se faire sous une pression plus
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Fig II-48: Courbes d’évolution des viscosités du magma gabbroique et de [lencaissant -
granodioritique en fonction de la fraction massique de magma (X). (voir texte).
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élevée, entre 4 et 5 kbar. Des expressions des températures liquidus et solidus 2 4,5
kbar en fonction des teneurs en SiO, et en H,O ont été établies suivant la méme
approche que Frost et Lindsay (1988) (voir chapitre VII).

Le modéle final ainsi obtenu peut étre appliqué a n’importe quel
systéme constitué de deux magmas a des températures initiales différentes. Dans le
cas présent, on a étudié 'interaction d’'un magma gabbroique & 1100°C avec une
granodiorite & 200°C (température minimale) représentant lencaissant. Les
compositions des roches utilisées sont-des compositions moyennes de gabbros et
de granodiorites (Cox et al., 1979) et la teneur en eau a été fixée 4 2% dans les
deux cas. On notera cependant que l'application du modeéle & ce systéme
particulier (magma- roche solide) qui fait intervenir un écart de température initial
important implique un certain nombre de simplifications, sur les capacités
calorifiques notamment. D’autre part, les températures solidus sont mal
contraintes, car elles dépendent de maniére critique de la fraction d’eau dans la
phase fluide (Eggler, 1972a). Le résultat obtenu ne doit donc étre considéré que
comme un ordre de grandeur. De plus, ce modele suppose que les températures
initiales sont constantes dans les deux corps. En ce qui concerne le magma
gabbroique, ceci impose une homogénéisation thermique par convection (Marsh,
1989) qui apparait vraisemblable.

La figure II-48 présente le résultat de ce calcul, la viscosité des corps
basique (gabbro) et acide (encaissant granodioritique) étant tracée en fonction du
pourcentage de magma gabbroique dans le systéme. La brutale décroissance de
viscosité observée pour les deux corps lorsque le pourcentage de gabbro augmente
traduit la transition de I'état solide (viscosité infinie) 4 I’état liquide. On constate
qu'au dessus de 60% de magma gabbroique dans le systéme, Pencaissant peut
fondre. Les viscosités des deux magmas deviennent relativement voisines au dessus
de 75% de gabbro. Trés schématiquement, ceci signifie que la mise en place d’'une
masse M de magma gabbroique est susceptible d’induire la fusion d’une masse
M/3 de l'encaissant. Ensuite, le magma gabbroique est capable d’assimiler une
masse M/4 du magma acide produit par cette fusion crustale.

En conclusion, I'hypothése que les magmas granitiques et
granodioritiques correspondent au mélange d’un liquide dioritique (type M) et
d'un contaminant acide (type S), issu de la fusion du socle, semble la plus
vraisemblable. Elle est de plus en agrément avec les relations de terrain, puisque
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les faciés granodioritiques du Groupe Dioritique de Bordeaux (type Chouet et type
Suite Hétérogéne) se rencontrent sur la cote Ouest de Guernesey, c’est & dire
entre la Granodiorite de L’Ancresse et le Granite de Cobo. Par contre tous les
faciés observés sur la fagade opposée de I'ile, dans le secteur de Bordeaux -
Beaucette, sont considérés comme des diorites plus primitives, au caractére
basique bien affirmé.
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VI- CONDITIONS PHYSIQUES DE MISE EN PLACE

V1.1- THERMOMETRIE

Les minéraux cardinaux des gabbros et des diorites du CPNG sont en
nombre limité : plagioclase, amphibole, orthopyroxéne, clinopyroxéne, minéraux
opaques. Il s’ensuit que peu de géothermomeétres sont utilisables. Les plus fiables
sont ceux reposant sur la coexistence de I'orthopyroxéne et du clinopyroxéne, qui
sont donc applicables aux seuls gabbros. On peut ainsi calculer la température
d’équilibre entre les deux pyroxénes.

VI,11- Méthodologie

N

Quatre géothermométres ont été utilisés, correspondant 2 trois
approches thermodynamiques différentes.

VI.11a- Le thermométre & deux pyroxénes de Lindsley et Andersen (1983)

Cette méthode graphique fournit une température approchée par
projection des points représentatifs des pyroxénes dans le trapéze CaMg, CaFe,
Fe, Mg, a laide de relations de phase déterminées expérimentalement. Les
formules structurales sont calculées sur la base de 6 atomes d’oxygéne de la
maniére suivante :

1) AV =2-§j

2) Alvi = AJtot _ Aliv

3)Fe3* = AIV + Na- Al - Cr- 2Ti

4) calcul des composants non quadrilatéraux 2 soustraire afin d’exprimer la
composition des pyroxénes sous forme de pourcentages de Wo, En et Fs,
correspondant aux poles purs calcique, magnésien et ferreux.

Les auteurs proposent pour leur thermomeétre les incertitudes
suivantes :
* dT = £ 50 °C pour des pyroxénes pauvres en composants non quadrilatéraux
(Wo+En+Fs > 98%)
*dT = + (50 + 5p)°C sinon, ou p est le pourcentage des composants non
quadrilatéraux, au dessus de 2%.
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Le travail original de Lindsley et Andersen (1983) était basé sur les
relations de phase a 1 atmosphere. Il a été complété par Lindsley (1983) proposant
des relations a 5, 10 et 15 kilobars. Comme on le verra au paragraphe VI-2, le :
modeéle le plus approprié est celui & 5 kbar. "

VI, 11b- Les géothermométres de Wood et Banno (1973) et Wells (1977)

Ces deux méthodes semi-empiriques sont basées sur la réaction

d’échange du fer et du magnésium entre les deux sites octaédriques M; et M, pour

AT

les phases orthopyroxéne et clinopyroxéne :

P e 1 e

2+ 2+ s pelt 2+

Les formulations proposées admettent une distribution idéale de Fe2*
et Mg2*. 1l ne s’agit cependant que d’une approche simplifiée venant ajouter une
incertitude supplémentaire a celle découlant de la difficulté a répartir
correctement Fe et Mg dans les sites octaédriques des pyroxénes, lors du calcul des

formules structurales.

Les calculs effectués selon la méthode de Wells conduisent

généralement a des températures supérieures a celles obtenues a l'aide de .
expression développée par Wood et Banno (D’Arco, 1982). —

Les expressions de la température sont les suivantes (T est exprimé en
Kelvin) :

* Selon Wood et Banno (1973) :

- 10202
T= Cpx
aMg_si,0 2
—Zge—-T65X 7388 [ XM ] <46
pX Fe Fe
Mg, Siy0 : -

* Selon Wells (1977) :

7341
T= Cpx
aMg_Si,0 _
3.355+2.44 XOP . In —2 22
e 128
aMg25i206

Ml M2
avec aMgZSiZOG = XMg . XMg
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<OPX _[
Fe Felt + Mg2+

Felt ]opx

tout le Fe étant exprimé sous la forme Fe?*.

Wood et Banno attribuent & leur méthode une précision de + 60 °C
alors que pour la méthode de Wells elle est de + 70 °C.

La répartition du fer et du magnésium dans les sites M, et M, est
considérée comme aléatoire, c’est & dire que 'on suppose :

2+
Fe
M
X 1 = XM2 = X avec X
Fe Fe Fe Fe Fe2+ + Mg2+

VI 11c- Le géothermomeétre de Bertrand et Mercier (1985)

Ce géothermométre présente deux intéréts principaux: d’une part il
découle d’une étude thermodynamique précise et d’autre part il ne fait pas appel a
la répartition du fer et du magnésium dans les sites octaédriques et n’est donc pas

dépendant du calcul de la formule structurale. Cette méthode, basée sur la
réaction de transfert Mg,Si,0°P* = Mg,Si,0P* fait appel aux concentrations en
calcium et sodium dans le site octaédrique M2, qui est le seul & recevoir ces deux

cations.
L’expression proposée est (T exprimée en °C) :
36273 + 399 P
T =
* * 2
19.31 - 8.314 1n K - 12.15 [Ca cpx ]
avec :
1 - ca®
x* = *cpx
1l - Ca opx
M2
ca* _ XCa
opx _ M2
1 XNa
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Fig II-49 : Position des clinopyroxénes et des orthopyroxénes du Gabbro de St-Peter-Port dans le

trapéze Di-Hd-En-Fs de Lindsley (1983), a 5 kbar.
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Felt

M2
X +273.15
* = |t |, [E——————— - 0.77

1000 ] Fe2t + Mg2t

cpx

P = Pression en GPa ( 1 GPa = 10 kbar)
XCaM2 et XNaM2 désignent les concentrations en Ca et Na dans le site M2.

La température, inconnue, intervenant a la fois dans le membre de
gauche de I'équation et dans le membre de droite par I'intermédiaire de Ca*cpx, il
faut avoir recours a une méthode simple de calcul numérique pour obtenir la
racine de I'équation.

Le modele a été calibré pour des données pression-température de O-
10 GPa et 810-1500°C et une précision de + 18°C & des températures voisines de
1200°C est annoncée par les auteurs.

Le calcul de la formule structurale ne pose ici aucun probléme puisque

tout le calcium et le sodium vont en site M2 exclusivement.

VI,12- Résultats

Les quatre méthodes géothermométriques ont été appliquées aux trois
échantillons qui contiennent deux pyroxénes.

Vl.12a- Gabbro léopard a pyroxéne (70F)

Pour utiliser le thermométre de Lindsley et Andersen (1983) on calcule
les parametres Wo, En ‘et Fs pour les quatre clinopyroxénes et les deux
orthopyroxenes analysés, ainsi que les moyennes de toutes les analyses de chaque
type de pyroxéne de I’échantillon (cpx* et opx*)

|cxp3 cpx4| cpx7| cpx8| cpx* ” opx2| opx3 opx*J
Wwo | 42,8| 41,8| a1,3| 42,6| 42,2 2,5| 2,2| 2,4

En | 45,9| 46,3| 46,6| 45,6| 46,4 | 71,0| 68,9| 70,6

Fs 11,,3( 11,9} 12,1} 11,8| 11,4 26,5| 28,9] 27,0

Ces données sont reportées dans le diagramme a 5 kbar (Lindsley,
1983) (Fig.I1-49). L’accord entre les températures obtenues pour les
clinopyroxénes et pour les orthopyroxénes est assez bon :
Clinopyroxénes : T = 835 -910°C
Orthopyroxénes : T = 850 - 905 °C

RN RS Wi 117815 ]
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Nous retiendrons donc pour estimation de la température calculée
d’apres Lindsley et Andersen (T} 4) :

840 < TLA < 910 °C

Les formules structurales utilisées pour le calcul des géothermométres
de Wood et Banno et de Wells sont les suivantes :

opx2| opx3| opx* || cpx3| cpx4| cpx7| cpx8| cpx*

ngMl .710| .690| .706 | .749| .742| .740| .743| .750
ngMZ .675| .659| .667 || .079| .090| .095| .079| .o0s4
a .479| .455| .471 || .059| .067| .070| .059| .063

X Fe .281| .301| .289 . _ [XMZ.XM1-
Mg,Si,0p Mg Mg

On obtient les résultats suivants : Ty, = température calculée d’aprés
Wood et Banno, Ty, d’aprés Wells :

Ty || opx2 | opx3 | opx* Ty u opx2 | opx3 | opx*

cpx3 922 914 cpx3 923 924

cpx4 940 932 cpx4 949 949

cpx7 946 938 cpx7 958 958

Ccpx8 922 914 Cpx8 923 924

Cpx* 927 Cpx* 936
Tmoy = 929 °C Tmoy = 939 °C
o =11.4 °C o = 15.3 °C

Les deux géothermomeétres donnent des résultats sensiblement
comparables. Il y a un bon accord entre la moyenne arithmétique des températures
obtenues en prenant tous les couples opx/cpx possibles et la température calculée
avec les compositions moyennes de pyroxénes de I’échantillon. Nous retiendrons
comme valeur de la température la moyenne arithmétique des estimations plus ou
moins deux fois ’écart-type.

906 < Typ < 952 °C
908 < Ty < 969 °C
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on calcule la concentration en Ca et Na des pyroxénes, dans le site M.,

cpx3| cpx4| cpx7| cpx8| cpx* | opx2| opx3| opx*
XCaM2 .867| .846( .840| .865| .859 .047| .042| .046
XNaM2 .023| .025| .024| .022| .023 .002| .002| .002
X Fe .226| .234| .233| .237| .228

On calcule les températures suivantes :
Tem cpx3 cpx4 cpx7 cpx8 Cpx*
opx2 910 956 977 905
opx3 909 956 976 905
Tmoy = 937 °C

opx* 931 o = 30.4 °C

Il faut signaler que la pression qui intervient au numérateur de
I'expression de la température n’a que peu d’influence sur le résultat (environ 5°C
d’écart entre 1 atm et 10 kbar). Les calculs ont été effectués avec une valeur de la
pression de 5 kbar, qui est une valeur raisonnable comme on le verra plus loin.
Compte tenu de la meilleure précision théorique de ce géothermométre, nous
retiendrons comme estimation de la température la moyenne arithmétique plus ou
moins une fois 'écart-type.

907 < < 967 °C

TeM

En conclusion, il y a un trés bon accord -compte tenu des limites des
méthodes- entre les différents résultats obtenus & I’aide des trois géothermométres
utilisés en dernier. Les températures déduites par la méthode de Lindsley et
Andersen donnent des valeurs inférieures d’environ 60°C, ce que les auteurs
signalent avoir constaté en comparant leurs résultats a d’autres données. Si 'on
accorde plus de foi aux trois méthodes non graphiques et notamment a celle de
Bertrand et Mercier, on peut retenir pour le gabbro léopard 2 pyroxéne une
température d’équilibrage des pyroxénes de 935°C.
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V1.,12b- Gabbro léopard & hornblende (72B)
En employant la méme procédure que pour I'échantillon précédent, on

obtient les estimations suivantes :

832 < Tyg < 889 °C
803 < Ty < 879 °C
772 < Tgy < 826 °C

Le géothermomeétre de Lindsley et Andersen livre des estimations
quelque peu contradictoires : on obtient 950°C pour les orthopyroxénes et entre
780 et 860°C pour les clinopyroxénes. Ceci pourrait étre di au non-équilibre entre
ces deux phases minérales, sans doute a cause de la déstabilisation du
clinopyroxéne en amphibole. Auquel cas les géothermométres ne sont pas
applicables. Cette hypothése est confortée par le fait que la méthode de Bertrand
et Mercier donne un résultat assez nettement inférieur aux deux autres méthodes.
On ne pourra donc pas retenir d’estimation de température pour le gabbro 1éopard
a amphibole.

VI1,12¢c- Gabbro a deux pyroxénes (70H)

Cette fois, les quatre géothermomeétres donnent des résultats a peu prés

concordants :
790 < Tpa < 900 °C
900 < Tyg < 906 °C
922 < Ty < 930 °C
895 < Tpy < 909 °C

Nous admettrons comme valeur moyenne pour ce type de gabbro, une
température d’équilibrage des pyroxénes de 910°C.

VI,13- EN RESUME

Les deux échantillons sur lesquels des estimations de température ont
pu étre faites livrent des résultats voisins :

* gabbro léopard a pyroxéne (70F) : 935°C
* gabbro a pyroxéne (70H) : 910°C

En conséquence, on retiendra que Iéquilibre orthopyroxéne /
clinopyroxéne a été réalisé pour des températures de I'ordre de 900 - 940°C. Ce
stade de la cristallisation correspond dans les faciés cumulat au début de la
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cristallisation du liquide interstitiel, la formation des minéraux cumulus étant 3
peu pres achevée.

V1.2- BAROMETRIE

V1.21- METHODOLOGIE

En régle générale, la détermination des pressions totales est difficile, de
par le manque de fiabilité des méthodes géobarométriques ou 3 cause de la
limitation du champ d’application de ces méthodes. Les quelques géobarométres
calibrés disponibles, établis sur des roches métamorphiques, nécessitent la
coexistence de pyroxénes, grenat ou quartz, plagioclase ou spinelle
éventuellement. Or les roches du CPNG sont dépourvues de grenat et de spinelle.
Trois tentatives d’estimation de la pression sous laquelle se sont formées les roches
basiques du CPNG ont néanmoins été effectuées a partir de méthodes
d’inspiration différente.

1) Un géobarométre proposé par Mercier et Bertrand (1984) utilise
I’équilibre orthopyroxéne-clinopyroxéne. L’expression de la pression totale est la
suivante (P en GPa) :

1.073
P = — - 1.65
Xca
M2

+ 0.028

Il convient d’étre conscient que le résultat obtenu dépend de maniére
critique de la fagon dont sont établies les formules structurales, la répartition du
magnésium entre les deux sites octaédriques restant trés incertaine. Toutefois, la
valeur calculée donne un ordre d’idée satisfaisant.

2) Une autre méthode est basée sur la corrélation empirique de la
teneur totale en aluminium des hornblendes avec la pression de solidification des
plutons calco-alcalins (Hollister et al., 1987). La formulation proposée est (P en
kbar) :

P = 564 Al - 476

et Perreur estimée est de + 1 kbar. L’étude de Hollister et al. fait suite aux travaux
de Hammarstrom et Zen (1986) qui avaient obtenu une premiére formulation
moins précise car intégrant moins de données. Il faut une fois encore étre prudent
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dans T'utilisation des résultats obtenus par cette démarche, notamment a cause du
caractére empirique de la méthode et de la grande complexité structurale des

amphiboles.

3) Une autre estimation de la pression peut étre dégagée des travaux de
Eggler (1972a,b) sur la stabilité de 'amphibole dans les magmas calco-alcalins. Les
résultats ont été obtenus par des expériences de fusion d’'une andésite du Paricutin,
Cest A dire une roche sensiblement plus acide que les gabbros et les diorites du
CPNG. Néanmoins Eggler (1972a) propose que ses résultats sont applicables a
n’importe quel magma basaltique calco-alcalin.

V1.22- RESULTATS

VI.22a- D’aprés Mercier et Bertrand (1984)

De méme que les estimations de température obtenues par ces auteurs,
cette méthode ne peut étre appliquée qu'aux trois échantillons contenant 2 la fois
orthopyroxéne et clinopyroxéne.

L’échantillon de gabbro léopard a hornblende (72B) pour lequel les
calculs géothermométriques ont conduit 2 suspecter un état de déséquilibre
chimique s’est révélé inutilisable ici, toutes les valeurs de pression obtenues étant

négatives. Les deux autres échantillons ont livré un résultat acceptable :

* Gabbro léopard a pyroxéne (70F) : P +3 kbar
* Gabbro & deux pyroxenes (70H) : P4 kbar

Ces deux valeurs sont les moyennes des résultats obtenus en combinant
tous les couples opx/cpx possibles. Il faut cependant noter que dans le cas du
gabbro 4 deux pyroxénes (70H), 5 des 9 valeurs calculées sont négatives.

VI.22b- D’aprés Hollister et al. (1987)
Le nombre d’échantillons utilisé est cette fois moins limité, ’amphibole

étant un constituant essentiel de la plupart des faciés de gabbro et de diorite. Bien
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évidemment les calculs ont été effectués sur les amphiboles primaires, qui ont des
compositions de hornblende au sens large. Les résultats obtenus sont les suivants :

* Pour les gabbros

ech n | mj min max || moy g

© aciculaire 71B 6 0 6.7 7.0 6.9 0.1

6 léo a Hb 64A 5 1].0 6.2 6.6 6.4 0.1
8 léo & Hb 72B 7 0] 3.9 7.3 6.3 1.1
® léo a Px 70F 2 0Oy 4.8 5.4 5.1 0.3
6 a deux Px 70H 4 1l 0.7 4.9 3.1 1.8

6 isométriquel| 64cC 7 0 4.8 6.4 6.0 0.5

( n = nombre de valeurs calculées
m = nombre de valeurs nulles )

Les valeurs de la pression les plus faibles correspondent soit 4 des
bordures de cristaux, soit 4 des amphiboles résultant de la déstabilisation de
clinopyroxénes. On retiendra une valeur moyenne de 6.5 kbar qui est le résultat
moyen livré par les échantillons pour lesquels un nombre suffisant d’analyses
d’amphiboles est disponible.

* Pour les diorites :

ech [ n|m ” min | max ” moy l o Hb*

type Bordeaux| 20A 7 0] 2.3 3.0 2.7 0.2

méladiorite 26A 6 2 2.6 6.2 5.0 1.5 2.8

mésodiorite 27B 14| 1 0.6 5.7 3.1 1.8 2.9

(Hb* = estimation de la pression calculée avec la moyenne des compositions des
amphiboles de I’échantillon).

L’interprétation est ici plus délicate que pour les gabbros. On constate
que les valeurs les plus faibles sont obtenues avec les analyses provenant des
bordures des cristaus des amphiboles, correspondant au fait que du coeur vers la
bordure, la teneur en aluminium total diminue. Il semble donc que les faibles
valeurs de la pression sont le résultat de ’évolution chimique du magma, car il
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Fig. I1-50 : Courbes de fusion d’une lave du Paricutin. Les courbes du solidus et de disparition
des phases a gauche du diagramme correspondent a des conditions de saturation en H 0.
Les autres lignes sont des courbes de fusion a sous-saturation. Les chiffres représentent le
pourcentage pondéral de H,O dans le magma. Les lignes continues sont les courbes
liquidus du plagioclase, les lignes en tirets longs sont celles de Porthopyroxéne et les lignes
en flirets courts sont celles du clinopyroxéne. L’olivine accompagne généralement
Porthopyroxéne sur le liquidus de celui-ci. (Eggler, 1972b).
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apparait invraisemblable qu’il y ait 4 ou S kbar d’écart entre le début et la fin de la
cristallisation des amphiboles.

La diorite de type Bordeaux livre des résultats trés homogénes avec un
faible écart-type -du fait de I'absence de zonation des amphiboles- et cette valeur
est en accord avec celles obtenues si I'on utilise les compositions moyennes des
amphiboles des méladiorites et mésodiorites de type Beaucette, soit environ
3 kbar. Si par contre on considére les estimations de pression obtenues avec les
analyses des coeurs des cristaux, les valeurs sont de I'ordre de 6 kbar, soit 4 peu
pres la méme chose que pour les gabbros.

VI22¢- D’apreés la stabilité de ’amphibole

Les divers échantillons de gabbro aciculaire sont essentiellement
constitués de plagioclase et d’amphibole et montrent une cristallisation 4 peu prés
contemporaine de ces deux phases. Dans plusieurs échantillons de diorite on
retrouve des relations semblables avec coprécipitation de plagioclase et
d’amphibole. Les données obtenues par Eggler (1972a,b) par fusion d’une andésite
du Paricutin indiquent que les courbes d’apparition de Pamphibole et du
plagioclase se recoupent a environ 4,5 kbar - 930°C (Fig. II-50). On notera que
cette température correspond tout a fait a celle calculée pour les équilibrages des
pyroxénes dans d’autres gabbros.

V1,.23- CONCLUSIONS

A ce stade, nous nous trouvons face 2 des résultats ambigus: soient
respectivement pr, P, et P les estimations de pression d’aprés les pyroxénes, les
amphiboles et la stabilité de 'amphibole :

P (kbar) | Py, Phi Poy
Gabbro 3 -4 -6 4,5
Diorite 3 ou 6 4,5

Si l'on tient compte du fait quaucune des deux méthodes n’est
indiscutable, que ce soit A cause de I'incertitude sur les formules structurales pour
pr, de la nature empirique des approches pour P, Ou du caractére approximatif
pour Pg, il est trés délicat de conclure de maniére catégorique. D’approche la
moins fiable est certainement celle reposant sur la teneur en aluminium des
amphiboles (P, ) qui est trés dépendante de la composition chimique des magmas
comme l'indique la divergence des résultats obtenus 2 partir des coeurs et des
bordures des cristaux. D’autre part, compte tenu de la présence de litages
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magmatiques indiquant une certaine stabilité du réservoir magmatique et de
I’étroite association des différents types de gabbros dont certains traduisent une
cristallisation rapide (gabbro aciculaire), on peut penser que I’ensemble du massif
gabbro-dioritique s’est refroidi & pression constante, c’est a dire lorsque la
chambre magmatique était en place & une certaine profondeur dans la croiite
terrestre.

Il semble donc que les résultats issus de la stabilité de 'amphibole (P),
qui sont & peu prés en accord avec ceux obtenus a partir des pyroxénes (pr)
livrent une estimation raisonnable de la pression lithostatique régnant lors de la
cristallisation du complexe gabbro-dioritique. On retiendra donc comme ordre de
grandeur 4 a 5 kbar, c’est & dire une profondeur de mise en place d’'une quinzaine
de kilométres.

V1,3- FUGACITE D’OXYGENE

VI 31- METHODOLOGIE

Comme on I'a déja signalé, les compositions chimiques des minéraux
opaques se répartissent en deux populations. Grossieérement ce sont d’un c6té des
magnétites et de I'autre des ilménites. La coexistence de ces deux phases dans les
mémes cristaux correspond a des phénomeénes d’exsolution du titane. Dans le but
de contraindre les conditions d’oxydo-réduction du milieu lors de ces phénomeénes,
Iétude des minéraux opaques de trois échantillons a été réalisée a 1’aide de la
méthode proposée par Stormer (1983) qui permet de calculer la température et la
fugacité d’oxygéne de I'équilibre d’une phase spinelle et d'une phase
rhomboédrique (hémoilménite). Cette méthode de calcul fait appel aux
formulations développées par Spencer et Lindsley (1981).

L’application de la méthode de Stormer suppose la coexistence dans un
méme échantillon de solutions solides de magnétite-ulvospinelle (phase spinelle)
et d’hématite-ilménite (phase rhomboédrique). Dans le cas des échantillons
étudiés, la phase spinelle correspond a la population d’analyses riches en fer et la
phase rhomboédrique aux analyses riches en titane. Il est bien évident que les
résultats que I'on obtiendra sont les températures d’exsolution du titane a partir de
Ioxyde ferro-titané original, c’est & dire correspondant & un phénoméne
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relativement tardif de I’évolution magmatique. Cependant, si ces réactions ont
commencé & se produire suffisamment tot, elles pourront donner une idée des
conditions régnant dans le magma en fin de solidification.

Suivant les recommandations de Stormer (1983) les formules
structurales ont été calculées sur la base de 4 oxygénes, normalisées 4 3 cations
pour les titanomagnétites et & 3 oxygeénes, normalisées & 2 cations pour les
hémoilménites. On calcule ensuite les fractions molaires apparentes d’ilménite
(X;,,) dans les phases rhomboédriques et les fractions molaires apparentes
d’ulvdspinelle dans les phases spinelle (Xusp).

/QnFe2+-nTi)
X. =
ilm o
0.5 nFe3* + (nFe2+-nT1)
nTi XFe?*
Xusp =

0.5 nFe3t xFe3t + nTi XFe?¥

avec : nFe?*, nTi, nFe3* = nombre total d’ions Fe2*, Ti, Fe3* ;

et:
Fe2+
XFelt =
Fe?t + Mn + Mg + Ca
3+ Fe>*
XFe3t =

Fe3+ + Al + Cr

A partir de ces valeurs on peut calculer les divers parameétres
thermodynamiques intervenant dans les équations de Spencer et Lindsley (1981) :

_ 2 _ 2
Al =-3 Xusp2 + 4Xusp -1 A2 - 23 Xusp - 2Xusp
Ag=-3 XK, + 4%, -1 Ay =3 Xim - 2Ky
2
_ Xusp(l_xusp)
Kexch = 2
(1-Xi1m) Xiinm
— -1
H°exch = 27799 J mol
S° . =4.192F mol't K1

exch
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Op8 op 11
252 255 256 258
251 | 524 513 528 531 312 321 322
2413 2437 2404 -23.98 320 496 489 488
260 | 423 417 426 427 2754 2770 2774
3328 3347 3321 3317
Op5
205 206 208 209 210 211 212 213 216
204 428 666 715 699 673 763 692 706 707
1823  -1360  -10.82  -13.14  -1351  -1227  -1324  -1303  -13.02
214 617 528 716 548 532 579 544 553 553
2065 2253  -17.40 2212 2244  -2149 _-2220  -2203  -2203
215 522 624 794 652 630 704 646 659 660
4754 1590  -11.26  -1547  -i581  -1469  -1556  -1537 1535

Tab. II-25 : Résultats du calcul de la fugacité d’oxygéne sur l'échantillon de Gabbro aciculaire
71B. Dans chacun des 3 cristaux étudiés, la température (lére ligne) et la fugacité
d’oxygéne (2éme ligne) ont été calculées pour chaque couple d’analyses ponctuelles

possible.
0
log (f0,)
- HM
-10-]

e i

~20-
~30-
e T Pcl
400 500 600 700 800 900
HM: log 10, = 13.966 - 24834 FMQ: log {07 = &31-3ﬁ%§9
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Fig. II-51 : Diagramme de la fugacité d'oxygéne (fO,) en fonction de la température pour les
minéraux opaques du Gabbro aciculaire 71B. L'équation du tampon HM est d’aprés
Spencer et Lindsley (1981) ; celle du tampon FMQ est d’aprés Chou et Williams (1977).
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WP = 64835 (T<800°C) - WP = 0 (T>800°C)
WP = 60.296 (T<800°C) WUP = 0 (T>800°C)
Wyt = 20798 (T<800°C) Wyt = 0 (T>800°C)
W™t = 19.652 (T <800°C) W™t = 0 (T>800°C)
W™ = 102374 W iem = 36818
Wl = 71.095 wghem = 7.7714
H°,, = -3073.1 ' SOysp = 10.724

WGi = WHi - TWSi (aveci = usp, ilm, mt, hem)

On peut enfin déterminer les valeurs de T (exprimé en Kelvin) et fO, &
partir des relations de Spencer et Lindsley (1981) :

_ usp _ mt ilm hem o
. A WEYSP - AW MY 4+ AW + A Wy +  H..ch

- usp _ mt ilm hem _

log(fO,) = MH + 12In(1-Xy,.) - 4 In(1-X, ) + 1/RT[8 X, 2 (X 1) WP -
2 ilm i
+AX, 2 (12X ) Wl?mt + 12X, (1) Wg —

avec MH = 13.966 - 24634/T

VI1.32- RESULTATS

La méthode a été appliquée a 1’échantillon de gabbro aciculaire 71B au
sein duquel un nombre suffisant d’analyses de minéraux opaques a pu étre réalisé.
Tous les couples phase spinelle / phase rhomboédrique possibles ont été utilisés.
Mais chaque valeur de température et de fugacité d’oxygéne correspond & un
couple d’analyses ponctuelles et non a des moyennes sur un minéral (puisque les
deux phases coexistent dans les mémes cristaux) ; il faut donc rester vigilant, car
des erreurs analytiques peuvent exister.

Les résultats obtenus (Fig. II-51) s’étalent en température de 417°C a —
794°C et en fugacité d’oxygéne de log(fO,) = -33.5 4 -10.8. On peut noter que les
valeurs les plus basses de T et fO, sont obtenues avec les phases thomboédriques
pour lesquelles la fraction molaire apparente d’ilménite est la plus forte (jusqu’a
99.3 %). 11 est fort possible que dans ces conditions on sorte du champ de validité
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BDG = Beinn an Dubhaich granite
EDG=z El* Dzurtinskii granite
HP = Harding pegmatite

SMG = Stone Mountain granite

3l graniles

24- B0G

Fig. II-52 : Solubilité de l'eau en fonction de la pression dans des liquides silicatés naturels.
(Dingwell, 1986).

I

i Zasmeg oy b e (3 e

ERITD ot | oo




173

de la méthode, les hémoilménites étant trop pauvres en fer pour étre utilisables.
On trouve néanmoins ici la confirmation que les phénoménes d’exsolution du
titane se produisent dans une vaste gamme de température, disons entre 500°C et
800°C. Les valeurs supérieures, de I'ordre de 800°C, sont obtenues avec les phases
rhomboédriques contenant environ 80 % d’ilménite. Ces températures
correspondent 3 un ordre de grandeur plausible pour la fin de la cristallisation des
minéraux principaux des roches (gabbro aciculaire en Poccurrence). On peut
admettre qu’a ce moment la fugacité d’oxygene était de Pordre de 101! a 102 soit
entre les tampons HM et FMQ, en prenant pour ces courbes les tracés proposés
respectivement par Spencer et Lindsley (1981) et par Chou et Williams (1977). Ce
résultat est comparable -bien qu’un peu supérieur- 4 ceux obtenus pour les gabbros
calco-alcalins du pluton de Saint-Quay-Portrieux (Fabriés et al, 1984), ou ceux de
Burguillos del Cerro (Pons, 1982).

V1.4- TENEUR EN EAU

La présence dans les gabbros et les diorites de 'amphibole comme
minéral cardinal suggére la présence d’une quantité importante d’eau dans les
magmas. Mais P'estimation de la teneur en eau est chose difficile, notamment
parce que la composition minéralogique des échantillons analysés se préte mal 2
I'utilisation des géobarometres de I'eau. Toutefois, 4 I'aide de ’étude de la stabilité
de 'amphibole, on peut tenter une approche qualitative grossiére.

A partir d’expériences de fusion d’échantillons d’une andésite du
Paricutin, Eggler (1972a,b) a établi que la température maximale de stabilité de
'amphibole était de 940°C a 5,5 kbar, dans un magma andésitique contenant 4,4%
d’eau. Cette teneur en eau correspond a une fraction d’eau dans la phase vapeur
(Xgoo") de 044. Cette température de 940°C est en bon accord avec les
températures d’équilibrage clinopyroxéne-orthopyroxéne calculées dans les
gabbros et identifiées comme marquant le début de la cristallisation de
Pamphibole.

Dingwell (1986) a synthétisé des données de solubilité de 'eau dans les
liquides silicatés naturels (Fig. II-52). Il en ressort notamment que cette solubilité
dépend avant tout de la pression totale, plus encore que de la composition du
magma (voir aussi Wyllie, 1979). Si 'on admet pour les gabbros et les diorites de
Guernesey une pression totale de I'ordre de 4 4 5 kbar, on peut prévoir que jusqu’a
9% d’eau (en pourcentage pondéral) pourront étre dissous dans le magma. On
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peut donc envisager que la teneur en eau du magma lors de la cristallisation de
Pamphibole des gabbros ou des diorites était comprise entre 4 et 9%.

Eggler (1972a) a d’autre part établi que le liquidus du plagioclase était
3 des températures supérieures aux courbes d’apparition de 'amphibole pour des
teneurs en eau inférieures a 6%. Il suppose alors que la coexistence de plagioclase
et d’amphibole, comme on l'observe dans les gabbros aciculaires et dans les
diorites du CPNG, traduit une teneur en eau voisine de 6%. Cest donc cette
valeur que nous retiendrons.

Par ailleurs, Eggler (1972b) a observé que le plagioclase était une phase
précoce, précédant les pyroxénes, lorsque le magma ne contenait que peu d’eau
(2% au maximum) (Fig. II-50). Or les faciés de cumulats du Gabbro de St-Peter-
Port dans lesquels les plagioclase forme les cristaux cumulus contiennent environ
30 ) 40% d’amphibole poecilitique, apparaissant aprés la cristallisation d’au moins
50% de phases anhydres. Un magma gabbroique initial contenant 2% d’eau verra
cette teneur atteindre 5% lorsque les phases anhydres précoces seront formées,
réalisant donc des conditions favorables au développement de 'amphibole.

En conclusion, on retenir les estimations suivantes de la teneur en eau
des magmas ayant donné les divers types de roches du CPNG :

Gabbro léopard : 2% ;

Gabbro aciculaire : 6% ;

Diorites : 6%.

