
HAL Id: tel-00010834
https://theses.hal.science/tel-00010834

Submitted on 4 Nov 2005

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépôt et à la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche français ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

Modélisations thermiques de gisements orogéniques
mésothermaux: application au Ghana

Virginie Harcouët

To cite this version:
Virginie Harcouët. Modélisations thermiques de gisements orogéniques mésothermaux: application au
Ghana. Géophysique [physics.geo-ph]. Institut de physique du globe de paris - IPGP, 2005. Français.
�NNT : �. �tel-00010834�

https://theses.hal.science/tel-00010834
https://hal.archives-ouvertes.fr
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Laurent Guillou-Frottier co-Directeur de thèse
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Manue et Claire, merci d’être venue me soutenir le jour J...
Nico, merci pour le soleil que tu m’as apporté pendant ces 3 années
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Spécial merci à Gérard Bienfait pour avoir consacré de son temps à mes échantillons
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Vincent, merci pour le temps passé à m’expliquer la géologie du Ghana
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8 Géologie 109

8.1 Principaux stades d’évolution crustale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 109

8.2 La ceinture d’Ashanti . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 112
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3.1 Modèle de porphyre cuprifère . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45

3.2 Relations entre gisements porphyriques et épithermaux . . . . . . . . . 46

3.3 Gisements orogéniques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 49

4.1 Distribution temporelle des principaux types de gisements . . . . . . . 53

4.2 Distribution temporelle des gisements d’or orogéniques . . . . . . . . . 54
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10.1 Conductivité des roches cristallines et sédimentaires en fonction de la
température. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 128
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16.19Cas 10 : Modèle 2D, effet d’une faille et d’une intrusion, Φb fixé. . . . . 209
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17.2 Cas 13 : Modèle 3D, milieu homogène, avec faille, Tb fixée, isotherme 200
C̊. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 218
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Chapitre 1

Introduction générale

Cette thèse consiste à étudier les processus thermiques accompagnant la mise en
place de gisements aurifères mésothermaux. Elle comprend deux approches basées sur
des modélisations numériques permettant d’identifier les transferts de chaleur et les
écoulements des fluides hydrothermaux dans la croûte terrestre. Ces modèles ont été ap-
pliqués aux gisements d’or mésothermaux Paléoprotérozöıques de la ceinture d’Ashanti
au Ghana.

Les ressources minérales présentes dans la croûte terrestre constituent une des
nombreuses richesses de la planète. Depuis leur découverte datée aux alentours de 6000
avant J.-C, les métaux n’ont cessé d’exercer une fascination sur l’homme. La notion
de métal semble avoir été appliquée initialement au cuivre, notion qui suggérait un
corps dense, malléable, et capable de fondre. Le travail des métaux nobles tels que l’or
et l’argent apparâıtra beaucoup plus tardivement que celui du cuivre. Ces substances
particulières présentent de plus des propriétés chimiques ou physiques intéressantes.

Le terme de dépôt minéral s’applique à toute concentration naturelle de minéraux
localisée dans la croûte terrestre. L’origine de ces concentrations de métaux anormale-
ment élevées par rapport à la croûte terrestre moyenne a suscité l’étude de la formation
des dépôts et la naissance d’une science entièrement dédiée à la compréhension des pro-
cessus de genèse des gisements, la métallogénie.

Les premiers à s’être intéressés aux métaux et aux techniques de manipulation de
ces derniers furent les alchimistes. Cependant il faudra attendre le 16eme siècle pour que
les premiers écrits scientifiques concernant l’étude des dépôts minéraux apparaissent.
C’est Georg Bauer (1494-1555), plus connu sous le nom d’Agricola, qui fut le premier
à publier une étude basée sur des observations de terrain et à en tirer les premières
conclusions. Selon lui, les dépôts métallifères pouvaient se former à partir de solutions
hydrothermales d’origine météoritique. Il fut aussi le premier à reconnâıtre que les
filons minéralisés se trouvaient dans des fractures plus jeunes que la roche hôte. Une
conclusion totalement différente a été proposée par Descartes, qui, lui, estimait que
les remplissages des fractures se réalisaient à partir de vapeurs libérées pendant le
refroidissement et la cristallisation de matériau en fusion provenant des profondeurs
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de la Terre. La controverse entre une origine météoritique ou profonde pour les fluides
date de cette époque.

La discorde entre les Neptuniens [Werner (1749-1817)] et les Plutonistes [Hutton
(1726-1797)] a permis d’alimenter le débat concernant les conceptions relatives à la
formation des concentrations métallifères. D’un coté les Plutonistes argumentaient en
faveur d’injections ignées capables de générer des ĝıtes minéraux à partir de plutons.
Et de l’autre, les Neptuniens défendant la thèse selon laquelle les dépôts se forment
par le remplissage de fractures et autres ouvertures par des fluides riches en métaux et
circulant directement de la surface vers les profondeurs. Ces deux idéologies extrêmes
possèdent toutes deux une part de justesse, les phénomènes présentés par Hutton étant
corrects pour la classe des gisements se formant à partir des processus d’immiscibilité
et de ségrégation se produisant dans certains magmas.

Au 19eme siècle, un débat similaire est lancé, mais concernant la source des métaux.
Pour les dépôts hydrothermaux il a été démontré que la source peut être dérivée de
la roche locale dans laquelle les dépôts se mettent en place ou bien que ceux-ci ont
subi un transport par des solutions sur des distances variables. C’est aussi durant ce
siècle que J.A. Phillips a réalisé qu’il pouvait exister un continuum entre des solutions
purement magmatiques et des solutions purement météoritiques, en introduisant la
notion de mélanges de fluides et en soulignant la difficulté de discerner les différentes
contributions.

Finalement certains scientifiques dont Lindgren ont reconnu que des fluides mé-
téoritiques et magmatiques pouvaient tous deux jouer un rôle dans les processus mi-
néralisateurs, que les métaux pouvaient provenir de diverses sources, que les solutions
pouvaient circuler sur de grandes distances et que les ambigüıtés ne pouvaient être
levées avec les techniques dont ils disposaient. Vers le milieu du 20eme siècle, le fait que
plusieurs sources puissent coexister pour les fluides minéralisateurs et pour les espèces
dissoutes a enfin été accepté. La preuve définitive de cette multiplicité a été donnée par
les analyses des isotopes radiogéniques et stables permettant notamment de tracer la
source des fluides.

A ces considérations sur la source des fluides et des métaux, il faut ajouter les
avancées concernant la compréhension de l’écoulement des fluides hydrothermaux dans
les milieux poreux. Les lois fondamentales de la percolation des fluides à travers les
roches ou milieux poreux sont connues depuis l’époque de Darcy (1803-1858). Pour ce
qui est du cas de la convection naturelle d’un fluide homogène dans une couche de roche
poreuse il a été résolue par Horton & Rogers (1945) et Lapwood (1948). Des expériences
sur l’initiation de la convection ont été conduites par Elder (1967) ou encore Murray &
Chen (1989). En plus de ces études, des cas plus complexes tels que celui d’une couche
non horizontale (Bories & Combarnous, 1973) ou des cas introduisant des conditions
limites variables (Nield, 1968) ont été réalisées.

Enfin, la tectonique des plaques est aussi prise en compte depuis une trentaine
d’années pour comprendre la relation entre la métallogénie et la géodynamique globale
(Sillitoe, 1972; Mitchell & Garson, 1981).
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La compréhension des phénomènes de concentrations minérales s’est donc amé-
liorée au cours des derniers siècles et l’avancée des techniques permet désormais de
résoudre des problèmes de plus en plus complexes.

Les processus de minéralisation sont le résultat d’un ensemble de facteurs inter-
agissant les uns avec les autres. Les mécanismes principaux incluent : la déformation
tectonique, les écoulements de fluides, les transports thermiques et les réactions chi-
miques comprenant la dissolution minérale, le transport des ions, et la précipitation.
Toutes ces actions et rétro-actions sont résumées sur la figure 1.1.

Changement de 

contrainte effective

Déformation

Changement de

contrainte élastique

Changement de 

perméabilité

Variation du

flux de chaleur

Variation du

flux de chaleur

Changement du

volume de pore

Changement de 

pression fluide
Changement des 

vitesses de Darcy 

du fluide 

Réaction Chimique Changement de

température

Source de fluides

Changement du

champ de contraintes

Changement du

champ de contraintes

Fig. 1.1 – Schéma illustrant les interactions de premier ordre et les rétro-actions entre
les mécanismes impliqués dans le processus de minéralisation : déformation, écoulement
de fluides, transport thermique et réactions chimiques, d’après Hobbs et al. (2000).

Les phénomènes responsables de la précipitation des métaux et des réactions chi-
miques peuvent être multiples, et peuvent agir de façon simultanée ou indépendante.

Parmi ces phénomènes, des changements de température ou de pression peuvent
entrâıner des réactions chimiques et la précipitation des fluides minéralisateurs. Les
changements de température sont parfois responsables de modifications de densité du
fluide présent dans les roches poreuses de la croûte menant à la circulation de fluide
hydrothermaux. De plus des réactions chimiques se produisant entre la roche encais-
sante et la solution hydrothermale sont aussi des facteurs potentiels de précipitation.
Enfin, si la source des fluides évolue, par mélange entre la solution hydrothermale et
une solution de composition différente, l’acidité de la solution peut être modifiée et la
stabilité des complexes ioniques porteurs des métaux peut être réduite, entrâınant ainsi
la précipitation des métaux.

Le schéma présenté ne prend pas en compte les processus de surface tels que
l’érosion ou les aléas climatiques. Pourtant, ces derniers exercent aussi une influence
sur la présence et la distribution des gisements.
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Deux paramètres agissent directement sur les processus de minéralisations (sans
rétro-actions), à savoir : (1) les changements du champ de contraintes, résultants de la
tectonique et (2) les variations du flux de chaleur. Dans cette thèse, les effets relatifs aux
processus tectoniques et aux processus de surface ainsi que l’influence des conditions
thermiques profondes ont été intégrés par le biais de reconstructions et modélisations
basées sur un exemple de formations de gisements d’or orogéniques.

Des simulations numériques ont permis d’appréhender les écoulements dans les
bassins, le régime thermique, et les localisations des zones où les réactions chimiques
sont susceptibles de se produire. Dans ce domaine, les avancées ont été rapides et ont
suivi les progrès des techniques informatiques, marqués, entre autres, par la réduction
du temps de calcul et l’augmentation des capacités de mémoire. Les codes numériques
ont ainsi permis de résoudre des problèmes de plus en plus complexes.

Des modélisations 2D d’écoulements de fluides et des réactions chimiques en mi-
lieux poreux ont été réalisées par divers auteurs. Cathles (1977, 1981a); Fehn (1985)
ont notamment résolu des problèmes relatifs à la formation de dépôt en relation avec
des intrusions radioactives ou non. D’autres auteurs ont cherché à quantifier les écoule-
ments dans des contextes de bassins sédimentaires où des failles sont présentes (Simms
& Garven, 2004; Yang et al., 2004). McKenna & Blackwell (2004) se sont aussi intéres-
sés aux écoulements de fluides dans des contextes de type Basin and Range (USA) afin
de comprendre l’évolution de la température dans ces contextes. Des modèles numé-
riques complexes prenant en compte les contrôles cinétiques sur la précipitation et la
dissolution du quartz dans des milieux poreux 2D avec des perméabilités hétérogènes
ont aussi été examinés par Bolton et al. (1996).

D’après les observations de terrain, les zones de failles sont des localisations favo-
rables pour la genèse de gisements mésothermaux. En conséquence, la circulation de
fluides hydrothermaux dans les zones faillées a fait l’objet de nombreuses études (R.
Lowell & Shuy, 1978; Murphy, 1979; Kassoy & Cotte, 1985; C. Zhao, Hobbs, et al.,
2003).

Les gisements orogéniques mésothermaux sont des objets géologiques particuliè-
rement intéressants du point de vue de leur formation. D’après les observations dans
les provinces minéralisées, au niveau des gisements orogéniques dans les ceintures de
roches vertes, un laps de temps de l’ordre de plusieurs dizaines de millions d’années est
quasi-systématique entre le pic métamorphique et la genèse des minéralisations (Stüwe
et al., 1993). De plus, la minéralisation se produit fréquemment pendant la phase de
refroidissement de l’encaissant. Dans certains cas, il faut ajouter la possibilité d’une
relation spatio-temporelle voire génétique (G. Phillips & Powell, 1993) entre des intru-
sions granitiques et les minéralisations. Enfin, il existe fréquemment une association
spatiale entre les minéralisations et les ceintures de roches vertes, c’est la cas notam-
ment en Abitibi, au Canada, à Kalgoorlie en Australie ou à Ashanti au Ghana. Dans
ce cas les gisements se positionnent au niveau des zones de failles dans les roches vertes
ou au niveau des zones de transitions entre les différentes lithologies (figure 1.2).
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éo
lo

gi
e

et
lo

ca
li
sa

ti
on

d
es

gi
se

m
en

ts
p
ri

n
ci

p
au

x
d
u

G
h
an

a
(R

al
ay

,
co

m
.
p
er

s.
,
20

05
).

L
es

cl
as

se
s

A
,
B

,
C

et
D

co
rr

es
p
on

d
en

t
à
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à

25
0

t,
10

à
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Dans cette étude, le choix d’une zone d’étude présentant des caractéristiques de
gisements mésothermaux “géants” a constitué la première étape de la démarche. Les
dépôts d’or orogéniques majeurs de la ceinture d’Ashanti au Ghana sont particulière-
ment bien adaptés pour étudier les relations entre les processus thermiques et la mise en
place de ce type de gisements. La zone de la ceinture d’Ashanti est la plus minéralisée
en or d’Afrique de l’Ouest et des processus thermiques d’échelle crustale sont supposés
avoir exercé un contrôle critique sur la formation des dépôts dans cette région.

De plus, cette région a l’avantage de présenter de nombreuses données thermo-
barométriques, permettant de contraindre les résultats des modèles numériques. Au
cours de plusieurs campagnes de terrain au Ghana, de nombreux échantillons de roches
ont été collectés et peuvent ainsi être utilisés pour mesurer les propriétés thermiques
des unités lithologiques principales, réduisant ainsi le nombre de paramètres inconnus
du modèle. Enfin, les ceintures volcaniques et sédimentaires du Ghana sont suffisam-
ment parallèles (sur des distances atteignant 10 fois l’épaisseur crustale) pour que la
zone puisse être considérée comme étant une structure 2D, justifiant ainsi l’approche
régionale 2D de la modélisation.

Les dépôts aurifères sont syn- à tardi-orogéniques et se sont formés à des profon-
deurs de l’ordre de 5 à 12 km. Ils se sont mis en place à des conditions de pression
et température spécifiques (200-450 C̊ ; 1 à 4 kbar ). La localisation des dépôts est
concentrée à proximité voire au sein de la zone de faille régionale majeure, sur la bor-
dure ouest de la ceinture d’Ashanti. Cette zone de faille présente une largeur maximale
de 10 km et s’étend sur plus de 250 km de long, elle a été réactivée en décrochements
pendant la deuxième phase de tectonique Eburnéenne, après 2095 Ma. Cette zone de
faille semble avoir été un conduit majeur pour les fluides et en raison de sa taille et de
son étendue, elle ajoute un intérêt supplémentaire à la zone d’étude. Elle permet en
effet d’appréhender les circulations de fluides hydrothermaux non plus uniquement en
2D mais en 3D, en incluant les circulations au sein même de la faille.

Deux études distinctes ont été menées, l’une impliquant des transferts de cha-
leur conductifs uniquement, à l’échelle régionale, et l’autre à une échelle plus locale
introduisant les circulations de fluides hydrothermaux en milieux perméables dans des
contextes proches de ceux rencontrés au Ghana. La démarche suivie s’attache dans
un premier temps à caractériser l’évolution thermique à grande échelle au niveau des
ensembles crustaux (10-100 km), avant les phases de formation de gisements majeurs
afin de mettre en évidence les tendances régionales. La seconde partie est menée à
une échelle plus locale et intègre les écoulements de fluides (conduction et convection
hydrothermale) et elle se focalise sur la période de minéralisation.

Dans un premier temps un travail de recherche en collaboration avec des géologues
a été nécessaire afin de reconstruire l’histoire géodynamique et de définir le contexte
géologique de la région choisie. La modélisation de l’évolution thermique de la zone
d’Ashanti avant les épisodes majeurs de minéralisation qui ont pris place aux alentours
de 2,1 Ga a été réalisée en utilisant un code numérique basé sur la méthode des élé-
ments finis en deux dimensions. Des améliorations de ce dernier ont été effectuées afin
de pouvoir prendre en compte des processus tectoniques et de surface tels que l’éro-
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sion, le dépôt ou des chevauchements. De plus, des mesures des propriétés thermiques
d’échantillons de roches représentatives de la région ont été réalisées en laboratoire afin
de contraindre les paramètres utiles à la modélisation thermique. Le régime thermique
a été calculé avant et après un stade initial de tectonique compressive, juste avant la
formation des dépôts. Cette tectonique a affecté la région pendant l’orogène Eburnéen
(2130 à 2095 Ma) et s’est accompagnée de chevauchements majeurs.

La seconde partie de l’approche de modélisation intègre les écoulements de fluides
dans la croûte supérieure, afin de comprendre l’évolution du champ de température
et des circulations de fluides hydrothermaux pendant ces processus de minéralisation
particuliers. Un code numérique permettant de résoudre les équations relatives aux
écoulements dans les milieux poreux en 2 et 3D a été utilisé pour cette partie de
l’étude. La faille d’Ashanti représente un conduit privilégié pour la circulation des
fluides hydrothermaux. Des magmas plus précoces (de quelques Ma) que ces fluides
auraient utilisé ce même système de failles pour remonter vers la surface. Certains des
dépôts sont associés à ces intrusions magmatiques tardi-orogéniques. De plus, du point
de vue thermique et métallogénique, ces plutons représentent des sources de chaleur
potentiellement favorables à la mise en place de minéralisations. Des modèles 2 et
3D ont été réalisés afin de contraindre l’effet des différents scénarii proches de celui
rencontré au Ghana.

Les deux premières parties du manuscrit présentent la métallogénie, les différents
processus de transferts de la chaleur dans la croûte terrestre et les liens entre les pro-
cessus thermiques et la genèse de gisements. Elles permettent de mettre en évidence
les paramètres thermiques clés intervenant dans la formation des dépôts minéralisés.

Les troisième et quatrième parties présentent l’étude de gisements d’or orogéniques
et plus particulièrement celle de gisements mésothermaux aurifères, localisés au niveau
de la ceinture de roches vertes d’Ashanti, située dans la partie sud-ouest du Ghana.
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Chapitre 2

Genèse des gisements
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2.1 Disciplines et techniques en métallogénie

La métallogénie est une science complexe qui vise à comprendre la genèse des
concentrations métallifères. La source des métaux, le transport des ions métalliques
par des fluides hydrothermaux ou magmatiques et le piégeage de concentrations dans
la croûte sont autant de facteurs déterminants pour la mise en place de gisements.

La conception actuelle concernant la formation des gisements s’appuie sur des disci-
plines variées mettant en oeuvre des techniques permettant d’appréhender les processus
minéralisateurs à diverses échelles.

L’étude des dépôts minéralisés requièrent de ce fait des connaissances dans des
domaines tels que la géochimie, la pétrologie ou la géologie structurale.

Parmi les techniques utilisées pour déterminer les processus entrant dans la forma-
tion des gisements, des levés de surface et des forages souterrains ainsi qu’une analyse
structurale sont nécessaires et peuvent s’accompagner d’études minéralogiques des tex-
tures et des séquences paragénétiques. L’altération hydrothermale doit, elle aussi, être
caractérisée, donnant accès aux données relatives à la source de chaleur, et aux mine-
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rais susceptibles d’être rencontrés dans la zone d’étude. Les compositions de la roche
et des minéraux intervenant dans les processus de minéralisation doivent aussi être
contraintes. L’étude des inclusions fluides permet de retrouver les conditions de pres-
sion et température des fluides minéralisateurs au moment du dépôt. Le traçage de la
source des fluides s’effectue par l’analyse des isotopes stables et radiogéniques.

Enfin la géochronologie permet de dater les événements minéralisateurs et de les
replacer dans un cadre temporel en déterminant leurs âges relatifs par rapport à l’encais-
sant. Dans le cas de ĝıtes magmatiques, l’étude des magmas à proximité des gisements
est importante car elle permet de donner les caractéristiques relatives à leur mise en
place (température d’intrusion, minéraux abondants, etc.).

La géophysique consiste surtout à appuyer l’exploration minière, mais elle ne repré-
sente pas, à proprement parler, un outil pour comprendre la métallogenèse. Néanmoins,
des études introduisant des processus physiques ont pu être appliquées aux problèmes
de la formation des gisements.

La géochimie permet de répondre à nombre de questions mais dans certains cas il
arrive que certaines des caractéristiques de la minéralisation restent énigmatiques.

Les modélisations numériques représentent un outil supplémentaire pour visualiser
les processus agissant sur la mise en place de gisements. Elles permettent de calculer
les écoulements de fluides hydrothermaux, les champs de température et les éventuelles
distributions des zones de précipitation dans des contextes proches de ceux rencontrés
en métallogénie.

Les systèmes hydrodynamiques peuvent résulter de la présence d’anomalies ther-
miques dans la croûte et de la dispersion de ces anomalies par conduction et convection
de fluides. Les fluides s’écoulent dans les fractures et les roches perméables de la croûte
terrestre et tendent à évacuer les perturbations thermiques à distance de l’anomalie
initiale. Les environnements dans lesquels les gisements hydrothermaux se mettent en
place présentent souvent une tectonique complexe et des épisodes de plutonisme.

Parmi les questions qui subsistent :
La distribution spatiale des gisements semble s’inscrire dans le cadre de la tectonique
des plaques cependant, cette relation ne permet pas de justifier de la présence ou au
contraire de l’absence de gisements en tout point du globe, ni de comprendre l’ampleur
de ces derniers.
L’âge des minéralisations est souvent déterminé à quelques millions d’années près ce
qui n’est pas assez précis pour comprendre les relations exactes entre les différents pro-
cessus. Il est donc important de comprendre les durées respectives auxquelles on peut
s’attendre pour les divers processus.
L’une des incertitudes les plus importantes dans l’étude des systèmes hydrothermaux
par le biais de modèles numériques reste la variation et la valeur des paramètres contrô-
lant les circulations de fluide crustaux (perméabilité, porosité, etc.).
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2.2 Définition d’un gisement 35

2.2 Définition d’un gisement

La notion de gisement s’applique à toute concentration minérale, contenant un ou
plusieurs métaux, exploitable économiquement. Le terme ĝıte possède une signification
proche mais il ne contient pas de connotation économique.
Les ĝıtes métallifères représentent des concentrations chimiques de métaux anormales
par rapport à la teneur moyenne de la croûte terrestre en ces éléments.

Le tableau 2.1 présente la composition chimique moyenne de la croûte continentale
terrestre, il apparâıt que près des 98.5% en poids de la croûte sont constitués de huit
éléments principaux, à savoir : O, Si, Al, Fe, Ca, Na, K, et Mg. La plupart des métaux,
quant à eux, sont peu abondants dans la croûte continentale. Le “clarke” des métaux,
défini par Vernadsky (1924), désignant le pourcentage d’un élément chimique dans la
croûte, est donc faible. Dans les formations géologiques communes, ils sont dispersés
dans les minéraux et les roches mais sont rarement concentrés.

Tab. 2.1 – Composition chimique moyenne de la croûte continentale terrestre d’après
les données disponibles pour la croûte continentale (S. Taylor & McLennan, 1995;
Rudnick & Fountain, 1995; Plank & Langmuir, 1998). De O à Mg les quantités sont
exprimées en pourcentage du poids, de C à Lu en ppm et de Cd à Os en ppb.

O(%wt) 47.2 Sr 260 La 16 Y b 2.2 Lu 0.3
Si 26.8 Ba 250 Nd 16 U 1.7 Cd(ppb) 98
Al 8.41 V 230 Li 13 Ge 1.6 Ag 80
Fe 4.32 Cr 185 Nb 11 Be 1.5 Bi 60
Ca 5.29 Ni 105 B 10 Eu 1.1 In 50
Na 2.3 Zr 100 Th 8.5 As 1 Hg 40
K 0.91 Zn 80 Pb 8 Br 1 Te 5
Mg 3.2 Cu 75 Pr 3.9 Ta 1 Au 3

98.43(%wt) N 60 Dy 3.7 W 1 Pd 1
C(ppm) 1990 Se 50 Sm 3.5 Mo 1 Pd 0.4
Mn 1400 Ce 33 Th 3.5 U 0.91 Re 0.4
P 757 Rb 32 Gd 3.5 I 0.8 Pt 0.4
S 697 Sc 30 Hf 3 Ho 0.78 Ru 0.1
Ti 540 Co 29 Cs 2.6 Tb 0.6 Ir 0.1
F 525 Y 20 Sn 2.5 Tm 0.32 Rh 0.06
Cl 472 Ga 18 Er 2.2 T l 0.36 Os 0.05

Une concentration métallifère devient exploitable, si une teneur limite est atteinte.
La teneur minimale d’exploitation (ou Cut-Off) est fonction de critères économiques et
sociaux, et varie selon le type du gisement. Ainsi, elle est définie pour chaque dépôt de
manière à ce que l’exploitation soit rémunératrice.
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La teneur minimale fluctue notamment en fonction du cours des métaux qui lui
même est influencé par les conditions économiques mondiales ou nationales.

Les paramètres relatifs à la localisation du site telles que, les conditions climatiques,
et les infrastructures disponibles (routes, chemins de fer, électricité etc.), auront, quant
à eux, un impact sur le coût de l’exploitation, et de l’acheminement des produits de
la mine. Le ravitaillement en eau, nécessaire à toute exploitation, sera aussi un facteur
déterminant.

D’autre part, selon le type d’exploitation, les coûts d’extraction sont variables.
Des gisements affleurants tels que les épithermaux peuvent être exploités en open-pit
entrâınant des coûts d’extraction faibles comparés à ceux d’une mine souterraine. De la
même manière, le fait de mécaniser l’exploitation abaisse les coûts. Cette mécanisation
est possible notamment dans le cas des gros gisements disséminés, type porphyres,
possédant une faible teneur mais un fort tonnage.

Enfin, la teneur limite d’exploitation est fonction des critères relatifs à la minéra-
lisation au sens strict tels que la morphologie du corps minéralisé et la minéralogie. La
taille du grain et la nature de la gangue conditionnent le coût du broyage. Ainsi, plus
la minéralisation est disséminée, plus le broyage doit être fin.

La présence d’éléments valorisants ou au contraire d’éléments pénalisants est aussi
à prendre en compte. Dans le cas des dépôts de zinc (Zn), par exemple, le fait d’avoir
du Germanium (Ge) et de l’Indium (In) va apporter une valeur ajoutée au gisement.
Au contraire la présence d’éléments tels que le Cadium (Cd), l’Arsenic (As), le Mercure
(Hg) ou l’Antimoine (Sb) implique un traitement chimique supplémentaire et de ce fait
des coûts d’exploitation plus importants.

Pour chaque métal, on définit un facteur de concentration qui correspond au rap-
port de sa teneur minimale d’exploitation et de son clarke. Ce facteur encore ap-
pelé clarke de concentration, indique le degré de concentration nécessaire pour que
se forment des dépôts exploitables.

Le tableau 2.2 cite quelques exemples de facteur de concentration pour des mé-
taux usuels. Pour une même substance, ce facteur varie en fonction du type de la
minéralisation, en raison des différents coûts d’exploitation que celui-ci implique.

Il apparâıt que pour être exploitables, les métaux doivent être de cent à des milliers
de fois plus concentrés que dans la croûte terrestre moyenne. Mais quels peuvent être
les processus responsables de telles concentrations ?
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Tab. 2.2 – Clarkes, teneurs minimales d’exploration et facteurs de concentration pour
divers éléments d’après Jébrak (2004) et (*) Y. Deschamps (com. pers., 2004)

élément Type de gisement Clarke Teneur moyenne Facteur

d’exploitation exploitable de concentration

Fe / 7.4% 60% 8
Ti / 0.54% 35% 65
Ni / 0.011% 3% 270
Pb / 8ppm 10% 1250
Au Epithermaux 3ppb 1ppm∗ 333
Au Carrières 3ppb% 3 − 5ppm∗ 1330

Mésothermaux
Au Mine 3ppb% > 8 − 10ppm 3000
Cu Porphyres 75ppm 0.3 − 0.5%∗ 5.3
Cu VMS (sulfures massifs volcanogènes) 75ppm > 2 − 3%∗ > 33
Zn VMS et Sedex 80ppm% > 13%∗ > 160

(sulfures massifs dans des sédiments)
Pt Mine 0.4ppb 5 − 10ppm∗ 1900

2.3 Mécanismes de formation (Source, Transport,

Dépôt)

Les gisements, au sens large, se situent dans des endroits particuliers de la croûte
terrestre, où une conjonction de facteurs permet la mise en place de la minéralisation.
La formation d’une concentration métallifère nécessite une source, un transport et un
dépôt (Routhier, 1963). Ces conditions locales résultent pour la plupart de l’évolution

Source

Transport

Dépôt

à long terme de la croûte et du manteau. L’étude de la genèse des gisements peut donc
s’inscrire dans le cadre de la géodynamique globale.

2.3.1 Les indices pour remonter le temps...

Les géologues miniers cherchent à proposer des scénarii de mise en place des gi-
sements, ils utilisent divers moyens pour y parvenir. Certains caractères propres au
gisement et à son encaissant sont de bons indices pour comprendre l’histoire géologique
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menant à l’apparition d’une concentration.
Parmi les caractères relatifs au gisement, les suivants peuvent être cités :

– la paragenèse, c’est-à-dire la ou les associations minérales constituant le ou les
minerais du gisement ;

– les conditions de pression et température des fluides minéralisateurs au moment
du dépôt (étude des inclusions fluides) ;

– la composition chimique et les teneurs ;
– l’âge de la minéralisation (datation) ;
– les contrôles structuraux sur la minéralisation ;
– la morphologie et la géométrie des corps minéralisés ;
– le traçage de la source des fluides (analyse des isotopes stables et radiogéniques).

Les principales caractéristiques de l’encaissant à retenir sont :
– la nature lithologique des roches ;
– les structures présentes (importantes pour le piégeage de concentrations) ;
– la proximité de roches plutoniques ou volcaniques (rôle thermique) ;
– le degré de métamorphisme ;
– la paragenèse d’altération des roches encaissantes (souvent associée à un type

de gisement).
Enfin, la formation des concentrations entre dans le cadre de l’histoire géologique ré-
gionale. La relation temporelle entre le gisement et son encaissant est, de ce fait, un
aspect de l’étude à ne pas négliger dans l’élaboration d’un scénario de mise en place
d’un gisement.

2.3.2 Source des métaux

La plupart des métaux sont présents en faible quantité dans la croûte terrestre,
la formation d’un gisement nécessite donc des phénomènes de concentration. Il est
difficile de distinguer la source des métaux du type de gisement considéré. La croûte et
le manteau terrestres sont, dans tous les cas, le réservoir initial. On distingue alors :

-les gisements magmatiques où la source des métaux est représentée soit par la
croûte, soit par le manteau et où les processus de fusion-cristallisation peuvent conduire
à une concentration économique ou à une pré-concentration potentiellement mobili-
sable ;

-les gisements hydrothermaux ou métamorphiques mettant en cause des circula-
tions de fluides généralement chauds capables de lessiver les métaux des roches encais-
santes (sédimentaires ou magmatiques) et de les redéposer.

2.3.3 Transport

Tout gisement métallifère, représente une concentration anormale d’éléments dans
la croûte, ce qui nécessite des déplacements et des migrations d’ions métalliques. Le
transport de ces ions, sous forme de complexes divers, est généralement assuré par des
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circulations de fluides. Ces fluides peuvent avoir diverses origines. On distingue ainsi
des fluides : aqueux, d’origine superficielle, météoritiques ou marins ; magmatiques ;
métamorphiques ; ou sédimentaires.
Deux forces sont invoquées pour expliquer la cause de circulations de fluides dans la
croûte : la pression interne et la gravité. Ces forces sont parfois responsables de mise
en place de mouvements de fluides à divers échelles. Pour que des circulations hydro-
thermales s’initient et perdurent pendant un certain laps de temps, la présence d’un ou
plusieurs moteurs thermiques est invoquée. Toute anomalie thermique à l’échelle crus-
tale est à priori susceptible de mettre en place des systèmes hydrothermaux, d’ampleur
variable selon la taille et l’amplitude de l’anomalie (voir parties 4).
Les écoulements seront, de plus, contrôlés de manière significative par la perméabilité.
La tectonique permet, en régime cassant, de former des failles, largement utilisées en
tant que drains, de façon plus ou moins répétitive (Sibson, 1987). L’ensemble des sys-
tèmes hydrothermaux est multi-échelle, l’analyse structurale de la zone minéralisée à
l’échelle régionale ou à celle du gisement est donc une étape indispensable.

2.3.4 Piégeage des concentrations

Les déformations et les structures de la croûte terrestre jouent un rôle déterminant
sur la localisation des concentrations et exercent un contrôle sur la forme, le volume, et
l’agencement des pièges, et donc des minéralisations. La rhéologie des roches influence
le type de déformation, le domaine fragile favorisant la création de pièges alors que le
domaine ductile est peu propice à la formation de fractures.

Des baisses de température, de pression, des changements de pH, d’état d’oxydo-
réduction, l’ébullition, l’immiscibilité d’une phase gazeuse, la réaction avec les roches
encaissantes ou un mélange avec des fluides sont autant de mécanismes permettant
d’expliquer la précipitation des ions métalliques. Leur combinaison ou leur action seule
concentre les éléments en des endroits particuliers de la croûte.

D’un point de vue dynamique, la précipitation des ions métalliques est maximale
dans les zones où les vecteurs vitesse du fluide et gradient de température négatif sont
colinéaires (Gow et al., 2002), donc des endroits où il y a des écoulements de fluides
avec baisse de température (voir chapitre 5).

De par leur influence sur la rhéologie des roches et sur la précipitation, les pa-
ramètres pression et température exercent un contrôle significatif sur les phases de
transport et de dépôt (Fournier, 1999). On peut aussi noter que selon le type de mé-
tal, les conditions (P,T) favorables à la précipitation sont variables (voir tableau 2.3).
Divers outils, comme les inclusions fluides, permettent de retrouver les caractéristiques
thermiques et chimiques des fluides minéralisateurs au moment du dépôt.
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Tab. 2.3 – Compilation des conditions de pression et température de formation des
gisements d’or d’après cours DEA, Vincent Bouchot, 2002.

Type de gisement d’or Température de formation Profondeur de formation
Exhalatifs sous marins 350 C̊ Sur ou à proximité

du fond marin
Dans des roches sédimentaires 200-300 C̊ 2-3 km
Porphyres 300-700 C̊ 1 à 5 km
Epithermaux (acides et neutres) 100-300 C̊ Surface-2 km
Orogéniques
Faciès schiste vert sub-à moyen 180-260 C̊ ∼5 km
Orogéniques
Faciès schiste vert 250-400 C̊ ∼7 km
Orogéniques
Faciès amphibolite- hypozonaux 350-650 C̊ 10-18 km
Orogéniques
Faciès amphibolite-granulite 700-750 C̊ ∼18-20 km
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3.1 Les différentes classifications . . . . . . . . . . . . . . . . . . 41
3.2 Une classification génétique . . . . . . . . . . . . . . . . . . 42
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3.1 Les différentes classifications

En s’appuyant sur les analogies entre les ĝıtes métallifères, des classifications
peuvent être constituées. Une classification aura pour but de faciliter la découverte
de nouveaux ĝıtes minéraux en se basant sur des similitudes avec des ĝıtes connus ac-
tuellement. La création de telles classifications nécessite en premier lieu, l’inventaire
des ĝıtes minéraux.

Il existe différents systèmes de classification concernant les gisements. Une clas-
sification pourra être descriptive ou interprétative à caractère génétique, suivant les
critères choisis. Les classifications descriptives se rapportent à des observations contrai-
rement aux classifications génétiques qui se basent sur l’interprétation du mode de
formation des différents ĝıtes.

La substance, la morphologie, la température et la profondeur de formation (Lind-
gren, 1933) ou la nature des roches associées au gisement (Jébrak, 2004) ont ainsi été
utilisées pour classer les ĝıtes minéraux.

La relation ĝıte métallifère et contexte géodynamique et géologique a été, quant à
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elle, soulignée par Mitchell & Garson (1981); Sillitoe (1972). Ce type de classification
est notamment utile pour comprendre la distribution spatiale des gisements, traitée
dans le chapitre suivant.

Les classifications peuvent aussi se baser sur le lien génétique du gisement avec des
processus magmatiques, hydrothermaux ou sédimentaires (Beaudoin, 2002). Cette ap-
proche a été privilégiée ci-dessous pour classer les gisements d’un point de vue général.

3.2 Une classification génétique

3.2.1 Les ĝıtes liés au magmatisme

Deux processus magmatiques principaux sont à l’origine des minéralisations : la
cristallisation fractionnée et la ségrégation du liquide immiscible.

– La cristallisation fractionnée, par accumulation de cristaux par différence de
densité, produit une modification de la composition du magma résiduel. Ce
processus entrâıne la formation de magmas très différenciés, et conduit à des
concentrations primaires d’éléments métalliques.

– Les minéralisations sont généralement le résultat de processus d’immiscibilité
d’un liquide, sulfuré ou oxydé, dans un magma silicaté. Cette immiscibilité peut
être provoquée par divers phénomènes : un changement de composition par assi-
milation de l’encaissant, un mélange de magmas, des changements de tempéra-
ture ou de pression. Le liquide ainsi formé est plus dense que le magma silicaté
et va migrer dans la chambre magmatique. Selon le caractère chalcophile ou
lithophile des éléments, les métaux se concentreront dans le liquide sulfuré ou
oxydé respectivement. Des reprises hydrothermales permettront dans certains
cas d’augmenter les teneurs.

Intrusions

magmatiques

Convection compositionnelle

Ségrégation

Cristallisation fractionnée

Processus gravitaires Concentrations 

des éléments selon

des horizons 

stratigraphiques

Les gisements de Ni-Cu-PGE (éléments du groupe du platine) sont le résultat
de l’immiscibilité d’un liquide sulfuré dans un magma mafique silicaté. Une lentille de
sulfures massifs va se former à la base de l’intrusion, en raison de la densité élevée du
liquide sulfuré.
Les ĝıtes de Ni-Cu-PGE se mettent en place dans des environnements de type : contexte
océanique archéen ou protérozöıque (associés à des komatiites), plate forme continen-
tale (basaltes continentaux tholéiitiques), ou de bassin océanique (volcanisme fissural).
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3.2 Une classification génétique 43

Enfin les gisements sont parfois en relation avec des intrusions dans les ceintures mé-
tamorphiques.

Les complexes lités (chromites litées), de forme tabulaire, sont associés à de
vastes plutons stratifiés qui résultent de plusieurs pulsions magmatiques différenciées.
Les magmas, de composition mafique à ultramafique, connaissent une évolution des
capacités en soufre et de la fugacité en oxygène. Les éléments du groupe du platine
peuvent parfois s’associer à ces complexes lités, les PGE sont concentrés le long de lits
de chromite.
Les chromites podiformes, quant à elles, sont liées à des processus magmatiques tels
que fusion partielle, cristallisation fractionnée, fusion multiple ou cristallisation dans
des failles précoces.

Les massifs d’anorthosite-diorite-ferrifère auxquels sont associés les ĝıtes de ti-
tane et fer se trouvent dans des provinces fortement métamorphisées et déformées et
constituent donc les événements les plus récents. Ces gisements sont la conséquence de
ségrégation magmatique gravitaire syngénétique.

Les diamants sont le plus souvent associés à des kimberlites. Ces magmas, intru-
sifs dans les socles archéens à protérozöıques, sont généralement d’âge plus récent. La
vitesse d’ascension des magmas kimberlitiques est supposée très rapide, évitant ainsi
la résorption du diamant. Les diamants sont formés à grande profondeur, directement
au sein de magmas silicatés.

Les carbonatites sont fréquemment les hôtes de diverses minéralisations. Ces
concentrations se trouvent généralement dans des filons, qui correspondent souvent à
des cheminées d’alimentation. Ces roches intrusives sont associées à des complexes alca-
lins en contexte d’extension et de dômes lithosphériques, au niveau de points chauds ou
de panaches mantelliques. La cristallisation fractionnée de magma carbonatitique serait
à l’origine de la cristallisation de l’apatite, appauvrissant ainsi le magma en phosphore
et en fluor et induisant la précipitation du pyrochlore. Des processus d’altération hy-
drothermale post-magmatiques permettent un enrichissement en éléments économiques
(Nb,F).

Les pegmatites produisent un certain nombre de minéralisations économiques :
Be, Li, Sn, W, Rb, Cs, Nb, Ta, REE et U sont les plus courantes. Elles sont généralement
organisées en champs de dykes et filons-couches à la périphérie de batholites granitiques
et se mettent en place en faveur des zones de fractures. En s’éloignant du granite les
concentrations sont de plus en plus différenciées, créant ainsi une zonation. La principale
cause de formation de telles roches est la différenciation magmatique.

En résumé

Les processus magmatiques sont à l’origine de plusieurs types de concentrations
d’intérêt économique, par combinaison de multiples phénomènes : précipitation des
oxydes et des liquides sulfurés, ségrégation gravitaire, cristallisation fractionnée. La
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mise en place des horizons minéralisés dépend fortement de processus thermiques. Par
exemple, Tait & Jaupart (1992) ont montré que la convection compositionnelle qui
se produit dans les réservoirs magmatiques au niveau des couches limites thermiques
(se refroidissant) est responsable de la stratification minéralogique observée et donc
de l’enrichissement de certains horizons en des minéraux spécifiques. Les processus
magmatiques permettent donc de comprendre la formation de certains gisements, ce-
pendant, ils ne suffisent pas à expliquer la mise en place de tous les ĝıtes minéraux, un
nombre conséquent d’entre eux étant liés notamment à des processus hydrothermaux.

3.2.2 Les ĝıtes liés à l’hydrothermalisme

Les circulations de fluides hydrothermaux transportant des ions métalliques peuvent
entrâıner la formation de gisements dans la croûte. Les gisements sont dits syngéné-
tiques, si leur dépôt est synchrone à celui des séries dans lesquelles ils se forment alors
qu’ils sont épigénétiques si ils se forment après la roche encaissante.

Intrusions

magmatiques

ou Roches encaissantes

Circulations de

fluides hydrothermaux 

chauds (drains) Précipitation

dans des pièges 

structuraux 

(fractures, accidents...)

Il existe deux grands types de gisements syngénétiques, les ĝıtes de sulfures
massifs volcanogènes (VMS : Volcanogenic Massive Sulphide) et les ĝıtes de sulfures
massifs encaissés par des roches sédimentaires, les SEDEX (Exhalative Sediment). Ils
sont associés à de l’hydrothermalisme sous-marin marqué par la circulation convective
d’eau de mer dans la croûte océanique. Le terme exhalatif désigne l’arrivée de fluides
de la lithosphère dans l’hydrosphère.
Les VMS sont liés à un volcanisme calco-alcalin et se forment sur le plancher océanique
grâce à des circulations de fluides hydrothermaux ventilés dans l’océan, en contexte
intra- ou arrière-arc ou au niveau des rifts de dorsales océaniques. Ces circulations sont
reliées à des gradients de température de plusieurs centaines de degrés par kilomètre
pouvant exister du fait de la présence de chambres magmatiques à environ 1200̊ C à
faible profondeur (∼3km) (Fouquet, 2002). L’eau de mer circule dans le sous-sol à la
faveur de réseaux de failles et jaillit sous forme de sources chaudes sur le plancher océa-
nique. Ces gisements concentrent généralement un assemblage de type Cu-Zn-Pb, mais
sont aussi enrichis en Ag, Au, Ba .
Les ĝıtes de type SEDEX se mettent en place dans des sédiments ou des volcano-
sédiments et sont enracinés dans des accidents synsédimentaires. Le mélange à proxi-
mité de la surface d’eaux riches en soufre et de fluides hydrothermaux sous-marins,
convectifs, serait la cause de ce type de minéralisations. Ces gisements, souvent de
taille colossale, représentent des réserves importantes en Pb, Zn ou barytine, auxquels
s’ajoutent parfois Cu et Ag.
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3.2 Une classification génétique 45

Les gisements épigénétiques correspondent aux dépôts de type skarns, por-
phyres, épithermaux et orogéniques. Les minéralisations sont discordantes et souvent
liées à des filons, elles dépendent fortement du contexte géotectonique et des conditions
de pression et température.
Les porphyres sont des gisements caractérisés par un fort tonnage et une faible te-
neur. Ils sont reliés à des corps magmatiques intrusifs calco-alcalins à alcalins, de pe-
tite taille, à faible profondeur (1 à 5 km). Il existe plusieurs types de porphyres : à
cuivre-molybdène, à cuivre-or, le cuivre étant la substance la plus importante liée à
ces gisements. Le contexte géodynamique propice à la formation de ces gisements est
caractérisé par de la convergence : marges actives ou arcs insulaires. Une concentration
de fluides chauds (>500 C̊) et salins au toit des intrusions s’accompagne d’un hydro-
thermalisme intense, auxquel sont liés divers halos d’altération. La minéralisation est
corrélée à ces zones d’altération où les fractures sont généralement concentrées. La tem-
pérature des fluides est directement liée à l’altération hydrothermale, et sera donc un
facteur déterminant pour contraindre les zones minéralisées. Le modèle de D. Lowell &
Guilbert (1970) rend compte de cette zonalité (figure 3.1).

Propylitique

Phyllique

Argilique

QSC
CSE CSE

Pyrite disséminée

Pyrite  ~2%

Zone à minerais - pyrite, chalcopyrite, magnétite au contact entre les zones

 d'altération potassique et phyllique

Potassique

Fig. 3.1 – Modèle de porphyre cuprifère d’après D. Lowell & Guilbert (1970). Pré-
sentation des zones d’altération hydrothermale et des zones minéralisées. QSC, quartz-
sericite-chlorite ; CSE, chlorite-sericite-epidote.

