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SUMMARY AND GENERAL CONCLUSIONS *

The Costabonne peak complex of skarns and skarnoﬁdgahas developed
from the lowest part of the Cambrian Canaveilles serie, in the contact
with a granitic stock, called the Costabonne granite. Alternering with
each others, schists, dolomites and 1imestones make, in this area, the
Canaveilles serie.

Scheelite mineralized skarns have developped in the calcareous rocks
(1imestones and dolomites) whereas skarnoids, barren in tungsten, formed in
the pelitic hornfels.

From the study of those skarnoids, it turns out that the main con-

clusions are :

-Skarnoids developed from calcium-poor pelitic hornfels (less than 1 % Ca0)
belonging to an sedimentary group, constitued by mixed shale, sandstone and
tuff. The 1ntru§10n of granite has provoqued a contact-metamorphism whose
grade increases from south to north at Costabonne. Those rocks are caracte-
rized by the main following associations of minerals : muscovite-chlorite,
muscovite-chlorite-biotite, muscovite-biotite, muscovite-biotite-cordierite,
cordierite-biotite-andalousite et cordierite-K-feldspar.

Pressure and temperature conditions can be assumed to be P< 2 Kb. and
T at least 650°C 1in the vicinity of the granite.

Calc-silicates hornfels are not abundant and form thin lens-shape bodies
(a few decimeters wide) with plagioclase (calcic), diopside, tremolite,
phlogopite, zoisite, .... They do not play an important role in the forma-
tion of the skarnoIds.

-SkarnoTds are found either in veins or in massive bodies. Those two shapes

% voir chapitre 11.

*% skarnoids are metasomatic transformation developped at the expense of
Al1-Si-rocks (calcitic hornfels or pelitic hornfels).
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are closely associated; veins are always bound to-a massive skarnoid.
Massive skarnoids can present an aspect very similar to this of calc-
silicates hornfels; however, they distinguish themselves by the presence
of unconformities and veins. They can be of important size : several tens
of meters wide and several hundreds of meters long., They are almost always
located along the contacts with the calcareous rocks.

-A zonation can be clearly seen. One can first observe the transformation
of the muscovite into feldspar (K-feldspar or plagioclase). It is the
first zone called "zone without muscovite"(Z1). Then, amphibole replaces
biotite (amphibole zone, Z2) and is itself replaced by pyroxene (pyro-
xene zone, Z3). Finally, the last zone sees the transformation of the
feldspar into garnet (garnet-pyroxene zone, Z4).

0 o 13 u
bi bi am cpx cpx
mu

feld
qtz qtz qtz qtz qtz
ilm sph sph sph sph

feld feld feld garnet

Feldspar is either K-feldspar or plagioclase. As often as not, in Z1

and Z2, K-feldspar and albite are associated with quartz. In the absence
of quartz, plagioclase An35_45 can be observed. Plagioclase seems to

be unstable in the presence of quartz. In Z3, in the other hand, K-fel-
dspar is absent and plagioclase An35_45 is associated with quartz.

In the internal part of Z3, plagioclase becomes abruptely more anorthi-
tic (An65). Sometimes, K-feldspar remains stable in the whole zonation
and is replaced by garnet in Z4; sometimes it doesn't appear at all.

Biotite belongs to the phlogopite-siderophyllite serie. It contains less
A1203, T1'02 and Fe0 than metamorphic biotite. The amphibole composition
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varies from tremolite to edenite-hastingsite. Pyroxene is a salite (dio-
pside-hedenbergite).

Through the succession of biotite-amphibole-pyroxene, XFe of these
minerals remains the same, but it can be different from one place to
another (between 0.2 and 0.5).

-Calculations of mass transfer (at constant volume and constant
element) indicate an important in-flow of K20 in Z1 and a constant
incoming of Ca0 throughout the zonation. In Z4, the quantity of Fe203
increases considerably. 5102, A1203, FeO, MqgO, P205 and T1'O2 remain
constant. When plagioclase or garnet replace K-feldspar, K20 is carried
away. NaZO disappears with plagioclase when the latter turns into garnet.

The importance of mass transfers and the scale of the phenomenon, pre-
clude a simple diffusion between pelite and calcareous rock, and imply
a fluid percolation.

-The trace element pattern, and especially the rare earth element pattern,.
in the external zones (Z1, Z2 and Z3) have caracteristics that appear to
be inheritated from pelitic hornfels.

In the garnet-pyroxenite (Z4) one observes that all trace elements asso-
ciated with the feldspars: Ba, Rb, Sr, ... disappear. The light rare earth
elements (LREE) are also reduced: hut the heavy ones remain unchanged.
Uranium and chrome seem to increase. Compared with the pelite, tungsten
decreases in the whole zonation.

-One knows some outcrops wich rock consist essentially of phyllites :
phlogopite or chlorite. The first ones are the result of metasomatic
transformationsin chlorito-schists. The oxygen isotopes show that these
transformations happened before the formation of the skarnoids. Isoto-
pes indicate also that the chloritites actually observed are presumably
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not the metamorphic chlorito-schists, but most probably the result of
the alteration of another rock (phlogopitites maybe).

Those phlogopitites are metasomatized as skarnoids where three zones can

be seen : an amphibole zone, a pyroxene one and a garnet one. Feldspar
doesn't appear and garnet replaces here pyroxene. This implies first an
outflow and then an inflow of A1203.
-The whole of the transformations observed in the skarnoids may be inscribed
,0 - Ca0 - Mgo - ‘A1203 - 510, - H,0 with the following
minerals : muscovite-biotite-quartz-tremolite~diopside-K-feldspar-anor-
thite-grossular. If we consider KZO and Ca0 as mobile, A1203, Mg0 and

SiO2 being perfectly inert and HZO an excess component, the reactions
between these minerals can be drawn into a LLK 0" p’CaO diagram.

in the system K

With increasing Ca0 chemical potential, the © transformations :
biotite - amphibole - pyroxene and muscovite - feldspar - garnet, happen.
In the direction of KZO chemical potential, the LLCaO - LLKZO plane is
divided in two by the reaction :

K-feldspar = anorthite + quartz
The potassic feldspar is stable in the upper part of the diagram only,
whereas anorthite plus quartz are stable in the lower part. The part
of the diagram wherein the system evolves determines the nature of
the feldspars present in each zone and the relationships between them.

The introduction of iron in the system (Fe-Mg solid solution) displaces
the equilibria towards higher “’CaO values. There is a critical value

for XFe (X%e) wich depends on P, T, f02 and coincideswith an inversion
in the sequence of reactions in the}iCaO - My 0 diagram.
2

~This inversion leads to the amphibole disappear from the upper part
of the diagram. The sequence biotite - pyroxene can be then observed
with increasing U’Cao except for extremely Towll KZO where amphibole
can still be apparent.
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Oxygen fugacity exerts a great influence on the zonation. The stability

field of amphibole is extremely dependent on their iron content and the
fO2 conditions. Under these conditions, for XFe<: Xée , the zonation will
present as follow : biotite - amphibole - pyroxene, except when fO2 is

[
>
Fe = *Fe
occurs without that amphibole comes into sight; however, the sequence

particularily high. For X , the transformation biotite - pyroxene
biotite - amphibole - pyroxene may happen umder both low KZO chemical
potential and low oxygen fugacity.

-The thermometric data of fluid inclusions and the comparison with the
experimental data on mineral stability show that the skarnoids formed
under less than 2 Kb. pressure and, at least, at 650°C, near the granite.
Fartheron, temperature could be of about 500°C.

Fluid contained essentially water (with NaCl at a rate of 10 to 20 %).
No CO, could be detected (X < 0.05). The-fluorine content of biotite

fH20/f02 at ¥ 4.8. The quantity of

trace elements in the fluid shouldn't have been very high. There must

2 co,
allow to estimate the value of log

be an enrichment in light rare earth elements and a negative anomaly

in europium.

At Tower temperature (between 450° C and 300°C), the minerals of the
first zonation should have been altered: prehnite, muscovite, epidote
in the external zones and epidote, calcite, quartz, idocrase and amphi-
bole in the garnet-pyroxenite .

The minerals present show, as for the primary phase, that the fluid was
very rich in water (XCO < 0.01). '
2
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-The analysis of the oxygen (

existenc
1.

-Scheelit
hand, ma
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the skar
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phenomen
Ca0 and

Skarnoid
due to t
(wich pr

distances from the granitic contacts (several hundreds of meters) there

18O) and hydrogen (D) isotopes showsthe

e of at least three episodes in the history of the skarnoids :
Mixing of a metamorphic and a magmatic fluid and formation of
phlogopitites.

. A magmatic fluid participates in the skarnoids formation.

. An alteration phase where themeteoric water plays a leading

role. This water is characterized by 9 18O and O D near 0.

e (CaNO4) is rather rare in the skarnoids wich, on the other
y be rich in molybdenite (MoSZ). When skarns and skarnoids
along a contact pelite/calcareous rock, the scheelite is in

n and not in the skarnoid. The contrary occurs with molybdenite.

nomenon can be observed in other deposits. We think that this
on is due to the nature itself of the substrata: one rich in
the other containing hardly none (< 1 % Ca0).

s may however help in the search for skarns (scheelite bearing)
heir big extention and their connexion with calcareous rocks
ovide calcium). One can indeed observe skarnoids at very long

where skarns are ijnexistant.

-Magnetit
origin a
ilmenite
latter):

1.
a5

e-apatite and biotite-apatite rocks are presumably of magmatic
nd not of metasomatic origin. The composition of magnetites,
s, biotites and apatites (rare earth elements mainly for the

allow to eliminate the possibility of a metasomatic origin;

shows, furthermore, that those minerals do not result from
ancient altered tholeiitic basalts;

3. and that, finally, they could be have been produced by a

magmatic phenomenon bound to the granitic stock.

Those rocks are of the nelsonite type and could have been made by

a phenomenon of 1iquids immiscibility.
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RESUMEN Y CONCLUSIONES GENERALES

E1 complejo de los eskarnos y eskarnoides del pico de Costabona se ha
desarrollado en la base de la serie de Canaveilles, al contacto con un macizo
granitico, 1lamado granito de Costabona. En este lugar, la serie de Canaveil-
les esta constituida por una alternancia de esquistos, calizas y dolomias.
Eskarnos mineralizados en scheelita se han desarrollado en las rocas carbo-
natadas mientras que eskarnoides, la mayoria de los cuales son estériles en
tungsteno, se han formado en las pelitas.

Los principales resultados que se destacan del estudio de estos eskar-
noTdes son los siguientes :

- Los eskarnoides se han desarrollado en rocas peliticas poco cdlcicas ( <
1 % de Ca0) perteneciendo a una misma familia sedimentaria cuya composicién.
deriva de una mezcla de tres polos: urapizarra,un arenisco y una toba. La
in trusidn del granito ha acarreado la formacidon de una aureola de metamor-
fismo de contasto cuyo grado aumenta desde el sur hacia el norte. Estas ro-
cas se caracterizan por las principales asociaciones minerales siguientes :
muscovita - clorito, muscovita - clorito - biot?ta, muscovita - biotita, mus-
covita - biotita - cordiérita, cordiérita - andalousita -~ biotita y cordiéri-
ta - feldespato potasico.

Los condiciones de presion y de temperatura pueden ser estimadas a P<2 Kb
y T a por lo menos 650°C cerca del granito.

Las corneanas a silicatos calcicos son poco abundantes y forman bancas len-

ticulares poco espesos (unos decimetros) a plagioclase (cadlcico), diopsidio,
tremolita, flogopita, zoisita, ... Tienen muy poca importancia en la forma-
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cibn de los eskarnofdes.

Los eskarnoides se presentan bajo dos formas : o bien en vetas, o bien maci-
zas. Estas dos formas estdn intimamente relacionadas; las vetas siempre van
fijadas a un eskarnoide macizo.

Los eskarnoides macizos pueden tener un aspecto muy semejante al de las
corneanas a silicatos cédlcicos; sin embargo, se diferencian por la presen-
cia de desarrollos discordantes y de vetas. Pueden alcanzar dimensiones
elevadas : varias decenas de metros de ancho por varias centenas de largo.
Casisiempre se localizan a 1o largo de los contactos con rocas carbonatadas.

Una zonacidn es claramente visible. En primer lugar, se observala transfor-
macidn de Ta muscovita en feldespato (potasico o plagioclase). Es la prime-
ra zona, llamada zona sin muscovita (Z1). Después, el anfibol reemplaza la
biotita (zona a anfibol, Z2) y es si misma reemplazada por piroxeno (zona a
piroxeno, Z3). En fin, en la Gltima zona se efectua ‘1a transformacion del
feldespato en granato (granato-pyroxenita, Z4).

Z0 Z1 22 L3 Z4

bi bi bi am cpx
mu

feld
qtz qtz qtz qtz qtz
ilm sph sph sph sph

feld feld feld granato

E1l feldespato consta o bien de K-feldespato, o bien de plagioclase. Muy a
menudo, se encuentran K-feldespato y albita asociados al cuarzo o, en su
ausencia, plagioclase An35_45; el plagioclase parece inestable en presencia
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de cuarzo. En cambio, en Z3, el K-feldespato es ausente y el plagioclase
Angs_45 eStd asociado al cuarzo. Por el interior de la zona Z3, el plagio-
clase se vuelve repentinamente mas anortitico(An65). En unos casos, el fel-
despato potdsico sigue siendo estable en toda Ta zonacidn y estd reemplazado
por el granato; en otros, no aparece de ninglin modo.

La biotita pertenece a la serie flogopita-siderofilita. Contiene menos
A1203, T1'O2 y Fe0 que la biotita metamdérfica. La anfibol tiene una compo-
sicidn que varia de tremolita a. edenita-hastingsita. El1 piroxeno es una

salita (diopsidio-hedenbergita).

A través de la succesidon biotita - anfibol - piroxeno, la proporcion
Fe / Fe + Mg de estos minerales sigue siendo igual; no obstante, puede
variar de un espécimen a otro (de 0.2 a 0.5).

- Los cédlculos de balances quimicos (efectuados a volumen constante y elemento
constante ( 5102, P206’ T102) ) demuestran una aportacidn importante de K20
en la zona sin muscovita (Z1) y una aportacidn constante de Ca0 y MnO de
Z1 a Z4.

En el granato-piroxenita, la cantidad de Fe203 aumenta considerablemente.
5102, A1203, Fe0, MgO, P205 y T1'02 siguen constantes. El KZO desaparece por
completo cuando el plagioclase (o el granato) reemplaza el K-feldespato;

Naﬂ)desaparece con el plagioclase cuando este se transforma en granato.

La importancia de los cambios de materia y la repeticidon del fendmeno per-

miten excluir un fendmeno de difusidon sencillo entre la pelita y un carbona-
to pero implican la percolacidn de un fluido.

- La reparticion de los elementos traza y en particular la de las tierras
raras en las zonas externas (Zl - Z2 - Z3) tiene un caracter claramente he-
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redado a las corneanas peliticas.

En el granato-piroxenita, se nota la desaparicion de todas las trazas re-
lationadas con los feldespatos : Ba, Rb, Sr, ... Las tierras raras ligeras
disminuyen también pero las pesadas siguen sin cambiar. E1 uranio y el
cromo van incrementando.

E1 tungsteno va disminuyendo en la mayoria de las zonas en comparacidn con
la pelita.

Se conocen algunos afloramientos de rocas constituidas casi esencialmente
por filitas: flogopitas o cloritos. Las primeras son el resultado de trans-
formaciones metasomaticas de clorito - esquistos. Los isOtopos de oxigeno
demuestran que este acontecimiento se ha producido antes de la formacion de
las eskarnoides propiamente dichos Los isOtopos también indican que las
clorititas observadas actualmente probablemente no son Tos clorito - esquistos
metamérficos sino el resultado de la alteracién de otra roca, quizas las
flogopititas.

Estas flogopititas se transforman en eskarnoides donde se observan tres zonas :
a anfibol, a piroxeno y a granato. E1 feldespato no aparece y el granato
reemplaza aqui el piroxeno. Esto implica una desaparicidn seguida por una
aportacion de A1203.

E1 conjunto de las transformaciones observadas en 1os eskarnoides puede estu-
diarse en el sistema KZO - Ca0 - MgO - A]ZO3 - S1'O2 HZO con los minerales :
muscovita, biotita, cuarzo, tremolita, diopsidio, K-feldespato, anortita,
grosularia. Si se considera KZO y Ca0 como modviles, A1203, Mg0 y S1'O2 como
perfectamente inertos y HZO como constituyente en exceso, las reacciones
entre estas minerales pueden inscribirse en un diagrama uKZO = Heao®

Con el aumento del potencial quimico en Ca0, se observan las transformacio-
nes : biotita - anfibol - piroxeno y muscovita - feldespato -grosularia.
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En el sentido del potencial quimico en KZO’ el plan Hcao - ”KZO es dividido
en dos partes por la reaccidn :

K-feldespato = anortita + cuarzo
E1 feldespato potasico sOlo es estable en la parte superior del grafico
mientras que la anortita es estable con el cuarzo en la parte inferior. La
parte del grafico en la cual evoluciona el sistema determina la naturaleza
de los feldespatos presentes en cada zona y las relaciones entre ellos.
La introduccidn de hierro en el sistema (solucidbn sdlida Fe-Mg) desplaza los
equilibrios hacia valores mas elevados de Heao: Existe un valor critico de
XFe (Xée) funcion de P, T, fo , que corresponde a una inversion en la secu-

encia de las reacciones en el diagrama Mcao - UKZO .
Esta inversiOn acarrea la desaparicion de la zona a anfibol en la parte su-

perior del grafico. La succesidon biotita - piroxeno se observa entonces en
funcion de Hcao salvo para Mk 0 débiles donde el anfibol todavid puede apa-

recer. 2

La ngacidad en oxigeno ejerce una gran influencia en la zonacion. EI campo

de estabilidad de los anfiboles depende mucho de su tenor en hierro y de fO .
En estas condiciones, se notard la zonacidon siguiente para XFe < Xée : 2

biotita - anfibol - piroxeno salvo si fozes particularmente elevado.

Para XFe > Xée, la transformacidon biotita - piroxeno ocurre sin que aparezca

el anfibol; la succesidn biotita - anfibol -piroxeno puede, sin embargo, te-

ner Tugar en condiciones de bajo potencial quimico en KZO y fugacidad en oxi-

geno.

Los datos termométricos de las inclusiones flGidas y la comparacion con los
datos experimentales sobre Ta estabilidad de los minerales indican que los
eskarnoides se han formado a menos de 2.0 Kb y por 1o menos a 650°C, cerca
del granito. Mas lejos, la temperatura podia alcanzar algo como 500°C.

E1 fldido contenia esencialmente agua (con NaCl, entre un 10 y un 20%).
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Ningln rasgo de CO2 ha sido descubierto (XCO < 0.05). E1 tenor en flior de
las biotitas permite estimar el valor del 2 1og szO a +4.8
HF

La cantidad de Tos elementos en rasgo en el fldido = no debia ser muy ele-
vada. Un enriquecimiento de tierras raras ligeras y una anomalia negativa
en europio han debido ocurrir.

A temperatura mas baja (entre 450°C y 300°C), los minerales de la zonacidn
primaria han podido ser alterados : prehnita, muscovita, epidota, en las zo-
nas externas y epidota, calcita, cuarzo, idocrasa en la granato-piroxenita.

Los minerales presentes indican, como para la fase primaria, un fldido muy
rico en agua (XCO < 0.01). '
2

Los andlisis de los isOtopos del oxigeno (180) y del hidrdogeno (D) indican la

existencia,por 1o menos,de tres episodios en la historia de los eskarnoides :

1) Mezcla de un fldido metamdrfico con un flGido magmatico y formacion
de flogopititas.

2) Un flGido magmdtico toma parte en la formacion de los eskarnoides s. s.

3) Fase de alteracidn con un papel preponderante del agua metedrica. Es-
ta se caracteriza por 8180 y 8D cerca de 0.

La scheelita (Caw04) es bastante rara en los eskarnoides; en cambio, pue-

den ser ricos en mo]obdenita,(MoSZ). Cuando eskarnoides y eskarnos coexis-
ten a 10 largo de un contacto pelita/carbonato, la scheelita se encuentra en
el eskarn y no en el eskarnoide. E1 contrario se observa para la molibdenita.
Este fendmeno se nota en otros yacimientos. Es verosimil que este fenOmeno
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sea imputable a la naturaleza de los substratos : el uno rico en Ca0 y el
otro con casi ningln Ca0 (<1% Ca0).

No obstante, los eskarnoides pueden ser Utiles para la blsqueda de eskarnos
(11evadores de scheelita) por su gran extension y su unién con los carbona-
tos (proveedores de calcio). En efecto, es posible observar eskarnoides a

distancias importantes de los contactos graniticos (varias centenas de me-

tros) donde los eskarnos son inexistentes.

Los rocas a magnetita - apatita y biotita - apatita son creiblemente de ori-
gen magmatico y no metasomatico. Las composiciones de las biotitas, las ma-
gnetitas e ilmenitas y de las apatitas (tierras raras principalmente por es-
tas Gltimas) permiten apartar el origen metasdmatico; ademds, indican que
estos minerales no proceden de antiguos basaltos toleiticos transformados
pero les acercan a un fendmeno magmadtico relacionado con el macizo grani-
tico. Estas rocas pertenecen a la categoria de las nelsonitas y podrian
haber sido formadas por un fenédmeno de inmiscibilidad de 1iquidos.

Traduccion : Anne Gillet
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CHAPITRE 1

INTRODUCTION

1.1. DEFINITIONS

Les termes désignant les roches formées par métasomatisme sont nombreux
(voir par exemple Phan, 1969 ; Zharikov, 1970 ; Burt, 1977, ...). Le plus
utilisé est certainement le mot "skarn”. Celui-ci désignait anciennement la
gangue silicatée du minerai a magnétite en Suéde ; actuellement, il englobe
1'ensemble des silicates calciques d'origine métésomatique sans préjuger de la
fertilité ou stérilité du gisement. L'utilisation de ce mot dans la littérature
fait le plus souvent référence a des transformations de carbonates (calcaires
et dolomies) ou de roches riches en carbonates (Einaudi and Burt, 1982).

Le mot "skarnoide" fut introduit pour la premiére fois par Korzhinskii
pour décrire des "roches a silicates calciques a grains fins formées dans des
séquences de carbonates impurs" (Korzhinskii, 1948 in Burt, 1982).

De nombreux auteurs utilisent ce terme pour désigner des roches provenant de
la recristallisation de carbonates impurs sans apport notable. Elles res-
semblent plus aux skarns qu'aux cornéennes calciques mais si les minéraux

sont identiques a ceux des skarns, leur distribution est marquée par la répar-
tition des éléments dans la roche originelle (Rudnik, 1961 in Phan, 1969 ;
Watanabe, 1958).



Dans les ensembles formés par alternance de lits schisteux et calcareux,
les skarnoides peuvent se former par simple diffusion inter 1its dans le
cadre d'un métamorphisme : c'est le phénoméne de "différenciation métamorphique"
suivant Orville (1969) et la formation des "calc-silicate bands" de Vidale
(1969, 1973). Ce type de roche n'atteint pas de grandes dimensions et les
zonations observées ne dépassent guére quelques centimétres.

Par opposition aux substrats carbonatés, de nombreux auteurs utilisent
le terme "endoskarn" pour les skarns formés sur des roches alumineuses
comprenant par 13 aussi bien les roches intrusives que les schistes. Ces roches
sont aussi parfois appelées "skarns silicatés" (Einaudi and Burt, 1982).

Récemment, Dick et Hodgson (1982) ont étudié des transformations méta-
somatiques de grandes dimensions dans des roches pélitiques qu'ils ont appelées

"ecalc-silicate hornfels'.

Dans la suite de ce travail, on utilisera le terme "skarnoide" pour
désigner des roches formées par transfert de matiére & partir d'une solution
fluide (percolation et/ou diffusion) dans une roche alumino-silicatée.

Cette roche peut étre trés pauvre en calcium (schiste, cornéenne pélitique)
ou trés riche (cornéenne a silicatescalciqued. Elle présente un rubannement
hérité d'un litage sédimentaire. Les minéraux sont en partie des silicates
calciques identiques a ceux des skarns. Le grain est généralement trés fin

et 1'aspect de la roche assez semblable aux cornéennes & silicates calciques
avec lesquelles elle peut étre facilement confondue. En outre, une succession
de zones minéralogiquement différentes et sécantes sur les plans de stratifi-
cation est observée le plus souvent.

Les cornéennes & silicates calciques (CASC) seront des roches riches en
Ca0, dont les minéraux sont semblables & ceux des skarns,mais formées par
métamorphisme isochimique d'un sédiment composite type marne. Ces roches
peuvent également étre transformées en skarnoide (c'est le cas, par exemple,
de la mine de Salau (Ariége, France) (Soler, 1977).



Le terme "endoskarn" sera limité aux skarns formés sur des roches

intrusives.

1.2. ETUDES PRECEDENTES

C'est en 1909 que fut signalée pour la premiére fois la présence de molyb-
dénite sur le versant espagnol de Costabonne par Font y Sague (Guitard et
Laffitte, 1958).

Les skarns et la présence de scheelite furent découverts au début des
années '50 par G. Guitard (Destombes, Guitard et Lougnon, 1951 ; Guitard, 1951)
dans le cadre d'une prospection systématique des granitoides pyrénéens pour
la recherche du tungsténe entreprise par le Bureau de Recherches Géologiques,
Géophysiques et Miniéres (BRGGM).

Dans les années qui suivirent, le BRGGM réalisa une prospection détaillée
du gisement de Costabonne (c6té frangais) : de nombreux sondages et plusieurs
kilométres de galeries (dont certaines sont encore accessibles) furent
conduits (Deremetz et Guitard, 1956, 1957 ; Guitard, 1955). Les réserves
connues en tungsténe, estimées a 2 500 tonnes de WO3 dans un minerai a 0,35 %
(Deremetz et Guitard, 1957) étant trop faibles, 1'exploration du site fut
abandonnée.

En 1958, Guitard et Laffitte pub]iérent une étude compléte du gisement
dans laquelle ils détaillérent les divers types de roches représentées.

Dans le cadre de contrats financés par les Communautés Européennes,
1'étude de ces roches fut reprise ces derniéres années.
Une étude des skarns développés dans un encaissant dolomitique fut menée



récemment (Guy, 1979). Dans celle-ci, 1'auteur précisa la zonalité de ces
skarns et les réactions métasomatiques qui y jouérent.

A 1'heure actuelle, deux études sont en cours : 1'une concerne 1'étude des
marbres a brucite et des minéralisations en borates associées (Dubru), 1'autre
celle de la répartition des éléments en trace dans les skarns (Le Guyader).

1.3. CADRE GEOLOGIQUE

Le pic de Costabonne (2 465 m) se situe a cheval sur la frontiére franco-
espagnole dans les Pyrénées orientales, & mi-chemin entre la principauté
d'Andorre et la mer méditerrannée, a 1'extrémité ouest de la vallée du Tech.

Le gite de Costabonne s'étale sur les flancs sud et est du pic depuis
1 700 m d'altitude jusqu'au sommet.

1.3.1. GEOLOGIE REGIONALE (Cavet, 1957, 1958 ; Guitard, 1970)

Le gisement des skarns et skarnoides de Costabonne appartient au bord
sud du massif du Canigou dans la zone axiale des Pyrénées (fig. 1.1.).
Ce massif est constitué de deux séries lithostratigraphiques : des gneiss a
la base et une couverture paléozoique au-dessus, toutes deux plissées lors
de 1'orogénése hercynienne (Guitard, 1970).

Les gneiss forment le coeur du massif ; il s'agit le plus souvent d'ortho-
gneiss dérivant de granitescalco-alcalins précambriens.

Dans 1'enveloppe paléozoique, on trouve des terrains s'étageant depuis le
cambrien jusqu'au dinantien.



La base du paléozoTque (azoique) est représentée par la série de Cana-
veilles réputée du cambrien et (?) de 1'ordovicien inférieur (Fontboté,
1949 ; Cavet, 1957). I1 s'agit d'une série essentiellement schisteuse
contenant de fines intercalations de grés et quartzites et des niveaux
plus importants de calcaires et dolomies. A 1'est de Costabonne, on dénombre
(Cavet, 1957, 1958) quatre niveaux importants de marbres. On trouve enfin
des passées lenticulaires (dont 1'épaisseur peut atteindre 300 m) de "gneiss
granulés" correspondant a des niveaux d'origine volcano-sédimentaire
(Guitard et Laffitte, 1956).

Cette série a été affectée par un métamorphisme régional. Guitard (1970)
a défini cing grandes zones : zone de la chlorite, de la biotite, de la cordié-
rite, de 1'andalousite et de la sillimanite (les zones de la cordiérite et de
1'andalousite pouvant étre confondues). Tous les isogrades sont moulés autour
du coeur gneissique précambrien illustrant bien le phénoméne de "l'’effet de
socle” (Fonteillés et Guitard, 1968).

Postérieurement a la phase majeure de cette orogénése hercynienne,
plusieurs massifs granitiques se sont mis en place et, parmi eux, le granite
de Costabonne. Ces granitoides sont classés suivant le domaine métamorphique
dans lequel leur sommet affleure (Autran et al., 1970)

- Les granitoides supérieurs ont leur sommet dans 1'épizone, tels les granites
de Saint Laurent et de Batére (voir carte n° 1 1/25000). Ils sont généra-
lement circonscrits et développent une auréole de métamorphisme de contact
surimposée au métamorphisme régional. Ce sont des granitoides calco-
alcalins a hornblende et/ou biotite

- Les granitoides intermédiaires sont de petites dimensions, non circonscrits,
d bords diffus. La muscovite y est abondante. Leur sommet affleure dans
la mésozone.

- Les granitoides inférieurs ont leur sommet dans la catazone (granite
d'Ansignan).



1.3.2. LE GRANITE DE COSTABONNE (Autran et al., 1970)

Le granite de Costabonne constitue un cas a part. D'aprés sa position,
il devrait appartenir au groupe des granitoides intermédiaires mais sa compo-
sition chimique et certains caractéres morphologiques obligent & le rapprocher
des granitoides supérieurs.

[1 affleure presque totalement dans les gneiss du Canigou sauf dans la
zone du pic de Costabonne ol il est en contact avec la base de la série de
Canaveilles. C'est un granite parfaitement circonscrit ; il affleure sans
déranger la schistosité de 1'encaissant excepté sur une distance de 1 3 2 m
du contact.

Sa composition est celle d'un granite calco-alcalin a biotite , on y
trouve du quartz, de 1'oligoclase parfois zoné a coeur andésitique, du
feldspath potassique et de la biotite. La muscovite, lorsqu'elle est présente,
est toujours d'origine deutérique.

1.3.3. LE SITE DE COSTABONNE

Le site des skarns de Costabonne s'étale sur les flancs sud (espagnol)
et est (frangais) du pic ol le granite entre en contact avec les marbres et
les schistes de la série de Canaveilles. A cet endroit, une auréole de méta-
morphisme de contact a pu se mettre en place et‘1es phénoménes métasomatiques
ont connu une grande ampleur.

Le granite est en contact avec la base de la série de Canaveilles
constituée par une alternance de marbres (dolomitiques et calcaires) et de
schistes. Quelques petits bancs de gneiss a silicates calciques et de gneiss



granulés (d'origine volcano-sédimentaire) sont également visibles (voir carte

n°® 2, 1/5000). Ce faisceau correspond au premier horizon de marbre de la série
de Canaveilles (elle en contient quatre) dit "marbre de base" ; il repose ici

directement sur le socle gneissique, par un contact vraisemblablement

anormal.

Les alternances des marbres et des schistes ne sont pas uniquement d'origine
sédimentaire, mais aussi d'origine tectonique. De nombreux plis isoclinaux
d'axes Est-Ouest replient les couches sur elles-mémes. Ces plis sont de
toutes dimensions : de quelques millimétres & plusieurs métres.
Quatre phases principales de plissement ont été identifiées :

1) Schistosité précoce selon laquelle s'individualisent des yeux de quartz

dans les micaschistes

2) Plis isoclinaux d'axe E-0 horizontal et schistosité fine a faible plonge-
ment sud (30°)

3) Plis d'axe est jsoclinaux

4) Grands plis décamétriques en chevrons d'axe E-0 & plan axial subvertical
ou fortement incliné vers le nord

Ces conclusions semblent s'accorder avec les résultats des travaux effectués
plus & 1'ouest par Fontboté (comm. pers. 1981) et Santanach Prat (1972, 1973).

Les skarns et skarnoides se développent 3 proximité du granite dans ces
roches. Ils sont particuliérement bien développés sur le flanc sud-est du pic,
coté frangais, qui constitue le gisement de Costabonne proprement dit (voir
carte n® 3 1/1000).

Une étude générale du gisement a &té menée pendant les années '50 par
Guitard et Laffitte (1958) dans 1aque1ie ces auteurs ont mis en évidence
les principaux centres d'intérét montrés par ce gisement. Ces travaux étaient
axés principalement sur la recherche des minéralisations en tungsténe et



permettaient de distinguer quatre phases principales (Guitard et Laffitte,
1958)

1) Mise en place du granite post-tectonique de Costabonne accompagné par
un métamorphisme de contact

2) Venue métasomatique principale (Si, Al, Fe, W) responsable de la formation
de skarns aux dépens de dolomies et d'endoskarns dans le granite

3) Venue métasomatique tardive avec hydroxylation des minéraux des skarns
(Si, OH, sulfures)

4) Naissance de filons de quartz recoupant 1'ensemble (Si, Cu).

Guitard et Laffitte mettaient en outre en évidence des marbres a brucite
contenant divers minéraux du bore (ludwigite,szaibelyite , ...). On a montré
depuis (Dubru, 1980) que ces marbres dérivaient d'anciens marbres a périclase
“brucitisés".

Les skarns développés dans la dolomie ont également fait 1'objet d'une
étude détaillée (Guy, 1979) dans laquelle 1'auteur met en évidence la zonalité
suivante :

/ forstérite

calcite / dolomie

grenat / salite / diopside
Ces skarns forment des masses assez importantes et se développent le plus
souvent au contact des cornéennes pélitiques et des marbres. Symétriquement
par rapport a ce contact, on observe généralement un skarn du c6té du marbre
et un skarnoide du c6té de la roche pélitique.

Il existe également de petits skarns développés dans des calcaires avec
la zonation:grenat / pyroxéne / wollastonite / calcaire.



Bien qu'ils représentent la majorité des roches affleurant a Costabonne,
les skarnoides n'avaient jamais fait 1'objet d'une étude détaillée.
Leur aspect extérieur les faisant ressembler a des cornéennes a silicates-
calciques (CASC), ils avaient été considérés comme le produit detransformation
par métamorphisme de niveaux marneux (Guitard, 1970 et Guitard in Jaffrezo,
1977).

1.4. OBJET ET PLAN DU TRAVAIL

Ce travail a été proposé par Mr. Fonteilles, dans le cadre d'un
programme de collaboration entre le Laboratoire de Géologie de 1'Ecole des
Mines de Saint-Etienne (France) et le Laboratoire de Minérologie et Géologie
Appliquée de 1'Université de Louvain.

Il s'agissait de faire la part, parmi 1'ensemble des roches a silicates-
calciques de Costabonne,des véritables cornéennes et des skarnoides ,
d'effectuer ensuite une é&tude approfondie de ces skarnoides du point de vue
de Tleurs caractéristiques lithologiques, de celui du mécanisme de leur mise
en place ainsi que de Tleur relation avec le piégeage du tungsténe.

A Salau (Ariége), en effet, 1'essentiel de la minéralisation en scheelite est
1ié aux skarnoides alors qu'a Costabonne, ils sont pratiquement stériles.

Dans ce but, différents axes ont été suivis :

- L'étude pétrographique (Chap. 3) et pétrochimique des skarnoides (chap. 4
et 5) doit mettre en lumiére le rdle des transferts de matiére (apports
et/ou départs) dans leur formation ou, autrement dit, de faire la part des
phénoménes métasomatiques et des phénoménes purement métamorphiques
(isochimiques). On utilisera une méthode strictement comparative basée sur
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les bilans chimiques (Chap. 5). Les termes de comparaisons étant, d'une

part, les skarnoides et, d'autre part, les roches métamorphiques de la

base de la série de Canaveilles qui servent de support litho-stratigraphique
a ces skarnoides. La géochimie et la pétrographie de ces roches sont exposées
dans le chapitre 2.

L'étude des échantillons (Chap. 3) permettra de définir les stades successifs
de 1'évolution des skarnoides et de mettre en exergue les réactions fonda-
mentales qui les séparent (Chap. 6). On pourra alors tenter de définir
quelques paramétres physico-chimiques du fluide ayant participé a leur mise
en place (Chap. 9).

On ménera une réflexion théorique sur leur mode de formation par 1'analyse
paragénétique, soutenue par des calculs thermodynamiques et des concepts
géométriques de Schreinemakers (Chap. 6). |

On tentera enfin d'apprécier 1'influence de 1'encaissant sur le piégeage
du tungsténe en comparant la situation de la minéralisation dans les colonnes
métasomatiques des skarns de Costabonne et des skarnoides de Salau (Chap. 10).
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CHAPITRE 2

GEOCHIMIE ET METAMORPHISME DES ROCHES PELITIQUES

2.0. INTRODUCTION

Autour du pic de Costabonne, les roches pélitiques sont représentées
par desmicaschistes de la zone de la chlorite et de la biotite pour les
roches du métamorphisme régional.

Dans le cadre du métamorphisme de contact, ce sont des cornéennes a
cordiérite - biotite, cordiérite-andalousite, biotite - muscovite et
cordiérite - feldspath potassique.

Dans ce chapitre, nous é&tudierons 1'ensemble des roches pélitiques méta-
morphiques sans séparer clairement le métamorphisme de contact du métamor-
phisme régional car il est trés difficile de dire ou s'arrétent les effets
de 1'un et ol commencent ceux de 1'autre. A Costabonne, ils se sont produits
dans des conditims de pression et de température partiellement identiques,
de sorte que certaines paragénéses peuvent étre apparues aussi bien par
métamorphisme de contact que régional.

I1 est possible que ces deux événements soient synchrones (G. Guitard,
M. Fonteilles, comm. pers.). On sait en effet que la succession des facies
métamorphiques développés dans les auréoles de granites syncinématiques est
souvent identique a celle du métamorphisme régional dans la méme région.
(Miyashiro, 1961, 1973).
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Un autre fait qui complique 1'étude de ces micaschistes est la grande
extension des skarnoides dans 1'auréole de métamorphisme de contact qui
va oblitérer une grande partie des phénoménes métamorphiques et spécialement
a proximité du granite o0 des associations possibles, telles que sillimanite -
feldspath potassique ne sont pas observables.