VL.5- TEMPERATURES DES MAGMAS

P A e ——————— = )

A partir de divers travaux expérimentaux, Frost et Lindsay (1988) ont
établi un modéle simple exprimant les températures liquidus, liquidus & saturation
en eau et solidus en fonction de la teneur en SiO, des magmas. Ce modele a été
calculé pour une pression totale de 2 kbar.

En vue d’approcher les températures des différents magmas intervenant
dans la formation des gabbros et des diorites de Guernesey, un modele similaire a
celui de Frost et Lindsay (1988) a été établi pour des magmas a 4,5 kbar, qui est la
pression sous laquelle nous avons estimé que les diverses roches du CPNG se
formaient. Plusieurs jeux de données expérimentales ont été utilisés :

1) une andésite (60.5% de SiO,) d’apres Eggler (1972b) ;
2) un gabbro (40% de SiO,) et une tonalite (59% de SiO,) d’aprés Wyllie (1977) ;
3) un granite (70% de SiO,) d’aprés Naney (1983).

Dans les deux premiers cas, les diagrammes de phase proposés par les

auteurs permettent d’estimer les températures des différentes courbes (liquidus
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sec, & diverses teneurs en eau et a saturation ainsi que solidus) a 4,5 kbar. Dans le
cas du granite, Naney (1983) fournit des diagrammes établis 4 2 kbar et & 8 kbar.
Les valeurs a 4,5 kbar ont été estimées par interpolation linéaire, erreur possible
étant limitée compte tenu des faibles écarts de température entre les données a 2
et 2 8 kbar. |

Reportés dans un diagramme température en fonction de la teneur en
SiO,, ces points expérimentaux permettent de caler une série de courbes d’allure
semblable 2 celles proposées par Frost et Lindsay (1988) (Fig. II-53). Ces diverses
courbes peuvent s’exprimer sous la forme :
Liquidus sec :

TLiq0 = 1423.19 - 5.536 [SiO,] + 0.0353 [Si02]2
Liquidus & saturation en eau :

T, = 1683.75 - 16.625 [SiO,] + 0.0825 [Si02]2
Solidus :

Tgy = 917.40 - 6.080 [SiO,] + 0.030 [SiO,]2
(Ot [SiO,] est la teneur en Si0,).
On notera que le solidus est contraint par les données de Eggler (1972b)
concernant un systeéme dans lequel la fraction molaire d’eau dans la phase vapeur
est forte. Une variation de ce paramétre de 14 0,5 pourra décaler le solidus d’au
moins 100°C (Eggler, 1972a).

Les courbes liquidus pour des teneurs en eau variées peuvent
s’exprimer de la maniére suivante :

Ty; q= TLiq0 - (2643.343-2.13 TLiq") [H,0]

+ (554.686 - 0.468 TLiq°) [H,0]

(O [H,0] est la teneur en H,0).

Ces diverses expressions permettent ainsi d’approcher lordre de
grandeur des températures du liquidus et du solidus d’'un magma de teneurs en
SiO, et H,O données.

Dans le cas des magmas identifiés 4 Guernesey, on obtient les
estimations suivantes :
Gabbro léopard : TLiq = 1200°C, Tg; = 700°C
Gabbro aciculaire : TLiq = 1150 °C, Tg, = 720°C
Diorites : TLiq = 1060 °C, Tg, = 690°C

TR
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Fig. II-53 : Modéle de courbes liquidus, liquidus a saturation et solidus a 4,5 kbar en fonction de
la teneur en SiO, et H,0. Les points expérimentaux sont représentés, correspondant aux
températures liquidus a différentes teneurs en eau (points blancs), & saturation en eau
(points noirs) et au solidus (carrés noirs). Les données sont de: W: Wyllie (1977), E :
Eggler (1972b), N : d’aprés Naney (1983).
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En ce qui concerne les diorites veinées, on peut estimer :
Mésodiorites : TLiq = 1060 °C, Ty = 690°C
Leucodiorites : TLiq = 1030 °C, Tgy = 675°C
La température liquidus des leucodiorites est inférieure d’environ 30°C i celle des
mésodiorites, ce qui va dans le méme sens que 'observation de bordures figées
dans les mésodiorites au voisinage des veines leucocrates, décrites au chapitre IV.

V1.6- CONCLUSION

A Tissue de ce chapitre consacré a 1’étude des conditions de mise en
place des gabbros et des diorites du CPNG, on peut dégager les résultats suivants :

Pression totale = 4 4 S kbar ;

Température d’équilibre orthopyroxéne-clinopyroxéne dans les gabbros, marquant
aussi 'apparition de ’'amphibole poecilitique = 900 4 940°C ;

Fugacité d’oxygéne : entre les tampons HM et FMQ; estimation minimale :
log(fO,) = -11 4 800°C;;

Teneur en eau des magmas = 2% pour les gabbros 1éopard et 6% pour les gabbros
aciculaires et les diorites ;

Températures liquidus des magmas = 1150 & 1200°C pour les gabbros et environ
1050°C pour les diorites.

T T T
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N° Ech. E [Rb] [Sr] 87Rb/86Sr  87Sr/86Sr

GABBROS i
G Léo & Px 70F | 40.07 476.0 0.24355 0.70770
GLéoaHb 64A | 18.11 891.0 0.05880 0.70627
Ga2Px 70H i 2578 623.5 0.11980 0.70685
G acice. 718 i 8.18 1013.6 0.02335 0.70603
Gisom. 64C i 55.29 1089.0 0.14670 0.70584
Gabbro-diorite 70G i 7.70 643.3 0.03463 0.70901

E

DIORITES i
Bordeaux 87 | 57.00 4767 0.34590 0.71034
208 | 50.60 534.9 0.27360 0.70945
Beaucette 26A ; 27.65 105.3 0.75990 0.71085
268 | 41.92 3785 0.32048 0.70836
27A E 34.17 2747 0.35986 0.70842
27E E 73.70 564.0 0.37790 0.70867
Chouet 42A i 56.26 570.5 0.28500 0.70920
44A | 61.44 543.6 0.32700 0.70878
44C E 45.08 458.8 0.28430 0.70869

: i

GRANODIORITES i
31 i 56.06 337.0 0.48007 0.70953
42C i 66.65 273.1 0.7065 0.71229
GCl756-2 ! 90.00 111.0 235 0.7246

l; .

GRANITES !
38C % 134.63 59.85 6.54 0.75749
40A | 11210 93.8 347 0.7322
40C i 108.04 922 3.399 0.73335
GCl 74-71 i 126.60 101.0 3.636 0.73817

Tab. II-26 : Données Rb/Sr sur roche totale.
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VII- LES RESULTATS DE LA GEOCHIMIE ISOTOPIQUE

Vil.1 METHODOLOGIE

Vingt-deux échantillons ont été sélectionnés pour I’étude des isotopes
du rubidium et du strontium. Les analyses ont été réalisées par Hervé Martin
(CAESS, Rennes) sur roches totales (Tab. II-25).

Les données Rb/Sr obtenues peuvent étre exploitées 4 deux niveaux :
géochronologiquement pour tenter de dater le CPNG et géochimiquement, les
isotopes servant de marqueur des phénoménes magmatiques (fractionnement,
mélange, contamination).

VII.2 ETUDE GECHRONOLOGIQUE

VII,21 TRAVAUX ANTERIEURS

Deux tentatives de datation du CPNG ont été réalisées par Adams
(1967, 1976) et D’Lemos (1987). Le premier de ces auteurs a fait une vaste étude
géochronologique du Nord du Massif Armoricain (Adams, 1967) qu’il a ensuite
synthétisée dans un article (Adams, 1976). Concernant le CPNG, il ressort un 4ge
Rb/Sr sur roche totale et minéraux du Granite de Cobo de 558 + 15 Ma (4ge
recalculé avec . = 142 101 an'l). Adams considere que cest la le seul
résultat exploitable qu’il peut proposer, la dispersion des diverses données
obtenues sur les autres unités lithologiques du CPNG empéchant toute conclusion.

Plus récemment, D’Lemos (1987) a tenté & nouveau la datation Rb/Sr
du Granite de Cobo. Il obtient un 4ge nettement plus jeune de 496 + 13 (20) Ma.
Cette isochrone est obtenue a partir de huit roches totales et I'alignement des
points est satisfaisant avec un MSWD de 2.2. On ne peut donc pas suspecter ce
résultat d’imprécision analytique, mais il apparait surprenant dans la mesure ou
aucun événement magmatique important n’était encore connu a cette époque dans
la chaine cadomienne armoricaine.

L’isochrone de D’Lemos (1987) a été recalculée avec le programme de
calcul utilisé dans ce mémoire. Ce programme utilise les mémes méthodes de
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Fig. II-54 : Isochrone de référence établie & partir des différentes roches du CPNG.
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calcul que celles appliquées par D’Lemos, mais il maximise les erreurs. On obtient
un résultat voisin, mais avec de plus fortes erreurs :

T = 494 + 28 (20) Ma

I, = 0.7099 £ 0.0016 (20)

VII,22- NOUVEAUX RESULTATS

Dans le cadre de cette étude, les analyses réalisées sur les quatre
intrusions du CPNG ont été reportéeés dans un méme diagramme isochrone. A
premiére vue, I'alignement des points est loin d’étre satisfaisant. Mais une étude
plus fine montre que les analyses les plus discordantes correspondent a des
échantillons particuliers et notamment & divers faciés marginaux du Groupe
Dioritique de Bordeaux. A lintérieur de chacun de ces faciés de bordure, les
points représentatifs des divers échantillons sont convenablement regroupés. Ainsi
les trois échantillons du type Chouet livrent des résultats voisins, de méme que les
deux diorites du type Bordeaux. L’écart de ces points par rapport 4 la tendance
générale traduirait donc lintervention de phénoménes de mélange et/ou de
contamination, ce qui est en accord avec les observations pétrographiques et
géochimiques énoncées aux chapitres précédents. Si 'on décide de considérer a
part ces points particuliers, treize valeurs restent, correspondant 4 des échantillons
provenant des zones centrales des intrusions.

Les quatre analyses portant sur le Granite de Cobo donnent un 4ge de

554 + 71 Ma avec un rapport initial du strontium mal contraint car les échantillons
ont des rapports 8’Rb/®Sr élevé. Si par contre on calcule un 4ge A partir des
échantillons de gabbro et de diorite, qui ont des rapports 8’Rb/80Sr trés bas, on
obtient cette fois un 4ge de 518 + 69 Ma. On remarque qu’aux larges erreurs prés,
ces ages ne sont pas incompatibles. Or les contraintes de terrain et les critéres
pétrographiques montrent que les roches basiques sont antérieures au Granite,
chronologie relative inverse de ce que propose la datation absolue. Etant donné
que les différentes unités lithologiques du CPNG sont sub-contemporaines(voir
plus haut) et en admettant le cogénétisme des diverses roches, on peut alors
reporter toutes les analyses dans le méme diagramme isochrone (Fig. II-54). On
obtient ainsi un 4ge de référence :

T.f=553%9(20) Ma

I, = 0.7058 £ 0.0002 (20)
Il serait outrecuidant de considérer cette datation comme un 4ge absolu et
indiscutable de la mise en place de tout le CPNG, compte tenu de la dispersion
des données et de I'incertitude sur le cogénétisme des unités basiques et acides. On
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peut néanmoins proposer cette valeur de S553Ma comme une bonne
approximation de I’4ge de mise en place du CPNG.
Cet 4ge est en accord avec celui obtenu par Adams (1967) sur le seul

Granite de Cobo, ainsi qu’avec I'idée que l'on a de I’évolution de la chaine
cadomienne. Mais il est absolument contradictoire avec la datation de D’Lemos
(1987) qui semble analytiquement indiscutable. Cependant, les échantillons du
granite analysés par D’Lemos ont des rapports 87Rb/%sr allant de 3,3 2 5,3 alors
que ceux déterminés dans cette étude couvrent une plus large gamme : de 3,4 &
6,5. Si I’on calcule une isochrone pour le granite de Cobo a I'aide des 8 analyses de
D’Lemos (1987) et des 4 analyses nouvelles, on obtient les résultats suivants :

T = 540 + 40 (20) Ma

I, = 0.7070 £ 0.0023 (20)
Si, d’autre part, on recalcule Iisochrone de référence établie précédemment en y
incorporant les données de D’Lemos (1987), les résultats sont sensiblement les
mémes :

T = 560 = 7 (20) Ma

I, = 0.7058 + 0.0002 (20)
indiquant la compatibilité des deux jeux de données.

On peut donc penser que la faible valeur de I'’dge du granite déterminée

par D’Lemos (1987) résulte essentiellement de la dispersion limitée de rapports
87Rb/80Sr des échantillons analysés.

En conséquence, on retiendra que la mise en place du CPNG peut étre
raisonnablement estimée entre 550 et 560 Ma.

Vi1.3 GEOCHIMIE DU STRONTIUM

Le rapport isotopique initial du strontium donné par lisochrone de
référence est de 0.7058 = 0.0002. Cette valeur basse indique un caractére primitif
pour le magma parent du CPNG, mais atteste aussi une légére contamination
crustale. Si ce rapport initial est satisfaisant pour les roches basiques, il est un peu
faible pour les granites pour lesquels on s’attendrait & une valeur supérieure
compte tenu de l'origine qu’on leur propose, avec un réle de la fusion partielle du
socle gneissique. A ce propos la valeur obtenue par D’Lemos (1987) est plus
satisfaisante : 0.70978 £ 0.00078, mais elle est trés mal contrainte du fait que les
granites analysés ont des rapports 8’Rb/3Sr élevés.

Si on calcule les rapports isotopiques initiaux du strontium pour
’échantillon le moins radiogénique et pour I’échantillon le plus radiogénique en
admettant un age de 553 Ma, on peut fixer des bornes pour les compositions
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isotopiques des 2 poles du mélange. Ainsi le composant mantellique devait avoir
un Ig, inférieur & 0.705 et le composant crustal un Iy supérieur a 0.709.

Comme on vient de le voir, neuf analyses n’ont pas été prises en compte

pour établir 'isochrone de référence. Ce sont :

1) les deux analyses du type Bordeaux,

2) les trois analyses du type Chouet,

3)une analyse de la Granodiorite de L’Ancresse provenant d’un échantillon
collecté a proximité du contact avec le Groupe Dioritique de Bordeaux dans
la péninsule de Chouet,

4) I’échantillon de gabbro-diorite,

5) I’échantillon de gabbro isométrique,

6) une méladiorite (la plus mélanocrate) du type Beaucette.

Les quatre premiers groupes d’analyses "anormales” peuvent s’expliquer
facilement en faisant intervenir des phénoménes de contamination, puisqu’ils ont
des rapports isotopiques du strontium élevés. Cette hypothése ne peut s’appliquer
aux deux analyses situées sous la droite de référence dans le diagramme isochrone.

A la suite de DePaolo (1981), on peut penser que les phénomeénes se
produisant dans une chambre magmatique ne font pas intervenir uniquement la
cristallisation fractionnée mais sont en réalité beaucoup plus complexes avec une
action conjointe de I’assimilation et de la cristallisation fractionnée. Clest le
modele AFC (Assimilation - Fractional Crystallization). On a vu précédemment
que la différenciation magmatique par cristallisation fractionnée du CPNG avait
pu s’accompagner localement de phénomeénes d’assimilation de fragments du socle
gueissique. Celui-ci devait avoir, & 'époque de la mise ne place de la chambre
magmatique, un rapport isotopique du strontium élevé, de 'ordre de 0.730, si 'on
prend essentiellement en compte le socle Icartien (Auvray, 1979).

Un mécanisme d’AFC semble donc applicable, qui est capable de
rendre compte du comportement des points hors isochrone.

En I'absence de données géochimiques complétes comme les éléments
en trace, les terres rares, les isotopes du samarium et du néodyme, etc... il n’est pas
possible de pousser plus loin le raisonnement.
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VIL4- CONCLUSION

On en restera donc a la conclusion que I'étude géochronologique et
isotopique du CPNG ne livre pas tous les résultats escomptés, & cause de la
diversité et de la complexité des phénoménes intervenant.

L’isochrone de référence a 553 Ma donne une estimation raisonnable
de Y'age de mise en place du CPNG. Le rapport isotopique initial du strontium de
0.7058 traduit a la fois un caractére primitif du magma initial, mais aussi
I'intervention d’un composant contaminant crustal.
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VIII- LE CPNG DANS L’EVOLUTION GEODYNAMIQUE CADOMIENNE

VIIL1- AFFINITE MAGMATIQUE DU CPNG ET SITE GEOTECTONIQUE DE

MISE EN PLACE

A Taide des données géochimiques disponibles sur I’ensemble du
CPNG, on peut tenter de définir I’affinité magmatique et le site géotectonique de
mise en place de 'ensemble du complexe plutonique dont nous venons de voir que
les différents composants peuvent étre reliés a la méme évolution principale. Ont
été utilisées :
1) les données obtenues au cours de cette étude,
2) les analyses des diorites du type Chouet de Brown et al., (1980),
3) les analyses des diorites du type Beaucette de Bishop et French (1982).
Reportées dans le diagramme AFM (Na,O +K,0, FeO+Fe,04, MgO)
(Fig. II-55), les analyses provenant du CPNG s’inscrivent pour la plupart dans le
champ des séries calco-alcalines.

Les compositions des clinopyroxénes du Gabbro de Saint-Peter-Port
ont €té reportées dans le diagramme discriminant Ti+Cr = f(Ca) proposé par
Leterrier et al. (1982) (Fig. II-56). Les points s’inscrivent clairement dans le champ
des basaltes orogéniques, indiquant donc I’affinité du liquide initial des gabbros.

La série du CPNG dans son ensemble est donc caractéristique d’un
magmatisme calco-alcalin d’environnement orogénique. Ceci correspond bien & ce
a quoi I'on s’attendait compte tenu de la position géographique de Guernesey dans
la ceinture de granitoides M de 'orogenése cadomienne (Graviou et Auvray, 1985)
(Fig. II-57).

VII1.2- PLACE DU CPNG DANS L’EVOLUTION GEODYNAMIQUE

CADOMIENNE

Le CPNG traduit donc un magmatisme calco-alcalin, d’affinité
mantellique en ce qui concerne les gabbros et les diorites, avec quelques traces
d’une influence crustale pour les granodiorites et les granites. Ce magmatisme s’est
mis en place il y a 550 Ma environ, c’est a dire vers la fin de ’époque cadomienne.
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Fig. II-55 : Position des échantillons du CPNG dans le diagramme A-F-M.
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Fig. 11-56 : Position des clinopyroxénes du Gabbro de St-Peter-Port dans le diagramme TI+Cr =

f(Ca) de Leterrier et al. (1982).
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Fig. II-57 : Principales unités stratigraphiques du domaine Nord-armoricain. 1: Reliques du socle
icartien. 2 : Formations briovériennes. 3 : Ceinture migmatitique de Saint-Malo. 4 : Roches
plutoniques cadomiennes de type M. 5 : Roches plutoniques cadomiennes de type S. 6:

Formations paléozoiques. 7 : Couverture mésozoique du Bassin de Paris. A : Aurigny. C:

Diorite de Coutances. G : Guemnesey. J : Jersey. K : Diorite de Coetmieux-Fort-La-Latte.
LH : La Hague. Q : Diorite de Saint-Quay-Portrieux. S : Diorite de Squiffiec. Sk : Sercq.
(D’aprés Graviou et al., 1988).
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Tous ces caractéres s’accordent bien avec la position géographique de
Guernesey qui se situe dans la ceinture de granitoides cadomiens de type M
définie par Graviou et Auvray (1985).

Plusieurs événements magmatiques sont connus dans le Nord du Massif
Armoricain aux alentours de 550 Ma. Auvray (1979) regroupe sous le terme de
"magmatisme éocambrien"” diverses manifestations plutoniques, hypovolcaniques et
volcaniques du Trégor. Ce sont les. granites de Porz-Scarff et du Paon, les
microgranites de Loguivy et les ignimbrites rhyolitiques de Lézardrieux. Les
datations Rb/Sr sur roches totales permettent de distinguer d’une part les granites
et les microgranites : T = 554 + 19 (20) Ma et I, = 0.7096 £ 0.0012 et d’autre part
les ignimbrites: T = 547 +8(20) Ma et I, = 0.7096 + 0.0012 (Auvray, 1975,
1979 ; Vidal, 1980). Le magmatisme & 550 Ma est également connu dans d’autres
secteurs du domaine Nord-armoricain, notamment & Jersey et 4 Saint-Germain-
Le-Gaillard (en Normandie) ol I'on rencontre des volcanites semblables 4 celles
du Trégor (Boyer et al.,, 1979). On trouve également des intrusions granitiques ou
microgranitiques d’age voisin 2 Jersey (Adams, 1967) ou bien en Baie de Saint-
Brieuc (Vidal, 1980).

D’autre part, les granites mancelliens ont été datés aux alentours de
540-550 Ma (Pasteels et Doré, 1982 ; Graviou et al., 1988) et C’est a cette méme
période que s’est formé le dome migmatitique de Saint-Malo (Peucat, 1986). Ces
deux manifestations s’inscrivent dans la ceinture des granitoides cadomiens de type
S de Graviou et Auvray (1985).

SiT'on compare les compositions chimiques du granite de Cobo & celles
des granites éocambriens du Trégor (Porz-Scarff et Le Paon), on constate qu'en
plus d’avoir des 4ges et des affinités calco-alcalines semblables, ces magmatismes
présentent certaines ressemblances géochimiques. Le tableau suivant représente
les analyses moyennes des granites, n est le nombre d’analyses de chaque type ;
entre parenthéses est porté ’écart-type.

Cobo Porz-Scarff Le Paon
n 3 3 2
sio, 75.46 (0.58) 73.93 (0.63) 76.28 (0.03)
Al,04 13.16 (0.24) 13.08 (0.46) 12.07 (0.09)
Fe,04 1.19 (0.16) 2.16 (0.53) 0.97 (0.03)
MgO 0.37 (0.11) 0.14 (0.00) 0.08 (0.01)
Cao 0.23 (0.08) 0.42 (0.19) 0.59 (0.13)
Na,0 4.33 (0.58) 4.35 (0.47) 4.04 (0.10)
K50 3.86 (0.78) 3.91 (0.50) 4.42 (0.18)
Tio, 0.07 (0.02) 0.13 (0.02) 0.05 (0.02)
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Fig. II-58 : Diagramme isochrone 87Sr/86Sr = f(87 Rb/86Sr) pour les roches magmatiques fini-

cadomiennes du Trégor et de Guemnesey :

Granite de Porz-Scarff et microgranite de Loguivy (Auvray, 1979) ;

ignimbrites rhyolitiques de Lézardrieux (Auvray, 1979) ;

Granodiorite de L’Ancresse et Granite de Cobo (y compris les données de
D’Lemos, 1987).
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La figure II-58 représente un diagramme isochrone Rb/Sr dans lequel
ont été reportées les analyses du Trégor (Auvray, 1975, 1979) : Granite de Porz-
Scarff, Microgranite de Loguivy et Ignimbrites de Lézardrieux, ainsi que les
analyses de la Granodiorite de L’Ancresse et du Granite de Cobo obtenues dans
cette étude, complétées par les données de D’Lemos (1987) sur le Granite de
Cobo. Les résultats sont les suivants :

T [Ma} Ig,
Porz-Scarff
+ Loguivy 554 * 19 (20) 0.7096 + 0.0012
Lézardrieux 547 * 8 (20) 0.7076 £ 0.0003
Guernesey 552 * 14 (20) 0.7062 * 0.0006

Les trois ensembles ont donc des 4ges tout 2 fait semblables mais se
distinguent par des rapports isotopiques initiaux du strontium différents. En ce qui
concerne les formations du Trégor, Auvray (1975, 1979) interpréte ces rapports
comme les témoins d’une origine mantellique des roches suivie d’une
contamination crustale plus ou moins importante suivant le cas considéré. Cette
idée peut étre étendue aux échantillons de Guernesey qui représenteraient donc le
type de magma le moins contaminé. Auvray (1975, 1979) propose une hypothése
quant a la genése des roches du Trégor (Fig. II-59). Un magma acide est tout
d’abord stocké dans une chambre magmatique o il peut subir une certaine
contamination crustale. Une fraction de ce magma s’échappe et monte rapidement
a la surface ou il s’épanche sous forme de volcanites. La rapide ascension du
magma fait que la contamination reste assez faible (0.7076). Une autre partie du
magma s’échappe de la chambre, mais vient se stocker dans une chambre
intermédiaire ou il séjournera assez longtemps pour que son rapport isotopique
augmente sensiblement (0.7096) par contamination. Ce magma contaminé est 2
Porigine des granites de Porz-Scarff et du Paon et du microgranite de Loguivy.

Les échantillons de Guernesey s’intégrent bien dans ce schéma.
Possédant le rapport isotopique le plus faible (0.706), ils peuvent correspondre aux
produits de la chambre magmatique inférieure (Fig.II-60). Cette idée est
confortée par les observations pétrologiques énoncées précédemment qui
permettent d’envisager que les magmas acides ayant donné les granites et les
granodiorites sont constitués d'un mélange d’'un composant basique semblable aux
magmas dioritiques du CPNG et d’un composant acide, issu de la fusion crustale,
en plus faible proportion. Dans ces conditions, les magmas granitiques de
Guernesey que I'on observe en contact avec les diorites, seraient restés pres de
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’endroit ot ils se sont formés. On trouve ici une confirmation de hypothése selon
laquelle le Granite de Cobo et la Granodiorite de L’Ancresse correspondraient a
des niveaux plus profonds que les granites du Trégor. Ayant eu une histoire
crustale plus courte que les granites trégorrois, ils seraient moins contaminés.

D’une maniere plus générale, cette idée que les intrusions acides tardi-
cadomiennes sont précédées par la mise en place en profondeur de corps basiques
induisant une fusion crustale conforte I’hypothése de Le Gall et Barrat (1987) et
de Graviou et al, (1988) qui envisagent I'hypothése que les granitoides du
batholite mancellien pourraient étre engendrés par la mise en place de magmas
basiques en base de crotite. Ceci expliquant la présence de petits stocks gabbro-
dioritiques dans certaines zones de ce batholite (Jonin, 1981 ; Le Gall et Barrat,
1987). Ainsi, le magmatisme basique fini-cadomien @550 Ma) pourrait
représenter un volume important (Barrat, 1986) dont le CPNG serait le témoin
direct et dont les témoins indirects correspondraient au magmatisme acide
(granites du Trégor et de la Mancellia, ignimbrites).
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IX- CONCLUSION

Le complexe plutonique Nord de Guernesey est un massif calco-alcalin
d’4ge cadomien (550-560 Ma) constitué de quatre intrusions. Les deux ensembles
les plus basiques: le Gabbro de Saint-Peter-Port et le Groupe Dioritique de
Bordeaux sont des formations litées qui constituent les témoins d’une ancienne
chambre magmatique (Fig. II-61). Lés relations entre gabbros et diorites ne
peuvent étre établies avec certitude, mais plusieurs critéres pétrographiques et
géochimiques incitent & penser qu’ils se rattachent 3 une méme évolution
magmatique. Les deux intrusions les plus acides : la Granodiorite de I’ Ancresse et
le Granite de Cobo apparaissent résulter du mélange d’un constituant basique
apparenté aux liquides gabbro-dioritiques et d’'un constituant dérivant de la fusion
crustale induite par la mise en place de la chambre magmatique basique.

La répartition spatiale des différents types pétrographiques du Groupe
Dioritique de Bordeaux permet de proposer une zonéographie de la chambre
magmatique gabbro-dioritique. Les diorites litées du type Beaucette que I'on
observe 4 I'Est de I'lle marquent la bordure de la chambre o lexistence d’une
couche limite permet au magma de s’écouler de maniére laminaire. Un tel
environnement est propice a la formation des litages par cristallisation contre les
parois de lintrusion. Plus & I'Ouest, les associations complexes de diorites du type
Chouet indiquent le coeur du réservoir. A cet endroit, existence de phénoménes
de convection -qu’elle soit due & des mécanismes du type double-diffusion ou a des
réinjections de magma- crée un milieu turbulent qui permet le mélange plus ou
moins intime des différents liquides coexistant dans la chambre. Des failles
tardives & jeu limité décalent ensuite les diverses formations. Pour simplifier le
schéma (Fig. II-61), ces failles sont tracées de maniére rectiligne, n’ayant pas été
directement observées sur le terrain.

Le Groupe Dioritique de Bordeaux, et plus précisément le type
Beaucette que I'on observe sur la cote Est de I'ile, présente de nombreuses figures
particuliéres traduisant I'intervention de phénomeénes magmatiques divers venant
se superposer a I’évolution magmatique principale par cristallisation fractionnée.
On a ainsi des indications de I'importance des phénomeénes tels que les mélanges
dans les chambres magmatiques calco-alcalines.
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Certaines structures qui évoquent des figures de charge sédimentaires
sont particuliérement bien développées a la pointe Nord-Est de I'ile. Elles vont
faire objet de 'étude développée dans la troisiéme partie de ce mémoire, qui a
pour but d’estimer les contraintes rhéologiques que l'existence de phénomenes
mécaniques simples apporte pour la compréhension de I'évolution des chambres

magmatiques.
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3¢me pARTIE

ESTIMATION DES PROPRIETES RHEOLOGIQUES DES
MAGMAS PAR I’ETUDE DES INSTABILITES GRAVITAIRES
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Fig. III-1: Figures de charge sédimentaires expérimentales. k 7= viscosité cinématique de la source
(niveau inférieur flottable), ky = viscosité cinématique de la surcharge (niveau supérieur

dense). (d’aprés Anketell et al., 1970).
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I- PRINCIPE, EXEMPLES

L1- PRINCIPE

Afin d’essayer de trouver de nouveaux outils permettant de contraindre
I’état rhéologique des magmas, nous neus sommes intéressés a certaines structures
trés particuliéres que Pon rencontre a la pointe Nord-Est de Guernesey, dans la
région de Beaucette. Ces structures qui ont été décrites en détail dans la 2° partie
de ce mémoire, peuvent étre considérées comme des figures d’instabilité
gravitaire, comme nous allons le voir plus loin.

Un phénoméne d’instabilité gravitaire se développe lorsqu’un systéme
présente un gradient de densité inverse, c’est & dire lorsque ce systéme est
composé d’une superposition de milieux dans laquelle des éléments plus denses se
retrouvent disposés au dessus d’éléments plus légers. Ce phénomeéne s’exprimera
de fagon remarquable lorsque les milieux de densités différentes sont séparés par
une interface nette, dont on pourra observer la déformation. En effet, deux
constituants superposés d’un systéme gravitairement stable sont nécessairement
séparés par une interface horizontale. En conséquence, le phénoméne d’instabilité
gravitaire entrainera une déformation de I'interface. Des phénoménes de ce type
sont trés bien connus dans d’autres disciplines de la géologie : c’est par exemple la
cas des figures de charge sédimentaires (load casts) qui se forment lorsqu’une
strate gréseuse recouvre des niveaux argileux hydratés (Anketell et al, 1970 ;
Allen, 1984) (Fig. III-1). Clest également ce que l'on observe lors du
développement de domes saliféres ou de la mise en place de plutons granitiques
(Brun, 1981).

Dans les phénoménes gravitaires, la force motrice gouvernant le
déplacement relatif des milieux est uniquement due a ’action du champ de gravité
terrestre. Le caractére inverse du gradient de densité induit une énergie gravitaire
potentielle qui, si elle est libérée, produit la force motrice de Pinstabilité. Le
systéme évoluera de maniére & se rééquilibrer, c’est 2 dire tendra a se disposer
selon un gradient de densité normal, stable. Ainsi les éléments lourds se
déplaceront vers les niveaux inférieurs alors que les éléments 1égers s’éléveront.

La dynamique des systémes fluides 4 gradients de densité inverse, aussi
appelée "instabilité de Rayleigh-Taylor" a fait I'objet de nombreuses études
théoriques et expérimentales (p.ex. Woidt, 1978 ; Ramberg, 1981). L’évolution des
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Fig III-2: Evolution d'une instabilité de
Rayleigh-Taylor. Forme de la structure

et de la courbe d’amplification d’apreés .
Woidt (1978). (Brun, 1981). Fig. III-3:  Compilation de  modéles
numériques d’instabilité de Rayleigh-

Taylor (d’aprés Woid, 1978),
présentant différents rapports h ;/h et
u /u. Le contraste de v:scoszté est
mdtqué par une fraction pour chaque
courbe. Le temps d'évolution (en
secondes) est indiqué sous chaque
profil de structure. (Brun, 1981).

T

Fig. Ill-4 : Figures observées dans le Sill de
Sainte Dorothée (Québec). (A):
Développement de 2 domes a partir
d'une veine felsique. (B, C, D):
Coupes sériées transversale ,sur 1cm
d’épaisseur, dans le dome de droite de

& Fourchite B la figue A. (Dessin d’aprés photo de
[ Veine felsique Philpotts, 1972).

LIT DE CUMULAT A : '
TOLIVINE :

Fig. III-5 : Diapirs miniatures de calcite dans le sill
inférieur de Benfontein (Kimberley, Afrique du f cr?f”"//

L __‘¢em

Sud). (Dawson et Hawthorne, 1973). 7
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systémes gravitairement instables peut-étre décomposée en trois stades successifs

(Brun, 1981) (Fig. I1I-2) :

1) la paissance au cours de laquelle la phénoméne s’initie ;

2) amplification correspondant 2 une étape d’accélération du phénomene ;

3) amortissement qui intervient lorsque le systéme est complétement rééquilibré
(le gradient de densité est devenu normal) ou que I’évolution est bloquée
(cristallisation achevée).

Les travaux théoriques (Ramberg, 1981 notamment) ont montré que
Pamplification de T'instabilité est contrdlée par les parameétres géométriques et
rhéologiques qui caractérisent le systéme: les épaisseurs des couches, leurs
densités et leurs viscosités. Epaisseur et viscosité vont agir sur la longueur d’onde
caractéristique du phénomene, c’est a dire 'espacement moyen entre les structures
développées (Fig. ITI-3). Quant a la densité, elle n’intervient pas -ou peu- sur la
longueur d’onde, mais seulement sur la vitesse d’amplification du phénomene.

I2- EXEMPLES D’INSTABILITES GRAVITAIRES MAGMATIQUES

Sur tous les continents, de nombreuses intrusions litées présentent des
structures qui ont été interprétées en termes de phénomeénes gravitaires,
essentiellement 4 cause de leur ressemblance frappante avec certaines. figures
sédimentaires.

Dans le sill de Sainte Dorothée, prés de Montréal, Philpotts (1972)
décrit dans des roches basiques alcalines (fourchites), des niveaux de cumulats
augite titanifére renfermant des ocelles de matériel feldspathique (Fig. III-4). On
rencontre par ailleurs des veines leucocrates dont les bordures supérieures
présentent de nombreux petits domes. Ces deux types de figures sont considérés
par Philpotts comme résultant de la coexistence de liquides magmatiques de
densités différentes. Utilisant le rapport existant entre I'épaisseur et la viscosité
des milieux d’une part, et la longueur d’onde des phénomeénes gravitaires d’autre
part, 'auteur en tire une estimation des viscosités des liquides. |

En Afrique du Sud, prés de Kimberley, les sills kimberlitiques de
Benfontein montrent des figures de sédimentation magmatique (Dawson et
Hawthorne, 1973). Ony observe notamment des structures considérées comme des
"diapirs miniatures" de composition trés riche en calcite, injectés dans des niveaux
de cumulats & olivine (Fig. III-5).
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Fig. ITI-7: Bloc-diagramme illustrant les
structures observées dans le complexe
de Klokken (Groenland). Noter
lasymétrie des  figures de
charge.(Parsons et Butterfield, 1981).
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Fig III-6 : Dessin d'un lit de gabbro @ hornblende de

lintrusion de lile de Cap Breton (Canada). Les
figures de charge indiquent une mobilité des
cumulats dioritiques encaissants et de la couche
gabbroique. En noir sont figurées des structures en
flammes provenant de la remontée de liquide

intercumulus des cumulats dioritiques sous-jacents.
(Wiebe, 1974).