Les épithermaux se situent généralement dans les zones de cordilières, d’arcs,
où l’activité sismique et le volcanisme sont importants (i.e. Ceinture de Feu du Paci-
fique). Ces gisements concentrent des minéralisations polymétalliques (Zn, Pb, Au, Ag,
Cu, Mn) et représentent le second pic mondial pour l’or. La genèse de tels systèmes
se produit à des niveaux structuraux élevés. Les fluides ont deux origines possibles :
magmatiques (porteurs de métaux) ou météoritiques (à l’origine des altérations phyl-
liques et argileuses avancées). Ces fluides utilisent au maximum les fractures volcaniques
créées lors de l’ascension du magma pour circuler. Les contrôles structuraux existent
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à toutes les échelles. Les fluides magmatiques ont la possibilité de rester bloqués en
profondeur ou, au contraire, de continuer jusqu’à la surface en percolant. La vitesse à
laquelle s’effectue la remontée dépend de la dynamique du système, plus elle est lente,
plus la neutralisation des fluides est efficace. Il existe deux grands types de gisements
épithermaux, les épithermaux acides (ou high sulphidation) et les neutres (type adulaire
séricite, low sulphidation).

Hedenquist & Lowenstern (1994) ont mis en évidence les relations entre ces diffé-
rents gisements épigénétiques, la figure 3.2 illustre la possible coexistence de gisements
épithermaux et porphyriques en soulignant les domaines de température pour chacun.

Système géothermal

Système volcanique

hydrothermal

Fluides magmatiques salins

Circulations de fluides

Sources chaudes

Vapeurs ascendantes

Lac de cratère
500°- 900°

SO2,HCl, CO2

200°- 300°

CO2, HCl, S
100°

CO2, H2S

Fluides acides

Ebullition
N

eutralisation

prim
aire

E
aux m

étéoritiques

Porphyres 

Cu (Mo, Au)

Epithermal 

acide Au, Cu300°

200°

6
0
0
°

Epithermal neutre
Au, Ag

Echelle approximative

1 km

300°

Fig. 3.2 – Relations entre les systèmes porphyriques et épithermaux acides ou neutres
[modifié d’après Hedenquist & Lowenstern (1994)].

Les gisements de type orogéniques font partie des minéralisations épigéné-
tiques mais sont traités dans la section 3.3 de façon détaillée.

3.2.3 Les ĝıtes liés à la sédimentation

Les bassins sédimentaires représentent des environnements favorables pour cer-
taines minéralisations car ils présentent un régime thermique particulier et sont le lieu
de circulations hydrothermale. Les minéralisations sont de deux types selon le moment
auquel elles se forment par rapport à l’évolution du bassin. Le type syngénétique se
rapporte à des minéralisations contemporaines à la sédimentation du fond du bassin.
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Le deuxième type de minéralisations, dia- à épi-génétique, correspond à des circulations
tardives dans le bassin.

Roches sédimentaires

ou magmatiques

Circulations de

fluides hydrothermaux

ou fluides tardifs 

dans les bassins            reconcentration

dans les roches sédimenatires

ou précipitaion chimique

ou piégeage hydraulique

Les dépôts syngénétiques correspondent aux gisements de fer de type BIF
(banded iron formation) proviennent de l’immobilisation du fer soluble par fixation avec
de l’oxygène. Ces dépôts sont présents principalement dans les séries précambriennes
(voir 4.2). Des courants marins auraient assuré la remontée de fer ferreux soluble produit
au niveau des rides médio-océaniques à des niveaux de plate-formes cratoniques stables
moins profonds. L’oxygène libéré par la photosynthèse, aurait ainsi pu se mélanger
à ces éléments, permettant la précipitation du fer ferrique (forme oxydée) insoluble
ainsi formé. La formation de dépôts de manganèse est sensiblement la même, celui-ci
provenant aussi de courants océaniques profonds et étant aussi insoluble en milieux
oxydants.

Les dépôts diagénétiques à épigénétiques concernent les gisements liés des
circulations de fluides interagissant avec la matrice rocheuse dans les bassins. Si la
matrice est constituée de grès, un enrichissement en plomb ou zinc peut être constaté,
par contre s’il s’agit d’anhydrite le fluide devient oxydant et est capable de remobiliser
du cuivre (Jébrak, 2004). La migration de fluides à l’échelle du bassin résulte parfois
de la topographie de la région ou de la compaction des sédiments qui entrâıne une
expulsion de fluides.

3.2.4 Les ĝıtes d’enrichissement supergène

Ces ĝıtes sont liés à l’altération supergène, des processus liés au climat permettent
d’augmenter le degré de concentration des éléments métalliques. Trois mécanismes prin-
cipaux agissent : une dissolution locale, le transport des complexes, et la reprécipitation,
ce qui conduit à un degré de concentration plus important que dans les roches lessivées.
Divers métaux sont affectés par ces phénomènes, des ĝıtes supergènes de Mn, Ni, Cu,
Fe, Ag, Zn, Au sont ainsi reconnus. Ils se concentrent de façon privilégiée au niveau de
zones d’altération et de zones d’accumulation sédimentaires détritiques.
Les placers se retrouvent généralement dans des horizons détritiques et correspondent
à des sédiments terrigènes provenant de l’érosion de dépôts primaires. Les particules
de métal natif (denses) sont transportées, par le biais du réseau hydrographique et
reconcentrées par différence de densité dans des pièges hydrauliques.
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3.3 Cas particulier des gisements d’or orogéniques

Ces gisements orogéniques sont aussi connus sous le terme de “gisements méso-
thermaux”. Ces dépôts épigénétiques, mis en place dans des terrains métamorphiques,
sont marqués par un contrôle structural important. Lors des processus d’accrétion tec-
tonique, les circulations de fluides hydrothermaux (météoritiques ou aquo-carboniques
profonds) se réalisent à grande échelle (plusieurs dizaines/centaines de km), le long
de grands accidents crustaux. Les cellules hydrothermales ne se limitent donc pas à
l’échelle du gisement.

Les fluides en circulation lessivent et concentrent les ions métalliques dans les pièges
structuraux. La cristallisation des minéraux dépend fortement de la température et de
la pression, ces paramètres exercent donc une influence capitale sur la concentration
des métaux.

La variété des dépôts reflète notamment leur emplacement à des niveaux crus-
taux différents, ainsi, les conditions de température et de pression varient de 180 C̊ à
moins de 1kbar (faciès sub-schiste vert), jusqu’à 700 C̊ à 5-6 kbar (faciès granulite).
La majeure partie des minéralisations (70%) se retrouve néanmoins dans des niveaux
métamorphiques de type faciès schistes verts à amphibolite inférieur (300-400̊ C et 2-4
kbar) , elles sont plus rares dans les faciès amphibolite supérieur (28%), enfin elles ne
sont que 1.5% dans les terrains présentant un faciès granulite inférieur. Les gisements
sont souvent présents dans des zones à la transition du domaine ductile au domaine
cassant.

Les processus de minéralisations sont fréquemment tardi-orogéniques et se mettent
en place lors de phases de soulèvement du bâti (uplift) et/ou effondrement, elles sont
donc post-métamorphiques (après le pic thermique) et post-collisionnelles. La super-
position de paragenèses de température décroissante témoigne de l’uplift subi. La tec-
tonique se traduit donc par des phénomènes thermiques qui eux-mêmes interviennent
sur les processus de minéralisations (voir chapitre 6).

Les gisements se trouvent parfois à proximité de corps intrusifs tels que des grani-
töıdes. Ces derniers ont alors deux rôles possibles, ils peuvent participer à la fracturation
du milieu, créant des pièges, et intervenir directement sur la minéralisation en jouant le
rôle de moteurs thermiques pour des circulations hydrothermales. Les structures por-
teuses de la minéralisation sont diverses, avec notamment des failles cassantes, des plis,
des zones de tension ou des zones de cisaillement en milieu ductile-cassant à ductile.
Enfin la morphologie et la géométrie des minéralisations correspond généralement à des
veines de quartz, des stockwerks et des sulfures disséminés.
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Fig. 3.3 – Schéma représentant les profondeurs de mise en place des gisements orogé-
niques, d’après Goldfarb et al. (2001).
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Chapitre 4

Distribution spatiale et temporelle
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Les dépôts métallifères se sont formés tout au long de l’histoire de la Terre. Dans
le temps, leur formation est épisodique et les données actuelles concernant les prin-
cipaux types de dépôts montrent une alternance entre des périodes favorables aux
minéralisations et des lacunes temporelles, avec peu ou pas de genèse de gisements.
Ces observations sont à la base du concept de crises métallifères. Dans l’espace, les
gisements possèdent, une deuxième caractéristique commune, à savoir, une distribution
hétérogène à la surface du globe.

4.1 Préservation des gisements

Les déformations, les processus tels que l’uplift ou l’érosion, et le métamorphisme
affectant une région minéralisée conditionnent la préservation des gisements. Le fait de
ne pas trouver certains types de minéralisations dans une région ne signifie pas pour
autant qu’il n’y a pas eu de formations de gisements. La stabilité tectonique des zones
minéralisées joue donc un rôle non négligeable dans la préservation des gisements. En
effet, les gisements, tels que les gisements d’or orogéniques archéens, formés en profon-
deur, dans des régions “tectoniquement stables”, auront plus de chance d’être préservés
que des minéralisations de types épithermales, mises en place à faible profondeur dans
des zones à fort taux d’exhumation et érosion. De plus, certains gisements ne sont pas
exposés à la surface du globe, en raison d’un enfouissement, d’un recouvrement par des
séries plus jeunes ou d’une formation à des niveaux structuraux élevés par exemple. Ce
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phénomène de préservation doit être pris en compte lorsque l’on étudie la distribution
dans le temps et l’espace des gisements. Goldfarb et al. (2001) ont cependant montré
que la répartition spatio-temporelle des gisements d’or orogéniques n’est pas unique-
ment le fait de la préservation ou non de ce type de minéralisations, mais qu’elle reflète
bien un phénomène global (voir 4.2).

4.2 Notion de crises métallifères

4.2.1 Répartition des gisements dans le temps

La répartition des gisements dans le temps ne se présente pas sous la forme d’un
phénomène continu. Les travaux de Meyer (1988) [voir aussi Barley & Groves (1992)],
présentés en figures 4.1, illustrent la distribution temporelle des concentrations métal-
liques selon le type de substances et d’environnements.

On discerne des périodes ou “pics” d’activités métallogéniques, avec de fortes pro-
ductions de minerais et des époques correspondant à des lacunes dans le dépôt. Il semble
que cette distribution épisodique de gisements soit liée principalement à l’histoire tec-
tonique de la Terre et à l’évolution chimique des environnements de surface.

En effet, comme le montrent les exemples suivants, la plupart des crises sont en
relation avec des phénomènes tectoniques, thermiques, des changements des conditions
chimiques ou climatiques ou encore avec des événements catastrophiques.

Les dépôts de BIF (banded iron formation) et de manganèse ne peuvent précipi-
ter que dans des milieux oxydants. Il est donc normal de constater que l’une des périodes
pendant laquelle l’oxygénation de l’atmosphère se produit, comprise entre 2500 et 1800
Ma, cöıncide avec les pics métallifères des BIFs et des gisements de manganèse. Un lien
avec l’activité de panaches mantelliques a aussi été proposé pour expliquer l’apport
massif de Fe et de Mn, nécessaire pour ces minéralisations (Isley & Abbott, 1999) ou
avec la mise en place de larges provinces ignées (Barley et al., 1997). Une relation entre
la formation de ces gisements et les grandes crises climatiques , telles que des glacia-
tions globales a aussi été suggérée par certains auteurs (Kirschvink et al., 1997, 2000;
Hoffman et al., 1998; Hoffman & Schrag, 2000).

De la même façon, une connexion directe entre les pics de genèse des gisements de
type MVT (Mississipi Valley Type) et la tectonique globale a été montrée (Leach et
al., 2001). Les deux principales périodes de formation sont les suivantes : du Dévonien
au Permien, donc au moment de l’assimilation de la Pangée, et du Crétacé au Tertiaire,
qui correspond à l’assimilation de microplaques.

Le fait que les gisements porphyriques et épithermaux ne se retrouvent que du
Phanérozöıque à l’actuel ne représentent pas nécessairement le résultat d’une crise. Leur
formation s’effectue en relation avec des zones de subduction qui permettent la création
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4.2 Notion de crises métallifères 53

d’arcs volcaniques continentaux ou insulaires. Ce sont donc des zones de surrection et
d’érosion rapide favorisant la disparition de gisements anciens. La lacune temporelle
peut donc s’expliquer en partie par ce phénomène de non préservation.

Certains gisements de Ni-Cu-PGE sont liés à des événements “catastrophiques”
tels que les effusions de basaltes continentaux. Dans ce cas, c’est encore une crise géo-
dynamique globale qui est responsable de certains des pics métallifères pour ce type
de métaux. Ces trapps sont notamment à rapprocher de la formation du gisement de
Ni-Cu-PGE de Noril’sk en Russie, mis en place il y a environ 250 Ma (Hawkesworth et
al., 1995). Les impacts météoritiques constituent un autre type d’évènements catastro-
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Fig. 4.1 – Distribution temporelle des principaux types de gisements, d’après Meyer
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chaque type de dépôts- pour toute la durée des temps géologiques.

phiques, corrélés à des pics métallifères, ils sont notamment responsables de certaines
minéralisations, par exemple, Sudbury et Vredeford (Grieve & Therriault, 2000). A
Sudbury l’impact supposé du météorite a donné naissance à un gisement de Ni et Cu
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de classe mondiale. Dans ce cas, l’activité hydrothermale est liée à l’impact lui même.

Enfin, les gisements associés à des complexes lités sont datés pour la plupart
entre 2900 et 2000 Ma et sont liés à des phénomènes magmatiques de grande ampleur.
Certains auteurs ont ainsi relié la présence d’intrusions litées majeures à l’activité de
super panaches (Isley & Abbott, 1999), notamment dans les cas du great dyke du
Zimbabwe (2500 Ma) ou du complexe du Bushveld (2100 Ma).

4.2.2 Cas particulier des gisements d’or orogéniques

Un travail considérable, concernant la répartition temporelle des minéralisations
aurifères orogéniques, a été réalisé par Goldfarb et al. (2001). Ils ont recensé la distri-
bution des gisements de type or orogénique au cours du temps, illustrant clairement la
discontinuité de la distribution temporelle de ce type de gisements (figure 4.2).

Les “pics” métallifères relatifs à ces gisements d’or traduisent des moments singu-
liers dans l’évolution géodynamique de notre planète (Lescuyer, 2003). Leur distribution
temporelle serait liée à des périodes de croissance crustale importante (Goldfarb et al.,
2001).
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4.3 Répartition spatiale

Les gisements (toutes substances confondues) ne sont pas répartis de façon homo-
gène à la surface du globe terrestre. Cette constatation valable à l’échelle globale se
retrouve à l’échelle continentale, la figure( 4.3) illustre ce phénomène pour le continent
africain. De la même manière, pour une substance donnée, les gisements montre une
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répartition hétérogène (figure 4.4). Ainsi, certaines zones regroupent à elles seules des
ressources métallifères considérables, alors qu’ailleurs les concentrations en métaux sont
insuffisantes pour les rendre exploitables.

Les “provinces métallifères” désignent des régions spécifiques du globe fortement
minéralisées, regroupant un ou plusieurs types de minéralisations et possédant des liens
génétiques (Turneaure, 1955). Il faut noter que dans certaines provinces il existe clai-
rement plus d’une époque métallogénique, c’est-à-dire que les gisements se sont formés
à des époques successives. Afin de prendre en compte en plus cet aspect temporel des
événements minéralisateurs, le terme de “province métallogénique” est utilisé. Les mé-
tallogénistes ont essayé de mettre en évidence des phénomènes permettant d’expliquer
une telle hétérogénéité. Dans la plupart des cas, il semble que, la distribution spatiale
des gisements soit en relation avec le contexte géodynamique (voir section 4.2).
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Tectonique des plaques et minéralisations

Certains auteurs (Mitchell & Garson, 1981; Sillitoe, 1972) ont montré que les mi-
néralisations se mettent en place à divers moments du cycle de Wilson (voir figures
suivantes). Le cadre tectonique et géologique exerce une influence majeure sur la for-
mation et le potentiel de préservation des gisements. Il détermine un certain nombre de
paramètres dont la mise en place des ĝıtes métallifères dépend. Ainsi, la sédimentation,
l’érosion, le type de magmatisme et le degré de métamorphisme seront caractéristiques
de contextes tectoniques particuliers. De la même manière la présence de failles ma-
jeures, contrôlant la circulation des fluides minéralisateurs, est le résultat du régime
tectonique régional. Enfin, le gradient géothermique, sera fortement modifié par les
événements tectoniques affectant la région, tels que des chevauchements ou la mise en
place de bassins sédimentaires (voir la partie suivante).

Chaque environnement géodynamique est caractérisé par la présence de différents
types de gisements. Les processus spécifiques à la mise en place des divers gisements sont
donc dépendants de l’environnement géodynamique. Quelques exemples sont décrits et
illustrés ci-dessous.

Points chauds

La présence de panaches sous une masse continentale, entrâıne des variations to-
pographiques à l’aplomb du point chaud et un magmatisme. Ce magmatisme va se
concentrer dans les zones de faiblesse de la croûte et s’accompagne parfois de la mise
en place de gisements. Ceux-ci sont liés à des roches intrusives, telles que des car-
bonatites, des granites per-alumineux et des granites alcalins ou per-alcalins chacun
caractéristiques de minéralisations particulières (voir figure 4.5).

Rifts intracontinentaux

Le développement d’un rift à l’aplomb d’un point chaud entrâıne, la formation de
fractures traversant la croûte continentale et servant de conduits pour la remontée de
divers types de magmas et de fluides hydrothermaux. Les magmas, selon leur type, sont
associés à diverses minéralisations, comme indiqué sur les figures suivantes.

Expansion du plancher océanique

Le développement du plancher océanique associé à l’activité hydrothermale aux
dorsales et le long des zones de fractures est aussi un contexte caractéristique de cer-
taines minéralisations. La proximité de chambres magmatiques peu profondes à l’axe
des dorsales contribue à un apport de chaleur important (Fouquet, 2002), permettant
la mise en place de cellules de convection.
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Fig. 4.5 – Minéralisations associées a) aux points chauds et rifts intracontinentaux, b)
à l’expansion plancher océanique et c) aux zones de subduction (marge et arc) d’après
Mitchell & Garson (1981)
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4.3 Répartition spatiale 59

La circulation de fluides hydrothermaux chauds (350̊ C) s’effectue essentiellement
par convection à l’axe de la dorsale. A proximité des zones de décharges hydrothermales,
des dépôts stratiformes riches en Cu ainsi que des dépôts de Fe-Mn hydrothermaux se
forment alors que des sédiments s’accumulent sur les flancs de la ride. Ils constituent
des lieux privilégiés pour la précipitation de nodules de Mn, riches en Cu, Ni et Co.

D’autre part, l’interaction entre les fluides hydrothermaux et des roches du man-
teau (principalement des dunites), portées à l’affleurement au niveau de la ride, permet
le dépôt de Cr podiforme. La précipitation, à partir de l’eau de mer, de Fe et Mn
(encroûtements ferro-magnésiens) peut se produire dans des zones où les taux de sédi-
mentation sont très faibles. Ils sont généralement enrichis en Co et Pt et se déposent soit
sur des plate-formes carbonatées ou sur des cendres volcaniques, soit sur d’anciennes
coulées basaltiques (Bonneville, 2002).

Au niveau des marges passives et sur les plate-formes continentales, des séquences
évaporitiques transgressives riches en minéralisations peuvent se mettent en place (Cu
et Phostphorites-Cu).

Sur le continent, les zones de faiblesse, peuvent se caractériser par la présence de
failles transformantes, qui peuvent être le siège de minéralisations en association avec
des intrusions mafiques à ultramafiques de Cu-, Ni, Ti, Au, et Pt.

Zones de subduction et expansion arrière-arc

La subduction du plancher océanique est reliée en partie à son refroidissement,
celui-ci entrâıne en effet une augmentation de la densité en s’éloignant de la dorsale. La
relation entre tectonique des plaques et minéralisations est aussi applicable au cas par-
ticulier des zones de subduction, où une multitude de gisements se forment (figure 4.5c).
Les gisements porphyriques et les épithermaux se retrouvent notamment dans ce type
de contexte tectonique (Andes).

Collision continent-continent et continent-arc

Collision continent-arc :

Cette collision peut s’accompagner du chevauchement de roches ophiolitiques au
préalable accrétées sur le bassin d’avant pays, auquel des minéralisations particulières
sont associées.

La collision accompagne aussi la mise en place de granites d’anatexie, associés à des
minéralisations de Sn, W et U (parfois Ag-Ni, Co-Ar). Le bassin d’avant-pays sera lui,
hôte de minéralisations d’U, Va et Cu stratiforme, dont la source correspond à des
granites.
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Fig. 4.6 – Minéralisations associées à des contextes de collision d’après Mitchell &
Garson (1981)

Collision continent-continent :

Elle est caractérisée par la fermeture de bassin océanique, et s’accompagne de l’ac-
crétion et obduction d’ophiolites. Des fluides minéralisateurs peuvent être expulsés du
prisme d’accrétion et entrâıner la formation de dépôts épigénétiques de Zn-Pb dans
les carbonates, au niveau des plateformes continentales. La suture entrâıne un épais-
sissement crustal et la formation de granites d’anatexie, responsables de la formation
gisements.

Remarque

Le cycle présenté démarre à partir d’un craton stable et se termine par la création
d’un continent plus important, contenant plus de roches potassiques et ignées, en rai-
son de l’évolution des roches au cours de ce cycle. Les différents contextes tectoniques
rapportés dans cette partie montrent clairement des relations avec la mise en place de
gisements spécifiques à chacun d’entre eux. Il apparâıt donc que le contexte géodyna-
mique est un facteur déterminant pour la formation de gisements.
Il est intéressant de noter que la plupart des gisements se mettent en place à proxi-
mité d’intrusions magmatiques reliées aux divers contextes tectoniques. C’est le cas par
exemple des granites d’anatexie et des minéralisations de Sn, W et U ou des gisements
à proximité des dorsales, qui sont eux caractérisés par la présence de chambres mag-
matiques peu profondes. Ces intrusions jouent le rôle de moteurs thermiques et sont
donc des acteurs à part entière des processus de minéralisation (voir chapitre 6).
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“Thermique et Métallogénie”
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Chapitre 5

Rappels théoriques
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5.3.4 Précipitation de métaux et circulation de fluides hydrothermaux 75

La Terre est une planète active, la tectonique des plaques est l’une des manifes-
tations de surface les plus visibles de cette dynamique. Elle résulte de la dissipation
de l’énergie thermique interne de notre planète, qui se refroidit au cours du temps.
Les deux sources principales de cette chaleur interne sont : l’énergie produite par la
désintégration des éléments radioactifs contenus dans les roches et le refroidissement
correspondant à la dissipation de l’énergie “primitive” (ou chaleur d’accrétion). Les
transferts de chaleur provenant de l’intérieur de la planète contrôlent, non seulement la
dérive des continents, mais aussi l’activité ignée, le métamorphisme, l’évolution ther-
mique de la lithosphère et du manteau.

D’une manière générale, les transferts de chaleur se produisent dès lors que deux
corps de températures différentes sont mis en présence. Cet état instable entrâıne des
échanges d’énergie sous forme de chaleur jusqu’à ce qu’un état d’équilibre soit atteint.
Il existe trois mécanismes principaux : la conduction, la convection et la radiation. La
Terre utilise ces trois modes de transferts pour évacuer l’énergie interne vers la surface.
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5.1 Conduction

Dans les solides à température et pression modérées, la convection est absente
et la radiation est négligeable (Carslaw & Jaeger, 1959), les transferts de chaleur se
font principalement par conduction. La propagation de la chaleur se fait sans transfert
de matière, elle est le résultat de processus diffusifs. L’agitation thermique, entrâıne
des collisions entre molécules permettant ainsi la transmission d’énergie cinétique, de
proche en proche.

Soit un matériau solide homogène à une température T1, possédant une surface
S, compris entre deux plaques parallèles, séparées d’une distance h (figure 5.1). A
l’instant t=0, la face inférieure est subitement portée à une température T2 >T1, l’état
ainsi créé est instable. La différence de température ∆T est assez faible pour ne pas
créer de changement de propriétés du solide, et est maintenue constante.

T2=T1+∆Ty

y=0

y=h

T1

Solide homogène

T2=T1+∆Ty

y=0

y=h

T1

Solide homogène

T(y)

T1

T(y,t)

T1

T2=T1+∆T

y=0

y=h

y=0

y=h

t < 0 t = 0 t court  t large 

h

Solide homogène Solide homogène

Fig. 5.1 – Transferts de chaleur par conduction dans un solide homogène d’après Bird
et al. (1960).

Au cours du temps, le profil de température évolue donc vers un état d’équilibre
tel que T=T(y). Une fois ce régime permanent atteint, un flux de chaleur Q (W.m−2)
constant est maintenu à travers le solide pour répondre à la différence de température
∆T= T2 - T1. La relation suivante est valable :

Q = λ
∆T

h
(5.1)

Le flux de chaleur est proportionnel au gradient de température à travers le solide : la
constante de proportionnalité, λ, représente la conductivité thermique du matériau en
W.m−1.K−1. La forme différentielle de cette équation peut être exprimée, si la distance
entre les plaques approche zéro et le flux de chaleur qy (par unité de surface) dans la
direction y s’écrit :

qy = −λ
dT

dy
(5.2)

C’est la première loi de Fourier de la conduction thermique, elle est valable pour des
distributions de température linéaires ou non linéaires. Elle est aussi valable dans le
cas des liquides et des gaz, si la convection et la radiation sont évitées.
Dans un milieu isotrope cette loi se réduit à sa forme vectorielle :

q = −λ∇T (5.3)
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où ∇T est le gradient de température. Le flux de chaleur tend à réduire la différence
de température qui l’induit. Le vecteur flux q, est proportionnel au gradient de tem-
pérature ∇T et est dirigé dans le sens opposé, dans le sens d’une décroissance de
température.

Le contenu calorifique local du milieu s’exprime en J.kg−1.K−1 sous forme de la
capacité calorifique (�Cp), où � et Cp correspondent à la masse volumique et à la chaleur
spécifique à pression constante du matériau. Le bilan énergétique local, exprimant la
conservation de l’énergie en fonction du temps peut être formulé de la manière suivante :

(�Cp)
∂T

∂t
= −∇.(−λ∇T ) (5.4)

où ∇. représente la divergence. C’est la deuxième loi de Fourier et dans le cas où la
conductivité thermique est isotrope, elle peut aussi s’écrire :

∂T

∂t
= κ∇2T (5.5)

où κ représente la diffusivité thermique du milieu, elle s’exprime en m2s−1. Cette pro-
priété physique est définie telle que : κ = λ/�Cp. Sa valeur est de l’ordre de 10−6m2s−1

pour la plupart des roches.

5.1.1 Régime permanent

En régime permanent, en présence de source de chaleur interne dans le milieu, la
température ne varie pas en fonction du temps et l’équation précédente se réduit à :

0 = κ∇2T +
A

�Cp

(5.6)

où A représente la production de chaleur par unité de volume (W.m−3).

5.1.2 Régime transitoire

La plupart des problèmes thermiques traités en sciences de la Terre et impliquant
des phénomènes de conduction sont transitoires et la propagation d’anomalies de tem-
pérature dans le temps et l’espace peut être quantifiée.

En régime transitoire, la vitesse à laquelle une perturbation thermique se propage
est fonction de la diffusivité thermique. Plus κ sera élevée plus le milieu diffusera
rapidement les perturbations. L’équation de la chaleur s’écrit :

∂T

∂t
= κ∇2T +

A

�Cp

(5.7)
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Advection

Il est possible de modifier la température d’un point du milieu en lui imposant un
mouvement. Ce type de transfert de chaleur correspond au phénomène d’advection.

Advection de matière
Le changement de température en fonction du temps qui résulte du mouvement de la
particule dans un champ de température donné se formule :

∂T

∂t
= U.∇T (5.8)

où U est la vitesse des particules en mouvement. Si U (Uz) est dirigé vers le bas, le
mouvement peut s’apparenter à de l’enfouissement de matériau. Si U est dirigé vers le
haut, la situation peut être assimilée à de l’érosion. L’équation complète de la chaleur
en régime transitoire se résume alors à l’expression :

∂T

∂t
= κ∇2T +

A

�Cp

− U.∇T (5.9)

Advection par un fluide
L’advection de matière peut aussi être le résultat de mouvement de fluide dans le milieu.
Elle s’exprime de la façon de la façon suivante :

(�Cp)
∂T

∂t
= (�Cp)fUf .∇T (5.10)

où Uf représente la vitesse des particules de fluide en mouvement et (�Cp)f la capacité
calorifique du fluide.

5.2 Convection

Les transferts de chaleur par convection se produisent dans les fluides et sont
associés au mouvement des particules du fluide. Contrairement au cas conductif, le
transfert s’effectue par transport de matière. Dans ce cas, le champ de vitesse du fluide
est non nul et transporte de l’énergie d’un endroit à l’autre le long des lignes de courant
relatives à l’écoulement.

Les transferts de chaleur convectifs sont souvent rencontrés en sciences de la Terre,
notamment dans le manteau terrestre, les réservoirs magmatiques ou dans les océans.
Les premières expériences relatives à la convection dans les fluides ont été effectuées
par Bénard (1901), l’approche théorique a, quant à elle, été réalisée par Lord Rayleigh
(1916).
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5.2.1 Convection de Rayleigh-Bénard

Le cas le plus simple de convection correspond à la convection de Rayleigh-Bénard
dans un fluide Newtonien dont les propriétés, viscosité η et masse volumique �, sont
constantes. Lorsqu’une couche de fluide est chauffée par le bas et que sa surface supé-
rieure est maintenue à une température constante relativement froide, des différences
de densité apparaissent. Cette situation se caractérise par des instabilités gravitation-
nelles et se traduit par des mouvements du fluide. Sous l’effet de la force d’Archimède,
le fluide chaud, moins dense s’élève alors que le fluide des zones plus froides, plus dense,
s’enfonce. Ce mouvement d’ensemble des molécules du fluide correspond à la convection
thermique naturelle, il est présenté sur la figure 5.2.

Les mouvements de convection se produisent uniquement si le seuil critique de
résistance du fluide lié à la viscosité est dépassé. La convection dans un fluide résulte
donc de la compétition entre un phénomène moteur, la poussée d’Archimède, qui tend
à mettre en mouvement le fluide, et des phénomènes diffusifs, la diffusion thermique et
la diffusion de la vorticité (mesurée par la viscosité du fluide).

T1

T2=T1+ΔT 

ΔT>0

Fluide 

chaud

Fluide 

froid
g

Diffusion

d

Frottements

visqueux

Poussée 

d'Archimède

Fig. 5.2 – Transferts de chaleur à travers un fluide compris entre deux plaques paral-
lèles, dont les températures sont différentes.

5.2.2 Les équations dans le cas d’un fluide simple

Pour décrire de manière quantitative la dynamique de ce système, les formes ap-
propriées des équations de continuité, de température et d’équilibre des forces sont
nécessaires dans le cadre d’écoulements 2D. Il est essentiel de prendre en compte les
variations de densité dans le terme de flottabilité, puisque ce sont elles qui conduisent
à la convection thermique. Cependant, dans tous les autres termes, ces variations sont
suffisamment petites pour être négligées, c’est l’approximation de Boussinesq (1903).
Les équations gouvernant la convection thermique dans ce système sont les suivantes :
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1/ L’équation d’état du fluide (au premier ordre)

� = �0[1 − α(T − T0)] (5.11)

où � représente la masse volumique du fluide à une température T et �0=�(T0), et α
désigne le coefficient de dilatation thermique du fluide.
2/ L’équation de conservation de la masse pour un fluide incompressible

∇.v = 0 (5.12)

où v désigne le vecteur vitesse, v = (u, v,w).
3/ L’équation de conservation de la quantité de mouvement (équation de Navier-Stokes)

�0(
∂

∂t
+ v.∇)v = −∇p + ∆�gk + η∇2v (5.13)

où p représente la différence entre la pression réelle et la pression hydrostatique, g
l’accélération de la pesanteur, k le vecteur unitaire vertical dirigé vers le haut, η la
viscosité dynamique du fluide et ∆� = �0 − �.
4/ l’équation de conservation de l’énergie

(
∂

∂t
+ v.∇)T = κ∇2T (5.14)

où κ désigne le coefficient de diffusivité thermique du fluide.

A ce système d’équations, il faut ajouter les conditions limites suivantes :

soit v = 0 pour les limites rigides ;

soit w = 0,∂u/∂z = ∂v/∂z = 0 pour les limites libres.

Afin d’adimensionner le problème, un certain nombre d’échelles sont utilisées :
l’épaisseur de la couche de fluide d, la différence de température à travers cette couche
∆T , le temps caractéristique d2/κ, la vitesse κ/d et l’échelle de pression visqueuse
ηκ/d2. Les équations sans dimensions ainsi obtenues sont les suivantes :

∇.v = 0 (5.15)

1

Pr
(
∂

∂t
+ v.∇)v = −∇p + Raθk + ∇2v (5.16)

∂θ

∂t
+ v.∇θ = ∇2θ (5.17)

où θ représente la déviation de la température par rapport au champ statique avec
θ = T −T0. Les deux nombres sans dimensions Ra et Pr utilisés pour cette formulation
représentent le nombre de Rayleigh et le nombre de Prandtl, ils sont définis tels que :

Ra =
αg∆Td3

κν
(5.18)
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Pr =
ν

κ
(5.19)

Le nombre de Rayleigh correspond au rapport entre les forces de flottabilité, mo-
teur de la convection, et les processus de diffusion de la vorticité et de la chaleur, qui
s’opposent au mouvement du fluide et le ralentissent. Ainsi, la convection thermique
s’amorce lorsque Ra dépasse une valeur critique Rac, avec Rac�1. Par exemple, pour
le manteau, Ra est ∼ 106�Rac, et le système se caractérise par de la convection en
régime “panaches”.
Le nombre de Prandtl définit le rapport entre les deux processus diffusifs, mécanique
et thermique et se formule sous la forme du rapport des temps de diffusions caractéris-
tiques, à savoir : Pr=τκ/τν avec τκ= d2/κ et τν = d2/ν. Tandis que κ décrit comment
la chaleur se diffuse par collisions moléculaires, ν décrit comment la vorticité se diffuse,
la viscosité cinématique étant une grandeur similaire à la diffusivité thermique κ. Un
fluide possédant un nombre de Prandtl tel que, Pr � 1, diffusera la chaleur plus rapi-
dement que la vorticité, les effets inertiels l’emportent sur les effets visqueux et après
disparition de la poussée d’Archimède le mouvement peut perdurer par inertie. Par
contre pour Pr � 1, les effets inertiels sont négligeables et le mouvement résulte d’un
équilibre entre la poussée d’Archimède et les forces visqueuses.
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Fig. 5.3 – Les différents types de régimes convectifs en fonction du nombre de Rayleigh
Ra et du nombre de Prandtl Pr d’après Krishnamurti (1970).

5.2.3 Les régimes convectifs

Suivant la valeur du nombre de Rayleigh, différents régimes de convection sont
définis. Ainsi, tant que Ra �Rac, le fluide se trouve à l’équilibre, et n’importe quelle
perturbation aléatoire est alors amortie. Dans ce cas les forces de flottabilité ne sont pas
assez importantes pour contrer les effets résistants (diffusions visqueuse et thermique).
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La valeur critique du nombre de Rayleigh dépend des conditions limites et est définie
telle que : Rac =1708 pour des limites rigides, Rac = 657 pour des limites libres et
Rac =1100 pour des limites rigide-libres (Chandrasekhar, 1961).
Lorsque Ra>Rac, la convection s’amorce. La figure 5.3 montre les différents régimes
convectifs pour un fluide newtonien. A nombre de Prandtl fixé, le régime dépend du
nombre de Rayleigh (Krishnamurti, 1970). Le fait que la dépendance en Pr disparaisse
lorsque Pr atteint une valeur de 100 implique que les effets inertiels deviennent alors
négligeables.

5.3 Transferts de chaleur en milieux poreux

D’une manière générale, les écoulements de fluides peuvent être générés par divers
processus dans la croûte terrestre supérieure : mécaniques, thermiques, et chimiques
ou par une combinaison de tous ces processus. Si la cause principale des écoulements
est mécanique, ils résultent principalement de gradients de pression (exemple : écoule-
ments dus à la compaction dans les bassins, ou écoulements dus à des gradients topo-
graphiques, notamment dans les systèmes orogéniques). Certains écoulements peuvent
aussi être liés à la présence de gradient de température dans le milieu poreux et sont
détaillés ci-après.

Dans un milieu poreux saturé en fluide, un changement de température du milieu
peut conduire à un changement de densité du fluide intersticiel. Ce changement peut
être considéré comme équivalent à un terme de force de flottabilité dans l’équation du
moment des forces. L’équation du moment utilisée pour décrire l’écoulement des fluides
en milieux poreux est généralement établie en se basant sur la loi de Darcy. Si le milieu
poreux saturé se présente sous la forme d’une couche à géométrie horizontale, et qu’il
est chauffé par le bas uniformément, la direction positive du gradient de température dû
à cette différence de température est opposée à celle de l’accélération de la gravité. Dans
le cas d’une faible différence de température, l’énergie calorifique est alors uniquement
transférée de la région chaude vers la région de faible température (la surface) par
conduction thermique. Si le nombre de Rayleigh égale ou excède le nombre de Rayleigh
critique, la convection naturelle va prendre place dans le milieu. Ce problème a été
traité initialement par Horton & Rogers (1945) ainsi que par Lapwood (1948), et de ce
fait est souvent dénommé le problème Horton-Rogers-Lapwood.

5.3.1 Propriétés des milieux poreux

Dans la Terre, les écoulements de fluides sont liés au nombre important de petites
fractures ainsi qu’à l’existence de vides dans les milieux poreux naturels. Un milieu est
dit poreux si l’échelle de l’écoulement dans celui-ci est large comparée à l’échelle de l’in-
terconnectivité entre les passages. En d’autres termes, la distribution des fractures doit
être raisonnablement uniforme et la séparation entre celles-ci doit être petite comparée
à l’échelle de l’écoulement global. La porosité de ces milieux est définie en fonction du
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volume des pores par rapport au volume total de roche, soit :

φ =
V pores

V total
(5.20)

Dans le cas d’écoulements laminaires liés à un gradient de pression, le taux d’écoulement
est directement proportionnel à ce gradient et inversement proportionnel à la viscosité,
il en résulte alors un flux massique.

La porosité ne permet pas de renseigner sur les transferts de fluide dans le milieu
et il faut invoquer une autre grandeur, la perméabilité, k. Elle traduit la capacité du
milieu poreux à se laisser pénétrer et traverser par un fluide et dépend, de la taille, du
nombre et de la tortuosité des chemins suivis dans la matrice solide. La loi de Darcy
permet de décrire les phénomènes d’écoulements dans les milieux poreux à une échelle
macroscopique en prenant en compte ces divers paramètres. Elle s’écrit sous la forme
suivante :

ψ = −k

ν

dP

dz
(5.21)

où ψ représente le débit volumétrique par unité de surface, ν, la viscosité cinématique
(m2.s−1), k, la perméabilité (m2)et dP/dz le gradient de pression. Cette expression peut
être modifiée pour donner la vitesse de Darcy, u, qui correspond à la vitesse moyenne
par unité de surface. La dépendance en pression de l’écoulement vertical doit aussi
intégrer l’effet de la gravité et l’équation se traduit par :

u = −k

µ
(
dP

dz
− �g) (5.22)

où µ représente la viscosité dynamique du fluide.

Pour qu’un écoulement se produise il faut que la pression augmente plus rapide-
ment avec la profondeur que dans le cas où le fluide est inerte.

Des transferts de chaleur sont liés à ces écoulements de fluides en milieux poreux,
ils sont associés aux phénomènes de conduction, de convection et de radiation. Les
deux premiers processus sont expliqués brièvement, en revanche pour des températures
raisonnables la radiation peut être négligée en comparaison avec les autres mécanismes
de transport d’énergie.

5.3.2 Conduction

Le mécanisme de conduction de la chaleur se produisant dans une phase fluide α
est similaire à celui décrit dans les solides. Et la seconde loi de Fourier s’applique de
sorte que :

∂T

∂t
= κi∇2T (5.23)

où κi désigne la diffusivité thermique de la phase fluide i.
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Par analogie avec la conduction dans les solides homogènes, la conduction dans les
milieux poreux se traduit par un flux thermique Qcond défini tel que :

Qcond = λt
dT

dz
(5.24)

où λt représente la conductivité thermique du milieu poreux, elle est fonction des
conductivités thermiques de la matrice rocheuse et du liquide et s’exprime :

λt = λ1−φ
rocheλ

φ
i (5.25)

5.3.3 Convection

La convection en milieux poreux se met en place sous forme de circulations de
fluides intersticiels. Elle ajoute à la conduction l’effet d’un champ de vitesses de fluide
non nulles qui permet de transporter l’énergie le long de lignes de courant.

En l’absence de source de chaleur et pour une conductivité thermique λi constante
pour la phase fluide, l’équation de la chaleur se traduit sous la forme :

∂T

∂t
+ vi.∇T = κi∇2T (5.26)

où vi est la vitesse de la phase fluide i.

Le problème peut être analysé de façon analogue à celui de la convection dans un
fluide chauffé par le bas. Cependant dans ce cas, il s’agit d’une couche de roche poreuse
saturée en fluide comprise entre deux limites imperméables, isothermes.

La convection s’initie dans le milieu une fois que le gradient de température dépasse
une valeur critique. Avant que la convection ne se produise dans cette couche de roche
les transferts de chaleur se font par conduction.

Au moment à partir duquel la convection s’initie la différence de température T’
entre la température de la roche et celle calculée en régime conductif pure est faible, et
les composantes de la vitesse de Darcy sont infinitésimales.

Comme dans le cas de la convection dans une couche de fluide, l’hypothèse de
Boussinesq est utilisée. Le fluide est considéré incompressible excepté dans le terme de
flottabilité inclus dans la loi de Darcy. L’équation de conservation de l’énergie en deux
dimensions pour un écoulement de fluide incompressible dans un milieu poreux est la
suivante (Turcotte & Schubert, 2002) :

�mcpm

∂T

∂t
+ �fcpf

(u
∂T

∂x
+ v

∂T

∂y
) = λr(

∂2T

∂x2
+

∂2T

∂y2
) (5.27)

où �m et �f désignent les densités et cpm et cpf
les chaleurs spécifiques de la matrice

rocheuse et du fluide respectivement.

72



5.3 Transferts de chaleur en milieux poreux 73

Avec les conditions limites : T=0 en surface et à la base du système, dans le cas
de limites rigides, la solution de cette équation correspond à :

T ′ = T ′
0sin

πy

y
sin

2πx

δ
(5.28)

où T0’ correspond à l’amplitude de la perturbation de température et δ à sa longueur
d’onde (périodicité spatiale entre les cellules de convection). Cette longueur s’exprime
en fonction des paramètres du problème sous la forme :

(4π2b2

δ2 + π2)2

2πb
δ

=
kαf�

2
fgcpf

(T1 − T0)b

µλroche

(5.29)

Le nombre sans dimension représenté par la combinaison des paramètres de droite
correspond au nombre de Rayleigh (noté Ra∗) dans le cas de convection thermique
dans une couche de milieu poreux chauffé par le bas. Il se présente sous la forme :

Ra∗ ≡ kαf�
2
fgcpf

(T1 − T0)b

µλroche

(5.30)

et la valeur critique pour l’initiation de la convection est :

Ra∗
c =

(4π2b2

δ2 + π2)2

2πb
δ

(5.31)

Par analogie avec le cas de la convection dans un fluide simple, Rac désigne la
valeur critique du nombre de Rayleigh pour laquelle la convection s’initie dans le milieu
poreux. La dépendance en 2πb

δ
de Rac est donnée sur la figure 5.4. La valeur minimale

de Ra∗
c pour laquelle la convection sera observée correspond à 4π2 soit environ 40.

La valeur du nombre de Rayleigh pour laquelle la convection se développe dans le
milieu varie selon les conditions limites imposées au système. Nield (1968) a résumé les
diverses valeurs de Rac en fonction de ces conditions limites(tableau 5.1). Les conditions
limites thermiques et hydrauliques influencent aussi directement les longueurs d’onde
des cellules de convection et les écoulements de fluides.

Ainsi la valeur du nombre de Rayleigh critique pour qu’il existe des phénomènes
convectifs naturels dans le milieu est plus faible quand un flux est fixé à la base du
système que quand il s’agit d’une température. Lors de cette étude, seuls les cas (�) et
(��) du tableau 5.1 ont été choisis pour représenter les conditions limites des modèles
testés (voir 4eme partie).
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Fig. 5.4 – Valeur du nombre de Rayleigh critique permettant une initiation de la convec-
tion dans une couche de milieu poreux chauffée par le bas en fonction du paramètre de
longueur d’onde 2πb/λ.