2.1. GEOCHIMIE DE LA SERIE SEDIMENTAIRE

24 échantillons de micaschistes (voir tableau 2.1.) et cornéennes péli-
tiques ont été analysés ; ils se répartissent suivant les différents domaines
métamorphiques, jusqu'a une distance d'environ 2 000 m du granite.

Etant donné le nombre relativement restreint de résultats dont nous disposons,
une analyse géochimique exhaustive sort du cadre de ce travail.

[1 est néanmoins possible de mettre en évidence quelques caractéres qui
montrent que toutes ces roches appartiennent a une méme famille dans laquelle
se développent les skarnoides.

2.1.1. NATURE DES ROCHES GRESO-PELITIQUES A COSTABONNE

Les micaschistes sont composés d'un mélange en proportions variables
de minéraux phylliteux et quartzo-feldspathiques. Certaines roches conttennent
presque exclusivement des micas (CA 7909) et d'autres peuvent avoir une
fraction quartzo-feldspathique trés importante (CB 8105) (voir cartes
n° 1 et 2).

Les minéraux sont quartz, feldspath, muscovite, biotite, chlorite,
cordiérite et andalousite..Aucun feldspath potassique détritique n'a été observé.
Le quartz et le plagioclase forment le plus souvent une mosaique de petits
grains (0,1 mm de long) arrondis et allongés parallélement & la schistosité :
le plagioclase n'est jamais maclé.
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Parfois, dans les échantillons les plus quartzo-feldspathiques, on
peut observer des grains de plagioclase a texture détritique de plus grande
taille (plus de 1 mm) et montrant des macles polysynthétiques.

Les échantillons CBA 7910 et CBA 7909, composés de grains anguleux
(de 1 cm ou plus) monocristallins ou polycristallins de plagioclase
(albite -oligoclase) sont des représentants de ces "gneiss granulés"
dérivant de tuffs plus ou moins remaniés (Guitard, 1970). Des roches de
ce type sont fréquemment intercalées parmi les micaschistes a proximité
de Costabonne.

2.1.2. CLASSIFICATION DES ROCHES GRESO-PELITIQUES

Elles sont classées en cing grandes catégories, se distinguant princi-
palement suivant les rapports entre les phyllites et la partie quartzo-
feldspathique et, dans cette derniére, suivant les proportions de quartz,
plagioclase et K-feldspath.

Ce sont (Pettijohn, 1957, 1972 - Fonteilles, 1976) :

1. Quartzite quartz >95 % S1'O2 >95 %

2. Grés lithique roche riche en quartz et en argile S1'O2 >75 %
avec un peu de feldspath M0 <1 %

NaZO,CaO faibles

KZO > NaZO

* sat. A7203é: 50 %

3. Arkose riche en feldspath surtout 5102 =70 %

potassique A1203<: 14 %

Mg0 < 0,75 %
KZO :>Na20

* sat. A1203 =66 %

* saturation en alumine (voir 2.1.4.)
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4, Grauwacke matrice pélitique importante avec 5102<< 77 %
proportion notable de plagio- Ca0 =20,5 %
clases NaZO > KZO
* sat. A1203< 70 %
5. Shale Grains fins constitués d'argiles 40 <38102<< 70 %
13,56 < A]ZO3 <31,5%
KZO >Na20

2.1.3. CHIMISME

2.1.3.1. Diagrammes 14'220'3 / SL02,/F8203,/ 70, i K,0

Dans ces diagrammes (fig. 2.1. & 2.4.), les analyses se placent en gros
dans un seul domaine. On observe une corrélation positive pour A]ZO3 -
Fe203- T1'O2 - KZO et une négative pour 8102. Cela rend compte du mélange
gréso-pélitique. Les termes les plus alumineux sont les plus phylliteux
et inversément. Ces corrélations laissent supposer qu'il existe une seule
population résultant de la dilution d'un pdle pélitique (fig. 2.1.) par
une charge quartzo-feldspathique (c'est-a-dire une seule famille sédimen-
taire).

L'analyse CA 7709 représente pratiquement le pdle pélitique pur
(+ 30 % A1203). I1 existe une lacune de composition dans 1'échantillonnage
(et dans la réalité ?) entre ce pGle et 1'ensemble des micaschistes repré-
sentés, ceux-ci s'@talant entre 23 % et 10 % A1203.

Le pdle quartzo-feldspathique pur ne figure pas parmi les échantillons
utilisés. Sa nature est plus difficilement discernable : il pourrait étre

grauwacke, arkose, ... Les diagrammes ci-dessous permettent de mieux apprécier

la nature de ce pdle.

* saturation en alumine (voir 2.1.4.)
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2.1.3.2. Diagramme Na,0 + 31 K

0/ ALy, (M. Fonteilles, 1976) (fig. 2.5.)
47

2 2

Ce diagramme permet de préciser 1'abondance des feldspaths par rapport
aux argiles par la notion de saturation en alumine (pourvu que la roche
contienne peu de Ca0).

Si toute 1'alumine est dans les feldspaths, la saturation en alumine
est dite de 100 % ; si elle est dans les phyllites (de composition musco-
vitique), la saturation est de 33 %. Une saturation inférieure correspond
d des argiles plus pauvres en alcalins.

Les grés lithiques se situent & un niveau de saturation de 50 a 25 %.
Les grauwackes sont situés dans le méme domaine mais se distinguent par une
plus haute teneur en Mg0 (=1 %). Les arkoses ont des domaines de saturation
compris entre 66 et 100 %. M. Fonteilles (1976) note deux groupes d'arkoses ;
le premier, commun, avec 70 % de saturation et le second, hyperfeldspathique,
atteint 100 %.

Notre analyse CA 7909 (figure 2.5.) atteint presque 25 % de saturation.
Cela implique que pratiquement tout 1'aluminium est contenu dans des
phyllites (absence de feldspath) et que ces phyllites sont pauvres en alcalins
(i11ite, chlorite ou kaolinite) (fig. 2.9.). Les autres échantillons se
répartissent entre les domaines des shales et des grauwackes. Une analyse -
SB 7902 - atteint le domaine des arkoses. Cet é&chantillon ne peut pourtant pas
étre considéré comme une arkose car-son rapport KZO/NaZO est inférieur 3 1
(M. Perrin, comm. gers.). On note:également 1'absence de K-feldspath dans
la roche.

Certains échantillons tombant dans le domaine des grauwackes ne peuvent
pas non plus étre considérés comme tels. L'exemple le plus évident étant
CBA 7910 dont 1'origine volcano-sédimentaire aété reconnue (voir 2.1.1.).

SB 7912, CB 8105, CB 8058, CBA 7903 et LP 7908 ont un rapport KZO / Na20
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plus grand que 1 qui oblige & les Oter de la population des grauwackes
(M. Perrin, comm. pers.).

En définitive, seul CB 8159 peut étre considéré comme un vrai
grauwacke.

Parmi les échantillons tombant dans le domaine des shales, seul
SB 7920 doit étre retiré au vu de sa teneur en NaZO (K20 / Na20 <1).
Les autres ont des analyses qui correspondent bien a des shales.

Dans ces conditions, le p6le quartzo-feldspahtique mélangé aux shales
ne peut étre ni une arkose ni un grauwacke. Et la composition des roches
est difficilement explicable par un simple mélange bipolaire.

2.1.3.3. Diagrammes K0 / Nay0 et K0 / Nay0 / 5120, (fig. 2.6., 2.7.)

2

Les rapports entre K20 et Na20 permettent de séparer nettement deux

populations : 1'une a un rapport K,0 / Na,0 =1 et 1'autre <1 (2.6.).

2
La premiére population reprend 1'ensemble des shales et une partie des
roches du domaine des grauwackes (fig. 2.5.) et dont la composition ne
correspond pas a un grauwacke. Une nette corrélation inverse KZO S Na20
est visible. Dans le second groupe, on trouve des roches qui ne sont pas
des shales (SB 7920) ni des grauwackes (SB 7902, par exemple) et la roche
volcano-sédimentaire CBA 7910. Elles montrent une corrélation positive
Kzo = Na20-
A la figure 2.7., la population 2 forme un bon alignement (K20 /
Na20 = 0,8) sur une droite passant par le pdle 5102. Les deux populations
s'étirent depuis le pdle S1'O2 dans deux directions différentes. Les échan-
tillons les plus phylliteux (SB 7920 et CA 7909) étant les plus éloignés
de ce pdle.
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On a donc deux groupes séparés, 1'un marqué par une roche volcano-
sédimentaire et 1'autre par un shale (fig. 2.6.), dilués 1'un et 1'autre

par un matériel quartzique (fig. 2.7.).

2.1.3.4. Diagramme Kq0 / Na,0 / Ca0 (fig. 2.8.)

Ce type de diagramme permet d'apprécier la proportion de carbonate
dans le sédiment. Les roches appartenant & une méme famille constituée par
un mélange en proportion variable d'une argile et d'un plagioclase (série
shale - grauwacke ou shale - grés lithique) se pointent selon une droite
partant du pdle KZO et recoupant la droite Ca0 - Na20 en un point qui corres-
pond au titre du plagioclase. La droite aboutissant 3 proximité du pdle KZO
indique que les argiles contenaient peu de NaZO. Dans le cas contraire,
elle aurait abouti en un point situé sur 1'axe Na,0 - K,0 (M. Demange, 1982).

L'échantillon CA7909 constitué presque exclusivement d'argile se situe
d une extrémité de la droite prés du pdle KZO (p6le pélitique). A 1'opposé,
on retrouve les roches les plus quartzo-feldspathiques et notamment 1la
roche volcano-sédimentaire (CBA 7910).
On retrouve donc a nouveau les deux populations shale et volcano-sédimentaire
diluées cette fois par des carbonates. Apparemment, ce sont les termes les
plus quartzo-feldspathiques qui s'enrichissent le plus en carbonates.
On remarque que certains échantillons s'alignent particuliérement bien en
direction du pdle Ca0 ; cela pourrait provenir de 1'existence de rythmes

sédimentaires.



18.

2.1.4. CONCLUSIONS

Les figures 2.1. a 2.4. montrent que les micaschistes analysés appar-
tiennent 3@ un méme ensemble sédimentaire qui correspond assez bien aux mica-
schistes de la série de Canaveilles analysés par G. Guitard (1970).

On a vu ensuite que cette population de roches pélitiques dérivait
d'un mélange marqué par un shale, une roche volcano-sédimentaire et un
péle quartzeux (fig. 2.5. & 2.8.). A la figure 2.5., nous avons reporté une
analyse d'un tuff et d'un grés (Pettijohn, 1957, 1972). Ces deux roches
forment avec la pélite CA 799 un triangle a 1'intérieur duquel toutes les
autres analyses s'inscrivent. Il est donc possible que les micaschistes de
Costabonne résultent de ce mélange tuff - grés - shale.

Enfin, on observe (fig. 2.8.) que les termes les plus quartzo-feldspa-
thiques peuvent contenir le plus de carbonates et, peut-étre, former des
rythmes sédimentaires.

2.2. METAMORPHISME
2.2.1. DESCRIPTION MINERALOGIQUE DES MICASCHISTES ET CORNEENNES PELITIQUES

Au sud de Costabonne, le degré de métamorphisme augmente du sud vers le
nord. A environ 2 km, les micaschistes appartiennent a la zone de la chlorite
(métamorphisme régional). A 1 500 m; la biotite commence & apparaitre spora-
diquement : on entre dans la zone de la biotite.

A environ 1 000 m au sud du pic, le métamorphisme de contact prend le
relais et divers types de cornéennes pélitiques apparaissent : cornéennes
a cordiérite - biotite, & cordiérite - andalousite, a biotite - muscovite
et cordiérite - feldspath potassique.
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Plus le granite est proche, plus la roche prend une allure de cornéenne :
la schistosité se marque de moins en moins, la roche devient trés résistante
au marteau et la cassure devient conchoidale.

2.2.1.1. Micaschistes d chlorite et d chlorite - biotite

Ces minéraux principaux sont :
(p. ex. SB 7907) quartz-plagioclase-muscovite-chlorite (zone & chlorite)
(p.ex. SB 7918) quartz-plagioclase-muscovite-chlorite-biotite (zone a biotite)

Qi

La muscovite est généralement phengitique (analyses P9 & P56) avec 1 %
de Mg0 et entre 1,5 et 2,0 % FeO. Le nombre d'atome de Si par unité
formulaire (basée sur 24 0,0H)varie de 6,16 a 6,19. La chlorite est assez
ferrifére (P14-P18) : XFe = 0,55 & 0,67.

Elle se place a la limite des ripidolites-pycnochlorites-brunsvigites suivant
la nomenclature de Hey (1954).

Les plagioclases ne sont pas trés abondants ; nous n'avons pu en
analyser qu'un seul (P12) qui est une albite (Ab 97 %). Ceci va dans le sens
des observations de G. Guitard (1970} qui signale que dans la zone de la
chlorite et dans la partie supérieure de la zone de la biotite, les plagio-
clases sont toujours des albites. La biotite croit aux dépens des chlorites
et muscovites.

Les minéraux accessoires sont : ilménite - épidote - zircon - tourmaline -
apatite.

Les épidotes que nous avons analysées sont des allanites (P15-P16)
contenant jusqu'a 25 % de terres rares, lanthane et cérium pour 1'essentiel.
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La tourmaline forme des petits cristaux arrondis ou prismatiques.
Localement, elle peut devenir trés abondante (p.ex. : LP 7912).
Ailleurs, elle peut former de véritables poéciloblastes. Les cristaux peuvent
étre zonés : centre bleu constitué par la variété ferrifére shorlite
(XFe = 0,71, P10) et la périphérie jaune-vert de la vari&té magnésienne

dravite (XFe = 0,38 ; P10,P8).

2.2.1.2. Micaschistes 4 cordiérite - biotite

(Par exemple : LP 8209, LP 8210, CB 8202).

Macroscopiquement, la roche a un grain assez fin. La schistosité est
encore nettement visible ; les porphyroblastes de cordiérite se trahissent
par 1'apparition de taches grises. Celles-ci peuvent atteindre plusieurs
millimétres de diamétre.

Les minéraux principaux sont le quartz, le plagioclase, la muscovite,
la chlorite, la biotite et la cordiérite. La cordiérite est poécilitique et
fréquemment altérée en un matériel microcristallin phylliteux (pinnite).
Elle est toujours associée a la biotite et ces deux minéraux croissent sur
la chlorite et la muscovite.

Dans certains échantillons, ces deux derniers minéraux subsistent a

c6té de la cordiérite, dans 1'autre, on observe & leur place un dévelop-
pement important de biotite (sans cordiérite).

2.2.1.3. Cornéennes 4 muscovite - biotite

(Par exemple : CB 8146, CB 8105)

Dans ces cornéennes, la cristallisation de la biotite est beaucoup plus
importante que dans les micaschistes a chlorite - bjotite. La biotite forme
de grandes lamelles (x x 0,1 mm).sans orientation préférentielle.
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La chlorite disparait presque complétement ; elle ne subsiste que comme
minéral accessoire ou de rétromorphose.

On trouve essentiellement quatre minéraux : quartz - plagioclase -
muscovite - biotite (+ accessoires).

Dans 1'échantillon CB 8146, les biotites ont des rapports Fe/Fe + Mg
variant de 0,48 & 0,60 (P65 & P68) avec des teneurs en T1'O2 assez élevées :
de 2.0 & 2.5 % Ti0,. Les muscovites restent phengitiques : FeO + Mg0 =

2
3%etSi =6.28 (P63 a P69).

La plupart de ces roches ont une texture typique de cornéenne ; la
chlorite en est pratiquement absente. '

2.2.1.4. Roches & cordiérite - andalousite

(Par exemple : CA7909 et SL 8204)

Les roches de ce type sont assez fréquentes dans le métamorphisme
régional des Pyrénées orientales (G. Guitard, 1970). A Costabonne, dans le
cadre du métamorphisme de contact, elles ne forment jamais de grandes masses
et apparaissent sporadiquement.

Les deux échantillons qui ont été examinés en lame mince montrent une
roche trés pélitique (> 30 % A1203), le quartz et le plagioclase sont assez
rares. Les minéraux les plus abondants sont muscovite - andalousite - cordié-
rite et biotite plus, parfois, chlorite.

- La cordiérite forme des porphyroblastes de quelques millimétres de
diamétre tandis que 1'andalousite est en baguettes pouvant atteindre un
centimétre et plus.
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L'andalousite se place souvent sur ou au contact de la cordiérite ;
elle est entourée d'un enchevétrement de lamelles de biotites d'orientation
quelconque (fig. 2.10.). Elle peut aussi, mais toujours accompagnée de
biotite, se trouver dans la masse de la roche. Celle-ci est constituée de
fines lamelles de muscovite, biotite (+ chlorite) orientées suivant la
schistositeé.

L'andalousite et la biotite sont associées et se développent ensemble
soit aux dépens de la cordiérite, soit a partir de la muscovite et de la
chlorite (G. Guitard, comm. pers.).

~

2.2.1.5. Cornéenne d cordiérite - feldspath potassique

Cette association n'existe qu'a proximité du granite (p. ex. : CB 8141 -
CB 8114, ...). Mis i part les porphyroblastes de cordiérite bien visibles
a 1'oeil nu, le grain est trés fin, la roche trés dure et la schistosité
ne se marque plus. Du fait de la proximité du granite, les transformations
métasomatiques sont importantes (et il est difficile d'observer ce type de
cornéenne dans un état non altéré).

Qutre la cordiérite, on y trouve du quartz, du plagioclase, de la
muscovite et de la biotite, plus les minéraux accessoires déja cités.

La cordiérite a une composition trés stable XFe = 0,4 et Mn0O = 0,2 %
(P2,01,02,04). Elle forme des poeciloblastes de grande taille (jusqu'a
plus de 1 mm) od les auréoles pléochroiques jaunes des zircons sont
fréquentes. Lorsqu'elle englobe du quartz, on trouve quasi systématiquement
une fine couronne (de quelques micrométres) de réaction d'un matériel phyl-
liteux, microcristallin. I1 s'agit vraisemblablement d'un phénoméne de
rétromorphose. Par contre, lorsqu'elle est au contact du feldspath potassique,
aucune réaction n'est visible, et cela méme lorsqu'il s'agit du K-feldspath
produit par métasomatose.
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La muscovite, que 1'on retrouve intacte hors des porphyroblastes de
cordiérite, est beaucoup moins phengitique que précédemment : Fe0 + Mg0 =
1,6 4 et Si = 6,05 et 6,02 (05-06). La biotite se rencontre associée a
la muscovite ou en inclusion dans la cordiérite. Elle est assez titanifére :
de 2,6 a 3,6 % T1‘O2 (03, 06, 010, P1, P3).

Les plagioclases n'ont pu étre analysés ; cependant, si on se référe
aux travaux de G. Guitard (1970), on peut envisager une teneur en anorthite
de 20 3 40 %.

2.2.1.6. Cornéennes calciques (CB 7909, CB 8036, ...)

Ces roches calciques résultent du métamorphisme de calcaires ou dolomies
impurs et de schistes marneux. Elles sont appelées "gneiss a silicates
calciques" (GASC) ou "cornéennes a silicates calciques" (CASC).

Elles sont trés souvent coincées entre les carbonates (dolomies ou calcaires)
et les micaschistes, formant des bancs lenticulaires d'épaisseur décimétrique
ou plus rarement métrique.

Les principaux minéraux sont : trémolite, phlogopite, clinochlore,
diopside, quartz, clinozoisite, plagioclase. On peut aussi y trouver de
1'idocrase, du grossulaire et du microcline. Tous ces minéraux ne sont pas
stables ensemble.

Les minéraux ferromagnésiens ont souvent un rapport Fe/Mg trés faible
et les plagioclases sont plutét calciques (An >50).

Au niveau de Costabonne, ces roches sont peu observables car, vu leur
position, elles se trouvent souvent reprises dans les grenatites des
skarns et skarnoides. Anciennement, 1'ensemble des skarnoides (excepté les
grenatites) avait é&té considéré comme des gneiss & silicates calciques
a cause de leur aspect extérieur assez semblable.
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2.2.2. REACTIONS ET FACIES METAMORPHIQUES

2.2.2.1. Réactions métamorphiques

Les facies métamorphiques représentent la succession des transformations
qui se produisent dans les roches pélitiques au cours du métamorphisme
progressif. Ces transformations se produisent de fagon isochimique et
répondent aux variations des facteurs externes : pression, température et
potentiel chimique de 1'eau.

A Costabonne, du sud vers le nord, six ensembles de minéraux ont été
observés en plus du quartz et du plagioclase :
1° Muscovite (phengite) + chlorite
2° Muscovite (phengite) + chlorite + biotite
3° Muscovite (phengite) + chlorite + cordiérite + biotite.
4° Muscovite + biotite
5° Muscovite (+ chlorite) + cordiérite + andalousite + biotite
6° Muscovite + biotite + cordiérite + feldspath potassique.

Tous ces minéraux ne sont pas stables ensemble; au contraire,de nettes
textures de remplacement s'observent.
En 2° et 4°, la biotite croit aux dépens de la chlorite et des micas blancs :

muscovite (1) + chlorite = muscovite (2) + biotite. En 3°, les porphyro-
blastes de cordiérite grandissent en remplagant la muscovite et la chlorite
mais semblent stables avec la biotite : muscovite + chlorite = cordiérite +
biotite.

En 5°, la cordiérite se développe dans la chlorite et la muscovite mais elle
est elle-méme remplacée par 1'andalousite ; celle-ci est accompagnée de
biotite. L'association andalousite - biotite peut aussi apparaitre dans la
masse de la roche (muscovite + chlorite) sans cordiérite.

En 6°, la cordiérite est stable avec le feldspath potassique mais remplace
la muscovite et la biotite.
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2.2.2.2. Remarques d propos de l'équilibre dans le métamorphisme

L'analyse du métamorphisme suivant la théorie des facies suppose que
1'équilibre chimique est atteint partout dans le domaine considéré.
Dans ce cas, toutes les phases présentes dans le systéme sont en équilibre.
On constate pourtant dans le métamorphisme que 1'équilibre n'est pas réalisé
et que des associations théoriquement incompatibles s'observent comme, par
exemple corindon+ quartz dans le métamorphisme de contact.

De ces phénoménes de déséquilibre, M, Fonteilles (1965, 1968) tire les

conclusions suivantes :

- L'équilibre ne présente qu'une tendance dans le métamorphisme et le
déséquilibre est géréralement plus marqué dans le métamorphisme de contact
que dans le métamorphisme régional.

- La persistance d'association en déséquilibre suggére que la durée du
métamorphisme a été relativement bréve. Ce dernier apparait comme une pertur-
bation brutale mais temporaire de la structure thermique de la crodte.

— L'existence de zones d minéraux reliques le long des isogrades et le
fait que dans ces zones, toutes les indications témoignent d'une évolution
dans le méme sens montrent que les isogrades se sont déplacés dans les terrains.
Ce déplacement se traduit, pour un point fixe, par une augmentation de 1'inten-
sité du métamorphisme au cours du temps (métamorphisme prograde) et cela, de
fagon progressive.

— Le métamorphisme est un phénoméne thermique (principalement) évoluant
dans 1'espace et dans le temps. Cette évolution explique 1'importance des
déséquilibres.
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2.2.2.3. Le systéme KFMASH

Les assemblages décrits ci-dessus font intervenir six composants
principaux : KZO - A1203 > 5102 - Fe0 - Mg0 et HZO (KFMASH) et huit phases
quartz, muscovite, biotite, chlorite, cordiérite, andalousite, feldspath

potassique et 1'eau.

Le quartz est présent dans pratiquement tous les assemblages, S1'02
peut donc étre considéré comme constituant en excés. Comme tous les minéraux
(sauf 1'andalousite et le K-feldspath) participant aux transformations sont
hydratés et les réactions sont toutes (sauf une ) de déshydratation, on peut
penser que 1'eau est un constituant parfaitement mobile (Autran et al., 1970 ;

M. Fonteilles, 1968).

Les équilibres dans le systéme KFMASH vont dépendre de trois facteurs

PS’ T, PH20 et de quatre constituants inertes A]ZO3 = K20 - Mg0 - FeO.

Suivant la régle des phases de Korzhinskii (1957) : P < n; ol n, est le
nombre de constituants inertes. C'est-a-dire que le nombre des phases dans ce

cas sera inférieur ou égal & 4 (plus quartz et plagioclase).

Dans le cadre du métamorphisme, PH 0= PS si le fluide contient essentiel-
2

lement de 1'eau. En effet, Pf <:PS est une condition de déséquilibre
(D. Kerrick, 1974) lequel provogue une recristallisation qui réduit le volume
des pores de la roche et entraine une augmentation de la pression fluide

(M.Greenwood, 1961) jusqu'a Pf = PS' Lorsque PH20 = PS’ H20 est un constituant

inerte et donc P < 5. Mais 1'eau doit alors étre considérée comme une phase,
d'ol Te nombre des minéraux réactionnels a 1'équilibre ne peut dépasser
quatre (G. Guitard, 1970). Ce qui raméne au cas précédent.
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L'étude de la succession des réactions métamorphiques peut donc
s'effectuer dans le systéme KFMASH en fonction de la pression et de la tempé-
rature avec, au plus, quatre minéraux réactionnels en plus du quartz et de

1'eau.

Les diverses associations minérales ou paragénéses peuvent étre facilement
illustrées dans un diagramme AFM (J.B. Thompson, 1957) (fig. 2.11.).

La plupart des phases minérales représentables dans ce type de diagramme
sont des solutions solides de péles magnésiens et ferriféres (p.ex.
chlorite, biotite). Les études expérimentales réalisées dans les systémes
Fe (KFASH) et Mg (KMASH) montrent qu'il existe de nettes différences dans les
réactions et les paragénéses dans 1'un et 1'autre de ces systémes pour des
conditions de pression et température identiques (A.B. Thompson, 1976 ;
S. Haase, 1982, ...).

L'évolution des paragénéses minérales des roches métamorphiques sera donc
mieux percue dans 1'espace P-T-XFe que dans le plan P-T seul.

A.B. Thompson (1976) considére 1'existence de deux types de réactions
métamorphiques : les réactions "continues” et les réactions "discontinues’.
Les réactions continues sont celles qui subissent 1'influence de la solution
solide Fe-Mg. Suivant la teneur en fer des minéraux, la réaction se produit
a différentes pressions et températures. Le partage préférentiel, a 1'équi-
libre, du Fe et du Mg entre les phases entraine dans les diagrammes AFM un
déplacement continu des triangles d'association de trois phases ainsi
qu'un changement continu dans la proportion de ces minéraux dans la roche,
en fonction de la variation de la pression et/ou de la température.

Au contraire, les rdéactions discontinues sont indépendantes du XFe du
systéme. Elles entrainent des changements dans la topologie du diagramme AFM
et se produisent 3 des P, T etfHZO spécifiques. Ces réactions sont les
meilleurs isogrades.
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Des diagrammes P - X ouT - X M permettront de visualiser

Fe-Mg Fe-Mg
1'évolution des associations minérales du diagramme AFM en fonction des
)

variations de pression et/ou de température et de la teneur en fer (X
de Ta roche.

Fe

2.2.2.4. Diagramme T - XFe

Dans le systéme KFASH (ou KMASH), il y a 3 constituants (plus 510,
et HZO) : KZO - Fe0 (ou Mg0) - A]ZO3 .P<n = 3,ce qui implique qu'un point
invariant dans le plan P, T sera constitué de cing phases mutuellement stables
(+ quartz et H2 ). Six minéraux réactionnels ont été répertoriés : muscovite -
chlorite - biotite - andalousite - cordiérite et K-feldspath.

A partir des associations minérales décrites ci-dessus, suivant les
régles de Schreinemakers (E.A. Zen, 1966) et les conditions imposées par
1'utilisation du diagramme AFM (Thompson, 1957), on peut établir 1'ensemble
des réactions possibles dans le plan P - T.

Dans le cas qui nous intéresse ici, six réactions continues interviennent
(cf. annexe I) :

1° Muscovite + chlorite = biotite + cordiérite

2° Chlorite + andalousite = cordiérite

3° Muscovite + chlorite = biotite + andalousite

4° Muscovite + cordiérite = andalousite + biotite
5° Muscovite + biotite = cordiérite + K-feldspath
6° Andalousite + biotite = cordiérite + K-feldspath

plus 2 réactions discontinues :

7° muscovite + chlorite = biotite + cordiérite + andalousite
8° muscovite = andalousite + K-feldspath
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Ces réactions se répartissent dans le plan P - T (fig. 2.12.) autour de
deux points invariants [K-feldspath] et [chlorite] et, en effectuant une
coupe isobarique, on peut construire le diagramme T - XFe-Mg de la figure
2.13. (voir méthode de construction dans A.B. Thompson, 1976).

Quoique qualitatif, ce diagramme est malgré tout représentatif de la
réalité géologique. On peut en effet vérifier sa topologie par les obser-
vations géologiques ou 1'expérience. Seifert (1970) et Schreyer et al. (1969)
ont montré que la réaction 4° se produit & plus haute température pour les
pdles magnésiens que ferriféres (TMg > TFe). On peut aussi vérifier
pour les réactions 6° (Dougan, 1974 ; Holdaway et al., 1977) et 1°

> | s

(Helgeson et al., 1978) que T, Mg

D'autre part, la succession des réactions a température croissante
dans le systéme KMASH a 2 Kb : 2° - 1° - 5° - 8° est en accord avec les
observations des divers auteurs (voir fig..2.14.).

Sur les droites 7° et 8°, les points co et bi sont placés en fonction
des compositions de la biotite et de la cordiérite dans les différentes
roches métamorphiques.

Pour quantifier totalement le diagramme de la figure 2.13., il faudrait
connaitre les températures d'équilibre des réactions dans les systémes KFASH
et KMASH et les compositions des phases ferro-magnésiennes le long des
équilibres des réactions continues.

2.2.2.5. Evolution des paragénéses (fig. 2.13.)

La biotite est stable pratiquement partout dans le diqgramme T - XFe
mais pas avec tous les minéraux. La réaction qui détermine son apparition
reste mal connue; d'aprés Ernst (1963), la phengite jouerait un rdle
important dans sa formation :
10° phengite + chlorite =  muscovite + biotite
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D'aprés Turner (1968), la biotite apparaitrait & une température
inconnue inférieure a 550°C a 2 Kb. A Costabonne, nous avons observé la
formation de biotite + muscovite dans les micaschistes a phengite +
chlorite dans la partie la plus externe de 1'auréole de métamorphisme de
contact. La réaction 10° pourrait donc se placer quelque part en-dessous
des équilibres 3° et 1°. Remarquons que lorsque cette réaction 10° est
compléte et que la phengite est en excés, on obtient une roche a biotite -
muscovite qui va rester inchangée jusqu'a haute température : réactions
5° et 8°.

Dans le cas ol la chlorite n'est pas totalement consommée, 1'évolution
de la roche sera variable suivant sa teneur en fer. Prenons d'abord le cas
d'une roche plutdét magnésienne (A. fig. 2.13.) Avec 1'augmentation de
la température, la cordiérite pourrait apparaitre par la réaction 2° :

chlorite + andalousite = cordiérite

I1 faudrait pour cela que la roche contienne de 1'andalousite ; or,

QU

ce stade, elle n'aurait pu cristalliser que par destruction de pyrophyllite
plus basse température (voir fig. 2.14)

QU

11° pyrophyllite = andalousite + quartz

Nous n'avons pas observé de pyrophyllite dans les micaschistes, vraisem-
blablement parce que leur composition ne s'y prétait pas. A 1'exception
peut-8tre du seul échantillon CA 799, les micaschistes ne présentent pas de
caractére hyperalumineux (fig. 2.9.) (La kaolinite normative n'apparait pas
dans leur composition minéralogique), ce qui limite la possibilité de former
de la pyrophyllite. De plus, on sait que le domaine de stabilité de ce
minéral est assez réduit (Haas et al., 1973 ; Burt, 1976) ce qui lui confére
une certaine rareté dans la nature.

L'apparition de 1'association biotite - cordiérite dans les schistes
tachetés (réaction 1°) est la premiére manifestation du métamorphisme que
nous observons. Cette réaction est continue ; cela signifie qu'au fur et a
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mesure de 1'augmentation de température, la.composition des minéraux a
1'équilibre évolue vers des pdles plus ferriféres. Dans le diagramme AFM, le
triangle représentant 1'association chlorite - biotite - cordiérite se
déplace graduellement vers F, jusqu'a ce que la température soit au-dela

du domaine délimité par le fuseau de la réaction 1°.

L'équilibre 7°, réaction discontinue, marque la disparition de la
chlorite a une température définie quel que soit le rapport Fe/Fe + Mg
de la roche.

Pour des températures plus élevées, 1'association cordiérite -
K-feldspath devient stable puis la muscovite disparait au profit de 1'anda-
lousite et du K-feldspath.

Sous 1'équilibre 7°, 1'évolution en B est identique a 1'évolution en
A puisque la réaction 2° n'a pas été observée & Costabonne.

Au-dessus de cet équilibre, la cordiérite est remplacée (dans 1'évolution
B) par 1'association andalousite - biotite par la réaction 4° :

4° Muscovite + cordiérite = andalousite + biotite

Cette réaction est illustrée dans les échantillons CA 7909 et SL 8204
(photo 4).
Remarquons que 1'équilibre 9° :

q° Muscovite + chlorite + cordiérite = biotite + andalousite

préconisé par Guitard (1970) pour expliquer que cette paragénése n'existe pas
dans le systéme KFMASH. En effet, on sait que, a 1'équilibre, la teneur en
fer de la biotite doit étre plus grande que celle de la chlorite et de la

b1 >:XCh]2> X0 (Thompson, 1976), d'od, dans le triangle AFM,

Fe Fe Fe
les conodes cordiérite - chlorite et andalousite - biotite ne se croisent

cordiérite (X

pas, rendant la réaction impossible.
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L'association andalousite - biotite pourra étre déstabilisée au-dessus
de 8° pour former cordiérite - K-feldspath.

Enfin, pour les roches trés riches en fer, la paire andalousite - biotite
peut étre stable dans un grand domaine de température entre les équilibres
3° et 6°. A Costabonne, nous n'avons pas trouvé de roche montrant cette
paragénése ; seules les deux suites A et B ont été observées (toutes les
roches analysées ont un rapport Fe/Fe + Mg qui se situe entre 0,75 et 0,40).
On voit donc 1'importance que peut jouer Ta teneur en fer de la roche sur les
paragénéses minérales. L'association biotite - andalousite est stable dans
des roches plutdt riches en fer et peut 1'étre dans des conditions de
températures identiques a celles de 1'association cordiérite - K-feldspath.

2.2.3. ESTIMATION DES CONDITIONS DE PRESSION ET TEMPERATURE

2.2.3.1. Estimation de la pression

Les suites de paragénéses telles que nous venons de les exposer sont
caractéristiques de métamorphisme de basse pression (Miyashiro, 1973).
Une approximation de cette pression peut étre atteinte en estimant 1'épaisseur
du recouvrement lithologique au moment de 1'intrusion.

L'étude du rapport isot_opique 87Sr/86Sr (A. Michard - Vitrac
IN. A. Autran, 1980) a permis de fixer 1'dge du granite & 280 millions d'années
(+ 10 M.A.), ce qui place son intrusion & la fin du carbonifére.
Les roches encaissantes du granite étant des gneiss précambriens et des
micaschistes de la base du cambrien, 1'épaisseur maximum de la couverture
varie suivant les auteurs de 5 305 m & 6 800 m :
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P. Carvet 1957, 1958 M. Fontboté, 1949
. Stéphanien . 200 m
carbonifére Dinantien 300 a 600 ** m 1020 m
. supérieur . 45 m
Devonien inf. et moyen 600 3 1200 m 400 m
Gothlandien 1500 & 2000 m 140 m
Ordovicien inf. 600 m
Silurien 2000 & 3000 m 2 900 m
Cambrien
TOTAL 4400 3 6800 m ‘ 5305m

Ces épaisseurs corrigées par une densité moyenne de 2.8 donnent une pression
comprise entre 1.6 et 2.4 Kb.

D'aprés 1'étude des inclusions fluides (voir 9.2.), la pression devrait

étre comprise, au moment de 1'épisode métasomatique, entre 1,5 et 2,0 Kb
et sans doute plus proche de 1,5 Kb.

2.2.3.2. Température max<imum

L'équilibre cordiérite — K-feldspath

Le domaine de stabilité de 1'association cordiérite - K-feldspath est limité
vers les basses températures par la réaction 5° :

muscovite + biotite + quartz = cordiérite + K-feldspath + HZO

Cette réaction a fait 1'objet d'une étude expérimentale (Seifert, 1976) de
laquelle il ressort que 1'équilibre peut étre atteint dans le systéme KMASH
a T =1530°C, P=1,0K et T =595°C, P=2,0Kb (fig. 2.14.).

** suyjvant Casteras, 1969



L'introduction du fer dans le systéme entraine une augmentation de la tempé-
rature (Scheyer, 1976) comme on peut le voir également a la figure 2.13.

Le déplacement possible de cette réaction est cependant 1imité par la
réaction 8° qui entraine la destruction de la muscovite. Celle-ci se produit
a 605°C & 2Kb maximum (Kerrick,1972).

Une température d'environ 600°C peut donc étre considérée comme un minimum

a 2 Kb.

Teneur en ST des muscovites

I1 existe un certain champ de solution solide entre la muscovite et les
Al-céladonites. La teneur en céladonite augmente dans des conditions de haute
pression et basse température (B. Velde, 1965). Cette augmentation se traduit
par une variation de la teneur en Si de la muscovite suivant les substitutions
(Deer, Howie et Zusman, 1975)

Fe3+ => A13+
Si4+ == A13+
Fe2+, M92+ e A13+

I1 existe également une substitution limitée Na <= K (substitution
muscovite <> paragonite).

2+

La quantité 6 + Fe2++ Mg~ représente une estimation de la teneur

4 dans la

maximum en céladonite ; elle reste comparable a la teneur en Si
formule structurale calculée pour 24 (0,0H).

Il semble (Velde, 1967 ; Boulter et Raheim, 1974) que la teneur en Si dépend
peu de la composition totale de la roche (pourvu que la teneur en Fe-Mg

soit suffisante pour contre-balancer la substitution Si - Al) mais surtout

de la température et de la pression.



35.

Dans le diagramme 2.14., on a reporté les limites de stabilité des
phengites suivant leur teneur en Si (B. Velde, 1967). Dans le cadre d'un
métamorphisme de basse température et haute pression, la série des phengites
peut étre utilisée comme géobarométre tandis que a plus haute température,
il va servir de géothermométre.

. Plagons dans ce diagramme les muscovites de la roche a cordiérite -
K-feldspath : leur teneur en Si se situe entre 6,05 et 6,02 (05 et 09).
Elles se situent sur une courbe proche de Si = 6,0 (zone hachurée) et
correspondent & une température de 655° a 670°C pour 2 Kb et de 640 a
660°C pour 1,5 Kb.