Figures

Syénite
de charge [

isotrope

Syénite
orientée

Fig. III-8 : Bloc-diagramme schématique montrant un
modéle possible pour la formation des structures en
champignon du complexe de Fongen-Hyllingen
(Norvége). 1: Gabbro adcumulus consolidé; 2:
Pite cristalline riche en plagioclase; 3: Pdte
cristalline riche en olivine (en contact avec le
magma sus-jacent dans le stade A). Les étapes A a
C illustrent la déformation progressive induite par le
contraste de densité existant entre les couches 2 et 3.
Le stade C correspond aux figures observées. (Thy et
Wilson, 1980).
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Dans I'fle de Cap Breton, 4 'Est du Canada, Wiebe (1974) décrit des
figures de charge ol un épais niveau de gabbro a hornblende s’enfonce dans un lit
dioritique sous-jacent, qui s’injecte alors vers le haut (Fig. ITII-6).

A I'Est de I'Inde, dans PEtat d’Orissa, les roches ultramafiques de
Nausahi présentent elles aussi de nombreuses structures sédimentaires. Mukherjee
et Haldar (1975) font état d’ondulations du plan de contact entre des cumulats a
olivine et des cumulats & chromite. Ils considérent ces phénoménes comme des
figures de charge dues a une accumulation irréguliére de cristaux cumulus.

Goode (1976) observe dans l'intrusion litée de Kalka en Australie
centrale, des structures qu’il considére comme des figures de charge entre une
mélanorite 2 olivine et une mésonorite 2 olivine sus-jacente. Lui aussi établit un
parallele avec des structures sédimentaires.

Le Groenland fournit également des exemples de phénomeénes
gravitaires. Dans le complexe de Klokken, les interfaces entre des syénites
isotropes et des syénites orientées présentent presque systématiquement des
formes lobées assimilées & des figures de charge (Parsons, 1979 ; Parsons et
Butterfield, 1981 ; Parsons et Becker, 1987) (Fig. III-7). Les auteurs signalent que
Pextension du phénoméne varie selon que les syénites orientées sont leucocrates
ou plus colorées. Ils insistent sur le comportement asymétrique des interfaces
supérieure et inférieure des syénites isotropes, la base des bancs étant beaucoup
plus affectée que le sommet, ce qui suggere un mouvement relatif vers le bas des
roches isométriques.

Une autre intrusion litée célébre, celle de Fongen-Hyllingen en
Norvége, est riche en figures de charge. Thy et Wilson (1980) décrivent
notamment des structures en forme de champignons, constituées d’une roche de
teinte claire dans une matrice dunitique plus sombre (Fig. III-8). La taille de ces
"champignons"” et leur espacement sont trés réguliers (environ 10 centimétres). Les
auteurs expliquent que ces structures ne peuvént en aucun cas provenir d’'une
accumulation magmatique primaire et ne peuvent donc étre dues qu'a un
phénomene de surcharge développé avant la solidification du magma. Le contraste
de densité entre un magma sus-jacent riche en olivine et un liquide sous-jacent
riche en plagioclase est considéré comme le moteur du phénoméne. Des
observations étant également possibles dans le plan de litage, on remarque que ces
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'l Anorthosite
Fig III-9 : Déformation du sommet d’un lit
o de pyroxénite surmonté par une
, couche d’anorthosite, dans e
224 Pyroxénite complexe du Bushveld (Afrique du

- Sud). (Dessin d’aprés photo de Lee,
1981).

10 cm
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BB Péridotite
i=—=| Allivalite (Gabbro)
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Fig. III-10 : Structures en doigts dans le complexe de Rhum (Grande Bretagne). (a) Colonne
stratigraphique montrant les contacts le long desquels se développent de structures en doigts
(schématisées par les petites ondulations des contacts) ; (b) Deux lits de péridotite montrant
des structures en doigts le long de leurs contacts supérieurs ; (c) Structures en doigts réguliéres,
la base des péridotites est toujours plane : (d) Protubérances irréguliéres de péridotite, formées
au sommet d’'un cumulat & olivine nettement lité. (Dessin d’aprés photos de Butcher et al.,
1985).
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structures induisent des figures polygonales confirmant le développement linéaire
vers le haut des champignons qui constituent donc des micro-diapirs et non des
structures planaires.

Un autre exemple bien étudié est le complexe lité du Bushveld en
Afrique du Sud. Lee (1981) y fait un inventaire abondamment illustré des
nombreuses figures de charge que 'on y rencontre, & I'interface entre des couches
d’anorthosite et de pyroxénite, ou bien de harzburgite et de pyroxénite (Fig. III-9).
D’auteur discute 'origine de ces structures car la disposition finale des faciés,
observée actuellement, correspond 4 des gradients de densité normaux, donc
stables. Lee propose qu’au cours de la cristallisation des magmas, I'intervention de
liquides interstitiels ait pu provoquer une inversion des gradients de densité des
magmas en présence. Bien que présentant une configuration stable en fin
d’évolution, les liquides seraient donc passés par un stade transitoire d’instabilité
gravitaire.

En Espagne, le complexe de Burguillos del Cerro, étudié par Pons
(1982), présente un certain nombre de ressemblances pétrologiques avec le CPNG
que nous avons évoquées dans la deuxieéme partie de ce mémoire. On peut y voir
de nombreuses figures de litage magmatique et souvent les limites entre des lits
successifs de gabbro ont un aspect onduleux.

On peut enfin citer le cas du complexe igné de l'ille de Rhum, en
Grande Bretagne. De nombreuses structures de tailles et de morphologies diverses
y sont décrites, dans des roches a composition principalement gabbroique
(allivalites). Butcher et al. (1985) décrivent des structures en forme de doigts
("finger structures"). Ce sont des digitations de péridotite s’injectant vers le haut
dans des couches de gabbro (Fig. III-10). Comme dans ’exemple précédent du
Bushveld, la disposition finale des roches correspond a un gradient de densité
normal. Les auteurs font plusieurs constatations précises quant a I'apparition de
ces figures. Elles se rencontrent uniquement aux interfaces supérieures entre les
lits de péridotite et le gabbro encaissant, la base des couches étant plane. Leur
existence est indépendante de l'environnement: ces structures se développent
aussi bien le long des contacts entre les unités principales qu’aux interfaces de
veines centimétriques de péridotite ou bien a la base de blocs de gabbro emballés
dans des péridotites. Le contact péridotite/gabbro est toujours net, jamais
progressif et la géométrie des figures est réguliére avec des amplitudes de 2 2 5
centimeétres et des longueurs d’onde de 5 & 10 centimétres. La direction des
digitations est perpendiculaire au plan de litage qui est faiblement penté, ou bien
parfois directement contrdlée par la direction verticale. Enfin, la composition des

JREVS TR B DI o1

TTwT




204

Fig. III-11 : Bloc-diagramme éclaté montrant la structure tridimensionnelle du contact onduleux
entre une allivalite & pyroxéne (en dessous) et une allivalite (au dessus), dans le complexe de
Rhum (Grande Bretagne). (Young et Donaldson, 1985).
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doigts péridotitiques est & peu prés identique a celle de la couche 2 partir de

laquelle ils sont formés. D’autres figures sont également citées comme, par

exemple, des pipes d’'une longueur d’environ 2 métres pour un diamétre de 10

centimeétres environ. Les auteurs envisagent trois hypothéses pour la formation de

ces diverses structures :

1) Le dépot de gabbro sur un plancher péridotitique irrégulier. Cette explication
qui peut étre satisfaisante pour les digitations d’amplitude centimétrique est
inadéquate pour les structures de plus grande extension (pipes).

2) La déformation d’une pile cristallisée sous ’action de forces gravitaires. Cette
idée est rejetée car les gradients de densité constatés sont normaux,
exprimant une situation stable. D’autre part, le gabbro entourant les
digitations ne montre aucune déformation. De plus la morphologie des
figures est différente de celle des champignons décrits par Thy et Wilson
(1980) & Fongen-Hyllingen. L'explication de Lee (1981) pour les figures
observées dans le Bushveld, en terme d’instabilité gravitaire malgré les
gradients de densité normaux ne parait pas devoir étre retenue dans le cas de
Rhum, car la quantité de fluide interstitiel nécessaire pour inverser les
gradients parait exagérément élevée (80%).

3) Un remplacement métasomatique. C’est cette derniere hypothése qui a la
faveur des auteurs car elle rend compte de I'ensemble des phénoménes. La
compaction des couches inférieures de péridotite a forte porosité,
surmontées par un gabbro plus compact, entraine expulsion du liquide
intergranulaire vers le haut. Le plagioclase des gabbros est alors déstabilisé,
ce qui permet la cristallisation de I'olivine et du clinopyroxéne a la place et
forme ainsi les digitations.

Toujours dans le complexe lité de Rhum, se rencontrent des figures trés
différentes. Young et Donaldson (1985) décrivent un contact onduleux entre un
gabbro dense riche en pyroxénes et un autre type de gabbro, plus léger, pauvre en
pyroxénes (Fig. III-11). Dans ce cas, une hypothése de formation par instabilité
gravitaire est admise par les auteurs compte tenu du caractére manifestement
inverse des gradients de densité.

Ces quelques exemples proviennent d’a peu prés tous les continents. Ils
ont aussi des 4ges trés variés: Protérozoique (Kalka, Klokken, Cap Breton,
Bushveld, Nausahi), Paléozoique (Fongen-Hyllingen, Burguillos del Cerro),
Mésozoique (Benfontein, Sainte-Dorothée) et Cénozoique (Rhum).

Cette bréve revue bibliographique, qui est loin d’&tre exhaustive,
montre que de nombreuses intrusions litées -pour ne pas dire toutes- renferment
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Etude mécanique
des instabilités gravitaires

v

Etude Analyse
pétrographique chimique
v v
Caractérisation Composition chimique
des phases minérales des roches totales
Composition modale des minéraux

| |

v

Estimation de la densité
et de la viscosité

Evolution de la densité
et de la viscosité
au cours de la cristallisation

v_ v

Numérisation 4
v Modeles numériques
de croissance diapirique
Analyse spectrale
(FFT) \L
\L Estimation des paramétres

géométriques (épaisseurs)
et rhéologiques (densité,
viscosité) en fonction des
longueurs d’onde des
perturbations

Calcul des épaisseurs
moyennes des couches
et des longueurs d'onde

des perturbations

\/

Estimation des viscosités relatives

v

Confrontation des résultats

v

Estimation des viscosités des magmas

Déduction des taux de cristallisation

Reconstitution de I'évolution des cumulats

Fig. III-12 : Schéma synthétique illustrant les diverses étapes de I’approche proposée pour estimer les
contrastes de viscosité entre des magmas coexistant.
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des structures magmatiques présentant une ressemblance morphologique certaine
avec des phénoménes sédimentaires de figures de charge. Quelques uns de ces
exemples ne sont pas interprétés en terme d’instabilités gravitaires, néanmoins
plusieurs auteurs affirment que les objets rencontrés correspondent i la
déformation de structures magmatiques présentant des gradients de densité
inverses, induisant donc des phénoménes de réajustement gravitaire (Thy et
Wilson, 1980 par exemple). Certains tentent méme de remonter aux caractéres
rhéologiques des magmas impliqués, en utilisant la morphologie des figures qui
dépend étroitement de ces paramétres (Philpotts, 1972 ; Lee, 1981).

L'universalité, dans le temps et dans 'espace, de ces figures d’instabilité
gravitaire et les contraintes pétrologiques que leur compréhension peut permettre
d’apporter semble donc justifier une approche théorique plus rigoureuse de ces
phénoménes. On peut espérer en retirer des données quantitatives concernant les
propriétés rhéologiques des magmas mis en jeu, qui apparaissent comme une
question clé pour la reconstitution de I'histoire des intrusions litées, avec toutes les
conséquences géologiques ou économiques que cela peut impliquer.

1.3- METHODOLOGIE DE L’APPROCHE UTILISEE

L’approche que nous avons menée repose 2 la fois sur ’étude de terrain
et sur I'étude mécanique des figures d’instabilité gravitaire (Fig. ITI-12).

A partir du terrain, I'étude pétrographique par microscopie optique,
Ianalyse des phases minérales a la microsonde électronique et I'analyse chimique
des roches totales permettent de caractériser les roches et leurs constituants, ainsi
que la taille des cristaux. La premiére idée que l'on en retire concerne la parenté
des différents types pétrographiques et I'évolution générale du systéme
magmatique. Ces données permettent alors de proposer des hypothéses et
notamment d’estimer I’évolution des taux de cristallisation des magmas. A partir
de la composition chimique en éléments majeurs des échantillons, on peut calculer
la viscosité et la densité des magmas qui ont donné naissance 2 ces roches, a 'aide
de méthodes classiques essentiellement thermodynamiques. En ajoutant 2 ces
estimations l'effet de la cristallisation, basée sur les renseignements de I’analyse
modale et de la composition chimique des minéraux, on peut tracer I'évolution
générale de la viscosité des magmas en fonction du taux de cristallisation, donc du
refroidissement du systéme.

Toujours sur le terrain, un certain nombre de figures d’instabilité
gravitaire sont sélectionnées en vue de déterminer statistiquement leurs
caractéristiques géométriques. Plusieurs veines leucocrates ont ainsi été
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numérisées puis traitées par une méthode d’analyse spectrale afin d’estimer
I’épaisseur moyenne des couches et surtout la longueur d’onde des perturbations
développées aux interfaces.

Ces résultats sont ensuite injectés dans une étude théorique des
instabilités gravitaires, basée sur les modéles numériques de croissance des diapirs
proposés par Ramberg (1981). Ces modeles permettent d’évaluer les viscosités et
les épaisseurs relatives des divers milieux pour lesquels se développent des
perturbations de longueur d’onde déterminée. Connaissant, par I'étude statistique
des objets, les épaisseurs et les longueurs d’onde, on peut ainsi remonter aux
viscosités des magmas coexistant.

Dans un dernier temps, la confrontation des résultats issus des deux
parties de I'approche : celle que I'on peut qualifier de thermodynamique et celle
reposant essentiellement sur des considérations mécaniques, permet de proposer
des valeurs pour les viscosités absolues des divers magmas interagissant. On peut
également contraindre leur évolution au cours du temps et du refroidissement en
estimant les taux de cristallisation au moment ol se produisent les phénomenes
d’instabilité gravitaire. On accéde donc ainsi & des considérations cinétiques
concernant I'histoire du réservoir magmatique qui peuvent permettre de mieux
approcher les phénoménes de formation des cumulats.

T
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II- DESCRIPTION DES FIGURES ETUDIEES

II,1- DESCRIPTION DES FIGURES

A la pointe Nord-Est de Guernesey, au lieu-dit Beaucette, on peut
observer de nombreuses figures trés particuliéres qui ont déja été décrites dans la
deuxi¢me partie de ce mémoire et dont je me contenterai de rappeler ici les
caractéristiques essentielles. Ces phénoménes remarquables présentent des
similitudes morphologiques avec les figures de charge sédimentaires, de la méme
maniére que les divers exemples cités au chapitre précédant. Ils s’expriment 2
diverses échelles, sous des formes différentes (Fig. II[-13) :

1) Des injections cylindriques de matériel leucocrate dans un épais lit de
méladiorite. Ces figures (pipes) pegmatitiques ont une longueur d’environ
deux métres et un diamétre décimétrique. Elles prennent naissance a partir
de niveaux leucocrates concordants dans le plan de litage, d’'une épaisseur
d’environ 50 centimétres (Fig. III-13a). L’espacement entre ces pipes est de
I'ordre de 50 centimeétres a 1 métre.

2) A la fois au dessus et en dessous de la "méladiorite principale" dans laquelle se
rencontrent les pipes pegmatitiques, se trouvent des "diorites veinées". Ce
type de roche correspond & une matrice de composition intermédiaire
(mésodioritique) parcourue de nombreuses veines leucocrates subparalléles
et concordantes dans la structure générale. Ces veines ont une épaisseur de 1
a 2 centimétres et sont espacées de 10 4 50 cm. Elles donnent naissance a
deux types de figures :

*des connections sub-verticales relient par endroits deux veines
superposées, ce qui donne & I'affleurement un aspect d’échelle posée
sur la tranche (Fig. III-13b). L’exposition des structures ne permet pas
d’établir si ces connections sont linéaires ou planaires. Leur épaisseur
est semblable a celle des veines qu’elles relient, soit de 'ordre de 1 a 2
centimetres.

* Les interfaces supérieures des veines sont systématiquement affectées
d’ondulations. Ces perturbations ont une amplitude centimétrique en

général et n’apparaissent que trés rarement a la base des couches

leucocrates (Fig. I1I-13c¢).
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Fig. ITI- 13 : Représentation schématique des
divers types de figures rencontrées &
Guemesey, aux abords de la Marina
de Beaucette. (a) Initiation des pipes
pegmatitiques & partir d'épais lits
leucodioritiques ; (b) Connections
verticales  joignant  des  veines
leucocrates paralléles ; (c) Interface
onduleuse au sommet d'une veine
leucodioritique.

Meladiorite Fig Ill-14 : Diagramme de Harker MgO =

Mesodiorite f(Si0,) illustrant I'homogénéité de
:l Leucodiorite : composition des mésodiorites, qui

sont constituées d’environ 60%

d’amphibole et 40% de plagioclase.
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Toutes ces figures, a la lumiére des exemples rencontrés dans la
littérature, font immédiatement penser 4 des phénoménes gravitaires. En effet,
elles mettent en cause des superpositions de roches alternativement mésocrates et
leucocrates, de compositions chimiques bien tranchées (Fig. III-14). On est donc
en droit de penser, intuitivement, que les magmas qui ont formé ces diverses
couches avaient des propriétés rhéologiques bien distinctes. A premiére vue, on
peut considérer que les gradients de densité qui ont présidé 4 la formation de ces
figures étaient inverses, puisque I'on voit les roches sombres s’enfoncer dans les
plus claires, qui elles-mémes s’infiltrent vers le haut dans les couches sus-jacentes.
On verra plus loin que les calculs de densité qui peuvent étre effectués confirment
cette hypothése. Nous sommes donc en présence d’un cas assez similaire 3 celui
des "champignons" de Fongen-Hyllingen (Thy et Wilson, 1980) ou de Rhum
(Young et Donaldson, 1985).

Le but de cette étude étant d’envisager de quelle maniére des objets
particuliers peuvent apporter des contraintes pour la reconstitution de 1’évolution
pétrologique d’une chambre magmatique, I'attention a essentiellement été portée
sur les phénoménes apparemment les plus simples que sont les interfaces
onduleuses des veines leucocrates. Les perturbations ont en effet des amplitudes
de I'ordre de grandeur de I'épaisseur des couches, et 'espacement des figures est
nettement plus grand que I'épaisseur des veines. C’est dans ce cas que les
simplifications qu'une étude physique par le biais de la mécanique des fluides
exige (Ramberg, 1981) ont le plus de chance d’étre acceptables.

Deux caractéres géométriques particuliers de ces perturbations sont a
souligner :

1) Les ondulations sont préférentiellement limitées aux interfaces supérieures des
veines, la base des couches étant nettement moins affectée. Les bordures
supérieure et inférieure sont donc dissymétriques par rapport au plan de
litage.

2) La direction d’extension des ondulations apparait perpendiculaire aux veines,

Cest & dire au plan de litage, dont le pendage moyen n’excéde pas 20° a cet
endroit. Cependant, lorsque les veines sont anormalement pentées, ou bien
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Fig. [1I-15 : Diagramme synthétique des différentes hypothéses envisageables pour rendre compte de
la formation des interfaces onduleuses observées @ Guemesey.

2

Fig. III-16 : Instabilités de courant cisaillant. (A) a linterface entre deux liquides immiscibles
(discontinuité nette de la densité); (B)dans un fluide stratifié présentant une variation
continue de la densité. Dans les deux cas, les gradients de densité sont normaux, avec les
liquides les plus denses disposés a la base. (Dessins d’aprés photos dans Tritton, 1977).
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que 'amplitude des perturbations est plus grande, on peut observer qu’en fait
le matériel leucocrate s’injecte dans la mésodiorite sus-jacente selon la
direction verticale.

I12- HYPOTHESES ENVISAGEABLES

A partir de la ressemblance de ces perturbations avec les figures de
charge sédimentaires et donc avec certains objets décrits dans d’autres complexes
lités, nous avons émis a priori I'idée d’un contréle gravitaire. D’autres hypothéses
peuvent cependant étre envisagées pour la formation de ces interfaces onduleuses
(Fig. I1I-15).

En premier lieu on peut songer a la déformation par plissement ou
boudinage de lits leucodioritiques consolidés. Des couches initialement limitées
par des bordures paralleles planes seraient soumises & une déformation
compressive (plissotement) ou distensive (boudinage). Bien que I'on n’observe pas
de critéres microscopiques de déformation dans les mésodiorites encaissantes, ceci
n’empéche pas d’imaginer cette hypothése: la déformation d'un magma non
totalement cristallisé peut étre accommodée par la fraction liquide et aucune
fabrique n’est alors observable dans la roche finale pourvu que la déformation ait
cessé lorsque 1’état solide est atteint. Cependant deux observations excluent une
telle hypothése. D’une part, nous avons insisté sur la dissymétrie des interfaces
supérieure et inférieure des veines. Or le plissement ou le boudinage d’une couche
"plate” produirait des perturbations symétriques le long des bordures, en phase
dans le cas d’'une compression, ou bien en opposition de phase lors d’un étirement.
Sauf cependant si les mésodiorites situées au dessus et en dessous des veines
leucocrates présentaient une forte différence de compétence. Un tel contraste
rhéologique n’est pas envisageable pour des roches de composition chimique
identique et dont la mise en place est quasiment synchrone. D’autre part, les taux
de raccourcissement ou d’étirement nécessaires pour produire de telles figures
doivent étre importants. Ils auraient donc forcément dii se manifester a plus
grande échelle. Or on n'observe nulle part dans le CPNG un champ de
déformation compressive ou distensive susceptible de produire de telles
contraintes. On peut donc exclure I'idée que les ondulations ont été formées par
compression ou étirement d’une couche réguliére originale.

Une autre cause envisageable serait l'intervention d’instabilités de
courant cisaillant, notamment le cas de linstabilit¢é de Kelvin-Helmholtz
(Fig. ITI-16). Ce phénomeéne se développe a linterface entre deux couches de
fluide animées de courants laminaires ayant des vitesses différentes (Tritton, 1977,
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p.209 ; Turner, 1979, p.94). Ce gradient de vitesse va induire une déformation
dissymétrique de linterface. Compte-tenu des connaissances actuelles sur la
dynamique des magmas, I'existence de courants laminaires a faible vitesse au
contact entre deux fluides magmatiques semble tout & fait vraisemblable. Que ce
soit & cause de phénomeénes de convection dans une couche limite ou bien de
Pinjection de liquides, on se trouve sans doute dans des conditions propices au
développement d’instabilités de Kelvin-Helmholtz. Cependant, ce phénomeéne
intervient en créant une asymétrie due au flux de matiére, ce que I'on n’observe
généralement pas dans nos exemples. Ce type de mécanisme ne peut donc étre
responsable de I'initiation des ondulations des interfaces des veines leucocrates,
mais il peut expliquer 'aspect en dents de scie de certaines figures rencontrées.

En conséquence, le seul mécanisme sérieusement envisageable pour la
formation des figures considérées est un phénomeéne d’instabilité gravitaire. La
superposition de couches de magmas de compositions chimiques différentes et
donc de propriétés rhéologiques différentes aboutira localement a Iexistence de
gradients de densité inverses correspondant donc a une configuration
potentiellement instable. Dans le cas ou une couche légére est intercalée entre
deux couches plus denses, des micro-diapirs vont ainsi se former qui seront
localisés a Pinterface supérieure ol le gradient de densité est inverse et non a la
base ou la situation est stable, d’oil la dissymétrie des figures. L’ascension des
doémes sera contrdlée par la direction verticale du champ de gravité qui est la
source de la force motrice du phénoméne.
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III- ELEMENTS DE RHEOLOGIE DES MAGMAS
ESTIMATION DE LA DENSITE ET DE LA VISCOSITE

I1L,1- NOTIONS DE BASE DE RHEOLOGIE

IT1,11- GENERALITES

La rhéologie (du grec rheos = courant et logos = discours) est 'étude
de la déformation (les changements de forme ou de taille) et de Pécoulement (la
vitesse de changement de la déformation) de matériaux soumis 2 des contraintes.

Les corps naturels, dont font évidemment partie les magmas dans leur
grande diversité, ont des comportements rhéologiques complexes et variés. On
peut distinguer deux cas extrémes :

i) les fluides visqueux idéaux qui se déforment de maniére irréversible, en

s’écoulant, lorsqu’ils sont soumis 4 un quelconque systéme de contraintes. Le
degré de déformation change continuellement avec le temps.

ii) les solides élastiques idéaux qui se déforment instantanément sans écoulement
lorsqu’ils sont soumis & un systéme de contraintes. La quantité de
déformation est directement proportionnelle 2 la contrainte appliquée. La
déformation élastique est complétement récupérable : le corps reprend sa
forme et sa taille initiales lorsque la contrainte appliquée est supprimée ; la
déformation est donc réversible.

Entre ces deux cas extrémes, on rencontre la vaste gamme des matériaux

plastiques qui ont les caractéristiques a la fois des fluides visqueux et des solides

¢lastiques. Si la contrainte appliquée n’excéde pas une valeur critique, qui
correspond 4 la "limite élastique”, le corps plastique se comporte comme un solide
¢lastique. Mais si cette valeur est dépassée, un écoulement plastique se produit et
le corps répond alors comme un fluide visqueux. Les magmas pouvant &tre
considérés comme des fluides en cours de solidification, c’est avec les modeles
visqueux et plastiques qu’ils sont le plus convenablement décrits (Chester et al,,
1985, chap. 5).

La classification conventionnelle de Iécoulement des corps
incompressibles et dont les propriétés ne changent pas au cours du temps est basée
sur la relation existant entre la contrainte cisaillante appliquée et la vitesse de
déformation d’un matériau soumis & un cisaillement laminaire simple 2 pression et
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surface A
_C // mobile
\ - u=du
|_—
! | fil d
' profii de
! = vitesse
dy '
]
X '
]
740 770 VG //////‘/////luz_o_
stationnaire
£=du
dy

Fig. III-17 : Diagramme des conditions du courant cisaillant simple stationnaire entre deux surfaces
paralléles d’aire A. Une contrainte cisaillante T est appliquée paraliélement @ la surface
supérieure, qui avance alors 4 la vitesse du. La surface inférieure, située a une distance dy en
dessous, reste stationnaire. La vitesse de cisaillement € a travers le fluide est égale @ du/dy.
(Chester et al., 1985).

4 Fluides visqueux 4 - .
- ~ Mateériaux plastiques

= en loi de puissance
=
=

®] n <1

E

s s

@ %'\\‘\\

= n >1
H 1déal

S [

NG
limite elastique
vitesse de cisaillement [s7] ¢ vitesse de cisaillement [s7] ¢

Fig. III-18 : Principales courbes rhéologiques d’écoulement. (Chester et al., 1985).
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température données (Fig. I1I-17). La contrainte cisaillante 7 est la force par unité
de surface agissant dans la direction de 1’écoulement sur des surfaces paralléles 2
cette direction. La vitesse de cisaillement é est donnée par le gradient des vitesses
a travers les couches en mouvement, perpendiculairement & la direction
d’écoulement (Chester et al., 1985). La résistance au mouvement 2 Pintérieur du
fluide est mesurée par la viscosité absolue :

ar

17 de

La courbe de 7 en fonction de € détermine le type de comportement
rhéologique du matériau observé (Fig. III-18). Ce comportement sera décrit par
une loi semi-empirique du type é = é(7,T,P,ty) ou 7 = 7(¢,T,P,t,y). T et P sont
les variables physiques température et pression, t est la variable cinématique
temps et y est une variable matérielle caractérisant le systéme. Suivant le type
d’expérience employé pour établir la loi semi-empirique décrivant le
comportement du matériau, on obtiendra 'une ou lautre des formulations
(Poirier, 1976).

I11,12- FLUIDES VISQUEUX

Dans le cas général, leur écoulement est représenté par une loi de
puissance. A pression et température déterminées, cette loi est du type :

T = K¢t

ou l'exposant n dépend du mécanisme d’écoulement mis en oeuvre (voir par
exemple Nicolas, 1984).

K est une constante si P et T sont fixés. Dans le cas général, pour un
fluide donné, le pression est négligeable en premiére approximation (Poirier,
1976). Dans ces conditions, K contient essentiellement un terme d’activation
thermique de la forme exp(Q/RT) ou Q est I’énergie d’activation de I’écoulement
visqueux et R la constante des gaz (voir par exemple McBirney et Murase, 1984).

La viscosité absolue s’exprime donc :
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On distingue le cas particulier des fluides newtoniens pour lesquels la
viscosité est constante, c’est a diren = 1,
La loi s’écrit plus simplement :

T = u €
etN=K=r1 /€
que I'on note  : la viscosité newtonienne

Ce cas particulier constitue une bonne approximation pour nombre de
fluides communs. Il sert souvent de base pour I’étude intuitive du comportement
des fluides (Chester et al., 1985).

I11,13- MATERIAUX VISCO-ELASTIQUES

Alors que les fluides visqueux se déforment de maniére irréversible,
aussi faible soit la contrainte appliquée, les corps plastiques ne le font que si leur
limite élastique est dépassée. Dans le diagramme 7 = f(¢€), ils se distinguent donc
des fluides visqueux en ne passant pas par l'origine.

Le comportement plastique est décrit par 'équation générale :

T = 7 + K ¢
y

On distingue le cas particulier ot n = 1, correspondant aux corps de
Bingham dont le comportement est équivalent au comportement newtonien au
dela de la limite élastique. Dans ce cas, 'équation générale se simplifie :

T = + 5
T, u €

pour 7 £ T 7b=oo

ol 7b est la viscosité de Bingham.

Les modeéles de comportement plastique combinent les comportements
élastique et visqueux, chacun agissant distinctement suivant le niveau de
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contrainte. Cependant, pour les matériaux réels, les deux comportements peuvent
opérer simultanément a des degrés divers.

IT1,14- SIGNIFICATION DE LA VISCOSITE

La viscosité représente la quantité d’énergie dissipée sous forme de
chaleur par un fluide lors de son mouvement, qui ne pourra pas étre récupérée
mécaniquement. C’est donc une mesure de la résistance a '’écoulement du fluide
lorsqu’il subit un cisaillement laminaire simple.

A cause du caractére non newtonien des fluides réels, on distinguera les

viscosités absolue et apparente.

II1,141- Viscosité absolue
La viscosité absolue est exprimée par ’équation :

dr

[

Elle mesure la résistance absolue du fluide au mouvement, & n’importe quelle

vitesse de cisaillement.

Pour les fluides visqueux décrits par une loi de puissance et pour les
matériaux plastiques au deld de la limite élastique, elle s’écrit donc :

n = n K ™!

Danslecasoun = 1, "I= K = pu.

I11,142- Viscosité apparente
La viscosité apparente d’'un matériel non newtonien est la valeur de la

viscosité calculée en supposant que le comportement est newtonien, a une vitesse
de déformation donnée.

Donc u' = a—
€

Pour un fluide en loi de puissance, elle s’écrit :
T K €"

é €

B2 TR ey 3 e | epane

BN



220
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Fig. III-19 : Interprétation graphique des viscosités absolue et apparente. (Chester et al.,, 1985 ).
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On voit que dans le cas d’un fluide newtonienouin = 1, u’ = K = p.

Pour un corps plastique :

T Ty+Ké“ T

€ € €

Considérons par exemple 'le cas d’un fluide quelconque (n<1 par
exemple). On peut interpréter graphiquement les viscosités absolue et apparente
(Fig. I11-19) :

B [ dar ] u' _ TA
Tl dée A é

I11,143- Viscosité dynamique et viscosité cinématique

En mécanique des fluides, on appelle souvent la viscosité d'un matériau

viscosité dynamique, par opposition a la viscosité cinématique qui est la viscosité
dynamique divisée par la masse volumique du matériau.

L'unité du syst¢me international pour la viscosité dynamique est le
Pascal-seconde [Pa s], mais on rencontre trés souvent I'ancienne unité du systéme
C.G.S qui est le Poise [P] et vaut 0,1 Pas. En ce qui concerne la viscosité
cinématique, l'unité S.L est le métre carré par seconde [m? 1], Punité désuette du

systéme C.G.S. est le stokes [St] valant 10# m?s'L, En régle générale, lorsqu’on.

parle de viscosité, il s’agit de la viscosité dynamique et dans tout ce qui suit, les
unités du systéme international seront employées.

I11,15- VISCOSITE DES MAGMAS

Dans le cas général, les magmas et les roches ne se comportent
malheureusement pas comme des systémes idéaux. Cependant, dans des cas un
peu particuliers, ils peuvent étre décrits avec une approximation raisonnable par
les comportements simples énoncés ci-dessus.

Par exemple, une roche magmatique quelconque se comporte comme
un fluide visqueux a I'échelle des temps géologiques, c’est & dire au moins 10% ans
qui est le temps caractéristique du rebond post-glaciaire pour lequel cette
assertion peut étre vérifiée (Turcotte et Schubert, 1982). Le manteau se comporte,
quant & lui, comme un solide élastique pour des temps de l'ordre de 1 a 10%
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Visqueux Plastique
< .
o~ 7
100
| | |
! i | > F
Pourcentage Solide

Liquide

. 1 remier seuil
rhéologi P .

éologique crilique de percolation
= second seuil

de percolalion

magma Q cristaux

Fig. III-20 : Evolution du comportement rhéologique d’un magma au cours de la cristallisation. F
désigne le taux de cristallisation = la concentration de phases solides en suspension.
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secondes et comme un fluide visqueux pour des temps de 1011 3 1017 secondes, soit
3000 ans a 3 Ga (Turcotte et Schubert, 1982).

En ce qui concerne les magmas, plusieurs cas sont A distinguer en
fonction des taux de cristallisation (Van der Molen et Paterson, 1979 ; Marsh,
1981 ; Nicolas, 1984) (Fig. I11-20) :

1) Un magma exempt de cristaux se comporte comme un fluide newtonien idéal.
Sa viscosité dépend de la composition chimique du liquide et de la
température. Le role de la pression peut étre négligé : Kushiro et al. (1976)
ont mesuré que la viscosité d’un magma andésitique ne décroit que d’un
facteur 2 entre 1 atm et 15 kbar & 1350 °C. Compte tenu de la précision des
calculs de viscosité qui avoisine en général un ordre de grandeur, on peut
considérer cette variation comme a peu prés insignifiante. Cependant la
pression joue un réle indirect important car elle contrdle la quantité d’eau et
d’autre volatiles pouvant étre dissous dans le magma (Dingwell, 1986 par
exemple). Ce facteur est dune importance capitale en pétrologie
magmatique.

2) Un magma en cours de cristallisation peut étre considéré comme un fluide
visqueux contenant une phase solide en suspension. Il peut se modéliser soit
comme un fluide newtonien dont la viscosité dépend de la viscosité du
liquide intergranulaire et de I'abondance de cristaux en suspension; soit
comme un fluide de Bingham possédant une limite élastique finie. Dans ce
dernier cas, les valeurs des limites élastiques mesurées dans les conditions
naturelles sont de Pordre de 10% a 103Pa (Chester et al, 1985). Un
comportement de Bingham est le modéle qui explique le mieux certains
phénomenes naturels comme la morphologie des coulées de lave ou le
transport de xénolithes (Turcotte et Schubert, 1982).