Tab. 5.1 – Nombre de Rayleigh critique en fonction de conditions limites.(�) et (��)
correspondent aux conditions aux limites utilisées dans la 4eme partie

Condition à la base Condition en surface Rac

�T fixée, surface rigide T fixée, surface rigide 39,48 (4π2)
Flux fixé, surface rigide T fixée, surface rigide 27,10
Flux fixé, P constante Flux fixé, P constante 12
�� Flux fixé, surface rigide T fixée, surface rigide 27,10
Flux fixé, surface rigide T fixée, P constante 17,65
T fixée, surface rigide Flux fixé, P constante 9,87 (π2)
Flux fixé, surface rigide Flux fixé, P constante 3
Flux ou T fixé(e), P constante Flux ou T fixé (e), P constante 0
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5.3.4 Précipitation de métaux et circulation de fluides hydro-
thermaux

Dans les systèmes hydrothermaux, des réactions chimiques contrôlées par l’écou-
lement et nommées réactions de gradient peuvent se produire simultanément en tout
point de la matrice rocheuse, ou le long de systèmes de micro-fractures à un taux pro-
portionnel à la vitesse du fluide et au gradient de température et de pression dans la
direction de l’écoulement (O. Phillips, 1991). Si les conditions de température et de
pression varient, la composition du fluide intersticiel peut rester inchangée en chaque
point au cours du temps, cependant, cette composition varie le long de la trajectoire du
fluide de façon telle que du soluté est sans arrêt ajouté ou retiré de la solution. D’après
Wood & Hewett (1982), s’il existe un équilibre en tout point du fluide en circulation,
le taux de minéralisation est défini tel que :

Qmineralisation = −u.∇ce + φD∇2ce (5.32)

où ce représente la concentration d’équilibre d’un minéral dissout, φ la porosité de la
roche, D correspond au coefficient de dispersion macroscopique des espèces et u est
la vitesse du fluide. Le coefficient de diffusion macroscopique étant proportionnel au
terme ul0/φ, où l0 représente la taille du grain, le terme diffusif est négligeable comparé
au terme advectif compte tenu des distances sur lesquelles l’écoulement s’effectue. En
incluant cette simplification et sachant que la concentration d’équilibre dépend de la
température, de la pression, et de la présence de certaines espèces en solution, il vient :

Qmineralisation = −u.∇ce(T, P, c1, c2, ...) (5.33)

Soit :

Qmineralisation = −u.

{
∂ce

∂T
∇T +

∂ce

∂p
∇p +

∑
r

∂ce

∂cr

∇cr

}
(5.34)

Soit :

Qmineralisation = −∂ce

∂T
u.∇T − ∂ce

∂p
u.∇p −

∑
r

∂ce

∂cr

u.∇cr (5.35)

Le terme de sommation, inclue les espèces additionnelles pouvant être présentes en
solution et susceptibles d’influencer l’équilibre. Ce terme peut être simplifié si les espèces
n’entrent pas en compte dans les réactions et tendent simplement à l’inhiber, leurs
concentrations restent constantes le long de l’écoulement et le terme disparâıt. Cette
simplification est adoptée par la suite. Et en incluant cette nouvelle simplification le
taux de minéralisation peut s’exprimer de la façon suivante :

Qmineralisation = −
{

(
∂Ce

∂T
)u.∇T + (

∂Ce

∂p
)u.∇p

}
(5.36)

C’est donc la vitesse à laquelle le fluide se déplace dans le système qui régit le taux de
minéralisation. D’après O. Phillips (1991), le taux de réaction est donc proportionnel à
la vitesse du fluide, de ce fait, les taux d’altération de la roche sont maximaux quand
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l’écoulement se retrouve concentré par des lentilles ou des couches plus perméables,
indépendamment de leur orientation.

La pression n’a que peu d’effet sur la solubilité quand les changements de phase
ne sont pas pris en compte, ce qui implique que le terme de pression est négligeable et
la distribution de l’altération est uniquement déterminée par le terme -∂Ce/∂Tu.∇T .

Fig. 5.5 – Solubilité en fonction de la température pour des fluides à teneur en sulfures
variable, d’après Benning & Seward (1996).

La variation de la solubilité de la plupart des minéraux dépend de la température
et diffère selon la nature du fluide. Ainsi, selon la teneur en sulfures, l’allure de la
courbe de solubilité varie (figure 5.5). Pour un fluide fortement sulfuré présentant un pH
neutre à alcalin (figure 5.5a), cas fréquent pour de nombreux gisements d’or orogéniques
mésothermaux, pour T>150-200 C̊, la solubilité augmente avec la température. Dans
ce cas, si l’écoulement s’effectue des régions chaudes vers les régions froides alors les
minéraux transportés par le fluide hydrothermal vont précipiter dans la région de faibles
températures. Le signe du taux de minéralisation est donc directement dépendant du
terme u.∇T , d’où sa désignation sous le terme d’indice d’altération de la roche ou RAI.
Il s’exprime tel que :

RAI = u.∇T (5.37)

Donc, si ∂ce/∂T>0, alors RAI>0 et de la dissolution se produit. Alors que RAI<0, est
synonyme de précipitation.
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(u.∇)T >0 DISSOLUTION
(u.∇)T <0 PRECIPITATION

Le produit scalaire de la vitesse du fluide et du gradient de température peut
donc donner une bonne indication sur les régions où les fluides vont préférentiellement
précipiter dans les systèmes hydrothermaux (voir des exemples dans C. Zhao, Hobbs,
et al. (2003)).

Le terme ∂ce/∂T permet de définir la gamme de température pour laquelle il y aura
possibilité de mobiliser les minéraux. En dessous de 150 C̊, la solubilité de l’or étant
très faible pour les fluides sulfurés (Shenberger & Barnes, 1989; Benning & Seward,
1996), même si le terme u.gradT est négatif, il ne peut y avoir précipitation de l’or.

Il est donc important de contraindre l’écoulement des fluides dans la croûte su-
périeure ainsi que les transferts de chaleur afin de mieux appréhender les processus
minéralisateurs.
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Chapitre 6

Lien métallogénie-thermique
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6.2 Minéralisations et anomalies thermiques . . . . . . . . . . 95
6.2.1 Intrusions et gisements . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 95
6.2.2 Anomalies thermiques et calderas minéralisées . . . . . . . . 99
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Les gisements constituent des marqueurs d’événements particuliers dans la croûte,
ils résultent d’une histoire complexe impliquant des phénomènes tectoniques, chimiques
ou encore hydrothermaux. Dans ce chapitre, les relations entre la tectonique et des per-
turbations thermiques dans la croûte terrestre ainsi que les liens entre la présence d’ano-
malies thermiques et la formation de gisements sont présentés pour des cas généraux
et illustrés par divers exemples et modélisations.

6.1 Lien tectonique/ anomalies de température

Les variations de régime tectonique induisent de façon indirecte des anomalies du
champ de température. En effet, les changements du champ de contraintes à l’échelle
régionale ou locale, entrâınent des changements de contrainte effective, qui eux mêmes
conduisent à des déformations crustales et locales. Ces déformations liées à la tec-
tonique, sont responsables notamment de processus tels que des chevauchements en
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régime compressif, des décrochements le long de failles en régime cisaillant ou des for-
mations de failles inverses en contexte extensif. De plus, suivant le contexte tectonique,
divers processus de surface interviennent, avec, entre autres, l’érosion et le dépôt de
roches sédimentaires ou conglomératiques. Tous ces processus auront une influence sur
le champ de température, d’une part en raison des variations de la structure thermique
du milieu à laquelle ils conduisent (distribution de la production de chaleur, effet iso-
lant de certaines roches) et d’autre part en raison des modifications qu’ils entrâınent
au niveau de l’écoulement des fluides. Généralement les processus tectoniques tels que
les chevauchements ou les plissements se mettent en place sur des échelles de temps
beaucoup plus courtes que les échelles de temps correspondant à la relaxation ther-
mique. En effet, les processus tectoniques peuvent agir sur des échelles de temps de
l’ordre de la seconde (dans le cas de séismes) à quelques millions d’années. Une fois que
la tectonique cesse, la perturbation thermique diminue avec le temps et le champ de
température tend vers un état d’équilibre.

L’évolution dans le temps d’une perturbation thermique associée à une intrusion
de magma dans une croûte initialement à l’équilibre illustre parfaitement cet effet de
relaxation thermique. Dans ce cas de figure, le temps caractéristique relatif au refroi-
dissement par conduction d’un sill (ou d’un dyke) d’épaisseur 2h sera de l’ordre de
τ∼ h2/κ. A titre d’exemple, pour des intrusifs possédant une épaisseur de 1 km, le
temps caractéristique de la relaxation thermique est considéré comme rapide et sera de
l’ordre de 10 000 à 100 000 ans. Pour des corps magmatiques plus importants, ayant
une épaisseur d’une dizaine de kilomètres, l’échelle de temps pour la décroissance sera
cette fois-ci de l’ordre de plusieurs millions d’années. Enfin, il est intéressant de noter
que pour des perturbations majeures de la lithosphère, par exemple, dans les cas de
subductions ou de collisions continentales, la relaxation thermique se produit sur des
échelles de temps de l’ordre de dizaines de millions d’années (Spear, 1993).

Dans un premier temps, il est important de comprendre l’effet des divers processus
agissant séparément et ensuite de coupler les effets afin de prendre en compte des
situations plus réalistes.

6.1.1 Processus de surface

Les processus de surface tels que l’érosion et le dépôt de sédiments affectent les
régions tectoniquement actives. En contexte orogénique, ces processus sont contrôlés par
l’activité tectonique, ils dépendent notamment de la cinématique des ceintures. Dans
les zones externes des ceintures plissées ou ayant subi des chevauchements récents, ces
processus de surface ont des effets notable sur le régime thermique à faible profondeur
(Husson & Moretti, 2002). Ils influencent aussi le champ de pression en jouant sur la
remontée ou, au contraire, sur l’enfoussissement de terrains.
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Erosion

L’érosion comprend un ensemble de processus externes agissant à la surface du
sol. Ces phénomènes permettent d’enlever tout ou partie des terrains existants et de
modifier de ce fait la topographie de la zone érodée. L’érosion peut être chimique ou liée
à des processus physiques ou mécaniques avec désagrégation des roches et enlèvement
des débris par un fluide. En moyenne, le taux d’érosion chimique à la surface des
continents est de l’ordre de 6 à 7 mm/1000 ans, alors que l’érosion mécanique possède
un taux dix fois plus élevé (Foucault & Raoult, 1980). Les taux de dénudation estimés à
partir des ceintures orogéniques actives et anciennes peuvent atteindre 0,1 à 10 mm/an,
soit 0,1 à 10 km/Ma (Spear, 1993).

Les processus d’érosion ont pour effet de réduire l’enfouissement des roches, condui-
sant ainsi à une diminution de la pression. Du fait de la relaxation thermique des per-
turbations, l’effet de l’érosion sur le champ de température évolue en fonction du temps.
De plus, l’érosion va diminuer la concentration en éléments radioactifs du milieu, ré-
duisant ainsi la température de ce dernier. Pour comprendre l’effet de l’érosion sur le
champ de température, la figure 6.1 montre un modèle réalisé par Nisbet & Fowler
(1982). Le milieu avant érosion présente un géotherme d’équilibre avec un gradient
d’approximativement 30 C̊.km−1. .

500 10000

20

40

10

30

t0

25 Ma100 Mat∞P
ro

fo
n

d
eu

r 
(k

m
)

Température (°C)

P
ro

fo
n

d
eu

r 
(k

m
)

20

40

10

30

0 0

Erosion

Surface     T= 0°C

Fig. 6.1 – Effets de l’érosion sur le champ de température dans une pile de roche
homogène où la production de chaleur initiale est non nulle. La température de surface
est fixée à 0 C̊, l’érosion débute à t0 et opère à un taux constant de 1 km/Ma pendant
25 Ma, d’après Nisbet & Fowler (1982).

Ensuite, au temps t0, un taux d’érosion de 1 km/Ma est imposé et maintenu pen-
dant 25 Ma, la température de surface étant fixée à 0̊ C. Le résultat de ce modèle montre
qu’avant de retrouver un état d’équilibre un laps de temps de plusieurs dizaines de mil-
lions d’années s’écoule, pendant lequel s’opère la relaxation thermique. Juste après la
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phase d’érosion, le gradient est fortement augmenté, jusqu’à près de 50 C̊.km−1. Puis
cette anomalie se diffuse pour atteindre un géotherme d’équilibre après plusieurs cen-
taines de Ma ; celui-ci présente un gradient de température moins important qu’à l’état
initial. L’érosion a court terme réchauffe donc les roches à proximité de la surface mais,
à long terme, ce processus produit un refroidissement en raison de la diminution de la
concentration en éléments radioactifs. Dans le cas où A=0 on retrouve le géotherme
initial.

Sédimentation, dépôt

La sédimentation comprend l’ensemble des processus conduisant à la formation de
dépôts, de diverses origines selon les environnements dans lesquels elles se mettent en
place. Le taux de sédimentation s’exprime en épaisseur de sédiments formés en fonction
du temps. Le phénomène de dépôt, permet l’enfouissement des roches qui à l’origine se
trouvaient en surface. Il entrâıne une augmentation de pression dans la pile de roche.
Un exemple simple, présenté en figure 6.2, permet de visualiser l’effet du dépôt de
sédiments sur le champ de température en fonction du temps et de la profondeur. Le
géotherme initial (t0) est le même que dans le cas de l’érosion simple et présente un
gradient proche de 30 C̊.km−1 à proximité de la surface.
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Fig. 6.2 – Effets du dépôt de sédiments sur le champ de température d’une pile de
roche homogène où la production de chaleur initiale est non nulle. La température de
surface est fixée à 0 C̊, le dépôt débute à t0 et opère à un taux constant de 0,5 km/Ma
pendant 25 Ma, d’après Nisbet & Fowler (1982).

Après 25 Ma de dépôt, à un taux de 0,5 km/Ma, le gradient de température à faible
profondeur est réduit à 23 C̊.km−1 puis le phénomène de relaxation thermique agit,
permettant d’atteindre un nouvel état d’équilibre. La sédimentation à court terme et
à faible profondeur a pour effet de refroidir les roches mais, à long terme, ce processus
mène à un réchauffement de la croûte en raison de l’augmentation de la production de
chaleur notamment. Plus les sédiments seront radioactifs plus le réchauffement associé
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au dépôt de ces derniers sera intense. De plus, l’effet thermique est d’autant plus impor-
tant que la conductivité des sédiments est faible. Il aura pour conséquence d’augmenter
le gradient thermique sous la zone de dépôt.

6.1.2 Intrusions magmatiques

L’intrusion de magma dans la croûte à diverses profondeurs représente un autre
moyen de perturber la structure thermique de la croûte. Des granites peuvent ainsi être
mis en place lors de grandes phases tectoniques, et parfois être la cause de métamor-
phisme de contact régional (figure 6.3).

Les perturbations thermiques en relation avec des intrusions magmatiques, sont
fonction de la géométrie et de la température du corps intrusif, de la température de
la roche encaissante, de la quantité de volatile libéré par l’intrusif et parfois du timing
entre les phases d’intrusions multiples. Elles agissent sur des échelles de temps de l’ordre
de milliers à quelques millions d’années dans le cas d’intrusions plurikilométriques, le
temps de relaxation thermique dépendant fortement de la taille du corps intrusif (voir
6.1).

Le degré de métamorphisme et les zones d’altérations, engendrés par ces intrusions
magmatiques influencent l’emplacement des minéralisations (exemple des porphyres).

Diverses modélisations thermiques numériques ont été réalisées dans le but de com-
prendre l’impact d’intrusions magmatiques sur le champ de température de la croûte
(England & Thompson, 1984; Smith et al., 1991; Spear, 1993; Cathles et al., 1997). Ces
études considèrent soit un refroidissement par conduction pure soit par conduction et
convection de fluides hydrothermaux. De plus, les granites fortement radioactifs, qui
représentent une catégorie particulière d’intrusions ont aussi fait l’objet d’études ther-
miques, du fait de leur relation spatiale avec certains gisements économiques (Fehn et
al., 1978; Fehn, 1985).

Refroidissement par conduction pure

L’intrusion d’un dyke ou d’un pluton dans la croûte entrâıne une perturbation
thermique locale, à proximité du corps magmatique, ou régionale selon le volume de
magma. Cette anomalie de température s’atténue avec le temps et la distance à l’intru-
sif. La solution pour la température décrôıt alors de façon similaire à la fonction erreur
(erf). La figure 6.4a, à gauche, illustre le refroidissement par conduction pure d’une in-
trusion magmatique chaude (870 C̊). En suivant la température au cours du temps au
niveau des points repérés A, B et C, il apparâıt qu’au départ, les roches se réchauffent
en raison de la présence de l’intrusion chaude, atteignent une température maximale
puis se refroidissent de nouveau pour tendre vers un état d’équilibre (figure 6.4b). Les
températures maximales atteintes par les roches seront les plus importantes à proximité
de l’intrusion, puis elles décroissent à mesure que la distance au corps augmente. De la
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Fig. 6.3 – Auréoles de métamorphisme de contact autour du granite de Flamanville
(France). Extrait de la carte géologique au 1/50 000 de Cherbourg. 1. Granite de Fla-
manville. 2. Schistes Cambriens à andalousite. 3. Grès Armoricain Orldovicien inférieur.
4. Schistes Ordoviciens moyen remplacés par des schistes maclifères et sériciteux. 5.
Schistes Ordoviciens supérieur remplacés par des cornéennes et des phyllades rubanées
micacées. 6. Schistes Ordoviciens Silurien supérieur. 7. Schistes et calcaires de Néhou
remplacés par des cornéennes micacées, pyroxéniques, amphiboliques ou grenatifères.
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même manière le temps auquel ces températures sont atteintes augmente en fonction
de cette distance. Le métamorphisme de contact que ces intrusions induisent est, de ce
fait, diachronique et se produit plus précocement dans les zones proches de l’intrusion.

Des modèles 2D avec un couplage entre intrusion et érosion ont aussi été réalisés
par Harrison & Clarke (1979), les résultats sont sensiblement les mêmes que dans le
cas sans érosion. Cependant, les roches à une même profondeur initiale, mais à des dis-
tances différentes du pluton n’atteignent pas leur température maximale à des pressions
identiques. En effet, au cours du temps le processus d’érosion induit une diminution de
l’enfouissement, celui-ci, associé au diachronisme des températures maximales permet
d’engendrer ces différences de pression au moment du pic métamorphique. Plus le taux
d’érosion est élevé et plus ce phénomène sera prononcé.

Refroidissement par conduction et convection hydrothermale

La présence d’intrusions magmatiques dans la croûte s’accompagne, dans certaines
conditions, de circulations de fluides hydrothermaux à proximité du corps intrusif.
Ceci nécessite que la roche encaissante ainsi que le pluton possèdent une perméabilité
et une porosité non négligeables, cette condition est généralement remplie. Dans le
but de comprendre la nature des circulations hydrothermales et leur influence sur le
refroidissement ainsi que sur le champ de température résultant, des modèles thermiques
incorporant la convection thermique ont été réalisés, notamment par Norton & Knight
(1977); Cathles (1977); Gow et al. (2002).

Le cas de l’intrusion magmatique présentée dans le cas conductif pur est repris
en ajoutant l’effet de circulations de fluides hydrothermaux. La figure 6.4 compare les
deux types de refroidissement et l’effet des circulations est visualisé grâce aux lignes de
courant.

Dans un premier temps, le refroidissement se produit de manière identique à celui
observé dans le cas de transferts de chaleur par conduction pure. Ce phénomène s’ex-
plique par le fait que la convection thermique s’est à peine initiée, elle n’est pas encore
suffisamment puissante pour avoir un effet significatif sur le champ de température, les
vitesses du fluide (vitesses de Darcy) sont alors trop faibles.

Une fois la convection initiée la structure thermique conductive initiale est pertur-
bée par l’advection de chaleur provoquée par les circulations de fluides et des cellules
de convection se mettent en place après un laps de temps de quelques dizaines de mil-
liers d’années. Généralement ces cellules de convection transportent les fluides froids
provenant de la roche encaissante vers l’intérieur du pluton où ils se réchauffent, puis
ces fluides remontent à l’aplomb de l’intrusion où ils perturbent fortement le champ
de température. En 3D, ces mouvements convectifs se traduisent par une remontée de
fluides chauds à l’aplomb du corps magmatique, qui en s’approchant de la surface se
refroidissent entrâınant une descente de fluides plus froids sur les cotés du pluton.

D’après Cathles et al. (1997), si la perméabilité (de l’encaissant et/ou du pluton)
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Fig. 6.4 – a)Refroidissement d’un corps magmatique par conduction pure et convection
d’après Norton & Knight (1977). Le pluton a une épaisseur de 3 km et est mis en place
à une profondeur de 4 km. Sa température initiale est de 870 C̊ dans le cas conductif et
920 C̊ dans le modèle convectif. Coupes 2D montrant l’évolution temporelle du champ
de température à proximité du corps magmatique, depuis l’état initial jusqu’à 1 Ma
après la mise en place de l’intrusion. Pour le modèle convectif, la moitié gauche montre
la fonction de courant et la moitié droite les isothermes. b)Température en fonction du
temps pour trois roches localisées à l’aplomb du pluton (points A, B et C).
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est trop faible, la convection ne sera pas assez vigoureuse et le refroidissement se fera
principalement par conduction . Bien que le refroidissement par conduction pure soit
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1, qui elles, désignent le refroidissement convectif pour des perméabilités d’encaissant
différentes, d’après Cathles (1981a)

beaucoup plus lent qu’un refroidissement convectif (voir figure 6.5), et qu’il mène ainsi
à une durée de vie plus longue pour l’anomalie de température, il ne permet pas la
formation de gisements économiques en raison de l’absence de circulations de fluides
hydrothermaux.

Ces auteurs ont recherché la durée de vie maximale d’un système hydrothermal et
de l’activité géothermale en surface qu’il génère, en relation avec un événement intrusif
unique. En se plaçant dans des conditions optimales, les résultats de leur modélisations
montrent que cette durée peut atteindre 800 000 ans. Ce temps dépend de la quantité
de magma mise en place, de sa température initiale, et de la perméabilité du milieu. Le
scénario optimal consisterait à mettre en place un sill ultramafique ou mafique, de taille
importante, à faible profondeur dans un encaissant dont la perméabilité est tout juste
supérieure au seuil permettant la convection (entre 0.05 et 0.1 mD soit 5.10−17 et 1.10−16

m2). Il faut que la perméabilité soit assez importante pour permettre le refroidissement
par convection mais assez faible pour que l’intrusion réchauffe des volumes significatifs
d’encaissant.

A proximité des plutons se refroidissant, les circulations de fluides hydrothermaux
influencent de façon dramatique le degré et le style du métamorphisme. Ce phénomène
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est d’autant plus marqué à l’aplomb du corps magmatique, là où l’advection de cha-
leur par les fluides est la plus importante. Dans cette zone, le degré métamorphique
sera plus élevé que dans le cas d’un refroidissement par conduction pure, de plus ces
circulations peuvent entrâıner une augmentation de la fracturation et donc être favo-
rables à la présence de dépôts (voir 14.6). Les circulations permettent donc d’obtenir
un refroidissement plus rapide et tendent à homogénéiser les températures dans la zone
perturbée.

6.1.3 Chevauchements

Les régimes tectoniques compressifs sont marqués par des raccourcissements et
parfois par la présence de chevauchements d’échelle crustale. Ces chevauchements af-
fectent l’architecture de la croûte, la structure de la distribution en éléments radioac-
tifs, le géotherme régional et l’écoulement des fluides. Les chevauchements génèrent un
épaississement crustal et des variations de topographie avec la présence de zones topo-
graphiques plus élevées. Ces variations latérales du relief sont notamment responsables
des contrastes du taux d’érosion et de gradients de pression.

Observations de terrains

Les chevauchements sont donc le résultat de mouvements tectoniques menant un
ensemble de terrains à en recouvrir un autre par l’intermédiaire d’un contact anormal,
incliné (surface de chevauchement). Le bloc chevauché est ainsi enfoui et la surface de
contact marque la discontinuité entre les terrains des blocs chevauché et chevauchant
comme l’illustre la figure 6.6. Les roches initialement en surface sont surmontées par
des roches plus chaudes, car provenant de profondeurs plus importantes.

L’érosion est généralement présente dans ces zones où la tectonique a créé des
reliefs, lorsque la croûte épaissie n’est plus en équilibre isostatique.

Perturbations thermiques associées

Le fait de mettre en contact des roches à des températures différentes est à l’origine
d’un réchauffement rapide des roches du bloc chevauché. Inversement, les roches du
bloc chevauchant vont se refroidir au niveau du contact. Après cette étape marquée
par des changements notables et rapides de température, le rééquilibrage thermique
plus lent prend place sur un intervalle de temps pouvant atteindre plusieurs dizaines
de millions d’années dans le cas de chevauchements kilométriques. La pression dans les
roches du bloc chevauché va quant à elle augmenter en fonction de l’enfouissement. Les
chevauchements sont donc caractérisés, dans le bloc chevauché, par une augmentation
de pression et de température. Dans le bloc chevauchant, le réchauffement est dû à
l’augmentation de la production de chaleur provoquée par l’épaississement crustal.
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Socle Hercynien

Socle Hercynien

Granite        

Gneiss

L

T

Faille

du Rochail        

Fig. 6.6 – Chevauchement de Villard Notre Dame d’après Nicollet (2004). Sur ce cliché,
le Trias (T) repose en discordance sur les Gneiss et est lui même surmonté par le Lias
(L) plissé. Cet ensemble de roches est chevauché par le granite du Rochail. La surface
de contact est représenté par la faille en rouge et la direction du mouvement est donnée
par la flèche.
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Les zones de chevauchements sont souvent marquées par la présence de magma-
tisme. En effet, les chevauchements peuvent générer des conditions de pression et tem-
pérature menant à la fusion partielle des roches de la croûte en profondeur. Les granites
ainsi générés sont dits “d’anatexie”.

Les processus d’érosion, quant à eux, ont une influence non seulement sur la struc-
ture du géotherme mais aussi sur l’évolution temporelle des chemins P-T durant l’ex-
humation des roches métamorphiques (England & Richardson, 1977). C’est en effet
l’interaction entre la tectonique (chevauchement et érosion ici) et la relaxation ther-
mique qui s’en suit qui contrôle l’évolution des chemins P-T , et donc le degré de
métamorphisme. Aux effets des chevauchements, il faut donc ajouter l’effet de l’érosion
pour comprendre les chemins P-T des roches de la croûte.

Les modèles numériques sont des outils précieux pour comprendre l’évolution ther-
mique des régions affectées par des chevauchements. Ils permettent notamment, en se
basant sur des données de terrain, de reconstruire des scénarii d’évolution du champ
de température et de visualiser les conditions de pic métamorphique susceptibles d’être
atteintes.

Les modèles

Les modèles de chevauchements réalisés se basent sur des observations de terrains
mais les numériciens ont fréquemment recours à des simplifications. L’hypothèse d’ins-
tantanéité du chevauchement est souvent faite pour permettre des calculs moins lourds.

Divers modèles numériques thermiques ont été réalisés afin de comprendre quelle
était l’allure des chemins P-T et les paramètres influençant de manière significative
l’évolution de ces chemins dans le cadre, notamment, de chevauchements suivis d’une
phase d’érosion (Jaupart & Provost, 1985; Ruppel & Hodges, 1994a, 1994b; Husson &
Moretti, 2002).

Ces scénarii de chevauchement et érosion peuvent être modélisés de diverses ma-
nières, Ruppel & Hodges (1994b) ont comparé différentes méthodes de modélisation
numérique et leurs conséquences sur les résultats. Ils se sont attachés à mettre en
évidence les variations entre les modèles à une ou deux dimensions et à comprendre
l’impact de l’hypothèse d’instantanéité pour le chevauchement par rapport au cas plus
réaliste d’un chevauchement transitoire. La différence majeure entre les modèles 1D et
2D réside dans le fait que les températures maximales atteintes dans le bloc chevau-
ché sont légèrement plus faibles en 1D, cependant les chemins P-T sont très similaires.
Quant aux chevauchements instantanés, bien qu’ils ne permettent pas de reproduire
de façon cohérente les chemins prograde syn-chevauchement, les conditions du pic mé-
tamorphique qui en résultent dans le bloc chevauché sont les mêmes que dans le cas
transitoire, aux erreurs analytiques près ( 50 K et 100 MPa). Ces auteurs concluent
que si l’hypothèse d’une érosion post-tectonique est faite, l’hypothèse du chevauche-
ment instantané est certes simplificatrice mais raisonnable puisqu’elle introduit peu
d’incertitude aux niveaux des données du pic métamorphique. L’intérêt des modèles
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2D est de permettre la visualisation notamment de gradients latéraux de température
générés par les hétérogénéités crustales.

Chevauchement simple

La figure 6.7 présente un scénario de chevauchement, il s’agit d’un cas simple sans
production de chaleur.
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Fig. 6.7 – Effets d’un chevauchement simple de 20 km sur un géotherme initial corres-
pondant à un gradient constant de 20 C̊.km−1. Après chevauchement (au temps t1),
le géotherme présente un profil en dents de scie, caractéristique des chevauchements
instantanés. Au cours du temps un rééquilibrage thermique s’opère afin de revenir à un
état permanent où se retrouve le géotherme initial.

Initialement, la température augmente avec la profondeur selon un gradient constant
de 20 C̊.km−1.

Au temps t1, après un chevauchement de 20 km, au niveau de la séquence stra-
tigraphique épaissie, un dédoublement des séries est observable et le géotherme post-
chevauchement est fortement perturbé. Cet état présentant un profil en dents de scie
(dû à l’instantanéité du chevauchement) est instable et doit évoluer vers un état d’équi-
libre. Au contact entre les blocs, la différence de température est maximale. Le bloc
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chevauché va se réchauffer et le bloc chevauchant va se refroidir, jusqu’à ce que les tem-
pératures s’équilibrent. Par exemple, une roche qui se trouvait initialement en surface
à une température de 0 C̊ se trouve enfouie à 20 km de profondeur au contact avec
des roches à 400 C̊. Elle subit donc une augmentation de température et de pression,
du fait de l’enfouissement. La perturbation thermique se diffuse dans le temps et après
plusieurs dizaines de millions d’années, le géotherme d’équilibre est atteint. Dans le cas
où la production de chaleur est nulle, il est équivalent à l’état initial. Le laps de temps
entre t1 et l’équilibre dépend des propriétés thermiques caractéristiques du milieu.

Si la production de chaleur du milieu est non nulle (cas plus réaliste), le principe
de rééquilibrage thermique est le même. Cependant, au niveau de la zone épaissie, la
concentration en éléments radioactifs sera augmentée par rapport à l’état initial et le
géotherme résultant après diffusion de la perturbation sera marqué par des tempéra-
tures plus importantes, donc un géotherme avec une pente moins raide (Spear, 1993).

D’autres effets thermiques ont été mis en évidence dans les zones de chevauche-
ments. Ainsi Jaupart & Provost (1985) ont montré que si des roches sédimentaires de
faible conductivité thermique sont impliquées dans le chevauchement alors l’effet de ré-
fraction thermique sera non négligeable. Dans un tel cas la chaleur est concentrée aux
interfaces entre les différentes lithologies, le long du matériau de plus forte conductivité.
Ce phénomène pourrait expliquer l’emplacement des zones de fusion.

Effet sur les circulations de fluides

En plus des perturbations thermiques, les chevauchements perturbent aussi les cir-
culations de fluides dans la croûte. Les régions chevauchées sont enfouies et subissent des
augmentations de pression, celles-ci, associées au raccourcissement régional entrâınent
parfois de l’hydrofracturation dans les roches. De cette fracturation résultent de nou-
veaux conduits de circulation et la libération de fluides qui se concentrent alors dans
les zones où la dilatation est importante.

Couplage Chevauchement- Erosion post-tectonique

Afin de comprendre l’allure générale des chemins P-T des roches crustales dans
les régions affectées par un chevauchement et une phase d’érosion post-tectonique, un
exemple est présenté.

Ce cas, traité par Ruppel & Hodges (1994a) présente un chevauchement 2D, le
long d’une faille à 45 degrés, utilisant un taux d’enfouissement de 2mm/an, pendant
15 Ma, et suivi d’une phase d’érosion (1mm/an pendant 30 Ma). Dans ce modèle la
présence d’une couche de roche avec une production de chaleur non nulle a été prise en
compte (voir figure 6.8).
Les chemins P-T présentés en figure 6.9a correspondent à des roches à différents
niveaux crustaux et à des positions variables par rapport à la faille dans la partie
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Fig. 6.8 – Modèle de chevauchement transitoire, d’après Ruppel & Hodges (1994b). La
couche bleue claire représente une couche de roche ayant une production de chaleur non
nulle, en bleu foncé, cette même couche après perturbation par le chevauchement. Les
trajectoires des points P1, P2, P3 et P4 au cours du chevauchement sont présentées.
Les points P1 et P2 appartiennent au bloc chevauchant et sont situés à des distances
verticales de 10 et 0,5 km de la faille respectivement. P3 et P4 appartiennent au bloc
chevauché et se situent à des distances de 0,5 et 10 km du contact. Les symboles vides
et pleins correspondent à leur position au temps t0 et t0 + ∆t après chevauchement.

épaissie de la lithosphère. Il apparâıt que les roches du bloc chevauché (P3 et P4) se
réchauffent pendant la phase d’enfouissement, en raison : (1) de la superposition des
roches chaudes du bloc chevauchant au niveau de la faille pendant les premières phases
de chevauchement (2) des effets associés à la perturbation de la couche radioactive et
(3) de la relaxation thermique.

A proximité de la faille les roches du bloc chevauché (P3) se réchauffent un peu plus
rapidement et de façon sensiblement plus importante que celles qui sont plus éloignées
de la surface de contact entre les blocs (P4). On observe donc,pour les roches P3 et
P4, une première phase pendant l’enfouissement, avec augmentation de pression et de
température, puis une phase où la température continue à augmenter en raison de la
relaxation thermique jusqu’à atteindre une valeur maximale (Tmax), mais où la pression
diminue en réponse à la dénudation qui s’opère. Enfin après avoir atteint Tmax, l’effet
de la perturbation initiale a presque disparu et c’est l’effet de l’érosion qui domine, plus
la roche se rapproche de la surface plus elle refroidit.

Les roches du bloc chevauchant(P1 et P2), elles, subissent un refroidissement rapide
au moment où elles sont mises en contact avec les roches plus froides du bloc chevauché.
La rapidité du refroidissement est fonction de la distance par rapport à la faille. Suite à
ce refroidissement rapide, les roches se réchauffent, ce phénomène dépend de la durée du
chevauchement et de la production de chaleur des roches du bloc chevauché adjacentes.
Enfin, comme les roches du bloc chevauché, elles subissent l’effet de l’érosion et se
refroidissent de nouveau.

Les courbes Température-temps (T-t figure 6.9b), permettent de mettre en évi-
dence le fait qu’au niveau de la faille le changement de température absolue n’est pas
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Fig. 6.9 – a) les chemins Pression-Température des roches du bloc chevauchant P1 et P2
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Les courbes représentent l’évolution des températures de ces mêmes roches en fonction
du temps, d’après Ruppel & Hodges (1994b).

le même de part et d’autre. Les roches du bloc chevauché, P3 et P4, se réchauffent
de façon beaucoup plus significative ( 300̊ C) que les roches du bloc chevauchant, P1
et P2, ne se refroidissent ( 50 C̊). Les roches du bloc chevauché sont soumises à une
augmentation de température due à l’advection à des niveaux crustaux plus élevés et à
la conduction de chaleur provenant des roches du bloc chevauchant plus chaudes. Alors
que, le seul effet thermique auquel sont soumises les roches du bloc chevauchant est la
mise en contact avec les roches du bloc chevauché plus froides au niveau de la surface
de la faille.

Des diverses études réalisées, il est important de retenir que c’est le taux d’en-
fouissement et non la géométrie de la faille qui contrôle l’allure du chemin P-T syn-
chevauchement, mais il a peu d’influence sur la température maximale atteinte pendant
le stade de dénudation.
Le paramètre déterminant concernant le taux et la durée du réchauffement, et donc
l’allure des chemins P-T post-chevauchement est le taux de dénudation. Plus le taux
d’érosion est rapide, plus la température du pic métamorphique sera faible et atteinte
précocement, et ce, à des profondeurs moins importantes que dans le cas d’une érosion
lente. En contexte orogénique tous ces mécanismes sont susceptibles d’intervenir il est
donc nécessaire de comprendre leur importance relative et leur effet sur l’évolution du
régime thermique de la lithosphère.

94
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6.1.4 Fracturation

L’une des conséquences majeures de la tectonique, en régime cassant, concerne la
création ou la réactivation de fractures dans la croûte. La déformation entrâıne des
changements de volume, les zones affectées par la dilatation présentent alors de mo-
difications de pression de pores et de perméabilité. Les failles et fractures permettent,
dans certains cas, la remontée de fluides profonds chauds vers la croûte supérieure.
Elles ont donc un impact direct sur la circulation des fluides, qui elles mêmes vont
modifier le champ de températures à leur proximité. Elles tendent à homogénéiser les
températures par convection thermique, et permettent de dissiper plus rapidement les
perturbations. Par exemple, la mise en place d’un pluton s’accompagne d’une augmen-
tation de la perméabilité de l’encaissant, favorisant le refroidissement par circulation
hydrothermale.

6.2 Minéralisations et anomalies thermiques

Les mécanismes de formation relatifs aux gisements ont été présentés précédem-
ment ( 2.3), ils mettent en évidence le fait que les concentrations économiques se mettent
en place dans zones spécifiques de la croûte terrestre.

Pour que des gisements se forment il faut en effet réunir : une source de métaux,
des circulations de fluides chauds riches en ions métallifères et la présence de pièges.
De plus les réactions chimiques menant à la précipitation des métaux nécessitent des
conditions de pression et température spécifiques et variables selon les éspèces. Les
circulations hydrothermales ont pour rôle de dissoudre, de transporter puis de précipiter
des solutions minéralisatrices.

Les déformations et les structures de la croûte terrestre représentent des para-
mètres déterminants pour la localisation des concentrations. Cependant ce ne sont pas
les seuls et il apparâıt que la majorité des gisements se trouvent dans des zones thermi-
quement perturbées. La température intervient directement sur la précipitation locale
en raison de la dépendance de celle-ci avec le produit scalaire entre gradient de tempé-
rature et vitesse de Darcy du fluide. Les perturbations thermiques interviennent donc
à diverses étapes du processus de minéralisations.

Afin d’illustrer cette relation entre métallogénie et régime thermique, plusieurs
exemples de concentrations métallifères et leur association spatiale ou temporelle avec
des anomalies du géotherme sont présentés.

6.2.1 Intrusions et gisements

L’association spatiale et temporelle entre des intrusions granitiques et des gise-
ments a souvent été observée (Fehn et al., 1978; Partington & McNaughton, 1997;

95



96 Lien métallogénie-thermique

Cathles et al., 1997). La présence de ces granites constitue un apport de chaleur par
advection et une source potentielle de fluides riches en ions métallifères. Si la mise en
place du pluton s’accompagne de circulations de fluides pendant un laps de temps assez
long des concentrations économiques peuvent se former. De telles circulations peuvent
entrâıner la dissolution de minéraux dans certaines zones et à l’opposé de précipita-
tion en d’autres régions. Comme précisé précédemment, les caractéristiques du corps
plutonique et de son encaissant (propriétés thermiques, perméabilités, taille ou tem-
pérature initiale de l’intrusion) ont un impact significatif la durée de vie des systèmes
hydrothermaux.

Convection à proximité d’intrusions et minéralisations aurifères

Le modèle numérique simple réalisé par Gow et al. (2002) illustre les liens entre
la perturbation thermique associée à une intrusion, les écoulements de fluides et les
minéralisations (figure 6.10). Les zones minéralisées se situent dans des régions où
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Fig. 6.10 – Modèle pour lequel la température est fixée en surface et à la base avec Ts=0
C̊ et Tb=400 C̊, la perméabilité du milieu est de 10−14m2, et l’intrusion magmatique est
maintenue à une température de 600 C̊. a) Champ de température à l’état permanent,
b) Lignes de courant et c) Zone de précipitation maximale pour divers substances.

le gradient de température est négatif et où la vitesse du fluide est maximale. La
précipitation se fait dans une gamme de température bien définie, en fonction des
caractéristiques de la concentration d’équilibre des différents métaux.
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Minéralisations et intrusions à production de chaleur élevée

Les granites fortement radioactifs (HHP : high heat production) représentent une
autre catégorie d’intrusions particulièrement intéressantes du point de vue de la métal-
logénie. Ils sont fréquemment associés à des gisements d’uranium (Fehn et al., 1978; Z.
Zhao, Zheng, Wei, & Gong, 2004) ou, parfois, d’or (Partington & McNaughton, 1997).
Ces granites se caractérisent par des productions de chaleur anormalement élevées par

Fig. 6.11 – Géologie du district de Howley, les ronds rouges représentent les gisements
aurifères. Ces derniers se situent préférentiellement au niveau des fractures aux alen-
tours du granite HHP de Burnside, d’après (Partington & McNaughton, 1997).

rapport à la valeur moyenne pour la croûte. En Australie, la production des HHP peut
atteindre 61µW.m−3 (McLaren, 2001), mais de telles valeurs sont très rares. La pro-
duction de chaleur des HHP est variable, par exemple celle du granite de Conway dans
le New Hampshire est de 8.5µW.m−3 (Fehn et al., 1978), alors que celle du batholite
de Cullen (Australie) est de 5.8 µW.m−3(Partington & McNaughton, 1997).

Le lien génétique entre les gisements d’uranium et ces granites fortement radio-
actifs n’est pas évident à établir. Dans le cas des dépôts de Dalongshan (Chine), la
température du dépôt des métaux associés à ces HHP est de 250-300 C̊,(Z. Zhao
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et al., 2004) et est généralement plus faible que la température de cristallisation du
magma 800±50 C̊, les dépôts se concentrent donc après la mise en place des intru-
sions. Il est important de comprendre les phénomènes responsables de ce décalage afin
de démontrer un lien avec les processus de minéralisation.

A Dalongshan, le décalage temporel entre le magmatisme et la genèse des gisements
a été mis en évidence par Z. Zhao et al. (2004) et daté à environ 25 à 30 Ma. Une étude
sur la vitesse de refroidissement après emplacement du granite a été réalisée par ces
auteurs.

7.2 °C/Ma

U-Pb(Pit)

6.3°C/Ma

K-Ar(Or)
K-Ar(Wr)

T
em

p
ér

a
tu

re
 (

°C
)

60                80               100               120              140               160

Age (Ma)

K-Ar(B)

5
8
.8

°C
/M

a

27
.4

°C
/M

a

K-Ar(Hb)

U-Pb(Zr)

Rb-Sr(Wr)

Alkali-feldspar

      granite
Quartz

syenite

1000

   800

600

400

200

0

Fig. 6.12 – Vitesses de refroidissement de deux granites fortement radioactifs à Da-
longshan, Chine. Deux phases se distinguent avec un premier refroidissement rapide et
une deuxième phase de refroidissement plus lente, d’après Z. Zhao et al. (2004)

L’emplacement du magma est de plus, relié à une période d’activité tectonique
régionale intense, ce qui favorise la mise en place de fractures notamment au niveau de
la zone de contact entre le pluton et l’encaissant. De ces événements de fracturation et
de magmatisme, résultent une circulation de fluides magmatiques ou aqueux capables de
migrer le long des failles au niveau de la zone de contact. Cette phase de refroidissement
rapide, s’accompagne donc de convection thermique avec la circulation de fluides riches
en ions métalliques, mais ne cöıncide pas avec une précipitation des solutions.

La précipitation semble se produire au niveau de la transition entre le refroidis-
sement rapide, entre 60 et 30 C̊/Ma et le refroidissement plus lent avec une vitesse
d’environ 6-7 C̊/Ma (figure 6.12).

Dans ce cas, ce n’est pas uniquement la température qui influe sur la minéralisation
mais aussi la vitesse à laquelle se produit le refroidissement induit par la perturbation
initiale.
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6.2.2 Anomalies thermiques et calderas minéralisées

La plupart des gisements en relation avec des calderas ignimbritiques se localisent
à la périphérie de la structure d’effondrement, au niveau de zones de failles. Cette
relation spatiale entre gisements et calderas est souvent valable (figure 6.13). Les
gisements associés aux calderas sont généralement des épithermaux à or et, parfois,
des porphyres. La présence d’une caldera (souvent localisée grâce aux ignimbrites)
représente un guide de prospection pour l’or.

Cependant la distribution temporelle des gisements associés ces structures montre
que les gisements peuvent se former avant ou après la formation de la caldera. Ce qui
au premier abord laisse supposer qu’il n’existe pas de lien génétique entre la caldera et
la formation de gisements.

Des études s’intéressant au comportement thermomécanique lié à la mise en place
de ces structures ont été réalisées par Burov & Guillou-Frottier (1999); Guillou-Frottier
et al. (2000). Elles illustrent le comportement et les mécanismes de formation des failles
associées aux calderas, en prenant en compte notamment, la transition fragile-ductile.
Ce type d’approche apporte des résultats permettant de supposer l’existence d’une
relation génétique entre caldera et gisements. Au stade précédant l’effondrement, il

a
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Lomilla caldera

Rodalquilar
caldera

Mediterranean Sea
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caldera complex
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Fig. 6.13 – Exemples d’association spatiale entre calderas et gisements épithermaux
à or. a) Caldera de Rodalquilar (Espagne) : les dépôts sont concentrés sur la bordure
externe de la caldera imbriquée interne de Lomilla, adapté de Rytuba & Kopylova
(1994) ; b)Caldera de Mount Jefferson, Nevada (USA) adapté de Sander & Einaudi
(1980). Les cercles pleins correspondent aux gisements.

semble que dans le cas de larges calderas, la croûte supérieure subisse un prédécou-
page au moment de la remontée de magma à faible profondeur. Ces zones de faiblesse
ainsi que la présence de magma chaud (anomalie thermique) pourrait être favorable à
un contexte de minéralisations pré-caldera. De plus, après effondrement, les modèles
mettent en évidence, la présence de transferts de chaleur anormaux au niveau des failles
bordières externes, ainsi qu’une densité de fractures importante dans ces zones. Cette
région externe représente de ce fait une zone potentiellement favorable à la présence de
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pièges thermiques et structuraux pour des gisements de type épithermaux notamment.
La localisation et la distribution de ces pièges dépend fortement de facteurs tels que
la géométrie de la chambre magmatique ou la tectonique régionale. Du point de vue
des pièges, ce modèle prédit la formation de failles en forme de “Y” sur les bordures de
la caldera ce qui est assez similaire aux géométries rencontrées sur le terrain pour des
failles minéralisées. Les transferts de chaleur anormaux, quant à eux, sont mis en rela-
tion avec des phénomènes de réfraction thermique. Cette réfraction aurait pour origine
des contrastes de conductivité entre l’intérieur de la caldera, rempli par des tuffs peu
conducteurs et les failles bordières plus conductrices. Elle a pour effet de localiser les
anomalies de températures en profondeur sur les bords externes des failles (voir figure
6.14).
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Fig. 6.14 – Résultats analytiques pour la température, le gradient et le flux de chaleur
associés à a)la présence d’une faille conductrice dans un milieu identique de part et
d’autre, b) une faille conductrice séparant un milieu isolant d’un milieu plus conducteur
avec conditions de demi espaces sur les bords et c) identique à b) mais on considère une
taille finie pour le milieu isolant (analogie avec la caldera). En profondeur, une anomalie
apparâıt clairement dans le cas s’apparentant à la caldera. d’après Guillou-Frottier et
al. (2000)

Les résultats, bien qu’ils ne prennent pas en compte des circulations de fluides,
décrivent un contexte favorable à la genèse de gisements puisqu’ils isolent des zones
regroupant des conditions optimales pour le piégeage de concentrations avec la présence
de failles et d’anomalies de températures. Ce type d’étude peut donc mettre en évidence
des phénomènes thermiques et mécaniques susceptibles d’influencer la formation de
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gisement.