En définitive, i1 est probable que la température d'au moins 650°C ait
été atteinte au cours du métamorphisme de contact a proximité du granite.
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CHAPITRE 3

DESCRIPTION DES SKARNOIDES

3.0. INTRODUCTION

Dans ce chapitre, nous avons entrepris de décrire les affleurements et
les échantillons les plus caractéristiques des skarnoides de Costabonne.
Ces observations constituent la base des développements exposés dans la suite
de ce travail.

Une série de skarnoides articulés autour de veines a d'abord été &tudiée.
Ces veines sont particuliérement intéressantes car on peut y faire un grand
nombre d'observations a une petite &chelle , les phénoménes métasomatiques
y étant trés bien développés.

Les skarnoides massifs décrits ensuite concernent de trés importantes
masses de roches. Les transformations y sont les mémes qu'autour des veines
mais plus difficilement perceptibles du fait de leur extension.

Les deux sont toujours 1iés et lorsque des veines pénétrent dans les
roches non transformées de 1'auréole métamorphique, on observe trés souvent
leur rattachement & un skarnoide massif.
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3.1. SKARNOIDES EN VEINES
3.1.1. VEINE A AMPHIBOLE (fig. 3.1., éch. CB7949)
PROVENANCE

Coupe du chemin de fer, alt. 2 180 m, carte BRGM : 1/1000 x : 12700/y :
601060.
DESCRIPTION

Ces veines forment un réseau tridimensionnel oblique par rapport a la
schistosité de 1'encaissant. Elles sont larges de quelques millimétres a un
centimétre ; leur coeur est vert foncé (amphibole), bordé par une zone blanche,
1'encaissant est une roche a grain fin, dure, de couleur lie-de-vin, montrant
un Titage d'épaisseur inframillimétrique. Les minéraux principaux de
1'encaissant sont : plagioclase, K-feldspath, biotite (analyses A1 -A2 -A5)
et quartz ; les accessoires : apatite, sphéne, zircon et pyrite.

Les lits contiennent biotite et plagioclase ou biotite, K-feldspath et
quartz ou encore biotite - plagioclase - K-feldspath.
La biotite est beaucoup plus abondante dans les lits a plagioclase que dans
ceux a K-feldspath. Elle est en général réglée selon le litage mais ce n'est
pas toujours le cas. Les feldspaths ont un comportement trés variable, tantét
ils respectent le litage et tantdt ils se répandent dans la roche de fagon
discordante.

Le quartz est peu abondant et quasi absent du 1it a plagioclase.
On le trouve par contre avec le.K-feldspath.
Lorsque, dans un lit a biotite-plagioclase, se trouve un petit nodule de quartz,
celui-ci est toujours entouré d'une auréole de K-feldspath. Le plagioclase
n'apparait pas au contact du quartz.
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En s'approchant de la veine, on trouve une zone ol le K-feldspath
disparait totalement. Le plagioclase accompagne alors la biotite et le quartz.
La texture de la roche ne change pas. La biotite est ensuite remplacée par
de 1'amphibole. On peut voir cette derniére croitre sur la biotite.

En bordure de la veine, correspondant & la zone blanche visible macros-
copiquement, il n'y a plus de biotite ou d'amphibole. Seuls se retrouvent
du plagioclase et du quartz accompagnés par un fouillis microcristallin
dans lequel on a pu identifier (par microsonde électronique) de la prehnite
et de 1'épidote. L'épidote est, semble-t-il, plus développée prés de la veine
elle-méme tandis que la prehnite se situe plus vers 1'intérieur de la roche
dans un semblant de zonation.
Ces deux minéraux sont vraisemblablement des produits d'altération, postérieurs

aux autres.

Le centre de la veine est formé d'amphibole de plus grande dimension
{>1 mm) accompagnée de quartz en grands cristaux également. Cette amphibole
appartient aux séries actinolites-hornblendes (XFe = 0.33). La teneur en
hornblende est variable (1.72 et 2.91 % A1203,ana1yses A17 et A19) mais il n'y
a pas systématiquement de zonage a 1'intérieur des grains.

En résumé, en s'approchant de la veine, on trouve :

zone | zone 2 zone 3 zone 4
e (veine)

01

Ksp

qtz

(p])\\\\\\ bi am am
bi qtz qtz qtz
(Ksp) pl pl -

* la prehnite et 1'épidote, tardives, n'ont pas été prises en compte
pour la zonation primaire.



3.1.2. VEINE A AMPHIBOLE FJ8111-FJ8112 (fig. 3.2.)

PROVENANCE

Ravin est de la créte de Fra Juan prés du contact dolomie/micaschiste,
alt. 2 020 m (carte 2).

DESCRIPTION MACROSCOPIQUE

La roche a une texture de micaschiste plutdét que de cornéenne, le clivage
schisteux est trés net et les micas bien visibles. La veine, constituée
d'amphibole, est de couleur vert foncé et bordée d'une zone décolorée blanche.

DESCRIPTION MICROSCOPIQUE

A quelques centimétres de la veine, '1a roche est vierge de toute transformation ;
elle est riche en phyllites : muscovite, biotite, chlorite forment des écheveaux
cimentés par du quartz et des plagioclases. Les grains de quartz sont grands :
Jusque 0,2 mm. Les minéraux accessoires : 1'ilménite, 1'apatite, la tourmaline

et le zircon accompagnent les micas. Les muscovites sont phengitiques

(FeO + Mg0 = ~ 3 %, analyses Q3, Q4, Q5) ; les biotites ont un rapport

Fe/Fe + Mg + Mn = 0.43 et sont assez titaniféres : 2,20 % T1'02 (analyses QI

Q2 Q11).

Lorsque 1'on se rapproche de la veine, la muscovite a tendance & dispa-
raitre, la quantité de plagioclase augmente fortement et le feldspath potas-
sique apparait. Ces deux minéraux remplacent la muscovite. Le coeur des
écheveaux de mica est alors formé de plagioclase et de biotite avec & la péri-
phérie, au contact du quartz, une couronne de feldspath potassique (fig. 3.3.).
Le plagioclase associé & la biotite dans les écheveaux reliques semble devenir

plus calcique en allant vers la veine : Q6 An6], Q7An58,Q10An74, Q12An78.
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Au centre de certains faisceaux de mica, on trouve des épidotes (Q8, Q9)
en produit microcristallin dans le plagioclase. L'ilménite est transformée
en sphéne : des baguettes d'ilménite sont visibles.en reliques dans le sphéne.

A proximité de la veine, correspondant a la partie décolorée, la biotite
a disparu, les seuls minéraux présents sont le quartz, le plagioclase, le
K-feldspath, le sphéne, 1'apatite et le zircon (pas de tourmaline visible).
On retrouve 1a du matériel microcristallin comprenant prehnite et épidote.
Contre les petits grains de sphénes orientés suivant le litage de la roche, de
grands cristaux de sphéne apparaissent (ils mesurent jusqu'd 0,3 mm de long) ;
leur orientation peut diverger par rapport au litage.

Au contact de la veine, 1'amphibole est associée aux feldspaths et au
quartz (sur une épaisseur de quelques 1/10 mm) tandis que la veine proprement
dite contient uniquement de 1'amphibole. L'amphibole est vert clair, 1égérement
pléochroique, disposée de fagon quelconque ou en gerbes. Elles appartiennent
aux séries des trémolites-hornblendes (Fe/Fe + Mg = 0.27 Q13, Q15, Q16).

En résumé, on a :

zone 1 zone 2 zone 3 zone 4 zone 5
(bi) (bi) . . ¢
chl i = am am
mu - = = =
pl (peu) pl1(bcp) pl pl -
qtz - qtz qtz %
ilm sph sph sph (grands) .
ou

bi

ab

qtz

Ksp

sph
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3.1.3. VEINE A CLINOPYROXENE (fig. 3.4.-3.5.-3.6.-3.7.)

ECHANTILLONS
CB8027-I-I1, CB8O55.

PROVENANCE

Galerie de mine niveau 2 033 m, x : 601005/y : 12497, carte BRGM, galerie
2 033 m (plan 5).

DESCRIPTION MACROSCOPIQUE

Ces veines peuvent atteindre plusieurs centimétres de puissance et sont cons-
tituées de pyroxéne en gros cristaux ( < 1 cm L) et de quartz. Dans 1'échan-
tillon CB8055 se trouve également du rutile ( < 0,3 cm L) (fig. 3.5., 3.8.).

Ces veines se développent dans la roche de couleur lie-de-vin, a grain
fin, sans clivage schisteux (cassure a tendance conchoidale) de type cornéenne.

De part et d'autre de la veine, se répartissent symétriquement des zones
de couleurs différentes : zone A, cornéenne lie-de-vin ; zone B, peu épaisse,
vert foncé ; zone C, vert clair ; zone D verdatre-blanc et zone E rosatre
(les zones D et E n'existent pas toujours) (fig. 3.6., 3.7.).

DESCRIPTION MICROSCOPIQUE

La partie la plus éloignée de la veine (cornéenne lie-de-vin) est semblable a
celle que nous avons décrite a propos de la veine & amphibole (éch. CB7949),
d savoir qu'elle comprend des parties riches en Ksp + qtz avec bi et trés peu
de pl et d'autres riches en pl avec bi et trés peu de Ksp et qtz.

Les minéraux accessoires habituels sont présents : zircon, apatite, sphéne
(pas d'ilménite visible). Tous les grains sont fins (10 W).
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En se rapprochant de la veine, les amphiboles apparaissent peu & peu ;
elles se développent sur les bjotites aussi bien dans les parties riches en
plagioclase que dans celles riches en K-feldspath. Les biotites contiennent
parfois de fines lames (de 1 & 3 M large) de sphéne coincées dans leurs
clivages. Les amphiboles les remplacent en gardant 1'orientation du litage de
la roche ; elles sont peoecilitiques, de couleur vert clair et 1égérement
pléochroiques, ce sont des hornblendes actinolitiques (fig. 4.6.). Leur front
d'apparition n'est pas net : les amphiboles apparaissent ¢a et 1a dans la
biotite et sur une certaine distance, biotite et amphibole semblent coexister
dans la méme zone. Elles peuvent étre entourées et contenir en inclusion des
plagioclases et du quartz. Ce plagioclase est trés albitique (Ab>80, analyses
E5, E6) alors que ceux des parties riches en plagioclase sont plus calciques
(An45, voir ci-dessous). Finalement, la biotite disparait complétement au profit
de 1'amphibole (cette zone correspond a la zone visible de couleur vert foncé).

L'apparition de la zone suivante est caractérisée par un front net de
remplacement de 1'amphibole par le clinopyroxéne qui coincide avec la transfor-
mation du feldspath potassique en plagioclase. Cette zone 3 pyroxéne est carac-
térisée par 1'association minérale : pyroxéne-plagioclase-quartz (sphéne +
apatite + zircon). Cette association se retrouve jusqu'a la veine et correspond
aux zones macroscopiques C et D. Il semble que la quantité de pyroxéne soit
supérieure .en C par rapport a D, ce qui explique la variation de la coloration.
[1 n'y a aucune variation minérologique entre ces deux zones. En bordure de la

veine, i1 existe & nouveau une fine zone prehnitisée (rosdtre, E) contenant aussi
de la muscovite (F8).

Le coeur de la veine est constitué de pyroxéne et de quartz en grands
cristaux ( < 1 cm). Ainsi que nous 1'avons dit, des cristaux de rutile peuvent
étre présents. Ces cristaux sont entourés d'une couronne discontinue d'ilménite
et ensuite d'une ceinture de sphéne (CB8055) (fig. 3.8.).

Autour de cette veine, les amphiboles, pyroxénes et plagioclases ont été analysés
systématiquement en essayant de se maintenir au niveau d'un méme 1it
(éch. CB8027).
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En ce qui concerne les amphiboles (analyses D1, D2, D6, D7, D8) et les
pyroxénes (analyses D, E et F), aucune variation de composition n'a pu étre mise
en évidence. Les amphiboles appartiennent aux séries actinotes-hornblendes ;
leur rapport FM restant constant a environ 0,35. Les pyroxénes sont des
salites : Fe/Fe + Mg = + 0.35. Ce rapport ne varie pas entre les pyroxénes
contenus dans la veine et ceux contenus dans la roche méme.

Les plagioclases, par contre, ont une composition variable. Dans la zone
a amphibole, leur composition reste constante & Anorthite 45 (en absence de
quartz) ; ceux qui sont associés au quartz et & 1'amphibole dans la partie riche
en feldspath potassique sont des albites. Le passage a la zone a pyroxéne ne
modifie pas leur teneur en Ca. Cependant, a 1'intérieur de la zone & pyro-
xéne, ils deviennent brutalement plus calciques, Anorthite 65 (fig. 4.17.)
(cette modification se fait & 1'intérieur de la zone C, coloration vert clair).

En recherchant systématiquement les feldspaths a la microsonde électro-
nique, nous en avons trouvés de trés nombreux constitués d'un mélange d'orthose,
d'albite et d'anorthite (D20, J20, J26, J19, J4, ...). Nous n'‘avons pu observer
aucun phénoméne d'exsolution (cryptoperthite). I1 est possible qu'il y en ait
mais a une échelle inférieure a celle du pouvoir de résolution de la microsonde
électronique . Ce phénoméne a été observé également dans 1'échantillon CB8055
(analyses J) ol, de plus, on peut voir qu'au cours des transformations biotite-
amphibole et amphibole-pyroxéne, le rapport Fe/Fe + Mg de ces minéraux reste
constant (+ 0.33), cf. analyses J (fig. 4.11.).
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En résumé, la zonation suivante est observable :

zone 1 zone 2 zone 3 zone 4 zone 5 zone 6
(veine)
bi am (+ bi) am
p]An45 p]An45 p]An45
(qtz) (qtz) (qtz)
(Ksp) (Ksp) (Ksp)\\\\\\ cpx e cpX
. ou ou ‘ plAn45 p1An65 -
b1 am (+ bi) am _—] qtz qtz qtz
Ksp Ksp Ksp - - =
qtz qtz qtz
ab ab ab

3.1.4. VEINE A AMPHIBOLE ET PYROXENE (fig. 3.9.)

ECHANTILLON
CB8110.

PROVENANCE
Pic de Costabonne, niveau 1 950 m x : 601380 / y : 12 520, carte BRGM.

DESCRIPTION MACROSCOPIQUE
Cet échantillon comporte une veine & amphibole passant en continuité a

une veine a pyroxéne. Cette veine est elle-méme recoupée par une veinule de
granite, autour de laquelle ne se développe pas de skarnoide.

La veine & amphibole se distingue de celle & pyroxéne par sa coloration verte
plus foncée et par sa frange décolorée plus fine.



46.

DESCRIPTION MICROSCOPIQUE

De part et d'autre de 1a veine, la roche est de couleur brun-rouge,a
grain fin ( < 0.1 mm) de type cornéenne : elle est constituée de biotite,
plagioclase et quartz (+ apatite, zircon, sphéne). Tous ces minéraux sont
alignés suivant un litage. La veine est perpendiculaire a ce litage ; une
partie est constituée totalement de pyroxéne, une autre d'amphibole.
Le passage de 1'un a 1'autre s'effectue assez brutalement. Le pyroxéne remplace
1'amphibole et sur quelques dixiémes de millimétre, des reliques d'amphibole
subsistent dans le pyroxéne. Les cristaux peuvent atteindre un millimétre de
Tong.

Les zones développées autour de cette veine sont différentes suivant la
constitution du coeur de la veine.

Autour de 1'amphibole, i1 y a a 1'extérieur la roche & biotite-plagio-
clase-quartz ; plus prés de la veine, 1'amphibole apparait en lieu et place
de la biotite comme précédemment. A proximité immédiate de la veine, il n'y
a que du plagioclase et du quartz accompagnés de prehnite et épidote (?).

Autour du pyroxéne, le systéme de zone est plus important. A 1'extérieur,
c'est toujours la roche 3 biotite-plagioclase-quartz. I1 y a ensuite une zone
ou 1'amphibole remplace la biotite, d'abord de fagon dispersée puis totalement.
Tout prés de la veine, le pyroxéne remplace & son tour 1'amphibole ; il est
accompagné de quartz et de plagioclase. Il peut y avoir également beaucoup de
prehnite, de 1'épidote et du feldspath potassique. Ces deux minéraux étant
intimement 1liés.

Lors de la transformation amphibole-pyroxéne & 1'intérieur de la veine,
les zones développées autour du pyroxéne apparaissent en biseau (fig. 3.10.).
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On peut résumer la succession des zones comme suit :

zone 1 zone 2 zone 3 zone 4 zone 5
(veine)
bi am + bi - am
pl pl pl =
qtz qtz qtz -
bi am + bi am cpx cpx
pl pl pl pl -
qtz qtz qtz qtz -

(pas d'analyses de minéraux).

Cette veine est recoupée par une veinule granitique dans laquelle on trouve
du plagioclase, du feldspath potassique, du quartz et de la chlorite (biotite
chloritisée ?). L'apatite se présente en cristaux aciculaires ( < 1504 m)
et est assez abondante. '

(Dans le granite normal, elle ne dépasse pas 50|dm et semble plus rare

p. ex. CB8095). Cette veine recoupe la veine de skarnoide qui est, & cet
androit, faite d'amphibole. Dans la veine de skarnoide, au droit du recoupement,
1'amphibole a disparu et-c'est de la chlorite qui occupe le centre de la veine.
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3.1.5. VEINE A PLAGIOCLASE-QUARTZ (fig. 3.11.)

ECHANTILLON
CB8138.

PROVENANCE

Pic de Costabonne cote : 2 340 m x : 600800 / y : 12890, carte BRGM 1/1000 (n° 3).

DESCRIPTION MACROSCOPIQUE

Ces skarnotdes se développent autour de petites veines & quartz et
feldspaths. La roche encaissante est cette cornéenne de couleur lie=de-vin, a
grain fin et cassure subconchoidale.

Deux zones sont visibles, 1'une prés de la veine est vert-clair (zone &

pyroxéne) et, entre celle-1d et la roche lie-de-vin, une seconde de couleur
vert foncé (& amphibole).

DESCRIPTION MICROSCOPIQUE

Sous le microscope, un nombre plus important de zones apparait.
La roche lie-de-vin montre encore une association riche, soit en feldspath
potassique (bi-Ksp-qtz-pl) - + accessoires), soit en plagioclase (bi - pl -
(Ksp) - (qtz) - + accessoires). La texture de la roche et 1‘'arrangement des

minéraux sont semblables a ce qui a été décrit précédemment (cf. échantillon
CB7949).

Dans la zone suivante, 1'amphibole apparait, avec des reliques de biotite.
Dans les parties riches en Ksp (P 40), certains cristaux de biotite sont intacts
tandis que d'autres sont totalement transformés.
Les amphiboles poecilitiques appartiennent aux domaines des actinotes-hornblendes
(analyses P34 - P39 - P41) (Leake, 1978) ; elles sont entourées (et contiennent
en inclusion) quelques plagioclases albitiques (An07 P34).
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Le feldspath potassique occupe tout le fond de la lame tandis que le quartz
est rare (fig. 3.12.).

Dans les parties riches en plagioclase, 1'amphibole et la biotite sont
également associées.Le plagioclase est une andésine (P38 : An34 et P42 : An38).

La zone & amphibole est séparée par un front trés net d'une zone a
pyroxéne. Dans cette derniére, 1'amphibole a disparu et, au niveau du front,
on peut voir le pyroxéne croitre sur 1'amphibole. Le feldspath potassique
disparait au profit du plagioclase de sorte que on a 1'association : pyroxéne -
plagioclase - quartz - accessoires. Le pyroxéne est un clinopyroxéne de la
série diopside-hédenbergite : rapport Fe/Fe + Mg = 0,44 (P30), 0,46 (P32) et
0,43 (P36). Lors de la transformation de 1'amphibole, i1 semble que ce rapport
ne change pas.

Avant 1'apparition du pyroxéne, & quelques 1/10 mm, la biotite disparait
complétement de la zone a amphibole ; les minéraux restants sont : am, Ksp,
(qtz), (p1). La limite entre les domaines de 1'amphibole et du pyroxéne semble
accompagner celle du Ksp. Localement, elles peuvent étre séparées dans 1'espace
de quelques dizaines de microns. Parfois, 1'amphibole est encore stable alors
que le feldspath potassique est déja remplacé par le plagioclase, parfois,

c'est le contraire (8206). Cependant, elles coincident trés fréquemment.

Dans cette zone, on trouve également de la prehnite et de 1'épidote en
produit microcristallin (analyses P31) mais aussi de 1'allanite (P29).
Cette derniére peut étre de grande taille (0,35 mm) et est poecilitique.

A 1'intérieur de la veine, il semble n'y avoir que du quartz et du plagio-
clase trés anorthitique (An79, P25-P27). Le contact de 1a veine et 1'encaissant
est trés net. A 1'intérieur de celle-ci, les minéraux sont plus grands que dans
le skarnoide.
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La zonation peut étre résumée ainsi :

veine
L di -
bi am + (bi) am KSp % -
Ksp Ksp Ksp sz pl pl
qtz qtz qtz Cle qtz qtz
ab ab ab o
am
pl
qtz
3.1.6. VEINE A GRENAT (type A) (fig. 3.14.)
ECHANTILLONS
CB7980, CB7974, CB7973.
PROVENANCE
Pic de Costabonne, cote 2 230 m, x : 600997 / y : 12810, carte BRGM 1/1000
n° 3.
DESCRIPTION

La veine a une puissance maximum de quelques centimétres ; elle se distingue
a 1'affleurement par la présence de cristaux automorphes de grenat et de quartz.
Les zones qui se développent de part et d'autre sont identiques a celles qui
ont été décrites ci-dessus a propos des veines & pyroxéne (CB8027).
I1 y a une zone a amphibole - K-feldspath - quartz-(plagioclase) et une zone &
pyroxéne - plagioclase - quartz qui Tui succéde. La différence essentielle est
1'apparition de grenat en bordure de la veine. I1 remplace le plagioclase ; le
pyroxéne est toujours présent ainsi que le quartz.
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Le pyroxéne ne parait pas différent de celui de la zone précédente.

I1 est xénomorphe et le litage est encore bien visible en lame mince. Le grenat
est également xénomorphe et forme des alignements avec le pyroxéne et le quartz,
il remplace le plagioclase.

Au niveau de la veine proprement dite, le pyroxéne n'apparait pas.
Le grenat est seul avec le quartz. On les trouve en cristaux bien formés
pouvant atteindre plusieurs millimétres de diamétre. Les grenats sont zonés
et biréfringents. La biréfringence se marque par des extinctions en secteurs
(texture pyrénéique).

Zonation
veine
am cpX cpx -
Ksp - o I
qtz qtz qtz qtz (hydrothermal)
(plagio) plagio —|sgrenat grenat
GRS L ;
acc. acc. acc. -

3.1.7. VEINE A GRENAT (type B) (fig. 3.15.)

ECHANTILLONS

CB8108, CB8109 et CB8170.

PROVENANCE

Ces échantillons proviennent d'un bloc en éboulis d'un volume supérieur au
métre cube. Cette roche n'a pas été trouvée en place. Il se trouve actuellement
d la céte 1950 contre le mur de 1'ancien captage, & la base du gisement

X : 601380 / y : 12525, carte BRGM 1/1000 n° 3.
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DESCRIPTION MACROSCOPIQUE

La veine, discordante sur la stratification, est large de 10 & 20 cm ;
elle forme un ensemble assez compact dont le centre est constitué de grenat
brun clair, aucune forme cristalline n'étant visible & 1'oeil nu. Avec le
grenat, se trouve un matériel trés fin de couleur blanc-verdatre. Vers
1'extérieur de la veine, le grenat disparait, a part quelques petites taches
sporadiques, le matériel verdatre occupe tout le volume. Aucun litage n'est
visible dans ces zones.

Vient ensuite une zone od le litage est trés bien visible et souligné
par de fines veinules de couleur vert foncé ; entre elles, la roche est
vert-brun. Cette couleur vert foncé correspond en général a la présence d'amphi-
bole. Tout & fait & 1'extérieur, il y a a nouveau la cornéenne lie-de-vin.

DESCRIPTION MICROSCOPIQUE

En lame mince, la cornéenne montre une certaine hétérogénéité. Il y a des
faisceaux ou des 1its de mica (muscovite - biotite) et, entre eux, assez bien
de quartz. La muscovite est en voie de transformation en feldspath potassique
ou en plagioclase. Au coeur des faisceaux, la muscovite est transformée en
plagioclase alors qu'au contact du quartz, le feldspath potassique cristallise ;
la biotite est trés souvent altérée en chlorite. On peut voir également des
cristaux allongés d'ilménite auréolés de sphéne.

Enfin, quelques veinules de feldspath potassique parcourent la roche.

Dans la lame CB8170, i1 y a un 1it ol coexistent 1'épidote (en prismes
allongés), la calcite et de la biotite (chlorite) avec du plagioclase.
La calcite est par ailleurs trés rare dans la roche. A aucun moment, elle n'a
été vue dans les échantillons décrits ci-avant.
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La zone suivante correspond a 1'apparition de 1'amphibole et disparition
des micas. Avec 1'amphibole, il y a essentiellement du quartz et du feldspath
potassique : le plagioclase a pratiquement disparu, seules subsistent quelques
albites (An04.: P51 et P55). Les amphiboles ont toujours les caractéres optiques
du groupe des actinotes-hornblendes. Cette zone est parcourue par de nombreuses
veinules 3 amphibole autour desquelles le feldspath potassique reste présent.

Ensuite, toujours vers 1'intérieur du skarnoide, on trouve une zone &
pyroxéne. C'est un clinopyroxéne de la famille des diopside-hédenbergite, en
petits grains (quelques dizaines de microns) alignés suivant le litage de la
roche (celui-ci n'est plus visible macroscopiquement, cette zone correspond &
la partie verddtre de 1'échantillon). Le pyroxéne est accompagné de quartz,
de feldspath potassique, de quelques plagioclases (albite ?) et des minéraux
accessoires habituels : sphéne, apatite, zircon.

[1 existe des assemblages de pyroxéne sécants sur le litage qui ont 1'aspect
de veinules. Ces veinules sont bordées d'une petite zone ol il n'y a pas de
feldspath potassique mais uniquement du plagioclase (et quartz) comme autour
des veines a pyroxéne décrites précédemment.

Quelques petits grenats (analyse P54) sont isolés dans cette zone ; nous
les avons trouvés entourés de feldspath potassique. Ils sont annonciateurs de la
zone suivante dans laquelle ils occupent pratiquement tout le volume de la roche.

Ce sont, en gros, des grossulaires-andradites (Gro 70-79, Ad 20-25,
analyses P44 3 P49). I1s sont isotropes et aucun zonage n'a pu étre vu.
Cependant, certaines analyses ayant montré des teneurs en andradite plus impor-
tantes (Jjusqu'a 34 %), il est possible qu'ils soient zonés.

Outre les grenats, on trouve de la prehnite en plages importantes (jusqu'a
4 mm) et en grands cristaux (0,6 mm). On trouve également de 1'épidote assez
abondante, du quartz et des feldspaths. Au contraire de la prehnite, 1'épidote
est en petits grains xénomorphes.
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Elle s'insinue en fracture dans le grenat. L'épidote et la prehnite se trouvent
également dans la zone a pyroxéne. L'épidote se trouve dans le feldspath, a la
périphérie des plages de prehnite. I1 existe aussi: des veinules de prehnite ;
celles-ci traversent la zone & pyroxéne et aboutissent dans la zone a amphibole.

Zonation

bi (chloritisée) | bi (chl) | am cpx CpX + gro | cpx

mu Ksp Ksp Ksp Ksp grenat

pl (ab) pl (ab) pl (ab) | pl (ab) | (ab) =

qtz qtz qtz qtz qtz qtz

ilménite sphéne sph sph sph sph
+ prehnite + prehnite
+ épidote + épidote

3.1.8. RESUME

Les veines de skarnoides peuvent avoir un remplissage variable : amphibole,
pyroxéne, grenat ou plagioclase (anorthitique). Ces minéraux peuvent étre accom-
pagnés de quartz. Celui-ci différe du quartz de 1'encaissant : il forme des
grains de grande dimension (plus de 1 mm) ou méme parfois des cristaux auto-
morphes (voir veine & grenat, type A). Il ne s'agit vraisemblablement pas de
quartz résiduel mais d'un remplissage de fracture (quartz hydrothermal).

Autour des veines, on observe une série de zones dont 1'arrangement est
relativement constant quel que soit le remplissage de la veine (tableau 3.1.).
Les transformations sont aussi trés constantes. La muscovite est remplacée en
premier lieu par du feldspath : K-feldspath en présence de quartz ou plagio-
clase (généralement Au35_45);en son absence, la biotite est transformée en amphi-
bole puis en pyroxéne, le k-feldspath est souvent remplacé par du plagioclase au
passage de la zone a pyroxéne ; enfin, le grenat remplace le feldspath.
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3.2. SKARNOIDES MASSIFS (photo 2)
3.2.1. DESCRIPTION GENERALE

Tous les types de skarnoides décrits ci-dessus sont articulés autour de
veines. Malgré la grande abondance de ces veines, elles ne représentent qu'une
petite partie des roches métasomatiques. La plus grande partie de ces roches
est constituée par des skarnoides massifs. Ceux-ci peuvent étre de trés
grande dimension . Ils peuvent atteindre des puissances de plusieurs dizaines,
voire centaines, de métres. De sorte que pratiquement toutes les roches de
1'auréole de métamorphisme de contact au pic de Costabonne ont été plus ou moins
transformées. I1 en résulte une grande difficulté dans 1'identification de la
roche originelle, qui n'est d'ailleurs pas unique.

Ces skarnoides massifs possédent un ensemble de zones semblables & celles
que nous avons observées autour des veines. D'abord une zone sans muscovite, ol
le feldspath potassique apparait, ensuite une zone & amphibole, une zone a
pyroxéne et, enfin, une zone a grenat.

[1s s'articulent généralement autour des contacts avec les calcaires et
dolomies et sont en étroite relation avec les skarns. En effet, autour d'un
contact carbonate/pélite, on trouve dans la pélite un skarnoide et dans Tle
carbonate un skarn. L'extension du skarnoide est toujours beaucoup plus grande
que celle du skarn. Les grenatites de skarn et de skarnoide se confondent au
niveau de 1'ancien contact pélite/carbonate, d'ol il n'est pas toujours évident
de distinguer les deux grenatites 1'une de 1'autre ni de situer avec précision
1'emplacement de 1'ancien contact.

Dans les skarnoides, les zones externes, c'est-a-dire la zone sans
muscovite (Z 1) et la zone & pyroxéne (Z 3) sont les plus &tendues (plusieurs
dizaines ou centaines de métres). Seule la zone & amphibole (Z 2) est de taille
plus réduite (quelques dizaines de centimétres). Elles se distinguent sur le
terrain par des couleurs différentes : rouge-brun pour Z 1, vert foncé pour Z 2
et vert clair pour Z 3. La texture de la roche initiale ne change pas vraiment :
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U

le grain reste trés fin (10-100 microns) et le litage reste toujours bien
visible. La roche, trés dure, est difficilement cassée par le marteau (cassure
conchoidale).

Dans la zone a grenat, la roche change totalement, elle est de couleur
brun foncé. Le grain est beaucoup plus gros (1 cm) et se désagrége facilement.
Le litage fin a totalement disparu mais il reste assez souvent un rubannement
grossier. La puissance de cette zone est plus restreinte (maximum 10 m).

Le développement de la zonation est généralement indépendant de la strati-
fication (zonation sécante) mais elle est influencée par cette derniére : en
effet, certains lits seront plus facilement transformés que d'autres. Le
résultat est la formation d'une roche intensément rubannée. Le rubannement est
marqué par une alternance des zones du skarnoide (Z 1 - Z 2 - Z 3) ; cela se fait
a 1'échelle du millimétre jusqu'a une échelle pluridécimétrique. Ce rubannement
est cependant irrégulier et trés souvent, des développements discordants peuvent
étre visibles, illustrant ainsi le caractére non métamorphique.

Cette roche rubannée peut avoir un aspect identique a celui des cornéennes
calciques (CASC) avec lesquelles elle a été confondue dans les premiers travaux
sur Costabonne. Elle s'en distingue cependant par 1'existence des veines de
skarnoides et par ses développements sécants sur la tratification.

Dans les lignes qui suivent, nous décrivons les différentes zones des
skarnoides. Comme on le verra par la suite, certaines espéces minérales appar-
tiennent 3 ce que nous appellerons une "phase primaire de formation". Cette
phase comprend en fait les transformations les plus précoces, qui voient la mise
en place de la zonation proprement dite. Ces minéraux pourront étre ensuite
déstabilisés et transformés indépendamment de la zonation ; c'est ce que nous
appellerons "phase d'altération du systéme primaire".
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Afin de faciliter la compréhension des phénoménes et leur description,
nous avons séparé ces deux phases dans 1'exposé de 1'aspect pétrographique.
Nous décrirons d'abord les associations minérales du systéme primaire de zones

puis, dans un second paragraphe, leur altération en minéraux secondaires.

Les affleurements étant trés nombreux et de grande dimension sur le pic
de Costabonne, il est difficile de faire référence & des affleurements parti-
culiers. Nous avons préféré rapporter nos descriptions a des échantillons
particuliérement représentatifs (mais non uniques) dont on trouvera la locali-
sation sur les cartes annexes.

Les descriptions ci-dessous sont donc déja le résultat de la compilation
de données pétrographiques obtenues a partir de 1'observation d'un grand nombre
d'échantillons provenant de nombreux points du pic de Costabonne.

3.2.2. SYSTEME PRIMAIRE DE ZONES (la fig. 3.19 résume la zonation décrite
ci-dessous)

3.2.2.1. Les vroches originelles (Z 0)

Ce sont, pour 1'essentiel, les cornéennes pélitiques du métamorphisme
de contact (voir 2.2.).

Au niveau du pic de Costabonne, chaque fois que nous avons pu trouver ces
roches vierges de toute transformation métasomatique, il s'est agi soit d'une
roche a muscovite -bjotite, soit d'une roche a muscovite-biotite-cordiérite
+ Ksp. Vers 1'extérieur de 1'auréole de métamorphisme, des skarnoides peuvent
se développer également dans des micaschistes a muscovite-biotite-chlorite
(cf. veine & amphibole éch. FJ8112).
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[1 est certain que des cornéennes a silicates calco-magnésiens qui saont
fréquemment coincées entre les cornéennes pélitiques et les carbonates soient
aussi transformées. Cependant, vu leur situation, elles se trouveront englobées
totalement dans la grenatite et, malheureusement, nous n'avons pu observer leurs
stades de transformations (dans le cas o0 ils existent).

Rappelons les ensembles minéraux de ces cornéennes pélitiques principales :
1. qtz - pl (ab) - mu (phengitique) - chl - bi - ilm - to - zr - ap - cp - py
2. qtz - pl (ab) - mu (phengitique) - chl - bi - ilm + accessoires

3. gtz - pl -mu - bi-co-+Ksp- ilm+ accessoires.

3.2.2.2. Zone sans muscovite (Z 1)

Cette zone représente la partie la plus externe des skarnoides ; elle est
la plus étendue (x x 10 & x x 100-m). Elle est difficilement distinguable,
au niveau du terrain, de la plupart des cornéennes pélitiques. Elle est de
couleur lie-de-vin, trés résistante au marteau et a une schistosité plus ou
moins marquée suivant le degré de métamorphisme atteint.

Au microscope, on observe un changement dans la minérologie ; suivant le
type de cornéenne pélitique, il existe quelques variantes dans les transfor-
mations.

~ Corméennes 4 muscovite-chlorite-biotite

La roche est constituée d'une alternance de lits micacés, contenant en
grosse majorité muscovite et chlorite (la biotite est ici accessoire)
(éch. FJ8102 & FJ8118 et FJ8160-65) et de 1its quartzo-feldspathiques (albite).
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Le passage & la "zone sans muscovite" Z 1 marque la disparition de la
muscovite et de la chlorite des 1its micacés et leur remplacement par un
mélange de biotite et de plagioclase. Cette transformation peut s'observer
le Tong d'un méme 1it. L'ilménite est remplacée par du sphéne (on peut voir
1'ilménite entourée d'une auréole de sphéne). Les lits micacés transformés
sont entourés d'une auréole de feldspath potassique qui isole le plagio-
clase du quartz. De méme, dans les lits a quartz, les grains de plagio-
clase ont tendance a s'entourer de feldspath potassique (cf. fig. 3.18.).
Les autres minéraux accessoires se retrouvent inchangés.

La zone est parcourue par un ensemble de fines veinules (x x 100 um
large) de feldspath potassique et, trés souvent, au passage d'un 1it riche
en muscovite-chlorite (non transformés), ce n'est plus du K-feldspath qui se
développe mais de la biotite. La veine a amphibole décrite en 3.12.
(éch. FJ8111-12) se place dans cette zone sans muscovite ; on y trouvera une
description détaillée et des analyses chimiques des minéraux. Au tableau 5.1.,
on a reporté deux analyses de cette zone (éch. FJ8103-FJ8104).

- Cornéennes d muscovite-biotite

Ce type de cornéenne étant apparemment trés représenté sur le pic de
Costabonne, nous possédons beaucoup d'échantillons de la zone sans muscovite
développée sur elle.

Dans ce cas, la muscovite a disparu et le feldspath potassique apparait
en grande quantité. Cette zone est illustrée par 1'échantillon type (CB 7949)
décrit comme roche substrat de la veine & amphibole (3.1.1.).
Un grand nombre d'échantillons semblables ont &té observés au microscope ;
la minéralogie est trés monotone : qtz - pl - Ksp - bi - sph + acc.
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Les minéraux sont petits (10-100um). Le litage de la roche n'est pas du
tout altéré. I1 se marque par des alternances de 1its (fig. 3.18.) micacés
et de lits quartzeux ainsi que par un alignement des sphénes.

Les 1its micacés contiennent de la biotite, du feldspath potassique et
du plagioclase ; dans les lits siliceux, on trouve quartz - albite - feldspath
potassique (fig. 3.18.).

Les rapports entre les feldspaths paraissent variables : parfois, le
plagioclase est totalement instable en présence de quartz alors qu'ailleurs,
ces deux minéraux peuvent étre associés. Il est possible qu'il y ait cependant
une différence de composition entre les uns et les autres. En effet, les
plagioclases associés aux quartz sont souvent albitiques (éch. CB8055 :

J8, J10, J17, J25, J26) alors que ceux qui sont dans les 1its micacés avec le
feldspath potassique mais sans quartz sont plus calciques (andésines : J4,
J5, J6, J19). Les veinules de feldspath potassiques sont fréquentes.

~ Cornéenne d cordiérite (Ech. CB8135-36-37-14-41)

Lorsque la cordiérite existe dans la roche de départ, la roche sans musco-
vite se subdivise en deux zones : 1'une avec cordiérite, 1'autre sans.