3) Lorsque le taux de cristallisation du magma augmente, on va atteindre une

limite critique correspondant a la transition entre le cas précédent de

Pécoulement d’'une suspension dense (des cristaux dans un liquide) au cas de
I'écoulement d’'une masse granulaire (du liquide entre des cristaux). Cette
transition correspond au moment ol va s’établir une continuité entre les
différentes particules solides et a partir duquel ce sont les interactions entre
les grains qui vont jouer un role prédominant alors que dans le cas d’'une
suspension dense, les déplacements étaient localisés dans la phase fluide
entre les grains. La transition entre ces deux types de comportements se
produit pour une fraction volumique critique de cristaux, aussi appelée le
"pourcentage rhéologique critique du liquide". La valeur de cette limite est
assez délicate 4 estimer car elle dépend notamment des caractéristiques du
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liquide (donc de la composition chimique de la roche finale) et de la forme
des cristaux. A la suite de Marsh (1981), on pourra accepter comme
pourcentage critique une valeur d’environ 60% de cristaux en volume, soit
40% de liquide. Van der Molen et Paterson (1979) vont méme jusqu’a
proposer 30 a 35% de liquide seulement comme valeur critique. Dans ce qui
suit, nous nous en tiendrons a I'estimation de Marsh, qui est également la
valeur acceptée par Frost et Lindsay (1988) (voir aussi Arzi, 1978). Au dela
du pourcentage rhéologique critique, le magma pourra donc étre considéré
comme un solide.

4) Lorsque la cristallisation atteint le pourcentage rhéologique critique, le magma
franchit ce que I'on appelle le second seuil de la percolation (Nicolas, 1984).
De visqueux, son comportement devient plastique. Si la cristallisation se
poursuit, on atteindra enfin le premier seuil de percolation, correspondant 2
la disparition de la continuité du liquide intergranulaire. Le milieu interstitiel
sera donc discontinu ce qui aura pour implication rhéologique de diminuer
nettement la vitesse de déformation de la roche.

En résumé, au dessus de 60 % de cristaux, le magma sera considéré
comme un solide, la porosité de la masse granulaire étant alors trop faible pour
permetire au liquide intergranulaire restant de s’exprimer en tant que tel. En dega
de cette valeur limite, le comportement du magma sera approché par une loi
newtonienne.

II1,2- ESTIMATION DE LA VISCOSITE DES MAGMAS

I11,21- PRINCIPE

Nous venons de voir que le comportement d’'un magma peu cristallisé,
en tout cas avec moins de cristaux que le pourcentage rhéologique critique,
pouvait étre approché par un modele de fluide visqueux newtonien. Il convient
néanmoins de noter que la présence d’une phase solide en suspension entraine
Papparition d’une limite élastique (Mc Birney et Noyes, 1979 ; Mc Birney et
Murase, 1984 ; Chester et al., 1985; Scarfe, 1986). Dans ce qui suit, nous
considérerons des magmas en dessous du pourcentage rhéologique critique (soit
renfermant moins de 60% de cristaux) et nous utiliserons donc le modéle simple
du comportement newtonien. La loi rhéologique des magmas sera donco = p ¢, la
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viscosité (newtonienne, dynamique) étant la constante de proportionnalité entre
contrainte appliquée et vitesse de déformation.

La viscosité d’'un magma dépend de nombreux facteurs que l'on peut
regrouper en deux ensembles : les facteurs diis au liquide et ceux liés 2 la présence
de cristaux.

En ce qui concerne les facteurs agissant sur la phase fluide, ce sont la
composition chimique du magma, représentée par la fraction molaire des oxydes
X, (y compris I'ean et les éventuels autres volatiles) et la température T. La
pression pourra étre négligée, comme on I’a vu plus haut. En toute rigueur, il
faudrait prendre en compte d’autres paramétres comme la présence de bulles de
gaz dans le magma, mais un tel facteur est absolument inaccessible dans la plupart
des roches magmatiques et nous n’en ferons donc pas cas. D’un point de vue
qualitatif, 1a viscosité d’un magma varie dans le méme sens que son "acidité" et en
sens inverse de la température et de la teneur en eau.

Les facteurs relatifs a la présence d’une phase solide en suspension se
limitent, en pratique, 4 'abondance (la fraction volumique F) de cristaux, qui
correspond au taux de cristallisation du magma. De maniére plus rigoureuse, il
faudrait prendre également en compte la taille des cristaux, ainsi que leur forme.
A cause de la difficulté a estimer la viscosité des suspensions de particules, ces
deux paramétres seront intégrés dans des lois empiriques et seule la fraction
volumique de cristaux (ou le taux de cristallisation) seront pris en compte. Plus la
phase solide sera abondante, plus la viscosité sera forte. Ainsi la viscosité d’un
magma va évoluer notablement au cours du refroidissement puisqu’une diminution
de la température va entrainer une modification de la composition chimique en
méme temps que I'apparition puis le développement de phases minérales. La
température agit donc directement (sur la viscosité de la fraction liquide) et
indirectement (sur 'abondance des cristaux).

On peut séparer le role de ces deux familles de facteurs en écrivant la
viscosité du magma :

b= pg X,
ou bien : 1ln(u) = In(p,) + In(ug)

avec: pu = {(X,T) = viscosité du liquide interstitiel
et:up = {(F) = viscosité relative due 2 la présence de cristaux.
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Le role direct de la température s’exprime par une loi d’Arrhénius
classique :

E
uo=Aexp[——]
RT

avec A = constante, E = énergie d’activation, R = constante des gaz et
T = température absolue. On retrouve donc la dépendance de la viscosité d’avec
I'inverse de la température.

Bottinga et Weill (1972) puis Shaw (1972) ont élaboré une démarche
empirique pour estimer la viscosité des magmas subliquidus, donc la viscosité de la
phase liquide dépourvue de cristaux en suspension, ou encore la viscosité du
liquide intergranulaire dans le cas d’une suspension fluide. Shaw (1972) aboutit &
la formulation suivante : ‘

104
In(sy) = |

- 105 ] S - 6.4
T

[o]
T X (87 Xg0)

avec : S =
1 - X

sio2
ol X; désigne la fraction molaire de 'oxyde i
et ol Si° est une constante qui prend les valeurs suivantes :
6.7 pour Al,O,
34  Fe, 04 FeO et MgO
45 CaOetTiO,
28 Na,0etK,O
20 H,0

La valeur de la viscosité obtenue par I’expression de Shaw est exprimée
en poises c’est & dire en unité C.G.S. Il faut diviser cette valeur par 10 pour la
convertir en Pa s.
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D’oti 'expression que nous utiliserons :

4
10 Xes
S102 .
In(pg) = [ — - 1.5 ] [ _ ] = Xis® - 8.7

T 1 - Xgj02

avec j  en PasetTenK.

I11,22- ROLE DES CRISTAUX EN SUSPENSION

En ce qui concerne le rdle des cristaux, de nombreuses tentatives ont
été effectuées pour calculer la viscosité d’une suspension de particules en fonction
de la concentration de ces particules.

Pour une suspension de particules sphériques a trés faible
concentration (de ’ordre de 1 %), la formule d’Einstein :

pp=1+25¢
(' est la concentration des particules en suspension)
est considérée comme théoriquement correcte (Marsh, 1981 ; Chester et al., 1985)

Pour décrire le comportement des suspensions a plus forte
concentration en particules, plusieurs formulations sont envisageables : Marsh
(1981) utilise une équation due & Roscoe :

P‘R =(1-R (I,)-Z.S
Lorsque @ tend vers 1/R, pp tend vers linfini, ce qui traduit le passage a I'état
solide. Dans le cas d'un magma, 1/R doit étre ajusté en fonction du pourcentage
rhéologique critique. Nous avons vu précédemment qu’on pouvait retenir une
valeur de 0,6 pour ce paramétre, soit R = 1,67.

Constatant que les mesures de la viscosité de deux magmas (un basalte
tholéiitique hawaien et une dacite du Mont St-Helens) a divers taux de
cristallisation sont largement supérieurs aux valeurs prédites par les équations ci-
dessus, Mc Birney et Murase (1984) font appel a une formulation dérivée d’une
équation de Sherman. Ils prennent en compte la taille des cristaux, considérée -a
juste titre- comme un paramétre déterminant. Ils proposent donc I’équation
suivante :

0.011 D

In(uy) = - 0.15
R 71/3 _ 1
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Fig. III-21 : Diagramme comparatif de la viscosité relative en fonction du taux de cristallisation
calculée d’aprés diverses équations : M : Mooney, K : Krieger et Dougherty, R : Roscoe, E :
Einstein. SHD et MLB désignent les données expérimentales de Mc Bimey et Murase (1984).
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avec D = diametre moyen des cristaux en pm
et & = concentration des cristaux (fraction volumique).

Cette formule pose un certain nombre de problémes :

1) In(pg) doit tendre vers 0 quand @ tend vers 0. Ceci implique ici un diameétre
moyen négatif,

2)In(ug) tend vers linfini lorsque & tend vers 1 alors que nous avons vu
précédemment qu’il était plus raisonnable d’envisager une cristallinité
critique de 0,6.

3) Si & et D tendent vers 0, alors In(pg) tend vers une valeur négative.

4) Enfin, McBirney et Murase (1984) ont ajusté les divers coefficients de leur
formule & partir des données expérimentales obtenues sur une dacite du
Mont St-Helens. L’accord entre les valeurs calculées et mesurées laisse
supposer un diamétre moyen des cristaux 4 peu prés constant (de l'ordre de
0,2 2 0,3 mm) quel que soit la concentration des cristaux. Cette idée est
irréaliste compte-tenu de ce que la taille des cristaux doit varier en fonction
du taux de cristallisation (donc de la concentration en cristaux).

Pour toutes ces raisons, cette approche est difficile employer et ne sera donc pas

retenue ici.

Jeffrey et Acrivos (1976), dans le cadre d’une étude des propriétés
rhéologiques des suspensions de particules, font appel 4 deux formulations
introduites initialement par Mooney et par Krieger et Dougherty qui sont
respectivement :

B®
o [
1l - K&

up = (1 - K g)7B/K

De méme que pour la formule de Roscoe employée par Marsh (1981), le
coefficient K dépendra du pourcentage rhéologique critique choisi. Dans le cas
présent, on prendra K = 1/0,6. Quant au facteur B, Jeffrey et Acrivos (1976)
préconisent la valeur 2,65.

La figure III-21 représente l'allure des différentes courbes de K en
fonction de la concentration en cristaux, notée F. Sont également figurées les
données expérimentales utilisées par McBirney et Murase (1984). On voit que
celles-ci sont assez loin des diverses courbes pour des concentrations inférieures a
40%. En fin de compte, nous retiendrons la formulation proposée par Jeffrey et
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Acrivos (1976) a partir de I'équation de Mooney, qui est la moins éloignée des
données expérimentales.

Nous disposons donc de deux équations nous permettant d’estimer la
viscosité d’'un magma, en tenant compte du rdle critique des cristaux en

suspension :
b= HBo * MR
avec: 4
10 X s
02 s
In(py) = [—-1.5] [—-il—— S X1 Si° - 8.7
T 1 - Xsio02
et : 2.65 F
_ |
1 - (F / 0.6)

Compte tenu de la vaste gamme des viscosités des magmas et des
valeurs élevées pouvant étre atteintes, on choisira souvent d’exprimer la viscosité
dynamique en unités logarithmiques.

I11,3- ESTIMATION DE LA DENSITE DES MAGMAS

e e e e e e ———

Aprés la viscosité que nous venons d’étudier, l'autre propriété
fondamentale pour notre étude est la densité. C’est en effet le sens des gradients
de densité qui va déterminer la stabilité d’'un systtme multi-couches. D’ol la
nécessité de pouvoir estimer avec une précision raisonnable la densité des magmas
qui est trés différente de celle des roches qui en dérivent.

Il convient tout d’abord de rappeler que la masse volumique d’un corps
correspond a la masse d’une unité de volume de ce corps. Elle se calcule donc en
divisant la masse du corps par son volume et s’exprime en kg m~, Quant a la
densité il s’agit de la masse volumique divisée par la masse volumique de l'eau.
Cette derniére quantité étant peu différente de 1000 kg m?3, la densité d’un corps
est donc & peu prés un millieme de sa masse volumique. C’est ce qui explique que

Pon a souvent tendance a confondre la densité d’avec la masse volumique
exprimée en g cm™, 'unité C.G.S.
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I11,31- PRINCIPE

La masse volumique d’'un magma peut s’exprimer sous la forme :

p=V

r

Zm,
avec : Mr=—m’n—,j— et Vr=ZXi-Vi
M

ol m, m, = poids de I'oxyde i,j dans le liquide,

Mj = masse molaire de I'oxyde j,
X, = fraction molaire de I'oxyde i,
V. = volume molaire partiel de 'oxyde i.

1

Les sommations sont faites sur les oxydes SiO,, Al Og, Fe, O, et/ou FeO, MnO,
MgO, CaO, N a,0, K,0 et TiO,,.

Si le calcul de M, ne pose pas de probléme, il n’en va pas de méme de
celui des volumes molaires partiels qui ont fait Pobjet de nombreuses publications
(Bottinga et Weill, 1970 ; Nelson et Carmichael, 1979 ; Bottinga et al., 1982, 1983 ;
Mo et al,, 1982 ; Lange et Carmichael, 1987).

Le volume molaire partiel dépend de la pression, de la température et
de la composition chimique du liquide :

ov; av; oV,
dv; = '8'17) dT+(W) dP+[a—nlj} dny

La question essentielle est de savoir quelle influence exerce réellement
chacun des paramétres et donc quels sont ceux que l'on peut éventuellement

négliger.

II1,32- ROLE DE LA COMPOSITION CHIMIQUE

Cette question a fait 'objet d’'une assez vive controverse. Bottinga et al.
(1982,1983) ont établi que le constituant critique est I'alumine, dont le volume
molaire partiel dépend de la composition chimique totale du liquide, & la
différence des autres oxydes. Ghiorso et Carmichael (1984) réfutent cette assertion
que ses auteurs maintiennent avec la plus vive fermeté (Bottinga et al., 1984).
Lange et Carmichael (1987) réconcilient les parties en proposant que le volume
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molaire partiel de 'alumine soit constant, mais que ce soit celui de l'oxyde de
titane qui varie en fonction de la composition globale du magma. Mo et al. (1982)
ont étudié plus particuliérement le réle de Fe,O,, mais ils ne parviennent pas 2
dégager de conclusions catégoriques.

En conséquence, nous retiendrons ici 'approche de Bottinga et al.
(1982, 1983) qui nous semble la mieux documentée, étant basée sur 248
expériences.

Bottinga et al. (1982, 1983) proposent la formulation suivante :

J 3]

PX Xj

X X: K- ]

_ (o] *
Vr = Exi Vi + XA |:V +XA

avec: V_ = volume molaire du liquide a la température de référence (T),
V.® = volume molaire partiel de I'oxyde i,
V*, Kj = constantes,
Xj = fraction molaire de I'oxyde j.

et ou les indices prennent les valeurs suivantes :
i = tous les oxydes sauf AL,O,,
j= Al,O4, Na,0, K,0, Ca0, FeO,
A = AL O,

I11,33- ROLE DE LA TEMPERATURE

Elle peut s’exprimer sous la forme :

V = V. exp (a [ T-T,. ] )

ol @ est le coefficient de dilatation thermique du liquide,
T la température considérée,
T, la température de référence,
V_ le volume molaire & T..

Le r6le de la température sur la densité est certain et divers jeux de
valeurs pour le coefficient de dilatation thermique sont disponibles dans la
littérature (p.ex. Bottinga et al, 1983; Lange et Carmichael, 1987).
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Essentiellement par un souci de cohérence entre les divers paramétres adoptés,
nous retiendrons I'expression proposée par Bottinga et al. (1982, 1983) :

J ]

EXj

x Z Xs K )]

= o} *

ou o = coefficient de dilatation thermique partiel a T,
Ko a* = constantes.

11 convient de noter que les divers coefficients de dilatation thermique
partiels ne sont approchés qu’avec une assez forte erreur.

1I1,34- ROLE DE LA PRESSION
On peut 'exprimer par :

V.= Vy exp ( =8 [ P-Pp ] )

ol B est le coefficient de compressibilité du liquide,
P la pression considérée,
P_la pression de référence,
V. le volume molaire 3 P_.

Le role de la pression sur le volume d’un magma est certain (Scarfe et
al., 1979), mais les coefficients de compressibilité sont trés difficiles a évaluer avec
une précision convenable et peu de données sont disponibles pour les liquides
silicatés (Bottinga et al., 1983). Bien que Lange et Carmichael (1987) proposent
une étude de ce probléme, nous en resterons toujours au modéle de Bottinga et al.
(1982, 1983) qui n’intégrent pas l'effet de la pression. Cette simplification est
supportable dans notre propos, dans la mesure ol les phénoménes qui nous
intéressent peuvent étre considérés comme se produisant a pression constante Par
ailleurs, les magmas mis en jeu ont des compositions chimiques relativement
voisines, ce qui limite linfluence d’une éventuelle dépendance entre la
compressibilité et la composition. Comme nous nous attachons essentiellement
aux gradients de densité, une estimation relative de la densité des magmas sera
suffisante.
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Entrée de la composition
du liquide initial

DENVIS

Calcul de la
répartition du fer

Entrée HQ, lempérature ‘

Calcul de la
densité

Faut il tenir
compte des cristaux ?

non

Entrée de la composition
des cristaux

Entrée de la fraction
volumique des cristaux
et de leur taille

Calcul dela
composition du
liquide résiduel

Calcu! de !a viscosité du liquide seul

Calcul dela
viscosité relative

Affichage des résuRaﬂ

Fig. I11-22 : Algorithme du programme de calcul des densités et des viscosités des magmas.
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I11.35- CALCUL DE LA DENSITE

En combinant les équations énoncées ci-dessus a partir des travaux de
Bottinga et al. (1982, 1983), on aboutit & la formulation suivante :

2 X5 K

lo] *
X3 Vi Xy (V4 X,

(= Xia

o}

*

J

PN Xj

J

' * 353
+ Ky (VT o+ Xy

ok

S XsK.

)]) (T—Tr)]
= Xj

Cependant, I'analyse de Bottinga et al. (1982, 1983) ne s’applique qu’a
des liquides silicatés secs. Or en ce qui nous concerne, si 'on peut raisonnablement

négliger I'effet de la pression, il nous faut par contre tenter d’intégrer le role de la

teneur en eau des magmas.

Aussi, bien que ce ne soit pas trés rigoureux car les paramétres

thermodynamiques reportés ci-dessous n’ont pas été mesurés dans de telles

conditions, nous avons tenu compte du constituant H,O comme un oxyde

supplémentaire en prenant comme valeur du volume molaire partiel 17 cm>.mol™!
(Silver et Stolper, 1985).

On utilisera donc les parameétres suivants :

: O

+ O
Vi al Kj
sio, 26.75 0.1 10:2 0
Tio, 22.45 | 37.1 10 0
al,6, s | —20.0
Fej03 | 44.40 | 32.1 1077 0
Feb 13.94 | 34.7 10 -58.0
Mno 14.13 | 15.1 1072 0
MgO 12.32 | 12.2 1072 | -37.8
cao 16.59 | 16.7 1072 | - 8.5
Na,O 29.03 | 25.9 10:? -11.4
K,0 46.30 | 35.9 10 -48.1
H50 17.00
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A °4H,0
* °bHy
2.70 T—
260 + J T C-e-—__e_____ P _"‘;":"“' BASALT
250 1 0 it MT. HOOD
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240 t : ' . ' $ >
A 1250 1300 1350 1400 1450 1500
270 T+ VINAL HAVEN DIABASE e~ Valeurs mesurées
0 s =22 Valeurs calculées
260 + 07 e ] —_—
250 + + + + — °
1250 1300 1350 1400 T [ C]

Fig. III-23 : Comparaison des valeurs calculées de la densité de quelques magmas avec les valeurs
mesurées rapportées par Bottinga et Weill, 1970.

Basalte  Andésite Rhyolite
i
| ’ : 4 log
& s el
1250 °C 1 otm

—— voleurs colculées T, sy ot Bicvins, 1985)

Fig. III-24 : Viscosités des basaltes, andésites et rhyolites calculées a partir de compositions

moyennes (Cox et al., 1979).
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T, = 1400 °C
v* = 41.92 cm3 mo1”?
a* = 87.48 1072 °c7}
K, = -2.282 107> cm3 mo1™1,cc7?

111.4- DESCRIPTION DU PROGRAMME DE CALCUL UTILISE

Afin d’automatiser les calculs de la viscosité et de la densité des
magmas, un programme a été réalisé sur micro-ordinateur, écrit en Turbo-Pascal.
La figure III-22 en représente 1’algorithme.

Une fois donnée la composition chimique en éléments majeurs du
magma considéré, ainsi que la teneur en eau et la température, on calcule la
densité a I'aide de la formule du paragraphe IIL3.

Si la cristallisation de minéraux en suspension est a prendre en compte,
la composition du liquide résiduel est calculée en soustrayant au liquide initial les
éléments prélevés par les cristaux, & partir de la composition de chaque phase
minérale et de leur fraction volumique.

Puis on calcule la viscosité de la phase liquide, c’est a dire le liquide
initial il n’y a pas cristallisation, sinon la composition du liquide intergranulaire.
Dans le premier cas, on calcule ensuite la viscosité relative due a la présence de la
phase solide en suspension.

Afin de tester la validité de ce programme, la densité calculée pour
divers magmas étudiés expérimentalement disponibles dans la littérature a été
comparée avec les valeurs mesurées (Fig. III-23). L’écart maximal obtenu est de
Pordre de 2%, ce qui est de I'ordre de grandeur de l'erreur acceptée par les divers
auteurs. v

Par ailleurs, la viscosit¢é de magmas basaltiques, andésitiques et
rhyolitiques a été calculée (Fig III-24) a partir d’analyses moyennes de ces roches
(Cox et al., 1979). Les résultats obtenus sont en parfait accord avec les valeurs
mesurées disponibles dans la bibliographie (Ryan et Blevins, 1987).
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25 ‘
Iog (}J) i 20 + lOg (p)
1
! _
E
20+ -emr 1% H20 - Lig. interst, !' — Xvar-Tvar
-—= 1% H20 -visc. globale g'.' 151 |7 Xvar- T fixe
— 6% H20- Lig. interst. i' e Xfixe - Tvar
18+ | . g% H20-visc. globale I — Xfixe -7 fixe

104 /]
.
//I Il _:
51 ey
Y F
0O 10 20 30 40 50 &0 :
(a)
Fig. III-25 : Influence de divers paramétres sur la viscosité d’un magma dioritique (exprimée en
fonction du taux de cristallisation).
(a) Test du role de l'eau.
(b) Test du role de la température (T) et de la composition du liquide interstitiel (X).

Densite
2.39 —2 W 2.40
2.29 88-2 L1 2.34
2.40 \ 2.39
2.31 '
2.41
2.38 2.32
2.38 -

Résultats des calculs de densité pour les divers échantillons de diorite veinée.

' Fig. III-26:
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Nous considérerons donc que les résultats obtenus donnent une
estimation satisfaisante de la densité et de la viscosité des magmas et cet outil a
€té employé pour les divers échantillons provenant de Guernesey.

I11,5- RESULTATS

Dans un premier temps, afin de tester I'influence des divers parameétres
sur la viscosité, plusieurs tests simples ont été effectués. La figure II[-25 représente
la viscosité en fonction du taux de cristallisation du magma.

Le schéma (a) exprime le role de la teneur en eau. Sont figurées la
viscosité globale du magma chargé de cristaux en suspension (u) et la viscosité du
liquide interstitiel (), pour un magma dioritique contenant 1 et 6 % d’H,0. On
remarque que le magma le plus hydraté a une viscosité pouvant étre 100 fois plus
faible que le magma ne renfermant que 1 % d’eau. Ceci illustre un fois encore le
role fondamental des fluides.

Au cours du refroidissement d’'un magma, trois paramétres vont varier :
la température (T), la concentration en cristaux (F) et la composition chimique du
liquide résiduel baignant les cristaux (X). On peut estimer la température du
magma correspondant 4 un taux de cristallisation quelconque 2 l'aide des
méthodes décrites au chapitre V de la deuxiéme partie de ce mémoire. Quant 2 la
variation chimique du liquide résiduel, on la calcule simplement en soustrayant au
liquide initial les constituants entrant dans les cristaux. Le schéma (b) illustre
I'importance de ces trois paramétres au cours de la cristallisation d’'un magma
dioritique. Sont figurées quatre courbes de la viscosité globale (1) du magma :

1) Composition et températures variables. C'est le cas le plus réaliste.

2) Composition variable et température fixe.

3) Composition fixe et température variable.

4) Composition et température fixes. Dans ce cas, seuls les cristaux en suspension
agissent sur la viscosité. '

La position relative des différentes courbes traduit que la diminution de
la température et I'évolution de la différenciation conduisent A une augmentation
de la viscosité. Méme si I’écart maximal entre les quatre courbes apparéit limité
dans le diagramme logarithmique, une différence sensible apparait entre les
diverses valeurs de la viscosité dés que l'on atteint des taux de cristallisation
importants. Ainsi, pour 50% de cristallisation, I’écart entre les estimations
extrémes est de I’ordre de 10° Pa s.

Ce programme a été utilisé pour estimer les densités et les viscosités
des divers magmas identifiés dans le Groupe dioritique de Bordeaux du CPNG. Le
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role de la température a été pris en compte a I'aide de la méthode d’estimation des
températures liquidus proposée dans la deuxiéme partie de ce mémoire. Les
résultats sont exprimés dans le tableau ITI-26. Les densités calculées avoisinant des
valeurs de 2.35, la précision que I'on peut leur attribuer est de 'ordre de +0.05.

En ce qui concerne les diorites veinées, la densité moyenne des
mésodiorites est 2.40 et celle des leucodiorites 2.30. Il se confirme donc que l'on
est en présence de syst®mes gravitairement instables, mettant en jeu une
superposition de magmas présentant un contraste de densité net. La viscosité des
magmas mésodioritiques est de Pordre de SPa-s et celle des magmas
leucodioritiques avoisine 20 Pa-s, soit un contraste mésodiorite-leucodiorites de
1/4. Cette valeur est conforme a ce que I'on attend au vu de la composition
chimique, les magmas basiques étant classiquement plus fluides que les magmas
acides.

Pour les diorites litées que 'on rencontre au Sud de la Marina de
Beaucette, qui sont constituées de 6 niveaux dioritiques de compositions
différentes séparés par des limites nettes, les résultats des calculs de densité ne
laissent pas apparaitre d’évolution réguliere de la base vers le sommet. On ne peut
donc pas expliquer ces roches comme résultant de la cristallisation simultanée
d’une superposition de liquides. Par contre, on peut imaginer un phénomene de
mise en place progressive vers le haut, une couche se formant alors que la couche
sous-jacente était partiellement cristallisée, donc plus dense. On obtiendrait ainsi
une configuration stable, qui rendrait bien compte de la morphologie de ces
diorites litées.

Enfin, dans le cas des roches de la Marina de Beaucette, le magma a
partir duquel se forment les pipes (27E) a une densité qui n’est pas
significativement différente de celle des méladiorites sus-jacentes (27A). Si 'on
veut invoquer le role de la gravité dans la formation de ces structures, il faut
supposer 1) soit que les méladiorites étaient partiellement cristallisées, donc plus
denses lors de l'injection des pipes ; 2) soit que le magma formant les pipes était
plus léger a cause, par exemple, d’'une teneur en volatiles plus forte que celle que
I’on a supposé (6% d’H,0).
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IV.- CARACTERISTIQUES GEOMETRIQUES
DES FIGURES D’INSTABILITE GRAVITAIRE

Lors de I'étude de terrain, un certain nombre de figures d’instabilité
gravitaire ont été sélectionnées pour déterminer statistiquement leurs
caractéristiques géométriques, c’est 4 dire I’épaisseur moyenne des couches et la
longueur d’onde des perturbations ‘développées aux interfaces leucodiorite-
mésodiorite.

IV,1- EPAISSEUR

Les figures ont été photographiées perpendiculairement au plan de
litage, soit dans un plan proche de la verticale, compte-tenu du faible angle de
pendage du litage magmatique des diorites. Ces photographies ont ensuite été
numérisées, & 'aide d’'un programme mis au point par Isabelle Coat (CAESS,
Rennes), afin d’obtenir une représentation discréte des interfaces. En d’autres
termes, cela signifie que l'on transforme une structure naturelle continue (les
contours d’une . interface) en une représentation constituée d’une série finie de
points caractérisés par leurs coordonnées cartésiennes (en x et en y) par rapport a
un systéme de référence quelconque. Ce jeu de coordonnées va pouvoir étre traité
par diverses méthodes numériques d’intégration ou d’analyse spectrale.

Six veines leucocrates ont ainsi été étudiées, appelées B, C, D, E, F et
G. Dans un premier temps, on peut déterminer I’épaisseur des couches en
estimant l'intégrale de la représentation de Iinterface supérieure et en lui
soustrayant la valeur de I'intégrale de la représentation de linterface inféricure.
On obtient ainsi une estimation de la surface de la veine leucocrate qui, divisée
par la longueur de la portion de veine étudiée mesurée directement sur le terrain,
donne une valeur de I'épaisseur moyenne du lit leucodioritique. Les épaisseurs
moyennes calculées sont les suivants :

couche B C D E F G

h (cm) 1.05 2.10 1.34 3.31 1.38 2.35
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IV2- LONGUEUR D’ONDE

Dans un deuxiéme temps, on peut estimer la longueur d’onde des
perturbations des interfaces supérieures, qui est le paramétre fondamental de
I’étude. Pour cela, le recours 2 une méthode d’analyse spectrale est nécessaire.

IV21- PRINCIPE DE L’ANALYSE SPECTRALE

L’analyse spectrale repose sur le théoréme de Fourier qui dit que toute
fonction périodique peut étre représentée par une série de fonctions sinusoidales.

Soit une fonction sinusoidale quelconque de la forme :
Yy = Agcos(kb-o,)
On peut aussi I'écrire :
Yy = Ay [ cos(k8) cos(e,) + sin(k8) sin(e,) ]
& Yy = Ay cos(e,) cos(kb) + sin(¢,) sin(k6)

& Yy = o cos(kd) + Bk sin(k8)

ag = Ay cos(ey)

avec Bk = Ay sin(e,)

D’ou Pexpression découlant de la relation de Fourier :
Y = 2, ay cos(k) + b, sin(ke)
K

Soit lalongueur d’onde de la fonction étudiée et x la variable ; 'expression
générale devient :

Y() = ki:“O akcos[%fzxj + Bksin[ %x]

Dans I'étude pratique des interfaces, la fonction n’est pas continue,
mais est représentée par un échantillonnage de N points distincts et la somme
portera alors sur un nombre fini de valeurs k. k est appelé le nombre d’onde de la
fonction élémentaire. Dans I'analyse spectrale d’'un systeme fini (de longueur L),
on considére que le signal total (-0 < x < +) est une superposition périodique de
systéme fini. On a donc implicitement une longueur d’onde L correspondant &
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k =1 et k représente le.nombre de périodes de la fonction sinusoidale élémentaire
compris dans I’échantillon de la fonction périodique étudiée.

Y(n) = }:‘; akcos[%l\(l—"x] +Bksin[%x]

Les coefficients de ’équation sont alors :

N-1
oy =% z Y(n) cos Zkn ]

37X
n=0 N
B = § %, Y sin[ 3%)
n=0

et on peut calculer :

2 2
Ak = o + Bk
qui est I'amplitude de I'onde associée au nombre d’onde k. A, représente donc
Pimportance relative de la composante sinusoidale élémentaire de nombre d’onde
k, dans le spectre des fréquences correspondant 2 la fonction périodique étudiée.

SiTon étudie le spectre d’une fonction sinusoidale simple (Fig. I1I-27a),
le spectre de fréquence obtenu qui comprend donc en abscisse le nombre d’onde k
et en ordonnée l'amplitude A, comporte un pic unique puisque la fonction
périodique initiale est exactement sinusoidale. k = 5 indique que Péchantillon de
la fonction étudié comprend S périodés.

Lorsque I'on effectue ’analyse spectrale d’une fonction non sinusoidale,
le spectre de fréquence est plus complexe. Voici par exemple le cas d’une fonction
cycloide (Fig. III-27b). On observe un pic principal correspondant 3 un nombre
d’onde de 5 indiquant la présence de 5 cycles dans I’échantillon de la fonction
¢tudi€. Ce pic correspond 4 la fréquence fondamentale du spectre
(w0, =2rk, /T). 1l est accompagné d’une série de pics d’amplitude plus faible
correspondant aux fréquences supérieures (aussi appelées harmoniques
supérieures) du spectre (@, = 27k, / T ). L'amplitude des pics du spectre décroit
lorsque k augmente. Les nombres d’onde forment une suite (5, 10, 15, 20...) du
type k; = k_(i+1).

Considérons une autre fonction périodique non sinusoidale, comme par
exemple une onde carrée (Fig. III-27¢). On retrouve le méme type de spectre de
fréquence que dans Pexemple précédent avec un pic principal (k, = 4) et une série
de pics supérieurs (k; = 12, 20, 28...) dont les nombres d’onde associés sont cette
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Fig III-27 : Exemples de spéctres de fréquence de quelques fonctions périodiques simples.
(a) sinusoide ; (b) cycloide; (c) onde carrée; (d) sinusoide redressée + onde carrée. Pour
chaque cas, la courbe supérieure représente la fonction originale y = f(x) et la courbe

inférieure est une partie du spectre de fréquence Ay = f(k).
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fois du type k; = k (2i+1). L’existence de fréquences supérieures traduit donc le
caractére non sinusoidal de la fonction périodique

Si on s'intéresse maintenant a une fonction périodique constituée de la
superposition d’un signal carré et d’une sinusoide redressée (qui se comporte de la
méme maniére qu'une cycloide) de longueur d’onde différente, le spectre de
fréquence obtenu va donc livrer deux familles de pics (Fig. I11-27d):

1) une famille correspondant i la composante carrée : k) =4detk =k (2i+1);

2) une famille correspondant a la cofnposante sinusoidale redressée : k, =35 et

k; =k (i+1).

La juxtaposition des pics correspondant aux fréquences fondamentales donne alors
un pic apparent pour k = 4,5. Clest 'examen des fréquences supérieures qui
permet de distinguer les deux familles de pics et donc de discerner les deux
composantes. Si ce pic & k = 4,5 était une fréquence fondamentale, on devrait
rencontrer une série de pics supérieurs soit pour k = 9, 13.5, 18, 22.5...( k (i+1))
soit pour k = 13.5, 22.5, 31.5...( k,(2i+1)), ce qui n’est manifestement pas le cas.
Le spectre total est donc constitué de la superposition des spectres de chacune des
composantes de la fonction périodique originale.

IV,22- RESULTATS

Pour réaliser lanalyse spectrale des bordures des veines
leucodioritiques, une méthode de Transformation de Fourier Rapide (FFT = Fast
Fourier Transform) a été employée. Il s’agit d’un algorithme classique,
fréquemment employé dans de nombreux domaines ayant recours a l’analyse
spectrale (cf p.ex. Davis, 1986).