6.3 Convection hydrothermale et métallogénie

6.3.1 Les observations de terrain : minéralisations et hydro-
thermalisme

D’après des observations de terrains de dépôts minéralisés et de systèmes hydro-
thermaux, il apparâıt que de nombreux gisements sont localisés à proximité d’intrusions
magmatiques ou de failles. Les porphyres, par exemple, sont liés génétiquement à la
présence de corps plutoniques. Les gisements de type orogénique, se situent préférentiel-
lement dans des grands accidents structuraux de type faille, et présentent aussi, dans
certains cas, des relations spatiales avec des intrusions magmatiques. De plus, l’altéra-
tion hydrothermale matérialisée par les auréoles de contact à la périphérie des plutons
ou des dykes s’accompagne parfois de minéralisations d’uranium ou d’or et peut donc
être considérée comme un marqueur potentiel de concentration anormalement élevées
en métaux. Enfin, au niveau des fonds marins, de nombreux gisements (Sedex, VMS)
sont liés à la circulation de fluides hydrothermaux chauds se déchargeant par le biais
de failles localisées ou au niveau des rides médio-océaniques (voir partie I).

Les bassins sédimentaires représentent aussi des contextes particulièrement favo-
rables à la convection hydrothermale en raison, entre autre, de la forte perméabilité des
sédiments comparée à celle des roches sur lesquelles ils se déposent. Les phénomènes
de compaction qui s’opèrent au sein des bassins permettent la libération des fluides,
qui, sous certaines conditions circulent sous forme de cellules convectives, capables de
transporter des ions métalliques jusqu’à leur lieu de précipitation .

Au Ghana, à Ashanti, les minéralisations se sont mises en place dans un contexte
complexe, elles se situent préférentiellement au niveau des zones de cisaillements ma-
jeurs et fréquemment à proximité ou dans des corps magmatiques. A cela il faut ajouter
que la localisation de gisements cöıncide aussi avec la limite lithologique entre les bas-
sins sédimentaires Birimiens, les ceintures volcaniques, et les conglomérats Tarkwaiens.
La formation de ces gisements d’or orogéniques entre donc dans un cadre particulier où
se côtoient de nombreux facteurs pouvant influencer les circulations hydrothermales.

6.3.2 Convection dans un milieu avec faille

Les zones de failles sont des sites préférentiels des réactions chimiques. Les frac-
tures dues à des phénomènes de dilatation sont des zones où l’écoulement des fluides se
focalisent, permettant ainsi la concentration de vitesses de fluides relativement élevées.
L’importance de ces structures pour les processus de minéralisation a été mise en évi-
dence par Sibson (1987) notamment dans le cas de gisement de cuivre. Le phénomène
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de décharge associé à la fracturation a aussi été relié à la mise en place de gisements d’or
mésothermaux (Sibson et al., 1988) ou de zinc-plomb dans des bassins sédimentaires
(Yang et al., 2004).

La perméabilité des failles jouent un rôle majeur dans la mise en place et l’or-
ganisation des systèmes géothermaux. Ainsi, Parry et al. (1991) ont montré que de
nombreux systèmes hydrothermaux s’initient ou deviennent plus vigoureux lorsque la
perméabilité des failles bordières augmentent de façon abrupte avant et pendant un
séisme.

Dans les bassins sédimentaires, il semble que la présence de zones de failles per-
mette d’étendre la gamme de conditions pour lesquelles de la convection hydrothermale
peut se produire. En effet, bien que les nombres de Rayleigh représentatifs du milieu
sans failles soient inférieurs à la valeur critique de celui-ci, de la convection à grande
échelle peut apparâıtre sous certaines conditions (Simms & Garven, 2004). Ces auteurs
soulignent aussi le fait que des failles majeures fortement pentées peuvent servir de
conduits à travers de larges épaisseurs de bassins sédimentaires et peuvent ainsi en mo-
difier la dynamique de convection thermique. La présence de failles peut donc perturber
la distribution des écoulements convectifs et peut influencer la taille et la localisation
des cellules de convection. Du point de vue de la métallogénie, ces phénomènes sont
particulièrement intéressants, puisqu’ils concentrent les transferts de masses et de cha-
leur le long des zones de failles. Dans ce cas,les zones de décharge représentent des
contextes favorables pour la formation de dépôts (type Sedex par exemple) à proximité
du fond océanique. Yang et al. (2004) ont cherché à mettre en évidence l’influence des
divers paramètres affectant la convection dans les bassins sédimentaires. Selon eux, les
failles présentant un apport de chaleur initial important, en raison de leur profondeur
de pénétration ou d’activité magmatique sont les plus aptes à transporter des fluides
de décharge vers les zones de précipitation. La perméabilité, l’épaisseur et l’espacement
entre les failles sont aussi des paramètres déterminants pour la migration des fluides
et le champ de température. Les failles les plus profondes et les plus perméables sont
généralement liées à des zones de décharges (fluides ascendants) alors que les failles
plus superficielles et moins perméables représentent de zones de recharge.
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Chapitre 7

Introduction

Une partie importante des chapitres 6 à 11 correspond à la traduction de l’article
“Pre-mineralization thermal evolution of the Palaeoproterzoic gold rich Ashanti belt,
Ghana” aujourd’hui sous presse1. Toutefois certains des résultats ont depuis l’accepta-
tion été améliorés, revus et corrigés de certains effets.

Cette partie de la thèse se place dans le cadre d’une étude régionale des processus
thermiques dans la période ayant précédé la mise en place des minéralisations au Ghana.
Compte tenu de la période étudiée, l’approche thermique est purement conductive. Les
transferts de chaleur convectifs seront examinés ultérieurement lors d’une étude locale
ciblée sur la période de minéralisation (4eme partie).

Le volume croissant de données géochronologiques de haute précision tend à dé-
montrer que le dépôt de l’or ne constitue pas un processus continu au cours des
temps géologiques. Ainsi, la distribution des gisements d’or orogéniques au Précam-
brien montre des pics distincts, séparés de plusieurs centaines de millions d’années
(Goldfarb et al., 2001, chapitre 4). Il s’avère que deux des périodes principales pour
la formation de l’or (2800-2500 et 2100-1800 Ma) sont corrélées temporellement avec
des épisodes de croissance crustale continentale. Les données géochronologiques pour
la croûte continentale juvénile, compilées et révisées par Condie (2000), suggèrent que
les trois épisodes majeurs de formation de la croûte (estimés à 2700, 1900, et 1200 Ma)
sont reliés à des ‘super-événements’ dans le manteau. Pour le pic Paléoprotérozöıque
(1900 Ma), un événement de type super-panache a été proposé (Condie et al., 2000).
De la même manière, les périodes de formation d’or orogénique associées à ces super-
événements sont, d’après Goldfarb et al. (2001) “ most commonly explained by major
mantle overturning in the hotter early Earth, with associated plumes causing extreme
heating at the base of the crust”. Il est désormais accepté que la géodynamique glo-
bale joue un rôle clé dans la formation de diverses classes de gisements (Barley et al.,

1Harcouët V., A. Bonneville , L. Guillou-Frottier and J.L. Feybesse, Pre-mineralization thermal
evolution of the Paleoproterozoic gold-rich Ashanti belt, Ghana , in Mineral Deposits and Earth
Evolution, McDonald et al. (eds.), Geological Society, London, Special publication, 248, 103-118.(in
press).
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1998; De Boorder et al., 1998; Isley & Abbott, 1999; Pirajno, 2001). Si l’ occurrence de
super-événements dans le manteau, la formation de super-continents, et la genèse de
dépôts d’or orogéniques de classe mondiale (ou gisements géants) sont des événements
liés, alors les études concernant les conditions de température régnant dans la croûte
lors de la mise en place des minéralisations majeures pourraient fournir des résultats
utiles pour la connaissance du régime thermique de la Terre il y a 2 Ga.

Actuellement, les processus thermiques profonds agissant sous les continents, sous
les zones thermiquement stables, sont bien contraints (Jaupart & Mareschal, 1999; Le-
nardic et al., 2000). Les données de flux de chaleur concernant les boucliers canadien et
fennoscandinave (Kukkonen, 1998; Rolandone et al., 2002), ainsi que les études pétrolo-
giques sur les xénolithes mantelliques (Russel, 1999; Kukkonen & Peltonen, 1999), ont
montré que les valeurs actuelles du flux de chaleur mantellique à la base de la croûte
précambrienne varient entre 10 et 16 mW.m−2. Cependant, ces estimations actuelles
ne peuvent pas être appliquées au Précambrien, et la possibilité d’étudier les régimes
thermiques datant de plusieurs milliards d’années devient alors un réel défi. Un cer-
tain nombre d’arguments suggère que le régime thermique de la croûte continentale
archéenne n’était pas fortement éloigné de celui de la croûte actuelle (Richter, 1985). Si
tel était le cas, une valeur faible de flux de chaleur à la base des continents serait donc
attendue à cette époque, sauf si des perturbations thermiques de larges échelles, telles
que des super-panaches, affectaient la base de la croûte. La formation de gisements de
classe mondiale requiert probablement des processus thermiques anormaux, localisés
à faibles profondeurs ou à l’interface croûte-manteau (Moho). L’utilisation de diverses
données géologiques, et en particulier, de données thermobarométriques, devraient aider
à quantifier les régimes thermiques anciens.

L’étude présentée dans cette partie se base sur la relation apparente entre les
dépôts d’or orogéniques paléoprotérozöıques et les processus thermiques profonds ré-
gnant avant et au moment de leur formation. De nombreuses données géologiques ont
été acquises dans les districts métallifères. La modélisation des régimes thermiques
passés, avant, et pendant les événements minéralisateurs devraient donc permettre de
contraindre les conditions thermiques profondes.

Parmi les gisements d’or orogéniques majeurs, ceux de la ceinture d’Ashanti au
Ghana possèdent des caractéristiques particulièrement bien adaptées pour étudier les
processus thermiques profonds datant de 2000 Ma. Premièrement, la ceinture d’Ashanti
s’est formée durant “l’événement Paléoprotérozöıque” décrit par Condie et al. (2000).
Deuxièmement, de nombreuses données thermobarométriques concernant le métamor-
phisme et les minéralisations sont disponibles, contraignant fortement le régime ther-
mique. De plus, de nombreux échantillons de roches collectés pendant diverses cam-
pagnes de terrain dans la région (Milesi et al., 1991, 1992; Feybesse & Milesi, 1994)
peuvent être utilisés pour mesurer les propriétés thermiques des unités lithologiques
principales, réduisant ainsi le nombre de paramètres inconnus du modèle. Troisième-
ment, les ceintures volcaniques et sédimentaires du Ghana sont suffisamment parallèles
(sur des distances atteignant 10 fois l’épaisseur crustale) pour que la zone puisse être
considérée comme étant une structure 2D, justifiant ainsi l’approche 2D de la modéli-
sation.
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Cette partie présente les résultats de la modélisation thermique de la ceinture
d’Ashanti et des ceintures avoisinantes, avant et pendant le tectonique collisionnelle
ayant mené au stade anté-minéralisation. Après définition d’un modèle géologique pre-
nant en compte les données thermobarométriques et géochronologiques, diverses hypo-
thèses sur la structure crustale et les taux d’érosion ont été testées. Les résultats du
modèle dépendant fortement des propriétés thermiques, des mesures de conductivité
thermique et production de chaleur ont été réalisées. Dans tous les cas, les données
thermobarométriques permettent de justifier ou d’infirmer les résultats des modèles.
Ces résultats permettent de donner des arguments en faveur d’un scénario géologique,
et fournissent des contraintes quantitatives sur les processus thermiques profonds pré-
valant immédiatement avant cet événement minéralisateur Paléoprotérozöıque particu-
lier. Ils suggèrent que des processus agissant à faible profondeur pourraient mener à des
interactions fluides-roches particulières. Cette conséquence fera l’objet de 4eme partie.
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Chapitre 8

Géologie
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8.1 Principaux stades d’évolution crustale

Les roches Paléoprotérozöıques recouvrant une large partie du sud-ouest Ghana
appartiennent au Supergroupe du Birimien et au groupe du Tarkwaien (figure 8.1).
Le Supergroupe du Birimien inclue des bassins sédimentaires séparés par des ceintures
volcaniques sub-parallèles de direction N-E. Ces ceintures sont constituées de basaltes
et de sédiments intercalés. Les conglomérats du Tarkwaien, recouvrent les unités biri-
miennes et dérivent de l’érosion de celles-ci.

Une chronologie détaillée de l’emplacement de ces différents groupes est propo-
sée (figure 8.2). Ainsi, une première phase d’accrétion magmatique a été définie entre
2250 et 2170 Ma. Elle correspond à une période de volcano-plutonisme, menant à la
mise en place de ceintures dites de “roches vertes” constituant ‘les ceintures volcani-
ques’. A ce magmatisme s’ajoute un plutonisme monzogranitique intense se produisant
entre 2160 et 2150 Ma (Opare-Addo & Browing (1993), Feybesse, pers. com., 2003),
conduisant ainsi à la formation de croûte continentale juvénile. Après cet épisode de
formation crustale, les bassins de Birim, Afema et Comoé s’ouvrent progressivement et
sédimentent entre 2150 et 2100 Ma.
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La mise en place des unités birimiennes est suivie d’une période d’accrétion tec-
tonique, l’orogène Eburnéen, pour lequel deux phases de déformation majeures, D1 et
D2, ont été décrites (Milesi et al., 1991). La déformation principale est associée à la
tectonique compressive initiale D1, prenant place entre 2130 et 2105 Ma, de direction
SE-NW. Il en résulte un épaississement crustal par empilement des différentes unités
lithologiques séparées par des chevauchements ( à vergence NW). Pendant cette phase
D1, les roches birimiennes ont été déformées puis ont subi des stades successifs de sur-
rection et d’érosion. Le métamorphisme régional associé à la phase D1 atteint les faciès
schistes verts inférieur à amphibolites inférieur (Kleinschrot et al., 1993; John et al.,
1999; Klemd et al., 2002; Pigois et al., 2003) et est daté aux alentours de 2100 Ma
(Oberthür et al., 1998).
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Fig. 8.2 – Chronologie : en haut est présentée la succession des différentes unités li-
thologiques et en bas les principales phases tectoniques. Cette chronologie simplifiée
est à la base de la reconstruction du scénario géologique précédent l’événement mi-
néralisateur (après la phase D1). Les intervalles de temps sont positionnés en accord
avec les données géochronologiques provenant de différentes études (voir texte pour les
références).

Les “bassins” détritiques tarkwaiens résultants se sont déposées entre 2133 ± 4 et
2097 ± 2 Ma (Davis et al., 1994; Oberthür et al., 1998; Pigois et al., 2003). Non affectés
par la déformation D1, ils auraient été déposées principalement à la fin de la tectonique
D1 (Milesi et al. (1991), Milesi pers. comm., 2004).

Une seconde phase tectonique, D2, affectant les ensembles tarkwaiens et birimiens,
débute vers 2095 Ma. Bien que régionalement à composante décrochante, cette tecto-
nique s’accompagne de chevauchement et écaillage affectant les roches tarkwaiennes
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112 Géologie

notamment le long de la faille d’Ashanti. La majeure partie des dépôts d’or orogé-
niques épigénétiques Birimiens sous forme de veines se mettent en place tardivement
au cours de cet orogène eburnéen, vraisemblablement après que le pic du métamor-
phisme ait été atteint (Oberthür et al. (1998); John et al. (1999); Yao et al. (2001)).
Les âges de l’altération hydrothermale déterminés par Oberthür et al. (1998), sont de
2098 ± 7 et 2086 ± 4 Ma. Un âge de 2063 ± 9 Ma pour la minéralisation a aussi été
proposé par Pigois et al. (2003). Ces datations permettent de contraindre la période
la plus probable pour la phase de minéralisation, elle cöıncide avec les stades tardifs
de la phase tectonique D2, après cisaillement et mise en place de failles majeures. La
plupart des dépôts d’or sont concentrés le long du flanc ouest de la ceinture d’Ashanti
et se seraient mis en place selon à des pressions de l’ordre de 1 à 4 kbar et des tempé-
ratures de 200 à 450 C̊ (Oberthür et al., 1997; Schmidt Mumm et al., 1997; John et
al., 1999; Yao et al., 2001; Klemd et al., 2002). Ces gisements sont localisés à proximité
des zones de failles majeures, le long de zones de cisaillements N-E, dans la zone de
contact entre les bassins sédimentaires birimiens, les conglomérats du Tarkwaien et les
ceintures volcaniques (figure 8.1).

8.2 La ceinture d’Ashanti

La ceinture d’Ashanti au sud Ghana est l’hôte des plus importants dépôts auri-
fères d’Afrique de l’Ouest. Elles contient des ressources potentielles de ∼ 1500 tonnes
d’or (Milesi et al., 1991; Pigois et al., 2003). La minéralisation est reliée à un stade
tardif de l’orogène Eburnéen, ayant pris place entre 2130 et 1980 Ma et ayant affecté
les roches supracrustales. La minéralisation possède des caractéristiques de dépôts d’or
syn-orogéniques, mésothermaux et s’est produit principalement le long de zones de
cisaillements majeures, sur la marge ouest de la ceinture. La chronologie (fig 8.2) pré-
sente les événements successifs ayant affectés la ceinture d’Ashanti pendant l’orogène
Eburnéen.
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Chapitre 9

Modèle géologique : évolution
crustale syn-Eburnéen
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Dans les paragraphes suivants la structure et la composition de la zone modélisée
sont détaillées. La démarche adoptée pour passer des observations et données de terrain
au modèle numérique est simple et décrite ci-dessous (voir figure 9.1).

Dans un premier temps, un modèle géologique réaliste doit être déterminé. Des
missions de terrains permettent de récolter des échantillons et de dresser les coupes et
cartes de la zone étudiée. Ensuite, en se basant sur ces données de terrain, il est possible
de caractériser les différentes unités présentes, ainsi que leur disposition relative les unes
par rapport aux autres. L’histoire géologique de la région est reconstruite en utilisant
les données géochronologiques (pour le magmatisme, la sédimentation, etc.) et la chro-
nologie relative des différents évènements. Enfin les paramètres tels que les épaisseurs
et les extensions latérales des différents unités de litho-tectoniques sont recherchés en
s’appuyant principalement sur les données thermobarométriques et les coupes.

Les mesures de propriétés thermiques (voir chapitre 10), permettent, quant à elles,
de définir les paramètres d’entrée du code numérique.
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9.1 Les contraintes chronologiques 115

9.1 Les contraintes chronologiques

Le modèle numérique doit prendre en compte les deux principales phases tecto-
niques de l’orogène eburnéen, D1 et D2. Au Ghana, la phase D1 est comprise entre
∼2130 et 2096 Ma et la phase D2 se développe à partir de 2096 Ma. Il est clair que les
limites chronologiques entre les différentes phases sont toujours sujettes à controverse
mais elles semblent raisonnables et seront utilisées par la suite.

La définition d’un état initial après le dépôt des séries birimiennes constitue la
première étape de la modélisation (figure 9.5a), dans cette étude il correspond à l’état
pré-2130 Ma donc anté-D1. Ce choix a été motivé notamment par le fait qu’à ce stade,
tous les protores des unités lithologiques, exceptés les conglomérats tarkwaiens sont
déjà mis en place. D’ouest en est, les unités (approximativement larges de 40 km à
l’affleurement), sont les suivantes : le bassin d’Afema qui recouvre des ceintures de
roches vertes (Allibone, Teasdale, et al., 2002), la ceinture volcanique d’Ashanti, le
bassin de Birim, la ceinture de Kibi et les monzogranites.

Le stade initial d’accrétion tectonique, D1, débute à 2130 Ma. D’après Ledru et
al. (1994a), la foliation pénétrative relative à la phase D1, au Ghana, affecte l’ensemble
des roches birimiennes (i.e. les ceintures volcaniques et les granitöıdes associés, les
sédiments birimiens et les monzogranites). De cette tectonique résulte des empilements
d’unités litho-tectoniques dont l’importance peut être estimée en utilisant les données
thermobarométriques relatives au pic métamorphique (voir paragraphe suivant). Cette
phase tectonique est à l’origine d’un métamorphisme daté aux environs de 2100 Ma
(Milesi et al., 1989). Ce métamorphisme de type schiste vert en moyenne, est notamment
enregistré dans les faciès du bassin de Birim. Dans ce bassin la présence de granitöıdes
tardifs daté aux alentours de 2105-2097 Ma est aussi à noter, elle pourrait témoigner
d’épisodes de fusion partielle de la croûte en profondeur et s’accompagne localement
de métamorphisme de type amphibolite.

Il semble que le dépôt de l’unité du Kawéré sur la ceinture d’Ashanti ait été
synchrone de D1. En effet, il contient des conglomérats polygéniques déposés après
2132 ±2 Ma (âge du zircon détritique le plus jeune à la base des séries Davis et al.
(1994); Oberthür et al. (1998)). Les conglomérats tarkwaiens des séries du Banket,
se sont, quant à eux, déposés principalement tardi-tectonique D1 entre 2104 ±6 Ma
(âge du zircon détritique le plus jeune ; Milesi et al. (1989)) et 2097 ± 2 Ma (âge du
granitöıde de Banso qui recoupe les dépôts Tarkwaiens (Oberthür et al., 1998).

L’estimation du taux d’érosion, entre le pic du métamorphisme régional D1 (2100-
2105 Ma) et la fin du dépôt des séries du Banket Tarkwaien (2097 Ma), est contrainte
par la présence de galets de quartz minéralisés dans les conglomérats datés à 2105
Ma (Milesi et al., 1989). L’une des sources de ces conglomérats aurifères correspond
à des dépôts d’or orogéniques reliés à un évènement compressif précoce de l’orogène
Eburnéen, et situé à l’Est d’Ashanti (Milesi et al., 1989; Klemd et al., 1993; Oberthür
et al., 1997; Pigois et al., 2003). Ces galets sont donc le résultat du démantellement
de dépôts orogéniques dont les conditions de formation seraient similaires à celles des
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116 Modèle géologique : évolution crustale syn-Eburnéen

dépôts de la marge ouest de la ceinture d’Ashanti (Klemd et al., 1993). La profondeur
de formation estimée pour les dépôts dans la zone d’Ashanti est de l’ordre de 4 à 15
km ( 1-4 kbars). Le démantellement de tels dépôts nécessite de ce fait une érosion de 4
à 15 km de sol pendant l’intervalle de temps considéré, soit environ 10 Ma. Lors de la
modélisation une épaisseur de 10 km est érodée pendant ce laps de temps, ce qui est en
accord avec l’abondance de galets cataclastiques et mylonitiques (Milesi, pers. comm.,
2004).

Le fait que les conglomérats Tarkwaiens soient majoritairement tardi-tectoniques
donne un indice sur l’érosion, en effet, cela signifie qu’elle aussi est majoritairement
tardi-D1. De telles observations sont en accord avec des vitesses d’érosion faibles par
rapport à celles observées pour les châınes actives (1 km/Ma contre plusieurs km/Ma).
L’érosion syn-tectonique n’est donc pas nécessairement importante dans le cas du
Ghana, pendant les premiers stades de l’orogène Eburnéen. Toutefois, les contraintes
sur le taux d’érosion étant faibles, la sensibilité du modèle à ce paramètre a été testée
et est présentée dans le chapitre 11, pour des taux variant de 0,5 km/Ma à 2 km/Ma.

La seconde phase tectonométamorphique rapportée à l’orogène Eburnéen, D2, est
responsable de la déformation en grandes structures plicatives régionales et de décro-
chements majeurs orientés NE-SW, principalement senestres et localement associés à
des chevauchement. Les roches tarkwaiennes présentent des plis et une foliation reliées
à cette seconde phase tectonique, D2 (Kesse, 1985; Ledru et al., 1994a). Lors de cette
phase, ces roches sont, en effet, déformées, plissées et chevauchées par les roches Biri-
miennes. Les structures résultantes sont orientées régionalement NE-SW, et sont liées
à de l’écaillage et à des chevauchements enracinés en profondeur comme c’est le cas
dans la zone de chevauchement de Konongo-Obuasi-Prestea (figure 9.3). Le fait que D2
affecte les roches Tarkwaiennes implique que les chevauchements qui lui sont associés
se produisent au moins après le dépôt des ces unités, soit, majoritairement après 2097
Ma.

9.2 Les contraintes structurales

Les figures 9.2, 9.3 et 9.4 illustrent des coupes géologiques déduites de plus de 15
ans de campagnes et études réalisées sur le terrain, elles ont été utilisées pour construire
le modèle géologique (Milesi et al. (1989); Ledru et al. (1994b), Feybesse, pers. com.,
2003).

Sur la coupe réalisée en 1989 (figure 9.2), les monzogranites ne recoupent pas la
ceinture de Kibi, mais d’après les données actuelles il est probable qu’ils l’intersectent
étant donné qu’ils sont plus jeunes que les ceintures volcaniques (Milesi, pers. comm.,
2005).

Ces coupes permettent de replacer les failles et les chevauchements majeurs af-
fectant le roches Tarkwaiennes et Birimiennes du Sud-Est Ghana. Sur la coupe 9.4
les évènement relatifs à D1 et D2 sont présentés alors que sur la coupe 9.3 seuls les
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Ensemble B2

Bondoukou Bui
Bibiani Tarkwa

Kibi

Banket

Gold Coast 

Range

NW                                                                                                                                                                                                                             SE

Mn
D2

D2

D3 18

0                    50 km    

11,12

(19)    Complexes volcanoplutoniques

(18)    Volcanites indifférenciées

(11, 12) Sédiments flyschoïdes à

intercalations volcano-sédimenatires

Ensemble B2

         "Tarkwaien"  formations 

(20)  gréso-conglomératique 

         deltaïques

(21)  Granitoïdes indifférenciés

Ensemble B11- ASHANTI (Au)

2- PRESTEA (Au)

3- BIBIANI (Au)

4- TARKWA (Au)

5- NSUTA (Mn)

Migmatites de Cape Coast

déformées par D1 et D2

Fig. 9.2 – Coupe lithostructurale synthétique de la région du Sud-Est Ghana, d’après
Milesi et al. (1989). Commentaire : les complexes volcanoplutoniques et les volcanites
indifférenciés sont généralement plus anciens que les sédiments flyshöıdes.

Fig. 9.3 – Coupe lithostructurale synthétique de la région du Sud-Est Ghana, d’après
Ledru et al. (1994b).1) Tarkwaien ; 2) granites non différenciés ; 3) Formation du Bi-
rimien supérieur (complexe volcano-plutonique) ; 4) Formation du Birimien inférieur
(principalement des roches sédimentaires) et 6) migmatites et formation Paléoprotéro-
zoiques de degré élevé.
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Bassin sédimentaire de Birim

Socle Archéen

Conglomérats Tarkwaiens (Tkw)

Sédiments Birimiens
Orthogneiss rubanés 
migmatitiques
Volcano-plutonisme

Bassin Afema

Fig. 9.4 –
Coupe géologique A-A’ présentée sur la figure 8.1, d’après Feybesse, pers. com. 2003.
Les flèches représentent les directions du mouvement le long des failles majeurs, en vert,
pendant D1 et en bleu, pendant D2.
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9.3 Les contraintes thermobarométriques 119

chevauchements et écaillages syn-D2 sont illustrés.

Extension latérale des unités lithologiques

En considérant un modèle 2D, l’extension latérale des différentes unités correspond
à leur largeur selon la direction NW-SE. Les ceintures volcaniques possèdent une largeur
typique de 15 à 40 km, et sont séparées les unes des autres par des distances de l’ordre
de 60 à 90 km (P. Taylor et al., 1992). D’après les observations de terrain et les cartes
publiées par divers auteurs (Klemd et al., 2002; Pigois et al., 2003; Ledru et al., 1994b),
la largeur de la ceinture d’Ashanti varie de 15 à 50 km. Elle est encadrée par les bassins
d’Afema à l’ouest ( 70 km) et de Birim à l’est ( 20-60 km). Encore plus à l’est, se présente
la ceinture volcanique de Kibi ( 40 km) ainsi que de larges volumes de monzogranites
( 40 km).

Dans les modèles réalisés une extension latérale de 40 km a été choisie pour toutes
les différentes unités de roches, afin de simplifier le calcul et de prendre en compte une
partie du raccourcissement se produisant pendant l’orogène Eburnéen.

9.3 Les contraintes thermobarométriques

Pour estimer les différentes épaisseurs pour les unités lithologiques , les contraintes
thermobarométriques tirées de la littérature ont été utilisées. Les contraintes thermoba-
rométriques concernent principalement le pic de métamorphisme ou la fusion partielle
enregistrés dans les différentes unités, avant et pendant l’orogène Eburnéen.

9.3.1 Migmatisation pré-éburnéenne

Les migmatites semblent s’être mises en place à des niveaux crustaux relativement
profonds, comme en témoignent les estimations de pression obtenues sur ces roches,
suggérant une mise en place à des pressions de plus de 5 kbar et à des températures de
600 à 1000 C̊ (Opare-Addo & Browing, 1993). La présence de néosomes précoces dans
ces migmatites, déformés par la phase D1, indique que l’anatexie débute pré-2130 Ma
(stade pré-D1) à un niveau crustal profond, ∼ 6 kbars (d’après Feybesse, com. pers.,
2003). A cette profondeur, les températures nécessaires pour atteindre des conditions
de fusion partielle dans ces roches se situent entre 650 C̊ et 800 C̊, et sont notamment
fonction du contenu en eau. Afin d’utiliser cette condition d’anatexie comme contrainte
sur l’état thermique pré-chevauchement, la température limite de 700 C̊ à 6 kbar a été
retenue.

6 kbar 700̊ C
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120 Modèle géologique : évolution crustale syn-Eburnéen

9.3.2 Syn-tectonique eburnéenne

Phase D1

Les conditions minimales reportées pour le pic métamorphique de la phase D1 lors
de l’orogène Eburnéen sont résumées dans le tableau 9.1. D’après les estimations, au
sud est de la ceinture de Kibi, les conditions reportées sont de l’ordre de 500-610 C̊
à 4,5-6 kbars. Ces conditions proviennent de mesures effectuées sur des échantillons
de métapelites et d’amphibolites (Klemd et al., 2002). Pigois et al. (2003) ont suggéré
des conditions de pic métamorphique de 500 C̊ à des pressions minimales de 5 kbar
dans la partie la plus au sud de la ceinture d’Ashanti, conditions en accord avec les
estimations précédentes de 490-650 C̊ à 4-6 kbar (John et al., 1999; Klemd et al., 2002).
Ces données thermobarométriques sont prises en compte pour réaliser la reconstruction
du modèle géologique.

Tab. 9.1 – Données thermobarométriques représentant les conditions de pression et
température au moment du pic métamorphique dans la région d’Ashanti.

Localisation Type de roche Pression Température Références

(kbar) (̊ C)

Mine de Nsuta volcanites basiques < 5 500 Kleinschrot et al. (1993)
et
métasédiments

Partie sud de la Amphibolites et 5 − 6 500 − 650 John et al. (1999)
ceinture d’Ashanti métagranitöıdes

Partie sud de la Métapélites et 4.5 − 6 500 − 610 Klemd et al. (2002)
ceinture de Kibi amphibolites

Partie sud Roches 4 − 6 490 − 580 Klemd et al. (2002)
de la ceinture birimiennes
d’Ashanti et
nord-ouest de la
ceinture de Sefwi

Damang méta-argilites < 5 550 Pigois et al. (2003)

Les contraintes concernant les pressions lithostatiques 4-6 kbars, suggèrent des
profondeurs d’enfouissement de l’ordre de 15 à 22.5 km. Les équivalents en profondeurs
sont donnés en prenant une densité de 2700 kg.m−3, ce qui semble représentatif des
différentes roches, excepté pour les sédiments frais (tableau 9.2).
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Tab. 9.2 – Valeurs de densité et des propriétés thermiques pour les faciès lithologiques
des unités birimiennes et tarkwaiennes. Les valeurs de densité sont tirées de la litté-
rature : Turcotte & Schubert (2002) excepté (1) provenant de Barrit & Kuma (1998).
Les propriétés thermiques sont celles mesurées dans cette étude (voir Annexe A pour
la conductivité thermique et chapitre 10) à l’exception de (2) de (Jaupart & Provost,
1985).

Type de roche Densité moyenne Conductivité thermique Production de chaleur

(kg.m−3) moyenne (W.m−1.K−1) moyenne (µ.W.m−3)

Socle (TTG) 2750 2.6 1.7
Roches vertes 28701 2.9 0.7
Monzogranites 2700 3.1 1.9
Sédiments 2200 avant D1 1.82 avant D1 1.4
birimiens 2700 après D1 2.9 après D1 1.4
Conglomérats 27001 1.82 1.9

Phase D2

Localement, de la phase D2 résulte un épaississement et un enfouissement des
conglomérats tarkwaiens. Le métamorphisme résultant correspond de façon générale
au faciès schiste vert mais des paragenèses à muscovite-andalousite sont courantes et
peuvent être remplacées par des assemblages à kyanite-chlorite en relation avec l’épais-
sissement et l’enfouissement pendant le chevauchement syn-D2. Les conditions ther-
mobarométriques, de 450 C̊ à 3.5 kbar et 600 C̊ à 5 kbar, indiquent que certaines
des roches tarkwaiennes ont été enfouies à des profondeur de 10 à 15 km (Milesi et
al., 1989; Ledru et al., 1994b). En conséquence, le modèle géologique doit prendre en
compte cette deuxième phase tectonique en incluant un enfouissement, du moins local,
des conglomérats de 10 à 15 km. Les roches vertes de la ceinture d’Ashanti sont elles
aussi enfouies pendant cette phase de chevauchement et le pic métamorphique reporté
pour ces roches correspond à 4-6 kbar pour des températures de 490 à 650 C̊.

9.3.3 Epaisseur des ensembles lithologiques

En se basant sur la présence de néosomes déformés par la déformation D1 dans les
massifs de monzogranites (voir 8.3.1), témoignant d’un événement de fusion partielle,
correspondant à des conditions d’au moins 700 C̊ à 6 kbars, la profondeur de formation
de ces roches a pu être estimée. En effet, de telles pressions impliquent une épaisseur
de l’ordre de 23 km pour ces roches avant le chevauchement. Lors de la modélisation,
cette condition de fusion partielle est utilisée uniquement pour contraindre la tempé-
rature et la pression en cette localisation précise. Ceci ne signifie pas que de la fusion
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122 Modèle géologique : évolution crustale syn-Eburnéen

partielle ne s’est pas produite ailleurs, simplement, de telles conditions n’ont pas été
reportées dans la littérature de façon détaillée. D’après Milesi et al. (1989) des massifs
monzogranitiques sont aussi présents sous le bassin sédimentaire de Birim, ainsi que
sous la ceinture de Kibi (figure 9.2). Ce qui est en accord avec le fait que les sédiments
birimiens reposent sur des monzogranites et contiennent des zircons détritiques pro-
venant de ces derniers (Feybesse, pers. com., 2003). Pour les modèles, la présence des
monzogranites est donc supposée sous le bassin sédimentaire de Birim et la ceinture
volcanique de Kibi.

D’après les estimations de Sylvester & Attoh (1992); Pigois et al. (2003), les sé-
quences de volcanites basiques birimiennes présentent une épaisseur originale de 4 à
12 km, ce qui est en accord avec les estimations de 10-15 km proposées par Junner
(1940). Les résultats présentés par la suite correspondent à des modèles pour lesquels
une épaisseur de 12 km de volcanites basiques a été prise en compte.

Pigois et al. (2003) estiment que l’épaisseur actuelle minimale de l’unité litho-
structurale sédimentaire est de 2 km (dans les faciès de bassins). Ceci représente la
borne inférieure pour l’épaisseur finale, après chevauchement, érosion et tectonique D2.
Les épaisseurs minimales et maximales proposées pour les bassins sédimentaires avant
leur déformation pré-D1 varient entre 3 et 8 km (Milesi, pers. com., 2003). Différentes
valeurs ont été testées et les résultats sont présentées pour une épaisseur de 6 km.

L’épaisseur actuelle des conglomérats tarkwaiens, quant à elle, varie entre 1800 et
3000 m (Junner, 1935; Milesi et al., 1991; Pigois et al., 2003). Cette mégaséquence ré-
sulte de l’empilement de différentes formations lithologiques : le conglomérat du Kawere
(250-700 m), le conglomérat du Banket (150-600m), la formation de Tarkwa (120-400m)
et la formation de Huni (<1300 m). Pour la modélisation, une épaisseur de 1 km a été
supposée pour le conglomérat stérile du Kawere, déposé juste après le chevauchement
rapporté à D1. 3 km de conglomérats sont ensuite ajoutés à la pile, menant à une
épaisseur finale de 4 km pour les conglomérats tarkwaiens.

La présence d’un socle archéen au Ghana suscite toujours des controverses. L’ab-
sence de roches archéennes et le faible niveau d’exposition des roches dans cette partie
du Ghana, ont laissé certains auteurs penser qu’il n’existait pas de socle sous les unités
birimiennes. Ainsi P. Taylor et al. (1992) refusent la présence de socle Archéen sous la
totalité du Sud-Est du Ghana car ils ne décèlent aucune trace de contamination dans
les roches volcano-plutoniques. Cependant, la nature basique du magmatisme implique
une source profonde (mantellique) et une ascension rapide, qui pourrait expliquer cette
absence de contamination. D’ailleurs, le granite de Winneba dans la région Sud-Est
du Ghana présente, quant à lui, des traces de contamination, indiquant la présence
d’un socle archéen dans cette région (P. Taylor et al., 1992; Opare-Addo & Browing,
1993). La présence d’un socle archéen est aussi suggérée par la découverte récente de
kimberlites diamantifères dans le bassin de la rivière Birim (Milesi, pers. com., 2004).

La présence de socle au delà du bassin de Birim n’ayant pas été prouvée jusqu’à
présent, deux scenarii différents ont été testés. Un premier avec un socle archéen sous
l’ensemble de la zone du Sud Est Ghana (océanisation de type Mer rouge) qualifié de
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cas continental et un deuxième dans lequel, à partir de la ceinture d’Ashanti le socle
est absent. Ce modèle, de type océanique, présente une croûte plus fine et le manteau
sous-jacent (océanisation de type ouverture de l’Atlantique).

Dans le modèle “continental”, la présence du socle constitué de roches s’appa-
rentant à des TTG est donc supposée sous toutes les unités de la région d’Ashanti
(Feybesse, pers. com., 2003). Malheureusement, les contraintes géophysiques sont rares
et il n’existe pas d’accès direct aux données concernant l’épaisseur crustale. Cependant,
après réalisation de divers tests pour contraindre cette épaisseur, la valeur de 30 km a
été choisie. Cette épaisseur permet en particulier de conserver une température raison-
nable au niveau du Moho.
Dans le modèle “océanique”, le socle est remplacé par du matériau mantellique sous
toutes les unités, sauf celles du bassin de Birim, de Kibi et des monzogranites où la
présence d’un socle archéen a été démontrée.

9.4 Modèle géologique

La figure 9.5 résume les différents stades rapportés à l’évolution crustale du stade
initiale (pré-D1) au stade tardi-D2, dans le cas de l’hypothèse “continentale” (cas I). Le
cas océanique (cas II) est identique si ce n’est que le socle est remplacé par du matériau
mantellique sous les unités d’Ashanti et du bassin d’Afema. Ces deux cas de figures
constituent les modèles extrêmes.
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Chapitre 10

Propriétés thermiques
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Afin d’introduire des contraintes pétrophysiques dans le modèle, des mesures de
conductivité thermique et production de chaleur ont été réalisées sur des échantillons de
roches représentatives collectées au Ghana (volcanites basiques et sédiments intercalés,
monzogranites, méta-sédiments et conglomérats tarkwaiens) et en Guinée (roches du
socle et méta-sédiments).

10.1 Conductivité thermique

Les mesures de conductivité thermique ont été réalisées avec un QTM (Quick
Thermal conductivity Meter), le mode opératoire est décrit dans l’annexe A.

Les résultats des mesures de conductivité thermique sont décrits dans le tableau
10.1). Les conductivités thermiques mesurées pour les ceintures de roches vertes et les
monzogranites sont en accord avec les valeurs classiques pour ces types de roches. La
conductivité thermique relativement élevée des sédiments birimiens ainsi que celle des
conglomérats tarkwaiens est le résultat de l’enfouissement et du métamorphisme. La
compaction exerce en effet un contrôle dominant sur la variation de la conductivité
dans les premiers kilomètres (Clauser & Huenges, 1995).

Lors de cette étude, deux cas de figure ont été envisagés. Un premier cas dans lequel
la conductivité est variable selon les types de roches mais indépendante de facteurs tels
la température ou la compaction. Un second cas, plus réaliste, prenant en compte les
variations de conductivité thermique en fonction de la température et ajoutant l’effet
de la compaction pour les roches sédimentaires et conglomératiques a aussi été testé.
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126 Propriétés thermiques

Tab. 10.1 – Mesures de conductivité thermique conduites sur des échantillons de roches
birimiennes et tarkwaiennes provenant de la ceinture d’Ashanti et de Guinée. Pour
chaque échantillon, six mesures ont été réalisées et la conductivité thermique représente
la valeur moyenne de tous les échantillons de roches de même lithologie.

Type de roche Nombre Conductivité thermique Ecart type

d’échantillons (W.m−1.K−1) (W.m−1.K−1)

Roches vertes 7 2.93 0.74
Monzogranites 6 3.10 0.59
méta-sédiments 12 2.89 0.90
Conglomérats 6 3.12 0.62

Cas λ = constante

Il s’agit d’un cas simple où à chaque lithologie est associée une valeur unique de
conductivité thermique. Pour les roches de type roches vertes et monzogranites les
valeurs mesurées ont été utilisées. En revanche, aucune mesure de conductivité n’a été
réalisée sur des roches du socle ou du manteau et les valeurs couramment citées dans
la littérature ont été retenues (Turcotte & Schubert, 2002), à savoir 3.0 W.m−1.K−1 et
3.3 W.m−1.K−1, respectivement. La valeur mesurée pour la conductivité thermique des
sédiments et des conglomérats n’est pas représentative de celle de sédiments frâıchement
déposés car trop élevée. Et d’après la chronologie proposée une partie de l’ouverture des
bassins, de l’érosion et du dépôt des conglomérats est contemporaine à D1, une valeur de
conductivité thermique correspondant à l’état avant métamorphisme et enfouissement
doit alors être utilisée pour les sédiments et les conglomérats. En accord avec les valeurs
de conductivité thermique proposées par Jaupart & Provost (1985), une valeur identique
de 1.8 W.m−1.K−1 a donc été utilisée pour ces deux lithologies au moment de leur dépôt.
Après compaction en raison de l’enfouissement, la valeur de conductivité thermique
mesurée pour les sédiments a été adoptée, soit 2.9 W.m−1.K−1.

Cas λ=f(T) pour les roches cristallines et λ=f(T,compaction) pour les roches
sédimentaires

Le deuxième cas de figure, dans lequel la conductivité thermique est variable en
fonction du type de roche mais aussi en fonction de la température et de l’enfouisse-
ment pour les roches sédimentaires est plus proche des conditions réelles. En effet, les
mesures de conductivité thermique en fonction de la température ont mis en évidence
une forte dépendance de λ en fonction de T (Zoth & Hänel, 1988; Seipold, 1998; Vos-
teen & Schellschmidt, 2003). Diverses lois pour calculer la valeur de la conductivité
en fonction de la température ont ainsi été présentées (voir annexe A). Lors de cette
étude, la loi expérimentale proposée par Vosteen & Schellschmidt (2003) pour les roches
magmatiques et métamorphiques et pour les roches sédimentaires (pour la conductivité

126



10.1 Conductivité thermique 127

de la matrice rocheuse) a été retenue. Elle est décrite par les formules suivantes :

λ(T ) =
λ(0)

0.99 + T (a − b
λ(0)

)
(10.1)

avec, pour les roches cristallines, à 0<T<500 C̊ : a=0.0030± 0.0015 ; b=0.0042±
0.0006 et pour les roches sédimentaires, à 0<T<300 C̊ : a=0.0034± 0.0015 ; b=0.0039±
0.0014.

λ(0) dans le cas des roches cristallines est calculé tel que :

λ(0) = λ(25) ∗ 0.53 +
1

2

√
1.13λ(25)2 − 0.42λ(25) (10.2)

Et dans le cas des roches sédimentaires :

λ(0) = λ(25) ∗ 0.54 +
1

2

√
1.16λ(25)2 − 0.39λ(25) (10.3)

La figure 10.1 donne l’allure des courbes λ = f(T ) pour les roches magmatiques et
métamorphiques et pour les roches sédimentaires. Elle illustre notamment la diminution
de conductivité thermique quand la température augmente. Bien que l’incertitude sur
les mesures de conductivité thermique soit élevée (voir les barres d’erreur), la tendance
à la décroissance démontrée par Vosteen & Schellschmidt (2003) est comparable à celle
observée précédemment par d’autres auteurs (e.g. compilation de Clauser & Huenges
(1995)). Enfin, la formule de Vosteen & Schellschmidt (2003) démontre une bonne
corrélation avec les précédentes lois proposées, justifiant ainsi le choix de cette loi.
L’effet de l’incertitude sur la conductivité thermique à une température donnée (barres
d’erreur) sera abordé dans l’étude de sensibilité aux paramètres du modèle présentée
dans le chapitre suivant.