A 1'affleurement (n° 3, carte 1/1000), la cornéenne a cordiérite est
tachetée (porphyroblastes de cordiérite) et lorsque 1'on se déplace vers les
zones internes, on voit disparaitre brutalement les taches et ce, le long d'un
méme banc (cf. fig. 3.19.).

Dans la partie avec cordiérite, les minéraux sont : bi - Ksp - pl - qtz -
co - sph +.acc. La cordiérite se présente en grains de grande taille (<1 mm)
trés poecilitiques (elle englobe le qtz et les feldspaths). Autour des grains
de quartz, il y a une couronne de réaction trés fine (x x 1um) qui semble
formée d'un matériel phylliteux.

Pour les autres minéraux, la texture est identique a ce que 1'on trouve
pour les autres cornéennes.
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Lorsque la cordiérite disparait, si la roche n'est plus tachetée macros-
copiquement, on en trouve cependant des traces, sous le microscope (CB 8185).
On peut voir en lame mince des taches fantdmes. Ces taches contiennent des
lamelles de biotite et de muscovite. La biotite est moins colorée (moins
ferrofére) que celle qui se trouve dans le reste de la roche.
Quant a& la muscovite, elle est totalement absente ailleurs. La masse de la roche
étant constituée de biotite (biotite 1), de feldspath potassique, plagioclase
+ accessoires.

Des veinules de feldspath potassique sont visibles dans les deux zones
(CB 8185, CB8182, CB 8146-2, ...).

CONCLUSIONS

La premiére zone métasomatique (Z 1) se caractérise par la disparition
de la muscovite. On observe son remplacement par du feldspath potassique et/ou
du plagioclase. Fréquemment, en présence de quartz, le plagioclase parait
remplacé par du feldspath potassique (auréole de Ksp autour du plagioclase).
Ceci est valable pour une population de plagioclases calciques (An35_45).

La seconde population, plus sodique (An_.) (fig. 4.16.), ne réagit pas avec le

<5
quartz.

L'ilménite est remplacée par du. sphéne (couronne de sphéne autour de
1'i1ménite).

La biotite reste présente et parait se développer aux dépens de la chlorite
quand celle-ci est présente dans Z 0. On trouve fréquemment de trés fines
inclusions de sphéne dans la biotite. Ces inclusions sont alignées suivant
les clivages de la biotite.
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Les minéraux accessoires sont : 1'apatite, le zircon, la tourmaline, la
pyrriotite,1'allanite et 1'épidote. Cette derniére n'apparait qu'associée a
de la calcite dans des petits nodules allongés dans la stratification
(CB 8102). La pyrrhotiteest toujours entourée de pyrite.

3.2.2.3. Zone a4 amphibole (2 2)

Ech. exemple : CB 7987, CB 7997, CB 79111, ... (fig. 3.16) + photo 5.

Le contact de cette zone avec la précédente n'est pas toujours net
(front diffus) ; elle se distingue sur le terrain par sa coloration vert
foncé. Son extension est variable, elle peut atteindre plusieurs décimétres.
Le litage reste toujours visible bien que la roche acquiére une dureté plus
importante. Le grain est toujours trés fin. La taille des minéraux va de
10 pm @ 100 pm.

Microscopiquement, on observe, au contact de zone précédente, un rempla-
cement de la biotite par 1'amphibole. La coloration passe du brun au vert
tandis que 1'amphibole pseudomorphose la biotite. Elle concerne en général
1'orientation du minéral. L'amphibole est vert clair, pléochroique (fonction
de la teneur en fer). Elle appartient aux séries des actinotes-hornblendes
(cf. fig. 46) (analyses : A40, A41, A42, A53, A55, etc ...). A 1'exception
des autres minéraux, 1'amphibole peut avoir une taille proche du millimétre ;
elle présente alors des tendances a 1'automorphisme.

A 1'intérieur de la zone, les autres minéraux sont les feldspaths, le
quartz, le sphéne et minéraux accessoires : apatite, zircon, pyrrhotite
(pyrite), épidote. Les feldspathé représentent la grande masse de la roche ;
ce sont surtout des feldspaths potassiques. Les plagioclases sont peu
abondants et ce sont uniquement des albites (voir analyses p. ex. Q 17 &

Q 22). (An <09). Aucun plagioclase plus calcique n'a pu étre mis en évidence.
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Le quartz est en quantité trés variable. I1 peut. disparaitre totalement.
Parmi les minéraux accessoires, la tourmaline semble avoir disparu. On
trouve aussi pyrite et pyrrhotite (CB 8156) en petits grains disséminés dans

la roche.

3.2.2.4. Zone a pyroxéne (72 3)

Par exemple échantillons :CB 7981, CB 79111, CB 8191, fig. 3.17. + photo 6.

Séparée de la précédente par un front trés net, cette zone a une extension
qui peut atteindre plusieurs métres (voire dizaines de métres). La couleur de
la roche a 1'affleurement est verdatre (vert clair). Le rubannement est
toujours net et le grain fin.

Sous le microscope, un front net marque la disparition de 1'amphibole et
1'apparition du pyroxéne. Celui-ci n'est pratiquement jamais automorphe, la
taille des grains est trés variable de x diziémes de millimétres. Les plus
petits pyroxénes sont arrondis tandis que les plus grands sont allongés dans
le sens du litage de la roche. Ce pyroxéne est une salite, le rapport
Fe/Fe + Mg est variable d'un affleurement & 1'autre (voir chap. 4 et p.ex.
analyses : P82, A37,A34, A38, A46, A59, A44, ...). Au cours du remplacement
amphibole-pyroxéne, le rapport Fe/Fe + Mg se conserve d'un minéral 3 1'autre.
Par exemple, 1'amphibole A45 devient le pyroxéne A44 : (CB 7981) x ?25 =
0.20 et x ASARS 0.22. D'autre part, il semble que la composition de ces deux

Fe
minéraux soit stable a 1'intérieur de leur zone.

Le feldspath potassique est totalement absent ; la masse de la roche
est constituée de plagioclase et de quartz. Ce plagioclase est plus anorthi-
tique (An35_45) (Analyses Q23, Q24) et 1'albite peut encore étre présente
(An.A 25).



64.

Vu 1'extension de cette zone, il n'a pu étre réalisé d'analyses systéma-
tiques des feldspaths de sorte que nous n'avons pu vérifier si il se produisait,
comme autour des veines, un saut dans la composition des plagioclases.

Les minéraux accessoires sont toujours le sphéne, la pyrrhotite ou pyrite,
le zircon et 1'épidote (allanite).

3.2.2.5. Zone a grenat (Z 4)

Echantillons : CB 7945, CB 7946, CB 8001, CB 8048, CB 8049, .

Cette zone différe beaucoup des précédentes. En effet, le grenat, enva-
hissant la roche, détruit la texture litée de celle-ci. Un rubannement
grossier peut toutefois rester visible, le grain devient grossier (jusqu'a
1 ou 2 cm) et la roche plus friable. Cette zone est le plus souvent & proxi-
mité d'un contact avec des roches carbonatées et dépasse rarement dix métres
d'épaisseur mais peut s'allonger sur plusieurs centaines dé métres (voir
carte 3).

En lame mince, les grenats ont tendance a développer leurs formes cristal-
lines, ils sont fréquemment biréfringents par secteur (texture pyrénéique) et
zonés. I1s englobent les autres minéraux de la roche : le quartz, le pyroxéne,
le sphéne et 1'apatite. Il croit en remplagant le plagioclase.

Ces grenats appartiennent d la série grossulaire-andradite avec un peu de
spessartite et d'almandin (Xgro = 0.70 & 0.80) (Anal. B38; B39, A3, A4, A5, ...).
Le pyroxéne est le méme que celui que 1'on trouve dans la zone & pyroxéne (Z 3).
Ces quantités de grenats, pyroxéne et quartz sont trés variables. Certains
grenato-pyroxénite contiennent beaucoup de grenat, d'autres trés peu.

Le quartz peut étre totalement absent.

C'est 1'alignement des pyroxénes qui produit le rubannement.
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La molybdénite apparait dans les grenato-pyroxénites riches en
pyroxéne et quartz. Elle se présente en fines paillettes automorphes de
taille inférieure au millimétre. Les plus grosses peuvent contenir des
inclusions de pyroxéne mais jamais de grenat ; celui-ci, au contraire,
1'englobe. La molybdénite est trés répandue dans les skarnoides (Fra Juan,
galerie 2033) et peut devenir trés abondante (Roca Del Turon).

La scheelite, par contre, est assez rare et se trouve plutdt dans les
grenat o-pyroxénites riches en grenat, le quartz en est généralement absent
(p. ex. CB 8053). La scheelite est presque toujours automorphe en cristaux
pouvant atteindre un millimétre de long. Elle contient fréquemment du
pyroxéne mais jamais de grenat qui, comme pour la molybdénite, la contient.
Elle reste peu importante.

Les minéraux accessoires, comme 1'apatite et le sphéne, se retrouvent
dans cette zone. L'apatite ne semble pas réagir particuliérement & 1'appa-
rition du grenat, ce qui n'est pas le cas du sphéne. En effet, celui-ci a un
comportement variable. I1 peut rester sur place dans le grenat de sorte qu'il
souligne 1'ancien litage de la roche : les sphénes restent bien alignés et
orientés suivant 1'ancien rubannement mais le reste de la roche est remplacé
par du grenat.

Ou bien, le sphéne peut se reformer en grands cristaux (jusqu'a 2 mm)
groupés en étoile entre les grenats. Dans ce cas, on ne retrouve plus les
petits cristaux losangiques habituels (p. ex. : éch. CB 7983, CB 7985 II).

Enfin, troisiéme possibilite, i1 existe des plages dans certains échan-
tillons ol on trouve une accumulation de petits cristaux losangiques avec
de 1'apatite. Tous ces cristaux sont orientés de fagon quelconque (CB 8047
et CB 8048).
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I1 est trés difficile de mettre le doigt sur le contact entre les zones
d grenat des skarnoides et celles des skarns lorsqu'elles se jouxtent.
[1 existe cependant quelques critéres pétrographiques qui permettent dans
certains cas de faire la différence, ce sont :

1. La présence du rubannement pyroxéne-grenat dans le skarnoide.
2. La présence de sphéne et d'apatite dans le skarnoide.

3. Lorsque la pélite était au contact d'un calcaire, il peut y subsister
parfois des 'restes de wollastonite au niveau de 1'ancien contact
(par ex. affleurement CB 8121-22, alt. 2 375 m, fig. 3.20.).
Actuellement, la wollastonite est transformée en calcite + quartz
qui la pseudomorphosent.

La présence occasionnelle de cornéennes calco-silicatées, qui résultent
d'un mélange de pélite et de carbonate, augmente la difficulté en rendant le
contact graduel par dilution progressive du sphéne et de 1'apatite.

3.2.3. LES PHENOMENES REGRESSIFS

Nous entendons par '"phénoménes régressifs" les transformations qui
affectent les minéraux primaires, c'est-da-dire ceux qui participent a la
zonation qui a été décrite ci-dessus. Il s'agit d'un épisode hydrothermal,
plus ou moins tardif par rapport & la mise en place de cette zonation, carac-
térisé par un développement de minéraux pour la plupart hydratés.

Le résultat de cette altération n'est pas identique dans chaque zone et on
peut y observer parfois un semblant de zonation.



67.

3.2.3.1. Altération des zones externes

Dans les zones sans muscovite, a amphibole et & pyroxéne, 1'altération
est surtout importante pour les feldspaths qui sont fréquemment transformés
en prehnite, muscovite et épidote. Le remplacement peut avoir lieu dans la
masse de la roche ou en bordure de veine. Ces minéraux sont presque toujours
mal cristallisés et on observe un fouillis microcristallin dans lequel il est
bien difficile d'identifier une phase minérale. Cependant, toutes les fois
qu'elles ont pu 1'étre, il s'est agi de prehnite, de muscovite ou encore
d'épidote.

Lorsque on peut observer 1'altération en bordure d'une veine (qu'elle
soit & amphibole ou a pyroxéne) ou au contact de la zone a grenat, 1'épidote
se Timite & une zone contigie & la veine ou d la grenatite tandis que la
muscovite et/ou la prehnite s'étendent plus loin de sorte que 1'épidote
est séparée du plagioclase par une zone conténant uniquement muscovite et/ou

prehnite (CB 8238-35-07).

3.2.3.2. Altération des grenato—pyroxénites

L'altération des grenato-pyroxénites fait apparaitre des transformations
plus diverses que dans les zones externes. On note trois types importants
d'altération : épidotitisation, développement d'idocrase et silicification.
[1 existe d'autres transformations moins importantes : amphibolitisation des
pyroxénes, qui va de pair avec la formation d'épidote, prehnitisation et
chloritisation des grenats.

I1 semble y avoir une répartition spatiale différente pour les altérations
en idocrase ou en épidote. La premiére est plus répandue vers la partie supé-
rieure du gisement tandis que la seconde se trouve plutdt dans la partie médiane.
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1. L'éprdote

Ce type d'altération est particuliérement bien exposée au niveau du
chemin de fer (c6te 2 180 m, x : 601060/ y : 12 700) ol les cristaux d'épidote
peuvent atteindre plusieurs centimétres de long.

Elle transforme essentiellement le grenat mais peut aussi s'attaquer
aux pyroxénes. Ces derniers sont cependant plus résistants a ce type d'alté-
ration. On observe deux paragénéses & épidote : 1'une ol elle est automorphe
et accompagnée de quartz et calcite, la seconde ou elle est xénomorphe sans
quartz ni calcite.

a) Epidote automorphe (CB 7923-31-32/2-43/2, ...) (anal. B9,B10,B17,B18,A64)

Cette épidote forme des cristaux automorphes de grande taille (jusqu'a
plusieurs centimétres de long) ; elle est toujours accompagnée de calcite et/ou
de quartz (en plage pouvant atteindre plusieurs millimétres). Elle se développe
aux dépens des grenats. Ceux-ci sont presque totalement détruits. Localement,
on retrouve un fin hexagone, squelette du grenat détruit avec, & 1'intérieur
de la calcite, du quartz et de 1'épidote. Parfois, il peut ne contenir que de
la calcite + épidote avec, a 1'extérieur, uniquement du quartz et de 1'épidote
(CB 7923) (fig. 3.21.). De la chlorite peut accompagner 1'épidote (analyse B7).
Elle forme des petits agrégats fibroradiés. Cette chloritisation reste malgré
tout trés limitée.

Parallélement, les pyroxénes sont transformés en amphibole (Q31-Q32-Q33).
Celle-ci appartient a la famille des actinotes-trémolites. L'amphibole est
intimement associée a de la calcite lorsqu'elle forme des grands cristaux.

La cristallisation de 1'amphibole et de la calcite est guidée par les clivages

du pyroxéne ; ceux-ci se trouvent dans 1'amphibole (fig. 3.22.).

Ailleurs, 1'amphibole cristallise en fibres incluses dans le quartz.
Dans un méme grain de quartz, elles sont orientées parallélement les unes aux
autres ; dans un autre quartz, cette orientation sera différente.
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L'apatite et le sphéne sont disséminés dans toute la roche et inclus
aussi bien dans les grenats et pyroxénes résiduels que dans le guartz, la
calcite, 1'épidote et 1'amphibole.

b) Epidote xénomorphe (CB 7935-42-32/1) (anal. A66, A67, A68, A63, BI11)

[ci 1'épidote prend une forme quelconque. I1 s'agit d'une véritable
épidotisation de la roche. La grenato-pyroxénite possédant un litage grossier
et comme 1'épidote transforme préférentiellement le grenat ou pyroxéne,
1'épidotite gardera un aspect 1ité.

~ L'épidote est le seul minéral d'altération présent ; il n'y a pas de
quartz, de calcite ou d'amphibole. Le grenat peut étre entiérement transformé.
Le pyroxéne est également attaqué mais il offre plus de résistance et on en
trouve de nombreuses reliques dans 1'épidote. Celle-ci peut devenir le minéral
principal de la roche (par exemple : 1'échantillon CB 7942 contient plus de
70 % (volume) d'épidote, le reste étant presque exclusivement du pyroxéne '
(+ apatite et sphéne ).

Les épidotites sont toujours parcourues par des veines d'épidote + calcite
et/ou quartz ou d'épidote seule. L'épidotisation est particuliérement intense
autour de celle-ci (CB 8045).

Les deux types d'épidotisation peuvent étre vues dans les mémes échantillons.
I1 ne semble pas, a premiére vue, y avoir de différence de composition impor-
tante entre les roches od les épidotes automorphes sont trés développées et
celles ou les épidotes transforment le grenat en absence de calcite et de
quartz (épidote xénomorphe).
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Fréquemment dans des veines, 1'épidote est associée a un grenat. Il
n'accompagne cependant pas toujours 1'épidote et on peut le trouver seul.
Ce grenat brun-clair estsouvent bien cristallisé (jusqu'a 0,5 cm diamétre).

En lame mince, il apparait 1égérement brundtre (plus que le grenat
primaire) et moins anisotrope que celui-ci. Sa teneur en grossulaire (C92 -
B14 - B15 - B38 ?) est pratiquement la méme que celle du grenat primaire ; il
contient par contre moins d'andradite (<<11 %) et plus de spessartite (=>10 %).
I1 contient beaucoup de petites inclusions d'épidote (B12 - B6) ; i1 serait
donc postérieur a la formation de celle-ci. Dans la masse de la grenato-
pyroxénite, ce grenat tardif s'insinue en fines veinules et moule le grenat
primaire.

Dans certaines veines, le grenat est accompagné d'idocrase ; celle-ci
semble se développer aux dépens du grenat (CB 79103).

3. Idocrase (CB 79103-105-107-67, ...) (CB 8120-21, 8205-35, ...)

Dans de nombreuses grenato-pyroxénites, 1'idocrase est la phase d'alté-
ration la plus répandue. Elle se développe en remplagant le grenat et le
pyroxéne. Les cristaux peuvent étre de grande dimension (3 cm), de couleur
brune & verte ; ils grandissent dans la roche indépendamment du litage grossier
de la grenato-pyroxénite et de nombreuses inclusions, reliques de pyroxéne, )
sphéne, apatite, ..., y gardent 1'empreinte du litage. Une zonation est souvent
visible au microscope. Le rapport Fe/Fe + Mg varie assez fort de 0.30 & 0.60
(A32-A47-A48-A49-A50-B33-B35). La teneur en titane varie également sensiblement
(de 0,5 & 1,5 % TiOz).

Elle altére les grenats et pyroxénes primaires mais aussi, comme nous
venons de le voir, les grenats tardifs (CB 79103).
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4. Silicification (p. ex. : éch. CB 8024-25-28-33-48, galerie 2 033 m ou
Fra Juan FJ 8101)

La silicification se traduit par un envahissement de la roche par du
quartz. I1 forme de grandes plages (jusque 5 mm) dans lesquelles "flottent"
des débris de pyroxéne et de grenat. L'ancien litage peut rester marqué par
des alignements de sphéne, d'apatite ou méme de débris de pyroxéne. Aucune
autre phase d'altération n'accompagne le quartz, ni calcite, ni épidote,
ni amphibole.

Lorsque de la molybdénite est présente, elle est souvent altérée en
un minéral transparent de couleur jaune, pléochroique (clair & jaune franc)
qui est la ferrimolybdite (Fe2M004.8H20) (fig. 3.23.). Le sulfure de
molybdéne peut étre aussi altéré en powellite (CaMoO4).
Ces roches resilicifiées comportent les plus fortes concentrations en molyb-

dénite mais il est difficile d'y établir une relation de cause a effet.

3.2.4. ALTERATIONS SECONDAIRES
1. Sulfures (pyrite - chalcopyrite — molybdénite)

Les phases d'altération principales que nous venons de décrire s'accom-
pagnent le plus souvent de quelques sulfures qui sont pour 1'essentiel de la
pyrite et de la chalcopyrite. Ils sont trés fréquents mais jamais trés
abondants. On les trouve dispersés dans les grenato-pyroxénites altérées,
coincés entre des grenats ou dans du quartz.

Localement (p.ex. Turon), il peut avoir des veinules de molybdénite.
Cette molybdénite est tardive et se forme dans des fractures recoupant les

pyroxénes et les grenats ; ses cristaux peuvent avoir prés d'un centimétre de

long.
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— v - - -

Dans la galerie 2033 et 3 la "Roca del Turon", on trouve de petites
concentrations centimétriques de minéraux de bismuth. Ce sont principalement :
bismuthinite (BiZS ), bismuth natif, galénobismuthite (Pb81254) et peut-étre
cosalite (Pb2812$5). Ces minéraux se retrouvent dans les grenato-pyroxénites.
Le bismuth natif et la bismuthinite forment des agrégats associés a la
galénobismuthite et & Ta cosalite (?). Les deux premiers s'altérent en un
minéral jaune (lumiére transmise) de biréfringence élevée qui pourrait étre de
la bismite (81203). La cosalite (?) se transforme en une masse difficilement
identifiable optiquement (seul le Bi a été décelé & la microsonde électronique),

i1 pourrait s'agir de la bismuthite (810)2C03 (fig. 3.24.).

Les skarnoides dans leur ensemble sont recoupés par des veinules contenant
divers minéraux plus ou moins tardifs. Leur effet d'altération sur la masse
de la roche est quasi nul, seuls les minéraux directement au contact de la
veine peuvent étre touchés. Ces veines sont généralement peu épaisses (maximum
1 a2 mm). Elles peuvent se recouper les unes les autres. I1 est cependant
trés difficile d'établir une chronologie correcte.

a) Veine d épidote (p. ex. CB 7919)

L'&pidote peut étre le seul minéral de la veine ou elle peut étre accom-
pagnée de calcite et/ou quartz ou bien de chlorite. Dans 1'échantillon CB7919,
ce type de veine recoupe une veine a calcite-fluorite.
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b) Veine d calcite-fluorite (CB 7919 - CB 8047)

La calcite cristallise en grandes lattes enchevétrées. Entre ces lattes
on peut trouver un peu de fluorite. Celle-ci est incolore et ne montre pas de
clivage.

c) Veine a caleite~quartz

Dans ces veines, la calcite et le quartz représentent les principales
phases. Souvent, d'autres minéraux sont présents ; il peut s'agir d'épidote
ou de chlorite.

d) Veine d quartz-Ti-minéraux (CB 8146/1, CB055)

- Ces minéraux du titane sont du sphéne ou du rutile (ou plutdt anatase ou
brookite) ; ce dernier est souvent entouré d'une fine couronne de sphéne et
d'ilménite. Parfois, il y a uniquement du sphéne et on ne peut décider s'il
s'agit de rutile totalement transformé.

e) Veine ad prehnite

Trés fréquente dans les skarnoides, ces veines peuvent étre rattachées
d des zones de prehnitisation massive. A 1'intérieur de la veine, la prehnite
est bien cristallisée. On peut voir ce type de veine recouper des veines de
skarnoide, & pyroxane par exemple (CB 8252).

f) Veine a feldspaths

Elles contiennent soit du K-feldspath, soit du plagioclase (albite -
oligoclase). Elles recoupent les skarnoides et peuvent étre liées & des
feldspathisations du grenat. Elles sont cependant tardives par rapport aux
phases majeures d'altération car elles recoupent 1'épidote, 1'idocrase, etc ...
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Ces feldspathisations restent malgré tout limitées et ne concernent que de
faibles quantités de roche.

3.3. CONCLUSIONS

Nous venons d'exposer une série de caractéres pétrographiques propres
aux skarnoides et qui les distinguent des roches métamorphiques.

Ces transformations se développent de fagon irréguliére, indépendamment
des plans de stratification et le plus souvent en discordance sur ceux-ci ;
elles peuvent aussi s'articuler autour de veines nettement sécantes et sans
aucune relation avec ces mémes plans.

La schistosité ou un litage d'origine sédimentaire peut guider les trans-
formations ; les hétérogénéités de la roche peuvent provoguer un rubannement.

Dans les cas les plus favorables, on peut observer en suivant un méme
1it une succession de zones caractérisées par des assemblages minéraux
différents. Quelles que soient les conditions d'affleurement, qu'il s'agisse
de veine ou de roche massive, cette succession est pratiquement toujours la
méme (cf. fig. 3.19.) : remplacement de la muscovite par un feldspath et
transformation successive bi - am - cpx puis feldspath - grenat.
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quartz

plagioclase (ab - ol)
muscovite

biotite

ilménite

(+ accessoires)

avec, suivant les cas :

chlorite ou cordiérite + feldspath potassique
ou andalousite

2. Zone suns muscovite (Z 1)

quartz et, en 1'absence de quartz
plagioclase (Ab) plagioclase Angc ;¢
K-feldspath -

biotite biotite

sphéne’ : sphéne

apatite apatite

3. Zone_d_amphibole (Z 2)

quartz et, en 1'absence de quartz
plagioclase (Ab) plagioclase An35_45
K-feldspath -

amphibole amphiboTle

sphéne sphéne

apatite apatite



76.

4. Zone_d_pyroxene (7, 3)

quartz

plagio An35_45
pyroxéne
sphéne

apatite

quartz
plagio An65
pyroxene
sphéne

quartz  (+ molybdénite et plus rarement scheelite)
pyroxene

grenat

sphéne

apatite

Cette succession constitue la colonne métasomatique la plus fréquemment
observée. I1 existe diverses variations qui tiennent toutes dans le
comportement des feldspaths (tableau 3.1.). Dans la colonne ci-dessus, le
feldspath potassique est trés abondant jusqu'a la zone & amphibole puis
disparait au passage de la zone & pyroxéne. Dans certains échantillons, il
peut aussi rester stable dans cette zone ou bien ne pas apparaitre du tout.
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Lorsque la roche contient au départ non pas de la biotite mais de la
chlorite, il faut ajouter une zone précédant parfois celle sans muscovite,
dans laquelle la chlorite est remplacée par la biotite. De méme pour la
cordiérite qui est transformée en un mélange de muscovite-biotite.
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CHAPITRE 4

COMPOSITION CHIMIQUE DES MINERAUX PRIMAIRES

4.0. INTRODUCTION

Dans les pages qui suivent, ont été rassemblées quelques données sur
la composition chimique des minéraux qui participent a la zonation primaire
des skarnoides, a savoir : biotite, amphibole, pyroxéne, grenat et feldspaths.

Nous avons essayé, lorsque cela était possible, de les comparer avec
des minéraux semblables provenant soit des roches métamorphiques encaissantes
soit de skarns afin de mettre en évidence des caractéristiques chimiques
propres aux skarnoides. On pourra ainsi, dans les cas douteux, déterminer
1'appartenance d'un minéral & 1'un ou 1'autre type de roche.



(Fe, A1, Ti), ,(Si. LAl ) 0

6-5"12-3 (OH

4.1, BIOTITE (K2(Fe, Mg)6_4 0-2 20 2)
La plupart des analyses de biotite (tableau 4.2.) tombent dans un
domaine déterminé par quatre pdles : phlogopite, annite, éastonite et

sidérophyllite (fig. 4.2.).

La répartition entre les quatre termes extrémes dépend de deux
substitutions principales (Deer et al, 1967) :

Mgt < Felt
et Mg2+ = Fe3* , a3t

D'autres substitutions sont possibles quoique moins importantes :
remplacement de K par Na, Ca, Ba, Rb, Cs, ...) de Fe2+ par Mn, de Al par Li.

A la figure 4.1., nous avons reporté les analyses de biotites (tableau 4.2.)
appartenant aux pélites métamorphiques, aux skarnoides et aux phlogopitites
(plus trois analyses de biotites des roches a magnétite-apatite (voir chap. 8.)).
On constate une séparation en trois populations. Les biotites des micaschistes
sont caractérisées par une plus forte teneur en fer (XFe de 0,4 a 0,6) et
aussi une substitution importante de silicium par de 1'aluminium (8-Si =
5.40 & 5.20). La population des biotites de la zone sans muscovite montre un
XFe plus faible : de 0,3 3 0,4 et &galement moins d'Al en site tétraédrique
(8-Si = 5.70 & 5.60). Quant aux micas des phlogopitites, ils se rapprochent

de la composition idéale des phlogopites avec X. < 0,2 et 8-Si = 5.75.

Fe
Les corrélations positives (1 : 1) AIIV/AIVI et Fe/A]IV (fig. 4.3. et
4.4.) montrent que, plus les micas sont riches en fer (total), plus leur teneur
en Fe3+ et A13+ augmente. Ces biotites peuvent alors étre considérées comme
appartenant a la série phlogopite-sidérophyllite plutdt que phlogopite-

annite.
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VI

Les analyses 18, 19, I10 montrent une teneur en Al1"" plus faible pour

une teneur en A]IV relativement élevée (fig. 4.4.). Le déficit de charges

peut étre contre balancé par une quantité plus importante de Fed* .

Ces biotites auraient alors un rapport Fe3+ /Fe2+ + Fedt plus grand que les
autres biotites ; remarquons qu'elles se distinguent également par des teneurs

en manganése assez élevées : de 0.75 a3 1.0 % MnO.

Sur le diagramme A1/Ti, la séparation des diverses populations est
également remarquable (fig. 4.2.). En effet, dans un tel diagramme, on peut
séparer les biotites de micaschiste et celles de granite en deux domaines
distincts (G. Guitard, 1963). Nous pouvons y ajouter un troisiéme domaine
bien distinct des deux premiers et qui comprend les biotites des skarnoides.
Les biotites de micaschistes sont caractérisées par de hautes teneurs en
A1, celles des granites le sont par une teneur élevée en titane ; quant aux
biotites de skarnoide (zone sans muscovite), elles se cantonnent dans un
domaine de faible Al et Ti.

A nouveau, les biotites des roches a magnétite-apatite forment un groupe
a part. On les retrouve dans le domaine des biotites de granite, & 1'extérieur,
mais proches, du domaine des micaschistes (voir chap. 8).

Les biotites de la zone sans muscovite des skarnoides se séparent trés
nettement de celles qui appartiennent aux micaschistes encaissants. Cette
différence se note au niveau du rapport Fe/Fe + Mg (fig. 4.1.), et par la
teneur en A]IV, A]VI et titane. Ces variations dans leur composition chimique
s'effectuent sans doute en réponse au passage du fluide responsable de la
formation du skarnoide. Les biotites, vraisemblablement en déséquilibre avec
le fluide, effectuent un rééquilibrage en libérant de 1'aluminium, du titane
et du fer.

Cette libération de titane explique les fines lamelles (1 & 2 um) de
sphéne que 1'on trouve parfois dans les clivages des biotites (comme en

témoigne 1'analyse J2, éch. CB8055).
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4.2. AMPHIBOLES

Les amphiboles sont des phases dont la minéralogie est particuliérement
complexe du fait de leur structure en chaine qui permet sept sites d'occu-
pation pour les cations : deux sites tétrahédriques (T(1), T(2)) (coordinance
4), trois sites octa @driques (M(1), M(2), M(3)) (coord. 8), un site M(4)
(cube distordu) (coord. 8) et un site A qui est une large cavité située entre
les tétraédres (coord. 12) (F.C. Hawthorne, 1982) (fig. 4.5.).

Dans ces sites, onze cations différents peuvent prendre place
(tableau 4.1.).

La formule standard des amphiboles peut s'écrire :
A,_4B,C-T,0,, (OH, F, C1)

0-1°2"578%> 2
A = Na, K C = Mg, Fe2t | mn, A1, Fe3* |, Ti
B = Na, Li, Ca, Mn, Fe, Mg T = Si, Al

Toutes les amphiboles que nous avons observées dans les skarnoides
appartiennent au groupe des amphiboles calciques ; c'est-a-dire que
(Ca + Na)g > 1,34 et Nag < 0,67.
Dans ce groupe, on distingue deux familles principales : celle des Actinotes

(trémolite-ferro-actinolite) et celle des Hornblendes (hornblende-é&dénite-
pargasite et hastingsite).

En placant les analyses de nos amphiboles dans un diagramme Mg/Mg + Fe
<> Si (fig. 4.6.), on observe, suivant la nomenclature de Leake (1978),
une répartition des compositions chimiques depuis les actinolites jusqu'aux
hornblendes hastingsitiques et pargasitiques en passant par les édénites.

En fait, plus le minéral est ferri-(ou ferro)fére, plus la quantité de
silicium diminue.



83.

D'aprés ces variations de compositions, il semble que quatre types de
substitution se produisent au départ de la composition théorique des acti-

nolites Ca, (MgFe)5518O22 (OH)

5
1. Introduction de sodium dans le site A avec récupération de charge
par remplacement d'un Si par un Al dans T(1) ou T(2). C'est la substitution

édénitique (Deer-Howie-Zussman, 1967).

Na == (A)
Al s Si (T(1)(2))

Cette substitution est bien visible 3@ la figure 4.7. ol on observe une trés

Iv

bonne corrélation positive entre (Na + K), et Al"', le remplissage des cavités

A
A peut étre assez important puisqu'on peut atteindre 0,58 jons (Na,K)A par

unité formulaire.

2. Substitution riebeckitique : remplacement de Ca par Na et récupération

de charge par substitution d'Al ou Fe3+ d Mg et Fe3+ |
Ca <> Na (M(4))
(Mg,Fe®t ) «—s A1, Fe3* (M(1)(2)(3)) (Deer et a1, 1968)

Cette substitution reste trés limitée (Ca=1.9), elle est cependant visible
par une certaine corrélation inverse Ca /A1+T1+Fe3+.

3. Substitution type hornblende (fig. 4.8.) ; c'est la plus importante

que nous observons :
Fe, Mg <—= Al, Fe3' (site M(1)(2)(3))
Si <=—= Al (site T(1)(2)) (Deer et al, 1968)

On peut substituer jusqu'a 1,5 ions Al, Fe3+ par unité formulaire.

4. Le quatriéme type de substitution provient en fait du mélange de
1. et 3. et correspond & la substitution pargasitique :

(FeMg) i, <= M (A1, Fe?t)

M (1)(2)(3) T(1)(2) A M(1)(2)(3) et T(1)(2)
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Toutes ces substitutions sont plus importantes avec 1'augmentation de la
teneur en fer du minéral (fig. 4.6.), la quantité de Fe3+ (calculée d'aprés
Papike et al (1974) suivant la formule : Fe3+'<VI) = (Na)M4 + AlIV -

(Na + KA - AtV - 2 (VD))

augmente également de sorte que le rapport
Fe3* /Fe2% Fe3* semble rester plus ou moins constant. La teneur en Fe3+
est & 1'une ou 1'autre exception prés, toujours plus élevée que celle
drar 3t , d'ol, suivant la nomenclature de B. Leake (1978), on a plutdt des

hastingsites que des pargasites.

On voit donc que les amphiboles peuvent avoir des variations de
compositions assez importantes d'un endroit a un autre.

En fait, méme a 1'intérieur d'un cristal, la composition peut varier
sensiblement. Les amphiboles de veines semblent parfois zonées, le coeur
est une hornblende (A17) et le bord une actinolite (A18). Cependant, dans
la plupart des cas, il s'agit d'une alternance de composition hornblende -
actinolite sans qu'un zonage'ne soit clairement visible (fig. 4.10.).

Les amphiboles ont été analysées systématiquement dans différents échan-
tillons de 1a "zone a amphibole" et, si leur composition varie d'un affleu-
rement a un autre, pour un méme échantillon, elle reste constante au travers
de la zone.

Les amphiboles provenant du skarnoide associé & la roche & biotite -
3+ 2

/Fe
Ce rapport étant proportionnel a la fugacité en oxygéne (F.S. Spear, 1981), il
est probable qu'elles ont di se former dans un environnement plus oxydant.

apatite ont un rapport Fe ¥ plus élevé que celles des autres skarnoides.

Nous avons vu que les amphiboles se forment dans les skarnoides par trans-
formation de la biotite, on constate (figure 4.11.) qu'il existe une corré-
lation entre la teneur en fer de la biotite et celle de 1'amphibole.
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Les conditions de pression et température influent é€galement sur la
composition : les éléments Ti, Na, K, A]tota1 et AlIV

température tandis que Si diminue. L'influence de la fugacité en oxygéne est
%§a]’ AlIV, Na, K, Fe, Ti et Fe/Mg diminuent
ot augmentent avec une augmentation de f02

augmentent avec la

aussi trés importante : A]t
tandis que Si, Mg, Mn et Fe
(F.S. Spear, 1981).

Ernst (1966) et Gilbert (1966) ont montré combien f02 joue un réle important
dans la stabilité des amphiboles. Les pdles les plus ferriféres n'étant
stables que pour des conditions de f02 faibles.

Les analyses ont été effectuées en majorité sur des amphiboles appar-
tenant & la phase primaire des skarnoides (z0ne & amphibole) et seulement
trois sur des amphiboles d'altération de pyroxéne (Q31-Q32-Q33) (grenato-
pyroxénite altérée), ce qui limite trés fort les comparaisons que nous
pourrions faire.

On observe cependant une grande différence au niveau des teneurs en
manganése. Dans les amphiboles primaires, elles ne dépassent pas 1 % MnO
alors que les trois analyses d'amphibo]e'secondaire accusent plus de 2,5 %
Mn0. Malheureusement, ce petit nombre d'analyse ne permet pas de savoir s'il
s'agit d'un fait unique ou systématique. Une tendance similaire est visible
dans les skarns (B. Guy, 1979) : les amphiboles qui altérent les pyroxénes
sont assez riches en manganése : jusqu'a 5 % MnO.
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4.3. PYROXENES

Tous les pyroxénes observés dans les skarnoides sont des clinopyroxénes
de la série diopside-salite-hédenbergite. Leur rapport Fe/Fe + Mg varie de
0,1 & 0,5 (cf. tableau 4.4.) et ils contiennent peu de manganése (moins de
3 % Mn0).

On ne trouve pas de différence marquante entre les pyroxénes de la zone
d pyroxéne et ceux des grenatopyroxénites. Seuls les pyroxénes inclus dans
la scheelite se distinguent des autres par des teneurs en fer élevées et
surtout en manganése qui sont parmi les plus fortes que nous ayons observées.

Comme pour les amphiboles, on n'observe pas de zonage systématique mais
on peut trouver d'assez fortes variations de composition (p.ex. A28-A29) &
1'intérieur d'un méme grain.

Nous avons pu observer un exemple de zonage dans un pyroxéne de pyroxénite
formée sur la phlogopitite (chap. 7) ol le coeur est plus magnésien que
1'extérieur (la teneur en fer passe de 3,5 % FeO au centre a 6,0 % en

bordure du grain et de 0,8 % Mn0 a 1,3 %).

Dans le skarnoide, on constate que la composition chimique moyenne des
pyroxénes change peu ou pas du tout depuis la limite avec la zone a amphibole
Jusque dans la grenatopyroxénite. Par contre, d'un affleurement a 1'autre,
cette composition moyenne peut changer assez bien.