Le programme qui a été réalisé, en Turbo Pascal, fait appel a une
procédure de calcul de FFT commercialisée par Borland (Turbo Pascal Numerical
Methods Toolbox, version 4.0). On obtient directement les parameétres o, et By &
partir desquels on calcule 'amplitude Ay

Six veines leucodioritiques ont ainsi été traitées (Fig. IT1-28).
L’amplification des phénoménes gravitaires conduisant a des perturbations non-
sinusoidales, les spectres de fréquence obtenus sont complexes, constitués de
nombreux pics d’amplitudes diverses, traduisant la présence d’une superposition
de fonctions élémentaires constituées de fréquences fondamentales et de
fréquences supérieures. Pour tenter de discerner les diverses composantes, il faut
considérer chaque pic et voir §'il peut étre relié & un autre par une loi du type
k; =k (i+1) ou k, = k (2i+1). Pour cel3, on peut s’aider d’une technique simple
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Couche B

PA B2 [ poa yri i A ppe

T

Couche C

Fig. ITI-28 : Résultats de I'analyse spectrale des six couches étudiées. Pour chaque couche est
représentée l'allure de la couche numérisée et le spectre de fréquence associé. L = longueur de
la couche étudide, h = épaisseur moyenne. Les nombres d’onde des fréquences

fondamentales sont notés.
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Couche D

Couche E

Fig. ITI-28 : Résultats de I’analyse spectrale
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consistant a calculer tous les dénominateurs des pics k;, puis  voir §il existe un (ou
plusieurs) dénominateur commun qui correspond alors 3 k. Ensuite, on vérifie sur
les spectres si cette valeur de k_ peut effectivement é&tre une fréquence
fondamentale, c’est 4 dire, notamment, si ses harmoniques supérieures ont des
amplitudes décroissantes, plus faibles que le pic fondamental.

La figure ITI-28 représente pour chacune des 6 couches étudiées,
Iallure de la couche digitalisée et le spectre de fréquence obtenu. Pour la couche
B, par exemple, on rencontre un prenﬁer pic de forte amplitude pour une valeur
du nombre d’onde d’a peu prés 4,5. Le pic suivant (k = 8-9) peut-étre considéré
comme une fréquence supérieure du pic fondamental précédent (k; = 2k). Par
contre, le pic obtenu pour k = 11 a une amplitude forte et ne peut s’interpréter
comme une fréquence supérieure. Il s’agit donc d’une deuxiéme fréquence
fondamentale. Tous les pics suivants, d’amplitude moindre, peuvent se rattacher
au corteége des pics supérieurs de I'une ou de l'autre fréquence fondamentale ainsi
définies. On peut donc considérer Pinterface étudiée comme résultant de la
superposition de deux fonctions périodiques de longueurs d’onde différentes. Les 5
autres couches ont été étudiées de la méme maniére et les nombres d’onde des
fréquences fondamentales identifées apparaissent sur la figure IT1-28.

Un résultat essentiel de cette étude est que pour 5 des 6 couches
considérées, on peut mettre en évidence deux fréquences fondamentales,
traduisant la superposition de deux fonctions élémentaires de longueurs d’onde
distinctes.

Soit L la longueur de la portion d’interface analysée. Le nombre d’onde
k exprime le nombre de cycles présents dans la fonction périodique originale. La
longueur d’onde de la composante sinusoidale de nombre d’onde k est alors

A=L/k

Comme souvent en physique, on préférera considérer des paramétres
sans dimension. Aussi, plutét que de s'intéresser a la valeur directe de la longueur
d’onde, nous utiliserons dans tout ce qui suit le rapport A/ h, soit la longueur
d’onde divisée par I'épaisseur moyenne de la couche. Par abus de langage, lorsque
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Fig. ITII-29 : Allure des couches F et G. (Dessin réalisé a partir des couches numérisées).
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par la suite on parlera de "longueur d’onde" il faudra entendre "longueur d’onde sans
dimension". Ces valeurs s’expriment bien évidemment sans unité.

Pour les six couches étudiées, les résultats obtenus sont les suivants :

couche k L h /h
B 4 62 15.5 1.05 14.8
11 5.6 5.4

c » 2.5 40 16.0 2.10 7.6
6 6.7 3.2

D 3.5 52 14.8 1.34 11.0
9 5.7 4.3

E 3.5 47.5 13.6 3.31 4.1
F 5 45 9.0 1.38 6.6
11 4.1 3.0

G 4.5 73.4 16.3 2.35 6.9
8.5 8.6 3.7

Avant toute discussion de ces résultats, il faut s’interroger sur leur
précision.

A_L . AMWh) AL Ak, Ah
Ekh ¥ o CLT R TR
Le paramétre le moins bien maitrisé est le nombre d’onde k. On peut considérer

que Ak = 1 soit grossierement Ak /k 0,1. Nous admettrons donc que le rapport
A/ h est estimé a 10 % prés en moyenne.

Les veines leucocrates F et G superposées sur le terrain, paralléles et
espacées d’une vingtaine de centimeétres (Fig. III-29). Il est trés intéressant de
constater que dans les deux cas on obtient des résultats identiques (aux erreurs
prés) soit A/ h = 7 et 3,5.

Tous ces résultats peuvent é&tre représentés de maniére graphique
(Fig. III-30). La détermination des fréquences fondamentales de chaque couche
fait une grande part a Pinterprétation et chaque cas pourrait &tre discuté. Il semble
néanmoins trés raisonnable d’admettre la convergence des résultats pour les 6
exemples qui se prétaient i cette étude. Ceest sur la base de Iinterprétation
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globale des données que 'on peut donc admettre que les interfaces supérieures
des veines leucodioritiques sont caractérisées par la superposition de deux
composantes périodiques élémentaires de longueurs d’onde différentes.

Quantitativement, on peut donc distinguer une petite longueur d’onde
(M) d’environ 3, assez bien définie, et une grande longueur d’onde (A ), moins bien
contrainte, mais dont la valeur moyenne est d’environ 10. Dans les calculs qui
suivent, nous retiendrons les intervalles suivants :

2 < <4

A
8 < A <13
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V- ETUDE NUMERIQUE
DE LA CROISSANCE DES DIAPIRS

La derniére partie de 'approche proposée pour estimer les viscosités
relatives des magmas coexistants fait appel aux modéles numériques d’étude de la
croissance des diapirs. En effet, le phénomeéne diapirique peut étre étudié de
maniére théorique 4 l'aide de parametres sans dimension. Le comportement des
systémes peut alors étre considéré quelle que soit ’échelle de taille : le processus
sera identique qu’il s’agisse de structures kilométriques comme les dOmes saliféres
ou les plutons granitiques, ou bien centimétriques comme les figures de charge
sédimentaires ou les instabilités étudiées ici.

V,1- APPROCHE EXPERIMENTALE

Nous avons fait appel aux travaux de Ramberg (1981) qui consistent en
une étude théorique basée sur des concepts de mécanique des fluides, étayée par
une démarche expérimentale. Les expériences pratiquées concernent des fluides
peu visqueux et visent & étudier les processus de formation des diapirs dans des
conditions de géométrie et de rhéologie homogénes et réguliéres: les niveaux
flottables (moins denses) et les surcharges (les couches plus denses sus jacentes)
ont une épaisseur régulidre et une composition homogenes. Les résultats
expérimentaux renseignent sur le contrdle de P'initiation des structures, les
relations entre épaisseur et taille des domes ainsi que sur leur vitesse d’ascension
en fonction des différents paramétres géométriques et rhéologiques.

Les expériences rapportées par Ramberg (1981) ont été réalisées dans
des récipients rectangulaires en plexiglas, remplis d’une couche d’huile comme
source (le milieu flottable) et d’'une couche de sirop visqueux comme surcharge.
Lorsque le systéme est stabilisé avec un gradient de densité normal (I'huile au
dessus), la boite est rapidement retournée et le systéme devient instable. S’il existe
des hétérogénéités comme des bulles d’air ou des variations irréguliéres de
I'épaisseur des couches, I'initiation des démes sera controlée par ces irrégularités.
Cependant, dans le cas ou la source est exempte de bulles et ou les couches ont
une épaisseur uniforme, faible par rapport & la longueur de la boite pour
minimiser les effets de bord, plusieurs observations peuvent étre réalisées.

Des ondulations d’axe horizontal se forment tout d’abord a V'interface,
initialement plane, mais gravitairement instable. L’amplitude de ces ondulations se
développe d’abord lentement, puis de plus en plus rapidement. Treés tot, des
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bombements assez régulitrement espacés apparaissent le long des rides. Ces
bombements deviennent ensuite des diapirs circulaires qui s’élévent rapidement
vers le haut de la surcharge. Les rides formées au début de I’évolution s’organisent
parallélement aux parois de la boite et sont régulierement espacées d’'une distance
dépendant de I’épaisseur de la source et du contraste de viscosité entre les deux
milieux. Dans des boites rectangulaires, 'extension des ondulations se fait suivant
le plus grand coté du réservoir, dans un récipient circulaire, les rides s’incurvent
parall¢lement 4 la circonférence.

Des expériences réalisées en faisant varier I'épaisseur de la source
indiquent que la vitesse d’ascension des domes augmente rapidement avec
laugmentation de I’épaisseur de la source. De plus, la viscosité des matériaux
intervient aussi : moins les matériaux sont visqueux, plus rapide est I’ascension.
L’augmentation de I’épaisseur de la source entraine également un accroissement
de 'espacement entre les rides puis entre les diapirs formés le long des rides. Le
diamétre des domes ainsi que leur espacement semble varier linéairement avec
I'épaisseur de la source.

V.2- APPROCHE MECANIQUE THEORIQUE

V.21- PRINCIPE

Dapproche théorique, basée sur le comportement mécanique des
fluides mis en jeu, développée par Ramberg (1981) vise & obtenir des informations
sur:

1) la longueur d’onde dominante (qui contréle I'espacement des domes et des
rides) ;

2) la vitesse d’ascension des déflexions en fonction des paramétres géométriques et
rhéologiques des systémes.

La théorie sera applicable quel que soit le nombre de couches et le sens
des divers gradients de densité, sous réserve que les simplifications suivantes soient
acceptables :

1) les substances ont un comportement newtonien. Nous avons vu au chapitre
précédent que cette approximation était supportable dans le cas qui nous
intéresse. Si les milieux impliqués ont un comportement de Bingham, c’est 4
dire possédent une limite élastique finie, ceci signifie que les perturbations
devront avoir une amplitude et/ou une longueur d’onde minimale avant de
pouvoir se développer.
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2) Les termes inertiels dans les équations de la mécanique des fluides sont
négligeables. Autrement dit, les forces d’inertie sont trés petites devant les
forces gravitaires. Ceci est certainement valide compte-tenu de la trés faible
vitesse des phénomeénes.

3) Le rapport amplitude sur longueur d’onde des perturbations de P'interface doit
étre petit. Ceci signifie que la méthode dans son ensemble est applicable aux
seuls stades initiaux du développement des rides et des diapirs.

4) Le champ de gravité est orthogonal. Le litage magmatique des diorites étudiées
ayant un faible pendage, cette condition peut é&tre considérée comme
vérifiée.

Les travaux expérimentaux ont permis de vérifier que la distribution des
domes est déterminée lors des stades précoces de I'évolution des perturbations,
Cest 4 dire lorsque les amplitudes sont petites devant les longueurs d’onde. Ceci
autorise a considérer que, compte-tenu de la troisi®me condition évoquée ci-
dessus, la méthode prédira convenablement I'espacement des structures mais que
Pestimation des vitesses d’ascension ne sera applicable qu’aux stades initiaux
(Ramberg, 1981). D’autre part, la confrontation des résultats théoriques avec ceux
des expériences ou bien des observations de cas naturels permet de vérifier que ce
sont bien les perturbations qui ont la plus forte vitesse d’amplification qui se
développent préférentiellement (Ramberg, 1981). Ceci conforte la validité de la
méthode, méme dans le cas ol les corps n'ont pas un comportement tout 3 fait
newtonien. En effet, si les matériaux possédent une limite élastique finie, le fait
que les ondulations doivent avoir une amplitude minimale avant de se développer
ne prédétermine pas quelles perturbations évolueront plus rapidement par la suite.
Ainsi, des ondulations préexistantes ayant une faible vitesse d’amplification
compte-tenu des propriétés géométriques et rhéologiques du systtme ne
donneront pas nécessairement naissance aux structures principales. Donc, méme si
le comportement d’'un magma quelconque est en réalité plus proche d'un type de
Bingham que d’un type purement newtonien, la prédiction des longueurs d’onde
dominantes restera valide. Par contre, I'estimation de la vitesse d’ascension sera
faussée dés que I'on dépassera les stades initiaux du phénomeéne.
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V.22- EQUATIONS GENERALES DE LA MECANIQUE DES

FLUIDES

D’une maniére générale, I'écoulement dun fluide visqueux
incompressible est décrit par I’équation de Navier-Stokes. Cette équation s’écrit en
coordonnées cartésiennes dans un repére (O,i,j,k) :

v
ot
ol V = vitesse de Pélément de volume de fluide

+@ V=L Vp+R V2V +¢ M)

p = masse volumique
p =pression
n = viscosité dynamique

g =accélération de la gravité

. 6 Popé 9>, 03,0 ‘1:
etou V est operateurnabla:a i +a,_1 +a57

% étant la dérivée partielle par rapport au temps

Cette équation est la généralisation & un élément de fluide visqueux du
principe fondamental de la dynamique (ou deuxiéme loi de Newton) qui établit
que la somme des forces s’exer¢ant sur un point matériel est égale 2 la variation de
la canntité de mouvement du point par rapport au temps :

d(mV)

Dans I’équation de Navier-Stokes,
WV (3.7)v-D¥
VYT

est la dérivée particulaire de la vitesse v par rapport au temps, cC’est 4 dire la
dérivée prise en suivant le mouvement de ’élément de fluide le long de sa
trajectoire ; -y p représente les forces de pression, 1 2V les forces visqueuses et g
les forces de pesanteur. D’autre part, I'é1ément de fluide doit vérifier 'équation de
continuité d’un fluide incompressible :

V=0 )

<l

Les contraintes s’exercant sur 'élément de fluide peuvent étre décrites
par le tenseur des contraintes :

ov, dv,
ik =-P &k +n %, T %, 3

ol &;, est le symbole de Kronecker qui vaut 1 si i=k et 0 sinon.
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On peut donc distinguer les contraintes normales et tangentielles :

v,

°ii=°i='p+2n§_x_: (4)
% a£)=Ty=N 8_x;+8—xi (3)

Comme il a été précisé plus haut que l'on négligera les forces
inertielles, 'équation de Navier-Stokes peut se simplifier :

Vp-E=p V¥ (6)

Ot
o3

Compte-tenu de la symétrie des phénoménes gravitaires considérés, on
peut restreindre 'étude & un espace 4 deux dimensions, c’est & dire & un plan

vertical.

Dans un repére cartésien (O,x,y) ol y représente la direction verticale
comptée positivement vers le haut, le mouvement du fluide peut étre décrit par les

trois équations suivantes :

op _ (8% 2%u

a—x=n[;d;2‘+—52 . (M
) a2 a2

-5%+Pg=n[8—;2,+gy'l2’ (8)
du ov

ox *ay” 2

oil u et v représentent les composantes horizontale et verticale de la vitesse V.

V.23- APPLICATION AUX PHENOMENES DIAPIRIQUES

Ramberg (1981) applique ces équations générales aux cas des systémes
constitués d’un empilement de couches homogenes d’épaisseurs (h), densité () et
viscosité (u) déterminées (Fig. IT[-31). Les couches sont numérotés de 1 a2 n+1
vers le bas, 'interface de numéro k étant donc située entre les couches k et k+1.
Les couches sommitale (1) et basale (n+ 1) peuvent éventuellement étre infinies ;
si le systéme est supposé 2 l'air libre, il suffit de prendre une épaisseur infinie pour

BRI T

R e

Ay 7§

i Firos 'y} | e e s g

LT



259

h, et une viscosité et une densité nulles. Le modeéle théorique tel qu’il est utilisé ci-
dessous est applicable aux systémes constitués d’au moins trois couches c’est a dire
deux interfaces.

Considérons une couche i d’épaisseur h (Fig. III-32 ). Son interface
supérieure sera donc référencée i-1 et I'inférieure i. Le mouvement de l'interface
dans le plan vertical (x,y) peut étre décrit par une perturbation sinusoidale du

type :
y=¥ sin(wx) (10)
avec y=amplitude

et o =%:£ ol A=longueur d’onde.

(le choix d’'une fonction sinus est totalement arbitraire et I'on pourrait tout aussi
bien utiliser une fonction cosinus). La vitesse de changement de 'amplitude des
perturbations s’exprime alors :

a9
v=5’t-’=x7sin(mx) (11)

Dans I’étude de la dynamique des fluides, on fait parfois appel, pour
simplifier les calculs, & la notion de fonction de courant (cf p.ex. Ramberg, 1986 ;
Turcotte et Schubert, 1982). Soit ¢ la fonction de courant telle que :

9 2
é—i—)=v et %=-u (12)

Alors, si ¢ est une dérivée totale :

v _2( 23 o/%)_ o Ty,
ox "9y~ ox| oy ) *oyl ox ) = Bxoy taxoy "
La fonction de courant ¢ vérifie donc ’équation de continuité (9).

D’autre part, dérivons les équations (7) et (8) par rapport a y et x,
respectivement :

2

9p 2’u @
7 = ou
()=>8x8y n[8x28y+ay3

)

8 = 82p [83 N

op _ | oy, oy
ox 9y ox3  oxoy?
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Fig. IlI-31 : Représentation schématique d
Pépaisseur de la couche i dont Vinterface supérieure est référen
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Fig. ITI-32 : Vitesses instantanées de changement de I'amplitude normale (v) et de lamplitude
tangentielle (u) au sommet (indice s) et & la base (indice b) d’'une couche visqueuse. Les
courbes en pointillés indiquent la position des sommets des vecteurs-vitesse dont les origines
sont situées le long des interfaces planes.
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83v, *v 3% o

‘ol:——=+ - -—==0
don ax3 8x8y2 ax? oy ay3

et d’aprés (12) :

a%[%x?%%[%%] -8x6238y(-g_$) '%('%Jﬂ

4
o)
- ok

a'%¢ @
2 24) +—q;=0
dx29y? oy
Ainsi, dans le cas de I'écoulement plan d’un fluide visqueux incompressible, la

fonction de courant doit satisfaire a la relation :

4 4
4 0¢ 9¢ B¢
Vig=—70+2—5——5+—=0 13
¥ ox* ¥ ox? ay* * ay? (13)
connue sous le nom d’équation biharmonique.

L’étude de I’écoulement d’un fluide se raméne donc 3 trouver une

fonction de courant appropriée.
Pour celd, on réalise une analyse périodique en posant :

$(x,y) = ¢’(y) cos (wx)

on a alors :
2 4
oy 'y’
() + 202 — + ot =0
¥y o2 O o

C’est 4 dire une équation du 4° ordre qui admet 4 solutions :

+ +
e= " et y-e"my

On aboutit ainsi 4 des fonctions de courant de la forme :

p=ye £y [ xcos(wx) = Bsin(wx)] + e oy [ v cos(wx) * & sin(wx) ]
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De plus, comme

du Ov_
x oy

alors si u est en cosinus, v sera en sinus.

Dans son étude, Ramberg (1981) aboutit ainsi & des expressions des
composantes u et v de la vitesse :

u=[ Ae” +Be™ + Cye™ + Dye'my] cos(wx) (14)

V= [ Ae”-Be™ + C[ y-al,- ]ewy - D( y+(13 )e'my] sin(wx) (15)

ou A, B, C, D sont des coefficients dépendant des conditions aux limites.

Au sommet de la couchei,ona:

{ Vv = Vg sin(wx)

u =g cos(wx)

ety = 0 d’oil, d’aprés (14) et (15) :

v,=A+B (16)
2, =A-B-$+2 (17)

A la base de cette méme couche :

{ V= Vg sin(wx)

u =ig cos(wx)

En posanty = -h dans les équations (11) et (12) il vient :

U= Ae @l ¢ Bevl . Chewh . Dhevh (18)
vp=Ac " Be*n .C( hel Jeh+ D( hd Jeuh (19)

La résolution du syst¢me formé par les équations (16), (17), (18) et (19)

conduit aux coefficients A, B, C et D en fonction des vitesses U, Vg, Uy et vy,

[ERY Srped Py a1 Pt ez
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Les distributions des vitesses qui interviennent dans les coefficients A,

B, C et D sont liées aux contraintes normales et tangentielles agissant sur les
interfaces. D’apres les équations générales (4) et (5) :

0
oy=-p+2pa—; (20)

et vy = n [ H+3y ) @1

Calculons d’abord la contrainte tangentielle au sommet et 4 la base de la couche.

T=p [g—xv+g—;] =p [a%\?sin(wxh%ﬁ cos(wx)]

=p ( o V cos(wx) + %yll cos(wx) ]

donc 1 =p (m\?+%§;] cos(wx) (22)

d’'aprés (15) : v=Ae" -Be ¥ + C( y-% ]emy- D( y+(lo Je'wy
d’aprés (14) : 1 =Ae™ + Be*” + Cye"” + Dye™™”
d’ol

%Ey =Awe”” - Boe ™ + Cuye™ + Ce®” - Doye ™Y + D’

en remplacant v et %% par leurs expressions respectives dans (22) il vient :
1=2p0 (Ac” - Be™ + Cye™” - Dye™”) cos(wx) (23)

Au sommet de la couche,y = Q et :

9= 2pow (A - B) cos(wx) . (24)

Alabase,y = -het:

15 =200 [ Ae® - Be¥h + Cyer@h . Dye‘”h] cos(wx) (25)
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Intéressons-nous maintenant aux contraintes normales :

. oV
g = Zp%-p = 2psm(mx)a—§,-p
dapres (15) : v=Ae”-Be + C(y-d Je? - D y+a Je*

d’ou : % = Awe™ + Boe ™ + Coye"” + Duye ™’

0 2 2
ctdapris 8) : o = » [2727} g

o) 2.
d’ou : ap =p [Z—y‘;-mzv] sin(wx) - pg

En intégrant ces équations a x fixé

2-
p = psin(ex) fﬁ_‘l dy - pw?sin(wx) f[vdy - pg fdy

oy?

2.
Soit : p=m [fudy-mzf\‘/ dyJ sin(wx) - pgy + P,

ay?
82\'} 2 - . o . n
e p=up f—dy-w Jvdy | sin(ex) - pgy sin(wx) + P

ay?

On calcule chacune des intégrales indéfinies :

0

(27) = ;y‘é = m2[ (A+% )ewy- ( B-% ]e'wy+ Cye™ - Dye'my]

2.
d’ou: fg;z‘—’dy = o[ Ae”” +Be™ + Cye™” + Dye™ ]

(1= fv dy=a[ Ac*+Be™+C(vd )¢+ D( y2)e |

(26)

27)

(28)

(29)

(30)
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En insérant (29) et (30) dans (28) on obtient alors :
p=2u(Ce" - De™) sin(wx) - pgy sin(wx) + P,

A T’aide de (27) et (31) on obtient en fin de compte :

o=2u[ Awe” + Boe™ + Clwy-1)e™ + D(wy+1)e™ ]sin(wx) + pgy sin(wx) + P,

Au sommet de la couche,y = 0 d’ou :
og=2p [Aw + Bw - C + D] sin(wx) + pgyS sin{wx) - fJS

etalabasey = -hdol:

op =2 [ Awe™®" + Bue®™ - C(wh+1)e™" - D(wh-1)e*" ]sin(wx) + ogy, sin(wx) - by,

(3D

(32)

(33)

(34)

En introduisant dans le syst¢me formé par les équations (24), (25), (33) et (34) les
valeurs des coefficients A, B, C et D que I'on peut calculer a partir des équations
de vitesse, on obtient directement des relations entre les contraintes et les vitesses

a la base et au sommet de chaque couche.

Pour établir les relations vitesses - contraintes dans ’ensemble du

systtme, on s’appuie sur la continuité qui doit exister entre deux couches

superposées, a travers leur interface commune.
Continuité des contraintes :

TBi = T8,i+1 l<i<
OB; =05, .1 =1=1
Continuité des vitesses :
Up: =Uc: | =U-:
Bi S,i+l i 1<i
o & - % <i<n
{ VBi = Vs,i+1 = Vi

Continuité de ’amplitude :

Y5:=Yp 11 =Y

(35)

(36)

(37)

PO v T o S

£ oy v 0 e

PO PR I o Gt

TTTH TR




266

En combinant ces équations avec les expressions de 7 et o, on aboutit & un
systéme d’équations avec u, et v, en inconnues et qui peut s’écrire sous forme
matricielle :

(3] (V] = [¥;] 1< i,j € 2n , (38)

avec .

Vore1 = %
Voke2 =g

et

Yok =0
Y2k+2 = qk yk

pour 0 <k <n-1

et avec
P, -P
k “k+l
q ghy,
k 2]'lk+ *

. e s s s g _ e
Si la couche basale est infinie, c’est a dire sih_, ; = », on remplace q,, par q’ ainsi
défini :
p_-p
n_n+l
q =55 8h
k 2 pn+l n

La matrice [Aij] est une matrice bande dont les composants dérivent
des relations contraintes - vitesse. Pour un systéme & n interfaces, on obtient ainsi
une matrice carrée 2n x 2n dont les éléments prennent les valeurs suivantes :

2nh. .
avec ¢; = —y— et 1<i<n-1

ch = cosinus hyperbolique et sh = sinus hyperbolique

B 2¢i sh o

1
an: 4= —_—
21-1,2i-3= " 2
1 ch 2¢,-1-20,

ii_ 2<1>i ch o, - 2sh 4

a4: A=+ —_————————
2i-1,2i-2 H. 2
l-l Ch 2¢1 = 1 - 2¢1

2
2
22i1,2i-1 = 2 YR — 3

a0 e R et pivavy
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o SB2%, - 20, ,fi sh2e-2e
201,21 7 tE )

' 1
ch2o;,,-1-20;,; " ch2e;-1-20

20;,1 she;
3
Ch 2¢i+l - 1 _2¢i+l

Di.1,2i41 =

2¢;,, che,  -2sho,
2
Ch 2¢l+l - 1 - 2¢l+l

Di1,2142 =

B b l2 (¢ ch¢+sh¢)
3,23 ‘u__ﬁl‘

ch2e,-1- 2¢

2

K h1+1 2¢ish¢i
i 22=THE - B 2
i+ ch2¢, - 1-2¢,

L [sh 20,4 +2¢1+1]+ ko % (sh 2¢i+2¢i]

2,2i-1 = TTh 3
P choey,,-1-200, UM cnog gog
3 3
o '2¢i+1 Hy h1+1 2d”i
A5,2i = 3t Th . . 2
ch2¢, ,-1-20,, ™ 71 ch 2o, -1 -2¢;

2d>1+1 ( i+l ch d"'1+1 +sh ¢1+1]

0242141 =
ch2o., -1-20,

2
-20;,1 sho;,,

)

Ch 2¢1+1 - 1 - 2¢1+1

A4 2142 =

Tous les autres éléments de [A; ] sont nuls.

N

Quelques cas-limites sont a distinguer lorsque les couches supérieures ou

inférieures sont infinies :

51h1 =

-2,

31-1= - 2
ch2¢2-1-2¢2

EERE E e vt g ety
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Ay = 7 +h,
ch2o,-1-26, By
0, (sh20,+20)) n,

ch26,-1-26, 2

2.1

2%,

Po2="—"— 7

S1 hn+1 =

2
L 20

n n
)
Fnel cpy 2 -1-20,

B sh2e¢, - 20,

2
Fnelchoe -1-26

An-1,20-1 7

An-1,2m = 1+

. Py 20, (¢, cho,+shep)
2n,2n-37 "B

2
ch2e -1-26,

2
Py 20 she,
0,270

)
n+l oh 2 -1-20,

w0 (sh2e,+2¢,)
Anm1=%t 1

2
n+l ch2e -1-26,

3
B 26

a __'n n
2n,2n—H 2
nlch2e -1-26,

A T'aide de Péquation (38) on obtient ainsi des expressions pour les vitesses u; et v;
en fonction des rapports de viscosité u, / u. , 1, des rapports d’épaisseur h; /By, et
des longueurs d’onde A/ h.

11 est commode de scinder équation (38) en deux :

: v qi i

i={ Mg, J Y 39)
et

_ u ql .

4= Kig, } 9% “0)
ou

v |Agi 251

(b N

Care ercay (o4 S

I I i I P ey
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[Aai,a]

i AL

ol |A| estle déterminant de la matrice A et |A_

I est le cofacteur de a

B’

cesta

dire le déterminant de la matrice obtenue en enlevant la a®™€ Jigne et la gome

colonne de [A], multiplié par (-1)**4.

En fait [k", ] et [ku .] sont deux parties de [A 1], 1a matrice inverse de
[A]. [k"-.] est la matrlce formee des colonnes de numéros impairs de [A1], alors

que [k% ] est formée des colonnes de numéros pairs.

D’aprés (38) :

vfé(k‘;flq—lJ 9%

= ij -4 ig k; ;;_
4.2

s

n)

(41)

est la vitesse de changement de ’amplitude relative. Elle dépend des rapports de
viscosité et d’épaisseur, ainsi que de la longueur d’onde. Pour un syst¢me donné,
dont les paramétres rhéologiques et géométriques sont fixés, v / y ne dépend que

de la longueur d’onde par l'intermédiaire de ¢ = 27h /1.

i v y
@1 = —_qul avec K = le q—ly

d’ou en intégrant :

. _0
yj:yj eXp (K59, t)

e
o0
< |__‘<1
[
e
o
il
Mz
I
.QI_,Q
<

.
1]
—
.
I
—
—
.

iy
]
‘M

(42)
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Fig. III-33 : Courbes du facteur de croissance K 1= f(¢ 5) pour un modéle & 2 couches. Les courbes
correspondent & différents contrastes de viscosité [ 1/“2 Les maxima indiquent les valeurs
A/h - des perturbations dominantes. (D’aprés Ramberg, 1981).



271

Ceci peut s’écrire sous forme matricielle :

K, q/a)] [y = (K] [y] (43)

Donc Kj représente les n valeurs propres de la matrice [k"ji q;/q,] et y; les vecteurs
propres correspondants. Parmi ces n valeurs, la plus importante est celle qui donne
la valeur maximale au terme exp (K q, t) de Péquation (42). Nous I'appellerons
"facteur de croissance", noté K;. A cette valeur correspondra en effet la vitesse
d’amplification maximale de la perturbation.

[K1} = Max([K)

Donc si q; < 0, ce qui signifie que @, < ¢,, soit un gradient de densité
normal au niveau de la premiére interface -c’est le cas d’'un systéme ou l'on
considérerait une surface libre- alors K; < 0. Dans le cas contraire d’un gradient
inverse, alors K, >0.

D’apres (43), la matrice des Y; correspond au vecteur propre de
11 V.. §;/q;]- En calculant ce vecteur propre on peut donc estimer les amplitudes
relatlves des perturbations.

Pour rechercher les longueurs d'onde qui se développent
préférentiellement, c’est a dire celles qui ont la plus forte vitesse d’amplification,
on calcule pour un syst¢tme de conditions géométriques et de viscosités données
les différentes valeurs de K, en fonction de &, c’est a dire h, /A . Les maxima de la
courbe K; = 1(#;) correspondront aux valeurs recherchées de la longueur d’onde.

Voici a titre d’exemple (Fig. I1-33) les résultats obtenus dans le cas d’'un
systtme constitué de 2 couches, la couche supérieure étant plus dense et
d’épaisseur infinie. Les différentes courbes K; = f(#;) correspondent a différentes
valeurs des contrastes de viscosité p, / i, On observe la présence systématique
d’un pic indiquant la longueur d’onde préférentielle. Lorsque le rapport des
viscosités passe de 0 & 100, la longueur d’onde (en fait la longueur d’onde sans
dimension A/ h,) varie de 2,96 & 12,93.

D’autres modeles multi-couches plus complexes indiquent la possibilité
d’obtenir plus d’une longueur d’onde dominante. Considérons par exemple le cas
d’un modéle a deux interfaces constitué d’'une couche supérieure dense d’épaisseur
infinie, surmontant une couche plus légere, elle-méme reposant sur une couche
basale de méme épaisseur et encore moins dense. Lorsque le contraste de viscosité
varie, on voit qu’a partir d’'une courbe classique a4 un seul maximum, apparait
progressivement un second maximum qui va devenir rapidement prépondérant (sa
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Fig. I1I-34 : Courbes K; = f(¢2) pour un modéle & 3 couches. Les chiffres portés sur chaque courbe
indiquent le contraste de viscosité |4 1/ My = i 2/[.1. 7 Noter la présence de deux maxima
distincts pour des contrastes de viscosité entre 6 et 100.

7

A =317 v, 1y, =10/100
A=1592 y, Iy, =100/83

Fig. II[-35 : Développement de deux perturbations contemporaines avec des longueurs d’onde
différentes. Ce cas correspond & celui de la figure 34 pour des contrastes de viscosité de 10.
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vitesse d’amplification devenant la plus forte), pour enfin ne plus étre que le seul a
subsister (Fig. III-34). Ainsi, dans ce cas de figure, pour des conditions assez
précises, peut-on observer deux longueurs d’onde contemporaines. Le calcul des
vecteurs propres permet d’estimer les amplitudes relatives de chacune des
composantes de la déformation de I'interface. On peut en déduire l'allure que
prendront les couches dans un cas quelconque (Fig. I11-35).

Y.3- DESCRIPTION DU PROGRAMME DE CALCUL

Le programme nécessaire au calcul des longueurs d’onde dominantes a
été écrit en Turbo Pascal (Fig. III-36). 1l calcule le facteur de croissance K; pour
100 valeurs de @ de 103 & 6,28, soit 1< A/ h<6,28-10%3, pour un systéme
constitué de plusieurs couches d’épaisseurs, viscosités et densités données.
Compte-tenu de cette gamme de valeurs extrémes, couvrant 3 ordres de grandeur,
les points de calcul sont choisis en progression logarithmique plutét que
réguliérement espacés, afin de minimiser les artefacts numériques.

Pour chaque valeur de &, la matrice [A] est calculée conformément aux
éléments a5 énoncés au paragraphe précédent. Cette matrice est ensuite inversée
et partitionnée pour obtenir [kvji]° Enfin, les valeurs propres de [k"ji q;/q,] sont
recherchées.

Dans un deuxi¢me temps, la courbe K, = f(2) obtenue est dérivée afin
d’obtenir les valeurs précises de @ correspondant aux valeurs maximales de K| ; ces
valeurs sont ensuite réinjectées dans la premiére étape de calcul pour préciser K
ainsi que pour calculer les vecteurs propres associés.

Enfin, la courbe K; = f(&) est tracée a I'écran, les résultats pouvant étre
automatiquement archivés dans un fichier de résultats.

Les procédures d’inversion de matrice, de recherche des valeurs
propres et vecteurs propres et de dérivation ont été empruntées aux Numerical
Methods Toolbox du Turbo Pascal

V4- RESULTATS

A T'aide de ce programme, nous nous sommes intéressés aux domaines
d’existence des longueurs d’onde en fonction des propriétés géométriques
(épaisseurs) et rhéologiques (densités, viscosités). Des diagrammes peuvent &tre
réalisés, correspondant a chaque fois & une configuration géométrique et a des
gradients de densité déterminés. En abscisse et en ordonnée sont portés divers
contrastes de viscosité qui sont les facteurs que 'on cherche 2 contraindre. Les
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Entrée des données

* nombre d'interfaces
* épaisseur
densité
viscosité

de chaque
couche

Matrice

Calcul des éléments
aj de [A]

Valeurs propres

* inversion de [A]
* partitionnement
* calcul des vecteurs propres
* calcul des valeurs propres

* tri des valeurs propres

<—< ¢ =0001a6.28 <_

Dérivation
Recherche des maxima

de K= 1p)

Réinjection

Fig. III-36 : Algorithme du programme de calcul des longueurs d’onde des perturbations dominantes,

selon la méthode proposée par Ramberg, (1981).
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valeurs des longueurs d’onde sont calculées pour chaque point du diagramme. En
général, les diagrammes couvrent 6 ordres de grandeur de viscosité sur chaque axe
et représentent les résultats de 625 calculs élémentaires.