En comparant les résultats donnés par les formules de Vosteen & Schellschmidt
(2003) et ceux donnés par les lois de Zoth & Hänel (1988), il apparâıt que la différence
entre les valeurs de conductivité thermique calculées est faible (voir annexe A). La
formule de Zoth & Hänel (1988) étant valable pour des températures atteignant 1200 C̊,
la formule de Vosteen & Schellschmidt (2003) a été interpolée jusqu’à des températures
de 900 C̊ pour les roches cristallines.

Afin d’ajouter l’effet de la porosité pour les roches sédimentaires et congloméra-
tiques, la loi géométrique suivante a été utilisée (Demongodin et al., 1991) :

λ(T ) = λm(T )1−φλf (T )φ (10.4)

Cette loi utilise la conductivité de la matrice rocheuse λm, celle du fluide intersticiel

127



128 Propriétés thermiques

λf et la valeur de la porosité des sédiments φ pour obtenir la conductivité thermique
totale de la roche.

La conductivité du fluide intersticiel est supposée équivalente à celle de l’eau pure,
elle est donnée en fonction de la température par Kappelmayer & Haenel (1974).

Pour 0 ≤ T ≤ 50̊ C :
λeau = 0.56 + 0.003T 0.827 (10.5)

Et pour T > 50̊ C :
λeau = 0.442 + 0.0519logT (10.6)

a)

b)
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Fig. 10.1 – Conductivité thermique en fonction de la température a) pour les roches
magmatiques et métamorphiques et b) pour les roches sédimentaires, d’après Vosteen
& Schellschmidt (2003).

La valeur de la porosité dépend, quant à elle, de la compaction, et donc de la pro-
fondeur. Serban et al. (2001) ont proposé que celle-ci décrôıt à mesure que la profondeur
augmente selon la loi suivante :

128



10.2 Production de chaleur 129

φ = φ0 ∗ exp(−z/l) (10.7)

où z représente la profondeur, φ0 la porosité en surface et l la longueur caractéris-
tique de décroissance de la porosité (typiquement de l’ordre de 1-2 km).

En combinant toutes ces lois, la conductivité des sédiments en fonction de la pro-
fondeur et de la température a été calculée, par la formule suivante :

λ(T, φ) = [λm(T )(1−φ0∗exp(−z/l))][λf (T )φ0∗exp(−z/l)

] (10.8)

La conductivité thermique mesurée par la technique du QTM, dans cette étude,
correspond à la conductivité à 25 C̊. Une porosité de surface de 50 % a été supposée et
la valeur de la longueur caractéristique l est identique à celle retenue par Serban et al.
(2001), soit 1400 m. La figure 10.2, donne l’allure de la conductivité thermique pour
les roches sédimentaires en fonction de la température, de la compaction et en consi-
dérant ces deux paramètres. La décroissance de conductivité thermique en fonction de
la température et inversement son augmentation avec la profondeur, donc avec la tem-
pérature, en supposant un gradient géothermique constant de 35̊ C/km, sont visibles.
Dans le cas de figure présent, la conductivité thermique sera plus élevée dans le cas
où elle ne varie pas avec la température jusqu’à une profondeur d’environ 1 km puis
la tendance s’inverse et la conductivité thermique est toujours plus élevée dans la cas
où λ = f(T, compaction) (figure 10.2). L’effet de la compaction prime au niveau des
premiers kilomètres (augmentation de λ) puis l’effet de la température se substitue à
celui-ci et la conductivité thermique décrôıt. Il faut noter que pour les roches cristal-
lines, seul l’effet de la température est important et l’allure des courbes de conductivité
thermique en fonction de T est proche de celle obtenue pour les sédiments (courbe
bleue).

10.2 Production de chaleur

La concentration en éléments radioactifs est aussi un facteur influençant l’allure
du géotherme. La production de chaleur pour les différentes unités à donc été calculée
en utilisant les concentrations actuelles en éléments radiogéniques, U, Th et K (tableau
10.2). Les concentrations en éléments U et Th ont été déterminées par ICP-MS, et la
concentration en K par spectrométrie à fluorescence aux rayons X.

Les concentrations actuelles en éléments radiogéniques ont été utilisées pour cal-
culer la production de chaleur des diverses unités lithologiques au moment de la mise
en place de la ceinture d’Ashanti, aux alentours de 2100 Ma. En se basant sur la dé-
croissance en éléments radioactifs en fonction du temps, les productions de chaleur
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Fig. 10.2 – Les différentes courbes donnent les valeurs de la conductivité thermique des
sédiments en fonction de : la température (en bleu) d’après Vosteen & Schellschmidt
(2003), de la porosité, donc de la compaction (en vert) d’après Serban et al. (2001), et
en fonction de ces deux paramètres (rouge). Ces valeurs ont été calculées à partir des
équations citées dans le texte, pour un gradient géothermique de 35 C̊/km, pour une
conductivité à 25 C̊ de 2.9 W.m−1.K−1, et pour avec une porosité en surface supposée
égale à 50 %. La ligne noire donne la valeur de la conductivité thermique choisie pour
les sédiments dans le cas où celle-ci ne varie pas en fonction de la température ou de
la compaction.
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moyennes passées peuvent être calculées à partir des concentrations en éléments radio-
géniques actuelles selon l’équation suivante (Turcotte & Schubert, 2002) :

A(t) = �
[
(9.391910−5et×0.155 + 0.439910−5et×0.9846)[U0]

+(2.6410−5et×0.04951)[Th0] + (3.47510−5et×0.5545)[K0]
]

où A(t) représente la production de chaleur au temps t (Ga), pour un matériau
de densité � (kg.m−3). [U0], [Th0] et [K0] sont les concentrations actuelles des différents
isotopes mesurées en laboratoire. Le tableau 10.2 présente les moyennes obtenues
d’après 104 mesures de concentrations actuelles, réalisées sur des échantillons de roches
représentatives de la zone étudiée ainsi que les valeurs correspondant à 2100 Ma.
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Chapitre 11

Modélisation thermique
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11.4 Calage temporel des minéralisations, du magmatisme et
du métamorphisme . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 158
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11.1 Modélisation numérique

Le code source “THERMIC”, utilisé pour résoudre l’équation de la chaleur corres-
pondant à des transferts conductifs et advectifs en 2D (equation 5.10), a été développé
par Bonneville & Capolsini (1999).

Afin de prendre en compte des phénomènes fréquemment rencontrés en sciences de
la Terre, tels que l’érosion, le dépôt ou des chevauchements instantanés, le code original
a été amélioré.
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134 Modélisation thermique

11.1.1 Description du modèle numérique

Le modèle est constitué d’une grille de 200 km de long (5 unités de 40 km) et
150 km d’épaisseur. Il représente la croûte et le manteau lithosphérique. La grille est
divisée en 11200 éléments isoparamétriques à 4 noeuds de 1 km par 1 km, jusqu’à une
profondeur de 55 km. La taille de la boite permet de repousser la condition à la limite
inférieure à 150 km et le fait d’avoir un maillage plus resserré pour les 55 premiers
kilomètres permet de couvrir les profondeurs auxquelles les roches crustales sont en-
fouies après les chevauchements. Les épaisseurs des différentes unités décrites dans le
chapitre 9 ont été utilisées pour construire le modèle initial (fig 9.5a). Chaque unité
lithologique de 40 km de large correspond à un matériau spécifique dont les propriétés
thermiques, conductivité thermique, production de chaleur, et capacité calorifique sont
paramètrables. La solution au problème thermique est fonction des conditions impo-

55 km

0 km

150 km

Maillage : 1 x 1 km²

Température en surface : T=0° C

Flux mantellique :  ø fixé

Maillage : 1 x 95 km²

0 km 200 km

∂T/∂x=0 ∂T/∂x=0

95 km

1 km

1 km

Fig. 11.1 – Maillage et conditions limites.

sées aux limites du domaine et des propriétés thermiques des divers types de roches.
Le flux de chaleur horizontal est nul au niveau des limites latérales du modèle. Les
conditions choisies aux limites consistent en un flux constant imposé à la base du mo-
dèle (qm) et en une température de surface fixée et constante (Tsurface = 0̊ C). Diverses
valeurs pour le flux mantellique (qm) ont été testées afin d’ajuster au mieux les données
thermobarométriques représentant le stade pré-Eburnéen et les stades successifs.

11.1.2 Evolution transitoire : chevauchements et érosion

L’évolution tectonique durant le stade D1 a été représentée par deux chevauche-
ments successifs (fig 9.5b et c). Dans un premier temps, une compression, principale-
ment dirigée vers l’ouest, entrâıne le chevauchement des monzogranites (10 km) et de la
moitié de l’unité sédimentaire du bassin de Birim (3 km). L’activation et le jeu de failles
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11.1 Modélisation numérique 135

majeures situées en bordure de ces deux blocs mènent à un stade intermédiaire dans
lequel les monzogranites et les sédiments ont chevauché la ceinture de roches vertes
de Kibi et la ceinture volcanique d’Ashanti, respectivement. La profondeur moyenne
d’enfouissement est estimée à environ 18 km ( 5 kbar), à la base des sédiments du
bassin de Birim, pour atteindre de telles conditions il est nécessaire de recouvrir cette
unité d’au moins 15 km de roches. Une séquence de monzogranites (10 km) et de roches
volcaniques provenant de la ceinture de Kibi (5 km) a donc été retenue pour permettre
cet épaississement (figure 9.5).

Afin de simplifier les calculs numériques, la surface de la Terre est supposée plane
pendant le chevauchement, qui est considéré comme instantané. Le choix de l’instan-
tanéité se justifie notamment par le fait que le taux d’enfouissement n’influence pas
la durée entre la fin du chevauchement et le moment où les températures maximales
sont atteintes (voir chapitre 6). Ce taux joue un rôle mineur quant à la détermina-
tion de la température maximale atteinte pendant la période de dénudation (Ruppel &
Hodges, 1994a). De plus, la profondeur à laquelle la température maximale est atteinte
dépend peu du taux d’enfouissement ou de la quantité de réchauffement syn-tectonique
(chapitre 6). Dans cette étude, il s’attache à comprendre l’état thermique après la
tectonique D1 et non l’évolution thermique syn-chevauchement, l’approche instantanée
est donc acceptable.

En raison du déséquilibre entrâıné par le chevauchement, ce stade est suivi par une
période marquée par de la surrection et de l’érosion, dont les conglomérats tarkwaiens
sont les produits. En réponse à ce déséquilibre isostatique, l’unité la plus enfouie, le
bassin sédimentaire de Birim, va être la plus affectée par la surrection et l’érosion. Le
taux d’érosion de 1 km/Ma, déduit des observations géologiques (voir chapitre 9), a été
utilisé comme référence, cependant, des taux d’érosion plus ou moins importants ont
aussi été testés (voir 11.5). Ainsi, une épaisseur de 10 km de roches est érodée pendant
les 10 Ma séparant la fin de la tectonique D1 et le début de la tectonique D2 à 2095
Ma. Dans le modèle, l’érosion débute immédiatement après l’enfouissement instantané.
eulérienne Techniquement, une approche eulérienne est utilisée pour prendre en compte
l’érosion. Celle-ci est reproduite de la façon présentée par le schéma de la figure 11.2.
Par exemple, pour un taux d’érosion équivalent à 1km/Ma, à chaque pas de temps (1
Ma), les éléments de la zone érodée sont remontés d’une distance équivalente à 1km.
Ces éléments sont supprimés et la température de 0 C̊ est imposée à leur surface.

Des tests ont permis de comparer les résultats de l’érosion calculés numériquement
à ceux de l’érosion calculés analytiquement d’après la solution de l’équation 5.9 (voir
Carslaw & Jaeger (1959), p 388).

Un schéma similaire est utilisé pour modéliser la tectonique syn-D2. Les chevau-
chements mis en place lors de cette phase touchant principalement la marge ouest des
bassins Tarkwaiens d’Ashanti sont suivis d’une phase d’érosion assez semblable à celle
rencontrée pendant la tectonique D1.
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t0 t1=t0+1 Ma t1
T=0 °C

T=0 °C

Soit

T=0 °C

1 km

Fig. 11.2 – t0 : état initial avant érosion, une température de 0 C̊ est imposée en surface.
t1 :la température initialement imposée en surface est imposée à 1 km de profondeur
et tous les éléments sont remontés de 1 km, le flux étant maintenu constant à la base.

11.2 Résultats : Pré-chevauchement

11.2.1 Cas continental

Les conditions thermobarométriques relatives à la fusion partielle des monzogra-
nites, 700̊ C à 6 kbar, sont atteintes uniquement si la quantité de chaleur à la base
de cette unité lithologique est suffisante. Ces données de pression et température per-
mettent de contraindre le régime thermique à l’état pré-chevauchement (figure 9.5a).
Différentes valeurs de flux mantellique (condition limite) ont été testées afin de trou-
ver les modèles permettant d’être en accord avec ces données thermobarométriques. De
plus, une condition supplémentaire est ajoutée, à savoir que les modèles pour lesquels la
température en base de croûte dépasse ∼ 900̊ C sont rejetés. Toutefois, selon (Ranalli,
2000), ces conditions correspondent à des températures intermédiaires à chaudes pour
le Moho et dans son étude des valeurs atteignant 930 C̊ sont proposées. De plus, pour
obtenir 700 C̊ à 23 km, pour une croûte de 30 km, ce type de condition est nécessaire.
Il est clair que la présence d’une température de ∼ 850-900 C̊ à 30 km de profondeur
régionalement (sur ∼ 200 km) serait le résultat de processus thermiques particuliers
que les modèles réalisés devraient permettre de mettre en évidence. De plus, sur le
terrain des quantités importantes de roches magmatiques sont présentes, ce qui reste
en accord avec un régime thermique relativement chaud.

Première approche : λ = constante

Dans un premier temps, des tests utilisant les valeurs moyennes mesurées pour la
conductivité thermique et la production de chaleur pour les différentes unités litholo-
giques ont été réalisés (tableau 9.2). Plusieurs calculs ont été effectués afin d’évaluer les
valeurs de flux mantellique pour lesquelles les résultats sont compatibles avec les condi-
tions thermobarométriques. En utilisant les propriétés thermiques moyennes reportées
dans le tableau 9.2, la valeur minimale du flux mantellique permettant d’obtenir une
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11.2 Résultats : Pré-chevauchement 137

température de 700̊ C à 23km est de 55 mW.m−2. Pour des valeurs plus faibles de flux
mantellique, la température nécessaire pour que la fusion partielle se produise n’est pas
atteinte à cette profondeur. L’isotherme 700̊ C est alors localisée sous la base de l’unité
de monzogranites. Inversement, si le flux mantellique possède une valeur plus impor-
tante que cette valeur minimale déduite, les températures en base de croûte seront trop
élevées (�900̊ C).

La figure 11.3a) présente le champ de température à l’état initial. Sur cette figure,
l’anomalie de température qui apparâıt à la base de la croûte sous le bassin de Birim
(bombement) est due uniquement aux propriétés thermiques des roches, le flux de
chaleur mantellique étant maintenu constant dans toute la région à cette profondeur.
Cette figure illustre aussi l’effet de réfraction thermique causé par les contrastes de
conductivité thermique entre les sédiments (λ =1.8 W.m−1.K−1) et les roches vertes
qui les entourent (λ = 2.9W.m−1.K−1). En effet, les sédiments sont plus isolants que
les roches vertes et les isothermes ont tendance à se resserrer sous les bassins.

La figure 11.3b) représente le flux de chaleur horizontal et met en évidence les
transferts de chaleur latéraux avant le chevauchement. Ce flux de chaleur horizontal
correspond au produit de la conductivité thermique et du gradient de température
horizontal. Des anomalies d’échelle crustale se concentrent au niveau des limites entre
les différentes unités lithologiques, en raison des contrastes de conductivité thermique
latéraux.

Les contrastes latéraux de production de chaleur contribuent eux aussi aux ano-
malies de transferts de chaleur latéraux, mais avec une importance moindre comparés
aux contrastes de conductivité thermique (voir section 11.5).

Actuellement, au Ghana, la valeur estimée pour le flux de chaleur en surface est
de l’ordre de 37-42 mW.m−2 (Beck & Mustonen, 1972; Lucazeau et al., 1991). Si la
valeur du flux de chaleur mantellique aux alentours de 2100 Ma n’est pas connue, il est
cependant probable que la valeur du flux de chaleur en surface ait été plus importante
à cette époque, du fait notamment d’une production de chaleur radioactive environ 1,7
fois plus élevée (voir tableau 10.2).
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La figure 11.3c) présente le flux de chaleur en surface à l’état initial. Les discon-
tinuités entre les différentes unités sont liées aux contrastes de conductivité thermique,
et sont de ce fait les plus marquées entre les unités sédimentaires et cristallines. En
moyenne, le flux surfacique dans les bassins sédimentaires possède une valeur de ∼90
mW.m−2 contre ∼105 mW.m−2 à l’aplomb des ceintures de roches vertes et ∼110
mW.m−2 au niveau des monzogranites. Il existe une diminution de l’ordre de 10 à 15
mW.m−2 au niveau des bassins, et ce, malgré le fait que le gradient géothermique soit
plus élevé dans ces zones.

Ce phénomène s’explique par la conductivité thermique plus faible des roches
sédimentaires par rapport à celle des roches cristallines en surface. Le fait que la valeur
maximale de flux de surface se situe dans la région des monzogranites est le résultat de
la combinaison entre un gradient géothermique et une conductivité thermique (λ= 3.1
W.m−1.K−1) élevés. La différence de production de chaleur élevée, 1.9 µW.m−3 pour
les monzogranites contre 0.7 µW.m−3 pour les roches vertes ainsi que l’épaisseur de
monzogranites plus importante par rapport à celle des roches vertes de Kibi (23 et 12
km respectivement) entrâınent la différence de gradient géothermique observée entre
les deux unités.

Seconde approche : λ = f(T, compaction)

En considérant, un cas plus réaliste dans lequel la conductivité thermique est
fonction de la température, et, de la compaction dans le cas des roches sédimentaires,
une démarche similaire a celle de la première approche a été adoptée.

En supposant de telles conditions, il apparâıt que le flux de chaleur mantellique
permettant de corréler les données thermobarométriques relatives à la fusion partielle
des monzogranites est de 29 mW.m−2, soit presque deux fois plus faible que pour la
première approche. La figure 11.4 a) présente le champ de température à l’état initial.
La température en base de croûte avoisine 850 C̊.

Le flux de chaleur latéral, montre des anomalies d’échelle crustale localisées au ni-
veau des limites de blocs. Ces anomalies, dont les maxima sont localisés à proximité de
la surface en bordure des bassins sédimentaires, peuvent atteindre des valeurs de 8-10
mW.m−2 (en valeur absolue). Elles sont attribuables en grande partie aux contrastes
de conductivité thermique (comme dans la première approche) entre les roches sédi-
mentaires et les roches cristallines.

En étudiant le flux de chaleur en surface,les mêmes remarques que dans l’approche
précédente peuvent être faites. Ainsi, la valeur maximale de flux en surface est détectée
au niveau de l’unité monzogranitique et sa valeur minimale correspond à la localisation
des bassins sédimentaires. Cependant, les valeurs sont plus faibles, le flux en surface
possède une valeur de l’ordre de ∼ 50-55 mW.m−2 au niveau des bassins, et de 70 à 85
mW.m−2 à l’aplomb des autres unités.
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Différences observées entre les deux approches

Température et flux mantellique
Il est intéressant de noter que dans le cas où la conductivité varie avec la température
et, pour les sédiments, en fonction de la porosité (donc de la profondeur), le flux de
chaleur mantellique nécessaire pour atteindre les conditions d’anatexie (29 mW.m−2)
reportées dans les monzogranites est plus faible que dans le cas où la conductivité est
constante (55 mW.m−2). Il existe donc une variation de l’ordre de 50 % pour la valeur
du flux mantellique déduite entre les deux cas de figures. Ceci s’explique principalement
par la baisse de conductivité thermique observée quand la température augmente (voir
chapitre A). Si λ = f(T ), les conductivités thermiques vont être plus faibles que dans le
cas où λ �= f(T ), à mesure que la profondeur augmente pour les roches cristallines, et les
roches auront un effet isolant plus marqué. En revanche, pour les roches sédimentaires,
la conductivité thermique sera plus faible dans les premiers kilomètres dans le cas où
λ = f(T ) puis la tendance s’inverse et λ est plus faible dans le cas où λ �= f(T ) (voir
figure 10.2). Ainsi, sous les bassins sédimentaires les isothermes sont plus resserrées
dans le cas λ �= f(T ) que dans le cas λ = f(T ) en raison de la faible conductivité des
sédiments (1.8 W.m−1.K−1). A la base de cette unité une différence de température
de près de 100 C̊ est observable entre les deux cas, avec des températures de 200 C̊
dans le cas λ �= f(T ) et 300 C̊ dans le cas λ = f(T ). Puis pour des profondeurs plus
importantes, la tendance s’inverse et la différence de température atteinte en base de
croûte dans les deux cas n’est plus que de l’ordre de 40-50̊ C, les isothermes étant, cette
fois ci, plus resserrées dans le cas où λ = f(T ).

Flux de chaleur horizontal
Concernant le flux de chaleur latéral, les anomalies maximales ne se situent pas aux
mêmes localisations dans les deux cas. En effet, sur la figure 11.3a) les maxima sont
localisés au niveau des points triples présents à la base des unités sédimentaires, à
l’intersection avec les roches vertes (Afema-Ashanti) et avec le socle et les roches
vertes (Ashanti-Birim). Cette localisation est principalement guidée par les contrastes
de conductivité thermique marqués entre les roches sédimentaires et les roches avoisi-
nantes et la distorsion des isothermes présentes au niveau de ces limites de blocs. Sur la
figure 11.3b), les anomalies de flux de chaleur sont aussi repérables mais elles sont si-
tuées à des profondeurs moins importantes. Cette localisation s’explique par le fait que
le maximum de contrastes de conductivité thermique se retrouve à proximité de la sur-
face et non à la base des unités sédimentaires. En revanche, la conductivité thermique
des roches vertes, elle, est maximale en surface, puis diminue quand la température
augmente, donc quand la profondeur crôıt. Le contraste maximal de conductivité ther-
mique, dans le cas où λ = f(T ) se trouve donc à proximité de la surface au niveau des
limites entre les bassins sédimentaires (λ = 1.3W.m−1.K−1) et les ceintures de roches
vertes(λ = 3.0W.m−1.K−1). Enfin, il faut noter que dans le cas où λ = f(T ), les va-
leurs du flux de chaleur latéral sont plus faibles que dans le cas où λ �= f(T ). Cette
différence de 50% environ se rapporte entre autre à la différence de flux de chaleur man-
tellique, en considérant cette valeur, les anomalies latérales sont proportionnellement
aussi importantes dans un cas que dans l’autre.
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Flux en surface
En observant la comparaison entre les valeurs de flux surfacique des deux approches(figure
11.5), il apparâıt que la flux est plus élevé, en moyenne de ∼30 à 35 mW.m−2 dans
le cas où la conductivité est constante. Cette variation s’explique notamment par la
valeur de flux mantellique plus importante de 26 mW.m−2 dans ce cas de figure. De
plus, au niveau des bassins sédimentaires, cette différence est encore plus nette en rai-
son de la différence de conductivité thermique. En effet, la valeur de la conductivité
thermique des sédiments dans la première approche est de 1.8 W.m−1.K−1 contre ∼1.3
W.m−1.K−1 quand la compaction et la température sont prises en compte.
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Fig. 11.5 – Comparaison du flux de chaleur calculé en surface entre les deux approches
considérées, c’est-à-dire dans le cas où la conductivité thermique est constante pour
chaque unité lithologique (rouge) et dans le cas où elle est fonction de la température
et de la compaction pour les roches sédimentaires (bleu).

11.2.2 Cas océanique

Comme dans le cas précédent, la condition concernant la fusion partielle des mon-
zogranites a été prise en compte. Par contre, le socle n’étant pas représenté dans ce mo-
dèle, la température en base de croûte n’est plus une donnée utilisée comme contrainte
de validation, la démarche scientifique suivie reste la même à cette différence près. Seuls
les résultats pour le cas le plus réaliste dans lequel la conductivité varie en fonction de
la température sont présentés.

Une valeur de flux mantellique de 37 mW.m−2 permet d’atteindre des températures
de 700 C̊ à la base de l’unité monzogranitique. La figure 11.6a) présente donc le
champ de température correspondant à une telle situation à l’état initial. Comparé au
cas continental, malgré un flux mantellique plus important de ∼10 mW.m−2, de façon
générale la température est plus faible, en raison de la diminution de la production de
chaleur dûe à l’absence de socle sous les unités occidentales.
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oû

te
.
b
)

F
lu

x
d
e

ch
al

eu
r

la
té
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144 Modélisation thermique

Le flux de chaleur latéral, montre une allure différente de celui du cas continental
( 11.4b) et 11.6b)). Les anomalies sont présentes au niveau des limites des unités mais
la valeur la plus élevée se situe cette fois-ci au niveau de la limite ouest du bassin de
Birim. C’est à cette endroit que le maximum de distorsion des isothermes est présent.
Le bloc de Birim possède une température plus élevée que le matériau mantellique
avoisinant, en raison, d’une production de chaleur et d’une épaisseur plus importante
comparée à celle du bloc d’Ashanti.
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Fig. 11.7 – Comparaison entre du flux de chaleur calculé en surface entre les deux
cas de figure envisagés, c’est-à-dire dans le cas continental (bleu) et dans le cas océa-
nique (rouge). Pour ces deux modèles, la conductivité thermique est fonction de la
température et de la compaction pour les roches sédimentaires.

La figure 11.7 présente une comparaison entre les flux de chaleur calculés en surface
pour les cas avec (rouge) ou sans socle (bleu). Sous les unités d’Ashanti et du bassin
d’Afema, il apparâıt que dans le cas ou le matériau mantellique remplace le socle, le flux
de chaleur est plus faible de 10 mW.m−2. Les conductivités thermiques étant les mêmes
en surface pour tous les matériaux dans les deux cas, c’est le gradient géothermique
à proximité de la surface qui est responsable de cette variation de flux. Il est plus
faible dans le cas océanique, ce qui se traduit par des isothermes moins resserrées.
Ce phénomène s’explique notamment par une valeur de production de chaleur plus
faible dans le cas océanique, le socle étant remplacé par du matériau mantellique.
Donc, malgré un flux de chaleur mantellique plus important dans le cas océanique, le
flux en surface reste plus faible de 10 mW.m−2 environ dans la région où le socle est
absent. A l’aplomb des unités situées à l’Est de la ceinture d’Ashanti, en revanche, la
différence entre les deux modèles est très faible, ce qui prouve que l’augmentation de
flux de chaleur est compensée par des transferts de chaleur latéraux, et les 8 mW.m−2

supplémentaires sont répartis dans la croûte. Au niveau d’Afema, le flux de chaleur
en surface est le plus faible, il présente une valeur de 45 mW.m−2, il reste faible au
niveau de Birim, mais est de l’ordre de 55 mW.m−2. Cette différence sous les bassins
s’expliquent par la production de chaleur plus élevée dans le domaine continental. Pour
les mêmes raisons, le flux en surface est plus faible à l’aplomb de la ceinture d’Ashanti
qu’au niveau de Kibi. Plus on se rapproche du domaine continental plus la différence
est atténuée.
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11.3 Résultats : Tectonique Eburnéenne

Lors de la phase de tectonique Eburnéenne, les résultats des modélisations doivent
corréler les données thermobarométriques suivantes :

– Dans les méta-sédiments birimiens, le faciès schiste vert moyen à supérieur a été
atteint. Cependant, le faciès amphibolite est aussi présent, localement sous forme
d’auréoles au contact des granitöıdes tardifs de bassins. Celles-ci s’accompagnent
de zones d’altération pouvant s’étendre sur près de 2 km (Pigois et al., 2003).

– Dans les roches vertes des ceintures volcaniques, de la même manière, le faciès
schistes verts moyen à supérieur a été atteint. Cependant, dans la partie Sud
de la ceinture d’Ashanti, le faciès épidote amphibolite est aussi présent de façon
extensive (John et al., 1999).

– Dans les conglomérats Tarkwaiens, un métamorphisme prograde est enregistré.
Le faciès schiste vert est atteint dans la zone de Tarkwa, et le faciès amphibolite
est rencontré dans certaines régions, avec des conditions de pression et tempé-
rature de 450 C̊ à 3.5 kbar à 600 C̊ à 5 kbar (Milesi et al., 1989; Ledru et al.,
1994b; Tunks et al., 2004).

Le stade pré-chevauchement, calculé en prenant en compte les conductivités ther-
miques et productions de chaleur moyennes présentées précédemment correspond à
l’état initial. Ensuite, pendant la phase D1, en réponse à la tectonique Eburnéenne
compressive, certaines des unités lithologiques ont été empilées (voir section 4.3 et fi-
gures 9.5 b et c). Un déséquilibre isostatique a résulté de cet empilement d’unités
menant à une surrection du bâtis et à l’érosion des roches en surface, principalement à
l’aplomb de la zone la plus épaissie (Bassin de Birim).

Enfin, lors de la phase tectonique D2, les bassins conglomératiques subissent un
écaillage et sont chevauchés par des roches plus anciennes, Archéennes ou Paléopro-
térozöıques (Ledru et al., 1994b) principalement au niveau des bordures des ceintures
volcaniques. Ainsi, sur la bordure ouest de la ceinture d’Ashanti, les conglomérats Tark-
waiens ont été enfouis à des profondeurs atteignant 10 à 15 km (Milesi et al., 1989;
Ledru et al., 1994b). Les ceintures de roches vertes et les roches tarkwaiennes ont donc
subi un métamorphisme en réponse à cet enfouissement.

11.3.1 Cas continental

Première approche : λ = constante

Le champ de température et le flux de chaleur latéral, à la fin de la phase tectonique
D1, donc, après chevauchement, surrection et érosion, sont présentés sur la figure 11.8.
L’anomalie de température présente sous le bassin de Birim est le résultat de l’érosion
qui a eu tendance a remonter les isothermes dans cette région ainsi qu’à l’effet du
chevauchement, qui lui, a réchauffé cette partie de croûte épaissie.
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Le flux de chaleur horizontal permet de comprendre les détails des mécanismes de
transferts de chaleur à faible profondeur après la tectonique D1 et la phase d’érosion-
dépôt associée, les résultats illustrent ces transferts 9 Ma après le chevauchement (soit
à ∼2096 Ma). Comparé au flux de chaleur latéral initial (figure 11.3b)), il montre
des transferts de chaleur latéraux importants (20-25 mW.m−2) localisés dans la croûte
supérieure (les valeurs maximales sont atteintes au niveau des 5 premiers kilomètres,
figure 11.8). Ces anomalies de flux sont plus marquées au niveau des limites de chaque
ceinture, et sont particulièrement importantes au niveau des bordures du bassin de
Birim, là où l’érosion a le plus perturbé les isothermes. Cependant, ces anomalies sont
aussi présentes sur les bordures est et ouest de la ceinture d’Ashanti. Les contrastes de
conductivités thermiques étant les mêmes qu’au stade initial, les anomalies ne peuvent
pas être attribuées uniquement aux effets de réfraction thermique. C’est l’histoire tecto-
nique particulière qu’a connu la région d’Ashanti qui permet d’expliquer ces anomalies
thermiques de faible profondeur : (a) avant chevauchement, les isothermes ont été re-
montées sous les bassins sédimentaires encadrant la ceinture d’Ashanti (Afema et Birim)
en réponse à l’effet isolant des sédiments frâıchement déposés, (b) le chevauchement de
ces sédiments chauds a perturbé le champ de température à faible profondeur, menant
à la distribution du flux de chaleur latéral (figure 11.8b et c) le dépôt de conglomérats
tarkwaiens isolants a permis d’augmenter une nouvelle fois cet effet.

Les chemins Pression-température

Afin de valider les résultats de la modélisation numérique relatifs à la tectonique
Eburnéenne (D1 et D2), les chemins P-T (pression-température) de diverses roches, de
la ceinture d’Ashanti et du bassin de Birim ont été étudiés.

Les chemins P-T des sédiments localisés à la base du bassin de Birim ont ainsi
été étudiés et sont reportés en figure 11.9. Les roches initialement localisées à la
base de ce bassin (à 18 km de profondeur après enfouissement), suivent un chemin
pression-température rétrograde pendant la phase d’exhumation vers la surface jusqu’à
ce qu’elles atteignent leur localisation finale à 8 km de profondeur. Les valeurs calculées
sont en accord avec les données thermobarométriques, qui suggèrent que ces roches ont
atteint des conditions de faciès schistes verts. Le chemin P-T rétrograde est représen-
tatif de la réponse thermique à l’enfouissement, avec une augmentation de température
durant les premiers millions d’années puis une diminution correspondant à la phase
d’érosion (voir section 6.1.3). Pendant cette période de dénudation, les roches sont
remontées à des niveaux crustaux moins élevés. Le décalage temporel observé (envi-
ron 4-5 Ma) entre la fin de l’intervalle de tectonique compressive et le moment où la
température maximale est atteinte est en accord avec les prédictions de England &
Richardson (1977).

De plus, dans le bassin de Birim, la température du pic métamorphique est atteinte
après 4 Ma d’érosion, soit à 2101 Ma dans le cas où λ �= f(T ). Ces résultats présentent
une bonne corrélation temporelle avec le moment du pic métamorphique régional, daté
entre 2092 ±3 et 2105±3 Ma par Oberthür et al. (1998) et à 2100 ±3 Ma par Hirdes
et al. (1996).
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Fig. 11.9 – Cas continental, première approche : Chemins pression-température suivis
par des roches situées à la base du bassin de Birim au stade initial puis enfouies par
empilement des unités lithologiques et remontées à la surface par érosion.
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La figure 11.10 illustre les chemins P-T pour les roches vertes et les sédiments
Tarkwaiens appartenant à la ceinture d’Ashanti, après le chevauchement relatif à la
tectonique D2 (10 km d’enfouissement sur la bordure ouest) pendant la phase d’ex-
humation. Les roches vertes, situées initialement à 5 km de profondeur, sont, dans
un premier temps enfouies à 12 km pendant D1, puis à une profondeur de 22 km en
réponse au chevauchement syn-D2. Les roches tarkwaiennes les recouvrant subissent
uniquement l’enfouissement syn-D2. Le chemin P-T pour les roches situées à la base
du groupe du Kawéré est présenté. Ces roches, à la fin de la phase D1 sont localisées à 4
km de profondeur puis enfouies à 14 km. Les roches vertes atteignent le faciès épidote-
amphibolite (500 C̊-5,3 kbar) alors que les roches tarkwaiennes, plus superficielles
atteignent des conditions P-T correspondant au faciès schistes vertes (350 C̊-3,2 kbar).
Les conditions relatives aux conglomérats tarkwaiens sont une peu faibles et semblent
suggérer que l’enfouissement est soit plus important, soit que l’écaillage, ici, non pris en
compte joue un rôle majeur, soit, enfin, qu’il existe une contribution magmatique non
négigeable. Cette contribution pourrait être corréler à l’épisode de plutonisme tardif
aux alentours de 2100-2090 Ma. Les résultats pour une enfouissement de 15 km (borne
maximale) sont donc aussi présentées sur la figure 11.10 (chemins P-T traits pleins). Ils
illustrent le fait qu’avec une telle profondeur d’enfouissement il est plus aisé d’atteindre
des conditions proches des données thermobarométriques dans les conglomérats.

Seconde approche : λ = f(T, compaction)

Les résultats de la seconde approche sont assez semblables à ceux obtenus en
prenant une conductivité constante pour chaque lithologie (première approche). Le
champ de température et le flux de chaleur horizontal, à la fin de la tectonique D1,
sont présentés sur la figure 11.11. Comme dans la première approche, la zone où
l’anomalie de température est la plus forte correspond à l’emplacement du bassin de
Birim. Cependant dans cette approche, les perturbations thermiques dues à l’érosion
et au chevauchement mettent plus de temps à se dissiper en raison d’une diffusivité
thermique plus faible. Les températures, au moment du pic thermique, sont plus faibles
et sont atteintes plus tardivement. Par exemple la température maximale pour les
sédiments du bassin de Birim dans la première approche est de 425 C̊ alors qu’elle
n’est plus que de 360 C̊ dans la seconde, ce phénomène sera détaillé dans la section
section 11.5.

Dans les sédiments du bassin de Birim, le pic métamorphique correspond à des
conditions de pression et température de 360 C̊-3,6 kbar, de telles conditions sont en
accord avec un faciès métamorphique de type schiste vert moyen (figure 11.12). La
contribution magmatique liée aux intrusions tardives de bassins n’a pas été prise en
compte et peut expliquer l’absence d’un degré métamorphique plus élevé, comme c’est
le cas au niveau des auréoles de contact.
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Fig. 11.10 – Cas continental, première approche : Chemins pression-température suivis
par des roches vertes et des conglomérats de la ceinture d’Ashanti, elles sont situées
initialement (après D1) à 12 km et 4 km de profondeur respectivement. Les chemins
sont tracés pour des roches subissant un enfouissement de 10 km (pointillés) et 15 km
(traits pleins), et remontées vers la surface pendant l’exhumation.
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2
0

0

.
−

−

1
0
0

1
0
0

1
0
0

2
0

0
2

0
0

2
0
0

3
0

0
3

0
0

3
0

0

4
0

0

4
0
0

4
0
0

5
0
0

5
0
0

5
0
0

6
0

0
6
0
0

6
0

0

7
0
0

7
0
0

7
0

0

8
0

0
8
0
0

8
0
0

9

9
0
0

T
S

G

T
S

G

G
S

B

T G M
a
n

te
a
u

T M

2
0
0

4
0
0

6
0
0

8
0
0

1
8

0
2

0
0

T
S

G

T
S

G

G
S

T G

T M

−
2
0

−
1
0

01
0

2
0

2
0

3
0

4
0

5
0

6
0

7
0

8
0

9
0

1
0

0

0

1
0

2
0

T
S

G

0
2

0
4

0
6

0
8

0
1

0
0

1
2

0
1

4
0

1
6

0
1

8
0

0

1
0

2
0

3
0

0
2

0
4

0
6

0
8

0
1

0
0

1
2

0
1

4
0

1
6

0

0

1
0

2
0

3
0

B

T S G

G S

A
p

rè
s 

ér
o

si
o

n
 e

t 
d

ép
ô

t,
 t

:2
0

9
6

 M
a

Température (° C)
Flux de chaleur

horizontal (mW.m-2)

A
fe

m
a
  
  
  
  
  
  
  
A

sh
a
n

ti
  
  
  
  
  
  
  
  
  
B

ir
im

  
  
  
  
  
  
  
  
K

ib
i 

  
  
  
  
  
 M

o
n

zo
g
ra

n
it

es

a
)

b
)

c)

M
a
n

te
a
u

M
M

M

B

F
i
g
.

11
.1

1
–

C
as

co
n
ti

n
en

ta
l,

d
eu

x
iè
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Fig. 11.12 – Cas continental, deuxième approche : Chemins pression-température suivis
par des roches situées à la base du bassin de Birim au stade initial puis enfouies par
empilement des unités lithologiques et remontées à la surface par érosion.

Les chemins P-T pour les roches vertes et les sédiments tarkwaiens sont présentés
sur la figure 11.13. Quand l’enfouissement résultant de la tectonique D2 est de 10 km
(pointillés), les conditions de pic métamorphique, aussi bien dans les roches vertes que
dans les conglomérats tarkwaiens sont trop faibles comparées aux données de terrain.
En revanche, en augmentant l’enfouissement à une valeur de 15 km (traits pleins),
alors les conditions se rapprochent des données thermobarométriques. Dans ce cas, le
faciès épidote-amphibolite (500 C̊-6 kbar) est atteint dans les roches vertes et le faciès
schistes verts dans les roches Tarkwaiennes (350 C̊-4 kbar). Ces conditions demeurent
un peu faibles pour les températures par rapport aux conditions thermobarométriques
et comme dans la première approche certaines contributions supplémentaires au che-
vauchement doivent être invoquées.

En conclusion, dans le cas continental, tous les chemins P-T tendent à corréler
les données thermobarométriques, aussi bien pendant la phase tectonique D1 que pen-
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Fig. 11.13 – Cas continental, deuxième approche : Chemins pression-température suivis
par des roches vertes et des conglomérats de la ceinture d’Ashanti, elles sont situées
initialement (après D1) à 12 km et 4 km de profondeur respectivement. Les chemins
sont tracés pour des roches subissant un enfouissement de 10 km (pointillés) et 15 km
(traits pleins), et remontées vers la surface pendant l’exhumation.
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dant D2. Les températures sont un peu faibles, mais peuvent résulter de l’absence de
composante magmatique dans les modèles présentés dans cette étude. Il faut noter que
certains auteurs ajoutent la présence de chevauchements sur la bordure Est de la cein-
ture d’Ashanti (Allibone, Teasdale, et al., 2002; Allibone, McCuaig, et al., 2002). Lors
de cette étude ces chevauchements (supposés syn-D2) n’ont pas été pris en compte car
les données thermobarométriques permettant de contraindre leur magnitude ne sont
pas disponibles. Ils pourraient néanmoins avoir apporté une contribution non négli-
geable au métamorphisme enregistré dans les roches vertes au Sud-Est de la ceinture
d’Ashanti.

11.3.2 Cas océanique

Le champ de température et le flux de chaleur horizontal se rapportant à l’état
final de la tectonique D1 (t=2096 Ma) sont illustrés figure 11.14.

La zone demeurant la plus chaude reste celle se rapportant à l’unité des monzogra-
nites, ce phénomène se justifie par un gradient géothermique plus élevé. Le contraste de
production de chaleur avec les roches vertes de la ceinture de Kibi est de 1.2 µW.m−3,
ce qui peut expliquer en partie cette différence de gradient. Dans cette zone ce ne sont
donc plus les contrastes de conductivité thermique mais les contrastes de production
de chaleur qui expliquent l’allure des isothermes (resserrées).
Comparé aux cas continentaux, les anomalies de flux de chaleur horizontal au niveau
de la bordure Ouest de la ceinture d’Ashanti ont complètement disparu. Les isothermes
sont donc quasiment planes à la fin de la tectonique D1, pour ce cas de figure, dans cette
zone, les bordures ne sont donc plus le siège de phénomènes de réfraction thermique.
En revanche, l’effet de l’érosion est toujours visible au niveau de la bordure Est.

Le chemin pression-température des roches situées à la base du bassin de Birim
(figure 11.15), possède une allure similaire à celui calculé dans le cas continental, et les
conditions de pic métamorphique sont de 335 C̊-3,6 kbar. Cette similitude s’explique
par le fait que dans la région du bassin Birim, la structure de la croûte n’est pas
modifiée. En revanche, ce résultat montre que le modèle 2D permet aussi de mettre
en évidence les transferts de chaleur latéraux puisque malgré un flux mantellique plus
important, le pic thermique est un peu moins élevé dans le cas océanique, en raison du
remplacement du socle par du matériau mantellique à l’Ouest.

Comme dans le cas continental, les chemins pression-température pour les roches
de la ceinture d’Ashanti (roches vertes et conglomérats Tarkwaiens) ont été calculés et
sont représentés sur la figure 11.15. Dans le cas océanique, les températures données
au moment du pic thermique (210 et 330 C̊ dans les conglomérats et pour les roches
vertes respectivement) pour les deux types de roches sont bien en deçà des valeurs
estimées par les études thermobarométriques. En conséquence, les résultats du modèle
océanique proposé ne sont pas en accord avec les données et sont rejetés.
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Fig. 11.15 – Cas océanique : Chemins pression-température suivis par des roches situées
à la base du bassin de Birim au stade initial puis enfouies par empilement des unités
lithologiques et remontées à la surface par érosion.
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Fig. 11.16 – Cas océanique : Chemins pression-température suivis par des roches vertes
et des conglomérats de la ceinture d’Ashanti, elles sont situées initialement (après D1)
à 12 km et 4 km de profondeur respectivement. Les chemins sont tracés pour des roches
subissant un enfouissement de 10 km (pointillés) et 15 km (traits pleins), et remonter
vers la surface pendant l’exhumation.
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11.4 Calage temporel des minéralisations, du mag-

matisme et du métamorphisme

Stüwe (1998) ont tenté de mettre en évidence les relations temporelles entres méta-
morphisme, magmatisme et minéralisations. Ces auteurs ont montré que les gisements
orogéniques dans les ceintures de roches vertes se mettent en place post-pic métamor-
phique alors que les terrains qui les encaissent connaissent une phase de métamorphisme
rétrograde. Il semble qu’un décalage entre les moments respectifs du pic métamorphique
à différents niveaux crustaux peut être observé dans certaines provinces minéralisées.
En se basant sur le fait que la croûte supérieure subit un métamorphisme plus pré-
coce et largement contemporain de la tectonique comparée à la croûte inférieure, qui
elle, subit un métamorphisme plus tardif. Ce diachronisme serait capable de produire
de larges volumes de fluides résultant de la dévolatilisation de la croûte inférieure et
post-datant le métamorphisme à faible profondeur. Ce qui peut expliquer les événe-
ments tardifs d’infiltration de fluides post-métamorphiques dans les roches subissant
un métamorphisme rétrograde à plus faible profondeur.

D’après Hirdes et al. (1996) l’âge métamorphisme régional est en accord avec l’âge
des granites tardifs de bassins.

Les chemins pression-température présentés pour les roches vertes et les conglo-
mérats Tarkwaiens de la ceinture d’Ashanti permettent de mettre en évidence deux
phénomènes relatifs à l’enfouissement, 1) le degré de métamorphisme et fonction de du
niveau crustal initial, et 2) le pic métamorphique est atteint à des moments différents
pour différents niveaux crustaux. En effet, d’après les modèles, le pic thermique dans
les conglomérats se produit 4 Ma après le chevauchement alors qu’il est atteint après 5
Ma dans les roches vertes, plus profondes.