Celle-ci dépend d'ailleurs de celle de 1'amphibole que remplace le
pyroxéne : il semble que le rapport Fe/Fe + Mg soit plus ou moins maintenu de
T'un & 1'autre (fig. 4.11.). La constance dans la composition des amphiboles
et pyroxénes a 1'intérieur de leur zone est un bon critére pour déterminer
le type de métasomatose. Dans le cas de métasomatose de diffusion, la compo-
sition des minéraux change & 1'intérieur de la zone. Par contre, lorsqu'il

s'agit de percolation, leur composition peut étre fixe au travers de la zone
(Korzhinskii, 1965).
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Comparaison avec les pyroxénes de skarns

Les pyroxénes de skarns formés sur des dolomies a Costabonne (B. Guy,
1979) se répartissent en deux populations : la premiére est proche du pdle
diopside avec peu de manganése : 85 < Mg <100 %, 0 <Fe< 96 % et
0 <Mn <8 % ; la seconde contient des salites plus riches en manganése :
45 Mg < 60 %, 25 <XFe< 50 % et 0 < XMn < 18 % (fig. 4.12.).

On observe une augmentation de la teneur en manganése avec le fer.

B. Guy (1979) signale que ces deux populations appartiennent & deux
zones différentes : les pyroxénes les plus ferriféres remplagant les
diopsides avant 1'apparition du grenat. Ce phénoméne ne se retrouve pas dans
les skarnoides ou tous les pyroxénes appartiennent a une méme population
avec 15 < XFe <50 % et 1 <XMn <11 % (figure 4.12.). I1 ne semble pas
non plus y avoir de corrélation entre la teneur en manganése et en fer.

Remarquons enfin que, si dans les skarnoides, le rapport Fe/Fe + Mg
du pyroxéne reste plus ou moins constant au travers de la zonation, il n'en
va pas de méme pour les skarns ol on observe une augmentation de la teneur
en fer vers les zones internes (Guy, 1979).

4.4. GRENATS (fig. 4.13., 4.14.)

Nous avons signalé 1'existence de deux générations de grenats. Un premier,
incolore en lame mince, anisotrope contenant beaucoup d'inclusions (pyroxéne,
sphéne, apatite, ...) et toujours zoné et un second brundtre moins anisotrope
contenant peu d'inclusions (généralement de 1'épidote) et au zonage pas
toujours visible. '
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Tous ces grenats sont pour la plus grande part des grossulaires
(de 60 & 80 %) avec des quantités variables de spessartite (de 5 & 25 %)
et d'andradite (de 5 & 30 %) (fig. 4.13.).
Fréquemment, il y a plus de spessartite que d'andradite en solution solide.
L'almandin est peu abondant et en teneur constante ( = 5 %) (voir tableau 4.5.).

La composition a 1'intérieur d'un méme grenat est assez variable du fait
du zonage. En regardant les profils (fig. 4.14.) du manganése, fer, aluminium
et calcium au travers d'un grenat primaire (GI) et d'un grenat tardif (GII),
on peut voir que tous les deux ont un coeur plus alumineux (grossulaire)
que leur périphérie (andraditique). Les variations de composition sont plus
importantes dans GII : le coeur est plus alumineux que celui de GI mais
la périphérie est aussi plus andraditique. Le comportement du manganése est
trés différent de 1'un 3 1'autre. Dans GI, il est assez constant & environ
1 % MnO tandis que dans GII, la teneur peut aller jusque 4 % mais est trés
irréguliére : certaines zones sont plus riches que d'autres, provoguant ainsi
des oscillations dans la teneur en MnO. Ces irrégularités rendent peu repré-
sentatives des analyses ponctuelles du grenat tardif.

Remarquons (fig. 4.13.) que les grenats de la veine CB 8170 (veine &
grenat B) se distinguent nettement des autres par leur teneurs trés faibles
en manganése : ce sont presque exclusivement des grossulaires-andradites.
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Comparatison avec des grenats de skarns

Dans le diagramme Ca/Al (figure 4.15.), les grenats de skarn de
Costabonne (B. Guy, 1979) et du Quérigut (P. Toulhoat, 1981) se placent
ensemble en trois groupes suivant une lignée qui part du pdle andraditique
(Ca = 6 et Al = 0) ; la teneur en Al augmente ensuite avec diminution de Ca :
c'est-a-dire augmentation importante du grossulaire et, dans une moindre
mesure, de spessartite. Puis la tendance s'inverse et c'est surtout de la
spessartite qui est substituée.

Les grenats de skarnoide s'alignent aussi mais suivant une lignée un
peu différente. Elle n'est pas reliée au pGle andradite et s'est déplacée
vers le pdle grossulaire (Ca : 6 et Al : 4). Dans un premier groupe, il y a
surtout une substitution grossulaire - andradite puis la tendance change
vers une substitution grossulaire - spessartite. Remarquons que des grenats
du Quérigut (Soucarat) semblent appartenir a la population des skarnoides
plutdt que des skarns. Ces skarns de Soucarat se produisent au contact de
calcaire et de pélite pauvre en calcium (P. Toulhoat, 1981).

Si la composition de ces grenats est proche de celle des skarnoides, peut-
étre est-ce parce que la pélite détermine la composition du grenat (diffusion
des éléments de la pélite vers le calcaire).

4.5. FELDSPATHS

Les feldspaths jouent un rdle important dans la zonation des skarnoides.
On observe en effet une variation de leur composition d'une zone 3 1'autre
et, de plus, ils participent & différentes réactions (voir 6.2.1.).

Dans les cornéennes pélitiques; le plagioclase n'est pas trés abondant
mais il est toujours présent. C'est le plus souvent une albite ou une
oligoclase (0 & 20 % ‘An). Le feldspath potassique est absent sauf & proximité
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du granite ol il est associé a la cordiérite. A la figure 4.16., on a reporté
la plupart des analyses de plagioclases faites dans les différentes zones.

La population A comprend des plagioclases des zones sans muscovite et a
amphibole strictement associés au quartz et au feldspath potassique.

Dans la population B (moyenne An40), on trouve des plagioclases appartenant

d ces deux zones mais d'olu le quartz est absent, le feldspath potassique
peut étre présent. Dans ce méme groupe, on trouve encore des plagioclases

de la zone 3 pyroxéne associés au quartz ; le feldspath potassique est absent.
Enfin, la population C (An65 en moyenne) regroupe des plagioclases de la

zone a pyroxéne associés au quartz mais situés dans la partie la plus interne
de la zone.

Les associations albite - K-feldspath - quartz dans les deux premiéres
zones proviennent de 1'instabilité observée du plagioclase en présence de
quartz (voir chap. 3) par la réaction :

KZO + plagioclase An40 + quartz = K-feldspath + albite + CaO

lorsque le quartz est en excés, on observe 1'association K-feldspath -

albite - quartz tandis qu'en absence d& quartz, le plagioclase An40

reste stable. Dans la zone a pyroxéne, 1'équilibre pourrait étre déplacé

dans 1'autre sens de sorte que le plagioclase est toujours stable en présence
de quartz et le K-feldspath est instable. (voir 6.2.3.).

A 1'intérieur de la zone a pyroxéne, le passage des populations B a C
traduit un enrichissement en calcium. L'augmentation de la teneur en anorthite
du plagioclase a 1'intérieur d'une zonation est assez courant dans la 1itté-
rature. Hewitt (1973) observe 1'évolution de la composition jusque prati-
quement An100. A Costabonne, le pourcentage d'anorthite maximum couramment
observé est An = 80. Cependant, il est difficile d'analyser les plagioclases
d proximité immédiate des veines a cause de la prehnitisation systématique
qui s'y développe.
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L'augmentation du calcium n'est apparemment pas un phénoméne progressif,
il y a un saut de composition entre les populations B et C (fig. 4.16.).
Ce saut est également mis en évidence lorsqu'on analyse systématiquement
les plagioclases. C'est ce qui a été fait autour de la veine & pyroxéne
de 1'échantillon CB 8027-2 (figure 4.17.). Dans la zone a pyroxéne (b), le
titre en anorthite du plagioclase augmente brutalement d'environ An45 a
An65.

Les sauts de composition dans des minéraux en solution solide compléte
ne sont pas rares dans les skarns formés par percolation d'un fluide
(cf. Hofmann, 1972) ; voir, par exemple, le saut de composition dans les
pyroxénes des skarns de Costabonne (figure 4.12. et B. Guy, 1979). Cependant,
dans le cas des feldspaths, il n'est pas évident que cela soit un effet de
la percolation d'un fluide ; il peut s'agir de lacune de miscibilité.

Une telle lacune a été mise en évidence dans certaines roches de méta-
morphisme de haut degré entre An40_45 et An55_60 (Boggild intergrowth)
(Ribbe, 1975 ; Smith, 1975), Wenk et al. (1975) ont également observé une
lacune entre An35_40 et 60-65 dans des plagioclases de marbres métamorphisés
sous une pression de 5,5 @ 6 Kb et une température de 620 & 650°C.

En analysant systématiquement les feldspaths, nous avons rencontré trés
fréquemment des compositions pour lesquelles le feldspath apparaissait formé
d'un mélange inhabituel des trois composants orthose - albite - anorthite
(fig. 4.18.). Ces plagioclases ne sont vraisemblablement pas des phases pures
mais des associations submicroscopiques (inférieures au pouvoir de résolution
de la microsonde électronique) de deux ou trois feldspaths produites par des
lacunes de miscibilité. J.T. Hyama (1966) a montré que ces associations
peuvent se produire dans des conditions subsolidus en présence d'une phase
hydrothermale. Plusieurs types d'associations apparaissent suivant la compo-
sition globale de feldspath : voir figure 4.19. Ainsi, par exemple, les
analyses D20,J4,P25 pourraient étre le résultat de 1'association d'un
feldspath potassique et d'un plagioclase, J26 et J20 de celle d'un feldspath K,
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d'une albite et d'une oligoclase, etc ...
Dans ce dernier cas, la composition des deux plagioclases varie avec la tempé-

rature et lorsqu'ils peuvent étre analysés séparément, ils peuvent étre
utilisés comme géothermométre (Hyama, 1966.
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CHAPITRE 5

TRANSFERTS DE MATIERE

Dans ce chapitre, on évaluera 1'importance des transferts de matiére dans la
formation des skarnoides, c'est-a-dire quels sont les &léments apportés et
ceux qui sont emportés.

On se basera sur lacolonne la plus répandue telle que nous 1'avons décrite
dans les skarnoides massifs.

5.1. COMPOSITION CHIMIQUE DES SKARNOIDES

L'ensemble des minéraux observés dans la zonation peut étre représenté
dans un tétrasdre KZO - (Fe,Mg)0- A]ZO3 (+ Fe203) - Cad0.
Le péle KZO a été transformé en KA]O2 de sorte que le feldspath potassique
soit amené au sommet (fig. 5.1.). $10, est considéré comme étant en excés
avec le quartz présent dans toutes les zones. FeQ et Mg0 seront pris comme
un seul constituant puisque, comme nous 1'avons vu, leur rapport tend a

rester constant au cours des transformations.

Le pdle KA]O2 est ensuite projeté le long de la droite KA]O2 S
A]ZO3 (+ Fe203) sur ce dernier pdle de fagon a obtenir un triangle Ca0 -
(FeMg)0 - A1,0, + Fe,0, + KAIO

273 273 2
utilisée pour former 1'albite en solution solide dans le plagioclase est

(fig. 5.2.). Enfin, la quantité d'aluminium

retirée du total de 1'aluminijum de sorte que seul le plagioclase anorthite
est représenté.
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Reportons maintenant les analyses en roches totales des skarnoides,
compte tenu des corrections énoncées ci-dessus (tableaux 5.1. et 5.2.) et
des micaschistes (tableau 2.1.) (fig. 5.2.).

Les analyses se groupent entre elles suivant les zones. Les micaschistes
encaissants sont situés entre le flanc du triangle le plus éloigné du pdle
calcium, ce qui est normal vu leur faible teneur en CaO.

Les roches de la zone sans muscovite appartiennent au méme domaine mais
montrent quand méme une tendance & se rapprocher du pdle Ca. Apparemment,
pour bon nombre d'entre elles, il n'y a pas de différence importante par
rapport aux micaschistes originaux. Cela s'observe également en reprenant
les diagrammes Si0, / AT,05, A1203 / Ti0,, A1,04 /Fe203, ... etc
(figures 2.1., 2.2., 2.3.). qui nous avaient servi a définir la famille des
roches pélitiques autour du pic de Costabonne. Les analyses de la zone sans
muscovite se placent parfaitement dans cette lignée, montrant bien que ce sont

les micaschistes qui sont transformés et non une roche d'une autre nature.

On peut cependant différencier trés nettement les roches de la zone
sans muscovite des micaschistes par leur teneur en KZO'
Dans un diagramme KZO/A1203‘(f1g. 2.4), les micascistes forment une population
dans le domaine normal des micaschistes ; au contraire, les échantillons
de la zone sans muscovite se détachent vers de hautes teneurs en K20.
On note donc un enrichissement important en KZO et plus faible en Ca0 par
rapport aux micaschistes.

Les roches des zones & amphibole et pyroxéne (Z 2 - Z 3) se détachant
plus nettement du groupe des micaschistes en direction du pdle Ca0, témoignent
d'un enrichissement plus important en calcium. Le déplacement du domaine de la
zone 3 pyroxéne vers la base du triangle trahit un départ d'A1203 ou de KZO'

Les points 81 et 22 (zones & pyroxénes) de la fig. 5.2. devraient, dans
le cas idéal d'une zone & pyroxéne-quartz-anorthite, se trouver sur la
conode anorthite - pyroxéne. La déviation que 1'on observe est sans doute
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due d la présence de K-feldspath (voir analyses) et au fait que les échan-
tillons comportent une certaine proportion de roche appartenant aux zones
d amphibole et sans muscovite. I1 est en effet difficile de collecter des
échantillons 1imités a une seule zone.

Les grenato-pyroxénites forment un groupe totalement isolé du reste de
la zonation dont les champs de compositions peuvent se recouvrir partiel-
lement. I1 se produit un saut de composition important lors du passage
de la zone & pyroxéne a& la grenato-pyroxénite. Ce saut se produit encore
en direction du pdle Ca0 de sorte que les compositions des zones s'alignent
sur une courbe partant du domaine de composition des micaschistes en
direction du péle calcium (fig. 5.1.).

La premiére zone de transformation (Z 1 sans muscovite) se distingue
donc des micaschistes par une teneur en K20 et en Ca0 plus importante.
Dans la suite de la colonne, la quantité de calcium va croissant jusqu'a
atteindre un maximum dans les grenato-pyroxénites.

Ces résultats obtenus en comparant entre elles 1'ensemble des analyses,
n'indiquent qu'une tendance générale pour 1'ensemble des skarnoides.
On peut obtenir des résultats plus précis dans 1'évaluation des transferts
de matiére en effectuant des calculs de bilan chimique.
Pour étre valables, ces calculs doivent s'effectuer sur des échantillons
provenant d'un domaine spatial restreint afin d'é&liminer les effets de 1'hétéro-
généité des micaschistes. Les résultats seront plus précis mais perdront de
leur généralité puisqu'ils concernent un seul affleurement, voire un seul
échantillon.
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'

5.2. BILANS CHIMIQUES

Ces bilans chimiques sont effectués en comparant entre elles les compo-
sitions de chacune des zones ou bien de chaque zone avec le matériel de
départ. Pour que les calculs sojent exacts, il est nécessaire de disposer
d'un point de comparaison commun 3 chaque zone. On prendra par exemple un
é1ément qui n'est pas affecté par les transferts de matiére, c'est-a-dire
qui ne soit ni apporté ni emporté dans toute la colonne métasomatique.

Un autre point de comparaison utilisable sera un volume unitaire de roche
mais pour cela, les transformations d'une zone a 1'autre doivent se faire a
volume constant.

Remarque : les calculs de bilans chimiques sont trés aisés dans les skarns
car leur substrat, calcaire ou dolomie, a généralement une compo-
sition trés homogéne. Par contre, dans les skarnoides, le substrat
est une pélite dont la composition est trés variable d'un échan-
tillon & un autre (voir tableau 2.1.), ce qui rend les calculs
moins précis. I1 faudra tenir compte de ces hétérogénéités et
les distinguer des transports de matiére réels.

5.2.1. HYPOTHESE DU VOLUME CONSTANT DANS LES SKARNOIDES

Beaucoup d'auteurs estiment que le remplacement de calcaire par des skarns
s'effectue sans variation de volume (D.S. Korzhinskii, 1968). I1 semble
qu'en fait, il faille estimer que le volume n'est pas nécessairement
constant mais 1ibre d'évoluer suivant la pression au cours des transformations
(D.M. Burt, 1972). Cette évolution peut s'effectuer dans le sens d'une dimi-
nution ou d'une augmentation (M. Fonteilles, 1978).

Lors de la formation de skarnoides, la roche de départ n'étant pas une
roche carbonatée, mais une cornéenne ou les fractions carbonatées ou
hydratées sont trés peu importantes. IT1 ne se produit pas de départ important

de matiére (CO2 ou HZO) susceptible de provoquer & priori une diminution de
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volume. Au contraire, certaines transformations observées dans les skarnoides
pourraient entrainer une augmentation du volume. Frantz et Weisbrod (1974)
ont en effet montré que, dans certaines conditions, la transformation de la
muscovite en K-feldspath se traduisait par une augmentation du volume global

de la roche.

Dans la suite, nous allons effectuer les calculs de bilan chimique en
prenant comme vrai 1'hypothése du volume constant. Ensuite, nous comparerons
ces résultats avec ceux obtenus en laissant le volume libre d'évoluer,
c'est-a-dire en comparant les zones entre elles par rapport a un élément

qui resterait totalement constant.

5.2.2. BILAN A VOLUME CONSTANT

Les échantillons utilisés ont é&té prélevés dans un affleurement ou la
zonation était bien exposée. L'extension de chaque zone devrait étre suffi-
samment grande pour que les échantillons puissent étre analysés en roche totale
et que des mesures de densité puissent étre faites. La métasomatose ne
devait malgré tout pas étre trop étendue afin d'éviter les erreurs dues
aux hétérogénéités de composition de la roche originelle. A cause de ces
nécessités, nous avons dd nous contenter d'une zonation ol n'apparait pas
la roche originelle ; nous ferons les calculs par comparaison avec la zone sans
muscovite (Z 1) (voir analyses tableau 5.3.).

Les calculs se font en comparant le nombre de méles de chaque oxyde par
unité de volume dans chaque zone avec le nombre de méles de 1'oxyde corres-

pondant dans la premiére zone.

Le nombre de méles par unité de volume est obtenu par :

B OX 4 4 x1000=milliméles / 100 cm’
PM 0Ox
ou % Ox = pourcentage poids de 1'oxyde concerné dans la roche,
PMOx = le poids moléculaire de 1'oxyde et d 1a densité de la roche.

Et, pour tenir compte d'éventuelles variations de porosité :
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q = poids de 1'échantillon
volume total (Vtot)

auec Vtot 3 Vroche * Vv1‘de

égale le volume effectif de matiére plus le volume des vides interstitiels

; c'est-a-dire que le volume total de la roche
(porosité).

Le nombre de milliméles d'oxyde par 100 cm3 dans chaque zone est
ensuite rapporté en pourcentage de gain ou de perte par rapport a la
premiére zone (Z 1) (tableau 5.3.).

La figure 5.3. montre 1'évolution de ces pourcentages au travers de la
zonation. Certains éléments semblent rester assez bien constants , ce sont :
le titane et le phosphore mais aussi le fer divalent, 1'aluminium et la
silice. Les deux premiers ont un comportement identique et 1&gérement irré-
gulier par rapport aux autres. Le calcium et le manganése sont en augmentation
depuis la zone sans muscovite jusqu'a la grenato-pyroxénite.

I1 n'est pas certain que 1'augmentation de la teneur en MnO visible ici dans
Z 2 soit le reflet d'un apport réel dans la roche car, si on compare les
analyses d'autres échantillons de cette zone (tableau 5.2.), on voit que-
1'échantillon utilisé est plus riche en Mn0 que les trois autres (0,16
contre + 0,10). La roche originelle pourrait avoir été localement plus riche
en manganése.

Le fer trivalent (Fe203) augmente aussi dans de fortes proportions
mais uniquement dans la derniére zone (Z 4).

Le comportement du magnésium est irrégulier ; on enregistre une augmen-
tation sensible dans les zones & amphibole et & pyroxéne. On a vu, dans le
chapitre 4, que lors des remplacements successifs biotite - amphibole -
pyroxéne, le rapport Fe / Fe + Mg de ces minéraux était le méme.

On devrait donc, au niveau de la roche, observer un comportement similaire

du fer et du magnésium puisque ces minéraux sont les seuls qui soient
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ferro-magnésiens. Les comportements inégaux observés du fer et du magnésium
peuvent sans doute s'expliquer par 1'hétérogénéité du substrat (variation
du rapport Fe / Mg dans la roche originelle).

En ce qui concerne les alcalins, on observe une diminution brutale
du KZO au passage de la zone & amphibole & la zone 3 pyroxéne. Cela
répond a la disparition du K-feldspath et & son remplacement par du plagio-
clase. La teneur en KZO n'étant pas nulle, indique que du K-feldspath existe
encore dans 1'échantillon, soit parce que la transformation n'est pas compléte,
soit parce que 1'échantillon analysé comporte une certaine proportion de
zone a amphibole. Dans la zone & grenat, le feldspath ayant totalement
disparu, la valeur de K20 tombe d zéro. On observe aussi la disparition du
sodium au passage de. Z 3-a Z 4, le grenat remplacant le plagioclase.
La baisse du sodium dans la zone 3 amphibole est difficilement explicable
car le plagioclase ne semble pas, au vu des échantillons, concerné par les
transformations au front séparant Z 1 de Z 2.
A nouveau, il est difficile d'expliquer ce comportement autrement que par
1'hétérogénéité du substrat.

5.2.3. BILAN PAR COMPARAISON ENTRE ELEMENTS

On procéde en calculant les rapports des concentrations des oxydes
deux a@ deux (en pourcentage poids) et en les comparant avec la zone sans
muscovite (tableau 5.4., fig. 5.4.). Un rapport qui reste constant indique
que les deux éléments considérés ne sont ni emportés ni apportés ou bien
qu'ils le sont tous les deux dans la méme proportion.

En premier lieu, nous avons pris le rapport T1'O2 / P205 car ces
deux éléments sont souvent réputés inertes. Ce rapport reste constant et,
comme ces éléments se trouvent dans deux minéraux différents, il est peu pro-
bable qu'ils bougent d'égale maniére mais plutdt qu'ils ne subissent pas de
transfert.
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Le rapport A]ZO3 / T1'O2 a ensuite été calculé car 1'aluminium a aussi la
réputation d'étre inerte dans de nombreuses situations ; on obtient un
résultat similaire au précédent. Apparemment donc, ces trois éléments
ne bougent pas dans la zonation.

Nous avons ensuite calculé les rapports des autres éléments avec 1'alu-
minium , ces résultats sont présentés a la figure 5.4. (et tableau 5.4.).

La silice et le fer divalent sont constants , le calcium et 1e manganése
augmentent de fagon continue. Le magnésium et les alcalins ont encore un
comportement irrégulier. Dans la zone & amphibole (Z 2), la teneur en K50
est trés forte tandis que celle en Na20 est plutdt basse. Ceci pourrait
s'expliquer par la transformation de 1'albite en feldspath potassique ;
cependant, on n'observe pas ce fait dans les échantillons ; au contraire,
1'albite parait toujours en équilibre avec le K-feldspath. Nous pensons que
ce phénoméne provient plutdt de 1'hétérogénéité de la roche originelle.

On obsefve donc de trés grandes similitudes dans les résultats des
calculs de bilan chimique, qu'ils soient faits & volume constant ou en
comparant les concentrations des éléments. Cinqg éléments sont apparemment
constants : Si - Al - P - Ti - Fe2+ .
2*) . Le Fe3?
tandis que Ca et Mn sont apportés continuellement de Z 1 & Z 4. Quant aux

(+ Mg qui devrait avoir un comportement
semblable a celui de Fe ‘augmente beaucoup dans la zone & grenat
alcalins, ils ont un comportement logique avec les observations pétrogra-
phiques (départ de K dans Z 3 et de Na dans Z 4) sauf dans la zone & amphi-
bole ol 1'influence de 1'hé&térogénéité du substrat peut avoir é€té grande.

Comme il n'y a pas de résultats franchement contradictoires entre les
deux méthodes de travail, on pourrait en conclure que 1'hypothése du volume
constant est reéaliste.
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5.2.4. VARIATION DES ELEMENTS DANS LA ZONATION-

En tenant compte de ce qui précéde, examinons le COMpur veue.. .
élément dans la colonne métasomatique (figure 5.5.).

Caletum

[1 apparait d'emblée comme 1'élément dont le rdle est le plus important
dans le skarnoide. I1 est constamment apporté depuis la zone sans muscovite
(Z 1) jusque dans la grenatite (Z 4). La quantité de Ca0 apportée est impor-
tante puisque la roche de départ en contient moins de 1 % et la grenatite plus
de 25 %. I1 entre en jeu dans pratiquement toutes les transformations que nous

avons observées.

Potassium

Dans les premiéres zones, il est apporté puis, a partir de la zone a
pyroxéne (Z 3), i1 disparait. Lors de la destruction de la muscovite,
1'aluminium 1ibéré forme soit du plagioclase en absence de quartz, soit du
feldspath potassique en présence de quartz. Le quartz étant abondant, c'est
le K-feldspath qui est le plus représenté. Au passage de la zone a pyroxéne
(Z 3), le K-feldspath est remplacé par du plagioclase et le K20 est lessivé. Cela
montre une certaine "compétition" entre le potassium et le calcium pour la
formation de feldspath. Ils sont d'ailleurs les seuls a jouer un rdle dans

les deux premiéres zones.

Sodium

On Te trouve uniquement dans le plagioclase. Dans la roche métamorphique,
les plagioclases sont trés albitiques (moins de 20 % d'anorthite). Avec le
feldspath potassique et le quartz dans Z 1 et Z2, il s'agit d'une albite ;



en absence de quartz, il y aura une oligoclase. Le remplacement de la musco-
vite en plagioclase An35_45 doit s'accompagner d'un apport de calcium et de
sodium puisque seule la muscovite est transformée. Lors de la transformation
du feldspath potassique en plagioclase, il est possible qu'il faille apporter
du sodium supplémentaire. En effet, a aluminium et sodium constants, il faut
faire réagir pratiquement autant d'albite que de feldspath potassique pour
former le plagioclase. Or, en lame mince, on observe que la quantité de
feldspath potassique est beaucoup plus importante que celle d'albite , il
semble donc nécessaire d'apporter une certaine quantité de Na20 (1'aluminium
restant constant).

Par contre, dans Z 3, le plagioclase devient plus calcique de An35_45
a An65 et cela ne peut se faire qu'en é&liminant une partie du sodium

(a A1,0, constant).

Nous n'avons pu, dans les échantillons analysés, discriminer Z 3 de Z 3'

d'ol nous ne pouvons confirmer ces deux derniéres observations.

Enfin, dans la zone & grenat, le sodium est totalement emporté , le
plagioclase étant remplacé par du grenat.

Fer et magnésium

I1 faut séparer le Fe0O du Fe203 car leur comportement est trés différent.
Aux fig. 5.3. et 5.4., on peut voir que le FeO reste constant depuis Z 1
jusque Z 4. Dans la derniére zone, il est presque entiérement contenu dans le
pyroxéne , le grenat étant pauvre en almandin (moins de 5 %).

3+ est moins facilement perceptible dans les

Le comportement du Fe
premiéres zones (Z 0 - Z3) car il est peu abondant. La teneur en Fe203
des minéraux est mal connue. S'il est possible d'en avoir une certaine
quantité dans les bjotites et amphiboles, il est peu probable d'en trouver
dans le pyroxéne. On devrait alors observer une diminution du Fe3* dans Z 3,

ce qui n'est pas le cas.
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Lorsque le grenat apparait (Z 4), on observe un net apport de Fe203 qui
passe d'environ 1,3 % & plus de 11 %. Tout ce fer est incorporé au grenat
sous forme d'andradite, contenue 3@ raison de 25 % en moyenne dans le grossu-
laire. Cette augmentation est bien visible aussi bien par calcul a volume
constant (fig. 5.3.) que par rapport & d'autres éléments comme 1'aluminium
ou le FeO.

Le cas du magnésium est moins net. Si on compare simplement Z 1 et Z 4,
on voit que la quantité de magnésium est pratiquement 1a méme dans les deux
zones. Mais dans les zones intermédiaires (Z 2 - Z 3), la teneur en Mg0 est
supérieure d'environ 50 % et le rapport Fe/Mg varie également.

Ces variations sont sans doute imputables & des changements de composition
dans la roche originelle (au tableau 2.1,0on peut voir que le rapport Fe/Mg
dans les micaschistes varie considérablement).

I1 est vraisemblable que le magnésium ne change pas durant toute la zonation
de Z 03 Z 4. Mg0 pourrait étre emporté si le grenat se développait aux dépens
du pyroxéne (comme dans les skarns) mais ce n'est pas le cas.

Manganése

Les figures 5.3. et 5.4. montrent une augmentation forte et continue
de la teneur en MnO depuis Z 1 jusque Z 4. L'augmentation observée dans la
zone a amphibole nous parait accidentelle plutdt que résultant d'un apport
lors de la mise en place de la colonne. La teneur brute en Mn0O (0,16 %)
de 1'échantillon utilisé Z 2 nous parait trop élevée par rapport a d'autres
analyses de zone & amphibole (0,10 % cf. table 5.2.).

D'autre part, si on compare les compositions des amphiboles et des
biotites, i1 n'apparait pas d'augmentation dans la quantité de Mn. Les
biotites contiennent en moyenne 0,03 atome de Mn par unité formulaire et les
amphiboles 0,04. Si on reprend la réaction & K, Al, Si,(FeMg) constants,
on n'enregistre pas d'apport de Mn, au contraire, la tendance serait plutédt
d la baisse.
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Par contre, si on effectue le méme raisonnement avec la transformation
amphibole - pyroxéne (celui-ci contient en moyenne 0,03 atome de Mn par
unité formulaire), on observe bien un apport de manganése.

Ceci n'est pas étonnant car les biotites et amphiboles contiennent rarement
de fortes quantités de manganése alors que le pyroxéne peut facilement en
incorporer (Johannsenite).

Dans les grenato-pyroxénites, la quantité de manganése apportée

augmente beaucoup ; il est incorporé dans le grenat sous forme de spessar-
tite.

Titane et phosphore

Ils semblent tous deux rigoureusement stables dans la colonne. Le
sphéne et 1'apatite se retrouvent de zone en zone dans leur position ini-
tiale : c'est-a-dire alignés suivant le litage de la roche originelle et le
plus souvent inclus dans les nouveaux minéraux.

Le sphéne montre parfois des exceptions. On peut observer dans certaines
grenato-pyroxénites de grands cristaux de sphéne ( < 0,5 mm) disposés en
étoiles ; on ne trouve plus alors de petits cristaux. Cette recristallisation
montre que dans certaines conditions, le titane peut étre remobilisé méme
s'il ne se produit ni départ ni apport.

D'autres textures sont moins claires quant a une remobilisation , il
existe entre les grehats des amas de petits sphénes semblables a ceux de la
pélite mais sans orientation préférentielle. Dans ce dernier cas, il pourrait
s'agir d'un déplacement mécanique des minéraux inertes lors de la croissance
du grenat comme on en observe parfois (R.L. Harris, 1977, C.C. Ferguson, 1980)
mais cela n'est pas certain du tout car ces phénoménes ne se produisent
habituellement qu'a trés petite échelle.
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Aluminium et silicium

[1s sont les plus importants : ils représentent en effet prés des trois-
quarts (en pourcentage poids) des pélites et encore plus de la moitié des
grenatites. Tous les minéraux qui participent aux réactionsen contiennent
dans des proportions variables (sauf le pyroxéne qui n'a pratiquement pas
d'aluminium). La silice s'exprime seule dans le quartz qui est souvent en
excés dans toutes les zones. La quantité de quartz varie au gré des transfor-
mations : diminuant lorsque une réaction consomme de la silice et augmentant
lorsque la réaction en produit. Que 1'on fasse les calculs a volume constant
(fig. 5.3 ) ou a 1'aide de rapport d'éléments, 510, et A1203 restent parfai-
tement constants dans toute la colonne.

5.3. CONCLUSIONS:

Les transferts de matiére sont assez importants, surtout en ce qui
concerne les apports de calcium. Le calcium est primordial dans la mise en
place de la colonne. Il semble diriger toutes les réactions. Le potassium
Jjoue un rdle un peu semblable dans les premiéres zones ; son rdle dans la
mise en place de la zone sans muscovite pourrait étre plus important que celui
du Ca0.

C'est surtout au niveau de la grenato-pyroxénite que les apports sont
importants : fer 3+, manganése et calcium.

Quantitativement, cela représente le déplacement de plusieurs centaines
de kilos de matiére par métre cube de roche transformée. A 1'échelle du
gisement, ce sont des quantités énormes qui ont du étre transportées puisque
les skarnoides peuvent avoir plusieurs dizaines de métres d'épaisseur et
plusieurs centaines de métres de longueur.

L'importance de ces transferts et 1'étendue des skarnoides excluent la
simple diffusion d'éléments entre une cornéenne pélitique et un carbonate
mais impliquent 1'intervention d'un fluide percolant au travers des roches
et entrainant les divers éléments.
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CHAPITRE 6

ANALYSE PARAGENETIQUE

6.0. INTRODUCTION

Le but de ce chapitre est d'étudier 1'évolution des paragénéses minérales

dans la zonation primaire des skarnoides. On tentera de déterminer les
principaux paramétres directeurs des transformations observées et comment
leur variabilité peut entrainer des modifications dans les zonations.

On verra comment la composition du substrat et celle des minéraux pourra
également exercer une influence sur 1'apparition des paragénéses.

Le modéle qui sera construit est basé sur 1'analyse des paragénéses
suivant la loi des phases de Gibbs et les concepts géométriques des systémes
et multisystémes introduits par Schreinemackers (1915-1925) et développés
par la suite par de nombreux auteurs (Niggli, 1954 ; Korzhinskii, 1959,
E-An Zen, 1966-67, etc ...). Les résultats de la construction géométrique
sont ensuite confrontés avec les données thermodynamiques qui permettent
d'apprécier les effets de la variation de certains paramétres et notamment
1'influence des variations de composition des minéraux en solution solide.
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6.1. SYSTEMES - MULTISYSTEMES
\

6.1.1. DEFINITIONS

Thermodynamiquement, un systéme représente une portion de matiére sur
laquelle peuvent s'exercer un nombre 1imité de variables spécifiques ou de
contraintes (Ricci, 1951). Le systéme est dit fermé lorsque seules la pression
et la température peuvent y exercer une influence ; il ‘est dit ouvert lorsque
des échanges de matiére peuvent avoir lieu avec 1'extérieur.

Dans le cadre de 1'étude des paragénéses sur base de la régle des phases,
Ricci (1951) limite la notion de "systéme" & un concept suivant lequel un
ensemble de phases peut étre décrit par un certain nombre de constituants,

toutes les phases étant en équilibre mutuel.

Par systéme, Korzhinskii (1959) entend : "la totalité des phases définies,
possédant, suivant la régle des phases, un nombre défini de degrés de liberté,
dépendant du nombre de phases, du nombre de constituants et des conditions
imposées au systéme".

- A 1'intérieur d'un systéme, le nombre de phases en équilibre est fixé
par la régle des phases de Gibbs :

V=n+2-p

d'od le nombre maximum de phases (p) en équilibre sera égal & n + 2 (le nombre
de degré en liberté V vaut alors 0), ol n est le nombre de constituants
tamponnés (D. Burt, 1972). Dans un espace P - T, n + 2 phases seront stables
ensemble & un point invariant, n + 1 phases, le long d'une courbe univariante
et n phases dans un champ divariaﬁt;
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Dans un ensemble de phases plus important, soit, par exemple, n + 3,
toutes ne peuvent étre stables mutuellement car leur nombre dépasse le
maximum permis par la régle des phases (n + 2).

Un systéme @ n + 3 phases posséde un nombre négatif de degrés de liberté :

p=n+3 V=n+2-p=-I

Un tel systéme est appelé multisystéme & un degré de liberté négatif

(Korzhinskii, 1959) ou multisystéme univariant (Zharikov, 1961 in Burt, 1972).

6.1.2. REPRESENTATION

Dans un diagramme de stabilité de minéraux, un multisystéme est un
arrangement d'un certain nombre de points invariants, représentant chacun
un systéme invariant, reliés entre eux par des systémes univariants et
divariants.

Chaque point invariant est le point de conjonction de n + 2 courbes
univariantes ; celles-ci s'arrangent autour du point suivant les régles
énoncées par Schreinemakers (1915-1925). Deux configurations sont possibles
(parité droite ou gauche) autour de chaque point, suivant la direction des
segments stables et métastables. Aussi, dans un multisystéme, il existe
deux maniéres, pour chaque point invariant, d'étre relié aux autres.

D'od, pour un arrangement chémographique donné de phases dans un espace
compositionnel, il y a plus d'une configuration topologique des points
invariants qui satisfait aux régles de Schreinemakers. Chacune des configura-
tions est appelée solution potentielle (Mohr et al., 1980).

ke By R
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Le nombre de solutions potentielles d'un systéme non dégénéré de
n + 3 phases est donné par :

{6yl =(n+2) (n+3)+2 (Mohr and Stout, 1980)

.ol {GN}' est 1'ensemble de toutes les solutions potentielles.
Par exemple, un multisystéme.de n + 3 phases ol n = 3 aura 32 solutions
potentielles.

Chaque solution potentielle constitue un réseau de courbes univariantes
reliées entre elles par des points invariants. Pour un ensemble de points
invariants donné, une configuration de base est obtenue en reliant entre eux
tous les points. Si le réseau contient tous les points invariants et si
chaque courbe univariante est fixée par ses deux extrémités & deux points
invariants, le réseau est dit "fermé" (Zen, 1966, 1967, 1972).

Le domaine P - T est séparé en deux parties, 1'une comprise a 1'intérieur
du réseau et 1'autre a 1'extérieur (cf. fig. 6la).

Un réseau partiellement fermé contient des régions fermées et d'autres
ouvertes ol des courbes univariantes s'é@loignent vers 1'infini (fig. 6]b et c).

I1 est possible, a partir du réseau fermé, de déduire toutes les autres
solutions potentielles (réseaux ouverts ou partiellement fermés) parmi
lesquelles doit se trouver, si elle existe, la seule configuration topologique
qui soit géologiquement acceptable.

Le passage d'une solution potentielle a une autre a 1'intérieur d'un
multisystéme @ n + 3 phases se fait par "transposition", qui consiste a
changer la parité d'un point invariant en laissant les .autres inchangés

(Mohr and Stout, 1980).
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Un réseau fermé ne sera vraisemblablement jamais une solution géolo-
giquement acceptable car il demande un ensemble dépassant la réalité de
relations thermodynamiques entre les phases (Zen, 1966 b).