V.41- MODELE A 3 COUCHES

Dans un premier temps, on peut envisager le systéme le plus simple
pouvant représenter les figures observées sur le terrain. Il s’agit d'un modéle a 3
couches constitué d’un lit flottable représentant les veines leucocrates, intercalé
entre deux niveaux denses d’épaisseur infinie, représentant les mésodiorites
encaissantes (Fig. I1I-37). La valeur absolue des densités utilisées n’a aucune
importance puisque les gradients de densité conditionnent le sens d’évolution du
systéme et agissent seulement sur la vitesse d’ascension des microdiapirs mais
n’influent pas sur la longueur d’onde des perturbations. Dans ce cas, comme dans
tout ce qui suit, la couche représentant les lits leucodioritiques est considérée
comme le niveau de référence et tous ses parameétres ont été pris égaux a 'unité.
Les couches sont référencées en ordre croissant vers le bas. En conséquence, dans
ce modele a 3 couches, il ne reste que deux variables qui sont les viscosités des
deux couches denses 1 et pg. Le résultat des calculs peut étre exprimé dans un
diagramme p, / py = f(u, / u,) représentant le contraste de viscosité entre les
deux couches denses en fonction du rapport de la viscosité de la couche dense
supérieure sur la viscosité de la couche flottable de référence (Fig. I1I-38).

Un enseignement essentiel de ce type de modéle a 3 couches est que
’on ne prédit I'existence que d'une seule longueur d’onde dominante 2 la fois : les
courbes K; = f(&) ne présentent qu’un seul maximum.

Les champs d’existence des longueurs d’onde mesurées sur les
échantillon ont été portés dans le diagramme. Les valeurs retenues sont 3 <A< 4 et
8 <A< 13. Une seule longueur d’onde existant 4 la fois, ces deux champs ne se
recoupent pas.

Quelques autres renseignements peuvent étre retirés de ce cas simple :
* les longueurs d’onde mesurées ne peuvent étre obtenues que si s, / py<lcesta
dire qu’il doit exister un contraste de viscosité entre les deux niveaux denses,
la couche basale étant la plus visqueuse ;
* les grandes longueurs d’onde (A) sont obtenues pour Kq / By <100 et les petites
(A) pour p,/u,=<2. Ceci signifie que le développement des grandes
longueurs d’onde nécessite que la couche dense sommitale soit environ 100
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Fig. III-37 : Représentation s
géométriques et rhéologiques emp
mésodiorites et le niveau de r

3 couches
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épalsseur densité viscosité
Infinie 10 Mui
1 1 1
Infinie 10 Mu3

chématique d'un modéle & 3 couches et valeur des paramétres
loyés. Les niveaux denses (1 ) et (3) représentent les
érence (2) est assimilé aux veines leucodioritiques.

. P1/b3
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I
Yo/ 9y ——70"
e il

B1/P2

1 10

102

10

Fig. III-38 : Domaines d’existence des longueurs d’onde dans le modéle @ 3 couches. Les courbes en
trait plein limitent les champs correspondant aux valeurs extrémes mesurées sur les
échantillons. Les courbes tiretées sont les courbes de méme valeur du rapport des amplitudes

des dewx interfaces (y,/y,)-
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fois plus visqueuse que le niveau de référence. Par contre les petites
longueurs d’onde se développeront lorsque la viscosité de la couche
supérieure est au plus égale a celle de la couche flottable.

Lors de la description de 'aspect des veines leucocrates étudiées, nous
avons insisté sur la dissymétrie des interfaces supérieures et inférieures, la base des
couches leucodioritiques étant peu déformée. Si l'on ajoute au diagramme
précédent les courbes de méme valeur du rapport y, /y; qui décrit le rapport
d’amplitude des déflexions de l'interface supérieure par rapport a celle de
linterface inférieure, on peut limiter le champ d’existence de A . Effectivement,
¥, / ¥ doit étre petit compte-tenu de la dissymétrie des interfaces. Ces conditions
ne sont remplies que dans la branche verticale du domaine. Le champ d’existence
de la petite longueur d’onde A n'est pas modifié. On peut donc dégager une
conclusion supplémentaire, & savoir que le rapport de viscosité u, / 1, nécessaire
pour former A est inférieur 2 celui requis pour A, soit :

A 30 < p/p,<100
At By /By <2

Le modele & 3 couches se réveéle donc impropre & reproduire les
observations, a savoir la coexistence de deux longueurs d’onde différentes. Mais 2
Paide de ces enseignements, il semble intéressant d’étudier I'influence d’une
couche fluide intercalée entre la couche dense supérieure et le niveau de
référence.

V.42- MODELE A 4 COUCHES

Ce systeme un peu plus complexe fait donc intervenir une quatriéme
couche intercalée a la base de la couche dense sommitale (Fig. ITI-39). Aux deux
variables du cas précédent (les viscosités p, ¢t p, des deux couches denses)
s’ajoutent maintenant les épaisseur, densité et viscosité de la couche intercalaire.
Nous sommes donc en présence de cinq paramétres a ajuster.

En ce qui concerne la densité, du fait que seul compte le sens des
gradients et non leur intensité, on peut se ramener 2 trois situations distinctes :
D:fy> 0> 05
2):01 202> 103
3):012 83202
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4 couches

Fig. III-39 : Représentation schématique d’un mode
géométriques et rhéologiques employés. Par rapp
fin est intercalé entre la couche dense sup
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épaisseur densité viscosité
infinie 2.69 Mui
0.5 2.55 Mu2
1 2.46 1
l'nﬁnle 2.69 10*Mui

le @ 4 couches et valeur des paramétres
ort au modéle a 3 couche (Fig.28), un niveau
érieure (1) et la couche flottable de référence (3).

. h2/h3=0.5 }J4/p] =10
N T
/P2 \o-5<A< 452
2 S1o<eS hi

{1062 <3001

A5 <S Y

40<A<270
(ilzaesh

b1/P3

1

10 102 10°

Fig. ITI-40 : Domaines d’existence des longueurs d'onde dans le modéle @ 4 couches. Les trois

champs correspondent awx domaines ol deux perturbations coexistent avec les valeurs
extrémes des longueurs d’onde indiquées dans les encadrés. L’aire quadrillée dans le champ
supérieur limite le domaine o les perturbations prédites sont en accord avec les phénoménes

observés.
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2 F] N
Intéressons nous tout d’abord au cas ot f; > , > P,

Une fois les gradients de densité établis, il reste trois variables de
viscosité (la viscosité des deux couches denses et celle de la couche intercalaire) et
une d’épaisseur (celle de la couche intercalaire). Considérons le cas intermédiaire
ol I’épaisseur de la couche intercalaire est égale a la moitié de celle du niveau de
référence et ol le contraste de viscosité entre les deux couches denses est fixé A 10,
la couche basale étant la plus visqueuse, conformément aux résultats suggérés par
le modéle a 3 couches.

Lorsque 'on fait varier les deux paramétres de viscosité restants, on
remarque que cette fois, pour certains ensembles de valeurs, on peut obtenir deux
longueurs d’onde contemporaines, c’est a dire une situation similaire aux
observations de terrain.

Les résultats ont été portés dans des diagrammes semblables & ceux
utilisés pour le modele a trois couches : en abscisse le contraste de viscosité entre
la couche dense supérieure et le niveau de référence (u; / 14) et en ordonnée le
rapport de la viscosité de la mésodiorite sommitale avec la couche intercalaire

(1q / 1,) (Fig. 111-40).

Les champs individualisés correspondent aux valeurs des viscosités pour
lesquelles deux longueurs d’onde coexistent. Partout ailleurs, une seule longueur
d’onde est prédite. Trois champs sont distingués qui, de maniére trés
approximative, se répartissent symétriquement de part et d’autre de la droite
o = ps. Le champ gauche et le champ inférieur prédisent deux longueurs d’onde,
mais les valeurs de celles-ci ne sont pas en accord avec les mesures, notamment
qui est toujours trés nettement supérieure aux estimations relevées sur les divers
échantillons. Seul le champ supérieur droit, situé sur la droite p, = p; propose des
conditions satisfaisantes. On peut y distinguer un petit secteur, d’extension limitée,
dans lequel les deux longueurs d’onde calculées sont voisines des valeurs mesurées,
dsavoir:8 <A< 13et2 <A <4 |

Ce type de calcul répété pour diverses valeurs du rapport d’épaisseur
h, / h; et du contraste de viscosité entre les deux couches denses p 4/ B peut étre
synthétisé dans un diagramme ne représentant que les champs ol les résultats des
calculs sont en accord avec les mesures. Le tout exprimé dans le méme systéme
d’axes que précédemment (Fig. III-41).
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Fig. IlI-41 : Domaines de coexistence de deux perturbations pour diverses épaisseurs relatives h 2/7: 3
et divers contrastes de viscosité |4 4/ K
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On dégage alors les résultats suivants quant 2 la possibilité de
reproduire numériquement les valeurs mesurées des longueurs d’onde :
h,/hy <1
OVACES
B/ by >5
3< b/ 3 <30

Hors de ces conditions, soit.on n’observe qu'une seule longueur d’onde,
soit deux longueurs d’onde coexistent, mais avec des valeurs en désaccord avec les
résultats des mesures effectuées sur les diverses veines leucocrates.

On constate que le contraste de viscosité p, / u4 entre la couche dense
supérieure et le niveau de référence représentant les veines leucodioritiques est
bien contraint autour d’une valeur moyenne de 10.

D’autre part, comme le modele simple & 3 couches le laissait envisager,
il doit exister un net contraste de viscosité entre les deux couches denses
encaissantes.

Les propriétés du niveau intercalaire sont moins bien définies, son
épaisseur et sa viscosité ne pouvant excéder celle de la référence. Néanmoins la
seule présence de cette couche supplémentaire permet de prédire la coexistence
de deux perturbations avec des longueurs d’onde différentes, méme si ce niveau
n’a qu'une épaisseur tres faible.

Toutes ces observations s’appliquent au cas ol ¢, > f, > P5 C'est a dire
que les gradients de densité sont inverses a travers les deux interfaces supérieures.
Si I'on considére le cas ou P22 P; ou bien 12 P32 P, les résultats
précédents ne s’observent plus et soit on n’observe qu’une seule longueur d’onde
dominante, soit deux perturbations coexistent mais avec des longueurs d’onde
inadéquates.

En résumé, la comparaison des longueurs d’onde mesurées,
déterminées statistiquement a partir des ondulations développées aux interfaces
supérieures des veines leucocrates, avec les résultas des modéles numériques de
croissance diapirique permet de dégager un certain nombre de résultats :

* Le modele numérique le mieux adapté est constitué de 4 couches: un niveau
flottable entre deux couches denses, ces 3 lits ayant une réalité pétrologique
macroscopique car correspondant aux veines leucocrates dans I'encaissant
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méladioritique, et une fine couche intercalée a la base du niveau dense
supérieur.

* Les gradients de densité a travers les deux interfaces supérieures doivent étre
inverses ; les densités des deux couches denses sont considérées comme
égales.

* La coexistence des deux longueurs d’onde observées ne peut étre prédite de
maniére théorique que dans des conditions géométriques et rhéologiques
assez bien définies; les propriétés des veines leucodioritiques et de
Iencaissant mésodioritique sont assez bien contraintes : p; / uy =2-30 et
By / g2 5. La couche intercalaire exigée par le calcul a des caractéristiques
un peu moins bien définies, mais cependant on peut dégager le résultat que :
py/py,z5ethy /hy< 1

D’ou les caractéristiques moyennes suivantes pour les 4 niveaux :

h ¢ 7 _ '
mésodiorite
1 © 12 %5 10 supérieure
2 <1 €1 2§, 2 €5 <1 ?
3 1 ?3 1 leucodiorite
4 0 ?l > 50 mésodiorite
inférieure

V.5- INTERPRETATION

Les densités relatives calculées sont tout & fait en accord avec les
estimations que I'on peut faire & Paide des méthodes classiques 4 partir de la
composition chimique des magmas, en ce qui concerne les niveaux observables
(mésodiorites et leucodiorites). Ainsi, les mésodiorites doivent étre plus denses
que les leucodiorites (ce qu’indiquent bien les calculs de densité i partir de la
composition effectués au chapitre III), le niveau intercalaire ayant une densité
intermédiaire.

En ce qui concerne les viscosités relatives, deux résultats sont a relever :
D py/pg>1: cest & dire que les mésodiorites sont plus visqueuses que les

leucodiorites alors que leur composition chimique laisserait supposer
inverse. C’est donc le degré de cristallinité des mésodiorites qui contrdle
leur viscosité.
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2) g/ By > 1: ceci indique que la mésodiorite basale était plus visqueuse que
celle surmontant les veines leucocrates. Compte-tenu de la grande
homogénéité de la composition chimique de ces roches, c’est, cette fois
encore, une différence de taux de cristallisation qui seule peut rendre compte
de cette différence de viscosité : les mésodiorites situées sous les veines
leucocrates seraient plus cristallisées que les niveaux supérieurs.

Dans les modeles numériques, il a été nécessaire de faire intervenir
une fine couche fluide intercalaire dont les propriétés sont peu contraintes. Un
candidat possible pour est le liquide résiduel issu de la cristallisation des
mésodiorites (Fig. I1I-42). En effet, la viscosité propre d’un liquide intercumulus
n’est influencée que par les variations de composition chimique et de température,
non par la présence de particules en suspension. Aussi, sa viscosité évoluant peu au
cours du refroidissement, serait de ordre de grandeur de la viscosité des veines
leucocrates. D’autre part, le liquide résiduel issu de la cristallisation des
- mésodiorites a une densité inférieure a celle du magma initial, ce qui permet donc
d’envisager un gradient de densité semblable 4 celui déduit des calculs.

Il apparait donc que le liquide interstitiel entourant les cristaux joue un
role mécanique local au voisinage de I'interface. Lorsqu’on s’éloigne de l'interface,
la rhéologie deviendrait celle du mélange liquide + cristaux. '

La disposition de ce film de liquide en une couche parallele a
interface dans le modele théorique n’a bien évidemment aucune réalité
pétrologique. Néanmoins ce modéle représente un analogue mécanique du
comportement du systéme.

Ainsi la pile de cumulat mésodioritique joue un réle différent suivant
I’échelle considérée :
1) d’une part globalement, a ’échelle de la couche, cest le role de I'ensemble
liquide + cristaux qui est prépondérant ;
2) d’autre part localement, a I'échelle de I'interface, c’est le liquide résiduel qui
contdle la bordure des veines leucocrates.

A partir Je I'étude pétrologique des diorites veinées, il est possible
d’envisager un lien génétique entre les mésodiorites et les leucodiorites par
cristallisation fractionnée d’amphibole + plagioclases + biotite + minéraux
opaques. Le fait que I'on n’observe jamais de tels cumulats purs conduit 4 proposer
que les mésodiorites représentent vraisemblablement un mélange de ce cumulat

3CER NN Iy ey g ey




284

10° | P/PL

10" + | — Viscosité globaie

— Liquice interstitiel

1 ! I : ! I__
0O 10 20 30 40 50 60
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Fig. III-42 : Viscosité relative d’'une mésodiorite par rapport @ une leucodiorite en fonction du taux de
cristallisation de la mésodiorite. La composition du cumulat est fixée d'aprés Iétude
pétrologique (voir deuxiéme partie) : amphibole + plagioclase + biotite + minéraux opaques.
La courbe supérieure représente la viscosité globale de la mésodiorite (liquide interstitiel +
cristaux) ; la courbe inférieure représente la viscosité du liquide interstitiel seul.
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Fig. IT-43 : Viscosité relative de la mésodiorite 88-1 M1-2 par rapport 4 la leucodiorite 88-1L3, en
fonction du taux de cristallisation de la mésodiorite.
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avec un liquide, peut-étre méme le liquide initial. On peut tenter de tester cette
hypothese a I'aide des renseignements obtenus sur les viscosités relatives.

La figure III-43 représente la viscosité relative des mésodiorites par
rapport aux leucodiorites, en fonction du taux de cristallisation des mésodiorites.
Conformément aux résultats obtenus dans la deuxiéme partie, 'assemblage qui
cristallise est constitué de 45% d’amphibole, 36% de plagioclase, 17% de biotite et
2% de minéraux opaques. Les veines leucodioritiques sont supposées rester
liquides. L’étude des instabilités gravitaires suggére un contraste de viscosité
d’environ 100 entre les couches denses inférieures et le niveau de référence
(leucodiorites). On voit sur la figure III-43 qu'un tel contraste implique un taux de
cristallisation d’environ 46% pour les mésodiorites inférieures. Ceci signifie donc
que les mésodiorites (M) seraient constituées d’'un mélange de 46% de cristaux (S)
et de 54% d’un liquide (L) (Fig.III-44). Le contraste de viscosité entre la
mésodiorite supérieure et la veine leucodioritique doit étre de ’ordre de 10. Ceci
correspond a un taux de cristallisation de la mésodiorite d’environ 38%. On peut
calculer la composition chimique, du liquide L, connaissant celles de M et de S.
Voici, & titre d’exemple, les calculs réalisés avec les données du bloc de diorite
veinée 88-1:

M S L1 L
$i02 50.7 48.1 54.7 52.9
Al1203 17.8 16.3 18.8 19.1
Fe203+* 9.2 11.6 4.3 7.2
MgO 6.6 8.4 2.9 5.1
CaO 8.2 7.8 10.9 8.5
Naz20 3.5 3.0 5.3 3.9
K20 1.4 1.6 0.4 1.2
Tio2 0.9 1.3 0.4 0.6

Le taux de cristallisation estimé par les contrastes de viscosité est un
taux apparent :

=
&

F =—=
S L
ol ML et SL représentent la mesure algébrique des segments ML et SL
(Fig. I1I-44).
Si I'on suppose que ce liquide L est le liquide initial & partir duquel se
sont formées les leucodiorites, on peut calculer un taux de cristallisation réel :

L Ll

RUNDH ) oy 1 1 o 7 Ry o g e e e 5

TR




286

Ny,
Vel

Fig. III-44 : Relations entre les divers constituants identifiés, dans un diagramme élément-élément.
S = cumulat, M = mésodiorite, L = liquide initial, L1 = liquide résiduel.

<— L1 41%

< | 327 (54%)

™S 27%  (46%)

Fig. IT-45 : Diagramme récapitulatif des taux de cristallisation des diorites veinées, déduits de I’étude
pétrologique et des contraintes apportées par les instabilités gravitaires.
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Le calcul donne F’ = 0.40.

La pile de cumulat mésodiorite-leucodiorite est donc un systéme a trois
constituants : un extrait solide (S), un liquide initial (L) et un liquide résiduel (L1).

On peut exprimer les proportions de ces trois constituants ([S], [L] et
[L1]) grace A F et F. Il vient :

F
[S] =
1+ F (1/F' - 1)
1-F
(L} =
1+ F (1/F' - 1)
F (1/F' - 1)
[(L1] =

1+ F (1/F' - 1)

Comme F = 0.46 et I’ = 0.40, on obtient les résultats suivants (Fig. ITI-45) :

[S] =027
[L] =032
[L1] = 041

Ces calculs suggérent que le volume des leucodiorites est de ’ordre des
deux-tiers de celui des mésodiorites. Ce chiffre peut paraitre élevé si Yon ne
considere que les veines leucocrates concordantes, qui ne semblent pas occuper
plus de 20% du volume des diorites veinées. Cependant, on observe de
nombreuses connections verticales entre les veines. Ces structures représentent
elles-aussi un volume non négligeable de matériel différencié, qui, ajouté 2 celui
des veines, permet de considérér comme crédible la valeur calculée. De toutes
fagons, 'hypothése que le liquide interstitiel (L) correspond au liquide initial
donne une borne maximale pour le volume de leucodiorite.

On peut donc, grice aux données retirées du calcul des viscosités
relatives, formuler un certain nombre d’hypothéses quant a la formation de ces
litages :

1) les leucodiorites et les mésodiorites sont génétiquement liées par cristallisation
fractionnée.

2) Les mésodiorites correspondent a4 un mélange d’environ 45% de cristaux
curmulus et 55% du liquide initial de la différenciation.

3) Le taux de cristallisation réel nécessaire pour former les veines leucocrates est
de I'ordre de 40%. Cette valeur est nettement plus réaliste que celle de 70%
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1

= (2)

4 (19)

1 (20)

Fig. III-46: Modéles de formation des diorites veinées. (Pointillés espacés = magma initial,

pointillés serrés = mésodiorites, sans figurés = veines leucocrates.)

A) Cristallisation en bloc.
B} Cristallisation cyclique.
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obtenue dans le seconde partie de ce mémoire, en supposant dans un
premier temps que la différenciation se faisait 4 partir d’'un liquide de la
composition des mésodiorites.

4)vLe matériel leucocrate dans son ensemble (veines, connections, pipes) pourrait
représenter de I'ordre de 40% du volume des diorites veinées.

Une autre conclusion importante se dégage de cette étude. Les veines
qui ont fait 'objet de I'analyse précédente proviennent de niveaux divers dans la
colonne stratigraphique des diorites veinées. Dans tous les cas, un contraste de
viscosité existe entre les mésodiorites supérieures et inférieures. Deux hypothéses
sont envisageables :

1) toute la pile des diorites veinées s’est formée en méme temps (Fig. Il[-46a).
Ceci implique que le méme contraste de viscosité existait entre les
mésodiorites inférieures et supérieures de chaque veine au méme instant.
Autrement dit, si 'on suppose I'empilement d’une vingtaine de veines, on
aurait alors un contraste de viscosité de I'ordre de 10?0 entre les mésodiorites
situées au bas de la pile et celles situées sur le dessus. Cela signifie que les
niveaux les plus bas seraient & peu prés solides et donc impropres 2
développer les figures micro-diapiriques observées.

2)I1 reste donc Ihypothése que les différentes veines se sont formées
progressivement, depuis la base de la pile vers le sommet(Fig. ITI-46b). Une
veine se mettrait donc en place au sommet des cumulats, alors que les
niveaux sous-jacents sont partiellement refroidis et que les instabilités
gravitaires s’y sont exprimées.

Le contraste de viscosité entre les mésodiorites inférieures et
supérieures de chaque veine traduit donc que la formation des diorites veinées
résulte d’un phénoméne de cristallisation cyclique se produisant en base de
chambre magmatique. Ceci est en accord avec la notion de couche limite stagnante
en base de chambre (Jaupart et al., 1984, par exemple) qui correspondrait 4 un
environnement propice au développement des figures observées.
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VI- CONCLUSION

Au cours de cette partie du mémoire, on a pu montrer que les diverses
figures rencontrées a la pointe nord-est de Guernesey étaient des phénomenes
gravitaires. Notamment, les interfaces onduleuses des veines leucocrates se sont
formées sous action de la gravité en réponse a des gradients de densité instables.

L’analyse spectrale pratiquée sur ces objets a permis de mettre en
évidence le caractére périodique des perturbations. De plus, les ondulations des
interfaces ont révélé la coexistence de deux longueurs d’onde contemporaines.

A partir des valeurs de ces longueurs d’onde, des estimations de
viscosité ont pu étre faites qui apportent un certain nombre de renseignements sur
I’état des magmas lors du développement des phénomeénes gravitaires: les
mésodiorites sont plus visqueuses que les veines leucocrates qu’elles renferment ce
qui implique qu’elles étaient partiellement cristallisées. Il existe un contraste de
viscosité entre les mésodiorites situées sous les veines et celles situées au-dessus.
Ceci traduit une différence de cristallinité des deux magmas, les diorites
inférieures étant les plus cristallisées. Cette observation peut se faire 4 n’importe
quel niveau dans la séquence de diorites ; on peut en déduire que la cristallisation
des roches s’est faite du bas vers le haut. Il s’ensuit que cette portion du complexe
gabbro-dioritique de Guernesey représente des niveaux stratigraphiques inférieurs
de la chambre magmatique. Par ailleurs, les conditions géométriques requises par
les modéles numériques indiquent un réle mécanique du liquide interstitiel des
cumulats, au voisinage des interfaces.

La confrontation de ces résultats avec les calculs de la viscosité des
magmas que 'on peut effectuer par les méthodes thermodynamiques classiques
permet d’approcher la composition du magma a 'origine de ces structures, ce que
I’étude pétrologique seule ne pouvait révéler.

Sompiat (5 5m411 LR ST

P e

IOy Ko - 7y

S sl 12 oo 71 pe e




291

CONCLUSION GENERALE




Ty e e s




293

CONCLUSION GENERALE

L’objectif principal de ce travail est de déterminer dans quelle mesure
I'étude de phénomenes physiques, secondaires par rapport a la différenciation
magmatique, permet d’apporter des contraintes pour la reconstitution de
I’évolution des chambres magmatiques.

Dans un premier temps, une étude pétrologique de I'objet choisi -le
Complexe plutonique Nord de Guernesey- a été réalisée. On en retire 2 la fois des
résultats intéressant la géologie régionale et les parameétres de base pour I'étude
des phénomeénes physiques secondaires.

Les résultats d’ordre régional consistent en la mise en évidence ou la

confirmation de plusieurs points. On a ainsi montré que le Complexe plutonique
Nord de Guernesey est un massif calco-alcalin d’dge cadomien (550-560 Ma)
constitué de quatre intrusions. Les deux ensembles les plus basiques : le Gabbro
de Saint-Peter-Port et le Groupe Dioritique de Bordeaux sont des formations
littes qui constituent les témoins d’une ancienne chambre magmatique. Les
relations entre gabbros et diorites ne peuvent étre établies avec certitude, mais
plusieurs critéres pétrographiques et géochimiques incitent A penser qu'ils se
rattachent & une méme évolution magmatique. Les deux intrusions les plus acides :
la Granodiorite de L’Ancresse et le Granite de Cobo apparaissent résulter du
mélange d’un constituant basique apparenté aux liquides gabbro-dioritiques et
d’un constituant dérivant de la fusion crustale induite par la mise en place de la
chambre magmatique basique.
_ Le Groupe Dioritique de Bordeaux, et plus précisément le type
Beaucette que I'on observe sur la cote Est de I'ile, présente de nombreuses figures
particuliéres traduisant I'intervention de phénomeénes magmatiques divers venant
se superposer a I’évolution magmatique principale par cristallisation fractionnée.
On a ainsi des indications de I'importance des phénomeénes tels que les mélanges
dans les chambres magmatiques calco-alcalines.

Certaines structures qui évoquent des figures de charge sédimentaires
sont particuli¢rement bien développées a la pointe Nord-Est de I'ile. Ce sont elles
qui ont été choisies pour étudier I'importance des phénoménes physiques de
second ordre dans les chambres magmatiques. En effet, les mécanismes
d’instabilité gravitaire ont une signification suffisamment simple pour permettre ce
type d’approche.
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Dans la troisiéme partie de ce mémoire, on a pu montrer que les
diverses figures rencontrées a la pointe nord-est de Guernesey étaient
effectivement des phénoménes gravitaires. Ainsi, les interfaces onduleuses des
veines leucocrates se sont formées sous I'action de la gravité en réponse 2 des
gradients de densité instables.

Les phénoménes gravitaires sont caractérisés par l'existence d’une
relation entre la longueur d’onde des figures produites, d’'une part, et les
paramétres géométriques (épaisseur) et rhéologiques (densité, viscosité) des
couches, d’autre part. Les figures d’instabilité gravitaire observées sur le terrain
peuvent donc permettre d’accéder aux viscosités des magmas.

Dans un premier temps, l'analyse spectrale pratiquée sur ces objets
permet de mettre en évidence le caractére périodique des perturbations. De plus,
les ondulations des interfaces révélent la coexistence de deux longueurs d’onde
contemporaines.

A partir des valeurs de ces longueurs d’onde, la viscosité des magmas
coexistant peut &tre estimée par I'emploi de modéles numériques de croissance
diapirique.

On en retire des renseignements sur I'état des magmas lors du
développement des phénomenes gravitaires : les mésodiorites sont plus visqueuses
que les veines leucocrates qu’elles renferment ce qui implique qu’elles étaient
partiellement cristallisées. Il existe un contraste de viscosité entre les mésodiorites
situées sous les veines et celles situées au-dessus. Ceci traduit une différence de
cristallinité des deux magmas, les diorites inférieures étant les plus cristallisées.
Cette observation permet de mettre en évidence que ces diorites résultent d’'un
processus de cristallisation cyclique, progressant depuis le bas de la pile de
cumulats vers le haut. Il s’ensuit que cette portion du complexe gabbro-dioritique
de Guernesey représente un niveau basal de la chambre magmatique. Par ailleurs,
les conditions géométriques requises par les modeles numériques indiquent un
role mécanique du liquide interstitiel des cumulats, au voisinage des interfaces.

La confrontation de ces résultats avec les calculs de la viscosité des
magmas que I'on peut effectuer par les méthodes thermodynamiques classiques
permet d’approcher la composition du magma a I'origine de ces structures, ce que
Pétude pétrologique seule ne pouvait révéler.

Il ressort donc de cette étude que des phénoménes physiques
secondaires par rapport a l'évolution principale des chambres magmatiques
peuvent s'exprimer de maniére précise. Leur étude peut apporter des contraintes
au raisonnement géologique. Ce travail a surtout mis ’accent sur la possibilité
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d’utiliser les instabilités mécaniques et notamment les phénomeénes gravitaires qui
ont une signification simple. De nombreux enseignements restent & en retirer qui
n’ont pas encore pu €tre abordés. Ainsi ces idées gagneraient A étre confrontées
avec les modeles "dynamiques" d’évolution des cumulats, car tant ’environnement
de base de chambre que le réle mécanique du liquide interstitiel que I'on a
identifiés s’accordent bien avec les concepts récents sur la formation des roches
litées. L'utilisation conjointe des méthodes pétrologiques classiques et de cet "outil

mécanique” est susceptible d’apporter un éclairage nouveau a I'étude des
intrusions litées.
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ANNEXES

Annexe 1 : Localisation des échantillons
Annexe 2 : Analyses chimiques des échantillons du CPNG

Annexe 3 : Analyses chimiques des phases minérales
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ANNEXE 1

Cartes de localisation des échantillons
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Analyses chimiques des échantillons du CPNG
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Abréviations utilisées

nd = non dosé
tr = traces
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Gabbro de Saint-Peter-Port

Gabbro léo & Px | Gabbro Lléo a Hb |8 & 2 Px Gabbro aciculaire o isométrique [ediorite
N°® Ech. | 59 E 70 F 64 A 72 B 70 H M8 84 A 64 B 65 64 C 70 6
N° Ana. | 9938 9943 9939 9947 9945 9946 9948 9940 9942 9941 9944
sio2 44.89 46.47 42.45 45.76 48.05 39.21 40.07 42.25 45.30 45.42 54.69
Al203 17.32 14.86 17.30 17.09 14.65 18.55 17.14 18.69 22.20 24.06 20.86
Fe203 10.08 11.08 14.95 9.14 10.92 15.25 14.63 13.91 7.64 6.56 6.76
FeO nd nd nd nd nd nd nd nd nd nd nd
MnO 0.15 0.16 0.17 0.14 0.16 0.14 0.16 0.14 0.1 0.09 0.13
Mgo 7.47 10.31 6.57 10.05 9.62 6.35 7.04 6.80 4.69 4,43 4.18
(of=1] 12.59 12.01 12.60 11.97 1.77 12.26 10.77 10.83 10.11 12.79 6.88
Na20 1.90 1.79 2.49 3.07 2.22 2.9 2.15 2.98 2.72 2.56 5.16
K20 2.40 1.09 0.72 0.82 0.76 0.72 1.85 0.79 2.44 1.82 0.32
Tio2 1.36 1.24 2.08 0.65 1.43 2.70 3.07 2.66 1.02 1.05 0.66
P205 0.23 0.27 0.30 0.21 0.28 1.30 0.57 0.49 0.42 0.40 0.40
PF 2.74 1.48 1.16 1.68 1.02 1.26 2.26 1.76 3.50 2.74 0.90
Total 101.13 | 100.76 | 100.79 | 100.58 | 100.88 | 100.65 99.71 | 101.30 | 100.15 | 101.92 | 100.94
Nb 6 5 10 7 7 12 13 12 7 8 7
Zr 42 36 58 45 40 3 71 69 28 45 23
Y 23 23 23 12 23 36 38 30 19 18 14
sr 498 503 945 636 561 1081 572 1096 825 1064 645
Rb 98 39 19 22 27 12 63 17 106 66 10
Co 33 41 43 45 38 37 32 35 19 19 20
v 366 275 629 152 231 484 634 535 243 204 59
Ni 29 100 61 101 90 9 4 10 14 26 17
cr 79 349 93 196 260 13 1 18 64 53 47
Ba 663 631 265 235 469 274 457 293 834 453 212
Qz 1.86
or 14.18 6.44 4.25 4.85 4.49 4.25 10.93 4.67 14.42 10.75 1.89
Ab 3.77 15.15 8.47 11.60 18.79 6.31 4.74 25.22 14.15 10.36 43.66
An 31.64 29.29 33.90 30,43 27.76 35.43 31.65 35.29 41.16 48.78 31.52
Ne 6.67 6.83 7.79 9.92 7.29 4.80 6.12
Mg-Di 8.26 8.13 6.1 8.04 8.28 4.04 4.80 3.98 1.79 3.81
Fe-Di 3.04 2.84 4.61 2.51 2.77 2.70 2.26 2.00 0.61 0.70
Ca-Di 12.24 11.91 11.13 11.52 12.02 7.06 7.54 6.36 2.61 5.03
Mg-Hy 0.71 5.10 10.41
Fe-Hy 0.25 1.70 3.84
Mg-0l 7.25 11.79 7.19 11.91 7.41 8.25 8.93 18.04 6.93 5.06
Fe-0l 2.94 4.53 5.98 4.10 2.73 6.08 4.64 9.99 2.59 1.03
Ap 0.53 0.63 0.70 0.49 0.65 3.01 1.32 1.14 0.97 0.93 0.93
Ilm 2.58 2.36 3.95 1.23 2.72 5.13 5.83 5.05 1.94 1.99 1.25
Cor 0.47
Mag 4,58 4.45 5.40 3.78 4.66 6.10 6.52 6.05 4.20 4.23 3.79

Gabbro de Saint-Peter-Port
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Types Bordeaux et Chouet

Type Bordeaux Type Chouet

N° Ech. | 20 A 87 44 A 42 A 4 C
N° Ana. | 9949 9689 9951 9950 9952

$i102 56.02 56.68 59.19 65.52 67.28
Al203 18.53 19.80 18.27 16.94 15.16
Fe203 8.52 6.53 6.36 4.78 4.82
Fed nd nd nd nd nd
MnO 0.14 0.10 0.10 0.04 0.06
Mgo 3.23 2.09 2.28 1.41 1.78
Ca0 4.85 1.45 5.57 3.34 4.10
Na20 4.09 7.74 4.27 4.61 3.96
K20 1.57 1.66 1.98 1.50 1.62
Tio2 1.08 0.84 0.78 0.47 0.45
P205 0.44 0.26 0.39 0.27 0.25
PF 2.30 2.21 1.16 1.92 1.02
Total 100.77 99.36 | 100.35 | 100.80 | 100.50
Nb 10 11 10 8 8
Zr 140 319 118 188 145
Y 30 16 18 7 12
sr 568 476 540 561 446
Rb 57 55 60 59 42
Co 17 14 10 6 12
v 148 54 83 40 66
Ni 5 5 5 2 8
cr 12 5 6 11 17
Ba 496 521 656 354 553
Qz 9.86 11.37 23.97 26.74
or 9.28 9.81 11.70 8.86 9.57
Ab 34.61 65.49 36.13 39.01 33.51
An 21.19 5.50 24 .84 14.81 18.71
Mg-Di 0.07