11.5 Sensibilité aux paramètres

Le régime thermique de la croûte est contrôlé par les conditions limites (i.e. le flux
de chaleur mantellique dans cette étude) et les propriétés thermiques des roches. Afin
de contraindre les résultats concernant les valeurs du flux de chaleur mantellique, les
effets des variations (et incertitudes) sur la conductivité thermique et la production
de chaleur ont été étudiés. De plus, la sensibilité du modèle à divers paramètres (taux
d’érosion, diffusivité thermique etc.) a été testée.
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11.5.1 Paramètres thermiques

Influence de la conductivité thermique

Les valeurs extrêmes de conductivité thermique ont été utilisées pour tester la
sensibilité du modèle. Si les valeurs minimales de conductivité thermique sont utilisées
pour tous les types de roches (valeurs moyennes moins l’écart type), alors, d’une manière
générale, la température est plus élevée que dans le cas moyen en raison d’un effet isolant
plus marqué. Dans le cas où la conductivité est constante pour chaque lithologie, une
valeur de 43 mW.m−2 pour le flux mantellique est suffisante pour satisfaire les conditions
thermobarométriques. A l’opposé, si les valeurs maximales de conductivité thermique
sont prises en compte dans les calculs, alors un flux de chaleur mantellique de 70
mW.m−2 est nécessaire pour être en accord avec les conditions thermobarométriques
avant et après chevauchement. Si la conductivité thermique varie en fonction de la
température et pour les sédiments, en fonction de la profondeur, ce qui correspond au
cas réaliste, alors les valeurs extrêmes de flux de chaleur seront de 20 mW.m−2 et 40
mW.m−2.

Influence de la production de chaleur

Des tests ont aussi été réalisés pour contraindre l’influence de la production de
chaleur. Quand les valeurs maximales de production de chaleur sont considérées pour
tous les types de roches, dans le cas où la conductivité est constante pour chaque li-
thologie, une valeur de 42 mW.m−2 pour le flux de chaleur mantellique est nécessaire
pour corréler les conditions thermobarométriques. Cette valeur est beaucoup plus élevée
quand les productions de chaleur minimales sont prises, puisque qm doit atteindre 75
mW.m−2. Augmenter la production de chaleur des monzogranites à leur valeur maxi-
male (2.7 µW.m−3) permet d’atteindre des températures plus élevées dans cette unité
de roches, sans pour autant modifier de façon dramatique la température en base de
croûte. En prenant en compte la variation de la conductivité thermique en fonction
de la température et de la profondeur, la valeur limite pour le flux de chaleur, dans le
cas où les productions de chaleur sont maximales est de 14 mW.m−2. En considérant
les valeurs minimales de production de chaleur, les températures sont trop faibles pour
être en accord avec les données thermobarométriques, ces modèles ont donc été rejetés.

En combinant les effets de production de chaleur maximale et de conductivité
thermique minimale, 3 mW.m−2 est le flux de chaleur mantellique minimal nécessaire
pour être en accord avec les données thermobarométriques, si λ=f(T). Sachant que les
estimations actuelles de flux de chaleur minimal sous les régions Archéennes donnent
une valeur de flux de l’ordre de 10 mW.m−2 (Pinet & Jaupart, 1987; Pinet et al., 1991),
une valeur de flux mantellique de 3 mW.m−2 au Paléoprotérzöıque est incohérente et
les résultats de ce modèle sont donc rejetés.

Les tests utilisant les productions de chaleur minimales et les valeurs maximales
de conductivité thermique présentent des solutions en désaccord avec les données ther-
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mobarométriques dans les deux cas de figure, et ont donc été rejetés.

La valeur du flux de chaleur horizontal dépend elle aussi des valeurs des propriétés
thermiques. En effet, les contrastes de conductivité thermique sont les paramètres les
plus déterminants pour la présence d’anomalies de flux de chaleur latéral. La contri-
bution des contrastes latéraux de production de chaleur a été estimée, dans le cas où
λ �=f(T). Premièrement, en prenant une conductivité thermique de 2.9 W.m−1.K−1 pour
tous les types de roches, les effets des contrastes latéraux de conductivité thermique
sont annihilés. Dans ce cas de figure, les valeurs du flux latéral décroissent dramatique-
ment comparé au cas standard, et une valeur maximale de seulement 6 mW.m−2, qui
est donc dûe aux seuls contrastes de production de chaleur, est observée. Deuxième-
ment, quand les incertitudes concernant la production de chaleur sont considérées, et
que les contrastes entre les unités sont maximisés (e.g. production de chaleur minimale
pour les sédiments et maximale pour les roches vertes), les anomalies de flux latéral
sont modifiées par un facteur inférieur à 25%.

Influence de la diffusivité thermique
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Fig. 11.17 – Chemins pression-température pour une roche située à la base du Bassin
de Birim, sa profondeur initiale après enfouissement est de 18 km puis la roche est
remontée vers la surface par érosion jusqu’à une profondeur finale de 5 km. La diffusivité
thermique varie entre 5.10−7, 10−6 et 2.10−6 m2.s−1. Le symbole ◦ marque les pas de
temps, tous les 1 Ma.
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Il est intéressant de noter la différence entre les moments du pic métamorphique
dans les sédiments Birimiens pour les deux approches. Quand λ �= f(T ) le pic est
atteint après 4 Ma d’érosion alors que dans le cas où λ = f(T ), il est atteint 5 Ma
après. Le décalage temporel observé entre les deux cas de figure est le résultat d’une
plus faible diffusivité thermique dans le cas où les propriétés thermiques varient en
fonction de la température. En effet, dans le cas où λ = f(T ), le paramètre �Cp varie
aussi en fonction de la température, ce produit augmente à mesure que la tempéra-
ture augmente, contrairement à la conductivité. La diffusivité thermique étant défini
par :λ/�Cp, ce paramètre décrôıt lorsque la température augmente et ceci de façon plus
rapide que la conductivité thermique. Plus la diffusivité thermique est faible, plus les
anomalies de température prennent du temps à se diffuser, ce qui explique que le pic
du métamorphisme soit rencontré plus tardivement dans le cas ou les propriétés sont
fonction de T.

L’influence de la diffusivité thermique peut aussi être démontrée en prenant un
exemple simple. En gardant une conductivité thermique constante pour chaque litholo-
gie, la valeur de la diffusivité thermique peut être modifiée en faisant varier le produit
�Cp. Si celui-ci augmente, la diffusivité thermique va diminuer, et inversement dimi-
nuer �Cp aura pour effet d’augmenter κ. Le cas moyen, où la conductivité n’est pas une
fonction de la température a donc été choisi pour réaliser quelques tests en multipliant
ou en divisant par deux la valeur de κ. Pour le cas moyen présenté précédemment, la
valeur de la diffusivité thermique était de 10−6 m2.s−1, dans les cas extrêmes où �Cp

est multiplié ou divisé par un facteur 2, elle prend donc les valeurs de 5.10−7 m2.s−1 et
2.10−6 m2.s−1. La figure 11.17 présente les chemins pression- température suivis par les
roches sédimentaires du bassin de Birim pour ces trois valeur de κ. Il apparâıt que plus
la diffusivité thermique est faible, plus le pic de température est atteint tardivement et
plus la température au moment de celui-ci est faible.

L’incertitude résultant de la variation de diffusivité d’un facteur 2, est de l’ordre
de ±65 C̊-0,75 kbar. Cette incertitude s’inscrit dans la barre d’erreur des données
thermobarométriques et ce paramètre n’est donc pas un facteur discriminant pour la
construction des modèles, du moins s’il varie entre 5.10−7 et 2.10−6 m2.s−1, ce qui est
raisonnable pour la plupart des roches.

11.5.2 Influence du taux d’érosion

Le taux d’érosion a une influence sur l’allure des chemins pression-température
post-chevauchement suivis par les roches du Bassin de Birim comme l’illustre la figure
11.18. Plus l’érosion est lente, plus la température maximale est élevée, ainsi que la
pression à laquelle celle-ci est atteinte. De plus, plus le taux d’érosion est faible, plus la
température maximale est atteinte tardivement. En effet, les perturbations thermiques
résultant du chevauchement auront plus de temps pour se diffuser et la température
atteinte sera donc plus élevée.

De la même façon que pour la diffusivité thermique, l’incertitude résultant de la
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variation du taux d’érosion d’un facteur 2, est de l’ordre de ±50 C̊-0,8 kbar. Le taux
d’érosion n’est donc pas non plus un paramètre discriminant pour la construction des
modèles, si il varie entre 1 km/2Ma et 2 km/Ma.
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Fig. 11.18 – Chemins pression-température pour une roche située à la base du Bassin
de Birim. La localisation initiale correspond à un enfouissement à une profondeur de
18 km puis la roche est remontée vers la surface par érosion à des taux de 1 km/Ma
(modèle moyen), 2 km/Ma (érosion double) et 1 km/2Ma (érosion lente). Les symboles
marquent les pas de temps, tous les 1 Ma dans le cas moyen (◦) et érosion de 2 km/Ma
(�), et, tous les 2 Ma dans le cas où le taux d’érosion est de 1 km/2Ma (∗).

11.6 Tableau récapitulatif

Le tableau 11.1 présente un récapitulatif des différents tests effectués pour les trois
cas étudiés, à savoir les deux approches du cas continental et le cas océanique. Il donne
ainsi les valeurs de la température maximale atteinte à 23 km dans les monzogranites,
la température maximale en base de croûte à l’état initial, les conditions de pression
et température aux moments du pic métamorphique dans les sédiments du bassin de
Birim, dans les roches vertes d’Ashanti et dans les conglomérats tarkwaiens.
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Chapitre 12

Discussion

L’évolution du régime thermique du Sud Ghana de 2130 à 2086 Ma donne des
indications sur l’état thermique régional de la croûte avant les épisodes de minéralisation
majeurs qui ont mené à la mise en place des dépôts d’or orogéniques géants de la ceinture
d’Ashanti.

La modélisation thermique des processus tectoniques et de surface en utilisant les
paramètres thermiques adéquats a permis d’approcher les conditions thermobaromé-
triques reportées dans la littérature pour cette région. Ainsi, des conditions de faciès
schiste vert sont atteintes pour les roches des ceintures volcaniques et pour les sédiments
du bassin de Birim et les roches conglomératiques tarkwaiennes atteignent un faciès de
type schiste vert moyen à supérieur. Ces résultats sont cohérents avec les conditions du
pic métamorphique régional indiquées par des études précédentes (Milesi et al., 1989;
Kleinschrot et al., 1993; Ledru et al., 1994b; Hirdes et al., 1996; Oberthür et al., 1998;
John et al., 1999; Klemd et al., 2002). Il faut toutefois noter que les températures calcu-
lées sont un peu plus faibles que celles des données de terrain, cette différence pourrait
résulter d’un apport de chaleur supplémentaire dû au magmatisme tardi-orogénique
(vers 2100- 2090 Ma) qui n’a pas été pris en compte lors de cette étude.

D’après les résultats de la première approche, qui représente le cas le plus simple,
où la conductivité thermique ne varie pas en fonction de la température, les valeurs de
flux de chaleur mantellique nécessaires pour satisfaire les données thermobarométriques
varient entre 25 mW.m−2 et 75 mW.m−2, la valeur la plus probable correspondant à
55 mW.m−2.

La deuxième approche adoptée, a permis de prendre en compte les variations des
paramètres thermiques en fonction de la température pour tous les types de roches, et
d’y ajouter l’effet de la compaction pour les roches sédimentaires. Dans ce cas de figure,
les résultats présentent des valeurs de flux mantellique plus faibles pour satisfaire les
données thermobarométriques. Ainsi, les valeurs de flux proposées s’échelonnent entre
12 et 40 mW.m−2, 29 mW.m−2 étant la valeur obtenue lorsque les paramètres ther-
miques moyens sont pris en compte. L’écart entre ce flux calculé et la valeur actuelle
est donc moins important que pour la première approche (environ un tiers), avec une
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différence se réduisant à environ 50%. Le fait de prendre une conductivité variable avec
la compaction (pour les roches sédimentaires et conglomératiques) et avec la tempé-
rature tend donc à diminuer la valeur du flux mantellique nécessaire pour satisfaire
les données thermobarométriques. En prenant une telle dépendance, la conductivité
diminue quand la température augmente jusqu’à environ 800 C̊ puis elle a tendance a
augmenter de nouveau dans le manteau, en raison de la dominance de la composante
radiative. Cette diminution se marque par un effet isolant et donc une augmentation
de température par rapport au cas où la conductivité ne dépend pas de T, pour une
valeur de flux identique. De plus, dans ce cas de figure la diffusivité thermique va elle
même subir une décroissance en fonction de la température, ce qui se marque par des
temps de dissipation plus longs pour les perturbations thermiques engendrées par les
chevauchements et des températures de pic thermique un peu plus faibles et atteintes
plus tardivement. A l’inverse, une diminution du taux d’érosion permettra d’augmenter
les températures maximales.

La différence entre la valeur actuelle du flux mesurée au Ghana et celle obtenue par
les simulations pourrait être liée à des perturbations thermiques profondes auxquelles il
faut ajouter l’effet de la diminution de la production de chaleur. En effet, l’ouverture des
bassins sédimentaires pendant les premiers stades de la tectonique D1, qui n’a pas été
prise en compte dans les modèles, pourrait être mise en relation avec une augmentation
régionale du flux de chaleur mantellique. De plus, l’hypothèse d’un panache mantel-
lique présent sous cette partie de l’Afrique de l’Ouest à l’époque des minéralisations
a été évoquée (Milesi, pers. com., 2004), ce qui corroborerait l’apport de chaleur plus
important en base de croûte. L’arrivée du panache pourrait, entre autres, expliquer la
présence de fusion précoce (pré-D1) dans les monzogranites et justifier l’évolution tecto-
nique de la région qui présente une alternance entre des stades compressifs et extensifs
(Burov & Guillou-Frottier (2005),Milesi, com.pers., 2005 ;). Cependant, en considérant
des valeurs de flux de chaleur actuelles, une valeur de ∼30 mW.m−2 ne représente pas
une augmentation dramatique du flux de chaleur subcontinental, et le phénomène de
’mantle overturning ’ proposé par Condie et al. (2000); Goldfarb et al. (2001) pourrait
ne pas être aussi catastrophique que pensé. En effet, même quand un large panache
mantellique est installé à la base de la lithosphère continentale n’induisent pas néces-
sairement des augmentations marquées du flux de chaleur mantellique (Lenardic et al.
(2000)), une fois le régime permanent atteint. Si les super-événements dans le manteau
sont en relation avec des processus profonds anormaux, tels que des super-panaches,
alors les signatures thermiques associées n’impliquent pas nécessairement de fortes mo-
difications des valeurs du flux de chaleur mantellique.

Les résultats des modèles à l’état initial indiquent qu’aux limites entre les unités
sédimentaires et les ceintures volcaniques le régime thermique est singulier, et des ano-
malies de températures sont présentes. La localisation des anomalies de flux de chaleur
horizontal aux niveaux des bordures des bassins sédimentaires cöıncide avec les zones
de déformation principale où les failles majeures sont présentes. Les marges des bassins
sédimentaires semblent être le siège de processus thermiques particuliers capables d’in-
fluencer le régime mécanique de la croûte et de ce fait la localisation des déformations,
ce phénomène a aussi été souligné par (Sandiford et al., 2003).
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Les résultats indiquent aussi la présence d’anomalies de flux de chaleur latéral
atteignant ∼10 mW.m−2, principalement concentrées au niveau des limites entre les
ceintures et notamment sur les flancs est et ouest de la ceinture d’Ashanti. L’association
de telles anomalies avec des fractures pourrait être un phénomène d’importance pour les
événements minéralisateurs, en favorisant les circulations de fluides localement. En effet,
des études de terrain ont mis en évidence la répartition hétérogène de la déformation
partitionnée et la concentration importante des écoulements de fluides à de faibles
profondeurs, qui pourraient être un résultat partiel de telles anomalies de transferts
de chaleur latéraux. La corrélation entre la localisation de ces anomalies sur les flancs
de la ceinture d’Ashanti et la localisation des gisements d’or majeurs est un résultat
encourageant.

Le cas océanique traité, pour lequel à l’ouest du bassin de Birim, le socle est
remplacé par du matériau mantellique, ne permet pas de corréler les données thermo-
barométriques. Les températures relatives au pic thermique dans les roches vertes et
dans les conglomérats tarkwaiens sont bien en deçà de celle fournies par les études
précédentes. Il semble donc que les modèles incluant une croûte continentale partout
soient plus réalistes. Cependant, le modèle océanique est peut-être trop simpliste pour
trancher entre les différentes hypothèses, de par sa géométrie. Il se pourrait qu’à la tran-
sition entre les domaines continentaux et océaniques les valeurs de flux mantellique ne
soient pas constantes, comme actuellement sous le bassin du Congo (Lucazeau et al.,
2004), au quel cas, il faudrait imposer un flux de chaleur variable selon la localisation.

Bien que cette première partie de l’étude ne prenne pas en compte les circulations
de fluides dans la croûte supérieure, paramètre critique pour les processus de minéralisa-
tion, c’est une étape initiale nécessaire pour la compréhension de l’évolution thermique
à l’échelle de la région. La 4eme partie, présente la deuxième étape de modélisation, à
une échelle plus locale, et dans laquelle les écoulements de fluide sont intégrés. Cette
deuxième modélisation s’attaque plus précisément aux processus de minéralisation.
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Chapitre 13

Introduction

Dans la troisième partie de cette thèse, l’évolution thermique de la croûte du
Ghana, en réponse aux premières phases tectoniques Eburnéennes, a été examinée à
l’échelle régionale. Cette étape a mis en évidence les relations entre la tectonique, le
régime thermique et le métamorphisme des terrains birimiens, et a permis d’estimer le
flux mantellique à la base de la croûte. La modélisation développée dans la présente
partie est, quant à elle, focalisée sur la période de minéralisation, à une échelle plus
locale et s’intéresse aux phénomènes influençant les processus de minéralisations (les
circulations de fluides hydrothermaux, processus d’altération des roches, champ de
température). Elle se place à un stade tardi-orogénique, après la tectonique décrochante,
donc après la mise en place des accidents structuraux majeurs.

L’écoulement de fluides dans les roches perméables de la croûte terrestre supérieure
est un phénomène complexe, tant du point de vue de la physique que de celui des phéno-
mènes chimiques associés. Si le nombre de Rayleigh relatif au gradient de température
vertical dans la croûte terrestre excède une valeur critique, Rac, alors de la convection
naturelle se développera dans certaines couches. L’écoulement de fluides résultant de
cette convection naturelle peut permettre (1) la dissolution de minéraux solubles en
certains endroits de la région et (2) leur transport vers une autre région avec possibilité
de précipitation si les conditions adéquates sont réunies. Les circulations permettent
donc la dissolution d’espèces ou leur précipitation en fonction de paramètres clés tels
que le gradient de température et la vitesse d’écoulement.

Cette partie s’intéresse aux circulations hydrothermales présentes au voisinage des
zones minéralisées, à travers l’étude de cas synthétiques correspondant à des modèles
simplifiés de situations limites applicables au Ghana. Dans la zone d’Ashanti, il est
probable que plusieurs facteurs influencent les circulations de fluides. En particulier,
la présence d’une zone faillée de 10 km de large sur 250 km de long, présentant un
gradient de perméabilité de l’ouest vers l’est devrait jouer un rôle majeur sur les écou-
lements de fluides. De la même manière les bassins sédimentaires et conglomératiques
représentent des couches favorables à la présence de circulations de fluides. Enfin, des
intrusions magmatiques reportées dans cette région ont pu, elles aussi, exercer une in-

171



172 Introduction

fluence sur les écoulements des fluides hydrothermaux. Afin de quantifier les effets de
chacun de ces facteurs, plusieurs cas sont présentés. Ces modèles permettent de dégager
des grandes règles de comportement et de comprendre les conditions dans lesquelles la
convection hydrothermale peut se développer dans ces contextes particuliers. Dans le
cas des modèles thermiques régionaux purement conductifs, les transferts de chaleur
sont 2D (3eme partie). Néanmoins, dès que des circulations de fluides sont considérées,
en présence d’une zone de faille 3D, sous certaines conditions, les écoulements sont
aussi 3D. Des modèles 2D ont donc été réalisés pour quantifier et séparer les effets
des paramètres sur les circulations hydrothermales. Puis des cas synthétiques 3D ont
été modélisés et comparés aux cas 2D afin de mettre en évidence l’influence de l’ajout
d’une dimension supplémentaire.
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Chapitre 14

Les minéralisations mésothermales
orogéniques
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14.1 Tectonique et circulations de fluides hydro-

thermaux

Les gisements d’or mésothermaux sont généralement tardi-orogéniques et se loca-
lisent majoritairement à proximité de grands accidents structuraux créés lors des phases
de tectonique décrochante. Dans ces contextes, la formation des veines minéralisées est
communément reliée à la réactivation de zones de failles ou de zones de cisaillement
formées précocement (Groves et al., 2000).

Les failles et zones de cisaillement d’échelle crustale exercent le contrôle le plus
important sur la localisation des gisements aurifères. Dans la plupart des terrains, les
failles et les zones de cisaillement de “premier ordre” semblent avoir concentré l’écou-
lement des fluides à l’échelle régionale. Le veines aurifères se trouvent à proximité de
ces zones de failles, et sont mises en place dans des cisaillements subordonnés et dans
des fractures en tension de“troisième ordre”pendant les derniers stades de déformation
(Groves et al., 1998). Il apparâıt que la distance par rapport aux failles majeures est
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fortement corrélée à la taille et à la présence de gisement (figure 14.1). Les gisements
sont non seulement plus nombreux à proximité des failles majeures, mais en plus sont
de taille plus importante. Tous les gisements importants se situent à moins de 5 km
des zones de failles majeures.
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Fig. 14.1 – Proportion de gisements orogéniques par rapport à la distance aux failles
majeures, pour les gisements de petite taille (bleu) et les gros gisements (vert), exemple
des terrains de Kalgoorlie en Australie (Groves et al., 2000).

14.2 Les mécanismes de précipitation

L’or des gisements orogéniques est précipité à partir de fluides hydrothermaux mi-
néralisés, en réponse à des changements de conditions physico-chimiques du fluide sur
le lieu de piègeage. Ces changements spécifiques de la chimie du fluide minéralisateur
peuvent résulter de divers facteurs (Mikucki, 1998) : 1) un refroidissement des fluides
adiabatique et conductif, 2) une interaction avec les roches encaissantes, 3) une sépara-
tion de phase en réponse à une décompression synchrone à la remontée ou à l’ébullition
du fluide ou 4) le mélange du fluide minéralisateur avec un autre fluide. Chacun de ces
mécanismes a été invoqué pour expliquer le dépôt des gisements d’or de type orogénique
à un moment ou à un autre.

Dans cette partie, les variations de température le long des chemins d’écoulement
du fluide ont été examinées.
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14.3 Les conditions de pression et température

Les dépôts se forment pendant des processus de déformation en transpression ou
en compression. Ces gisements occupent une gamme de profondeur unique pour les
gisements hydrothermaux, avec un dépôt de l’or à des profondeurs s’échelonnant de 15-
20 km de profondeur jusqu’à 2-3 km de la surface. Les dépôts de types mésothermaux
étant formés à des profondeurs variant de 5 à 15 km environ.

Les conditions de pression et de température concernant la mise en place des
veines aurifères dans les contextes mésothermaux sont concentrées entre 1 et 3 kar et
250-350̊ C.

14.4 Solubilité de l’or

La solubilité de l’or est fonction, entre autres, de la température, de la pression,
de la composition du fluide hôte et du pH. Cependant, la pression, si elle ne s’accom-
pagne pas de séparation de phases n’aura que peu d’effet sur la solubilité. Pour des
fluides sulfurés, comme c’est le cas majoritairement à Ashanti, une augmentation de
température se traduit par une hausse de la solubilité de l’or, dans une certaine gamme
de température ; pour exemple, la concentration d’équibilibre de l’or déduite de lois
expérimentales, pour un tampon pyrite-pyrrhotite (Shenberger & Barnes, 1989), est
donnée sur la figure 14.2. Le refroidissement affecte l’équilibre et peut indirectement
entrâıner le dépôt de l’or. Le refroidissement est un mécanisme important invoqué pour
le dépôt des minéraux. La prise en compte du seul paramètre de température pour
expliquer le dépôt n’est cependant pas suffisante, car à en croire Mikucki (1998) les
baisses de température seront à l’origine de gisements de faible teneur et représentent
des minéralisations sub-économiques mise en place sur des distances verticales impor-
tantes, plutôt que concentrées en des endroits particuliers. En conséquence, un autre
paramètre incluant la température mais aussi la vitesse du fluide va être étudié, il s’agit
de l’indice d’altération de la roche, défini dans les paragraphes suivants.

14.5 Indice d’altération de la roche

L’indice d’altération de la roche ou RAI (O. Phillips, 1991) illustre le potentiel
d’altération géochimique et permet d’identifier les régions de précipitation et de disso-
lution. Il est defini par le produit scalaire de la vitesse et du gradient de température
(voir le paragraphe 5.3.4).

Le RAI est utilisable dans les cas où les effets de la pression sont minimes et où les
variations de température sont les premiers facteurs responsables de l’altération. Plus
les circulations de fluides sont vigoureuses et plus le RAI sera élevé. Les régions pour
lesquelles le RAI est élevé indiquent la présence de circulations intenses et d’augmenta-
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Fig. 14.2 – Concentration d’équilibre pour l’or en fonction de la température (tampon
pyrite-pyrrhotite).

tion de température et sont marquées par des phénomènes de dissolution. A l’opposé,
les zones où le RAI est fortement négatif présentent des circulations intenses mais sont
le lieu de baisse de température et se caractérisent par des phénomènes de précipitation.
Le fait que cet indice soit nul ne signifie pas nécessairement que la vitesse du fluide est
nulle, mais peut aussi indiquer que l’écoulement se fait le long d’isothermes. Dans ce
cas, l’énergie thermodynamique est trop faible pour modifier la composition du fluide
en circulation et l’altération se fait plus loin. Cet indice a notamment été utilisé par
Reiser Wetzel et al. (2001); C. Zhao, Hobbs, et al. (2003).

14.6 Application au Ghana

Localisation

La majorité de gisements présents au Ghana sont concentrés le long de la bordure
ouest de la ceinture de roches vertes d’Ashanti (figure 14.3). Cette localisation cöıncide
avec la concentration la plus dense et une connexion maximale entre les failles (Alli-
bone, Teasdale, et al., 2002; Allibone, McCuaig, et al., 2002). La relation structurale
indique que beaucoup de ces failles majeures, à proximité des dépôts d’Ashanti, se
sont développées sous forme de chevauchements lors de l’épisode précoce de raccour-
cissement d’échelle régionale impliquant les phases de déformation D1 et D2 (voir 3eme
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partie). Puis ces failles ont rejoué lors des phases de tectonique transcurrente.
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Au Ghana, il faut noter qu’il existe parfois une relation spatiale et temporelle entre
la présence de corps magmatiques et les zones minéralisées. Ces corps magmatiques
jalonnent la zone de faille présente le long de la bordure ouest de la ceinture d’Ashanti
(Milesi, com. pers., 2005) et sont parfois présents dans les bassins conglomératiques et
sédimentaires (Oberthür et al., 1998).

Chronologie

Le contexte structural et la géométrie des dépôts montrent que la minéralisation
s’est produite pendant un stade de tectonique décrochante. Les mouvements senestres se
sont exprimés le long des failles majeures, pendant les dernières phases de déformation
ductile-cassante sur les failles hôtes, et sont donc tardi-orogéniques.

A Ashanti, les minéralisations se mettent en place pendant des conditions de méta-
morphisme rétrograde de type schiste vert, pendant un stade d’exhumation alors que les
terrains birimiens qui les encaissent subissent un refroidissement et une décompression
simultanée (John et al., 1999).

Pour certains gisements la minéralisation est contemporaine ou succède immédia-
tement à des intrusions de granitöıdes (Oberthür et al., 1998; Yao et al., 2001). D’après
Hirdes et al. (1992), ces granitöıdes tardifs de bassins se sont mis en place entre ∼2088
et 2116 Ma avec une phase paroxismale entre 2105 et 2090 Ma (Hirdes et al., 1992;
Davis et al., 1994). Ainsi, au niveau de la marge Est du bassin de Kumasi, des da-
tations réalisées sur diverses intrusions minéralisées donnent un âge de 2105 ±2 Ma.
Et à Obuasi et Ayanfuri, l’âge de la minéralisation a été estimé entre 2086±4 Ma et
2098±7 Ma pour des minéralisations dans les granitöıdes de type bassins, eux même
datés à 2105±2 (Oberthür et al., 1998). Yao et al. (2001) ont ainsi proposé un âge de
minéralisation 5 à 30 Ma plus jeune que celui de la mise en place de granitöıdes tardifs.
Selon Oberthür et al. (1998), deux possibilités sont a considérer, soit les magmas des
granitöıdes de 2105 Ma sont la source des systèmes de fluides aurifères, soit ces magmas
ont utilisé le même système de failles que les fluides hydrothermaux un peu plus tardifs.
Cette question sera abordée à la suite des résultats de cette étude.

Conditions de dépôt

Les conditions de température et de pression estimées pour la formation des gise-
ments sont résumées dans le tableau 14.1. Sur l’ensemble des gisements la température
varie entre 150 et 500 C̊, mais se situe majoritairement entre 200 et 400 C̊. Les pres-
sions sont moins bien contraintes mais d’après les estimations s’échelonnent entre 1
et 5 kbar, 1 à 4 kbar (4 à 15 km de profondeur) correspondant aux valeurs les plus
probables.
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14.7 Modèles synthétiques

Afin de déterminer les contextes favorables au développement de la convection hy-
drothermale dans les zones minéralisées, et en se basant sur l’exemple géologique de la
ceinture d’Ashanti des modèles synthétiques ont été réalisés. Ces modèles numériques
représentent des contextes variés, fréquemment rencontrés dans les terrains minérali-
sés. Ils incluent ainsi la présence d’une zone faillée ou d’intrusions magmatiques. Une
couche perméable a aussi été introduite dans certains modèles par analogie avec les
bassins sédimentaires présents au Ghana. Les modèles synthétiques doivent permettre
de quantifier l’extension spatiale des phénomènes hydrothermaux selon les contextes,
ainsi que leur durée, quant des intrusions sont prises en compte.

Les situations modélisées se basent sur les données de terrain relatives à la zone
d’Ashanti. Sur le terrain, l’altération hydrothermale est limitée à la zone de faille, avec
une altération visible sur 10 km au maximum (Milesi, com. pers., 2005). Ainsi, dans
les simulations numériques, une épaisseur de faille de 10 km, proche de l’épaisseur
maximale décrite à Ashanti et Obuasi a été utilisée. Cette faille se caractérise aussi
par sa longueur de près de 250 km. Dans cette zone, la majorité des failles sont des
failles inverses avec des pendages supérieurs à 70 ,̊ elles se poursuivent et s’aplatissent
jusqu’à un décrochement mi-crustal. Lors des simulations, la hauteur de la faille a donc
été limitée à 15 km. Enfin, cette faille semble présenter un gradient de perméabilité
latéral, avec une augmentation de perméabilité d’ouest en est (Bouchot, com. pers.,
2005).

La présence des corps magmatiques a été intégrée dans certains des modèles syn-
thétiques en raison de l’association spatiale et temporelle observée entre des corps
intrusifs et certaines des minéralisations.

gradient de
perméabilité

Corps
magmatiques

Ashanti

Fig. 14.4 – Région d’Ashanti : la faille d’Ashanti est représentée en bleu, elle présente un
gradient de perméabilité vers l’est. Le bassin d’Afema (jaune) et les corps magmatiques
(en rouge) sont représentés de façon schématique.
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Chapitre 15

Modélisation numérique
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15.2 Paramètres . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 184

15.1 Code

Le code numérique utilisé a été développé par Pierre Adler à l’IPGP, il permet
de résoudre les équations relatives aux transferts de chaleur et aux écoulements de
fluides dans les milieux poreux. Il se base sur l’équation de Darcy (équation 5.22) pour
calculer les écoulements dans le milieu, sur l’équation de la chaleur (équation 5.26)
pour résoudre les transferts de chaleur et sur l’équation relative à la conservation de la
masse (équation 5.12). L’approximation de Boussinesq est utilisée pour rendre compte
des changements de densité du fluide causés par les changements de température de
fluide dans le milieu poreux (équation 5.11).

La conductivité thermique équivalente du milieu poreux est calculée d’après la
formule suivante :

λe
ij = φλf

ij + (1 − φ)λs
ij (15.1)

où, λs
ij et λf

ij sont les conductivités thermiques de la matrice rocheuse et du fluide,
respectivement.φ étant la porosité efficace du milieu.

Les conditions aux limites sont de deux types, soit un flux, soit une température
fixé(e) à la base du système. Dans les modèles réalisés, toutes les limites sont imper-
méables et le flux de chaleur horizontal est nul aux niveaux des parois latérales.
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184 Modélisation numérique

15.2 Paramètres

Lors de cette étude l’hypothèse des milieux poreux a été utilisée. Il n’existe pas
de données concernant les caractéristiques précises des réseaux de fractures dans la
région d’Ashanti. Cependant, sur le terrain, la circulation des fluides et donc la zone
d’altération associée sont limitées à une extension latérale maximale de 10 km. En
profondeur, les fluides ont circulé jusqu’à environ 15 km, profondeur maximale de mise
en place des gisements.

Perméabilité

D’après les mesures effectuées sur des échantillons de roches en laboratoire, le
domaine de variation de la perméabilité pour un même type de roche est large (fi-
gure 15.1). L’incertitude liée à ce paramètre dans les formations géologiques est donc
une contrainte lorsque des modèles numériques doivent être réalisés.

graviers

sables

grès

basaltes

argilites

calcaires

r. métam.

granite
basalte

granite

sur échantillons                                                              en sondage                           valeurs utilisées
                                                                                                                                               dans cette étude

-8

-10

-12

-14

-16

-18

-20

-22

log k,m2

failles

bassins
sédimentaires

encaissants

Fig. 15.1 – Perméabilité de divers types de roches, d’après des mesures en laboratoire
réalisées sur des échantillons et d’après des mesures en sondage (cours de DEA, physique
des roches, Y. Géraud).

Par définition, la perméabilité d’une zone de faille est plus élevée que celle du mi-
lieu dans lequel elle se met en place, du moins, au moment où elle est activée. Ensuite
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des phénomènes de remplissage (précipitation de minéraux etc.) pourront éventuel-
lement modifier la valeur de celle-ci mais ces phénomènes sont hors du cadre de la
présente étude. En se basant sur des valeurs extraites de la littérature, des ordres de
grandeur peuvent être présentés pour la perméabilité de diverses types de roches. Ainsi,
McKenna & Blackwell (2004), dans leur étude sur les Basin and Range ont estimé la
perméabilité des roches constituant le socle à 10−20 m2, comparée à une valeur de 10−14

m2 pour des zones de failles et des valeurs de l’ordre de 10−15 m2 et 10−16 m2 pour
les perméabilités des sédiments horizontales et verticales respectivement. Gow et al.
(2002) ont aussi utilisé une perméabilité de 10−14m2 pour représenter une faille dans
la croûte supérieure. D’autre part pour des sédiments marins, Rabinowicz et al. (1998)
ont estimé la perméabilité à partir de mesures et présentent une variation de 10−14 m2

en surface à 10−16 m2 au niveau de la base de la couche sédimentaires (à 500 m).

Dans un milieu perméable, la perméabilité limite pour laquelle de la convection hy-
drothermale s’initie peut être estimée à environ 10−16 m2 pour un gradient géothermal
d’environ 25 C̊/km et une hauteur de système de 15 km. Dans cette étude, les valeurs
utilisées pour les différents tests varient entre 10−16 m2 et 10−15 m2 pour les roches
encaissantes, la valeur de 10−15 m2 étant la plus couramment utilisée. Pour simuler la
présence de bassins sédimentaires, une valeur de 5.10−15 m2 a été choisie, ce qui est
accord avec celle proposée par McKenna & Blackwell (2004). Dans les cas testés, la
zone de faille a une perméabilité définie entre 10−12 et 10−14 m2, et présente parfois un
gradient de perméabilité latéral.

Il faut noter que pour la croûte terrestre, la perméabilité tend à diminuer quand la
profondeur augmente. Ce phénomène a notamment été décrit par Ingebritsen & Man-
ning (1999). Ces auteurs présentent une loi logarithmique permettant de caractériser
la diminution de perméabilité, en fonction de la profondeur telle que :

logk = −14 − 3, 2logz (15.2)

où z représente la profondeur (km) et k la perméabilité (m2). D’après ces auteurs, la
perméabilité décrôıt fortement au niveau de la transition fragile-ductile qui se produit
aux alentours de 10-15 km. Ils décrivent une diminution de perméabilité de l’ordre de
104 entre 1 et 12 km de profondeur. A des profondeurs excédant 12 km, k ne présente
plus qu’une faible dépendance en profondeur (décroissance de 10−18 à 10−19 m2 entre
15 et 35 km).

Dans cette thèse, la variation de perméabilité avec la profondeur n’a pas été prise
en compte. Cependant, diverses valeurs de perméabilité pour la croûte ont été testées.
Ainsi, des valeurs de 10−19 à 10−15 ont été utilisées pour représenter la perméabilité de
la croûte aux alentours des zones faillées. L’influence de la perméabilité de l’encaissant
sera discutée lors de la présentation des résultats, dans la section suivante.

Viscosité

La viscosité des fluides est une fonction de la température, et à moindre échelle de
la pression et de la salinité.
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186 Modélisation numérique

Par exemple, la relation entre la viscosité et la température, pour l’eau de mer,
peut être exprimée sous la forme d’une expression analytique pour des températures
variant entre 0 et 400 C̊ (Rabinowicz et al., 1998).

µ = 2, 414 × 10−5 × 10
247,8

(T+133) Pa.s (15.3)

la température T s’exprime en C̊. Pour de l’eau pure, la viscosité décrôıt d’un facteur
3 entre 20 et 100 C̊, avec des valeurs de 1,004.10−3 Pa.s et 0,28110−3 Pa.s respecti-
vement. Cependant, dans l’équation de Darcy la viscosité est toujours combinée avec
la perméabilité dont l’incertitude est beaucoup plus importante. Dans les modèles, la
viscosité a donc été considérée comme constante et une valeur de 10−3 Pa.s, semblable
à celle utilisée par C. Zhao et al. (2000); C. Zhao, Hobbs, et al. (2003) a été choisie.

Conductivité thermique

La variation de la conductivité thermique avec la température n’a pas été prise
en compte dans cette étude. La conductivité thermique des roches a été fixée à 3
W.m−1.K−1, ce qui reste une valeur raisonnable compte tenu des valeurs mesurées
(voir le chapitre 10).

Production de chaleur

La production de chaleur, dans les modèles synthétiques est supposée nulle dans
toutes les unités.

Porosité

La porosité est un paramètre qui a tendance à diminuer avec la profondeur en rai-
son de la compaction pour les roches sédimentaires, et d’une façon générale en fonction
de l’augmentation de pression. Cependant, n’ayant pas de mesures de porosité pour
les roches de la ceinture d’Ashanti la valeur de porosité a été choisie en se rapportant
à des études précédentes de convection hydrothermale. C. Zhao, Hobbs, et al. (2003)
ou encore McKenna & Blackwell (2004) ont utilisé une valeur de 10% pour la porosité
dans leurs modèles et cette valeur a été retenue pour les modélisations.

Densité

La densité des différentes roches étant proche de 3000 kg.m−3 (voir chapitre 9),
cette valeur a été retenue pour les modèles. Le fluide intersticiel a été assimilé à de
l’eau pure et sa densité en fonction de la température a pu être estimée en se basant sur
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l’équation d’état des fluides (equation 5.11). Pour l’eau pure, le coefficient de dilatation
thermique est égal à 2,07.10−4 (̊ C−1).
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Chapitre 16

Convection hydrothermale :
approche 2D
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Dans ce chapitre, des modèles 2D de convection hydrothermale en milieux poreux
sont présentés. Ils mettent en évidence les paramètres influençant l’écoulement et le
champ de température dans le milieu et donc les conditions favorables à la minéra-
lisation. En partant de la situation la plus simple d’un milieu poreux homogène, des
complexités sont ajoutées afin de tendre vers des situations réelles proches de celle
rencontrée au Ghana.
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190 Convection hydrothermale : approche 2D

16.1 Convection hydrothermale en milieu poreux

homogène

Le nombre de Rayleigh du système correspond au critère permettant de détermi-
ner si la convection hydrothermale peut s’initier dans un milieux poreux donné (voir
chapitre 5). Ce nombre dépend de paramètres directement liés au système étudié, dont
la hauteur du système, le gradient géothermique initial et la perméabilité. L’influence
de certains de ces paramètres sera traitée dans la suite de ce chapitre. Concernant l’effet
du gradient géothermique initial un exemple simple peut être présenté. Si la hauteur
du système est de 15 km, que la perméabilité est égale à 5.10−15 m2 alors le gradient
géothermique initial doit excéder 180 C̊ sur la hauteur du système. Pour des perméabi-
lités plus élevées, le gradient géothermique initial devra augmenter proportionnellement
pour que la convection se développe. Théoriquement, pour la croûte terrestre, si une
perméabilité moyenne pour des roches magmatiques ou métamorphiques est choisie,
par exemple 5.10−17 m2, pour une hauteur de 30 km, le gradient géothermique initial
nécessaire serait de l’ordre de 600 C̊.km−1. Un tel gradient est incohérent et ce chiffre
illustre clairement le fait que pour la croûte terrestre moyenne, la convection hydrother-
male ne peut se développer naturellement dans des conditions normales. La convection
hydrothermale est donc associée à des régions particulières, comme par exemple les
zones minéralisées, caractérisées par des zones plus perméables que la croûte moyenne
où les fluides circulent.

Les deux modèles suivants présentent des exemples de milieux poreux homogènes
saturés en fluide. Ils visent uniquement à mettre en évidence les caractéristiques des
différents régimes convectifs en fonction de la perméabilité du milieu et à démontrer le
comportement du système en fonction des paramètres imposés.

Ts

Tb
z

x

ke ∂T/∂x =0∂T/∂x =0
∂u/∂x=0∂u/∂x=0

∂u/∂z=0

h

∂u/∂z=0L

Fig. 16.1 – Modèle 2D d’un système chauffé par le bas dont les températures en surface
(Ts) et à la base (Tb) sont maintenues constantes, avec Ts=0 C̊. La perméabilité du
milieu est ke et son épaisseur h et la vitesse du fluide est notée u.
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16.1 Convection hydrothermale en milieu poreux homogène 191

milieu homogène(cas h0 et h1)

Température et longueur d’onde

La figure 16.2 illustre la convection naturelle dans un milieu poreux homogène
saturé où la perméabilité est fixée à 5.10−15 m2. Le nombre de Rayleigh caractérisant
ce système hydrothermal est de ∼90, il est donc supérieur à sa valeur critique et la
convection peut se développer naturellement dans le système. Dans ce cas, 16 cellules
de convection apparaissent dans le système et la longueur d’onde entre ces cellules est
égale à ∼24 km (figure 16.2). Cette longueur d’onde dépend de plusieurs facteurs tels
que la taille du système, la perméabilité, le gradient de température ou le nombre de
Rayleigh. Dans l’étude présente, l’inconnue principale est la perméabilité, l’influence de
ce paramètre va donc être examinée.

Pour comprendre l’effet d’une hausse de la perméabilité du milieu un deuxième
cas pour lequel la perméabilité a été fixée à ke=10−13 m2 a été testé (figure 16.3). Le
nombre de Rayleigh correspondant est de ∼1810, soit près de 50 fois sa valeur critique.
Le champ de température résultant est plus perturbé par la convection hydrothermale
dans ce cas. La longueur d’onde entre les cellules est réduite à ∼10 km et 36 cellules sont
présentes dans le système. Elles possèdent une forme caractéristique de la convection à
haut nombre de Rayleigh avec une forme en “champignon”des isothermes (Elder, 1967;
R. Lowell & Shuy, 1978) et des couches limites thermiques à proximité de la surface
sont présentes.
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Fig. 16.2 – Cas h0 : Modèle homogène, Tb=400 C̊, ke = 5.10−15 m2. a) Champ de
température à l’état permanent, le rectangle en pointillés correspond à la zone zoomée
en b, c et d ; b) Champ de température et vitesse d’écoulement du fluide, c) Vitesse
d’écoulement et d) Produit scalaire u.gradT (indice d’altération de la roche). Les zones
minéralisables préférentiellement sont délimitées en jaune.
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192 Convection hydrothermale : approche 2D

Vitesse d’écoulement

Dans le cas h1, la vitesse maximale du fluide dans le milieu poreux est de l’ordre
de 10−8 m.s−1, donc dix fois plus importante que dans le cas h 0 où la perméabilité
est 5.10−15 m2. La vitesse du fluide dans le milieu étant directement dépendante de la
perméabilité il est logique d’observer une telle augmentation.

Produit scalaire u.gradT

Les valeurs extrêmes du produit scalaire u.gradT permettent d’identifier les zones
où les conditions sont les plus favorables pour la précipitation (valeurs négatives) et la
dissolution (valeurs positives) dans le milieu poreux (chapitre 5).
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Fig. 16.3 – Cas h1 : Modèle homogène, Tb=400 C̊, ke = 10−13 m2.

La valeur de ce produit scalaire étant directement influencé par la vitesse d’écou-
lement et le gradient de température, celui-ci présente une allure différente selon la
perméabilité du milieu. Les observations décrites précédemment pour la vitesse du
fluide et la température se traduisent par une réduction des zones favorables à la pré-
cipitation et la dissolution à mesure que la perméabilité augmente, et des valeurs plus
élevées du produit. Les zones propices à la précipitation sont donc plus étroites mais
se caractérisent par des valeurs plus importantes.

Zones de précipitation pour l’or

En couplant les zones où le produit scalaire u.gradT est négatif avec la gamme
de température correspondant à la genèse de gisements mésothermaux, c’est-à-dire des
zones où 200<T<400, les localisations favorables, à priori, à la présence de gisements
d’or sont présentées en jaune. Le phénomène de dépôt sera d’autant plus marqué que la
valeur de u.gradT est importante en valeur absolue. Il est clair que les zones propices à la
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16.2 Température fixée à la base 193

minéralisation sont plus étendues dans le cas où la perméabilité est la moins élevée (cas
h0). Néanmoins, le RAI varie de près d’un ordre de grandeur entre les deux situations,
ce qui signifie que la précipitation sera plus efficace dans le cas où la perméabilité est
la plus élevée.