Le choix définitif de la configuration topologique réelle parmi
1'ensemble des solutions potentielles ne peut se faire que si on dispose
d'un nombre suffisant de données thermodynamiques (Day, 1972 ; Mohr et al.
1980) .

6.1.3. TERMINOLOGIE DES CONSTITUANTS

De nombreux termes servent a caractériser les constituants dans les
systémes, suivant le rdéle qu'ils y jouent. On peut classer les principaux
types de constituants de la fagon suivante (Korzhinskii, 1959, Fonteilles,
1972)

~ Comstituants parfaitement mobiles

leur potentiel chimique est déterminé de 1'extérieur du systéme.

- Constituants inertes

sont ceux qui ne remplissent pas cette condition ; leur potentiel chimique est
fixé par 1'intérieur du systéme (par exemple, par une association de minéraux).
Ces constituants inertes sont aussi appelés constituants tamponnés (Burt, 1972).
Parmi eux :

- les constituants isomorphes sont ceux qui peuvent se combiner en un
constituant (par exemple, par solution solide dans un minéral).
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- les constituants en excés forment une part importante des minéraux et
sont présents dans un minéral commun a tous les assemblages, soit sous
leur forme pure (p.ex. 5102), soit combinés avec un constituant parfai-
tement mobile.

- les constituants parfaitement inertes sont des constituants inertes
dont la quantité dans la roche ne change pas au cours des transforma-
tions métasomatiques (ils ne sont ni apportés ni emportés).

- les constituants inmertes déterminants sont ceux dont les relations
mutuelles déterminent la variété minéralogique de la paragénése.

6.2. SYSTEME K,0 - Ca0 - Mg0 - Al O3 = 5105 = Hs0

2 2 2 2

6.2.1. CHOIX DU SYSTEME

Douze éléments majeurs entrent dans la composition des minéraux des

skarnoides : 510, - A]ZO3 - Fe20 - Fe0 - MnO - Mg0 - CaO - KZO - Na20 s

T1'O2 S P205 et HZO'

Tous ne remplissent pas le méme rdéle dans les minéraux et dans les réactions.

3

Certains sont apportés, d'autres emportés, d'autres encore restent inchangés,
certains déterminent 1'apparition de minéraux et d'autres non.

Ecrire les réactions métasomatiques en tenant compte de tous ces éléments
serait trés ardu. Heureusement, du fait de leur comportement différent, le
systéme peut étre simplifié et le nombre d'éléments réactionnels réduit.

Seuls les constituants parfaitement mobiles et les constituants inertes
déterminants jouent un rdle important dans les réactions et déterminent la
composition minérologique principale du systéme. Les autres constituants
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appelés constituants en trace ou isomorphes, peuvent entrer dans la composition
d'un ou plusieurs minéraux mais ne déterminent pas 1'apparition ou la dispa-
rition des minéraux principaux ; ce sont :

- Les constituants en trace (Fe203, Mn0) dont les teneurs dans le systéme sont
faibles. Ils se trouvent en solution solide dans la plupart des minéraux mais

ne déterminent pas 1'apparition de nouvelles phases.

- Les éléments indifférents ou accessoires (NaZO’ T102, P205) qui entrent
dans la composition d'un seul minéral en se combinant avec un constituant
parfaitement mobile. Ils sont indifférents pour le reste de la paragénése.
C'est surtout le cas de T1'O2 et PZOS’ Le réle de NaZO est sans doute p}us
complexe. La quantité de sodium contenue dans le plagioclase peut étre
trés importante et peut déplacer le domaine de stabilité du plagioclase.
En premiére approximation, nous le considérerons comme indifférent et on
verra par la suite son influence sur le systéme.

- Les constituants tsomorphes FeQ et Mg0 ainsi que Fe203 et A]ZO3 se
substituent 1'un 1'autre dans les minéraux (p. ex. : solution solide
diopside - hédenbergite).

Aprés élimination de ces constituants, il reste six constituants qui
peuvent étre déterminants : KZO - Ca0 - Mg0 - A]ZO3 = 8102 S H20.
Toutes les réactions métasomatiques peuvent étre écrites en fonction de ces
six constituants. Ils déterminent également le nombre maximum de phases
simultanément stables. D'aprés la régle des phases, on sait que ce nombre
sera plus petit ou égal au nombre de constituants inertes déterminants.
En présence d'une phase fluide, il sera ici au plus égal a cing, soit au

maximum cing minéraux en plus de 1'eau.
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Dans les zonations, on observe presque toujours des associations
minimum de trois minéraux : par exemple : amphibole - K-feldspath - gquartz,
pyroxéne - plagioclase - quartz ou grenat - pyroxéne - quartz. Il est néces-
saire qu'au moins trois des constituants soient inertes.

6.2.2. REACTIONS METASOMATIQUES

Ces réactions décrivent les transformations observées en lame mince
en tenant compte du nombre de phaseé imposé par le nombre maximum de
constituants inertes déterminants et du fait que A1203, 5102 et Mg0 restent
en quantité constante d'une zone a 1'autre. Seuls Ca0 et K20 sont emportés
ou apportés (cf. bilan chimique).

Muscovite

Au passage de la roche non transformée a la premiére zone des
skarnoides, le fait le plus marquant et le plus généralement observé est
la disparition de la muscovite et son remplacement par du feldspath.
Celui-ci est tantdt du feldspath potassique, tantdt du plagioclase.

Deux réactions sont possibles (voir réactions détaillées en annexe II)
(1) muscovite + quartz + K,0 = K-feldspath + H,0
(2) muscovite + Ca0 = anorthite + HZO + K20
La réaction (1) nécessite un apport de K50 tandis que (2) consomme du Ca0
et produit du KZO'
(1) et (2) pourraient se combiner pour faire une troisiéme réaction qui
demtande un apport de CaO :
(3) muscovite + quartz + Ca0 = K-feldspath + anorthite + HZO

L'augmentation de la teneur en KZO observée dans cette premiére zone (voir
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chap. 5) indique que la réaction (1) est la plus plausible car c'est la seule
qui permette d'incorporer KZO a la roche. Ca0O et K20 étant tous deux apportés,
(1) se produit en présence de quartz et (2) en son absence.

Feldspaths

I1 est fréquent de voir une auréole de feldspath potassique entre le
plagioclase et le quartz dans la zone sans muscovite. Le plagioclase semble
instable ‘avec le quartz :

(4) anorthite + quartz + K,0 = K-feldspath + Ca0

L'équilibre est déplacé vers la droite d'od (2) et (3) ne peuvent avoir lieu
en cas d'excés de quartz.

Dans les zones plus internes du skarnoide, le sens du déplacement de
1'équilibre peut s'inverser : le K-feldspath est remplacé par 1'association
stable plagioclase - quartz.

Chlorite

Dans la partie externe de 1'auréole de contact, les fluides peuvent
transformer des roches ol la chlorite est encore stable. Celle-ci est
apparemment remplacée par de la biotite avec un apport de K20.

Mc Namara (1966) a étudié la transformation de la chlorite en bjotite ;

dans le cadre d'une métasomatose potassique, il a observé deux transformations :

(5) chlorite + quartz + K50 = muscovite + biotite + H,0
(6) chlorite + quartz + K,0 = biotite + K-feldspath

Dans nos échantillons, la muscovite n'apparait pas avec la biotite (pas de
réaction 5) dans cetfe zone ; par contre, le K-feldspath potassique est
fréquent (réaction (6). Parfois, ce n'est pas du K-feldspath qui accompagne
la biotite mais du plagioclase.
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~ Ceci impose une réaction supplémentaire :
(7) chlorite + quartz + K,0 + Ca0 = biotite + anorthite + H,0

I1 est vraisemblable que, a cause du déséquilibre de la réaction (4), (7)
ne se produise pas en présence d'un excés de quartz.

Cordiérite

Toujours dans la zone sans muscovite, il est possible d'observer loca-
lement la transformation de 1a cordiérite en muscovite - biotite.
Cette réaction a également &té observée par G. Guitard (1970) & proximité
des granites profonds du Canigou.

(8) Cordiérite + quartz + H,0 + K,0 = muscovite + biotite

Sphéene - ilménite

Le sphéne est pratiquement absent de la cornéenne pélitique non trans-
formée. L'ilménite est la seule phase contenant du titane. Dans la zone sans
muscovite, il a disparu et le sphéne abonde. On peut observer de 1'ilménite
en relique blindée dans le sphéne. La réaction qui dirige cette transformation
s'accompagne de libération de fer :

(9) ilménite + quartz + Ca0 = sphéne + Fe0

Le FeO peut étre soit emporté par le fluide, soit incorporé dans un minéral
contenant du fer comme, par exemple, la biotite.

Biotite - amphibole

Cette transformation marque le passage de la zone sans muscovite & celle
d amphibole. Les minéraux qui accompagnent 1'amphibole sont le quartz et le
feldspath potassique ou le plagioclase. L'aluminium 1ibéré par la destruction

de la biotite doit étre récupéré dans une autre phase alumineuse (A1203 constant)
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comme on observe la présence soit de K-feldspath, soit de plagioclase, deux
réactions sont possibles :

(10) phlogopite + quartz + Ca0 = trémolite + K-feldspath + H,0
(11) phlogopite + quartz + Ca0 = trémolite + anorthite + KZO + HZO

Dans les deux cas, i1 est nécessaire d'amener du Ca0;(10) se fait a KZO
constant tandis que (11) en libére.

Amphibole - pyroxéne

C'est toujours un front trés net qui marque la disparition de 1'amphi-
bole et 1'apparition du pyroxéne. Avec elles, coincide parfois la transfor-
mation du K-feldspath en plagioclase.

Ces deux transformations peuvent se produire strictement au méme endroit
ot la réaction (12)

(12) trémolite + quartz + Ca0 = diopside + H,0

est simultanée a (4) dont 1'équilibre est déplacé vers la gauche. Ces
deux réactions sont complémentaires puisque 1'une produit du quartz alors
que 1'autre en consomme. Ceci peut expliquer leur simultanéité : elles
peuvent se combiner en une réaction ol le quartz n'intervient pas :

(13) trémolite + K-feldspath + Ca0 = diopside + anorthite + KZO + HZO

Cependant, si (12) et (4) s'observent nettement, il n'en va pas de méme
pour (13) qui reste hypothétique.

Grenat

La zone & grenat dans les skarnoides n'est jamais une grenatite pure,
le pyroxéne et le quartz restent présents. Ce sont les feldspaths qui sont
remplacés :

(14) anorthite + quartz + Ca0 = grossulaire
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[1 faut donc que le quartz soit en excés par rapport au plagioclase pour
que 1'association pyroxéne - quartz - grenat soit observable.
Nous avons signalé un exemple ol le feldspath potassique reste stable dans

la zone a pyroxéne. C'est lui qui est alors transformé en grenat :
(15) K-feldspath + Ca0 = grossulaire + quartz + K20
Ici, le quartz sera de toute fagon associé au grenat si la transformation
se fait a 51'02 constant.

6.2.3. DIAGRAMMES DES POTENTIELS CHIMIQUES

6.2.3.1. Choix des constituants

Lors de la formation de skarns par percolation d'un fluide sur une
longue distance, il est certain que des gradients de pression et température
peuvent étre importants (Korzhinskii, 1970). Cependant, nous avons constaté
d maintes reprises que les zonations dans les skarnoides sont identiques,
qu'elles se développent sur une grande distance ou sur quelques centimétres.
On peut en conclure que les variations de pression et température furent
suffisamment faibles pour ne pas altérer la stabilité des minéraux de la
colonne métasomatique primaire. Dés lors, des diagrammes autres que P-T,
sont plus susceptibles d'illustrer la succession des transformations dans
la zonation.

L'ensemble des réactions liées aux transformations observées dans ces

skarnoides mettent surtout en jeu des échanges CaO - KZO a Pet T fixés avec

les autres éléments restant constants dans le systéme CaQ - KZO - Mg0 -

A]ZO3 S S1O2 = HZO' Un diagramme LlCaO -LIKZO apparait alors comme pouvant

le mieux exposer 1'ensemble des réactions observées : A]ZO3 - Mg0 - 5102

seront considérés comme éléments inertes déterminants et CaO - K20 comme
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parfaitement mobiles. On considére donc le systéme comme fermé pour
A1203 Mg0 - 5102 et ouvert pour K20 - Ca0.
Une phase fluide étant toujours présente, on peut considérer H20 comme une

phase en excés.

6.2.3.2. Topologie du systeme (M)

Les minéraux réactionnels intervenant le plus dans le systéme sont :
muscovite - phlogopite - trémolite - diopside - anorthite - feldspath potas-
sique et quartz. Ce qui fait sept phases pour cing constituants.

Dans ce systéme, cinqg phases pourront étre simultanément stables en un
point invariant. Le nombre total de points invariants dans le multisystéme

est donné par la régle combinatoire (Zen, 1966 a) :

C(p,n) = . B :

soit pour un systéme de cing constituants et sept phases : 21 points invariants

[Tr-0i] [Ksp-Di] [An-Di] [Ph-Di] [Mu-Di] [Qtz-Di]
[Ksp-Tr]  [An-Tr] [Ph-Tr] [Mu-Tr] [Qtz-Tr]

[An-Ksp] [Ph-Ksp] [Mu-Ksp] [Qtz-Ksp]

(Ph-An] [Mu-An] [Qtz-An]

[Mu-Ph]  [Qtz-Ph]

(Qtz-Mu]

Autour de chaque point invariant s'articulent au maximum cing courbes univa-
riantes (voir détails en annexe III).



122.

La configuration topologique du multisystéme est obtenue en reliant entre
eux tous les points invariants par des courbes univariantes.

Etant donné que 1'on considére ici sept phases, nous devons construire
un multisystéme a n + 4 phases. Ce type de multisystéme est trés complexe et
le nombre de solutions potentielles est sans doute trés grand.

Seules les observations géologiques peuvent permettre d'arriver a la
seule solution potentielle réelle car aucune régle géométrique n'a été établie
d ce jour pour la construction de tels systémes. Ces observations permettent
de distinguer les points invariants stables des points métastables et ainsi
de simplifier la construction du multisystéme suivant les régles de
Schreinemakers :

1. Les points invariants suivants sont métastables car ils contiennent une
phase ou une association de deux phases métastables dans la partie du
diagramme ol ils se trouvent :

- les points invariants suivants sont instables car ils contiennent An +
qtz, dans la portion de 1'espace, situé & gauche de la courbe univariante
(4) : Ksp == An + qtz (fig. 6.2.)

[Mu,Ksp]

[Ph,Ksp]

[T Ksp]

( ]

Di,Ksp

- de méme, ceux qui contiennent Ksp et sont situés dans la portion d'espace
d droite de la courbe (4)
[An,Di ]
(An,Tr ]
[An,Ph ]
(0i,QtzZ]
(An,Qtz]
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- les points suivants contiennent la muscovite et sont situés dans la
portion d'espace a droite de la courbe univariante (2) :
~(2) : muscovite «—= anorthite

2. Sont métastables les points invariants qui contiennent une association
univariante qui est métastable dans la partie du diagramme ou ils se
trouvent :

(Mu,Tr]
[Ph,Qtz]
[Ksp,Qtz]

IT ne reste que huit points invariants stables :

Parmi ceux-1&, trois sont confondus par dégénérescence ([Tr,Di] , [Ph,Di ] ,
[Ph,Tr]) et un ( [Mu,An] ) est rejeté & 1'infini.
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Il n'y a donc en définitive que cing points invariants stables utili-
sables dans le champ [ K O-LlCaO reliés entre eux par 12 droites univariantes
stables (fig. 6.2.).

6.2.3.3. Quantification par les données thermodynamiques

La derniére démarche a effectuer pour s'assurer que le réseau choisi
représente la solution potentielle la plus réaliste est de vérifier la topo-
logie par les données thermodynamiques.

Dans le cas qui nous occupe, on dispose pour tous les minéraux d'un
maximum de données thermodynamiques qui vont permettre de calculer pratiquement
tous les équilibres repris dans 1'annexe II. Quantifier le diagramme U’K O'LlCaO
2

devient alors trés simple. I1 suffit de prendre un équilibre qui tamponne un des
deux constituants, c'est-3-dire une droite univariante paralléle a 1'un des
axes de la figure 6.2. (droite indépendante de 1'un des deux constituants
mobiles). On peut alors calculer la valeur & 1'équilibre du potentiel chimique
du constituant tamponné. En réintroduisant cette valeur au niveau d'un point
invariant relié a cette droite dans un équilibre qui dépend des deux cons-
tituants mobiles (c'est-a-dire non paralléle & un des axes), on trouve la
valeur du potentiel chimique du second constituant pour le point invariant.
(voir détails en annexe IV).

En procédant de la sorte de proche en proche, il est possible de fixer tous

les équilibres stables du diagramme U'KZO'LlCaO (figure 6.3.). La configuration

topologique ainsi calculée est identique a celle qui avait été trouvée par
construction géométrique (fig. 6.2.) ; il est vraisemblable qu'il s'agisse
bien de la seule solution potentielle représentative de la réalité.
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6.2.4. DIAGRAMME L.LK20— T

Afin d'inclure dans la figure 6.3. tous les minéraux observés dans les
skarnoides et leurs roches encaissantes, le diagramme de phase peut étre
complété par adjonction d'un ou plusieurs autres multisystémes. L'accolement
des multisystémes entre eux se fait par 1'intermédiaire des points invariants
communs (Burt, comm. pers. 1982 et 1970).

L'adjonction du grossulaire et des réactions qui le lient aux autres
minéraux peut se faire au moyen du multisystéme comprenant : phlogopite -
trémolite - diopside - anorthite - feldspath K - quartz - grossulaire.

Dans ce cas, tous les points invariants pour lesquels le grossulaire est
métastable, notés | ., Gro ], seront identiques & ceux du multisystéme
comprenant muscovite - phlogopite - trémolite - diopside - anorthite -
feldspath K- quartz pour lesquels la muscovite est métastable : [ ., Mu 1.
Dans les conditions o0 la muscovite est stable avec le grossulaire, il faut
choisir d'autres multisystémes.

On procéde de fagon identique pour ajouter la cordiérite et 1'andalousite
ou toute autre phase désirée.

6.2.4.1. Succession des transformations

Le diagramme de la figure 6.3. permet d'envisager un grand nombre des
transformations qui ont €té ou pourraient étre observées dans des skarnoides.

Le point de départ des skarnoides est représenté par la roche métamor-
phique dont les minéraux sont le plus souvent : muscovite - biotite - cordié-
rite et andalousite ou muscovite - biotite. Les domaines de stabilité de ces
minéraux en présence de quartz (excepté la biotite) se situent dans la partie
inférieure gauche du diagramme 6.3., c'est-a-dire dans des conditions de

faibles LLKZO et U'CaO'
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Le domaine de stabilité de 1'andalousite est le plus réduit et peut expliquer
pourquoi ce minéral n'a pu étre observé a proximité des skarnoides.

I1 peut étre détruit de deux maniéres différentes suivant que le potentiel
chimique de KZO ou de Ca0 augmente :

(16) andalousite + quartz + K20 + H20 = muscovite
(17) andalousite + quartz + Ca0 = anorthite

Nous n'avons jamais pu observer ces transformations & Costabonne ; elles ont,
par contre, été décrites par G. Guitard (1970) autour des granites profonds
du massif du Canigou.

Alors que 1'andalousite a disparu, la cordiérite peut étre encore stable ;
elle sera détruite a plus haut U‘K 0 et/ou “’CaO soit en muscovite - biotite
) .

(réaction (8)), soit en biotite - anorthite (19) suivant la valeur des
potentiels chimiques de KZO-CaO.

Nous avons cependant observé de la cordiérite dans des é&chantillons
(p. ex. : CB 8141) oG la muscovite avait déja été déstabilisée ; ce qui est
en contradiction avec les données de la figure 6.3.. Il est vraisemblable
que les porphyroblastes de cordiérite créent des mini-systémes chimiques a
1'intérieur desquels Ca0 et K20 s'introduisent difficilement (diffusion
restreinte). Les potentiels chimiques de KZO et Ca0 peuvent rester alors
suffisamment bas a 1'intérieur du systéme pour permettre a la cordiérite
puis & la muscovite de subsister (Burt, comm. pers.).

A ce stade de 1'évolution de p’CaO et LiK 0’ les roches qui ne contiennent
2

que de la bjotite et de la muscovite n'ont pas encore subi de transformation.
Dans la plupart de ces roches, 1la muscovite est stable avec le plagioclase ;
1'évolution du systéme doit donc suivre 1'équilibre (2) : muscovite =
anorthite (voir figure 6.4.).
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Le systéme peut évoluer jusqu'au point invariant [Tr,Di] (point 2 &
la fig. 6.4.) ol sont stables ensemble muscovite - biotite - anorthite -
K-feldspath - quartz.
Tant que ces cinq phases resteront mutuellement a 1'équilibre, LLKZO et LLCaO

seront fixés ; ce n'est que lorsqu'une des phases aura été totalement consom-
mée que leur potentiel chimique pourra continuer & évaluer.
Remarquons que la réaction (3)

muscovite + quartz = K-feldspath + anorthite

n'apparait pas dans la topologie ; elle n'est susceptible de se produire
qu'au niveau du point invariant.

Aprés la disparition d'une phase, 1'évolution du rapport dLLK 0/d}.LCaO
2

va déterminer le type de zonation qui se forme.

On observe habituellement, en premier lieu, la disparition de la muscovite
(Dimanche, 1971 ; Orville, 1969 ; Thompson, 1975, ...). Le systéme évolue
alors dans la partie de 1'espace située a droite de la courbe univariante (2)

muscovite = anorthite (voir fig. 6.3., 6.4.)

A la figure 6.4., on a tracé 1'évolution des paragénéses minérales dans les
différentes zonations décrites au chapitre 3. (voir aussi tableau 3.1.).

Avec 1'augmentation du potentiel chimique en Ca0, on observe les
séquences de transformations des minéraux : biotite - amphibole - pyroxéne
et muscovite - feldspath - grossulaire.

Suivant la valeur du potentiel chimique en K,0, trois possibilités sont

2
offertes pour les feldspaths : si le systéme évolue dans la partie du diagramme

"

située & gauche de 1'équilibre (4) : Ksp an + qtz, 1'anorthite est
instable en présence de quartz et le K-feldspath est présent.

Si le systéme évolue dans la partie du diagramme située a droite de cet équi-
libre, le K-feldspath n'apparait pas et, enfin, si le systéme évolue le long

de cet équilibre, le K-feldspath, 1'anorthite et le quartz coexistent.
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Dans les gisements ol les skarnoides ont une grande extension (Mac Tung,
Dick et al. (1982), Tirny-Auz, Smirnov (1976), Nesterenko (1958-60), comme
d Costabonne, le K-feldspath est présent au début de la zonation puis
disparait au profit du plagioclase avant 1'apparition du grenat. Le systéme
évolue d'abord dans la partie du graphe sise & gauche de 1'équilibre (4) puis
a droite. Le passage d'une région & 1'autre ne se produit pas toujours au méme
endroit de la zonation, il peut se faire dans les zones sans muscovite, a
amphibole et & pyroxéne ou bien aux fronts qui les séparent.

Des colonnes métasomatiques ou les deux feldspaths et le quartz
sont tougjours & 1'équilibre ont été décrites (Moine, 1978 et Vidale, 1969)
mais il s'agit toujours de phénoménes de diffusion & des échelles trés
restreintes (quelques diziémes de millimétres) ol les conditions d'équilibré
peuvent étre maintenues par un "infinite shist buffer" suivant Vidale et al.
( 1973). A grande échelle, ceci est sans doute plus difficilement réalisable.

Les successions des zones telles qu'elles sont indiquées a la figure
6.4. correspondent 3 une variation réguliére des potentiels chimiques de
Ca0 et KZO' Dans la réalité, et particuliérement dans le cadre de métaso-
matose de percolation, les potentiels peuvent étre constants a 1'intérieur
de chaque zone et é&voluer par "saut" d'une zone & 1'autre. L'évolution du

systéme n'est alors pas décritepar une courbe mais par une série de points.

La composition des amphiboles, pyroxénes et plagioclases étant constantes
d 1'intérieur d'une méme zone, les potentiels chimiques des éléments qui les
composent ont trés bien pu rester constants dans la zone. Ce serait alors une
évolution par bonds qui devrait &tre considérée.

Par exemple, de la cornéenne pélitique a la zone sans muscovite, les
potentiels chimiques de KZO et Ca0 peuvent "sauter" de leur valeur en (1)
a celle au (3) (fig. 6.4.) sans que des valeurs intermédiaires n'existent et
sans passer par le point (2). De méme, au passage de la zone & amphibole
avec K-feldspath a la zone & pyroxéne avec plagioclase, le systéme peut sauter
de (4) en (15), sans passer par le point (13).
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Chaque point peut par ailleurs se trouver n'importe ou dans le domaine
divariant ol 1'association observée est stable.

6.2.4.2. Remarque d propos de l'épidote

Dans la zonation primaire des skarnoides de grandes dimensions, comme
ceux auxquels il a été fait allusion dans le paragraphe précédent, 1'épidote
s'illustre par son absence;les rares fois ol elle a été vue, elle était syste-
matiquement associée a de petites poches a calcite - plagioclase.

La limite de stabilité de 1'épidote peut étre illustrée par la réaction
(30) |

(30) anorthite + Ca0 + HZO = clinozoisite

En présence de calcite, c'est elle qui fournit le calcium mais, en son
absence, le Ca0 peut provenir du fluide. Le potentiel chimique du Ca0
peut étre facilement calculé a 1'équilibre :

(30) : 0= [AGe® - RT log f

e, T s Hy0 ~ M cao
A 550°C et 2 Kb, U‘CaO = - 170,3 Kcal pour la clinozoisite.

Cet équilibre se situe a la figure 6.3. 3@ 1'intérieur de la zone a
grenat ; & droite de 1'équilibre (14)

(14) : anorthite + quartz = grossulaire

comme le plus souvent, la paragénése de cette zone est grenat - pyroxéne -
quartz, 1'épidote ne peut cristalliser. Par coritre, dans le cas ol le quartz
serait déficitaire, on aurait alors : grenat - pyroxéne - plagioclase qui,
pourvu que le Ca0 soit suffisant, pourrait devenir grenat - pyroxéne -
clinozoisite.
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La réaction (30) entre cependant en compétition avec la saturation en

calcite. En effet, si fCO est trop élevé, le Ca0 sera consommé pour former de
2
la calcite et le potentiel chimique nécessaire a la formation de la clino-

zoisite ne sera jamais atteint.

La Timite de saturation en calcite s'écrit :

(39) Ca0 + CO2 = CaCO3

avec 0 =[AGe - RT log f

fpT s co, " Hcao

2

Pour un fluide a 550°C, 2 Kb et XCO = 0.05 (suivant les tables de Ryzhenko
2

et al., 1971) LlCaO sera fixé & -171.9 Kcal. I1 faudra donc une trés faible
pression en CO2 pour permettre a 1'épidote de cristalliser.

Le sodium contenu dans le plagioclase augmente son champ de stabilité
(voir 6.2.4.3.). Par contre, 1'introduction de fer dans 1'épidote déplace
1'équilibre (30) vers la droite.

Dans le diagramme “’K O-Ll a0’ le fer contenu dans le grenat et
2

1'épidote déplace- les deux réactions (14) et (30) vers de plus faibles
v Ca0r Pour une valeur de [, (30) peut dépasser (14) et 1'épidote
remplace le plagioclase avant le grenat. La température joue un réle
important. En effet, dans le plan T, U‘CaO’ 1'équilibre (30) a une pente
positive et (14) négative (Sonnet, 1981).

Les deux courbes se croisent & environ 500°C (P = 2Kb) ; pour T < 500°C,
1'épidote cristallise avant le grenat en remplacant le plagioclase.

Des travaux théoriques (Uchida, 1979 ; Uchida et al., 1982) ont montré que
dans la zonation biotite - amphibole - pyroxéne, ces minéraux pouvaient
&tre accompagnés de plagioclase ou d'épidote suivant la températurz (cf.
fig. 6.13.).
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Dans les zones externes des skarnoides, les "poches" & calcite -
épidote - plagioclase constituent vraisemblablement des mini-systémes
od M .. est tamponné par la réaction (39) & un niveau supérieur
(fCOZ étant petit ) & ce qu'il est dans le reste de la roche.

Un phénoméne de double diffusion peut alors avoir lieu entre cette "poche" a
calcite et la roche environnante. Ca0 aura tendance a diffuser vers
1'extérieur tandis que d'autres éléments comme A1203, FeO ou S1'O2 le feront
en sens inverse. I1 semble que ce type de milieu soit plus propice a la for-
mation d'épidote. En effet, beaucoup de skarns ou 1'épidote est abondamment
représentée résultent d'un phénoméne de double diffusion entre un marbre et
une roche silico-alumineuse (Fonteille , 1962 ; Tanner, 1974 ; Thompson,
1975, ...) et non pas de la percolation & grande échelle d'un fluide comme
dans le cas qui nous occupe. |

6.2.4.3. Influence de Na20

Jusqu'a présent, on n'a pas tenu compte du sodium dans le calcul des
équilibres. Cette simplification résulte de-ce que le sodium est contenu
uniquement dans le plagioclase et n'améne pas la formation d'une phase
supplémentaire. La prise en considération du Na20 ne va pas par conséquent
entrainer des modifications dans la topologie du systéme mais provoquer
simplement le déplacement des équilibres parallélement a eux-mémes.

Dans le plan T-XCO , par exemple, les équilibres se déplacent vers les
2

basses températures et de plus faibles Xco (Kretz, 1963 ; Hewitt, 1973).
2

Le calcul de ce déplacement dans le plan U‘Cao S U’K 0 peut étre
facilement réalisé. Prenons, par exemple, la réaction 1déa]?sée :

(4) K-feldspath + Ca0 = anorthite + quartz

nous avons wu (voir 4.5.) que, dans la zone & amphibole, on trouve de 1'albite
associée au feldspath potassique et au quartz tandis que dans la zone & pyro-
xéne, se trouvent uniquement du plagioclase et du quartz.
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La réaction (4) peut étre complétée pour faire intervenir 1'albite :
K-feldspath + albite + Ca0 = plagioclase + KZO '

Cet équilibre peut étre calculé en combinant les données de Helgeson (1978)
et Orville (1972) concernant 1'activité de 1'anorthite dans le plagioclase :

2x KAl 31,05 + (1 - x) NaAlSi 08 + x Ca0 = 4 x Si0, + xK,0 + 1 (Cax Na,_.)

378 3 2 2 1=-x
A1]+X S13-x O8
L.
avec XAn = X
L'équilibre est atteint lorsque :

- X Bl -
0 =[Aa 0P, T ] g+ RTlog 8, = x oo+ X uKZO

Si la solution solide albite - anorthite était idéale, on pourrait prendre

AZl = XZ;.Orvi11e (1977) a montré que la solution solide n'était pas idéale

et a pu calculer 1'activité de 1'anorthite dans le plagioclase en fonction
de Xan (cf. fig. 6.5.) & 700°C et 2 Kb. A cette température, on obtient les
résultats suivants : pour “‘Cao fixé par la réaction (12) = 179.4 Kcal :

Xan 4 [A6° p,7] ? Hi 0
1.0 1.000 29525 -208.9
0.8  0.835 9914 -191.4
0.6  0.729 -9694 -162.2
0.4 0.5 -29314 -102.9
0.2 0.255 -48924 - 78.4
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Ces résultats ont été reportés sur la figure 6.6. Le déplacement de
1'équilibre (4) entraine avec lui les équilibres qui font intervenir des

plagioclases vers les hautes valeurs de U'K 0 I1 en résulte une dilatation
2
du diagramme et une augmentation importante des domaines de stabilité de

certaines paragénéses.

Dans cet exemple, on a considéré que Na20 restait parfaitement inerte
(c'est-d-dire que le systéme est fermé pour le sodium). Autrement dit, tous
les assemblages de minéraux d'équilibres qui font intervenir du plagioclase
sont aussi en équilibre avec 1'albite. Par exemple, la réaction (2) est

devenue :

muscovite + albite + Ca0 = plagioclase

Pour cette réaction, cela correspond a la réalité puisque la muscovite est,
dans la roche métamorphique, associée a un plagioclase trés sodique

(Ab =90 %) alors que lorsqu'elle est transformée en plagioclase, celui-ci
est plus calcique (Ab <40  %).

Pour d'autres équilibres, par contre, ceci n'est plus conforme avec la
réalité car on n'observe pas d'albite. Lors de la formation de la zone a
grenat, le sodium est entiérement lessivé de la roche (chap. 5) et aucune
albite ne se forme. Dans ce cas, Na,0 devient parfaitement mobile (le
systéme est ouvert pour le sodium) et son potentiel est fixé par le fluide.
La réaction (14) s'écrit alors :
p]agioc]asg + Ca0 + qtz = grossulaire + NaZO

: . %= 3 o 3+ x _
(14) +(Ca Nay_ AT, Sis 0g + =——=Si0, + =——— Cal =

1 + x 8 1 = % ,
g Ca3A125130]2 + —— Na20

3+ X

£ e L : _ o X ] - X N B
A 1'équilibre : 0 = [Ag r,P,T} g * g “’NaZO —-?-—-llCaO RTlog a

An



134.

D'ol & 2000 b et 973° K :

pour X, = 0.80, M . o+ -157.7 + 0.053 “Nazo
Xy = 0655 L, = -145.9 + 0.098 “Nazo
Xy = 0-40, M o= -117.5 +0.18 “Nazo
Xan = 0-20, H g0 =:;-93.TQ +0.25 “Nazo

Pour M\ ¢ fixé, 1'augmentation de la teneur en albite du plagioclase déplace
2
1'équilibre vers de plus hauts potentiels chimiques en CaO, comme dans le

cas précédent.

Le niveau auquel est fixé LLNa 0 influe aussi sur la topologie. On a
2

représenté a la figure 6.14. 1'évolution d'une partie du systéme en fonction
du potentiel chimique du sodium. La topologie reste la méme mais on observe
une dilatation (a la figure 6.14., A et B représentent deux valeurs de

L Na.,0 ol B est plus gr?nd que A).

Notons que les valeurs du potentiel chimique en NaZO doivent étre
compatibles avec le systéme tel qu'il a été choisi. En effet, une augmen-
tation suffisante de ce potentiel va entrainer une modification de la
stabilité de certains minéraux et 1'apparition de nouvelles phases sodiques.

En définitive, tant que le sodium reste inerte ou que H Na_.0 imposé
2

par le fluide reste entre des limites acceptables (pas de nouvelle phase
sodique), 1'introduction du sodium dans le plagioclase ne modifie pas la
topologie du systéme. I1 provoque uniquement une dilatation de cette topo-
logie.
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6.3« SYSTEME KZO ~ Gad - Fel - A]zO3 . 5102 = HZO

Dans les paragraphes précédents, les paragénéses ont été analysées
en considérant FeQ et Mg0 comme isomorphes et en utilisant les termes extrémes
magnésiens pour les calculs thermodynamiques. On verra ci-dessous quelles
conséquences découlent sur la topologie, de la substitution FeQ - Mg0
dans les minéraux et quelle est son influence sur la ;onation des skarnoTdes.

6.3.1. LE FER DANS LA ZONATION

Dans tous les gisements ol la biotite et le pyroxéne ont un rapport
Fe/Fe + Mg élevé ( > 0.5 ?), la biotite est directement remplacée par le pyro-
xéne sans qu'une zone a amphibole apparaisse.

Ce type de transformation a été observée a E1 Hammam (Maroc central)
(P. Sonnet, 1981), & Flamanville (France) (Chang Ho Wan,1979), & Tyrny Auz
(URSS) (Nesterenko, 1958, 59, 60) ou encore & Sassi-Neri (ile d'Elbe, Italie)
et Meldon Quarry (Cornwall, England), ...

L'exemple de Tyrny-Auz est particuliérement intéressant. L'auteur observe
une augmentation de la teneur en fer avec la profondeur dans le gisement.
Entre 2 312 m et 2 200 m, la teneur en fer du pyroxéne passe de 50 %
hédenbergite a 66 % ; la zone & amphibole semble disparaitre entre ces
deux points.

La présence d'une zone & amphibole entre biotite et pyroxéne riches en
fer ne semble pas avoir été rapportée dans Ta littérature alors que le passage
de phlogopite & diopside semble toujours se faire par 1'intermédiaire d'une zone
a trémolite.
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6.3.2. DIAGRAMME DES POTENTIELS CHIMIQUES

Ce systéme est identique au précédent (KZO - Ca0 - Mg0 - A1203 > 5102 S
HZO) excepté que 1'on a remplacé ici Mg0 par FeO. Le choix des constituants
et des phases reste . le. méme . FeQ et Mg0 étant isomorphes, la chémographie
de base est inchangée. Les minéraux magnésiens deviennent ferroféres sans
qu'il y ait de déplacement de phases dans le triangle de composition S1'02 -
AT,05 - Mg0 (cf. fig. 6.2. et 6.8.) : la phlogopite devient annite, la

trémolite, ferrotrémolite et le diopside, hédenbergite.

Ainsi, la géométrie du systéme ne change pas et la représentation topo-

~logique construite précédemment (topologie M, fig. 6.2.) constitue une

solution potentielle pour ce nouveau systéme et pourrait représenter les
nouvelles zonations.

6.3.2.1. Représentativité de la topologie M

Dans la topologie du systéme magnésien (topologie M) (fig. 6.2.), la
réaction (26) :

(26) phlogopite + quartz = diopside + K-feldspath
se situe entre la réaction (10) :

(10) phlogopite + quartz trémolite + K-feldspath

et la réaction (12) :

(12) trémolite + quartz diopside

"

Pour les minéraux ferriféres, ces réactions deviennent :

(27) annite + quartz = ferrotrémolite + K-feldspath
(28) annite + quartz = hédenbergite + K-feldspath
(29) ferrotrémolite + quartz = hédenbergite.
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Si dans la séquence & K. . croissant, (27), (28), (29), on observe la
réaction (28), (27) et (29) doivent étre considérés comme métastables.

Cela implique que tous les équilibres contenant la ferrotrémolite deviennent
métastables et que la ferrotrémolite elle-méme est métastable dans tout le
domaine considéré. Ceci est en contradiction avec les observations géolo-
giques et les données expérimentales qui démontrent que la ferrotrémolite
peut étre stable dans le domaine de pression et température choisi ici
(Ernst, 1966 ; Kiseleva, 1968 ; Hellner et al., 1966).

De plus, Kiseleva (1966) semble avoir observé la réaction (29) dans certaines
séquences de synthése.

La topologie M ne peut donc étre retenue comme la seule solution poten-
tielle réelle. Il doit exister une autre solution qui soit représentative de
la réalité du systéme ferrifére.