Fe-Di 0.03

Ca-Di 0.10

Mg-Hy 8.04 1.78 5.61 3.51 4.43
Fe-Hy 5.26 0.94 2.66 1.08 1.26
Mg-0Ol 2.40

Fe-Ol 1.40

Ap 1.02 0.60 0.90 0.63 0.58
Ilm 2.05 1.60 1.48 0.89 0.85
Cor 2.34 3.26 2.31 0.04
Mag 4.27 3.99 3.93 3.58 3.55

Groupe Dioritique de Bordeaux
type Bordeaux

type Chouet
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Type Beaucette

b=l IN

e pe o

TR

Plage Sud Marina de Beaucette
N° Ech. | 26 A 26 B 26 C 26 D 26 E 26 F 27 A 27 B 27 C 27 E
N° Ana 9685 9686 9495 9496 9497 9498 9687 9688 9499
Sio2 46.31 53.23 51.71 50.60 52.49 51.67 50.74 49.99 50.97 48.29
AlL203 12.29 16.41 16.20 13.00 16.78 16.08 13.84 17.88 17.48 20.45
Fe203 10.81 8.38 8.97 9.19 8.55 7.96 8.98 8.15 8.45 9.66
FeO nd nd nd nd nd nd nd nd nd nd
MnO 0.19 0.13 0.16 0.17 0.14 0.14 0.15 0.14 0.14 0.13
Mgo 16.47 6.01 7.70 10.86 6.13 7.36 11.26 7.05 6.31 4.21
Ca0 7.69 8.10 8.27 8.93 8.30 8.51 8.22 9.13 7.82 7.76
Na20 1.18 3.62 3.42 2.53 3.36 3.58 1.90 2.67 3.56 3.97
K20 0.86 1.32 1.23 1.14 1.36 1.23 1.18 1.78 1.42 2.1
Tio2 0.61 0.71 0.80 0.62 0.81 0.75 0.55 0.67 0.78 1.10
P205 0.11 0.11 0.12 0.09 0.13 0.12 0.10 0.10 0.10 0.36
PF 3.47 1.86 1.80 2.50 1.82 2.38 2.75 2.14 2.19 2.44
Total 99.99 99.88 { 100.38 99.63 99.87 99.78 99.67 99.70 99.22 | 100.51
Nb 5 5 6 5 6 6 5 6 7 nd
Zr 50 64 70 58 68 66 58 56 53 nd
Y 13 16 19 13 18 18 12 17 23 nd
sr 93 367 405 225 423 363 281 389 433 nd
Rb 26 42 38 26 43 39 40 63 48 nd
Co 67 30 36 38 32 33 49 34 36 nd
v 196 238 257 213 245 239 189 223 262 nd
Ni 423 53 94 217 52 83 191 4l 47 nd
cr 1426 253 409 868 225 371 623 326 219 nd
Ba 256 261 327 314 247 243 406 412 344 nd
Qz 1.44 1.27 0.55
or 5.08 7.80 7.27 6.74 8.04 7.27 6.97 10.52 8.39 12.65
Ab 9.98 30.63 28.94 21.41 28.43 30.29 16.08 22.59 30.12 33.59
An 25.70 24.63 25.22 20.75 26.69 24.17 25.75 31.55 27.52 31.66
Mg-Di 3.53 4,05 4.24 6.75 3.75 5.07 4,27 3.73 2.95 1.07
Fe-Di 0.93 1.71 1.56 2.02 1.54 1.53 1.21 1.30 1.17 0.72
Ca-Di 4.90 6.20 6.27 9.59 5.70 7.21 6.00 5.47 4.43 1.87
Mg-Hy 18.13 10.92 10.46 14.13 11.52 9.15 23.78 8.27 8.68
Fe-Hy 4.78 4.62 3.84 4.22 4.74 2.75 6.73 2.88 3.44
Mg-0ol 13.57 3.14 4.32 2.88 3.89 2.86 11.03
Fe-ol 3.95 1.27 1.42 0.96 1.49 1.25 8.18
Ap 0.25 0.25 0.28 0.21 0.30 0.28 0.23 0.23 0.23 0.83
Ilm 1.16 1.35 1.52 1.18 1.54 1.42 1.04 1.27 1.48 2.09
Mag 3.73 3.85 3.95 3.75 3.96 3.89 3.67 3.80 3.93 4.29

Groupe Dioritique de Bordeaux

type Beaucette
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Mésodiorites

N° Ech. | 88-1 M1| 88-1 M2| 88-1 M3] 83-1 M4| 88-2 M1| 88-2 M2| 88-3 M1| 88-3 M2
N° Ana. | 9481 9482 9483 9484 9489 9490 9492 9493
$i02 50.72 50.67 49.99 50.14 50.09 49.66 51.80 50.06
Al203 17.00 17.15 16.95 16.79 17.13 16.94 16.74 16.07
Fe203 9.19 9.21 10.12 9.73 10.07 10.49 9.00 9.95
FeO nd nd nd nd nd nd nd nd
MnO 0.15 0.15 0.18 0.17 0.17 0.17 0.17 0.19
Mgo 6.63 6.48 6.97 7.05 6.83 6.78 6.72 7.79
Ca0 8.36 8.10 8.03 8.16 7.57 7.94 8.31 9.27
Na20 3.49 3.59 3.34 3.35 3.72 3.56 3.23 2.86
K20 1.42 1.47 1.38 1.43 1.14 1.10 1.48 1.20
Tio2 0.87 0.88 0.88 0.87 0.86 0.83 0.81 0.80
P205 0.14 0.13 0.13 0.13 0.12 0.1 0.15 0.12
PF 1.69 1.72 1.48 1.63 2.12 2.06 1.39 1.32
Total 99.66 99.55 99.45 99.45 99.82 99.64 99.80 99.63
Nb 6 8 7 8 6 6 7 7
Zr 77 I¢] 74 75 67 68 70 77
Y 22 23 25 24 21 24 22 21
sr 513 531 479 460 466 448 435 400
Rb 49 53 51 52 36 34 50 39
Co 32 32 35 34 37 36 34 37
v 274 267 281 276 305 310 259 257
Ni 56 51 59 64 43 38 63 101
Cr 260 248 300 319 196 219 287 437
Ba 333 339 382 379 315 305 525 425
or 8.39 8.69 8.15 8.45 6.74 6.50 8.75 7.09
Ab 29.53 30.38 28.26 28.35 31.48 30.12 27.33 24.20
An 26.53 26.34 27.18 26.55 26.68 26.99 26.81 27.47
Mg-Di 3.81 3.51 3.08 3.50 2.63 2.95 3.67 4.77
Fe-Di 1.65 1.55 1.55 1.61 1.34 1.66 1.55 2.14
Ca-Di 5.86 5.43 4.93 5.46 4.22 4.88 5.61 7.41
Mg-Hy 6.07 5.30 6.15 5.90 5.38 4.90 12.12 8.54
Fe-Hy 2.63 2.35 3.08 2.7 2.74 2.75 5.13 3.84
Mg-0l 4.65 5.13 5.70 5.72 6.31 6.33 0.66 4.27
Fe-oOl 2.21 2.50 3.14 2.90 3.55 3.9 0.31 2.1
Ap 0.32 0.30 0.30 0.30 0.28 0.25 0.35 0.28
Ilm 1.65 1.67 1.67 1.65 1.63 1.58 1.54 1.52
Mag 4.03 4.04 4.04 4.03 4.02 3.98 3.96 3.95

Groupe Dioritique de Bordeaux
Diorites veinées

(type Beaucette)
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Leucodiorites
N° Ech. | 88-1 L1| 88-1 L2| 88-1 L3| 88-1 L4| 88-2 L1| 88-3 L1
N° Ana. | 9485 9486 9487 9488 9491 9494
$i02 54.18 53.71 54.70 55.51 53.05 56.88
AlL203 18.00 20.09 18.80 19.60 18.15 16.85
Fe203 5.22 3.01 4.314 3.56 7.59 6.66
Fe0 nd nd nd nd nd nd
MnO 0.09 0.05 0.08 0.07 0.10 0.14
Mgo 3.48 1.7 2.88 2.45 4.03 4.99
Ca0 10.15 13.33 10.93 9.57 7.30 6.08
Na20 5.28 4.9 5.29 5.73 5.48 3.52
K20 0.44 0.27 0.44 0.74 0.50 1.98
Tio2 0.60 0.28 0.42 0.38 1.10 0.71
P205 0.21 0.24 0.21 0.22 0.16 0.20
PF 2.12 2.71 2.23 2.29 2.41 1.66
Total 99.77 | 100.34 | 100.29 | 100.12 99.87 99.67
Nb 6 5 6 5 6 7
zr 47 40 65 43 73 85
Y 15 8 12 10 17 20
Sr 221 153 221 270 310 539
Rb 11 6 11 19 14 67
Co 17 9 14 12 30 25
v 135 65 102 85 265 187
Ni 22 1 19 16 3 46
cr 58 13 48 30 15 193
Ba 94 57 89 214 117 934
Qz 0.16 0.57 0.61 0.23 8.30
or 2.60 1.60 2.60 4.37 2.95 11.70
Ab 44 .68 41.80 44,76 48.49 46.37 29.79
An 24.11 31.85 26.25 25.57 23.45 24.33
Mg-Di 7.97 4.26 7.17 6.10 3.33 1.34
Fe-Di 1.32 0.56 1.19 0.38
Ca-Di 10.38 4.93 8.79 7.06 4.89 1.89
Mg-Hy 0.70 3.99 11.08
Fe-Hy 0.12 1.42 3.13
Mg-0ol 1.91
Fe-0l 0.75
Wol 8.73 2.3 1.49
Ap 0.49 0.56 0.49 0.51 0.37 0.46
Ilm 1.14 0.53 0.80 0.72 2.09 1.35
Mag 3.72 1.36 3.52 2.50 4.29 3.85
Hém 1.38 0.67

Groupe Dioritique de Bordeaux
Diorites veinées

(type Beaucette)
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L'Ancresse Cobo

N° Ech. | 31 42 C 38¢C 40 C
N° Ana. | 9957 9954 9955 9956
$io2 71.08 71.75 76.28 75.11
Al203 14.94 14.35 12.87 13.15
fe203 3.44 2.70 1.37 1.20
Fe0 nd nd nd nd
MnO 0.04 0.05 0.02 0.02
Mgo 0.99 0.94 0.33 0.53
Cad 2.80 1.35 0.13 0.32
Na20 4.20 3.94 4.20 5.10
K20 2.88 3.35 4.31 2.76
Tio2 0.31 0.27 0.05 0.08
P205 0.24 0.21 0.03 0.18
PF 0.00 1.56 0.86 2.48
Total 100.92 | 100.47 | 100.45 | 100.93
Nb 12 13 10 9
Zr 144 133 76 86
Y 17 17 6 6
sr 330 281 57 92
Rb 59 68 128 112
Co 6 3 2 tr
v 24 22 tr tr
Ni 3 3 1 2
Cr 13 14 15 7
Ba 965 796 646 849
Qz 28.83 32.31 34.67 33.91
or 17.02 19.80 25.47 16.31
Ab 35.54 33.34 35.54 43.15
An 12.32 5.33 0.45 0.41
Mg-Hy 2.47 2.34 0.82 1.32
Ap 0.56 0.49 0.07 0.42
Ilm 0.59 0.51 0.04 0.04
Ru 0.03 0.06
Cor 0.40 2.29 1.13 1.62
Mag 2.42 0.51

Hém 0.67 1.96 2.14 2.16

Granodiorite de L'Ancresse

Grapite de Cobo

o el
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ANNEXE 3

Analyses chimiques des phases minérales
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Nombre d’oxygénes dans les formules structurales

Amphiboles : 23
Plagioclases : 32
Pyroxénes : 6
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Amphiboles
Gabbro 64C
Amph1 Hb1 Hba Hbs Hb6 Hb7 Hb9 Hb10 Hbv1 Hbv2

nb 4 4 4 4 4 4 2 3 3 7
Si02 53.68 42.62 42.42 42.25 42,63 42.25 44.14 42.54 48.56 51.04
Ti02 0.12 3.20 3.43 3.47 3.18 341 2.39 3.52 0.42 0.18
Al203 2.47 10.81 11.31 11.04 11.27 11.27 9.76 11.07 7.08 4.93
Cr203 0.02 0.05 0.02 0.02 0.03 0.03 0.10 0.02 0.00 0.05
FeO* 9.13 11.18 11.60 11.79 11.60 11.67 12.01 11.86 11.68 1.1
MnO 0.31 0.15 0.18 0.19 0.19 0.31 0.13 0.26 0.28 0.29
MgO 17.61 13.22 12.99 13.01 13.29 13.07 13.74 12.93 15.23 16.40
Ca0 12.81 12.15 11.76 11.83 11.80 11.94 12.16 11.75 11.84 12.07
Na20 0.27 1.83 1.78 1.80 1.88 1.77 1.59 1.86 1.08 0.74
K20 0.06 0.98 1.1 1.12 1.01 1.09 1.23 1.24 0.54 0.17
Tot. 96.48 96.20 96.61 96.52 96.87 96.81 97.25 97.04 96.72 96.98
Si 7.692 6.371 6.311 6.304 6.316 6.283 6.525 6.320 7.058 7.328
Aliv 0.308 1.629 1.689 1.696 1.684 1.717 1.475 1.680 0.842 0.672
Alvi 0.108 0.276 0.294 0.246 0.285 0.259 0.225 0.258 0.271 0.162
Ti 0.013 0.360 0.384 0.390 0.354 0.382 0.265 0.393 0.046 0.019
Cr 0.002 0.006 0.002 0.002 0.004 0.003 0.012 0.002 0.000 0.006
Fe3+ 0.121 0.010 0.097 0.097 0.133 0.107 0.108 0.077 0.340 0.383
Fe2+ 0.957 1.385 1.319 1.346 1.266 1.313 1.346 1.374 1.008 0.884
Mn 0.037 0.019 0.023 0.024 0.023 0.039 0.016 0.032 0.035 0.036
Mg 3.761 2.845 2.881 2.894 2.934 2.897 3.028 2.863 3.300 3.510
Fe M4 0.016 0.003 0.027 0.028 0.038 0.031 0.031 0.022 0.073 0.067
Ca 1.966 1.846 1.874 1.891 1.873 1.903 1.926 1.871 1.844 1.856
Na M4 0.018 0.051 0.099 0.081 0.089 0.067 0.044 0.108 0.083 0.077
Na A 0.056 0.481 0.416 0.439 0.451 0.445 0.412 0.429 0.220 0.129
K 0.011 0.187 0.211 0.212 0.192 0.206 0.232 0.236 0.101 0.030
mg 0.79 0.68 0.68 0.68 0.69 0.68 0.69 0.67 0.75 0.79
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Amphiboles
Gabbro 64A
Hb1 Hb2 Hb3 Hb4 Hb6

nb 5 7 5 6 8

Sio2 42.17 42.40 42.86 42.63 42,19

TiO2 3.83 3.40 2.67 3.31 3.66

Al203 11.65 11.32 11.12 11.30 11.49

Cr203 0.04 0.07 0.02 0.02 0.00

FeO* 12.08 12.16 11.37 11.61 12.08

MnO 0.18 0.18 0.22 0.21 0.21

MgO 13.60 13.55 13.75 13.53 13.20

Ca0O 11.47 11.56 11.55 11.45 11.56

Na20 2.34 2.16 2.13 2.11 2.27

K20 0.83 1.07 1.04 1.10 1.02

Tot. 98.27 97.87 96.76 87.25 87.69

Si 6.169 6.233 6.348 6.288 6.223

Aliv 1.831 1.767 1.652 1712 1777

Alwni 0.178 0.194 0.287 0.252 0.220

Ti 0.421 0.376 0.287 0.367 0.406

Cr 0.004 0.008 0.002 0.002 0.000

Fe3+ 0.238 0.226 0.189 0.188 0.160
Fe2+ 1172 1.204 1.165 1.180 1.284 '

Mn 0.022 0.022 0.028 0.026 0.027

Mg 2.965 2.970 3.033 2.975 2.903

Fe M4 0.068 0.065 0.054 0.054 0.046

Ca 1.798 1.821 1.832 1.810 1.826

Na M4 0.134 0.115 0.114 0.137 0.128

Na A 0.529 0.502 0.499 0.466 0.521

K 0.173 0.201 0.197 0.207 0.182

mg 0.71 0.70 0.71 0.71 0.69

Amphiboles
Gabbro 70G
Amph3 AmphS§ Amph6  Amphit

nb 3 6 5 5
Si0o2 54.52 53.91 54.78 53.75
TiO2 0.06 0.06 0.03 0.11
Al203 113 1.25 0.96 1.56
Cr203 0.04 0.08 0.01 0.01
FeO* 20.97 20.42 19.15 18.95
MnO 0.79 0.63 0.63 0.57
MgO 18.76 19.68 20.08 18.87
Ca0 1.44 0.77 1.36 2.57
Na20 0.13 0.10 0.10 0.14
K20 0.01 0.02 0.03 0.05
Tot. 97.85 96.93 97.13 96.57

Si 7.879 7.824 7.901 7.825

Ay 0.121 0.176 0.099 0.175
Alvi 0.071 0.038 0.064 0.092

Ti 0.007 0.007 0.003 0.012

Cr 0.005 0.010 0.002 0.001
Fe3+ 0.039 0.112 0.030 0.054
Fe2+ 0.740 0.500 0.508 0.675
Mn 0.097 0.078 0.077 0.070
Mg 4.041 4.256 4,317 4,095

Fe M4 1.755 1.865 1.7_72 1.577
Ca 0.222 0.120 0.211 0.400

Na M4 0.022 0.015 0.017 0.023
Na A 0.013 0.015 0.010 0.018
K 0.002 0.004 0.005 0.009
mg 0.62 0.64 0.65 0.65
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Amphiboles
Gabbro 70F
Hb1 Hbs

nb 5 R -
Sio2 44.03 43.49
Tio2 2.51 3.15
A203 9.74 10.8
Cr203 0.13 0.06
FeO* 11.60 11.81
MnO 0.14 0.17
MgO 14.46 13.71
Ca0 11.48 11.41
Na20 1.60 1.79
K20 1.06 1.23
Tot. 96.76 97.21
Si ' .484 6.410
Alwv 1.516 1.590
Alvi 0.174 0.213
Ti 0.278 0.349
Cr 0.015 0.007
Fe3+ 0.315 0.207
Fe2+ 1.026 1.190
Mn 0.018 0.022
Mg 3.173 3.013
Fe M4 0.088 0.059
Ca 1.812 1.802
Na M4 0.100 0.139
Na A 0.356 0.372
K 0.199 0.232
mg 0.74 0.71

Amphiboles
Gabbro 70H
Hb1 Hb2 Hb3 Hb4 Amph1

nb 4 4 2 5 2
Si02 45.76 49.54 55.37 44,23 55.04
Ti02 2.02 0.87 0.17 2.42 0.02
Al203 8.73 5.67 1.43 9.84 0.60
Cr203 0.07 0.05 0.09 0.08 0.00
FeO* 12.35 11.23 9.73 13.04 19.19
MnO 0.18 0.16 0.23 0.21 0.42
MgO 14.18 15.74 18.74 13.25 20.75
CaO 11.68 11.77 11.81 11.87 1.19
Na20 1.27 0.76 0.18 1.37 0.04
K20 0.89 0.42 0.04 1.09 0.01
Tot. 97.10 96.31 97.79 97.40 87.26
Si 6.708 7.201 7.810 6.523 7.907
Alv 1.292 0.799 0.190 1477 0.093
Alvi 0.215 0.172 0.048 0.234 0.008
Ti 0.222 0.106 0.018 0.269 0.002
Cr 0.008 0.006 0.010 0.010 0.000
Fe3+ 0.277 0.296 0.089 0.232 0.080
Fe2+ 1.159 0.991 0.869 1.318 0.416
Mn 0.022 0.019 0.028 0.026 0.051
Mg 3.097 3.410 3.939 2912 4.443
Fe M4 0.078 0.078 0.191 0.058 1.810
Ca 1.834 1.833 1.784 1.875 0.183
Na M4 0.089 0.089 0.025 0.067 0.006
Na A 0.271 ' 0.125 0.025 0.326 0.006
K 0.166 0.078 0.007 0.204 0.001

mg 0.71 0.76 0.79 0.68
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Amphiboles -
Gabbro 71B
Hb1 Hb2 Hb3 Hbs Hb7 Hbg
nb 25 3 10 6 8 12
Si02 42.48 42.08 42.29 42.30 42.30 42.33
Ti02 3.45 3.38 3.36 3.42 3.36 3.19
Al203 11.84 12.03 11.98 11.91 12.10 11.94
Cr203 0.02 0.05 0.01 0.10 0.06 0.03
FeO* 12.09 11.79 11.81 12.15 11.27 11.70
MnO 0.22 0.15 0.20 0.17 0.26 0.22
MgO 13.65 13.40 13.76 13.60 13.86 13.81
Ca0 10.88 11.23 11.10 10.90 11.00 11.04
Na20 2.48 2.29 2.50 2.44 2.49 2.35
K20 0.83 0.84 0.84 0.85 0.82 0.87
Tot. 97.54 97.24 97.84 97.83 97.52 97.47
Si 6.203 6.197 6.184 6.186 6.189 6.203
Aliv 1.797 1.803 1.816 1.814 1.811 1797
Alwvi 0.241 0.284 0.249 0.239 0.276 0.266
Ti 0.379 0.374 0.369 0.376 0.370 0.351
Cr 0.003 0.006 0.001 0.012 0.007 0.004
Fe3+ 0.340 0.261 0.308 0.346 0.306 0.336
Fe2+ 1.038 1.115 1.048 1.040 0.986 1.001
Mn 0.027 0.019 0.025 0.021 0.033 0.027
Mg 2.971 2.940 2.899 2.966 3.022 3.015
Fe M4 0.098 0.075 0.088 0.099 0.088 0.096
Ca 1.702 1.771 1.738 1.708 1.724 1.734
Na M4 0.201 0.154 0.173 0.183 0.188 0.170
Na A 0.501 0.500 0.535 0.500 0.517 0.497
K 0.155 0.157 0.157 0.158 0.153 0.162
mg 0.72 0.71 0.73 0.72 0.74 0.73
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Amphiboles
Gabbro 72B
Hb1 Hb2 coeur Hb2 bord Hb3 Hba Hb8 Hbg
nb 9 3 2 2 3 2 3
Si02 41.97 41.83 43.88 43.03 47.47 42.41 44.32
TiO2 2.78 3.00 2.50 2.35 0.29 2.85 0.25
Al203 12.35 11.72 10.69 11.60 9.24 11.71 12.33
Cr203 0.05 0.08 0.11 0.46 0.10 0.16 0.03
FeO* 10.57 11.80 11.15 11.20 9.59 11.64 11.66
MnO 0.14 0.23 0.17 0.24 0.28 0.14 0.27
MgO 14.48 13.34 14.55 13.76 17.86 13.31 14.63
CaO 11.73 12.08 11.90 12.22 10.79 11.67 11.35
Na20 2.28 2.31 2.26 2.37 1.82 2.09 2.20
K20 0.83 0.74 0.49 0.47 0.07 0.94 0.13
Tot, 97.16 97.22 97.69 97.69 g7.52 96.91 97.17
Si 6.153 6.213 6.399 6.310 6.686 6.277 6.398
Aliv 1.847 1.787 1.601 1.690 1.314 1.723 1.602
Alvi 0.286 0.260 0.235 0.315 0.220 0.319 0.486
Ti 0.306 0.334 0.274 0.259 0.031 0.317 0.027
Cr 0.005 0.009 0.012 0.053 0.011 0.019 0.003
Fe3+ 0.311 0.136 0.227 0.128 0.710 0.174 0.670
Fe2+ 0.911 1.287 1.068 1.209 0.244 1.217 0.623
Mn 0.017 0.029 0.021 0.029 0.034 0.017 0.033
Mg 3.164 2.945 3.163 3.007 3.750 2.937 3.148
Fe M4 0.074 0.039 0.085 0.036 0.175 0.049 0.115
Ca 1.842 1.917 1.860 1.921 1.629 1.850 1.756
Na M4 0.084 0.045 0.075 0.043 0.197 0.100 0.130
Na A 0.563 0.620 0.563 0.631 0.300 0.501 0.485
K 0.155 0.139 0.081 0.088 0.012 0.177 0.024
mg 0.76 0.69 0.74 0.71 0.90 0.70 0.81
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Amphiboles
Diorite 20A
Hbt Hb2 Hb3 Hba Hbs Hbé Hb9

nb 6 3 4 5 5 5 4
Si02 46.92 45.92 46.40 46.09 46.57 46.12 46.90
TiO2 0.93 1.11 0.82 1.11 0.80 0.90 0.89
AI203 7.25 7.80 7.59 7.82 7.52 7.51 7.45
Cr203 0.02 0.05 0.03 0.01 0.01 0.00 0.05
FeO* 17.34 17.22 17.45 17.09 16.94 17.08 16.88
MnO 0.60 0.59 0.65 0.71 0.56 0.60 0.51
MgO 11.73 11.22 11.26 11.24 11.36 11.31 11.31
Ca0 11.93 12.00 12.19 11.87 12.23 12.14 12.10
Na20 0.3 0.98 0.84 0.97 0.74 0.92 0.82,
K20 0.57 0.68 0.53 0.54 0.56 0.60 0.47
Tot. 98.22 97.58 97.87 97.44 97.30 g7.18 97.36.

Si 6.908 6.834 6.871 6.852 6.823 6.882 6.964
Alv 1.092 1.166 1.129 1.148 1.077 1.118 1.036
Alvt 0.165 0.203 0.196 0.221 0.240 0.204 0.267

Ti 0.103 0.124 0.102 0.124 0.090 0.101 0.099

Cr 0.003 0.006 0.004 0.001 0.001 0.000 0.006
Fe3+ 0.473 0.390 0.454 0.413 0.393 0.395 0.321
Fe2+ 1.607 1.713 1.676 1.661 1.689 1.709 1.740
Mn 0.075 0.074 0.082 0.080 0.070 0.076 0.064
Mg 2.574 2.490 2.486 2.490 2516 2515 2.503

Fe M4 0.055 0.041 0.031 0.051 0.025 0.028 0.035
Ca 1.882 1.913 1.934 1.891 1.947 1.940 1.825

Na M4 0.063 0.046 0.035 0.058 0.028 0.032 0.040
Na A 0.202 0.236 0.206 0.220 0.185 0.233 0.195
K 0.107 0.129 0.100 0.103 0.107 0.115 0.089

mg 0.61 0.59 0.59 0.59 0.59 0.59 0.59
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Amphiboles
Diorite 26A
Hb1 coeur Hb1 bord Hb2 coeur -> Hb2-> Hb2 bord Hb3

nb 1 2 2 1 1 2
Si02 44.85 54.10 44.67 50.30 53.51 46.58
TiO2 1.41 0.06 1.25 0.27 0.07 0.32
Al203 11.40 2.56 11.44 7.83 276 10.40
Cr203 0.26 0.00 0.45 0.17 0.07 0.15
FeO* 9.40 13.55 9.47 8.48 12.91 8.78
MnO 0.11 0.38 0.16 0.13 0.30 0.13
MgO 16.00 22.22 15.51 18.30 22.02 16.19
Cal 11.56 3.45 11.48 11.56 4.21 11.63
Na20 1.73 0.42 1.81 1.30 0.50 1.56
K20 0.35 0.02 0.29 0.10 0.02 0.15
Tot. 97.06 96.77 95.52 98.53 96.38 95.88
Si 6.435 7.683 6.459 6.993 7.626 6.720
Ay 1.565 0.317 1.541 1.007 0.374 1.280
Alvi 0.362 0.110 0.409 0.291 0.090 0.488
Ti 0.152 0.007 0.135 0.028 0.008 0.035
Cr 0.029 0.001 0.051 0.019 0.008 0.017
Fe3+ 0.562 0.073 0.486 0.546 0.118 0.457
Fe2+ 0.461 0.061 0.556 0.309 0.064 0.508
Mn 0.014 0.046 0.019 0.015 0.036 0.015
Mg 3.420 4,703 3.344 3.791 4.677 3.480
Fe M4 0.104 1.475 0.103 0.131 1.357 0.095
Ca 1.777 0.525 1.779 1.721 0.643 1 .797
Na M4 0.119 0.000 0.118 0.148 0.000 0.108
Na A 0.362 0.117 0.389 0.202 0.139 0.329
K 0.065 0.003 0.053 0.017 0.003 0.027
mg 0.86 0.75 0.83 0.0 0.77 0.85
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Amphiboles
Diorite 27B

Hbte ->Hbil- Hbib !Hb2ec Hb2b { Hbdc ->Hb4- ->Hb4- Hb4b | Hbéc Hb6 b iHbi2c ->Hb12 Hbi12b
nb 4 3 2 2 1 2 2 2 1 3 2 2 2 2
Si02 4400 4837 50.24 i 4593 4895 4375 4503 4640 48.61; 43.54 4870 48.16 49.58 50.53
TiOo2 1.48 0.67 0.47 1.24 0.86 1.60 1.61 1.34 0.99 1.71 0.87 0.93 0.69 0.62
AI203 10.23 6.54 5.66 8.71 7.12 i 10.47 9.99 8.57 690 10.47 6.96 6.93 5.83 4.93
Cr203 0.02 0.03 0.04 0.16 0.00 0.08 0.04 0.09 0.12 0.09 0.09 0.09 0.28 . 025
FeQO* 15.11 1347 1256 i 1437 1299 1530 1513 1377 1320 1484 13.23 13.01 1266 1175
MnO 0.28 0.32 0.40 0.45 0.29 0.24 0.30 0.26 0.32 0.21 0.40 0.47 0.19 0.20
MgO 11.86 1435 1554 { 13.02 14.81 11.94 1235 13.09 1468} 1164 1427 1414 1511 15.63
Ca0 11,79 11.73 1214 i 1164 1184 1191 11.89 1191 11.47: 11.87 1208 1161 11.97 11.89
Na20 1.22 0.72 0.60 1.01 0.84 1.20 1.09 0.96 0.79 1.12 0.74 0.74 0.55 0.53
K20 0.54 0.26 0.13 0.51 0.30 0.42 0.46 0.47 0.29 0.55 0.34 0.36 0.25 0.23
Tot. $6.53 96.46 97.77 : 97.04 98.01 9600 07.88 96.87 97.36: 96.03 9769 9643 97.09 96.54
Si 6547 7.065 7.189 | 6745 7.024 6479 6583 6820 7.023i 6516 7.043 7.045 7.164 7.321
Aliv 1.453 00835 0.811 i 1.255 0976 1.521 1417 1.180 0.977! 1484 0857 : 0955 0.836 0.679
Alvi 0341 0.191 0.144 i 0.253 0.229: 0.305 0.305 0.305 0.198i 0.362 0.229 0.239 0.157 0.162
Ti 0.165 0.073 0050 i 0.137 0.093 ! 0.178 0.177 0.148 0.107; 0.183 0.095 0.103 0.075 0.067
Cr 0.003 0004 0005  0.019 0.000: 0009 0.005 0.010 0.013; 0010 0.010; 0.010 0.031 0.028
Fe3+ 0.452 0.514 0521 i 0.508 0463 : 0546 0507 0.340 0.497! 0.401 0.363 0416 0.450 0.312
Fe2+ 1.373 1.054 0.918 | 1.1778 1.012 1298 1278 1.285 0.883: 1.411 1.148 ¢ 1.091 1.009 1.031
Mn 0.036 0.040 0.048 : 0.056 0.035 : 0.031 0.038 0.033 0.039: 0.026 0.049: 0.058 0.024 0.025
Mg 2630 3.124 3.315 i 2.850 3.168 i 2634 2690 2869 3.162: 2597 3.076 3.083 3.254 3.375
Fe M4 0.056 0.077 0065 i 0.079 0.084 :.0.052 0.064 0.058 0.115; 0.045. 0.060i 0.085 0.071 0.081
Ca 1879 1835 1.861 i 1.832 1820 1889 1862 1876 1.775; 1803 1872 1819 1 853 1.845
Na M4 0.064 0088 0074 i 0090 0.096: 0.059 0.073 0066 0.109; 0.052 0.088; 0.096 0.077 0.074
Na A 0288 0.117 0093 i 0,197 0.139: 0.286 0.235 0.206 0.111} 0.273 0.141} 0.113 0.078 0.074
K 0.103 0.049 0023 : 0096 0055 0.078 0.085 0.089 0.053; 0.104 0.063; 0.067 0.045 0.042
mg 0.65 0.73 0.77 0.68 0.74 0.66 0.67 0.68 0.74 0.64 0.74 0.72 0.75 0.75
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Pyroxénes
Gabbro 64A
Cpx1 Cpx2 Cpx5 Cpx6
nb 3 3 6 4
Si02 52.19 52.47 51.92 52.07
TiO2 0.42 0.43 0.45 0.45
Al203 1.81 1.78 1.81 1.95
Cr203 0.03 0.05 0.04 0.03
FeO* 8.26 8.07 7.71 7.91
MnO 0.35 0.32 0.36 0.36
MgO 15.30 15.09 15.10 14.98
Ca0 21.17 21.62 21.64 21.48
Na20 0.32 0.35 0.35 0.31
K20 0.01 0.00 0.00 0.01
Tot. 99.86 100.18 99.38 99.55
Si 1.933 1.938 1.931 1.936
Ti 0.012 0.012 0.013 0.012
Al 0.079 0.077 0.079 0.085
Cr 0.001 0.001 0.001 0.001
Fe3+ 0.054 0.045 0.058 0.040
Fe2+ 0.202 0.204 0.182 0.208
Mn 0.011 0.016 0.011 0.011
Mg 0.845 0.831 0.837 0.830
Ca 0.840 0.85’6 0.862 0.855
Na 0.023 0.025 0.925 0.022
K 0.000 0.000 0.000 0.001
{Ca)% 43.0 44.0 44.2 44,0
(Mg)% 433 427 42.9 427
(Fe +Mn)% 13.7 13.3 12.9 13.2