16.2 Température fixée à la base

16.2.1 Effet d’une faille

Les cas 1 à 5 représentent un milieu poreux homogène saturé traversé par une faille
plus perméable. Les conditions imposées aux limites sont résumées sur la figure 16.4.
Les températures sont fixées à la base (Tb) et en surface (Ts).

Ts

Tb
z

x

ke ∂T/∂x =0∂T/∂x =0
∂V/∂x=0∂V/∂x=0

∂V/∂z=0

ke kf
h

e

∂V/∂z=0L

Fig. 16.4 – Modèle 2D d’un système chauffé par le bas dont les températures en sur-
face et à la base (Tb) sont maintenues constantes, avec Ts=0 C̊. Les perméabilités de
l’encaissant et de la faille sont désignées ke et kf respectivement. La faille possède une
épaisseur e et une hauteur identique à celle du milieu, à savoir h.

Influence de la perméabilité de l’encaissant

Des tests ont été réalisés afin de déterminer l’influence de la perméabilité de l’en-
caissant quand tous les autres paramètres sont fixés. Pour les cas 1 et 2, les paramètres
sont les suivants : e= 10 km, L=190 km, h= 30 km, Ts=0 C̊, Tb=800 C̊.

cas 1 :kf/ke = 10
Dans le cas présent, le milieu poreux sans la faille possède une perméabilité de 10−15 m2

et le nombre de Rayleigh vaut 69. La convection naturelle se développe dans le milieu
et 8 cellules de convection symétriques par rapport à la faille sont visibles (figure 16.5).

En dehors de la faille, les vitesses sont de l’ordre de 10−10 m.s−1 et suffisent à
perturber le champ de température. Cependant, les vitesses de fluide les plus élevées se
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194 Convection hydrothermale : approche 2D

concentrent dans la faille, avec des valeurs atteignant ∼2,5.10−9 m.s−1. Les transports
de chaleur et de masse seront donc optimales dans cette région. Cette configuration
est particulièrement intéressante du point de vue des processus minéralisateurs qui
nécessitent des vitesses de fluide élevées et des circulations de fluides dirigées selon
des gradients de température négatifs. L’illustration du produit scalaire u.gradT reflète
cette situation, avec des valeurs négatives dans les zones où les fluides sont ascendants.
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Fig. 16.5 – Cas 1 : Modèle pour lequel une faille est présente au centre (traits blancs),
Tb=800 C̊, kf=10−14 m2, ke = 10−15 m2, L=190, h=30 km et la faille a une épaisseur
de 10 km.

cas 2 :kf/ke = 100

Dans le milieu non faillé, le nombre de Rayleigh vaut ∼7 et la convection naturelle
ne peut pas se développer. Cependant, la faille avec une perméabilité 100 fois supérieure
à celle de l’encaissant constitue une zone où le nombre de Rayleigh est aussi 100 fois
plus important, dépassant largement sa valeur critique. Dans cette zone, la convection
peut s’initier et ainsi modifier l’écoulement des fluides et le champ de température.

La figure 16.6 présente les résultats obtenus pour un rapport de perméabilité kf/ke

de 100, une fois le régime permanent atteint, c’est-à-dire une fois que la distribution de
l’écoulement et de la température est indépendante du temps.

Le champ de température est perturbé dans la faille, à proximité de la surface, il se
caractérise par un refroidissement sur le bord gauche de la faille et un réchauffement sur
le bord opposé. En profondeur, cependant, c’est le refroidissement qui prime, au centre
de la faille, le réchauffement étant localisé sur les bords. Le gradient de température est
maximale à la base du système dans la faille, et résulte de la condition de température
chaude imposée couplée à l’effet de refroidissement dû à la présence de la faille.
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Fig. 16.6 – Cas 2 : Modèle pour lequel une faille est présente au centre du milieu,
Tb=800 C̊, kf=10−14 m2 et ke = 10−16 m2, L=190, h=30 km et la faille a une épaisseur
de 10 km.

La distribution de l’écoulement varie aussi avec la profondeur et jusqu’à environ 12
km il n’y a qu’une cellule de convection alors que pour des profondeurs plus importantes,
deux cellules sont présentes. Le fluide descend alors au centre de la faille quand z>12
km alors qu’il remonte sur les bords (en accord avec l’allure des isothermes). Plus
superficiellement, il a tendance à remonter vers la surface le long de la bordure droite
et descendre le long du bord opposé. Les vitesses sont maximales dans la faille où elles
peuvent atteindre 10−9 m.s−1 contre 10−12 m.s−1 dans l’encaissant.

Le produit scalaire u.gradT est négatif sur les bords de la faille et à proximité
de la surface. Les zones de précipitation sont donc localisées dans ces régions. Le fait
que ce produit u.gradT soit maximal à la base du système résulte de la forte valeur du
gradient thermique dans cette zone, conséquence directe de la condition de température
imposée à 30 km.

Influence des conditions aux limites

En réduisant la hauteur du système et la température imposée à la base de celui-ci
les effets des conditions limites ont été testés.

cas 3 :Tb=400 C̊, h=15 km et kf/ke = 10

Si le rapport kf/ke = 10, le nombre de Rayleigh du milieu non faillé est ∼18,
donc la convection naturelle ne doit pas s’initier. En revanche, dans la faille, Ra est
proche de 180 et des circulations convectives peuvent naturellement se développer. Par
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196 Convection hydrothermale : approche 2D

rapport au cas 2, les nombres de Rayleigh du milieu et de la faille respectivement sont
quatre fois plus faibles, ce qui explique que la convection soit moins vigoureuse et plus
localisée. La distribution des écoulements est peu différente de celle du cas 2 en proche
surface (figure 16.7), et se caractérise aussi par le développement d’une seule cellule de
convection. A partir d’une certaine distance par rapport à la faille, le milieu n’est plus
perturbé par les circulations de fluides hydrothermaux (i.e. isothermes horizontales et
équidistantes).
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Fig. 16.7 – Cas 3 : Modèle d’un milieu homogène traversé par une faille de 10 km,
pour lequel Tb=400 C̊, h=15 km, kf=10−14 m2 et ke = 10−15 m2.

Le RAI est minimal à proximité de la surface dans des régions où la température
n’excède pas 200 C̊ (zone bleue foncée du champ u.gradT). Ces températures sont
inférieures à celles supposées pour la formation des gisements mésothermaux et dans
ce cas, la localisation préférentielle des dépôts se situent sur le bord droit de la faille à
plus de 4 km de profondeur (trait jaune).

Remarques :
En prenant une hauteur de 15 km, la gamme de profondeur de formation des gisements
d’or mésothermaux d’Ashanti est représentée (de 4 à 14 km). Par la suite, les modèles
synthétiques incluent des conditions limites identiques à celle du cas 3.

Influence d’un gradient latéral de perméabilité dans la faille

cas 4 :Tb=400 C̊, h=15 km et kf = 10−15 m2 à 10−14 m2

Le cas pour lequel il existe un gradient latéral de perméabilité au niveau de la faille
a aussi été traité car une telle situation se présente au niveau de la faille d’Ashanti. Les
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16.2 Température fixée à la base 197

conditions aux limites sont les mêmes que pour le cas précédent, mais la perméabilité
de la faille varie de kf = 10−15 m2 à kf = 10−14 m2, en augmentant de 10−15 m2

linéairement tous les kilomètres. La présence de la faille perturbe les écoulements de
fluides et le champ de température dans le milieu (figure 16.8).
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Fig. 16.8 – Cas 4 : Modèle homogène traversé par une faille de 10 km présentant un
gradient de perméabilité latéral. Tb=400 C̊, kf=10−15 m2 à 10−14 m2, la perméabilité
augmente de façon constante de la gauche vers la droite et ke = 10−15 m2.

Contrairement au cas précédent, la cellule de convection n’est plus symétrique.
L’écoulement descendant se focalise dans la région la plus perméable de la faille. Il y
a donc un effet de chenalisation du fluide à l’endroit où le gradient de perméabilité
est le plus élevé (bord droit), sur environ 3 km, à l’origine de la forme resserrée des
isothermes de ce côté. La zone où le fluide remonte est beaucoup plus étendue et s’étale
latéralement sur environ 6 km. De plus, les vitesses de Darcy sont maximales dans la
zone la plus perméable atteignant des valeurs de 8-10.10−10 m.s−1 alors quelles sont de
l’ordre de 2-5.10−10 m.s−1 dans le reste de la faille.

Le fait d’avoir un gradient de perméabilité au sein de la faille favorise la focalisation
de l’écoulement descendant. A l’opposé, l’écoulement ascendant est moins vigoureux et
est présent sur une zone plus étendue.

La distribution de l’indice d’altération de la roche est aussi influencée par le gra-
dient de perméabilité et la zone la plus perméable semble favorable à une dissolution de
minéraux très localisée en profondeur (zone rouge) alors que la zone moins perméable
correspond à une zone où la précipitation peut se produire de façon plus dispersée à
plus faible profondeur (en bleu). Dans ce cas, les minéralisations auront tendance à se
produire à des profondeurs excédant 5 km dans la zone la moins perméable de la faille
de façon disséminée.
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198 Convection hydrothermale : approche 2D

16.2.2 Effet d’une intrusion

cas 5 :Tb=400 C̊, ke = 10−15 m2 et intrusion Tinitiale=600 C̊

La perturbation thermique due à une intrusion magmatique dans la croûte su-
périeure a été modélisée. En suivant l’évolution de la température et de la vitesse

Ts

Tb
z

x

ke ∂T/∂x =0∂T/∂x =0
∂u/∂x=0∂u/∂x=0

∂u/∂z=0

h

∂u/∂z=0L

pluton

Fig. 16.9 – Modèle 2D, pour lequel un pluton à une température initiale de 600 C̊
est introduit dans le milieu non perturbé (avec gradient géothermique initial de ∼
26̊ C.km−1) à une profondeur de 5 km (profondeur du toit). L’intrusion a une hauteur
de 3 km et une épaisseur de 2 km, sa perméabilité est égale à celle de l’encaissant, soit
10−15 m2.

d’écoulement en fonction du temps, il apparâıt que l’intrusion perturbe le milieu pen-
dant une durée finie (figure 16.10). Après diffusion de l’anomalie de température, le
milieu retrouve un gradient géothermique équivalent à l’initial.

A t=40 ans, les vitesses d’écoulement sont maximales et atteignent des valeurs de
5-6.10−10 m.s−1, et deux cellules de convection centrées sur le pluton sont visibles. Ces
cellules se caractérisent par une remontée du fluide à l’aplomb du corps magmatique
est des circulations de fluides descendantes sur les bords, résultat du réchauffement
du fluide au niveau de l’intrusion et de son refroidissement à proximité de la surface.
Ces cellules sont conformes à celles attendues dans le cas d’intrusions magmatiques
(exemple Gow et al. (2002)). Le produit scalaire u.gradT est minimal au niveau du toit
du pluton, suggérant une précipitation préférentiellement localisée dans cette zone.

A t=17000 ans, l’effet du pluton est encore visible et celui-ci atteint encore des
températures de l’ordre de 400 C̊ en son centre. Comme au pas de temps précédent, les
vitesses maximales se situent à l’intérieur du corps et cöıncident avec des circulations
de fluides ascendantes, cependant, elles sont deux fois plus faibles. La convection perd
de sa vigueur à mesure que la source de chaleur diminue. L’effet de l’intrusion est plus
étendu qu’au stade initial en raison des transferts de chaleur conductifs et convectifs
prenant part dans cette région. Les zones de précipitation concordent avec celles mises
en évidence au stade initial. L’intrusion perturbe principalement la zone située au dessus
de celle-ci, ce qui, ajouté à la condition de température constante en surface, entrâıne
un gradient de température élevé à l’aplomb du pluton.
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Fig. 16.10 – Cas 5 : Modèle présentant un milieu homogène dans lequel une intrusion
de température initiale 600 C̊ est introduite. Tb=400 C̊, ke = 10−15 m2.
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200 Convection hydrothermale : approche 2D

A t= 68000 ans, les effets thermiques de l’intrusion sont plus faibles mais toujours
présents comme en témoigne la forme des isothermes. Les deux cellules de convection
sont bien développées et sont centrées sur la zone de l’intrusion initiale, la vitesse étant
toujours maximale au niveau de circulations de fluides ascendantes. Ces vitesses ont
encore diminuées de moitié comparées à celles calculées à 17000 ans, et atteignent tout
juste 10−10 m.s−1.

A t=429000 ans, les vitesses sont de l’ordre de 10−11 m.s−1 et les isothermes
ne présentent plus de distorsions marquées, la différence de température par rapport
au gradient initial est de ∼10 C̊ ou inférieure. Les deux cellules de convection sont
encore visibles mais compte tenu des faibles valeurs de vitesses sont nettement moins
vigoureuses que dans les stades précédents. Le produit scalaire u.gradT est très faible
et les phénomènes de précipitation, s’ils agissent, sont minimes.

L’intrusion perturbe donc le champ de température pendant plusieurs centaines
de milliers d’années. La vitesse du fluide et u.gradT diminuent à mesure que la per-
turbation thermique se diffuse. Ainsi le RAI diminue de près de 3 ordres de grandeurs
en passant d’une valeur de 10−10 C̊.s−1 au début à 10−13 C̊.s−1 après 429000 ans. La
localisation des zones de minéralisation définies dans ce contexte se situent au som-
met du pluton et ne varie pas pendant l’intervalle de temps où les circulations sont
vigoureuses.

16.2.3 Effet d’une faille et d’une intrusion

cas 6 :Tb=400 C̊, h=15 km,kf/ke = 10 et intrusion avec Tinitiale=600 C̊ et ki =
10−15 m2

L’effet de la présence d’une intrusion confinée dans une zone de faille a été modéli-
sée. Initialement, l’intrusion se met en place au centre de la zone plus perméable, à une
profondeur de 5 km. Elle possède une largeur de 1 km et une hauteur de 3 km, et est
supposée 10 fois moins perméable que la faille dans laquelle elle se trouve (ki = 10−15

m2). Cette hypothèse est suggérée par le fait que de nombreux plutons ont une per-
méabilité plus faible que celle les roches encaissantes (voir cas similaire dans Fehn et
al. (1978)).

Pour ce cas, l’évolution au cours du temps a été observée jusqu’à ce que le régime
permanent soit atteint. La figure 16.11 montre l’évolution du champ de température,
de vitesses d’écoulement et du produit scalaire u.gradT au cours du temps. Plusieurs
régimes s’individualisent à mesure que l’intrusion se refroidit et que la perturbation
thermique due à celle-ci se dissipe.

A t=5 ans, donc juste après l’intrusion du magma, seul le champ de température
très proche de l’intrusion est perturbé et les isothermes restent planes dans le reste du
milieu. Comme dans le cas précédent, deux cellules de convection hydrothermales se
développent avec des mouvements de fluide ascendants au niveau du toit du pluton et
descendants sur les bordures. Les vitesses de Darcy s’élèvent à 1-3.10−9 m.s−1 alors
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Fig. 16.11 – Cas 6 : Modèle présentant les effets couplés d’une faille et d’une intrusion
de température initiale 600 C̊, pour lequel Tb=400 C̊, kf=10−14 m2 et ke = kintrusion =
10−15 m2.
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qu’à l’état non perturbé, c’est-à-dire avant la mise en place de l’intrusion, elles étaient
de l’ordre de 10−14 m.s−1, c’est donc un moyen d’augmenter rapidement la vitesse
d’écoulement. C’est au moment de cette phase intrusive que les vitesses de fluide sont
maximales. Pour une telle situation, la zone où le produit u.gradT est minimal est
située au niveau du toit de l’intrusion, comme précédemment.

A t=62700 ans, l’effet thermique de l’intrusion est nettement marqué par la per-
turbation des isothermes aux alentours du corps plutonique. Le champ de température
présente une symétrie par rapport à l’axe vertical de la faille, résultant, entre autre de
la symétrie des cellules de convection. Celles-ci sont plus étendues verticalement qu’au
stade initial et se développent sur toute la hauteur du système. Les vitesses étant moins
élevées qu’à l’état initial la convection est moins vigoureuse, cependant elle touche des
zones plus éloignées de l’intrusion et son effet est donc plus visible à l’échelle du sys-
tème. Le produit u.gradT présente aussi une allure symétrique avec des régions où le
RAI est positif, correspondant aux bords de la faille, et des régions où il est négatif,
autour du pluton, avec un minimum au sommet de celui-ci (zone où la précipitation
est la plus probable).

A t=290000 ans, une dissymétrie apparâıt tant au niveau du champ de tempéra-
ture qu’au niveau de l’écoulement des fluides, et une des cellules de convection tend
à disparaitre. Cette situation correspond à une transition entre une convection à deux
cellules résultant de la perturbation du pluton et la convection finale, pour l’état perma-
nent, à une seule cellule. Dans ce cas, ce n’est pas un gradient de perméabilité qui guide
l’écoulement mais le passage d’un régime à deux cellules de convection à une régime
avec une cellule unique confinée à la faille. La perturbation initiale due au pluton n’est
plus perceptible et le système tend à se rapprocher d’un état d’équilibre stationnaire.

A t= 3,5 Ma, la situation est semblable à celle présentée dans le cas d’une faille
simple dans le milieu, cas 3. Le régime atteint ne tient plus compte de la perturbation
initiale due à la mise en place du pluton (source de chaleur) et c’est la présence de
la faille qui régit l’écoulement des fluides et la distribution de la température dans le
milieu. Une seule cellule de convection est alors active au niveau de la faille.
Une fois la perturbation thermique initiale dissipée, le régime permanent relatif à la
présence d’une faille dans le milieu peut se mettre en place.

Le fait que l’intrusion se mette en place dans une zone perméable influence la
localisation des régions minéralisées au cours du temps. Dans les premiers milliers
d’années, la zone de minéralisation est située au toit du pluton, comme dans le cas
précédent puis à mesure que la perturbation se dissipe, les zones de minéralisations
se décalent en profondeurs et se localisent finalement sur le mur de la faille. Pendant
le régime intermédiaire (t=290600 ans), la chenalisation des fluides ascendant cöıncide
avec une zone de dissolution localisée.

Dans le cas d’une intrusion large de 2km, les résultats sont similaires mais les
durées sont différentes. Les temps pour obtenir des situations équivalentes à celles
présentées sont t=5 ans, 2,1 Ma, 3,7 Ma et 11,7 Ma. De plus, les circulations de fluides
sont altérées par la présence de la zone moins perméable que représente le pluton et
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16.2 Température fixée à la base 203

ont tendance à éviter cette zone.

16.2.4 Effet d’une faille et d’une couche plus perméable en
surface

cas 7 :Tb=400 C̊, h=15 km,kf/ke = 10 et couche perméable en surface

Ts

Tb
z

x

ke ∂T/∂x =0∂T/∂x =0
∂u/∂x=0∂u/∂x=0

∂u/∂z=0

ke kf
h

e

∂u/∂z=0L

c kc

Fig. 16.12 – Modèle 2D d’un système chauffé par le bas dont les température en surface
(Ts) et à la base (Tb) sont maintenues constantes, avec Ts=0 C̊. Les perméabilités de
l’encaissant, de la faille et de la couche perméable sont ke, kf et kc respectivement. La
couche perméable a une épaisseur c.

Pour comprendre l’influence d’une couche plus perméable couplée à la présence
d’une faille, un cas simple a été testé. Il est identique au cas 3, mais une couche dont
la perméabilité est comprise entre celle de l’encaissant et celle de la faille (5.10−15 m2)
est ajoutée sur une épaisseur de 8 km sur la partie gauche du modèle (figure 16.14).

Malgré la présence de la couche perméable, l’écoulement principal de fluide se
localise au niveau de la zone de faille comme dans le cas 3 où les vitesses possèdent
les mêmes ordres de grandeur (10−9 m.s−1). Cependant, contrairement au cas 3, de la
convection hydrothermale se développe aussi dans le milieu encaissant. La circulation,
au départ limitée à la zone de faille, s’initie dans la couche perméable et se propage dans
celle-ci. D’après les résultats, la présence d’une couche perméable perturbe le champ
de température plus que l’écoulement du fluide. Les cellules secondaires présentes dans
la couche perméable sont moins vigoureuses et les vitesses de fluides sont de l’ordre
de 10−10 m.s−1 (voir figure 16.14). Plus la faille est proche, plus les vitesses dans le
milieu sont importantes, en raison de l’anomalie de température que celle-ci engendre.
Des circulations se mettent aussi en place dans la couche inférieure, moins perméable, à
proximité de la faille et de la couche perméable. A ces transferts convectifs, s’ajoutent les
transferts par conduction et la perturbation se diffuse dans les couches plus profondes
et moins perméables. Quand la couche perméable est absente (à droite) l’allure des
isothermes est quasiment identique à celle du cas 3, les circulations ne sont pas assez
vigoureuses pour perturber les isothermes.
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204 Convection hydrothermale : approche 2D

Le RAI est minimal à proximité de la surface, dans la faille, du côté de la couche
perméable. Comparé au cas 3, le sens de rotation de la cellule de convection est inversé
ce qui s’explique, entre autre, par la présence de la couche perméable et de cellules
secondaires qui se mettent en place dans celle-ci. Le fluide descend sur le bord opposé à
la couche perméable, et remonte à proximité de celle-ci. Comme dans le cas du milieu
homogène traversé par une faille, les zones propices aux minéralisations se concentrent
sur le bord de la faille à des profondeurs variant de 4 à 12 km.

Une analogie entre ce modèle et la présence d’un bassin sédimentaire à proximité
d’une zone de faille peut être faite, les bassins possédant généralement une perméabilité
plus importante que celle des roches sur lesquelles ils se déposent.
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Fig. 16.13 – Cas 7 : Modèle incluant les effets d’une faille et d’une couche perméable,
pour lequel Tb=400 C̊, kf=10−14 m2, kcouche = 5.10−15 m2 et ke = 10−15 m2.

16.3 Flux fixé à la base

La première partie de l’étude (chapitre 11)ayant permis d’estimer des valeurs de
flux mantellique pour la région d’Ashanti au Paléoprotérozöıque, des modèles incluant
cette condition limite ont été testés. La figure 16.15 résume les paramètres utilisés dans
ce cas. En imposant une condition de flux à la base du modèle à la place d’une tempé-
rature constante, l’allure des isothermes et des écoulements est fortement modifiée. La
valeur de flux imposée, 80 mW.m−2 est la même pour tous les modèles. Elle correspond
à la valeur du flux à 15 km de profondeur dans le modèle présenté dans la 3eme partie
pour lequel la conductivité est constante pour chaque lithologie. Cette valeur permet
de retrouver des domaines de température de l’ordre de 200-400 C̊ entre 5 et 15 km.

204



16.3 Flux fixé à la base 205
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Fig. 16.14 – Cas 7 : Zoom sur la vitesse d’écoulement entre x=0 et x=80 km. Remarque :
l’échelle de couleur n’est pas là même que sur la figure 16.13, la vitesse maximale est
toujours en rouge mais elle est environ 10 moins importante.

16.3.1 Effet d’une faille

z

x

ke ∂T/∂x =0∂T/∂x =0
∂u/∂x=0∂u/∂x=0

∂u/∂z=0

ke kf
h

L

e

T
s

фb ∂u/∂z=0

Fig. 16.15 – Modèle 2D d’un système chauffé par le bas dont la température en surface
(Ts) et le flux basal (φb)sont maintenus constants, avec Ts=0 C̊. Une zone faillée est
présente (en bleu).

cas 8 :φb=80mW.m−2, h=15 km, kf/ke = 10

Dans le cas d’un modèle similaire à celui du cas 3 mais pour lequel un flux de
80 mW.m−2 est imposé à une profondeur de 15 km, un refroidissement se produit au
niveau de la zone de faille. Ce refroidissement résulte de la condition froide imposée en
surface et de l’absence de source chaude à la base. Il n’y a pas autant de réchauffement
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206 Convection hydrothermale : approche 2D

que de refroidissement, l’énergie thermique totale n’est pas conservée dans ce modèle.
De plus, les cellules de convection sont plus étendues car les isothermes ne restreignent
plus leur taille. Une analogie avec la convection des fluides visqueux peut être faite,
dans ce cas la condition de flux fixé augmente la longueur d’onde par rapport au cas
où une température est fixée à la base du système (Hewitt et al., 1980; Chapman et
al., 1980). La zone de faille où le fluide refroidi descend est plus étendue que celle où le
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Fig. 16.16 – Cas 8 : Modèle présentant l’effet d’une faille dans un milieu homogène,
dans le cas où le flux est fixé à la base du système.kf=10−14 m2 et ke = 10−15 m2.

fluide réchauffé remonte, en raison de l’effet de refroidissement observé. Contrairement
au cas 3, la cellule n’est plus symétrique ce qui entrâıne la dissymétrie du champ de
température au niveau des zones à proximité de la faille. Les effets du refroidissement
sont ressentis sur une distance latérale plus importante que ceux du réchauffement,
avec des perturbations marquées sur ∼20 km à gauche contre ∼10 km à droite de la
faille.

La distribution de l’indice d’altération de la roche résultant présente un minimum
à environ 5 km de profondeur localisé sur la bordure droite de la faille. Et l’anoma-
lie positive présente dans le cas 3 a disparu en raison de l’absence de condition de
température fixée en limite inférieure du système.

Dans le cas où un flux est imposé à la base du système et non une température, les
vitesses de Darcy du fluide intersticiel sont plus faibles d’environ 5.10−10 m.s−1, et la
convection résultante est moins vigoureuse. Ce constat est en accord avec la différence
de température moins élevée entre la base et la surface du système dans la zone de
faille associée au refroidissement.

Cette situation semble moins favorable à la genèse de gisements d’or mésother-
maux. En raison du refroidissement, les zones de température propices aux minérali-
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16.3 Flux fixé à la base 207

sations sont décalées vers des profondeurs plus importantes et ne cöıncident pas avec
des zones de précipitation maximales. Un tel contexte prévoit une très petite fenêtre
de minéralisation.

Influence d’un gradient latéral de perméabilité dans la faille

cas 9 :φb=80 mW.m−2, h=15 km et kf = 10−15 m2 à 10−14 m2

Le cas 9 est l’équivalent du cas 4 mais présente une condition de flux fixé à la
base. Comme dans le cas précédent, au niveau de la zone perturbée par la faille un
refroidissement est constaté et à la base la température n’atteint plus que 300 C̊, soit
100 C̊ de moins que dans le cas pour lequel la température est fixée (cas 4).

Comparé au cas 4, la zone la plus perméable correspond bien à une région où la
vitesse du fluide est maximale, cependant le sens de circulation est opposé, ce qui se
traduit par une distribution des zones de précipitation quasiment inverses. La zone de
perméabilité maximale, cöıncide avec un gradient de température négatif et une vitesse
de fluide maximale de l’ordre de ∼6 − 8.10−10 m.s−1. Cette chenalisation du fluide se
traduit par une convection localisée et efficace et représente une situation particuliè-
rement intéressante pour les processus minéralisateurs. Le fluide refroidi redescend sur
une zone plus étendue s’étalant sur ∼6 km à des vitesses plus faibles.
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Fig. 16.17 – Cas 9 : Modèle illustrant l’effet d’une faille et d’un gradient latéral de
perméabilité dans la faille, avec une augmentation constante telle que kf=10−15 m2 à
10−14 m2, et ke = 10−15 m2.

L’étendue de la zone où le fluide descend étant beaucoup plus restreinte que celle
où le fluide monte, les perturbations thermiques qui leur sont associées dans le milieu
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208 Convection hydrothermale : approche 2D

sont aussi d’extension différentes.

Le gradient de perméabilité dans la faille permet de mettre en place une cellule
convective dissymétrique, à laquelle est associé un écoulement favorable à la précipita-
tion minérale. Comparé au cas d’une faille de perméabilité constante, le refroidissement
est moins important et l’écoulement ascendant est chenalisé, le couplage de ces deux
effets conduit à l’extension de la région définie pour les minéralisations mésothermales.

16.3.2 Effet d’une intrusion

cas 10 :Φb=80 C̊, h=15, ke = 10−15 m2 et intrusion avec Tinitiale=600 C̊

Ts

Φb
z

x

ke ∂T/∂x =0∂T/∂x =0
∂u/∂x=0∂u/∂x=0

∂u/∂z=0

h

∂u/∂z=0L

pluton

Fig. 16.18 – Modèle 2D d’un système chauffé par le bas dont la température en surface
(Ts) et le flux à la base (Φb) sont maintenus constants, avec Ts=0 C̊. L’intrusion a une
température initiale de 600 C̊ et présente une perméabilité dix fois inférieure à celle
du milieu dans lequel elle se met en place.

La figure 16.19 illustre l’évolution au cours du temps de la température, de la
vitesse d’écoulement dans le milieu et du produit scalaire u.gradT, dans le cas où une
intrusion est présente.

En se reportant au cas similaire d’une condition de température fixée (cas 7), il
apparâıt que les résultats obtenus sont comparables. Les commentaires faits pour le cas
7 sont donc valables. L’une des différences concerne la température à la base au temps
429000 ans, qui est sensiblement plus importante dans le cas d’un flux imposé. Cette
variation résulte de la remontée des isothermes en relation avec l’ascension de fluides
chauds. Le fait d’avoir une température plus importante en base de système est alors
à l’origine d’un retour à l’état initial un peu plus lent dans ce cas (figure 16.19).

Les perturbations engendrées par la présence d’une intrusion dont les caractéris-
tiques seraient proches de celle modélisée sont donc locales et ont une durée finie, et
ce, indépendamment des conditions aux limites fixées.
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Fig. 16.19 – Cas 10 : Modèle illustrant les effets d’une intrusion introduite dans le
milieu à une température initiale de 600 C̊. ke = 10−15 m2.
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16.3.3 Effet d’une faille et d’une intrusion

cas 11 :Φb=80 mW.m−2, kf/ke = 10 et intrusion avec Tinitiale= 600 C̊

Comme dans le cas d’une température fixée à la base du système, un modèle
incluant l’effet d’une intrusion mise en place dans une zone de faille a été testé. Les ré-
sultats sont comparables pour les deux types de conditions aux limites et sont présentés
sur la figure 16.20.

Les régions favorables à la minéralisation ont des localisations variables au cours
du temps. Comme dans le cas d’une température fixée, ces zones sont initialement
guidées par le pluton puis elles migrent à des profondeurs plus importantes. A l’état
stationnaire final, le contexte semble peu propice à la formation de gisement en raison
de la faible température dans la faille.

16.3.4 Effet d’une faille et d’une couche plus perméable en
surface

cas 12 :Φb=80 mW.m−2, kf/ke = 10 et couche perméable en surface

Ce cas est l’équivalent du cas 7 et de façon similaire, les vitesses d’écoulement sont
maximales au niveau de la faille, où elles atteignent des valeurs de l’ordre de 10−9 m.s−1.
L’écoulement, hors de la faille, est majoritairement focalisé dans la couche perméable
(figure 16.23) et les perturbations des isothermes pour les profondeurs supérieures à 8
km sont le résultat de processus conductifs principalement.

L’écoulement dans la faille refroidit le milieu et les températures à l’intérieur de
celle-ci ont tendance à s’homogénéiser. La faille constitue alors une limite thermique
latérale et introduit un effet de gradient de température latéral dans le système. Cette
limite thermique, présente sur la bordure gauche de la faille est une condition suffisante
pour conduire à la mise en place de convection dans le milieu, et ce indépendamment
de la valeur du nombre de Rayleigh. Elle impose la présence d’une cellule de convection
dirigée dans le sens horaire dans la couche perméable dans la partie jouxtant la faille.
Comparées à celles du cas 7, les perturbations du champ de température au sein de la
couche perméable sont plus marquées, ce qui peut en partie s’expliquer par cet effet.
De plus dans le cas 8, le fait que la température soit fixée, réduit la taille des cellules
de convection et les variations de température engendrées par celles-ci. La condition de
flux imposé à la base du système et la présence de la faille ajoute des effets de gradients
latéraux de température permettent d’augmenter la convection.
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Fig. 16.20 – Cas 11 : Modèle illustrant les effets couplés d’une faille et d’une intrusion
introduite dans le milieu à une température initiale de 600 C̊. Dans ce cas, kf=10−14

m2 et ke = kintrusion = 10−15 m2.
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Fig. 16.21 – Modèle 2D d’un système chauffé par le bas dont la température en surface
(Ts) et le flux à la base (Φb) sont maintenus constants, avec Ts=0 C̊. Les autres
paramètres sont identiques à ceux du cas 7.
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16.4 Conclusion de l’approche 2D

La cellule de convection au sein de la faille présente une configuration proche de
celle du cas 10, pour lequel la couche perméable est absente. Les fluides remontent le
long de la bordure droite de la faille alors qu’ils redescendent sur une zone plus étendue
à gauche. Cette circulation de fluides refroidis s’ajoute à celle entrâınée par la cellule
de convection (même sens de circulation) présente dans la couche perméable et permet
d’augmenter l’effet de refroidissement et son étendue par rapport au cas 10 où seule la
cellule relative à la faille est présente. De plus, le fait que les fluides descendent sur le
bord gauche est imposé par la limite thermique latérale, ce qui n’était pas le cas dans
le cas où la température était fixée.

Le produit scalaire u.gradT présente une valeur minimale à ∼2-5 km de profondeur
au niveau de la zone où les fluides réchauffés remontent, mais les températures dans
cette zone ne cöıncident pas à des conditions favorables pour les minéralisations auri-
fères mésothermales. Dans la couche perméable, ce produit présente aussi des valeurs
négatives, aux endroits où les fluides sont ascendants, et la gamme de température
semble propice à la formation de gisements. Dans ce cas il est probable qu’à inter-
valles réguliers (longueur d’onde entre les cellules) des indices de minéralisations se
retrouvent.

D’après ces modèles, il apparâıt que lorsque plusieurs processus agissent dans
une même zone, leur impact n’est pas équivalent selon les hypothèses choisies. Le
tableau 16.1 permet de mettre en évidence les zones de précipitation et les sens de
circulations des fluides hydrothermaux ainsi que l’amplitude de la vitesse.

Dans la plupart des cas pour lesquels une faille est présente, la précipitation se
localise sur les murs de celle-ci et est maximale à proximité de la surface. En couplant
les conditions de température pour les gisements mésothermaux et la distribution de
l’indice d’altération de la roche, les bords des failles cöıncident aussi avec des régions
favorables à la précipitation de l’or. D’après les résultats des modèles, la localisation
pour laquelle la probabilité de trouver des gisements d’or dans des contextes de failles
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214 Convection hydrothermale : approche 2D

est maximale se situe au niveau des bordures des failles.

Il faut toutefois noter que selon les conditions imposées aux limites, la profondeur
de ces zones et l’amplitude des régions propices à la minéralisation est variable (champ
de température différent). Pour un flux fixé à la base, le refroidissement est plus marqué,
et les conditions semblent moins favorables à la minéralisation et se retrouvent décalées
vers des profondeurs plus importantes. Le cas pour lequel la température est fixée peut
correspondre, par exemple, à des situations où un batholite est présent.

Les modèles 2D synthétiques ont permis d’identifier des situations pour lesquelles
les processus de minéralisation associés à de gisements d’or mésothermaux sont suscep-
tibles d’agir. Les failles influencent le champ de température et permettent de focaliser
les circulations de fluides hydrothermaux. Elles correspondent à des lieux privilégiés
pour la précipitation et la dissolution minérale. Si elles présentent un gradient de per-
méabilité cet effet est renforcé. La présence d’un bassin adjacent accentue le maintien
d’une limite latérale froide, phénomène d’autant plus marqué dans le cas où à la condi-
tion à la limite inférieure correspond à un flux fixé. Si la convection hydrothermale
induite par la présence de la faille est assez vigoureuse dans la couche perméable, il est
probable qu’il existe des indices de minéralisations à intervalles réguliers dans celle-ci.

Les intrusions possèdent un effet limité dans le temps (fonction, entre autres, de
leur taille) mais sont capables d’initier des circulations de fluides vigoureuses dans
le milieu. Les zones de précipitation se localisent à l’aplomb de celles-ci mais sont
influencées par la perméablité de l’encaissant. Un pluton mis en place dans une faille
induira des circulations plus vigoureuses localement et ses effets pourront être couplés
à ceux d’une faille seule.

Le fait que les failles atteignent la base du modèle ne modifie pas la nature des
phénomènes observés. En effet, des tests effectués pour des failles de 10 km de profon-
deur, par exemple, montrent que l’écoulement est similaire à celui observé pour une
faille de 15 km, et se limite à la zone plus perméable (zone faillée).

Les limites du modèle

S’il existe des phénomènes de précipitation, la perméabilité devrait diminuer et
l’état permanent présenté dans cette partie ne peut perdurer indéfiniment.

De plus les circulations de fluides dans les bassins dues aux phénomènes de com-
paction ne sont pas pris en compte et pourraient ajouter des spécificités dans ces zones.
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ré
ca

p
it

u
la

ti
f
d
es

m
o
d
èl
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Chapitre 17

Convection hydrothermale :
approche 3D

Sommaire
17.1 L’effet des failles . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 218
17.2 Effet d’une faille et d’une couche plus perméable en surface225
17.3 Effets couplés d’une faille avec gradient de perméabilité,

d’une couche perméable et d’intrusions multiples . . . . . 231
17.3.1 Application numérique simple . . . . . . . . . . . . . . . . . . 231

17.4 conclusion 3D . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 232

Dans ce chapitre quelques cas de modèles synthétiques 3D sont présentés et com-
parés aux résultats des modèles 2D obtenus dans le chapitre précédent, afin de rendre
compte des phénomènes convectifs présents dans la direction parallèle au plan de faille.

Dans tous les modèles synthétiques 3D réalisés, les limites des systèmes sont dé-
finies en x=0, x=150 km, y=0, y=90 km et z=0, z=15 km, soit L=150 km, b=90
km et h=15 km. Dans le cas 2D L=190 km, cependant les résultats sont comparables
car dans les deux cas, les limites sont assez éloignées pour pouvoir éviter des effets
de bord. Comme dans les cas 2D, toutes les limites sont imperméables et le flux de
chaleur horizontal est nul au niveau des murs (en x=0, x=L, y=0 et y=b). Les per-
méabilités de l’encaissant, de la faille et de la couche perméable sont définies ke, kf et
kc respectivement.
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Fig. 17.1 – Modèle 3D d’un système chauffé par le bas dont les températures en surface
(Ts) et à la base (Tb) sont maintenues constantes, avec Ts=0 C̊.

17.1 L’effet des failles

cas13 : Tb=400 C̊, ke = 10−15 m2 et kf = 10−14 m2

Le cas 13 est l’équivalent 3D du cas 3. Dans les deux cas la perturbation est
confinée au sein de la zone de faille. Néanmoins, il apparâıt que l’écoulement montre
un caractère 3D, et des figures de panaches (champignons 3D) apparaissent dans la
faille, remplaçant le régime de rouleaux observé dans le cas 2D (figure 17.2).

150
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50 50

90
15
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 5

0

z

x y

Fig. 17.2 – Cas 13 : Modèle 3D. Isotherme 200 C̊ plane en dehors de la zone faillée.

Dans le plan XZ, la distribution de la température est symétrique par rapport à la
faille, et varie selon la valeur de y choisie, en raison du caractère 3D de la convection
hydrothermale (figure 17.3).
Dans le plan YZ, en x=75 km, au centre de la faille, les isothermes sont perturbées et
possèdent une allure identique à celle observable dans le cas d’un milieu poreux 2D.
Plus la distance par rapport au centre de la faille est importante, plus la perturbation
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m2, kf=10−14 m2 respectivement. La température est fixée à 400 C̊ à la base du
système.
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des isothermes est faible. La longueur d’onde observable entre les cellules est de l’ordre
de 18 km. Cette longueur d’onde est cohérente avec la valeur de perméabilité choisie,
intermédiaire par rapport aux cas 2D homogènes pour lesquels ke=5.10−15 et 10−13 m2

et présentant des longueurs d’ondes de 24 km et 10 km respectivement.

La figure 17.4, montre le champ de température, la distribution des vitesses d’écou-
lement et le produit scalaire u.gradT dans le plan XZ, pour des valeurs de y corres-
pondant à deux situations extrêmes (y=9 km, centre du panache froid et y=18 km,
centre du panache ascendant). Les vitesses maximales (2.10−9 m.s−1) sont au centre
du panache. Selon la valeur de y, le produit scalaire est toujours positif (y=9 km) ou
toujours négatif (y=18 km), impliquant une périodicité entre des zones de dissolution
et de précipitation minérale localisées.
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Fig. 17.4 – Cas 13 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille, température, vitesse
d’écoulement et u.gradT, plan XZ. Ce cas est similaire au cas 3 en 2D. Les régions
propices à la minéralisation sont délimitées en jaune.

Dans le plan YZ (figure 17.5), les vitesses sont maximales au centre de la faille
(2.10−9 m.s−1) à la limite entre et au centre des panaches, l’écoulement y est le plus
vigoureux. Le produit scalaire u.gradT varie lui aussi en fonction de la distance au
centre de la faille. En x=75 km, il est négatif à proximité de la surface sur une distance
égale à celle de la largeur du panache, ainsi qu’à une profondeur de 10 à 13 km mais
sur une distance latérale plus réduite (∼2 km). En x=70 km, les zones où u.gradT est
négatif sont toujours présentes à proximité de la surface mais nettement moins étendues
et elles sont majoritairement décalées à des profondeurs de 7 à 14 km.
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Selon la distance par rapport au centre de la faille, les zones de précipitation
diffèrent. Plus la distance est importante, plus les endroits où u.gradT est négatif se
retrouvent en profondeur. Les zones où u.gradT est négatif sont plus importantes à
proximité de la surface qu’en profondeur, où ce sont les zones où ce produit est positif
qui sont majoritaires.
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Fig. 17.5 – Cas 13 : Modèle 3D, d’un milieu homogène recoupée par une faille, tempé-
rature et u.gradT, plan YZ.

En conclusion, le fait d’intégrer une troisième dimension, permet de voir appa-
râıtre des figures d’écoulement différentes de celles observables en 2D. Les zones de
précipitation déduites de ces résultats, de la même manière ne cöıncident plus à celles
prédites dans le cas 2D, elles sont plus complexes et présentes une périodicité spatiale
qui corrèle avec la géométrie convective 3D.

cas14 :Φb=80 mW.m−2, kf/ke = 10

Dans le cas où la condition de température est remplacée par une condition de
flux constant à la base, la localisation de la perturbation est identique, à savoir qu’elle
se limite à la zone de faille et ses alentours et la structure de l’écoulement est 3D.

Comme dans le cas précédent mais contrairement au cas 2D (cas 8), le champ
de température présente une symétrie par rapport à la faille. Le fait d’introduire une
dimension supplémentaire permet aux cellules de se développer plus facilement en 3D et
de dissiper l’énergie de manière plus efficace, les panaches ainsi formés sont symétriques
par rapport à la faille.

221



222 Convection hydrothermale : approche 3D

150
100

0
50 50

90
15

10

 5

0

z

x
y

Fig. 17.6 – Cas 14 : Modèle 3D isotherme 200 C̊.

Contrairement au cas précédent, la présence de la faille se traduit par une refroidis-
sement par rapport au champ de température initial pour des profondeurs supérieures
à ∼10 km. Pour des profondeurs moins importantes, un réchauffement est visible dans
certaines régions. Les cellules de convection montrent une périodicité spatiale de 18 km
selon la direction parallèle à l’axe de la faille.

D’après les figures 17.8 et 17.9 plus la distance par rapport au centre de la faille
est importante plus les zones où u.gradT est minimal se retrouvent en profondeur. Les
vitesses de fluide sont maximales au centre de la faille entre les cellules de convection.
Les zones marquées par un réchauffement à proximité de la surface cöıncident avec un
RAI négatif et représentent de situations propices à la précipitation. Comme dans le
cas précédent elles présentent une alternance avec des zones de dissolution.

Remarques : En augmentant la perméabilité de la faille d’un facteur 10 (kf = 10−13

m2), les vitesses de fluides atteignent des valeurs 5 à 6 fois plus importantes que dans
cas où kf = 10−14 m2. Le refroidissement se matérialise alors sous la forme d’une
homogénéisation des températures dans la faille, et la température à l’intérieur de
celle-ci oscille entre 50 et 100 C̊ au maximum. Une telle situation ne semble cependant
pas réaliste, car s’il existe des zones de failles très perméables dans la nature il est peu
probable qu’elles présentent une telle perméablité sur une largeur de 10 km.
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Fig. 17.7 – Cas 14 : Modèle 3D d’un système chauffé par le bas dont les températures
en surface (Ts) et le flux à la base (Φ) sont maintenus constants, avec Ts=0 C̊.
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Fig. 17.8 – Cas 14 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille, température, vitesse
d’écoulement et u.gradT, plan XZ.
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Fig. 17.9 – Cas 14 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille, température et u.gradT,
plan YZ.
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17.2 Effet d’une faille et d’une couche plus per-

méable en surface

cas15 :Φb=80 mW.m−2, kf/ke = 10 et couche perméable en surface
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Fig. 17.10 – Modèle 3D d’un système chauffé par le bas dont la température en surface
(Ts) et le flux de chaleur à la base (Φb) sont maintenus constants, avec Ts=0 C̊. Une
zone de faille et une couche plus perméable sont présentes.
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Fig. 17.11 – Cas 15 : Modèle 3D. L’isotherme 200 C̊ montre le passage d’une convection
2D à une convection 3D.

Dans le cas où une couche perméable est ajoutée sur la bordure gauche de la
faille, il apparâıt que les isothermes sont perturbées dans la faille et dans la couche
perméable (figure 17.11 ). De plus l’écoulement est 2D dans la couche perméable alors
qu’il apparâıt comme étant 3D dans la zone de faille, ce qui se traduit par la présence
de panaches à l’intérieur de celle-ci.