6.3.2.2. Topologie F

Appelons topologie F la solution particuliére réelle du systéme

Ca0 - KZO - Fe0 - A]ZO3 - 5102 - H2

minéraux : hédenbergite, annite, ferrotrémolite, anorthite, K-feldspath,

0 dans lequel on considére les sept

muscovite et quartz. Elle doit rendre compte de la réaction (28)

annite + quartz = hédenbergite + K-feldspath.

Toute solution potentielle réelle peut étre atteinte dans un multi-systéme

d n + 3 phases simplement par transposition de points invariants.

Cependant, le multi-systéme repris ici contient, non pas n + 3 phases, mais

n + 4 phases et, dans un tel multi-systéme, le nombre de solutions potentielles
est inconnu et la méthode pour les trouver 1'est également (Mohr et Stout,
1980). I1 est donc quasi impossible actuellement de trouver la solution poten-
tielle réelle par des méthodes strictement géométriques.
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Par contre, on sait que la solution potentielle réelle doit étre en
accord non seulement avec les observations géologiques mais aussi avec les
données thermodynamiques (Day, 1972).

Le calcul du potentiel chimique en Ca0 pour les équilibres (27), (28)
et (29) entraine une inversion dans la succession de ces équilibres dans le
diagramme [ KO~ U’Cao (figure 6.7.). Sur base de cette inversion, une

2

topologie (F) peut étre reconstruite (fig. 6.8.).

On peut vérifier facilement que cette topologie est consistante en
elle-méme ("internally consistent"). M et F sont donc deux topologies qui
vérifient les régles de Schreinemakers, en accord avec les observations
géologiques et les données thermodynamiques. Elles sont représentatives d'une
seule et méme chémographie (puisque Mg0 et FeO sont isomorphes au sens de
Korzhinskii (1959)).

Elles sont alors toutes deux des solutions potentielles du multi-systéme
d n + 4 phases quartz - muscovite - anorthite - feldspath potassique -

“biotite - amphibole - pyroxéne.

Dans ce cas, il doit exister un moyen qui permette de passer de 1'une a
1'autre ("real path",Mohr et Stout, 1980). Malheureusement, nous 1'avons dit,
on ne connait pas a 1'heure actuelle le nombre de solutions potentielles et
le moyen de les trouver dans un multi-systéme a plus de n + 3 phases.

Les principales réactions de la zonation s'articulant autour des points
invariants o0 la muscovite est métastable (voir fig. 6.8.), le multi-systéme
([ Mu 1] (multi-systéme @ n + 3 phases sans muscovite) est sans doute celui

qui peut le mieux illustrer le changement de topologie.
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A la figure 6.9., on a représenté sa configuration dans les deux topo-
logies M et F qui sont deux solutions potentielles du méme multi-systéme.

Un multi-systéme @ n + 3 phases ol n = 3 a 32 solutions potentielles et
chacune peut étre obtenue a partir d'une autre par transposition d'un point
invariant.

Rappelons que la transposition consiste a changer la parité * d'un
point invariant en laissant inchangée celle des autres. Chaque solution
potentielle peut étre représentée par un arrangement de nombres appelé
arrangement-K (Mohr et Stout, 1980) ol les n + 3 points invariants sont
notés en fonction de leur stabilité ou métastabilité et de leur parité,
exemple :

A la premiére ligne est indiquée la stabilité (0) ou la métastabilité (I)
de chaque point et & la seconde ligne, la parité droite (I) ou gauche (0).

L'accés a une nouvelle solution potentielle se fait simplement en changeant
la parité d'un point invariant, par exemple :

0 0 0 I o0 I K2 = FKI

* c'est-a-dire changer 1'orientation des segments univariants stables de 180°.
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Rappelons que seuls les points invariants externes (c'est-a-dire dont le
faisceau des équilibres univariants le liant aux autres points invariants
est compris dans un angle inférieur a 180°) peuvent étre.transposés.

Dans le multi-systéme [[Mu]] , la solution potentielle M (fig. 6.9.) se
représente par 1'arrangement KM :

[Qtz] (ksp] [An]  [Ph]* [Tr)* [Di]*

0 I 0 0 I 0
I I I I I I

Pour arriver a la solution potentielle F, il faut transposer successivement
cing points invariants :

[atz) [ksp] [An]  [Bil* [FeTr]*  [Hed]*

Il n'existe pas qu'une seule séquence de transposition pour arriver a ce
résultat, on peut 1'atteindre par exemple par :

ke = [An] [ksp] [otd [pi] [Ph] Kk,

On constate a la figure 6.9. que cela revient & une rotation de 180° autour
du point invariant interne [Tr ], avec changement de parité des points mobiles.

* [Bi] = [Pn],[Tr] = [FeTr], [Di] = [Hed]
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La topologie obtenue aprés rotation de 180° est la seule solution potentielle
réelle dans un systéme ol les axes (P-T ou U’Cao par exemple) sont gradués
car c'est la seule qui conserve les pentes des courbes univariantes.

Si on replace le multi-systéme ([mu]] dans les topologies M et F des
figures 6.2. et 6.8., on voit qu'il est le seul (avec le multi-systéme
[[An]]) & effectuer cette rotation ; les autres ne subissent qu'une dila-
tation.

Dans le multisystéme a n + 4 phases, le passage d'une solution potentielle
d une autre peut donc se faire en effectuant une transposition d'un point
invariant a 1'intérieur d'un des multi-systémes a n + 3 phases.
Dans un systéme ol les axes sont quantifiés, on trouve les solutions potentielles
par rotation de 180° d'un ou plusieurs multi-systémes a@ n + 3 phases.

4

. . : . n o+ . .
Dans ce dernier cas, il existe au maximum 2 solutions potentielles

pour un multi-systéme non dégénéré a n + 4 phases. En cas de dégénérescence,
le nombre sera plus petit. On voit, dans le cas présent, que les deux multi-
systémes ([(Mu]] et [[An]] (qui sont les seuls & effectuer une rotation),

sont caractérisés par 1'absence des phases ayant la méme composition dans

le triangle Si - Al - Mg(Fe) : muscovite et anorthite. Effectuer une rotation

de 1'un sans 1'autre améne a une solution impossible.

6.3.2.3. Passage en solution solide de M a F

La figure 6.9. montre les deux solutions potentielles du multi-systéme
[[Mu]] pour des termes extrémes magnésiens (M) et ferriféres (F) mais ne
donne pas de renseignement sur ce qui se passe & 1'intérieur de la solution

solide, c'est-a-dire pour des minéraux de composition 1ntérméd1a1re.

Thermodynamiquement, on peut percevoir assez facilement ce qui se produit.
Puisque les trois réactions (10) = (27), (26) = (28) et (12) = (29) sont
régies a 1'équilibre par les relations :
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= o 1 _ _ Bi Am
(27) 0 =[Aag rp.p)g * 2RT log fH20 61 a0 - SRT log acy + 3RT log act
(28) 0 =[Age° 12 4+ 1RT Tog f, . + 3RT log a2P - 3 L
r.p,T°S 9 H,0 Fe Ca0
o 3 Cp - Am -
(29) 0 4AG (P 15 + RT log fHZO + 5RT log agb - RT Log agy - 3 1 .o

L'introduction d'une quantité variable de fer dans les minéraux entraine un
déplacement progressif des équilibres, depuis leur position occupée dans la
topologie M jusqu'a celle qu'ils occupent en F.

L'importance du déplacement n'est pas identique pour chaque équilibre :

A10) > A(26) > A12)

d'ol (10) et (26) dépassent (12) et (10) dépasse (26), ce qui provoque
1'inversion de la structure de M a F.

La topologie passe par un point ol les trois équilibres sont confondus.

A ce moment, la valeur de M ca0 est 1a méme pour les trois équilibres.

Ce point marque la disparition de la zone a amphibole dans la partie du diagramme
située au-dessus de 1'équilibre (4}.

Bi Am _
(27) C1 - 5RT log g, + 3RT log ag, = 6 (.

Cp _ 8i _
(28) C2 + 3RT log acg - RT log ag, =3 W g

Cp _ Am
(29) C3 + 5RT log a‘y - RT log ap, = 3 W,

. o i Cx s -
avec Ci -[[&G rPT ]S+ RT log fHZO dans 1'équilibrei;comme les LlCaO sont
égaux, on peut écrire :
Am, 3 Cp,3 Cp B
C1 + RT Tog 2d = c2 4¢3 4 g7 Log 42500 4 T 10g L2001
(a”") (a”") (a™)
&

. B B a a _ Cp Bi _
U encore : “—mpr— Tog (aAm)Z =4 log agy * 2 log Aeq 2 log Gl
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D'autre part, on sait que :

Cp _ Cpa . _ ylpy2 o

log I Tog Xiaq = 1-244 (1 xFe )¢ & 680° (Saxena, 1971) 1
Bi Bi 4212 Bi 2

loga, = Tog Xy = —— (1 - X3 )" (Wones et Eugster, 1965)

Ne connaissant pas la fonction reliant 1'a a@ X pour 1'amphibole, on approximera
en estimant qu'il s'agit d'une solution solide idéale d'ou

Am _ Am
log e, = 5 log XFe

A 680°C, i1 vient un moment ou les trois équilibres sont confondus et que

Bi _ yAm _ Cp
Xee = XFe - XFe

_ 2
7.72 XFe 3.86 XFe

avec A = (C]-CZ-C3) 1/2RT

- 410g X__ - 3.86 - A =0 (40)

Fe

La valeur de XFe pour laquelle 1'équation est vérifiée peut étre atteinte
facilement. Malheureusement, dans le cas présent, aucune valeur ne peut étre
trouvée pourXc, compris dans 1‘intervalle 0 a 1.

Ceci est vraisemblablement di a 1'imprécision des données thermodynamiques.
La valeur de C!-CZ—C3 est trés petite (6.0 Kcal) par rapport aux valeurs
absolues des C1 mémes (C! = - 1089.0 Kcal, €2 = -547.0 Kcal et C3 = -548.0 Kcal
aux P et T considérées).

Pour que la valeur de XFe soit égale a 0.6 au point ou se confondent Tes
droites (A Tyrny Auz, la disparition de la zone & amphibole se produit a
Xeo = 0.6 (Nerterenko; 1960)), i1 faudrait que cl-c2-¢3 égalent 2.35 Kcal
environ. D'oU une erreur méme faible dans le calcul desDﬁG°r’P,T ]S peut
entrainer un déplacement de la fonction tel que plus aucune racine ne se

trouve dans 1'intervalle 0 3 1.

D'autre part, considérer que Ta solution solide trémolite - ferro-trémo-
lite est idéale conduit & une erreur supplémentaire , cette solution étant
loin de 1'idéalité (Saxena, 1973).
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La relation (40) indique qu'il existe bien une valeur de potentielle
chimique en Ca0 et une fraction molaire en Fe0 (Xée) pour lesquelles les
trois équilibres (29) (28) et (27) sont confondus. Cette valeur de | . o
représente dans le plan LLKZO - U’Cao le point d'inversion de la topologie M

a la topologie F. A ce niveau, la biotite - 1'amphibole et le pyroxéne sont
en équilibre. Si la teneur en fer est plus élevée XFe >Xge(topologie F), la
biotite est remplacée directement par du pyroxéne (zonation biotite - pyroxéne).
A 1'inverse, quand XFe<: Xée (topologie M),c'est la succession biotite - amphibole -
pyroxéne qui peut étre observée.
L1 . . ‘
Lorsque XFe = XFeet que p’CaO varie dans la partie du plan
L - d située au-dessus de 1'équilibre (4), la zone & amphibole
KZO Ca0

disparait (remplacement biotite - pyroxéne) tandis que au-dessous, la
succession biotite - amphibole - pyroxéne est toujours possible.

I1 existe donc une continuité entre les deux topologies M et F, fonction
de Ta teneur en fer des minéraux (XFe), depuis le pdle diopside jusqu'a
1'hédenbergite.

A 1'intérieur de la solution solide Fe-Mg, il y a trois arrangements
géométriques différents : les topologies M et F plus la topologie C ol tous les
points invariants sont confondus (quand XFe o Xée)' [1 est cependant évident
que cette derniére est une solution impossible car elle ne respecte pas les
régles de Schreinemakers.

Jusqu'a présent, on a toujours travaillé dans un espace a deux dimensions
L Ko~ LlCaO' Les topologies M et F telles qu'elles sont représentées sont
2

en réalité 1'image en deux dimensions d'une structure en cing dimensions au
moins : LLK20 - LlCaO - XFe -P-T,
En fixant XFe’ P, T, ..., on réalise une série de coupes puis on effectue une
projection sur le plan W a0 - L K0 1'image obtenue varie suivant les

‘ 2
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valeurs auxquelles on fixe XFe’ PetT.

Par exemple , le calcul des équilibres pour 1'annite, la ferrotrémolite

et 1'hédenbergite a P = 2 kb et T = 550°C améne & la topologie F mais si le
calcul est fait a 25°C et P = 1 bar, on obtient la topologie M.

[l est possible que, dans cet espace & 5 dimensions, il y ait une
structure pour laquelle les données thermodynamiques,géologiques soient
toujours en accord avec les exigences géométriques.

6.3.3. DIAGRAMME W , o - I.LKZO

A partir de la topologie F, il est aisé de reconstruire un diagramme
quantitatif “’Cao = p’K o comme on 1'a fait ci-dessus avec le systéme
magnésien. Cependant, daﬁs le cas de minéraux ferriféres, il est nécessaire
d'examiner le rdle de la fugacité en oxygéne. En effet, si les minéraux
magnésiens (pyroxéne et amphibole) sont stables dans de trés larges domaines
de P-T-fO2 (Kalinin, 1967 ; Oterdoom, 1978, Semet et al., 1981), il n'en va
pas de méme pour les termes extrémes ferriféres. La stabilité des amphiboles
ferriféres et de 1'hédenbergite est 1imitée & de beaucoup plus faibles
valeurs de fO2 (Kurshakova 1971 ; Gustafson, 1974 ; Ernst, 1966).

Pour une température de 550°C (& 2 Kb), on imposera par exemple f02 SO

bars, conditions pour lesquelles ferrotrémolite et hédenbergite sont stables.
Sous ces conditions, le diagramme de la figure 6.10. a pu étre construit.

Avec 1'augmentation du potentiel chimique du calcium, on va obtenir la
transformation biotite - pyroxéne sauf lorsque le potentiel chimique du
potassium sera inférieur d sa valeur en A (fig. 6.10.). La séquence annite -
ferrotrémolite - hédenbergite est alors possible.

Pourtant, & notre connaissance, cette derniére zonation n'a jamais été rapportée
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Ceci peut étre du 3d un potentiel chimique en KZO toujours trop élevé mais
aussi étre une conséquence des conditions de fOZ. Puisque la fugacité en
oxygéne a une influence sur le domaine de stabilité des minéraux ferriféres,
elle en aura une sur la succession de ces minéraux dans la zonation des

skarnoides.

6.3.4. EFFET DE f02 ET X . SUR LA ZONATION

F

Dés que la fugacité en oxygéne augmente suffisamment, la ferrotrémolite
s'oxyde pour former de la magnétite et de 1'hédenbergite.

On a vu que dans les successions biotite - amphibole - pyroxéne, le
rapport Fe/Fe + Mg de trois minéraux étaient sensiblement le méme (fig. 4.11.).
Ce phénoméne s'observe également dans d'autres gisements (Nesterenko, 1960 ;
Tanner, 1976 ; Mueller, 1961, 1973). Si la ferrotrémolite n'est pas stable
alors que 1'hédenbergite et 1'annite le sont, on aura deux zonations diffé-
rentes suivant que 1'on remplace de la phlogopite ou de 1'annite :

A Phlogopite ——>trémolite —cdiopside
8 Annite —o hédenbergite

et cela, méme si le potentiel chimique du potassium est inférieur a sa valeur
en A (fig. 6.10.).

Puisque Ta trémolite est stable et la ferro-trémolite instable dans les
conditions ‘choisies, il doit exister une composition a 1'intérieur de la
solution solide Fe-Mg qui représente la limite de stabilité de 1'amphibole
dans le plan fOZ-T.

(33) Ferrotrémolite + 0, = hédenbergite + magnétite + quartz + H,0

2
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Ernst (1966) a déterminé le domaine de stabilité de la ferrotrémolite dans
le plan f02-T d 3 000 bars et explique la rdreté de ce minéral par la faible
extension de son champ de stabilité.

L'oxydation de la ferrotrémolite va donc avoir une influence sur la
succession des transformations biotite - amphibole - pyroxéne dans les
skarnoides. Cette influence sera d'autant plus forte que les minéraux seront
riches en FeQ. Les domaines de stabilité de la biotite (Eugster et al., 1962 ;
Wones et al., 1965) et du pyroxéne (Kurshakova, 1971 ; Gustafson, 1974) sont
aussi dépendants de la fugacité en oxygéne mais 1'annite et 1'hédenbergite
sont stables sous des conditions plus.oxydantes.

La figure 6.11. représente le plan de la réaction (33) dans 1'espace
XFe’ T, fOZ. Le domaine de stabilité de la ferrotrémolite y est limité aux
basses températures et faibles f02 (voir détails des calculs en annexe V).
Plus 1'amphibole est magnésienne, plus son domaine de stabilité est grand

dans le plan T-fO2 8

Ceci implique qu'd température et f02 fixés, certaines amphiboles seront
stables (les plus magnésiennes) tandis que d'autres plus ferriféres seront
instables. Par exemple, a 500°C et fO2 = 10-22, toutes les amphiboles qui

auront un X-_ > 0.5 seront métastables tandis que celles dont XFe<: 0.5

Fe
seront stables.

La zonation que 1'on observera par transformation d'une biotite sera

dépendante de X de la température et de f02. Dans 1'exemple ci-dessus,

Fe’
une biotite ayant un XFe inférjeur & 0.5 pourra étre transformée en amphi-

bole puis en pyroxéne tandis qu'une biotite a XFei> 0.5 ne pourra pas étre

transformée en amphibole mais en pyroxéne (méme si U’K g est trés bas (< A)),
: 2
cela pour autant que le XFe reste le méme d'un minéral & 1'autre.
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L'évolution du champ de stabilité de 1'amphibole en fonction de la fuga-
cité en oxygéne et son influence sur la zonation sont jllustrées a la
figure 6.12. Les diagrammes isobariques isothermiques (& gauche sur la
figure) sont construits a partir du triangle de composition, Fe0-Mg0-Ca0
(suivant Brady, 1977). On estime que le rapport Fe0/Mg0 reste constant
pendant les transformations et que seul CaO est libre de varier. Les transfor-
mations successives sont dues uniquement & 1'augmentation de “’CaO par
diffusion ou percolation dans une roche de composition fixe. Pour chaque cas,
(a @ e de Ta figure 6.12.), la fugacité en oxygéne est fixée.
En e, fOz est trés faible (suffisamment pour que la ferrotrémolite soit stable)
et augmente jusqu'en a.

Pour chaque valeur de ﬁ02 (P et T restent .constants), l.'extension du ... ..
domaine de stabilité de 1'amphibole est déterminée et, suivant la composition
de la roche transformée, deux zonations sont possibles :

A : biotite - amphibole - pyroxéne
B : biotite - pyroxéne

Les domaines de stabilité de 1'annite et de 1'hédenbergite &tant beaucoup
plus étendus que celui de la ferrotrémolite, la zonation B peut s'observer
méme sous de hautes fO2 (Wones et al., 1965 ; Gustafson, 1974). Malgré tout,
il est vraisemblables que lorsque la fugacité en oxygéne devient trés élevée,
1'annite et 1'hédenbergite vont aussi étre instables.

6.4. CONCLUSION

L'ensemble des transformations que 1'on peut observer dans les skarnoides
s'inscrivent dans le systéme CaO-KZO-MgO-Al203—5102-H20.
Ca0 et KZO y sont des éléments parfaitement mobiles (systéme ouvert pour le
calcium et le potassium) tandis que Mg0 - A1203 - 5102 sont considérés comme

inertes déterminants (le systéme est fermé pour eux).
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Les principales transformations observées (les remplacements successifs :
muscovite - feldspath - grenat et biotite - amphibole - pyroxéne) peuvent
s'expliquer uniquement par 1'augmentation continue du potentiel chimique du
calcium. Une faible augmentation de U’Cao entraine par ailleurs la déstabi-
lisation de la plupart des minéraux métamorphiques observés dans les cornéennes
pélitiques : chlorite - andalousite - cordiérite expliquant: par--1a-leur-
absence a proximité des skarnofides.

Les relations des feldspahts entre eux sont dirigées essentiellement
par le rapport d LLCaO/d U.KZO et 1'équilibre Ksp = qtz + An.

Les variations de ce rapport avec 1'augmentation de u’CaO impliquent une série
de variantes dans la zonation qui tiennent toutes dans la nature des feld-
spaths présents dans chaque zone. Ces fe]dspéths, quelle que soit Teur compo-
sition, finissent toujours par étre transformés en grenat. Dans les skarnoides,
c'est essentiellement le feldspath qui donne le grenat et non le pyroxéne
comme c'est le cas dans les skarns. Former du grossulaire & partir d'anorthite
semble nécessiter un plus faible LlCaO que pour former de 1'andradite aux
dépens du pyroxéne (pour certaines valeurs de fOZ).

Presque toutes les réactions importantes décrites dans la zonation étant
consommatrices de quartz, la minérologie des zones peut changer en fonction
de la composition de la roche ; c'est-3a-dire principalement suivant la
variation du rapport entre le quartz et les autres minéraux.

La zonation peut varier, et parfois sensiblement, en fonction de la quantité
de quartz disponible.

L'introduction de fer dans le systéme (solution solide Fe-Mg) déplace
les équilibres vers de plus hautes valeurs de LlCaO' [1 existe une valeur
critique de XFe (Xée), fonction de P, T et fOZ, correspondant & une inversion

dans la séquence des réactions dans le diagramme [ - .
Ca0 K50

Cette inversion entraine la disparition de la zone & amphibole d'une partie
du domaine U’K 0 - “‘CaO‘ La succession bijotite - pyroxéne s'observe alors en
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/
fonction de “‘Cao sauf pour de faible “‘K 0 ou 1'amphibole peut encore appa-

raitre. 2

La fugacité en oxygéne exerce une grande influence sur la zonation.
Le domaine de stabilité des amphiboles est trés dépendant de leur teneur
en fer et de f02.

Dans ces conditions, pour XFe<: Xée , on observera la zonation :
biotite - amphibole - pyroxéne sauf lorsque f02 est particuliérement élevé.
Au contraire, lorsque XFe;; Xée , la transformation Fe-pyroxéne se produit
sans que la Fe-amphibole n'apparaisse. La succession Fe biotite - Fe amphi-
bole - Fe pyroxéne ne pourra avoir lieu que dans des conditions de faibles

L K20 et f02.
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CHAPITRE 7

PHLOGOPITITES ET CHLORITITES

[1 existe en différents endroits du gisement de Costabonne de petits'
affleurements de quelques métres carrés de roches constituées presque uni-
quement d'un phyllosilicate : phlogopite ou chlorite. Elles sont souvent
transformées sous 1'action des fluides issus du granite et on peut y voir
de 1'amphibole, du pyroxéne et du grenat. Parfois, il existe une faible
minéralisation en scheelite.

On a préféré traiter de ces skarnoides dans un chapitre séparé car ils
sont différents des autres a la fois par 1'origine de Teur substrat et par
certains aspects de leurs transformations métasomatiques.

Les résultats présentés ci-aprés ont été obtenus a partir de données
fragmentaires tant du point de vue de 1'échantillonnage que de celui des
analyses chimiques.
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7.1. DESCRIPTION

7.1.1. PHLOGOPITITES (CB 7917 - CB 7910/2 - CB 8052)

Au niveau du chemin de fer (2 180 m,x : 601065 /'y : 12695), on trouve
un affleurement de quelques métres carrés de phlogopitites.Ces phlogopitites
forment des niveaux discontinus coincés entre les dolomies ou calcaires et les
cornéennes. 'La roche est de couleur claire, trés douce au toucher et se désa-
grége facilement dans la main.

Le mica magnésien (A21 - A22 - A23) est pratiquement le seul minéral
constitutif de la roche. Quelques minéraux accessoires sont 1'apatite, le
sphéne et le zircon et plus rarement le quartz et la chlorite. La comparaison
entre 1'analyse totale de la roche et celle d'un des micas qu'elle contient
trahit bien 1'importance de la phlogopite par rapport aux autres minéraux :

CB 7917 CB 7910/2 phlogopite A22

5102 42,55 39,30 40,00
A1203 15,99 15,15 15,26
Fel 6,47 6,22 7,06
MnO 0,51 0,05 0,39
Mg0 20,07 19,46 20,34
Ca0 0,44 1,18 0,00
Na,0 0,22 0,62 0,00
KZO 9,47 9,42 10,83
T1'O2 0,83 1,60 1,21
P205 0,22 0,11 n.d.

P.F. 1,94 4,11 4,17

TOTAL 99,43 97,22 99,93
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En lame mince, les paillettes de mica s'orientent suivant deux direc-
tions presque perpendiculaires formant des crénulations. Le sphéne s'aligne
également dans les deux schistosités.

A 1'affleurement du "chemin de fer", un skarnoide s'est développé sur
la phlogopitite (CB 7911 a 16) (fig. 7.1.). La zone transformée s'étend sur
une surface d'environ 1,5 m sur 2 m. Elle se distingue de la phlogopitite
par son aspect brun foncé et sa plus grande dureté.

A quelques centimétres de la masse sombre, on observe 1'apparition
d'amphibole dans la phlogopite. Elle est généralement bien cristallisée
montrant des sections losangiques dont la taille peut atteindre plusieurs
millimétres. Ses caractéres optiques (incolore, pas de pléochroisme, angle
d'extinction faible (15-20°), ...) font penser qu'il s'agit de trémolite -
hornblende.

Vers 1'intérieur du skarnoide, 1'amphibole prend de plus en plus d'ampleur
et la phlogopite disparait totalement, faisant place a une -zone od 1'amphi-
bole est le seul minéral. L'apatite et le sphéne se retrouvent inclus dans
celle-ci.

Dans 1'échantillon CB 7915, 1'amphibole est associée a du plagioclase
en gros grains (x x 100fLm) formant une mosaique en fond de lame mince , sa
composition déterminée optiquement se situerait au niveau oligoclase -
andésine. Ici, 1'amphibole ne forme pas de cristaux automorphes mais se présente
en fibres assez longues (jusqu'au millimétre) dispersées dans le plagioclase.

Dans 1'ensemble du skarnoide, la zone a amphibole a de quelques milli-

. métres a quelques centimétres d'épaisseur, ensuite, 1'amphibole est remplacée
par du pyroxéne. Les textures de remplacement sont bien visibles (CB 7914).

Ces pyroxénes sont de grande taille (de plusieurs millimétres & un centimétre) ;
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ce sont des clinopyroxénes de la série diopside - hédenbergite proches du

pole diopside (A27 - A28 - A29 Fe / Fe + Mg = 0,10 - 0,20).

Dans certains échantillons (CB 7913), ils forment 1'essentiel de la roche

(1e sphéne et 1'apatite y sont inclus) avec parfois un peu de calcite ou

de quartz interstitiel. Dans d'autres (CB 7912), ils sont accompagnés de
grenat. Celui-ci est toujours anisotrope et zoné. I1 croit en remplagant le
pyroxéne. La proportion de grenat peut devenir beaucoup plus grande que celle
de pyroxéne (CB 7911). La scheelite est parfois présente (CB 7911W - CB 7915).
Celle-ci contient des restes de pyroxéne (B29 - B36) mais elle est elle-méme
inclue dans le grenat (B37-B38-B39).

Dans certaines grenatites (CB 7915), on peut observer des facies d'alté-
ration : chlorite - calcite - quartz - idocrase. Il existe aussi des .
feldspathisations : le grenat est corrodé et remplacé par un plagioclase
(oligoclase - andésine). Ce type d'altération se trouve décrit avec 1'asso-
ciation plagioclase -amphibole (voir plus haut).

Dans la phlogopitite, les phénoménes tardifs se marquent par de fines
veinules de feldspath et par de petites lentilles (x x 100 microns) de
fluorite. '

7.1.2. CHLORITITE (CB 8037 - CB 8038)

L'affleurement est situé a la cote 2 375 m, x : 700800 / y : 12795.
I1 montre un réseau de veines mises en relief par 1'érosion dans une roche
phylliteuse verte (fig. 7.3.). Ce phénoméne s'observe sur plus ou moins
dix métres carrés. lLes veines ont une puissance de cinq a dix centimétres.
La roche encaissante a une schistosité marquée et se débite assez facilement
en fines paillettes.

En Tame mince, on peut voir que la roche phylliteuse contient beaucoup
de chlorite (voir analyse CB 8038, tableau 7.1.). Elle est accompagnée
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d'épidote en petits grains mal cristallisés ( <10 microns). Les minéraux
accessoires sont le sphéne, 1'apatite et le zircon.

Toutes les paillettes de chlorite sont alignées parallélement les unes
aux autres suivant la schistosité de la roche.

A proximité des veines, on trouve de 1'amphibole dans la chlorite. Elle
appartient & la série des hornblendes - actinolites (un pléochroisme visible
vert foncé-vert clair dénote d'une certaine teneur en fer).

Ces amphiboles sont en bordure des veines allongées suivant la schistosité
mais on en trouve aussi sans orientation préférentielle dispersées dans la
chloritite. Certaines d'entre elles peuvent atteindre.trois. centimétres.de_. . .
long. Le coeur des veines.est constitué.de.pyroxénes-.(salite),.ceux=ci ...cuzu.
présentent une tendance a 1'allongement parallélement aux chlorites.

Recoupant les pyroxénes a 1'intérieur des veines, on trouve des veinules
d'épidote. Celle-ci est généralement bien cristallisée , elle se développe
sur ‘les amphiboles et les pyroxénes 'mais- aussi’envbordure-de-veine:dans la -
chloritite. Elle se ditingue de 1'épidote associée a la chlorite.car elle
est bien cristallisée (cristaux automorphes) et de plus grande dimension
(x x 100 |k m).

7.2. PETROLOGIES DES SUBSTRATS
7.2.1. ORIGINE DES PHLOGOPITITES

Produire des masses importantes de phlogopite par métamorphisme isochimi-
que semble peu probable. En effet, au cours du métamorphisme, la production
de phlogopite par transformation d'argile provoque toujours 1'apparition
de phases supplémentaires comme, par exemple, la chlorite (G. Dunoyer de
Segonzac, 1969).
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[1 faudrait imaginer un sédiment ayant la composition exacte de la phlogo-
pite. Un tel sédiment est pratiquement inexistant. D'autre part, de telles
roches n'ont, semble-t-il, jamais été signalées dans la série métamorphique
de Canaveilles. |

La phlogopite peut par contre étre facilement formée par métasomatose
grace, par exemple, a un apport de potassium et de magnésium sur un substrat
feldspathique ou phylliteux.

Si la phlogopite se forme dans la cornéenne pélitique composée au départ
de quartz-plagioclase (albite)-muscovite et biotite, on doit invoquer au
moins les deux réactions suivantes :

(42) albite + Mg0 + K,0 + H)0 = phlogopite + Na 0

(43) muscovite + quartz + Mg0 + K20 + H,0 = phlogopite

En comparant les analyses des cornéennes pélitiques et de la phlogopitite,

on constate qu'il faudrait un apport de magnésium et de potassium avec un départ
de sodium et de silice plus un peu. de fer. (enrichissement en. Mg .des. biotites: .
pré-existantes). Les phlogopitites pourraient également se former par transfor-
mation de chloritoschistes. G. Guitard (1970) signale dans la série de Cana-
veilles, au contact des carbonates, de petits niveaux lenticulaires de roche
composée presque uniquement de chlorite. Les minéraux accessoires étant quartz -

épidote - sphéne - apatite - zircon et parfois grenat.

La transformation d'une chloritite (par exemple, analyse G.G. 40) en
phlogopitite (CB 7917) ne nécessite que 1'appart de potassium et de magnésium.
Une certaine quantité de fer peut aussi étre emportée. Cet échange peut se
faire par la réaction (41) ‘

(41) chlorite + quartz + K20 + Mg0 = phlogopite + H,0 (+ FeO)

2
Comme dans le cas précédent, la présence de dolomie peut favoriser 1'apport
de magnésium.
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Les phlogopitites ayant une texture interne trés homogéne, c'est-a-dire
que 1'on n'y observe pas de litage résiduel, hormis les deux schistosités,
nous pensons que la seconde hypothése est la plus probable. En effet, la
transformation d'une cornéenne aurait vraisemblablement laissé des traces
du fait de 1'alternance des 1lits quartzo-feldspathiques et.phylliteux
qui caractérise ces roches. Les chloritites, par contre, dérivant de sédiments
trés riches en chlorite, kaolinite et montmorillonite (G. Guitard, 1970)
sont de composition beaucoup plus homogéne. De plus, le développement des phlo-
gopitites aux dépens des chloritites peut expliquer leur caractére trés
local et leur rareté dans le gisement alors que les phénoménes métasoma-
tiques impliquent un volume énorme de roche.

On a vu que des skarnoides se développaient dans la phlogopite, ce qui
implique qu'elle se forme avant 1'amphibole, le pyroxéne et le grenat. Mais
s'agit-il1 d'un phénoméne bien - antérieur a la formation du skarnoide ou bien
la phlogopitite se développe-t-elle de fagon synchrone avec le skarnoide
comme premiére zone de la colonne métasomatique ?

D'aprés les résultats des analyses isotopiques de 1'oxygéne, il semble
plutét qu'elle fasse partie d'un événement métasomatique précoce par rapport
d la formation des skarnoides. En effet, 1'écart isotopique du fluide en
&quilibre avec la phlogopitite (CB 7910) est 5180 = + 11,1 (& 400°C)
(voir partie 9.4.) ce qui indique une composante métamorphique alors que
le fluideen équilibre avec les skarnoides a1ﬂ16]80 moyen de + 6,5 : carac-
téristique d'un fluide magmatique. L'écart entre les deux semble bien indiquer
une différence dans le type de fluide a 1'équilibre. La phlogopitite appar-
tiendrait donc d un stade pré-skarn, tandis que les amphiboles, pyroxénes
et grenats seraient contemporains des autres skarnofdes.
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7.2.2. ORIGINE DES CHLORITITES

I1 est évidemment trés tentant de rapporter la chloritite décrite ci-
dessus aux chloritoschistes signalés par G. Guitard (1970), leur minérologie
et leur composition chimique étant trés .semblables (voir analyse CB 8038 et ..
GG 40).

Cependant, 1'analyse isotopique de 1'oxygéne de la chloritite de Costa-
bonne s'accorde mal avec une origine métamorphique. L'eau en équilibre avec
la chlorite de 1'échantillon CB 8038 a 618 0 =+5.3 (voir 9.4.). Ces
valeurs sont trop faibles pourune roche phylliteuse métamorphique, 1e33150
de 1'eau en équilibre avec ce type de roche est généralement compris entre
+ 15 et + 35 (H.P. Taylor, 1979).

L'écart isotopique de + 5,3 correspond plus & un fluide déja contaminé
par une certaine quantité d'eau météorique, indiquant par 13 que la chlorite
aurait cristallisé au cours d'une phase d'altération.

Vu la quantité de chlorite, on peut concevoir que la roche altérée était
une phlogopitite. L'altération de la phlogopite en chlorite peut s'accompagner
de la formation d'épidote (Kerrick,1970) suivant la réaction (44) :

(44) phlogopite + Ca0 + H,0 = chlorite + épidote + Mg0 + K,0 + quartz

Ceci se fait avec un départ de potassium et plus faiblement de magnésium et

un apport de calcium. En comparant les analyses CB 8038 et CB 7917, il n'est
pas facile d'apprécier 1'importance du départ de magnésium car les rapports

Fe / Fe + Mg sont trés différents d'un échantillon a 1'autre. Au contraire, on
note une 1égére augmentation de la teneur globale Fe + Mg dans la chlorite

(en admettant que 1'aluminium reste constant). I1 est aussi possible qu'il

y ait eu un départ important de magnésium contre-balancé par un apport de

fer. Par rapport au titane, S1'02 et A]ZO3 restent constants.
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L'altération de la phlogopite en chlorite peut aussi étre .accomplie sans ‘
formation d'épidote avec simplement un départ de KZO et Mg0 et 5102 - ;
Al1,05 - Ti0, constants (B. Moine et al., 1982 ; G. Guitard, 1973). '

7.2.3. NOTE A PROPOS D'UNE MUSCOVITITE

A 1'extrémité de la branche est de la galerie du niveau 2 033 (voir
carte 5 1/200), on trouve un affleurement de roche en tous points semblable
aux phlogopitites par 1'aspect extérieur et la texture interne.

La seule différence est que le minéral constituant le principal de la roche
n'est pas de la phlogopite mais de la muscovite (70 %). Elle se présente en
grandes lamelles (x x 0,1 mm) orientées suivant deux schistosités (crénu-
lations) ; les autres minéraux sont un peu de quartz, du.plagioclase, du. -
sphéne, de 1'apatite et du zircon. La chlorite apparait aussi ¢a et 13

dans la masse de la muscovite (voir analyse CB 8052).

L‘origine;deﬁcegtypezdeinocheﬁniesxepaszsiaiﬁe;ﬁ&afk%@@&du:flujﬁeienaﬂﬁﬁfﬁwruzz
équilibre avec la roche vaut + 4.4 (a 400°C). Ce type de 518y indique, comme
pour les chlorites, que le fluide devait étre contaminé par une quantité
appréciable d'eau météorique. La muscovite pourrait.étre un produit.d'alté- . .
ration. La texture de cette roche étant totalement différente de celle des
muscovitites qui altérent les zones externes des skarnoides, nous pensons
qu'elle n'a pas le méme substrat. Elle pourrait provenir de 1'altération d'une
roche riche en phyllite : phlogopite ou chlorite.

G. Guitard (1973) rapporte la formation de gisements de talc et chlorite
avec transformation de muscovite en chlorite ; on pourrait imaginer le phéno-
méne inverse ol une chloritite (ou phlogopitite) se verrait transformée en
muscovitite : '

(45) chlorite + KZO = muscovite + quartz + Mg0 + H20

- Si la réaction a lieu a Al constant, i1 y a départ de 5102 et Mg0 (et FeO)
et apport de KZO'
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A partir d'une phlogopite, la formation de muscovite, toujours a Al
constant, implique aussi un départ de 5102, Mg0, FeQO mais aussi de K20 :

'

(43) 3 KMg3A1Si 0., (0OH) = KA1,Si,0,, (OH)

3990 5 351307 + 9Mg0 + 6S1'O2 + K

0 + 2H,0

2 2 2

7.3. METASOMATOSE DANS LES PHLOGOPITITES

Nous avons vu ci-dessus que le développement du skarnoide se faisait
vraisemblablement: aprés la formation de la phlogopitite et non de fagon
synchrone. Trois zones distinctes sont visibles : une petite zone a amphi-
bole, une zone @ pyroxéne et une a grenat.