Pyroxénes
Gabbro 64C
Cpx1 Cpx2 Cpx3 Cpxs Cpx6
nb 4 3 3 2 2
Si02 51.63 52.11 52.27 52.07 52,17
TiO2 0.50 0.46 0.43 0.53 0.28
Al203 2.22 1.80 1.85 2.00 1.55
Cr203 0.08 0.10 0.00 0.67 0.03
FeO* 7.72 7.03 7.29 7.37 7.76
MnO 0.31 0.30 0.37 0.32 0.28
MgO 14.40 14.34 14.54 14.43 14.69
Ca0 22.52 23.27 22.83 22.65 22.89
Na20 0.35 0.31 028 , 0.36 0.33
K20 0.01 0.00 0.01 0.01 0.03
Tot. 99.74 99.72 99.87 ° 99.81 100.01
Si 1.918 1.935 1.938 1.932 1.931
Ti 0.014 0.013 0.012 0.015 0.008
Al 0.097 0.079 0.081 0.087 0.068
Cr 0.002 0.003 0.000 0.002 0.001
Fe3+ 0.062 0.044 0.039 0.042 0.078
Fe2+ 0.178 0.175 0.187 0.187 0.162
Mn 0.010 0.010 0.012 0.010 0.009
Mg 0.797 0.794 0.804 0.798 0.810
Ca .0.896 0.926 0.907 0.901 0..908
Na 0.025 0.022 0.020 0.026 0.024
K 0.000 0.000 0.001 ‘0.000 0.001
(Ca)% 46.1 47.5 46.5 46.5 46.2
(Mg)% 41.0 40.7 413 41.2 41.2
(Fe +Mn)% 12.9 1.7 12.2 12.3 127
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Pyroxénes
Gabbro 70F
Cpx3 Cpx4 Cpx7 Cpx8 Cpx* Opx2 Opx3 Opx*

nb 5 6 4 4 38 9 6 23
Si02 52.56 53.00 52.37 52.81 52.42 54.39 54.04 53.84
TiO2 0.45 0.41 0.34 0.36 0.35 0.13 0.13 0.13
Al203 1.80 1.79 1.88 1.58 1.69 1.06 0.91 1.00
Cr203 0.04 0.05 0.05 0.06 0.07 0.03 0.02 0.03
FeO* 7.86 8.28 8.17 8.26 7.97 17.91 19.08 18.34
MnO 0.21 0.33 0.33 0.31 0.26 0.41 0.41 0.45
MgO 15.05 15.24 15.10 14.97 15.11 25.74 24.83 25.32
CaO 21.93 21.55 21.14 21.93 21.63 1.22 1.08 1.17
Na20 0.32 0.35 0.34 0.30 0.32 0.03 0.03 0.03
K20 0.01 0.01 . 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
Tot. 100.23 101.01"° 99.74 100.59 99.83 100.83 100.54 100.32
Si 1.940 1.842 . 1.943 1.946 1.842 1.963 1.870 1.959
Ti 0.013 0.011 0.010 0.010 0.010 0.003 0.004 0.004
Al 0.078 0.077 0.082 0.068 0.074 0.045 0.039 0.043
Cr 0.001 0.001 0.001 0.002 0.002 0.001 0.000 0.001
Fe3+ 0.038 0.040 0.036 0.041 0.043 0.024 0.016 0.033
Fe2+ 0.203 0.214 0.217 0.214 0.204 0.517 0.565 0.525
Mn 0.007 0.010 0.010 0.010 0.008 0.013 0.013 0.014
Mg 0.828 0.832 0.835 0.822 0.834 1.385 1.349 1.373
Ca 0.867 0.846 0.840 0.865 0.859 0.047 0.042 0.046
Na 0.023 0.025 0.024 0.022 0.023 0.002 0.002 0.002
K 0.000 0.001 . 0.001 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000
(Ca)% 44.6 43.6 443 44.3 44.1 2.4 2.1 23
(Mg)% 42.6 42.8 421 42.1 42.8 69.7 68.0 69.0
(Fe+Mn)% 12.8 13.6 13.6 13.6 13.1 27.9 29.9 287
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Pyroxénes
Gabbro 70H
Cpx1 Cpx3 Cpx4 Cpx* . Opx1 Opx2 Opx4 Opx*

nb 7 6 6 23 4 4 4 16

Si02 52.05 52.28 53.35 52.48 53.47 53.28 52.66 53.20

TiO2 0.40 0.35 0.03 0.31 0.19 0.17 0.17 0.17

Al203 1.58 1.54 0.45 1.37 0.81 0.76 0.91 0.82

Cr203 0.02 0.02 0.11 0.04 0.01 0.02 0.08 0.04

FeO* 9.02 8.69 7.42 8.61 20.94 20.67 20.72 20.70

MnO 0.31 0.33 0.25 0.28 0.53 0.55 0.49 0.51

MgO 14.40 14.51 14.37 14.70 23.22 23.64 23.01 23.27

Ca0 21.42 21.51 24.03 21.48 0.98 1.31 1.02 1.!06

Na20 0.31 0.29 0.21 0.29 0.03 0.03 0.01 - 0.03

K20 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.00 0.01 0.01

Tot. 99.51 99.53  100.24 99.57 i 10019 100.43 99.08 99.81

Si 1.8945 1.951 1.976 1.956 1.976 1.958 1.968 1.971

Ti 0.011 0.010 0.001 0.009 0.005 0.005 0.005 0.005

Al 0.070 0.068 0.019 0.060 0.035 0.033 0.040 0.036

Cr 0.000 0.001 0.003 0.001 0.000 0.001 0.002 0.001

Fe3+ 0.040 0.031 0.040 0.030 0.006 0.041 0.014 0.013

Fe2+ 0.242 0.240 0.190 0.238 0.641 0.595 0.634 0.628

Mn 0.010 0.010 0.008 0.009 0.017 - 0.017 0.015 0.016

Mg 0.802 0.807 0.793 0.817 1.279 1.296 1.281 1.285

Ca 0.858 0.860 0.954 0.858 0.039 0.052 0.041 0.042
Na 0.022 0.021 0.015 0.021 0.002 0.002 0.000 0.002 |

K 0.000 0.001 0.001 0.001 0.001 0.000 0.000 0.000

(Ca)% 43.9 44.2 48.1 43.9 2.0 2.6 2.1 2.1

(Mg)% 41.1 41.4 39.9 41.9 64.5 64.8 64.5 64.8

(Fe +Mn)% 15.0 14.4 12.0 14.2 33.5 32.6 33.4 33.1
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Pyroxénes
Gabbro 72B
Cpx1 Cpx2 Cpx3 Cpx* Opx1
nb 2 4 2 8 3
Si02 52.59 52.58 52.34 52.52 53.72
Ti02 0.24 0.22 0.32 0.25 0.17
Al203 1.55 1.44 1.95 1.59 1.38
Cr203 0.20 0.19 0.03 0.15 0.02
FeO* 6.78 6.11 6.52 6.38 17.73
MnO 0.40 0.20 0.14 0.23 0.50
MgO 156.32 15.46 15.16 15.35 25.16
Ca0 23.13 23.57 22.93 23.31 1.25
Na20 0.26 0.21 0.29 0.24 0.04
K20 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00
Tot. 100.48 99.99 89.75 100.03 99.96
Si 1.932 1.932 1.934 1.835 1.960
Ti 0.007 0.007 0.009 0.007 0.005
Al 0.067 0.067 0.085 0.069 0.059
Cr 0.006 0.006 0.001 0.004 0.001
Fe3+ 0.069 0.069 0.05 0.080 0.014
Fe2+ 0.139 0.139 0.152 0.136 0.526
Mn 0.012 0.012 0.004 0.007 0.015
Mg 0.839 0.839 0.835 0.843 1.368
Ca 0.910 0.910 0.810 0.920 0.049
Na 0.018 0.018 0.021 0.017 0.003
K 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000
(Ca)% 46.2 471 46.6 46.8 2.5
(Mg)% 426 43.0 42.8 429 69.4
(Fe + Mn)% 11.2 9.8 10.6 10.3 28.1
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Plagioclases Plagioclases
Gabbro 64A Gabbro 64C
Pg2 Pg4 Pg* Pg1coeur Pglbord Pg2 Pg3 Pg5 Pg*
nb 3 6 21 nb 5 1 7 4 4 22
Si0o2 49.33 50.00 49.92 Si02 50.15 83.22 49.34 50.00 50.28 49.99
TiO2 0.05 0.03 0.03 Tio2 0.03 0.00 0.03 0.01 0.01 0.02
Al203 32.00 31.05 31.29 Al203 30.86 29.17 31.46 31.95 30.97 31.04
Cr203 0.03 0.07 0.04 Cr203 0.04 0.01 0.03 0.02 0.02 0.03
FeO* 0.28 0.21 0.26 FeO* 0.18 0.10 0.31 0.32 0.18 0.25
MnO 0.03 '+ 0.02 0.03 MnO 0.03 0.00 0.03 0.04 0.02 0.03
MgO 0.03 0.02 0.02 MgO 0.02 0.01 0.03 0.01 0.01 0.02
Ca0 14.90 ‘14.34 14.47 CaO - 14.29 11.80 15.14 14.67 14.44 14.59
Na20 2.92 3.21 3.18 Na20 3.41 4.60 3.00 3.33 3.37 3.28
K20 0.08 - 0.11 0.10 K20 0.06 0.11 0.05 0.08 0.06 0.06
Tot. 99.65 99.06 99.34 Tot. 99.07 99.02 99.42 99.43 99.36 99.31
Si 9.048 9.207 9.171 Si 9.234 9.715 9.081 9.192 9.231 9.182
Ti 0.007 0.004 0.004 Ti 0.005 0.000 0.004 0.001 0.001 0.003
Al 6.916 6.739 6.776 Al 6.696 6.276 6.824 6.706 6.701 6.727
Cr 0.004 0.010 0.006 Cr 0.006 0.001 0.004 0.003 0.002 0.004
Fe 0.043 0.033 0.040 Fe 0.028 0.015 0.048 0.049 0.027 0.039
Mn 0.004 0.003 0.005 Mn 0.005 0.000 0.005 0.005 0.003 0.004
Mg 0.008 0.005 0.005 Mg 0.004 0.003 . 0.008 0.003 0.004 _~0.005
Ca 2.927 2.829 2.849 Ca 2.819 2,309 2.986 2.889 2.841 2.874
Na 1.038 1.145 1.133 Na 1.216 1.629 1.069 1.188 1.200 1.170
K 0.018 0.026 0.024 K 0.013 0.027 0.012 0.018 0.014 0.015
An 734 70.7 71.1 An 69.7 58.2 73.4 70.6 70.1 70.8
Ab 26.1 28.6 28.3 Ab 30.0 411 26.3 29.0 29.6 288
Or 0.5 0.7 0.6 Or 0.3 0.7 0.3 0.4 0.3 0.4
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Plagioclases
Gabbro 70F
Pg3 Pg6 Pg*
nb 5 8 32
Si02 50.00 49.38 49.45
Tio2 0.03 0.03 0.02
AI203 31.38 31.99 31.63
Cr203 0.03 0.02 0.03
FeO* 0.31 0.33 0.32
MnO 0.02 0.02 0.02
MgO 0.04 0.02 0.02
Ca0 14.70 15.24 14,60
Na20 3.09 279 3.02
K20 0.12 0.04 0.09
Tot. 99.72 99.86 99.20
Si 9.158 9.042 9.103
Ti 0.003 0.004 0.003
A 6.775 6.904 6.862
Cr 0.004 0.003 0.004
Fe 0.047 0.050 0.049
Mn 0.003 0.002 0.003
Mg 0.011 0.006 0.006
Ca 2.886 2989 2.880
Na 1.097 0.989 1.078
K 0.027 0.010 0.021
An 72.0 74.9 72.4
Ab 27.4 24.8 27.1
or 0.7 0.3 0.5
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Plagioclases
Gabbro 70G
Pg1 Pg2 Pg4 Pg*
nb 4 5 7 18
Si02 57.82 58.03 57.57 57.73
Tio2 0.02 0.04 0.03 0.03
Al203 26.03 26.23 26.41 26.27
Cr203 0.01 0.03 0.05 0.03
FeO* 0.13 0.09 0.22 0.17
MnO 0.04 0.02 0.02 0.03
MgQO 0.01 0.00 0.01 0.01
Ca0 8.51 8.17 8.50 8.40
Na20 6.78 6.81 6.81 6.80
K20 0.16 0.14 0.1 0.12
Tot. 99.51 99.56 99.73 99.59
Si 10.415 10.429 10.353 10.289
Ti 0.002 0.005 0.005 0.004
Al 5.526 5.555 5.598 5.572
Cr 0.002 0.004 0.007 0.004
Fe 0.020 0.013 0.032 0.025
Mn 0.006 0.003 0.003 0.005
Mg 0.003 0.001 0.003 0.002
Ca 1.642 1.574 1.638 1.619
Na 2.368 2.375 2.376 2.371
K 0.037 0.031 0.025 0.028
An 40.6 385 40.6 40.3
Ab 585 56.7 58.8 59.0
Or 0.9 0.8 0.6 0.7
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Plagioclases
Gabbro 70H
Pglc ->Pgt-> ->Pgi-> Pglb Pg3 Pg4 PgSc ->Pg5-> ->Pg5-> Pg5b Pg6
nb 1 1 1 1 3 3 1 2 2 2 2
Si02 48.72 51.80 53.73 54.50 83.84 54.13 49.37 51.93 §3.20 54.72 52.71
TiO2 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.08 0.03 0.03 0.02 0.06
Al203 31.69 23.93 28.57 27.91 28.41 28.39 30.93 29.52 28.71 27.96 29.11
Cr203 0.00 0.00 0.04 0.00 0.04 0.06 0.00 0.06 0.09 0.00 0.01
FeO* 0.43 0.41 0.26 0.27 0.25 0.29 0.28 0.45 0.30 0.24 0.50
MnO 0.05 0.00 0.00 0.00 0.01 0.02 0.00 0.05 0.03 0.04 0.00
MgO 0.00 0.02 0.05 0.00 0.03 0.02 - 0.04 0.03 0.03 0.01 0.13
Ca0 15.02 12.95 11.24 11.30 11.24 11.26 15.08 12.71 11.87 10.97 12.49
Na20 2.63 3.76 4.75 4.89 4.88 4.90 3.05 4.02 4.61 5.00 4.32
K20 0.14 0.22 0.27 0.31 0.23 0.19 0.23 0.27 0.33 0.27 0.22
Tot. 98.69 99.09 98.91 99.18 98.94 99.27 98.96 89.07 99.20 99.23 99.55
Si 9.032 9.496 9.817 9.931 9.837 9.855 9.131 9.533 9.726_ 9.954 9.6222
Ti 0.002 0.000 0.000 0.000 0.001 0.002 0.011 0.004 0.004 0.003 0.008
A 6.923 6.467 6.153 5.995 6.117 6.093 6.742 6.387 6.187 5.994 6.263
cr | 0.000 0.000 0.006 0.000 0.006 0.008 0.000 0.009 0.013 0.000 0.001
Fe 0.067 0.063 0.040 0.042 0.038 0.044 0.044 0.069 0.046 0.036 0.077
Mn 0.008 0.000 0.000 0.000 0.002 0.003 0.000 0.008 0.005 0.006 0.000
Mg 0.000 0.006 0.013 0.000 0.007 0.005 0.010 0.008 0.009 0.002 0.035
Ca 2.983 2.544 2.201 2.205 2.200 2.197 2.989 2.500 2.326 2,139 2.444
Na 0.947 1.336 1.682 1.726 1.730 1.728 1.095 1.430 1.635 1.764 1.529
K 0.032 0.051 0.062 0.072 0.053 0.044 0.029 0.064 0.077 0.061 0.050
An 75.3 64.7 55.8 55.1 55.3 55.4 72.7 62.6 57.6 54.0 60.8
Ab 23.9 34.0 42,6 43.1 43.4 43.5 26.6 35.8 40.5 44.5 38.0
Or 0.8 1.3 1.6 1.8 1.3 1.1 0.7 1.6 1.9 1.5 1.2
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Plagioclases
Gabbro 71B
Pg3 Pgé Pg7 Pg*
nb 5 9 7 45
8i02 50.85 49.97 49.59 50.03
TiO2 0.02 0.02 0.04 0.03
A1203 31.50 31.83 32.09 31.90
Cr203 0.12 0.03 0.03 0.04
FeO* 0.26 0.19 0.19 0.23
MnO 0.02 0.04 0.02 0.03
MgO 0.01 0.02 0.02 0.02
Ca0 14.10 14.41 14.46 14.44
Na20 3.50 3.22 3,12 3.22
K20 0.02 0.03 0.04 0.03
Tot. 100.40 99.76 99.60 99.97
Si 9.230 9.133 9.081 9.127
Ti 0.002 0.003 0.005 0.004
Al 6.737 6.858 6.926 6.860
Cr 0.017 0.004 0.005 0.006
Fe 0.040 0.029 0.028 0.034
Mn 0.003 0.007 0.003 0.005
Mg 0.002 0.004 0.004 . 0.004
Ca 2.741 2.822 2.837 2,823
Na 1.231 1.140 1.109 1.140
K 0.004 0.006 0.008 0.008
An 68.9 71.1 71.8 71.1
Ab 31.0 28.7 28.0 28.7
Or 0.1 0.2 0.2 0.2

Plagioclases
Gabbro 72B
Pg1

nb 2
Si02 47.92
TiO2 0.02
Al203 32.81
Cr203 0.03
FeO* 0.30
MnO 0.05
MgO 0.03
Ca0 | 16.69
Na20 2.02
K20 0.04
Tot. 99.91
Si 8.808

Ti 0.002

Al 7.107

Cr 0.004

Fe 0.046

Mn 0.008
Mg 0.009
Ca 3.287

Na 0.721

K 0.009

An 81.9
Ab 179
Or 0.2
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Plagioclases
Diorite 27B
Pgicoeur ->Pg1-> Pglbord | Pg2coeur Pg2bord | Pg8coeur ->Pg8-> -> P§8 -> Pg8 bord
nb 1 4 1 4 2 3 2 6 1
Sio2 53.81 55.76 §7.09 §5.92 58.04 54.63 54.93 56.69 57.23
TiO2 0.00 0.02 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.00
Al203 28.89 27.68 27.07 27.38 26.59 28.62 28.18 27.04 26.62
Cr203 0.04 0.03 0.03 0.00 0.00 0.00 0.01 0.06 0.06
FeO* 0.10 0.14 0.22 0.14 0.07 0.16 0.10 0.11 0.18
MnO 0.00 0.00 0.00 0.01 0.02 0.02 0.00 0.06 0.03
MgO 0.00 0.03 0.00 0.01 0.08 0.02 0.00 0.01 0.02
CaO 11.79 9.85 9.31 9.86 8.08 11.12 10.68 9.47 8.50
Na20 5.15 5.95 6.40 6.19 7.04 5.50 5.69 6.37 6.85
K20 0.07 0.24 0.10 0.06 0.25 0.06 0.13 0.10 0.10
Tot. 99.85 89.70 100.22 998.57 100.18 100.13 99.72 99.92 99.59
Si 9.757 10.073 10.234 10.110 10.380 9.858 9.842 10.203 10.312
Ti 0.000 0.002 0.00 0.000 0.001 0.000 0.000 .001 0.000
Al 6.174 5.893 5.719 5.834 5.604 6.087 €.010 5.736 5.653
Cr 0.006 0.004 0.004 0.000 0.000 0.000 0.001 0.009 '0.009
Fe 0.015 0.022 0.034 0.021 0.011 0.024 0.015 0.016 0.027
Mn 0.000 0.000 0.000 0.002 0.002 0.003 0.000 0.009 0.004
Mg 0.000 0.007 0.000 0.003 0.021 0.005 0.001 0.001 0.005
Ca 2.289 1.906 1.788 1.910 1.547 2.150 2.070 1.826 1.641
Na 1.809 2.083 2,225 2.168 2.442 1.924 1.998 2,223 2.382
K 0.016 0.056 0.024 0.013 0.058 0.015 0.030 0.022 0.023
An §5.6 47.1 44.3 46.7 38.2 52.6 50.5 44.9 40.5
Ab 44.0 515 55.1 8§3.0 60.3 47.1 48.8 54.6 58.9
Or 0.4 1.4 0.6 0.3 1.4 0.4 0.7 0.5 0.6
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Diorite 20A
Pgt coeur -> Pgl-> ->Pgl-> Pg1bord
nb 1 1 1 1
si02 56.70 57.62 59.05 59.85
TiO2 0.03 0.00 0.00 0.01
A203 26.84 26.56 25,58 24.65
Cr203 0.12 0.04 0.00 0.00
FeO* 0.25 0.23 0.00 0.05
MnO 0.00 0.00 0.08 0.00
« MgO 0.00 0.01 0.01 0.00
Ca0 9.28 8.64 7.58 7.03
' Na20 6.24 6.56 7.23 7.57
K20 0.13 0.08 0.18 0.15
Tot. 99.59 99.74 99.71 99.31
Si 10.232 10.352 10.577 10.741
Ti 0.003 0.000 0.000 0.001
5.708 5.624 5.399 5.214
Cr 0.018 0.006 0.000 0.000
Fe 0.038 0.034 0.000 0.008
Mn 0.000 0.000 0.012 0.000
Mg 0.000 0.001 0003 0.0
Ca 1.795 1.664 1.455 1.351
Na 2.183 2.286 2,511 2,634
K 0.031 0.019 0.042 0.035
An 44.8 41.9 36.3 33.6
Ab 54.4 57.6 62.7 65.5
Or 0.8 0.5 1.0 0.9

Feldspath
potassique
Granodiorite 42C

KF1
nb 2
Sio2 64.15
TiO2 0.03
Al203 18.39
Cr203 0.00
FeO* 0.23
MnO 0.03
MgO 0.04
Ca0 0.00
Na20 0.21
K20 16.76
Tot. 99.84
Si 11.933
Ti 0.004
Al 4.032
Cr 0.000
Fe 0.036
Mn 0.005
Mg 0.010
Ca 0.000
Na 0.077
K 3.978
An 0.0
Ab 1.9
Or 98.1
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Plagioclases
Granodiorite 42C
Pgt coeur ->Pg1-> ->Pgl1-> Pgtbord Pg3 PgScoeur ->Pg5-> Pg5bord
nb 2 5 1 1 4 3 2 2
Sio2 57.37 60.18 63.05 67.64 £8.81 57.65 59.30 64.37
Tio2 0.02 0.01 0.00 0.02 0.05 0.03 0.03 0.00
AI203 26.28 24.39 23.47 19.43 25.31 25.74 24,87 21.70
Cr203 0.07 0.04 0.03 0.00 0.02 0.05 0.03 0.00
FeO* 0.14 0.7 0.35 0.02 0.18 0.15 0.18 0.07
MnO 0.02 0.00 0.06 0.00 0.00 0.02 0.01 0.02
MgO 0.01 - 0.01 0.04 0.00 0.01 0.01 0.01 0.02
CaO 8.58 €.35 1.68 0.23 7.46 8.23 6.99 2.40
Na20 6.98 8.06 9.58 11.96 7.49 7.07 7.86 10.18
K20 0.35 0.39 1.83 0.04 0.18 0.31 0.38 0.47
Tot. 99.82 99.60 100.19 99.34 29.83 99.26 99.66 99.23
Si 10.336 10.784 11.187 11.823 10.572 10.427 10.652 11.447
Ti 0.002 0.002 0.000 0.003 0.006 0.004 0.004 0.000
Al 5.580 5.151 4.908 4.037 5.363 5.486 5.264 4.548
Cr 0.010 0.006 0.004 0.000 0.003 0.006 0.005 0.000
Fe 0.020 0.025 0.053 0.004 0.028 0.023 0.027 0.010
Mn 0.003 0.000 0.009 0.000 0.000 0.003 0.001 0.002
Mg 0.001 0.003 o.on 0.000 0.002 0.003 0.002 0.006
Ca 1.656 1.220 0.318 0.042 1.438 1.585 1.344 0.457
Na 2.438 2.801 3.297 4.087 2.611 2.480 2737 3.510
K 0.080 0.089 0.437 0.008 0.042 0.072 0.087 0.106
An 39.7 29.7 7.9 1.0 35.2 385 32.2 11.2
Ab 58.4 68.1 81.3 98.8 63.8 59.8 65.7 86.2
Or 1.9 2.2 10.8 0.2 1.0 1.7 2.1 2.6

poemes g I v e
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Biotites
Gabbros
70F 70 H 7B

nb 10 1 1
Si02 | 37.59 36.55 36.78
TiO2 5.03 8.05 3.79
Al203 | 14.28 13.94 16.23
Cr203 0.08 0.17 0.00
FeO* | 1246 15.02 11.20
MnO 0.05 0.00 0.01
MgO | 16.37 14.43 17.82
Ca0 0.01 0.07 0.13
Na20 0.28 0.20 0.42
K20 9.51 9.06 7.85
Tot. | 9566 94.49 94.23
Si | 6.042 6.023 5.907

Ti | 0608 0.625 0.457

A 2706 2,706 3.072

cr| o010 0.022 0.000

Fe | 1675 2.070 1.504
Mn | 0.006 0.000 0.001
Mg | 3923 3.544 4.265
Ca | 0002 0.013 0.023
Na | 0.087 0.064 0.132
K| 1950 1.904 1.608

[FY1 G oy {1 il et

R priy vy



351

Mineraux
opaques
Gabbro 64A
Op4 Opt Opt  Op2 op3 Op3 Op6

n° Ana 70 28 29 a7 50 51 72
si02 0.02 0.03 0.01 0.04 0.07 0.04 0.97
Tio2 | 51.04 0.63 0.41 4.00 173 0.43 2.46
A203 0.15 0.29 021 266 1.36 0.28 0.47
Cr203 0.09 0.15 0.08 0.12 0.12 0.17 0.08
FeO* | 4481 | 89.87 9238 8504 8759 9041  87.98
MnO 3.62 0.01 0.19 0.24 0.15 0.00 0.13
MgO 0.03 0.00 0.00 0.04 0.02 0.02 0.19
Ca0 0.18 0.11 0.00 0.08 0.02 0.01 0.89
Na20 0.00 0.01 0.00 0.06 0.02 0.08 0.03
K20 0.00 0.00 0.00 0.07 0.03 0.00 0.00
Tot. | 9934 i 9110 9328 9235 9111 9144 320
Si| 0000 0001 0000 0002 0003 0002  0.037
T 0965 | 0019 0012 0116 0051 0013 0071
A 0.005 | 0013 0009 0120 0063 0013 0021
Cr{ 0002 0005 0002 0004 0004 0005 0002
Fe3+ 0060 | 1943 1964 1648 1820 1959 1763
Fe2+ 0833 | 1013 1006 1089 1041 1001  1.052
Mn 0077 | 0000 0005 0008 0005 0000  0.004
Mg 0001 | 0000 0000 0002 0001 0001 0011
Ca| 0005 0004 0000 0003 0001 0001 0036
Na| 0000 0001 0000 0004 0002 0006 0002
K| 0000 0000 0000 0003 0001 0000  0.000
Tot. 2000 i 3000 3000 3000 3000 3000  3.000
Xusp 0019 0012 0130 0054 0013 0072

Xim 0.968
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Mineraux
opaques
Gabbro 70G
Op2 Op2 Op2 Op3 Op1

n® Ana 222 223 224 235 207
Si02 0.08 0.01 0.06 0.03 0.12
Ti02 47.77 48.80 47.62 47.06 0.01
Al203 0.01 0.00 0.06 0.01 0.01
Cr203 0.18 0.08 0.11 0.06 0.11
FeO* 48.63 48.07 48.62 48.54 90.18
MnO 1.27 1.14 0.94 1.01 0.00
MgO 0.04 0.00 0.03 0.00 0.00
CaO 0.04 0.06 0.09 0.13 0.17
Na20 0.00 0.07 0.03 0.04 0.03
K20 0.02 0.00 0.00 0.00 0.96
Tot. 96.78 97.10 96.63 95.88 90.69

Si 0.002 0.000 0.001 0.001 0.005

Ti 0.921 0.939 0.922 0.918 0.000

Al 0.00 0.000 0.002 0.000 0.001

Cr 0.004 0.002 0.002 0.001 0.004
Fe3+ 0.151 0.122 0.151 0.163 1.991
Fe2+ 0.892 0.907 0.896 0.889 0.987
Mn 0.028 0.025 0.020 0.022 0.000
Mg 0.001 0.000 0.001 0.000 0.000
Ca 0.001 0.002 0.002 0.004 0.007

Na 0.000 0.003 0.002 0.002 0.002

K 0.001 0.000 0.000 0.000 0.003
Tot. 2.000 2.000 2.000 2.000 3.000
Xusp 0.000

Xilm 0.923 0.938 0.923 0.817

Mineraux

opaques
Gabbro 71B

Op*

nb 51
Si02 0.07
TiO2 11.97
Al203 0.54
Cr203 0.05
FeO* 80.46
MnO 0.37
MgO 0.03
Ca0 0.10
Na20 0.03
K20 0.01
Tot. 93.26
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Mineraux opaques
Gabbro 71B - Op5

Op5 Ops Ops Ops Ops- Op5s Ops Ops Ops Ops Ops Ops
n° Ana 204 214 215 205 206 208 | 209 210 211 212 213 216
Si02 0.05 0.00 0.02 0.17 0.09 0.06 0.08 0.07 0.03 0.04 0.17 0.00
TiO2 42.82 49.72 41.01 11.43 0.72 27.09 1.24 0.81 3.18 1.12 1.40 1.48
Al203 0.05 0.00 243 0.12 0.14 0.06 0.77 0.08 1.03 0.86 1.27 0.47
Cr203 0.00 0.00 0.16 0.07 0.04 0.08 0.00 0.05 0.02 0.00 0.03 0.00
FeO* 57.03 45.34 45.88 80.14 92.44 68.87 89.75 90.43 88.07 90.75 89.64 91.02
MnO 2.09 2.50 0.04 0.02 0.00 0.62 0.00 0.08 0.14 0.02 0.00 0.00
MgO 0.06 0.00 0.13 0.01 0.00 0.05 0.00 0.06 0.03 0.08 0.02 0.04
Ca0 0.02 0.04 0.00 0.13 0.00 0.02 0.05 0.08 0.00 0.07 0.16 0.18
Na20 0.00 0.00 0.13 0.01 0.03 0.13 0.00 0.00 0.04 0.03 0.07 0.00
K20 0.03 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00
Tot. 100.08 95.14 89.76 92.08 93.46 96.37 91.89 91.58 92.42 92.95 92.76 93.19
Si 0.001 0.000 0.001 0.007 0.003 0.002 0.003 0.003 0.001 0.001 0.006 0.000
Ti 0.786 0.965 0.848 0.339 0.021 0.773 0.036 0.024 0.092 0.032 0.040 0.043
Al 0.001 0.000 0.079 0.006 0.006 0.003 0.035 0.004 0.047 0.039 0.058 0.021
Cr 0.000 0.000 0.004 0.002 0.001 0.002 0.000 0.002 0.001 0.000 0.001 0.000
Fe3+ 0.425 0.071 0.226 1.302 1.946 0.453 1.886 1.941 1.769 1.896 1.853 1.893
Fe2+ 0.739 0.908 0.829 1.338 1.020 1.733 1.037 1.017 1.079 1.022 1.029 1.033
Mn 0.043 0.0585 0.001 0.001 0.000 0.020 0.000 0.003 0.005 0.000 0.000 0.000
Mg 0.002 0.000 0.005 0.001 0.000 0.003 0.000 0.003 0.002 0.004 0.001 0.002
Ca 0.001 0.001 0.000 0.005 0.000 0.001 0.002 0.003 0.000 0.003 0.006 0.007
Na 0.000 0.000 0.007 0.000 0.002 0.009 0.000 0.000 0.003 0.002 0.005 0.000
K 0.001 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.000 0.001 0.000 0.000 0.000
Tot. 2.000 2.000 2.000 3.000 3.000 3.000 3.000 3.000 3.000 3.000 3.000 3.000
Xusp 0.342 0.021 0.773 0.038 0.024 0.096 0.033 0.043 0.043
Xilm 0.782 0.964 0.881
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Mineraux opaques
Gabbro 71B
Op8 Opit
Op8 Ops | Ops  Ops  Op8  Op8 | opt1 jopt1  Opt1  Opit
n° Ana 251 260 252 255 256 258 i 320 312 321 322
Si02 0.06 0.07 0.09 0.03 0.08 0.01 0.00 0.13 0.02 0.06
TiO2 51.17 52.05 1.42 0.99 167 1.81 i 51.56 3.83 2.38 2.08
Al203 0.04 0.02 0.10 0.47 0.13 0.02 I' 0.09 0.22 0.61 1.82
Cr203 0.05 0.14 0.00 0.05 0.07 0.08 0.00 0.03 0.06 0.09
FeO* 45.83 4494 89.41 90.55 91.69 89.88 i 45.15 89.19 90.38 87.57
MnO 1.80 2.09 0.00 0.00 0.02 0.01 E 2.22 0.26 0.06 0.08
MgO 0.04 0.03 0.05 0.04 0.04 0.00 E 0.09 0.01 0.05 0.05
CaO . 0.14 0.32 0.26 0.12 0.13 0.20 {ll 0.07 0.07 0.05 0.07
NeiéO 0.13 0.00 0.03 0.06 0.03 0.01 i 0.00 0.05 0.00 0.10
K20 0.00 0.00 0.02 0.04 0.00 0.00 i 0.03 0.00 0.01 0.03 (.
i
Tot. 97.48 97.59 91.38 92.35 93.84 92.01 i 97.01 93.63 93.56 91.87
i
Si 0.002 0.002 0.004 0.001 0.003 0.000 E 0.000 0.005 0.001 0.002
Ti 0.975 0.990 0.042 0.029 0.048 0.053 i 0.985 0.113 0.068 0.060
Al 0.001 0.001 0.005 0.022 0.006 0.001 i 0.003 0.010 0.027 0.083
Cr 0.001 0.003 0.000 0.001 0.002 0.002 i 0.000 0.001 0.002 0.003
Fe3+ 0.051 0.013 1.908 1.923 1.892 1.890 i 0.029 1.757 1.833 1.798
Fe2+ 0.820 0.937 1.025 1.009 1.038 1.043 ': 0.930 1.099 1.061 1.036
Mn 0.039 0.045 0.000 0.0QO 0.001 0.000 E O.MR T 0.008 0.002 0.003
Mg 0.002 0.001 0.003 0.002 0.002 0.000 ! 0.003 0.000 0.003 0.003
Ca 0.004 0.009 0.011 0.005 0.005 0.008 ! 0.002 0.003 0.002 0.003
Na 0.006 0.000 0.002 0.005 0.002 0.001 E 0.000 0.004 0.000 0.008
K 0.000 0.000 0.001 0.002 0.000 0.000 I: 0.001 0.000 0.001 0.002
|
Tot. 2.000 2.000 3.000 3.000 3.000 3.000 ; 2.000 3.000 3.000 3.000
i
Xusp 0.042 0.029 0.048 0.053 : 0.114 0.070 0.065
Xim | 0974 0893 ': 0.985
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Dans la méme collection :

Nel

N°2

No3

N4

N5

N°6

Ne7

H.

MARTIN

QUERRE

DURAND

PRIOUR

NGAKO -

Nature, origine et évolution d'un segment de crodte
continentale archéenne : contraintes chimiques et

isotopiques. Exemple de la Finlande orientale. 392 p.,

183 fig., 51 tabl., 4 pl. (1985). 140F .

Palingenése de la crodte continentale a 1' archéen

les granitoides tardifs (2,5-2,4 Ga) de Finlande
Orientale. Pétrologie et géochimie. 226 p-, 74 fig., 41
tabl., 3 pl.(1985). 85F .

Le Gres Armoricain. Sédimentologie. Traces fossiles.
Milieux de dépdt. 150 p., 76 fig., 9 tabl., 19 pl.
(1985). EPUISE

Genése des zones de cisaillement : Application de la
méthode des éléments finis a la simulation numérique de
la déformation des roches. 157 p., 106 fig., 7 tabl.,
(1985). | 55F .

Evolution métamorphique et structurale de la bordure
sud-ouest de la "série de Poli". Segment camerounais de
la chaine panafricaine. 185 p., 76 fig., 16 tabl., 12
pl. (1986). 70F .

DE POULPIQUET - Etude géophysique d'un marqueur magnétique situé

BARBLY -

sur la marge continentale sud-armoricaine. 159 p., 121

fig., 5 tabl. (1986). 55F .
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