Une fois le régime stationnaire atteint, le champ de température dans le plan XZ,
est variable selon la position en y, en raison de la présence de panaches dans la faille
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Fig. 17.12 – Cas 15 : Champs de température dans les plans XZ et YZ pour diverses
valeurs de y et x respectivement.
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17.2 Effet d’une faille et d’une couche plus perméable en surface 227

(figure 17.12). Des zones de refroidissement et de réchauffement s’alternent au sein de
celle-ci. Dans la couche perméable, où le régime d’écoulement est 2D, la perturbation des
isothermes est équivalente pour toutes les valeurs de y et la distribution de température
est équivalente à celle du cas 2D. Cette remarque n’est cependant pas valable au niveau
de la zone de transition entre les deux régimes qui s’étend jusqu’à x
60 km. La longueur
d’onde correspondant à la distance entre deux panaches est ∼30 km et la perturbation
de température étant maximale au centre de la faille.
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Fig. 17.13 – Cas 15 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille et couche perméable,
température et u.gradT, plan XZ. Ce cas est similaire au cas 12 en 2D simplement il
inclue une dimension supplémentaire dans l’axe de la faille.
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Fig. 17.14 – Cas 15 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille et une couche perméable,
température, vitesse d’écoulement et u.gradT, plan YZ. Ce cas est similaire au cas 12
en 2D simplement il inclue une dimension supplémentaire dans l’axe de la faille.

Le champ de vitesse d’écoulement au centre de la faille atteint des valeurs maxi-
males de l’ordre de 1, 3.10−9 m.s−1, localisées au niveau de circulations de fluides des-
cendantes, entre les panaches. En s’éloignant du centre de la faille, la vitesse du fluide
diminue et son maximum cöıncide toujours avec des zones de circulations descendantes.
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228 Convection hydrothermale : approche 3D

Le produit u.gradT, au centre de la faille, est minimal à proximité de la surface
(figure 17.14). Sur la bordure gauche de la faille, les zones où u.gradT est négatif sont
plus restreintes latéralement et la zone de minima est localisée principalement entre 10
et 15 km de profondeur.

cas16 :Φb=80 mW.m−2, gradient de perméabilité dans la faille et couche per-
méable Dans le cas où un gradient de perméabilité est présent au sein de la faille, avec
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Fig. 17.15 – Cas 16 : Modèle 3D. L’isotherme 200 C̊ montre le passage entre les régimes
de convection 2D et 3D.

une perméabilité qui augmente de 10−15 m2 à 10−14 m2 de gauche à droite, de la même
façon que pour le cas précédent l’écoulement est 2D dans la couche perméable et 3D
dans la faille (figure 17.15). En revanche, au niveau de la région la plus perméable,
la perturbation est plus marquée et les perturbations dans la couche perméable sont
moins étendues.

Selon les valeurs de y, dans la zone de faille le champ de température est marqué
par une alternance entre des régions traduisant un refroidissement ou un réchauffement,
en passant par des zones intermédiaires. La zone de transition entre le régime 2D et 3D
est moins étendue que dans le cas précédent en raison de la diminution de la largeur
de la région fortement perméable.

Comme dans le cas 2D, la vitesse est maximale dans la zone la plus perméable
et c’est aussi dans cette région que le produit scalaire u.gradT est minimale. Celui-ci
s’illustre par une distribution périodique selon l’axe de la faille, comme dans les cas 3D
précédents. L’ajout du gradient de perméabilité a pour effet de concentrer les zones de
dissolution et précipitation maximale au niveau de la bordure droite.
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Fig. 17.16 – Cas 16 : Champs de température dans les plans XZ et YZ pour diverses
valeurs de y et de x, en régime permanent.
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Fig. 17.17 – Cas 16 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille, température, vitesse
d’écoulement et u.gradT, plan XZ.
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Fig. 17.18 – Cas 16 : Modèle 3D, milieu homogène avec faille, température et u.gradT,
plan YZ.
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17.3 Effets couplés d’une faille avec gradient de per-

méabilité, d’une couche perméable et d’intru-

sions multiples

cas17 :Φb=80 mw.m−2, kf/ke = 10, kc=5.10−15 m2 et intrusion Tinitiale=600 C̊

Ce cas présente les effets couplés des diverses situations présentées précédemmnt.
Il inclue la présence de 9 plutons au centre de la faille. Ces intrusions possèdent une
épaisseur de 1 km, une hauteur de 3 km et une longueur de 5 km, ils sont mis en place
à une profondeur de 5 km avec une périodicité spatiale de 5 km selon l’axe de la faille.

Comme dans le cas 2D où une intrusion est présente, les champs de température
et d’écoulement des fluides sont fortement perturbés localement, à proximité des intru-
sions. Et la distribution du produit scalaire u.gradT est dictée par la localisation des
corps intrusifs pendant la période synchrone au refroidissement des plutons. Comme
en 2D, les circulations de fluide ascendantes sont localisées à l’aplomb des intrusions et
les fluides redescendent sur les bords. Comme dans les cas précédents pour lesquels un
gradient de perméabilité est pris en compte, la zone la plus perméable, à proximité de
la bordure droite de la faille, concentre les minima de u.gradT. Une périodicité due au
schéma d’écoulement 3D dans la faille est aussi observé.

Au cours du temps, les champs de température et d’écoulements, ainsi que la
distribution de u.gradT tendent à se rapprocher de la situation présenté dans le cas
précédent (cas quasi-stationnaire).

17.3.1 Application numérique simple

Au Ghana, la plupart des gisements d’or sont localisés le long de diverses failles
ductile-fragile formant un réseau faillé régional sur 500 m de large et près de 250 km
de long. Le gisement d’Ashanti, fait partie des gisements les plus importants il s’étend
sur une zone de 8 km de long et 500 m de large, le long du réseau régional (Allibone,
McCuaig, et al., 2002).

En se focalisant dans cette région où le fluide est supposé ascendant compte tenu
de la présence de minéralisations, et d’après les valeurs de vitesses de fluide déduites
du dernier cas présenté, la quantité de fluide ayant traversé la zone faillée peut être
estimée.

Il apparâıt que dans ces régions potentiellement favorables à la précipitation, la
vitesse de fluide maximale est de l’ordre de 10−9 m.s−1, impliquant un débit de l’ordre de
0,4 kg.s−1 soit environ 1,25.107 kg.an−1. En considérant que la concentration moyenne
de l’or dans le fluide est de l’ordre de 40 ppm (voir le cas des fluides fortement sulfurés
figure 5.5), alors la quantité d’or a avoir traversé la zone faillée par année est de l’ordre
de ∼ 5,5 kg.an−1.
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232 Convection hydrothermale : approche 3D

Sachant que les dépôts situés au niveau de la faille d’Ashanti présentent des res-
sources et une production passée de l’ordre de 1200 tonnes d’or (Allibone, McCuaig,
et al., 2002), de telles estimations suggèrent une durée moyenne de minéralisation de
l’ordre de ∼ 2,2.105 ans au minimum pour ces gisements. Bien que cette durée consti-
tue une estimation simpliste, ne prenant pas en compte les variations de vitesses dans
la zone faillée au cours du temps, elle permet de donner un ordre de grandeur. Cette
durée estimée est compatible avec les estimations de durée de vie de systèmes hydro-
thermaux proposée pour d’autres systèmes minéralisés (Rabinowicz et al., 1998). Les
vitesses estimées d’après les modèles présentés sont cohérentes.

17.4 conclusion 3D

Les modèles réalisés dans ce chapitre illustrent le fait que la présence d’une faille
3D favorise la mise en place d’écoulements tridimensionnels dans certains contextes.
Ces résultats sont en accord avec les prévisions de C. Zhao, Hobbs, et al. (2003), qui,
dans le cas de failles 3D ont démontré que les nombres de Rayleigh critiques relatifs à
des régimes 2D et 3D sont très proches et les régimes convectifs 2D et 3D ont autant de
probabilité de se produire. Ces auteurs se sont intéressés aux circulations convectives se
mettant en place dans une faille d’épaisseur 1 km, de hauteur 10 km et de longueur 10
km. D’après leurs résultats, dans une telle zone de faille, des structures digitales (“finger-
like”) peuvent apparâıtre (figure 17.19). Ces structures s’accompagnent de variations de
la vitesse du fluide et de la température dans la direction de l’épaisseur de la faille. Ces
régimes convectifs permettent de chenaliser le fluide comme dans certains des modèles
de la présente étude.

De tels résultats sont intéressants pour la métallogénie car la chenalisation du fluide
peut influencer de manière significative la formation de gisements et la localisation des
minéralisations dans les zones de faille. Les résultats concernant le produit scalaire
u.gradT et les zones propices à la minéralisation montrent ces localisations privilégiées
et illustrent la périodicité spatiale de ces phénomènes.
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17.4 conclusion 3D 233

x = 500 m z = 5000 m

y = 3300 m

x = 500 m

Fig. 17.19 – Vitesse d’écoulement et température dans une faille 3D (“finger-like the-
roretical mode”), d’après C. Zhao et al. (2004).
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Chapitre 18

Discussion

Cette deuxième approche de modélisation, à travers l’étude de modèles synthé-
tiques simples a permis d’identifier les schémas d’écoulements des fluides hydrother-
maux dans des contextes caractéristiques de minéralisations mésothermales.

Généralement pour expliquer la présence d’écoulements de fluides localisés les géo-
logues invoquent des gradients de pression mais d’après les résultats des modèles, il est
clair que des gradients de température peuvent aussi être à l’origine de circulations de
fluides chenalisées.

Il faut noter que dans les régions orogéniques, les gradients de pression horizontaux
peuvent être générés par la présence de gradients topographiques créés par l’épaississe-
ment local de la croûte, ils sont alors responsables d’écoulements de fluides horizontaux.
La profondeur de pénétration de tels écoulements est alors proportionnelle à la longueur
d’onde de l’anomalie topographique et dépend de la perméabilité. De plus, C. Zhao,
Lin, et al. (2003) ont réalisé des simulations en prenant en compte des écoulements liés
à des gradients topographiques et remarquent que selon les vitesses de fluide imposées
par ces gradients les effets peuvent être négligeables à significatifs et engendrer alors
des modifications des distributions de précipitation. Les modèles présentés dans cette
étude ne prennent pas en compte les écoulements liés à ces gradients de pression, les
informations concernant la topographie à l’époque de la mise en place des gisements
étant mal contraintes. Cependant, il serait utile de les intégrer dans des modèles ul-
térieurs, en imposant des vitesses de fluides horizontales le long de la limite ouest du
système, vitesse de fluide liée aux chevauchements D2 dirigés d’ouest en est. Toutefois
les gradients topographiques engendrés par l’orogène Eburnéen seront beaucoup mois
importants que ceux relatifs aux châınes de montagnes actives telles que l’Hymalaya
par exemple (com. pers. Milesi 2004).

Pour les paramètres choisis lors de cette étude (perméabilités, flux ou température
à la base, géométrie), d’après les résultats des modèles 2D, les zones de failles et les
intrusions magmatiques exercent le contrôle le plus déterminant sur la distribution des
circulations de fluides.
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Les résultats de cette partie démontrent que lorsqu’il existe une zone de faille, il
est primordial de réaliser des modèles 3D, les modèles 2D ne rendant pas compte de la
périodicité des phénomènes convectifs observables dans les failles 3D. Cette périodicité
des phénomènes convectifs pourrait avoir une influence directe sur la minéralisation,
car elle s’associe à une périodicité des zones potentiellement favorables au dépôt ou
au contraire à des régions à priori propices à la dissolution minérale. Enfin, d’après
les modèles réalisés, les couches perméables possèdent une influence sur l’écoulement
des fluides mais ne présentent pas de caractéristiques 3D. Cette remarque est valable
pour les paramètres choisis pour les modèles de l’étude, en augmentant la perméabilité
dans la couche des effets 3D devraient apparâıtre. La présence de faille favorise le
développement de la convection dans ces couches.

Les résultats de cette approche montrent aussi que la durée d’une perturbation
liée à l’intrusion d’un corps magmatique est de l’ordre de quelques centaines de milliers
d’années au maximum. Ces résultats sont en accord avec les estimations de Cathles
(1981b) qui estimaient la durée de vie maximale d’un système hydrothermal dû à une
intrusion unique, dans des conditions optimales, à 800.000 ans. Les modèles ne per-
mettent donc pas d’expliquer les décalages temporels de près de 5 à 30 millions observés
entre l’âge des granitöıdes et l’âge estimé pour les minéralisations. Si un lien génétique
existe entre les plutons et les minéralisations le décalage temporel entre les deux évé-
nements ne devrait pas excéder quelques centaines de milliers d’années. La deuxième
hypothèse proposée par Oberthür et al. (1998), selon laquelle les fluides minéralisa-
teurs ne sont pas directement liés aux plutons mais empruntent les mêmes conduits
semble, du moins d’après les modèles simples, plus justifiée. Néanmoins, en prenant en
compte l’incertitude sur les données géochronologiques les granitöıdes pourraient être
synchrones des minéralisations et, dans ce cas, il pourrait exister un lien génétique entre
les deux phénomènes.

La mise en évidence d’une périodicité spatiale au niveau des zones de faille 3D est
un résultat important. En effet, sur le terrain, une périodicité est parfois observée en ce
qui concerne la distribution des gisements. C’est le cas à Ashanti où les gisements sont
typiquement séparés d’une distance équivalente à une dizaine de kilomètres (Milesi,
com. pers., 2005, figure 18.1). Les zones non minéralisées sur le terrain correspondent,
quant à elles, à des régions où les fluides vont entrâıner une dissolution, donc où les
fluides sont descendants par opposition aux zones minéralisées associées aux fluides
ascendants. Au Ghana, de telles zones se retrouvent à intervalle régulier entre les zones
minéralisées. De plus, les corps magmatiques qui jalonnent la faille d’Ashanti semblent
eux aussi présentés une périodicité spatiale avec un espacement de l’ordre de 5-10 km.
La relation temporelle entre minéralisation, mise en place des cellules de convection et
remontée des corps magmatiques est complexe car les datations ne permettent pas de
distinguer clairement tous les évènements.

La tectonique joue un rôle important de par le contrôle qu’elle exerce sur la création
de pièges, et la perméabilité des roches (figure 18.2). L’augmentation de perméabilité
générée dans certaines régions crée des conduits favorables à la circulations de fluides
hydrothermaux profonds si les accidents sont d’échelle crustale par exemple. Ces cir-
culations sont principalement liées à des gradients de température et de pression et
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Sédiments birimiens

Ceintures de roches vertes

Conglomérats Tarkwaiens

Failles

Au classe A

Au classe B

Au classe C

Au classe D

100 km

Fig. 18.1 – Carte géologique du Ghana avec la localisation des principaux gisements
(Ralay, com.pers., 2005). Les classes A, B, C et D correspondent à > 250 t d’Au, 50 à
250 t, 10 à 50 t et de 1 à 10t.
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permettent le transport des complexes minéralisés. En fonction du degré d’interaction
roche/fluide et des réactions chimiques se produisant, le colmatage des pores et le préci-
pitation minérale peuvent se produire. Ces phénomènes peuvent résulter en une baisse
de la perméabilité qui se traduira par un arrêt des circulations de fluides et la fin de la
période de minéralisation. Si des événements tectoniques se produisent de nouveau la
réouverture des fractures est probable et peut expliquer un fonctionnement par pulsa-
tions, souvent évoqué dans de tels contextes. De plus, pour qu’une durée d’une dizaine
de millions d’années s’écoule entre le début de la tectonique décrochante et la formation
de gisements il est nécessaire d’invoquer de telles réactivations.

Tectonique 

décrochante

Augmentation de 

perméabilité

Circulation de 

fluides

Réactions /Altération
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Diminution de 

perméabilité

Précipitation-colmatage
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Gradients de pression et

de température

Zone de failles,

de cisaillements

Arrêt des processus
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T
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p
s 

∆
t 

≈
 1

0
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Fig. 18.2 – Ce schéma présente les implications d’une phase de tectonique décrochante,
sur la perméabilité, les circulations de fluides et les réactions chimique, qui elles mêmes
entrâınent une diminution de la perméabilité à terme, dans le cas où les pores sont
colmatés.
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Chapitre 19

Conclusion générale

Lors de ce travail, les processus thermiques associés à la genèse de gisements oro-
géniques mésothermaux ont été étudiés par une modélisation numérique. L’application
aux minéralisations de la ceinture d’Ashanti au Ghana a permis de caractériser les
transferts de chaleur et les circulations de fluides dans ces contextes géologiques parti-
culiers.

Cette approche de modélisation s’appuie sur des données géologiques, structurales,
géochronologiques et pétrophysiques (mesures des propriétés thermiques) et se situe à
la frontière entre des disciplines variées (la géophysique, la géologie et la métallogénie).

Dans un premier temps, l’influence de la tectonique sur le champ de tempéra-
ture pendant les stades précédant la mise en place des minéralisations a été étudiée à
l’échelle régionale par le biais de modélisations thermiques purement conductives. Puis,
une deuxième approche de modélisation a permis d’identifier les facteurs clés influen-
çant le régime thermique et l’écoulement des fluides crustaux à une échelle plus locale,
pendant la phase de minéralisation, dans le but de déterminer les zones préférentielle-
ment minéralisables.

Les résultats des modèles thermiques conductifs ont permis de caractériser le ré-
gime thermique régional du sud-ouest du Ghana au Paléoprotérozöıque notamment en
caractérisant le flux de chaleur mantellique.

L’approche conductive a aussi mis en évidence l’influence de la variation de conduc-
tivité thermique des roches en fonction de la température et de la profondeur sur le
champ de température. Ainsi, en introduisant la dépendance en température, la valeur
du flux mantellique nécessaire pour corréler les données thermobarométriques est de
30mW.m−2 soit une diminution de près de 50%. Comparée à la valeur actuelle du flux
de chaleur mesuré dans les régions stables et en prenant en compte l’augmentation de
la production de chaleur au Paléoprotérozöıque, cette valeur reste élevée et indique une
région où le régime thermique n’est pas stable. Elle corrobore l’idée déjà évoquée par
les géologues, selon laquelle un panache mantellique était présent à cette époque sous
cette région du Ghana.
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Enfin, d’après les modèles, il semble que la mise en place des bassins sédimentaires
favorise la présence d’anomalies de flux de chaleur horizontal à faible profondeur. Les
anomalies de température associées pourraient influencer la rhéologie des roches et se
traduire par un comportement mécanique particulier de la croûte supérieure dans ces
zones.

Les modèles incluant les transferts de chaleur convectifs présentés dans la 4eme

partie ont montré que les processus thermiques sont capables de générer des écoulements
chenalisés dans des contextes favorables à la genèse de gisements mésothermaux. De
plus, ils ont permis la mise en évidence de phénomènes d’écoulements 3D pouvant
induire une périodicité dans la distribution des gisements le long des accidents majeurs,
ce qui constitue un résultat intéressant pour la métallogénie.

Diverses études permettraient d’approfondir les résultats de ce travail. Entre autres,
la caractérisation des propriétés hydrauliques (porosité, perméabilité) et la caractéri-
sation du gradient de perméabilité de la région d’Ashanti permettraient d’obtenir un
modèle plus proche de la réalité. L’examen de modèles identiques mais dans un cadre dy-
namique (chevauchements transitoires et isostasie) permettrait de mieux rendre compte
des constantes de temps impliquées lors des différentes phases orogéniques. Dans les
zones de minéralisations orogéniques la surrection du bâti est souvent synchrone à la
mise en place des gisements orogéniques et il serait intéressant de prendre en compte
l’impact de l’érosion sur les circulations des fluides hydrothermaux. Enfin, l’étape de
remontée des corps magmatiques dans la zone de faille et dans les terrains birimiens non
appréhendée au cours de cette thèse améliorerait la connaissance des chemins pression-
température localiserait les phénomènes magmatiques.

De ce travail ressortent aussi diverses perspectives de recherche pour le futur. Par
exemple, l’application de ce type de modèles à des zones minéralisées présentant les
mêmes caractéristiques qu’au Ghana, mais, où les gisements sont moins importants,
permettrait d’identifer les facteurs clés pour créer des gisements géants. De plus, les
zones minéralisées sont des régions où le régime thermique est singulier et il est probable
qu’elles présentent des variations des propriétés thermiques qu’il serait utile de carac-
tériser afin de dégager des critères pouvant servir à l’exploration par exemple. Enfin,
des études similaires dans d’autres régions minéraliseés pourraient permettre de tirer
des caractéristiques communes au niveau du régime thermique avant et pendant les
épisodes de minéralisations. Dans ce cas, les crises métallifères permettraient de décrire
le régime thermique profond au moment de la formation des gisements et de donner
des estimations sur le flux de chaleur mantellique au cours des temps géologiques.

242



Bibliographie

Allibone, A., McCuaig, T., Harris, D., Etheridge, M., Munroe, S., Byrne, D., et al.
(2002). Structural controls on gold mineralization at the Ashanti deposit, Obuasi,
Ghana. Society of economic Geologists, Special Publication, 9, 65–93.

Allibone, A., Teasdale, J., Cameron, G., Etheridge, M., Uttley, P., Soboh, A., et al.
(2002). Timing and structural controls on gold mineralization at the Bogoso gold
mine, Ghana, West Africa. Economic Geology, 97, 949–969.

Barley, M., & Groves, D. (1992). Supercontinent cycles and the distribution of metal
deposit through time. Geology, 20, 291–294.

Barley, M., Krapez, B., Groves, D., & Kerrich, R. (1998). The late Archean bonanza :
metallogenic and environmental consequences of the interaction between mantle
plumes, lithospheric tectonics and global cyclicity. Precambrian Res., 91, 65–90.

Barley, M., Pickard, A., & Sylvester, P. (1997). Emplacement of large igneous province
as a possible cause of banded iron formation 2.45 billion year ago. Nature, 385,
55–58.

Barrit, S., & Kuma, J. (1998). Constrained gravity models of the Ashanti belt, south-
west Ghana. J. Afr. Earth. Sci., 26 (4), 539–550.

Beaudoin, G. (2002). Manuel de ĝıtologie et métallogénie.
http ://ggl.ulaval.ca/personnel/beaudoin/Cours.html.

Beck, A., & Mustonen. (1972). Preliminary heat flow data from Ghana. Nature, 235,
172–174.

Bénard, H. (1901). Les tourbillons cellulaires dans une nappe liquide transportant de la
chaleur par convection en régime permanent. Ann. Chim. Phys., 23 (7), 62–144.

Benning, L., & Seward, T. (1996). Hydrosulphide complexing of Au(I) in hydrotheral
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Fouquet, Y. (2002). Sulfures polymétalliques hydrothermaux océaniques. Les Tech-
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Jébrak, M. (2004). Manuel de ĝıtologie. http ://www.unites.uqam.ca/ sct/gitologie.
John, T., Klemd, R., Hirdes, W., & Loh, G. (1999). The metamorphic evolution of the

paleoproterozoic (birimian) volcanic ashanti belt (ghana, west africa). Precam-
brian Res., 98, 11-30.

Junner, N. (1935). Gold in the Gold Coast. Geol. Survey Memoir(4).
Junner, N. (1940). Geology of the Gold Coast and Western Togoland. Geol. Survey

Bulletin(13).
Kappelmayer, O., & Haenel, R. (1974). Geothermics with special reference to applica-

tion. Geoexploration Monographs.
Kassoy, D., & Cotte, B. (1985). The effects of sidewall heat loss on convection in a

saturated porous vertical slab. J. Fluid Mech., 152, 361–378.
Kesse, G. (1985). The mineral and rock ressources of Ghana. A.A. Balkema, Rotterdam,

Boston. (609 p.)
Kirschvink, J., Gaidos, E., Bertani, L., Beukes, N., Gutzmer, J., Maepa, L., et al.

(2000). Paleoproterozoic snowball Earth : Extreme climatic and geochemical
global change and its biological consequences. PNSA, 97 (4).

Kirschvink, J., Ripperdan, R., & Evans, D. (1997). Evidence for a large-scale reorga-
nization of early Cambrian continental masses by inertial interchange true polar
wander. Science, 277, 541–545.
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Annexe A

Conductivité thermique

A.1 Conductivité thermique

La conductivité thermique est définie comme étant la quantité de chaleur trans-
férée par unité de temps au travers d’un matériau par unité de surface et par unité
d’épaisseur, quand les deux faces opposées diffèrent d’une unité de température. Elle
s’exprime en W.m−1.K−1 dans le système international et en cal.cm−1.sec−1 .̊ C−1 en
unités CGS. Les transferts de chaleur n’étant pas nécessairement isotropes, la conduc-
tivité thermique est un tenseur. Pour les roches, il est essentiel de déterminer avec
précision la conductivité thermique afin de donner une évaluation du flux de chaleur
terrestre. Il existe plusieurs techniques de mesure de conductivité thermique en labo-
ratoire, basées sur des méthodes transitoires ou stationnaires.

A.2 Les méthode de mesure

A.2.1 Méthode stationnaire : appareil à barres divisées

Cette méthode est dite stationnaire car les mesures sont réalisées quand la tem-
pérature est constante, pour les réaliser il est nécessaire d’attendre assez longtemps
après avoir introduit une perturbation thermique. La figure suivante représente un
schéma simplifié du mode opératoire. L’échantillon de roche d’épaisseur d, dont la
conductivité thermique λr est à déterminer, est placé entre deux barres cylindriques
en laiton de conductivité connue λ1 et λ2 d’épaisseur h, à l’extrémité desquelles sont
placés deux bains thermostatiques, permettant d’avoir des températures constantes. Le
contact entre le métal et l’échantillon (de l’air probablement) introduit une conducti-
vité thermique inconnue, kc, son épaisseur supposée très faible est notée e. Des ther-
mocouples mesurent les température aux extrémités du métal, Tc et Tf respectivement,
et les températures à la surface du métal au contact avec l’échantillon de roche, T1 et
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T2. En état stationnaire la même quantité de chaleur doit être conduite à travers la
roche et à travers le métal. La loi de Fourier peut alors être utilisée pour déterminer la
conductivité thermique de l’échantillon à partir des autres quantités connues, à savoir :
Tc, Tf , T1, T2, h, d et λb. En appliquant la loi de Fourier, le flux de chaleur φ est donné

Fig. A.1 – Schéma d’un appareil de mesure à barres divisées.

par les équations suivantes :

φ = λ1
∆T1

h
= λc

∆T2

e
= λr

∆T3

d
= λc

∆T4

e
= λ2

∆T5

h
(A.1)

Avec :
∆T1 = Tc − T1 (A.2)

∆T2 = T1 − T2 (A.3)

∆T3 = T2 − T3 (A.4)

∆T4 = T3 − T4 (A.5)

∆T5 = T4 − Tf (A.6)

D’où :
Tc − Tf = ∆T1 + ∆T2 + ∆T3 + ∆T4 + ∆T5 (A.7)
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Soit :

Tc − Tf = φ[
h

λ1

+
h

λ2

+
d

λr

+
2e

λc

] (A.8)

D’où :
Tc − Tf

Tc−T1

h

= d
λ1

λr

+ h + λ1[
h

λ2

+
2e

λc

] (A.9)

Et, de la même manière :

Tc − Tf

T4−Tf

h

= d
λ2

λr

+ h + λ2[
h

λ1

+
2e

λc

] (A.10)

En réalisant des mesures sur des pastilles de roches d’épaisseurs variables et en traçant
les courbes relatives aux équations A.10 et A.10 en fonction de d, la valeur de λr peut
être determinée à partir de la pente des droites résultantes, sans besoin de connâıtre e
ou λc.

En réalité, l’hétérogénéité des colonnes et la variation de la conductivité thermique
du laiton en fonction de la température introduisent une différence de conductivité
thermiques des deux colonnes. En raison de cette différence, on obtient deux droites
d’ajustement en traçant les courbes définies précédemment. La valeur de conductivité
thermique de la roche est la moyenne des valeurs calculées pour chaque droite.

A.2.2 Mesure en espace infini : Fil chauffant

Cette technique de mesure transitoire est basée sur la méthode de l’aiguille chauf-
fante utilisée par Von Herzen & Maxwell (1959) pour mesurer la conductivité thermique
des sédiments marins profonds. Le principe théorique de cette méthode est exposée entre
autres par Jaeger (1956, 1958) et ? (?). Cette technique transitoire consiste à mesurer
la température en fonction du temps à proximité d’une aiguille chauffante qui s’appa-
rente approximativement à une source linéaire de longueur infinie, diffusant Q unités
de chaleur par seconde par unité de longueur, dans un corps isotropique d’extension
infinie. L’ aiguille en acier hypodermique, renfermant une boucle de fil chauffant et
une thermistor pour mesurer la température, est donc introduite dans le milieu dont
la conductivité doit être mesurée. Une fois que la température est stabilisée, le cou-
rant chauffant est introduit au temps t=0 et la température est enregistrée au cours
du temps pendant quelques minutes à proximité de l’aiguille. Jaeger (1956) donne l’
expression simplifiée suivante pour l’augmentation de température dans un milieu infini
dans toutes les directions :

θ =
Q

4πλ
ln

4tκ

r2C
(A.11)

Avec t le temps (s), Q la quantité de chaleur par unité de longueur par unité
de temps (W.m−1), λ la conductivité thermique de l’échantillon (W.m−1.K−1),κ la
diffusivité thermique de l’échantillon de roche (m2.s−1), r le rayon de l’aiguille (m) et
C=exp(γ), avec γ=0,5772157 la constante d’Euler. Ce qui équivaut à :

θ =
Q

4πλ
lnt + const (A.12)
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Cette expression est valable pour t�r2/4κ.

Après introduction du courant, la température augmente donc linéairement en
fonction de , la pente étant inversement proportionnelle à la conductivité thermique.
Cependant, l’aiguille n’étant pas une source linéaire idéale, environ 30 secondes sont
nécessaires avant que l’augmentation de température ne soit linéaire. En conclusion, le
tracé de θ en fonction de lnt donne une droite dont la pente permet de déterminer λ.

A.2.3 Mesure en demi-espace : QTM

Cette deuxième méthode transitoire est une adaptation de la méthode classique
du fil chauffant, présentée précédemment. Cependant, pour le QTM (quick thermal
conductivity meter), le fil chauffant ainsi que le thermocouple sont placés à la surface
d’un matériau de référence de conductivité thermique faible et connue, ce qui, en théorie
est équivalent à une configuration de type ” demi-espace ”. Dans ce cas, la quantité de
chaleur totale pénètre dans l’échantillon. La conductivité thermique est donc calculée
avec une quantité de chaleur deux fois plus importante que dans le cas du fil chauffant
classique. Cette hypothèse est justifiée tant que la conductivité thermique des échan-
tillons de roches est plus élevée que 1 W.m−1.K−1. Pour des conductivités thermiques
plus faibles, une partie de la chaleur passe à travers le demi-espace que représente le
capteur introduisant une erreur, dans ce cas il est nécessaire de déterminer des correc-
tions pour compenser la perte de chaleur. Galson et al. (1987) ont montré que pour
cette technique il est nécessaire de réaliser au moins 5 à 6 mesures par échantillons pour
des roches isotropes et le double pour des roches anisotropes. De plus les dimensions
requises pour les échantillons sont de l’ordre de 20× 50× 70 mm pour les roches ayant
une conductivité thermique inférieure à 3 W.m−1.K−1 et de 30× 70× 70 mm quand la
conductivité est supérieure à 5 W.m−1.K−1. La figure suivante représente le dispositif
d’un QTM classique. Le principe de mesure est le suivant (Tavman & Tavman, 1999) :
un courant électrique constant est appliqué à un fil fin est fixé à un matériau isolant
dont les propriétés thermiques sont connues. Ce processus génère un flux de chaleur
constant (Q) par unité de longueur et par unité de temps. Ces auteurs exposent aussi
le mode opératoire requis pour cette méthode de mesure. With this procedure, the
obtained reproducibility is 5% and uncertainty remains lower than 10-20% (for dry
samples). En soumettant une puissance constante à l’élément chauffant, une hausse de
température (∆T)du fil est générée. La valeur de ce ∆T est ensuite mesurée par un
thermocouple en fonction du temps pendant un court intervalle de chauffe. C’est cet
enregistrement de la température en fonction du temps qui est utilisé pour calculer
la conductivité thermique (λ) en se basant sur l’équation suivante (Carslaw & Jaeger,
1959) :

λ = F
Qln(t2/t1)

T2 − T1

− H (A.13)

où T1 et T2 sont les températures aux temps t1 et t2 respectivement. F et H sont des
constantes spécifiques à la sonde, déterminées d’après la calibration de l’appareil.

258
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Fig. A.2 – Schéma du QTM Shotherm Showa Denko K.K. les dimensions de la sonde
sont de 40 × 100 mm, d’après Sass et al. (1984).
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A.2.4 Comparaison des méthodes QTM, aiguille chauffante et
barres divisées

Certains problèmes relatifs à l’utilisation du QTM ont été reportés par Galson
et al. (1987). Ils soulignent notamment le fait que la taille des échantillons nécessaire
pour obtenir des mesures cohérentes et plus importante que celle requise par les mé-
thode de l’aiguille chauffante et de l’appareil à barres divisées. De plus, dans le cas
de cette dernière technique, l’échantillon est soumis à une pression exercée par le biais
d’une charge axiale de 100 bars (10 Mpa) ce qui équivaut à un enfouissement de plu-
sieurs centaines de mètres. Cela a pour effet, de refermer les fissures et de réduire la
résistance de contact aux extrémités de l’échantillon (Galson et al., 1987). Le QTM
possède néanmoins l’avantage d’être relativement insensible à la présence de rugosité
de l’échantillon, d’être facilement transportable, de par sa petite taille, et de requé-
rir une préparation des échantillons moins longue et des mesures plus aisées à réaliser
que pour la technique des barres divisées. Une première étude réalisée par Sass et al.
(1984) portant sur 17 échantillons de roches isotropes concluait sur le fait que les deux
techniques de mesures donnaient, en considérant la barre d’erreur expérimentale, des
résultat similaires. Le travail de comparaison de Galson et al. (1987) s’inscrit dans la
poursuite de cette étude. Ils se basent sur des échantillons de roches de conductivités
thermiques variant entre 0.6 et 5.4 W.m−1.K−1 et de lithologies variables. D’après leurs
résultats, le QTM donne des mesures avec une erreur de 5% et une reproductibilité de
5% alors que l’appareil à barres divisées est plus précis avec une erreur de 4% et une
reproductibilité de 2%. Dans le cas d’échantillons saturés, ils montrent une bonne cor-
rélation entre les deux techniques de mesure malgré la légère supériorité de quelques
pour cents des conductivités mesurées avec l’appareil à barres divisées. En revanche
dans le cas d’échantillons secs, les mesures du QTM montrent une infériorité de près
de 10%, ce qui s’explique en partie par la présence de la charge exercée dans le cas
des barres divisées qui a tendance à faire disparâıtre les fractures à l’origine remplies
d’air. Dans le cas d’échantillons anisotropes, ? (?) soulignent que l’appareil à barres
divisées à l’avantage de données des mesures précises dans une direction donnée, ce qui
explique que son utilisation soit préférable pour obtenir les conductivités principales et
la composante verticale. L’anisotropie peut certes être estimée en réalisant des mesures
avec un QTM dans diverses directions, mais de tels choix aléatoires sont susceptibles
d’introduire des erreurs importantes.

A.3 Mesures réalisées sur des échantillons du Ghana

et de Guinée

Dans le cadre de l’étude concernant l’évolution thermique de la ceinture d’Ashanti
des mesures de conductivité thermique ont été réalisées. La majeur partie des échan-
tillons mesurés proviennent directement de la zone d’Ashanti, cependant des sédiments
recueillis en Guinée, de lithologies proches des sédiments Ghanéens, ont aussi été utili-
sés. Tous les échantillons ont été soigneusement sélectionnés parmi les roches récoltées
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lors des nombreuses campagnes de terrain effectuées par les géologues du BRGM ces
dernières années en Afrique de l’Ouest. Les mesures portaient sur 31 échantillons, repré-
sentatifs des lithologies rencontrées à Ashanti, avec, des volcanites basiques, des monzo-
granites, des méta-sédiments et des conglomérats tarkwaiens. Les photos d’échantillons
représentatifs des ensembles sont présentées en figure A.3.

Méta-sédiments, Ghana                          Conglomérats, Ghana

Diorite, Ghana                                    Monzonite, Ghana

Fig. A.3 – Photos d’échantillons de roches représentatives du Sud-Est Ghana : conglo-
mérats tarkwaiens, méta-sédiments birimiens, diorite appartenant aux roches vertes et
monzonites, utilisés pour réaliser les mesures de conductivité thermique.

A.3.1 Mesures réalisées avec un “QTM”

Les mesures ont été réalisées à l’aide d’un QTM développé par Showa Denko
K.K. dont le principe de fonctionnement a été énoncé précédemment. Cet appareil a
notamment été utilisé et décrit par Sass et al. (1984) et Tavman & Tavman (1999).
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262 Conductivité thermique

Mode opératoire

Avant de débuter les mesures, le QTM nécessite un temps de chauffe d’environ
45 minutes. Le temps pour effectuer une mesure est de l’ordre de 1 minute, il faut
cependant attendre près de 8 minutes entre chaque mesure afin de laisser le temps à
la sonde de se stabiliser. De la même manière il est recommandé d’attendre quelques
minutes entre le moment où la sonde est posée sur l’échantillon et le début de la
mesure. Le QTM est ensuite étalonné, on utilise pour cela un matériau fourni par
le constructeur de conductivité thermique connue et égale à 1,36 W.m−1.K−1 . Les
mesures sont réalisées en conditions sèches, la plupart des matériaux étant peu poreux,
il n’était pas jugé nécessaire de saturer les roches. La taille des échantillons égale ou
excède la taille minimale requise de 20×50×70 mm. Pour chaque échantillon au moins
6 mesures ont été réalisées satisfaisant ainsi les conditions optimales définies par Galson
et al. (1987). De plus, toutes les 3 mesures une mesure test sur l’étalon à été effectuée,
afin d’éviter et de corriger toute dérive.

En suivant cette procédure, la reproductibilité obtenue est de l’ordre de 5% et
l’incertitude reste inférieure à ±10-20% (pour des échantillons secs). Le tableau A.1
présente un exemple de mesures réalisées sur l’échantillon de conglomérats tarkwaiens
présenté sur la figure A.3.

Tab. A.1 – Exemple de mesures de conductivité thermique conduites sur un échantillon
de conglomérats tarkwaiens.

Echantillon Heure Mesure

étalon 16h07 1,347
170 16h16 3,528
170 16h34 3,533
170 16h52 3,43
170 17h01 3,522
170 17h10 3,478
étalon le lendemain 18h00 1,352
170 18h09 3,62
Moyenne 170 3,518±0,063

A.3.2 Comparaison avec des mesures réalisées avec une appa-
reil à barres divisées

Des mesures comparatives ont été réalisées par Gérard Bienfait (IPGP) avec un
appareil à barres divisées pour cinq échantillons. Les résultats pour les deux type de
mesures sont présentées dans le tableau A.2.
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Tab. A.2 – Comparaison entre des mesures de conductivité thermique réalisées avec
un QTM et avec un appareil à barres divisées.

Echantillon Mesures QTM Mesure Appareil à barres divisées Condition Différence

170 3,518±0,063 3,43±0,0 saturée 2,5%
149’ 2,134±0,066 3,42±0,0 saturée 37%
149’ 2,134±0,066 2,44±0,0 sèche 12,7%
G54 3,729±0,08 3,44±0,0 sèche -8,4%
164A 4,043± 0,201 3,21±0, 0 sèche -26%
164A 4,043± 0,201 3,25±0, 01 sèche -24,4%
G16C 3,659± 0,08 3,42± 0,001 sèche -6,9%
G16C 3,659± 0,08 3,48± 0,001 sèche -5,1%
Moyenne 15,375%
Moyenne (*) 12,22%

La différence représente [mesure(BD)-mesure(QTM)]/mesure(BD)
Moyenne (*) correspond à la moyenne des différences quand les mesures se rapportant
à l’échantillons 149’ ne sont pas prises en compte.

Selon Galson et al. (1987) les mesures effectuées avec un appareil à barres divisées,
en conditions sèches, donnent des valeurs plus élevées d’environ 10-14 % par rapport
aux mesures avec un QTM. D’après les mesures réalisées lors de cette étude la tendance
est plutôt inverse, avec des valeurs plus élevées pour les mesures avec le QTM. De plus,
la différence entre les valeurs données par les deux techniques de mesure est de l’ordre
de 12-15 %. La valeur de 15% étant obtenue en considérant les mesures de conductivités
mesurés pour l’échantillon 149’. Cet échantillon peut être retiré car il n’est pas de bonne
qualité, la roche s’est cassée au moment de la réalisation des pastilles.

A.4 Variation de la conductivité thermique en fonc-

tion de la température

La variation de la conductivité thermique en fonction de la température a fait
l’objet de multiples études. Ainsi à partir de mesures de la conductivité thermique
d’échantillons de roches de lithologies diverses, des lois expérimentales ont été propo-
sées.
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A.4.1 Zoth et Hänel (1988)

λ(T ) =
A

(350 + T ) + B
(A.14)

A et B étant des coefficients définis en fonction du type de roches pour 0<T<800
C̊. Pour les roches métamorphiques : A=705 ; B=0.75 ; Pour les roches acides : A=807 ;
B=0.64 ; Pour les roches basiques : A=474 ; B=1.18 ; Pour les roches ultrabasiques :
A=1293 ; B=0.73 ; Pour les roches calcaires : A=1073 ; B=0.13 ; En généralisant pour
toutes les roches sauf les ultrabasiques et les sels l’équation suivante est valable :

λ(T ) =
770

(350 + T ) + 0.7
(A.15)

Pour les roches salines il existe une plus grande dépendance en température que pour
les autres roches sédimenatires.

A.4.2 Seipold (1998,2001)

cet auteur observe une décroissance linéaire de la conductivité thermique en fonc-
tion de la température, avec un coefficient de corrélation linéaire R=-0.84.

λ(T ) =
1

B(T − 532 ± 45) + 0.448 ± 0.014
(A.16)

B représente un coefficient variable selon le type de roches. On remarque une différence
de 0.5 W/m/K par rapport aux valeurs calculées par Vosteen et Schellschmidt.

Une deuxième équation, donnant meilleurs résultats est proposée :

λ(T ) =
T

F (T − 314 ± 35) + 122 ± 20
(A.17)

A laquelle correspond un coefficient de corrélation linéaire R=-0.75.

Le phénomène de radiation électromagnétique est pris en compte pour des tempé-
ratures supérieures à 600 C̊ :

λ(T ) =
1

(A′ + B′T ) + C ′T 3
(A.18)
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A.4.3 Vosteen et Schellschmidt (2003)

Ces auteurs proposent une équation générale pour les roches des Alpes orientales :

λ(T ) =
λ(0)

0.99 + +T (a − b
λ(0)

)
(A.19)

avec, pour les roches cristallines, à 0<T<500 C̊ : a=0.0030± 0.0015 ; b=0.0042±
0.0006 et pour les roches sédimentaires, à 0<T<300 C̊ : a=0.0034± 0.0015 ; b=0.0039±
0.0014. λ(0) dans le cas des roches cristallines est calculé tel que :

λ(0) = λ(25) ∗ 0.53 +
1

2

√
1.13λ(25)2 − 0.42λ(25) (A.20)

Et pour les roches sédimentaires :

λ(0) = λ(25) ∗ 0.54 +
1

2

√
1.16λ(25)2 − 0.39λ(25) (A.21)

A.4.4 Remarques

En comparant les résultats de Zoth et Vosteen jusqu’à des températures de 800̊ C
on remarque peu de différences entre les différents calculs. On peut donc envisager
d’interpoler la formule de Vosteen pour des températures supérieures à 500̊ C.
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Fig. A.4 – Variation de conductivité thermiques en fonction de la température d’après
Zoth & Hänel (1988) ( en bleu) et d’après Vosteen & Schellschmidt (2003).
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A.4.5 Schatz et Simmons

La loi de Schatz & Simmons (1978) a été utilisée, pour définir la conductivité ther-
mique des roches mantelliques en fonction de la température, elle donne les conducti-
vités relatives au phénomènes de conduction (λL) et de radiation (λR), telles que :

λ = λL + λR (A.22)

Avec :
λL = (31 + 0, 21T )−1 (A.23)

Pour T ≤500̊ K
λR = 0 (A.24)

Et pour T> 500̊ K :
λR = 5, 5 × 10−6(T − 500) (A.25)
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Modélisations thermiques de gisements orogéniques mésothermaux :

Application au Ghana

Résumé : Cette thèse vise à comprendre les processus thermiques et les régimes d’écou-
lement de fluides menant à la genèse de gisements d’or mésothermaux.
Deux approches de modélisation numérique sont utilisées, une régionale, caractérisant le
régime thermique conductif pré-minéralisation et l’autre locale ajoutant la convection
hydrothermale syn-minéralisation. Les modèles sont appliqués à un cas représenta-
tif, les gisements mésothermaux Paléoprotérozöıques géants de la ceinture d’Ashanti
au Ghana. D’après les résultats, la valeur du flux de chaleur mantellique déduite,
30 mW.m−2, est compatible avec la présence d’un panache dans la région à ∼2 Ga. La
prise en compte de la dépendance de conductivité thermique en température apparâıt
nécessaire pour ne pas surestimer la valeur déduite. Des régions potentiellement favo-
rables au dépôt de l’or sont identifiées et les zones faillées où les écoulements sont 3D
mènent à une périodicité spatiale du dépôt cohérente avec les données de terrain.

Mots-clés : Or mésothermal, Ghana, Paléoprotérozöıque, modélisation numérique,
fluides hydrothermaux, flux de chaleur mantellique.

Thermal modelling of orogenic mesothermal deposits :

application to Ghana

Abstract : This thesis deals with thermal processes and fluid flow regimes leading to
the genesis of mesothermal gold deposits.
Two numerical modelling approaches have been used, a regional one, characterising the
conductive thermal regime before mineralisation and a local one adding hydrothermal
convection contemporaneous to mineralisation. Models are applied to the Palaeopro-
terozoic ore deposits of the Ashanti belt in Ghana which are representative of giant
mesothermal gold deposits. From the results, the deduced value for the mantle heat
flow is 30 mW.m−2 in accordance with the presence of a mantle plume in the region
around 2 Ga. Taking into account the temperature-dependence of thermal conductivity
is essential in order not to overestimate the deduced value. Regions potentially favou-
rable to gold precipitation are identified and it appears that faulted zones where fluid
flow are 3D lead to a spatial periodicity of ore deposits coherent with field data.

Keywords : mesothermal gold, Ghana, Paleaeoproterozoic, numerical modelling, hy-
drothermal fluids, mantle heat flow.

Discipline : Géophysique interne
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