I1 est difficile d'effectuer des calculs de transfert de matiére exacts
pour ces transformations car les cing analyses en roche totale dont nous
disposons donnent des compositions trés variables (cf. tableau 7.1.). De plus,

il n'a pas été:possible.de.prélever-des..échantillons:représentatifs dtune = oz

seule zone : tous sont hétérogénes. On ne peut déterminer a priori s'il
existe un élément qui reste constant a travers la zonation ; méme te rapport
Ti/P varie sensiblement (de 3,77 & 4,8).

Certains éléments ont cependant un comportement clair. Le potassium est
emporté dés la formation de 1'amphibole (il n‘y a pas formation de K-feldspath).
Le calcium augmente constamment jusque dans la grenatite, le manganése augmente
a partir de la zone 3 pyroxéne, le sodium reste toujours trés faible (moins
de 0,3 %). Les autres él1éments ont un comportement plus difficile & cerner.

Si on fait 1'hypothése que le titane et le phosphore sont inertes et que 1'on
compare les échantillons CB 7917-10-12 (voir fig. 5.2.), Fe0 et Mg0 pourraient
étre constants. Dans ces conditions, la formation de 1'ampﬁibole peut se

faire aussi a A1203 constant pour autant que sa teneur en hornblende soit
suffisante :

5KMg3A1Si3O]O(0H)2 + 6Ca0 + 9 -"3x + Si0

+ 5/2K20 + 2H20
La quantité de silicium a amener dépend de celle de 1'aluminium contenu dans

1*amphibole.

» = 3CaMg. (S'i,/-\TX)SO22 (OH)Z
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Le passage a la zone & pyroxéne peut se faire aussi a Mg0 constant, il
faudra apporter du calcium et de la silice.. Par contre,.1'aluminium.doit..
obligatoirement é€tre emporté car le pyroxéne est trés peu fassaitique. Ceci
est inhabituel car la cristallisation du grenat demande de réapporter de

1'aluminium, Ce grenat croit sur-le pyroxéne qu'il remplaces-entrainant le -

départ du magnésium. On constate aussi une augmentation trés importante de

la teneur en Fe3+

, lequel est incorporé au grenat grossulaire - andradite.

Le Felt semble augmenter aussi dans les pyroxénites et grenatites par
rapport a CB 7910. I1 est sans doute incorporé dans le pyroxéne car on
observe & la microsonde une certaine variation dans leur composition (cf.
A27 - A28 - A29). La périphérie des cristaux étant plus ferrofére et manga-
nésifére que le coeur. Ceci n'est bien sidr vrai..que dans. la mesure ou
1'hypothése de départ est vérifiée.

L'altération des zones & amphibole et grenat en plagioclase nécessite
un apport de sodium. Dans la zone & amphibole, la transformation peut avoir

lieu & aluminiumrconstant:dans “l'armesure «od: I"-amphibole~estadumineusersnsem s o po

)8022(OH)

Si

(46) Ca,(Mg,Fe). (Si_. Al + 0,25Na,0 = 4Si0, + 1,5Ca0 +

2 5 6,5

HZO + (CaO,SNaO,S)A]

1,5 2

0g + 5(Mg,Fe)0

2 2

1,57°2,5

Associée a ce plagioclase, on trouve de nombreuses petites amphiboles en
aiguilles au pléochroisme vert trés net. Il est possible qu'une partie des
éléments libérés puissent entrer dans la composition d'une amphibole secon-
daire et plus ferrifére :

(47) Caz(Mg,Fe)5(816’5A1]’5)8027(0H) + 0,25Na,0 + 4Si0, + 0,5Ca0 =

(CaO,SNaO,S)A]

2 2

1,5512,508 + CaZ(Mg,Fe)SS18022(OH)

2
2 -

Le grenat peut lui aussi étre facilement feldspathisé ; il y a, dans ce cas,

départ de Fe203, Ca0 et S102.
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7.4. CONCLUSIONS

De ces quelques observations et des analyses isotopiques (cf. 9.4.), il
ressort que les trois roches constituées entiérement de phyllite: phlogo-
pitite, chloritite et muscovitite,observées: a-Costabonne,sont--toutes
d'origine hydrothermale mais pas de la méme génération.

La phlogopitite est d rattacher a une phase précoce de métasomatose qui
se serait déroulée avant la formation des skarns proprement dite. Elles sont
d'ailleurs les seules traces apparemment laissées par cet épisode métasomatique.
Rien de tel n'a été vu dans les skarnoides ni dans les skarns (B. Guy, 1979 ;
Guitard et al., 1958).
Les phlogopitites pourraient s'étre formées aux dépens .de chloritites méta-. ...
morphiques (chloritoschistes) par apport-de magnésium et potassium. Les
chloritites et muscovitites paraissent s'étre formées a un stade plus tardif
par exemple en altération des phlogopites. Malheureusement, il existe peu
de critéres permettant d'en avoir la certitude.

Les transformations subies par la phlogopitite au moment de la phase
majeure de métasomatisme (c'est-d-dire formation des skarns et skarnoides)
différent de celles qui affectent les cornéennes pélitiques sur plusieurs
points. La formation d'amphibole par remplacement du mica ne s'accompagne que
peu ou pas du tout de la formation de feldspath , 1'aluminium restant dans la
composition de 1'amphibole ou étant emporté.

Deuxiémement, la formation de grenat se fait ici par remplacement du pyroxéne
alors que dans les skarnoides, il reste inchangé dans la zone & grenat qui
croit par réaction avec le feldspath.

Enfin, on note le comportement inhabituel de 1'aluminium dans les transferts
de matiére : emporté lors de la formation du pyroxéne, il est ensuite réapporté
pour former le composant grossulaire du grenat.
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CHAPITRE 3

N

ROCHES A MAGNETITE - APATITE - BIOTITE

8.0. INTRODUCTION

Dans la partie inférieure du gisement entre 1-925 et 1. 975 m-affleurent ..
des roches contenant de la magnétite, de 1'apatite et de-la biotite:en abon-
dance. Elles forment une masse allongée (75 m x 5 m) orientée est-ouest,
encaissée dans les cornéennes pélitiques et skarnoides (zones externes) mais
dont 1'extrémité est est en contact avec le granite (voir carte). Dans sa

- partie inférieurey-elle=sembhle-en~contact avee des~grenatitessde skarns etzs e o

skarnoides. A cet endroit, on trouve une masse de roche & biotite - apatite
dont la magnétite est absente. Cette derniére roche a elle-méme été reprise
dans la formation d'un skarnoide.

Connues depuis longtemps (G. Guitard, 1951), ces roches ont été considérées
comme le résultat de transformations métasomatiques d'un dyke de granite dans
les cornéennes pélitiques (G. Guitard et al, 1958).

On verra que ces roches a magnétite - apatite et biotite sont plus vraisem-
blablement d'origine magmatique et qu'elles ont été par la suite affectées par
des transformations métasomatiques.
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8.1. DESCRIPTION DES ROCHES

8.1.1. ROCHES A MAGNETITE - APATITE

Elles forment une lentille longue de.prés de 75 m et large au maximum de.
5, plus ou moins concordante avec la lithologie, entre les cotes 1 925 et
1 975. Sa texture est grenue avec un diamétre de grains allant de 2 & 5 mm
(photo 7.).

La magnétite est accompagnée d'apatite, d'ilménite, de biotite, de
feldspath (K-feldspath et albite), de quartz ainsi que d'un peu.de.zircon
et de sphéne.

L'apatite forme de petits grains généralement arrondis et, plus rarement,
plus ou moins :automorphes. Ses relations avec la magnétite ne sont pas trés
claires : tantdét (voir photo 8), elle 1'inclut et tantdt, elle est elle-méme

H RN 7

"englobée par la-magnétite:=Onles tfrouve dans-tes“feldspaths®et-1&+quartz.

Elles semblent toutes deux précoces par rapport aux autres minéraux. La
biotite moule 1'apatite et la magnétite (fig. 8.1.) et cristallise dans les
interstices entre eux. Elle est trés fréquemment altérée en chtorite (analyses
L3-L4-L5-L6) plus sphéne et K-feldspath. La chlorite posséde une biréfringence
assez élevée (2e ordre) signalant qu'elle est assez oxydée. L'ilménite est
toujours inclue dans la magnétite (voir 8.2.).

Les proportions de ces minéraux sont trés variables : les quantités de
feldspath et quartz et de magnétite - apatite - biotite sont inversément
proportionnelles (voir table 8.1.). Les feldspaths et le quartz sont particu-
1iérement abondants dans la partie supérieure de la lentille (CB 8190) et
diminuent vers le bas od la plupart des échantillons contiennent uniquement
magnétite - apatite - biotite (CB 8082).
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[1 se produit parfois une sorte de litage dans la répartition de la
" magnétite par rapport aux feldspaths - quartz (photo 9).

Dans d'autres échantillons (CB 8080, 8083, ...), il existe des amas de
magnétite - apatite et feldspath (plagioclase) ol le quartz semble totalement
absent. Les cristaux de plagioclase sont assez grands (jusqu'a 5 mm) avec
des formes en tablettes. Parfois, un zonage est visible.

Les contacts entre la lentille et les roches encaissantes sont trés nets.
On observe trés fréquemment une dissémination sur environ 5 m de profondeur
de petits globules (diamétre : 1 mm) de magnétite ; ceux-ci croissent préfé-
rentiellement sur les lits riches en biotite (éch. 80110, photo 10).
Les minéraux principaux de 1'encaissant sont biotite, feldspath et quartz.
Au contact d'un grain de magnétite, la biotite devient incolore (phlogopite).

Les feldspaths et le quartz paraissent localement avoir recristallisé :
les grains peuvent atteindre 1,5 mm de diamétre alors qu'en général, dans ce
type de roche, ils ne dépassent pas 0,2 mm.

La magnétite est accompagnée d'intercroissances d'ilménite mais celle-ci
s'observe frégquemment en cristaux a tendance automorphe en dehors des globules
de magnétite. La quantité et la morphologie de 1'apatite ne différent pas de
ce que 1'on observe dans les cornéennes pélitiques ou dans les skarnoides.

Postérieurement, i1 y.a eu prehnitisation des feldspaths et chloritisation

de Ta biotite , celle-ci est particuliérement intense autour des grains de
magnétite. L'épidote est aussi trés abondante en altération de biotite et
plagioclase ou en veinules (ces veinules peuvent recouper la magnétite).

Dans certains échantillons (p.ex. : CB 80111), des zébrures apparaissent
perpendiculairement au plan stratigraphique (photo 11). Elles consistent en
une alternance de zones riches et de zones pauvres en chlorite et biotite
(1a magnétite est disséminée indépendamment d'elles), formant ce que 1'on
appelle .(B. Guy, 1981) des "structures dissipatives".
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Dans la roche a magnétite - apatite, les phénoménes d'altération peuvent
étre également intenses. La magnétite est sulfurisée (formation de pyrite)
ou chloritisée (CB 8224). Dans les deux cas, on observe le réseau relique de
1'i1ménite (photos 12-14), elle-méme altérée en pseudorutile (Fe2T1'3O9 -
HZO ??). La magnétite est parfois parcaurue par des veinules de chlorite
et/ou d'épidote. La chlorite se développe particuliérement au contact des
grains de magnétite. Elle peut étre accompagnée d'un mica qui pourrait étre

de 1'hydromuscovite.

Les resilicifications sont trés intenses. Le quartz accompagné d'apatite
en grands cristaux automorphes corrode tous les autres minéraux : feldspath,
apatite, magnétite, ... et les moule. Tous ces phénoménes d'altération peuvent
se superposer dans un seul échantillon.

8.1.2. ROCHES A BIOTITE - APATITE (8090, 81109, 8260)

E1les forment une masse de quelques métres cubes au niveau 1 925 m
entre la magnétite et le granite. Sa plus grande partie a été transformée lors
de la formation des skarns. Des échantillons indemnes se trouvent encore contre
la magnétite ou en enclave dans le skarnofide.

La biotite occupe la plus grande part du volume de la roche. Les cristaux
peuvent atteindre plusieurs millimétres de long , ils sont disposés en gerbes
sans orientation préférentielle entourant 1'apatite. Celle-ci se présente en
petits grains arrondis semblables a ceux qui accompagnent la magnétite.

Le plagioclase (andésitique) remplit les interstices entre les micas.
La quantité de plagioclase est trés variable. Parfois, il est totalement absent,
parfois, il occupe une place assez importante du volume de la roche.

De nombreux grains de zircon et d'uraninite (0,2 mm de diamétre) sont inclus
dans la biotite ; la teneur en uranium dans la roche atteint 300 ppm (analyse
semi-quantitative).
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La biotite est trés souvent chloritisée avec production de sphéne et de
feldspath potassique. ta chalcopyrite, la pyrite, la pyrrhotite et 1'ilménite
(en cristaux millimétriques, parfois altérés en sphéne et en rutile) ne sont
pas rares. La magnétite, par contre, n'a pas &té observée.

8.1.3. SKARNOIDE ASSOCIE AUX ROCHES A BIOTITE - APATITE

La roche 3 biotite - apatite a subi d'importantes transformations lors
de la formation des skarns et sa plus grande part a été reprise dans un
skarnoide. Ce skarnoide est assez semblable 3 celui qui se met en place dans
la phlogopitite ; ceci n'est pas étonnant vu que .les roches transformées sont
toutes deux constituées de micas.

On observe la méme succession : biotite - amphibole - pyroxéne - grenat
(figure 8.2.) (éch. 8090, 81109, 8113) mais les minéraux n'ont pas la méme
composition. La biotite est plus ferrifére (XFe = 0,46 ; 18, 19, I110) et
surtout caractérisée par une plus forte teneur en titane*(3'%>TTOé)‘et en
manganése (0,75 % a 1 % Mn0) (voir 4.1.). La transformation de cette biotite
produit une amphibole du type hastingsite-édenite (I1 & I5, M1, M2 et M3,
voir 4.2.) et s'accompagne de cristallisation importante de sphéne (en
cristaux plurimillimétriques). Le pyroxéne (salite) croit ensuite aux dépens
de 1'amphibole avant d'étre lui-méme remplacé par le grenat. Avec 1'amphibole
et le pyroxéne, il peut y avoir du plagioclase. Parfois, au contraire,
le plagioclase de la roche de départ semble totalement disparu. L'uraninite
(ainsi que le zircon) subsiste en inclusion dans les minéraux de toutes
les zones.

L'apparition de 1'ampﬂibo]e coincide avec une augmentation importante
de la quantité d'apatite (voir table 8.2.). Cette apatite différe de celle de
la roche initiale par ses grands cristaux (jusqu'd 3 cm), le plus souvent
parfaitement automorphes. On la retrouve aussi dans les zones a pyroxéne
et grenat. Cet apport d'apatite s'observe également dans les roches a
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magnétite od on peut, par exemple, voir de petits grains d'apatite inclus
dans un plagioclase, lui-méme moulé par un grand cristal d'apatite accom-
pagné de quartz. Le plagioclase peut étre corrodé par le quartz (CB 8174,
8188).

La zone 3 amphibole est de taille trés réduite comme dans les phlogo-
pitites : de quelques millimétres a quelques centimétres ; les zones a pyro-
xéne et a grenat peuvent atteindre plusieurs métres. Cette derniére est en
continuité avec des grenatites de skarns et skarnoides et ne s'en distingue
a 1'affleurement que par la présence de grands cristaux d'apatite.

Les phénoménes d'altération sont importants et surtout représentés par
une silicification trés intense. Les roches qu'elle produit sont formées
presque uniquement de quartz et d'apatite : la teneur en P205 peut dépasser
30 %. (voir table 8.2. : 8127-8128, ...). L'apatite est corrodée et de
nombreux débris de pyroxéne, épidote et parfois de sphéne semblent "flotter"
dans la masse de quartz.

8.2. MINERALOGIE
8.2.1. MAGNETITE - ILMENITE

8.2.1.1. Les microtextures

La magnétite se présente en grains arrondis jamais automorphes, souvent
fracturés, d'un diamétre pouvant atteindre 0,5 cm. L'attaque a 1'acide chlorhy-
drique (suivant Ramdhor, 1969) de la surface de sections polies révéle
diverses inclusions et textures. Les plus importantes sont sans contexte les
intercroissances d'ilménite. Celles-ci sont de deux types : 1'ilménite forme
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soit de grands cristaux (jusqu'a 1 mm) disposés de fagon aléatoire mais a
tendance automorphe (figure 8.3.), soit un réseau ordonné de fines lamelles
(larges de quelques microns) réparti dans toute la masse de la magnétite.

Les intercroissances sont orientées suivant les plans {111} de la magnétite
(microtexture en treillis, Duchesne 1970, 1972) (figure 8.4.) et nous n'avons
pas observé d'exsolutions d'ulvite orientées suivant {100 }(microtexture en
tissus).

A cOté de 1'ilménite, de nombreuses petites inclusions truffent la
magnétite ; leur répartition n'est pas aléatoire et leur importance peut
varier a 1'intérieur d'un grain de sorte qu'un zonage peut apparaitre révélant
la forme cristalline de la magnétite (photos 15 & .17). .+ . i«

8.2.1.2. Compostition

Malgré la présence d'ilménite, la magnétite se révéle pauvre en titane,
a peine 0,15 % T1'O2 , par contre, elle est riche en vanadium (en moyenne
0,6 % V205) (table 8.3.) ; le vanadium est d'ailleurs 1'é@1ément accessoire
le plus abondant. *

En fait, la formule structurale des échantillons analysés. est trés proche

Al ) 0

de la formule idéale FeFeZO analyse S3 : Fe0,99(Fe1,95V0,02 0,01'1,98%"

g
Dans le cas de 1'ilménite, les substitutions sont plus .importantes.

Sa teneur en MnO est considérable : jusqu'a 13,7 % MnO. I1 peut y avoir prati-

quement 30 % de pyrophanite en solution solide dans 1'ilménite : analyse 824:

(Fe Ti Fe ) 0

0,65""0,3170,96 (T10,967%0,04'1,04%"

La teneur en fer trivalent. est restreinte, moins de 4 % Fe203 (fig. 8.5.)
(calculé) d'ol 1'absence d'exsolution d'hématite.

* des données concernant les éléments en traces sont présentées en 9.3.
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Les magnétites disséminées dans 1'encaissant sont aussi pourvues d'inter-
croissances d'ilménite mais leur composition a toutes deux varie. La magné-
tite voit sa teneur en titane tomber 3 zéro tandis que le vanadium diminue
sensiblement (0,15 % V20 ). Dans les ilménites, le manganése diminue 1é&gé-
rement (de 8 & 10 % Mn0), par contre, la quantité de Fe,05 augmente (jusqu'a
6 %) (fig. 8.5.) ainsi que la teneur en Zn0 qui peut approcher le pourcent :

$33 : (Zn F (Td Fe ) 0

0,02M0,227%0,75'0,99 (T10,957%0,07"1,02 U3

8.2.1.3. Les inclusions (table 8.5.)

Ces inclusions sont -extrémement nombreuses :dans' 1a: magnétite et-de taille-: . :

trés réduite (quelques micrométres de diamétre) d'ou il est souvent difficile
de les étudier. Ce sont, soit des oxydes (spinelles), soit des silicates
ou encore des sulfures.

Les spinelles

[1s sont les plus nombreux et peuvent former un réseau d'exsolutions
semblable & celui de 1'ilménite dans {100 }. on peut aussi les trouver coincés
entre la magnétite et 1'ilménite. I1 s'agit d'un mélange de deux spinelles
alumineux : hercynite (FeA1204), gahnite (ZnA1204) avec une petite quantité
de magnésium, manganése et fer trivalent :

' +
S18 ° (Fe0,69%"0,24"0,06"90,02'1,01 (A11,977% 0,02'1,99%

la quantité de gahnite en solution dans 1'hercynite peut aller jusqu'a
50 % (M1).

Fe3

Un grand nombre d'inclusions fournissent des analyses trés semblables a
celles de chlorite (S10, S11, S12). Ces analyses cldturent mal (de 93 &
100 %) et montrent des teneurs trés hautes en fer et aluminium (de 36 &
45 % Fe0 et de 24 & 30 % A1203)'et trés basses en silice (de 10 & 16 % 8102).
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Ces produits sont sans doute des associations microcristallines de plusieurs
phases parmi lesquelles la chlorite occupe une grande.place.. Struwe..(1954)...
signale en effet 1'altération de spinelles en petits aggrégats de chlorite,
diaspore et magnétite , tandis que des associations de diaspore et clino-
chlore vraisemblablement en déséquilibre avec du spinelle-sont rapportées
par Tilley (1935).

Le diaspore (S20) a en effet &té trouvé en association avec de la
chlorite (S19) en inclusion dans la magnétite. Le mélange de chlorite, de
diaspore et magnétite par altération de spinelle peut facilement expliquer
les surplus de A]ZO3 et Fe0 et la teneur assez forte en zinc des analyses
S11-S10.

Remarque : dans le diaSporef(SEG);“¢a'quantitéfde“FeéﬂgaetﬂV§@‘*(3?@&%:“ﬁ ar
et 0,5 %) indique une certaine proportion de montroséite (Fe,V)
0 (OH) (2,8 moles pour cent) en solution solide.

Une seule inclusion de ce type a pu étre analysée : .le grenat a une
composition particuliére bien différente de celle que 1'on-observe dans les
skarns et skarnoides : almandin = 30 %, spessartite=10:%,.grossulaire:=.50:%
et andradite = 10 % (S9 et S14). I1 a également une teneur inhabituelle en
V205 (de 0,14 & 0,22 %).

Ce grenat est partiellement altéré en margarite (CaA12(512A12)0]0(0H)2)
(figure 8.6.). Les relations entre le grossulaire et la margarite sont mal
connues ; parmi les quelques études sur les relations de la margarite avec
d'autres minéraux dans le systéme CaO-A1203-3102-H20 (Velde, 1971 Vo
Chatterjee, 1976), le grenat n'est jamais pris en compte. Dans une récente
revue des occurences de margarite (Frey, 1982), i1 n'est jamais décrit
comme minéral réactionnel de la margarite.
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La transformation du grenat en margarite, si elle s'effectue a A]ZO3

constant, libére du calcium et de la silice :

(48) 2Ca,Al1,Si,0 H,0 = CaAl,51,0 (OH)2 + 4Si0

2N 2213512 T 4>12%10 2
Le fer contenu dans la fraction d'almandin peut suivant la quantité d'O2

+ 5Ca0

disponible étre emporté ou former de la magnétite.

Ces inclusions ont des tailles plus importantes (jusqu'au millimétre) ,
elles semblent réparties de fagon quelconque,indépendamment de 1'ilménite

et des spinelles, aucune forme-eristalline n'y-est reconnaissable:: Ceg: zueipw o -

deux sulfures' peuvent -étre:associés: sans+quiil-soit toujours-possible-sdes wivs oo s

déterminer s'ils sont en équilibre ou non.
Parfois cependant, la pyrrhotite occupe le centre de 1'inclusion et la
pyrite la périphérie, laissant penser que la seconde altére la premiére.

tite. On la trouve principalement développée le long des contacts entre grains
ou dans des fractures. Elle apparait en fines: lamelles dans les.plans {111}
de la magnétite (martitisation).

En définitive, seuls les spinelles, le grenat et les sulfures doivent
étre considérés comme des inclusions primaires ; les autres minéraux sont
vraisemblablement des produits d'altération des premiers.

Ces analyses ont été réalisées dans des inclusions contenues dans la
magnétite associée & 1'apatite de la lentille (CB 80113), la magnétite dissé-
minée dans 1'encaissant a proximité s'est révélée, quant a elle, vierge de
toute inclusion hormis 1'ilménite (CB 8175).
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8.2.2. APATITE

8.2.2.1. Morphologte

Morphologiquement, deux types d'apatite peuvent étre distingués. La
premiére cristallise en petits grains arrondis larges au maximum de quelques
millimétres. Les formes cristallines ne sont pas nettement exposées. Quel-
quefois cependant, un habitus hexagonal est visible. Cette apatite est associée
d la magnétite et & la biotite , elle est inclue également dans les plagio-
clases de la roche & magnétite. Le plagioclase contenant cette apatite peut

étre.lui-méme corrodé et enchapé par 1'apatite II.

Cette seconde apatite s'observe dans les roches & biotite - apatite
transformées en skarnoide ou dans la roche a magnétite silicifiée. Elle est
toujours bien cristallisée en prismes hexagonaux dont la taille peut atteindre

trois centimétres.

8.2.2.2. Composttion

Dans la formule de 1'apatite Ca5(P04)3 (OH,F,C1), les substitutions les

plus importantes sont les échanges en ions OH, F et CI.

Ces trois termes extrémes existent dans la nature mais la fluor-apatite

semble la plus stable et la plus répandue (Latil et al., 1977 ; Valyashko,

1968). En outre, certaines apatites peuvent contenir des quantités appré-

ciables de COZ'
Le calcium peut étre remplacé par du manganése, du strontium, des

terres rares (REE) ou de 1'uranium (voir 9.3.).
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L'introduction de ces ions dans le réseau entraine des variations des

paramétres a, et < de sorte que chaque type d'apatite est caractérisée

r -c_
par un couple a,"C,

Minéral

Hydroxy-apatite
Chlore-apatite
Fluor-apatite

- Fluor-apatite
Fluor-apatite + 0,6 % C02
Fluor-apatite + 1,5 % REE
Fluor-apatite + 2,1 % REE

Costabonne
Apatite II (CB 8128)

O W VU VW VU WU

.426
.6420
.3684
.39
.368
381
3923

9.3604
9.374

b,
.7766
.8841
.88

.89

.878
. 8821

o O OO0 OO0 OO0 O

881

6.8748
6.882

Référence

(Argiolas, 1978)

(fiches ASTM)

(fiches ASTM)

(Mc Connel, 1952)
(Gulbrandsen et al., 1966)

}(Yound et al., 1969)

(anal. J. Naud, U.C.L.)
(anal. A. Baumer, Univ. Nice)

Les varijations de a, et ¢, par rapport & la fluor-apatite peuvent étre résumées
comme suit (J. Girault, 1966) :

El1éme

Sr

REE
OH
c1”

nts

Co,

3

a

o

e S S ' Ny A

c

;
:
5
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Les paramétres de 1'apatite II analysée correspondent exactement a ceux
des fluor-apatites pures. Les quantités d'OH , C1 et CO3=, s'il y en a,
doivent étre faibles. L'abondance de fluor et 1'absence de C1 ont pu étre
confirmées a la microsonde é&lectronique (on trouve entre 3 et 4 % F) et cela,
pour les deux types d'apatites. Un peu de manganése (=0,5 % Mn0) a été aussi
détecté. Le strontium (<100 ppm) et les terres rares (< 0,2 %) sont trop
faibles pour influer sur le réseau de 1'apatite *.

Ces apatites sont donc pratiquement des fluor—apatites pures et il ne

semble pas possible de séparer chimiquement par les éléments majeurs les
apatites I et II.

8.2.2.3. Inclusions solides ats

Ces inclusions sont particuliérement bien observables a 1'aide de
sections polies sous lumiére polarisée entre nicolscroisés.
Elles semblent étre d'un seul type : de couleur noire, trés fines et allongées
(en général de 1 & 3 microns de Targe et jusqu'a 120 microns de long), placées
parallélement & 1'axe C du cristal (photo 18),ramifiées ou uniques.
Lorsqu'elles sont coupées par le plan de la section polie, on peut voir qu'il
s'agit de magnétite.

On les trouve aussi bien dans les apatites des roches a magnétite et a
biotite que dans celles associées au skarnofide.

* Jes éléments en trace et terres rares seront traités dans un paragraphe
plus spécial (9.3.)

** On trouvera des données sur les inclusions fluides de ces apatites au
paragraphe 9.2.
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8.3. PETROLOGIE

8.3.1. ORIGINE DE LA MINERALISATION

Les roches a magnétite et apatite ont €té considérées comme le résultat
de transformation métasomatique d'un dyke de granite : 1'apatite étant un
minéral primaire tandis que la magnétite était un produit d'altération
tardive (G. Guitard et al., 1958).

Les résultats actuels de 1'étude de ces minéraux nous conduisent a
rejeter cette origine métasomatique pour la magnétite et une partie de
1'apatite (apatite I) au profit d'une origine magmatique. Pour la magné-
tite disséminée dans 1'encaissant et 1'apatite II, 1'origine métasomatique
reste valable. Les compositions de ces minéraux sont peu compatibles avec ce
que 1'on observe habituellement dans les skarns , par contre, il y a de
grandes similitudes avec certains. domaines magmatiques. On verra ci-aprés
que la magnétite, 1'apatite I et la bjotite ne sont pas des minéraux d'origine:
métasomatique mais plutdt d'origine magmatique. Ensuite, on montrera qu'ils
ne dérivent pas d'anciens basaltes tholéiitiques, comme on en rencontre dans
la série de Canaveilles mais qu'il s'ggit vraisemblablement d'une roche de
type nelsonite dont 1'origine se troGve dans le massif granitique voisin.

\\

Les intercroissances d'ilménite et les exsolutions de spinelle ne
s'observent pas dans les skarns ou la magnétite est en général tardive
(J. Verkaeren, 1979 ; F. Dimanche, 1971). Ces intercroissances impliquent,
en effet, que le minéral ait €té placé a un moment donné de son histoire
dans des conditions supersolvus qui ne correspondent pas a celles des
phases d'altération des skarns. Les données isotopiques (voir 9.4.)
confirment d'ailleurs le caractére précoce de cette magnétite a Costabonne.
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[1 existe quelques occurences de magnétite avec des inclusions
d'ilménite d'origine métasomatique (Buddington et al., 1969 ; Duchesne, 1973)
mais i} s'agit toujours de gisements d.caractéres particuliers bien différents
du cas présent.

D'autre part, on n'observe jamais de teneur aussi importante en
vanadium (0,6 % VZOS)’ chrome (= 350 ppm Cr) et cobalt (=27 ppm Co)
(voir: tableau 9.4) dans des magnétites de skarn (voir 9.3.) (Shcheka,
1978). Au contraire des minéralisations magmatiques (Neyberg et al., 1980 ;
Duchesne, 1970, 1972 ; Czamanske et Al., 1972, ...), les gisements d'origine
métasomatique ou hydrothermale concentrent peu le vanadium (Landergren, 1971).

Celui-ci est peu.mobilisab.le dans..de tels.milieux..Lors:de:l.'altération -des. . «nu

roches, il reste dans..les.minéraux.résiduels..(argiles..ou.micas:); et .dans cu miawss. .
les réactions métamorphiques, il est totalement immobile:(Eade et al., 1973).
Dans les skarnoides, le vanadium est présent en faibles quantités (= 100 ppm V)
pas différentes des teneurs moyennes dans les shales et semble constant dans

la zonation (voir 9.3.).

La différence de composition entre la magnétite de la lentille et celle
qui est disséminée dans 1'encaissant est également significative. La seconde
ne contient pratiquement pas de titane, sa teneur en.vanadium est:beaucoup. .-
plus faible (= 0,15 % VZOS) et aucune inclusion n'a pu étre observée.

Ces traits sont beaucoup plus caractéristiques de magnétite de skarn
(Shcheka, 1978). Etant toutes deux pourvues d'intercroissances d'ilménite, ..
elles ont pu se former dans des conditions de température similaires ; la
dissémination de la magnétite et de 1'ilménite dans 1'encaissant a pu se
faire par métasomatisme a partir de la lentille au moment de la mise en place
de cette derniére.

Enfin, le spectre des terres rares de 1'apatite associée a la magnétite
est assez semblable a celui d'une apatite magmatique et différe de fagon
importante de celui de 1'apatite métasomatique du skarnoide développé dans
la roche & biotite (voir 9.3.)
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Les minéralisations en Fe-Ti-oxydes et apatite (nelsonite (Kolker, 1982))
d'origine magmatique ne sont pas rares dans la nature. L'association apatite -
magnétite est systématique et la magnétite contient toujours des intercrois-
sances d'ilménite et des exsolutions de spinelle ayant une composition inter-
médiaire entre hercynite, spinelle et gahnite ((Fe,Zn,Mg)A1204) (Kotker, 1982 ;
(Haggerty,1976). Ce type de roche est le plus souvent associé & intrusions

d caractére basique.

Dans la région de Costabonne, les seules roches basiques que 1'on con-
naisse sont des amphibolites dérivant d'anciens basaltes tholéiitiques.
Elles forment des niveaux lenticulaires interstratifiés a la base de la série
de Canaveilles entre les gneiss Gl du Canigou et les micaschistes (G. Guitard,
1970). A certaines de ces amphibolites sont associées des masses importantes
de magnétite. (Par exemple : aux gorges de Batatg, & Taurinya, éch. BA 8001
a 04 : association magnétite - amphibole - + feldspath). D'autres ont subi
des transformations métasomatiques (apport de K20) qui ont abouti au rempla-
cement de 1'amphibole par de la biotite (par exemple a& la Preste - Guitard,
comm. pers., 1982). ,

Les roches A magnétite - apatite et biotite - apatite au gisement de
Costabonne peuvent étre issues d'une de ces amphibolites tholéiitiques trans-
formées mais le granite lui-méme peut aussi leur avoir donné naissance.

En fait, si la premiére solution est apparemment la plus séduisante,
1'origine granitique est, comme on le verra ci-dessous au vu de la composition
des minéraux, plus probable.

Les compositions de magnétite et ilménite associées provenant de
basaltes tholéiitiques et de roches granitiques ont été reportées au
tableau 8.6 et fig. 8.7 et 8.8..Les magnétites tholéiitiques sont caractérisées
par de plus fortes teneurs en MgO0, T1'02 et A1203 , €léments peu abondants dans
les oxydes issus de granites calco-alcalins.
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A 1'inverse, les ilménites des roches granitiques sont souvent trés riches
en Mn0, ce qui n'est jamais le cas dans les tholéiites. (Haggerty, 1976).
L'introduction de manganése dans 1'ilménite est favorisée par une faible tempé-
rature de cristallisation.et par MngT/Fe2+élevé dans.1eumé§ma.‘L'augmen-
tation de ce rapport étant favorisée.par une _forte f02 (Lipman, 1971 ;
Neumann, 1974).

Ces conditions devaient étre réalisées a Costabonne, lors de la cristal-
lisation de la magnétite : la formation d'intercroissance d'ilménite en
treillis (orientation {111} ) indique une oxydation supersolvus. Lorsque
1'oxydation n'apparait pas ou est partielle, on observe des exsolutions
d'ulvite, lequel est postérieurement altéré en ilménite, ce qui- produit les
textures en tissus (Duchesne, 1970) (fig. 8.9.). Comme on n'observe pas ce
dernier type de texture, 1'oxydation supersolvus devait_&tre totale
(chemin C, fig. 8.9.).

Les magnétites des basaltes tholéiitiques cristallisent 3 des tempé-
ratures plus élevées et:incorporent .plus d'A]éOé'etqde MgOi=les:iIménites
sont pauvres en Mn0O (Lipman, 1971). Les compositions des magnétites et
ilménites que nous avons analysées indiquent une température de cristallisation
plus faible (suivant Buddington and Lindsley,.1964).

Si on compare ces analyses avec celles de ces minéraux dans divers types
de roches (fig. 8.7. et 8.8.), on voit qu'elles s'éloignent du domaine des
basaltes tholéiitiques pour se rapprocher du domaine granitique.

La quantité d'apatite associée a la magnétite va également a 1'encontre
de 1'origine tholéiitique : les amphibolites répertoriées autour du massif
du Canigou ne contiennent pas de teneurs élevées en P205 (<1 % ; Guitard,
1970) ; de plus, il semble que 1'apatite soit un minéral rare des roches
tholéiitiques (Klerkx, 1966).
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Enfin, i1 ne semble pas que 1'on puisse appliquer une origine métaso-
matique aux biotites des roches & biotite - apatite mais plutdt & une cristal-
lisation magmatique.

On a vu (4.1.) que ces biotites (I8-9-10) formaient .un groupe différent
des biotites métamorphiques et de skarnoide suivant les rapports entre Al
et Ti. Ces différences sont encore plus nettes au niveau des teneurs en
manganése ; les biotites I8-9-10 ont une moyenne de 0,85 % MnO contre 0,22
pour celles des skarnoides et cornéennes pélitiques.

Ces teneurs seraient exceptionnelles pour des biotites métasomatiques
ou méme de roche ignée felsique mais par contre sont communes pour des
biotites de termes ignés trés différenciés (Miller et al., 1980). La teneur en
manganése des biotites augmente en effet avec le degré de différenciation
(Nockolds, 1947). L'association de biotites riches en manganése et de Mn-
ilménite est fréquente et en accord avec 1'augmentation du rapport Mn2t/Fel
dans les magmas en cours de différenciation (Czamanske et Mihalik, 1972).

Enfin, la faible quantité globale de titane (absence d'ilménite primaire)
et la fugacité en 02 plus élevée (oxydation supersolvus totale) vont également
dans le sens d'un liquide acide. Les roches d'origine granitique sont géné-
ralement plus oxydées et plus pauvres en T1'02 que Tles roches basiques
tholéiitiques (Haggerty, 1976). Le couple T/fO2 ne peut malheureusement pas
étre déterminé ici au moyen du géothermométre de Buddington et Lindsley (1964)
d cause de la trop haute teneur en Mn de 1'ilménite.

Dans la Tittérature, 1'ensemble des couples f02-T calculés pour des roches
granitiques s'échelonnent entre 450°C et 700°C. A Costabonne, ces roches
ont cristallisé avant les skarns, d'od on situe leur ?gmpératqu de formation

approximativement entre 600° et 700°C & f0, entre 10 et 10

minimum.
2



Depuis plusieurs années, diverses hypothéses ont été émises quant a.
1'origine de ces roches & Fe-Ti -oxydes - apatite-(nelsenite)::A-1theure -
actuelle, 1'hypothése la plus généralement acceptée fait intervenir des phéno-

ménes d'immiscibilité de liquide. Philpotts (1967) a montré qu'ilZexisté un: "’

vaste champ d'immiscibilité dans le systéme magnétite - fluor-apatite -
diorite ot deux et méme trois liquides peuvent coexister. -

Ryerson and Hess (1980) ont montré que le phosphore introduit dans un
liquide granitique pouvait entrainer, par polymérisation de la phase riche
en silice, la séparation d'un second liquide ferrobasaltique.

© En présence de.titane,.le.demaine:d!immiscibildité des.deux=1iquides :§@. s

wEFr

trouve considérablement.augmenté(Visser.and.Koster .vanzGroos;. 9729} wiswga . wr s,

De nombreux &léments marquent-une-nette préférence pour-ie -Fiquide ferro=- - -

basaltique :. le phosphore, .les. terres rares, Ca, Cr, . Ti, Mn,-Zr,. V, ....
vont .y étre nettement enrichis. En fait, on observe une augmentation de
1'incompatibilité des éléments avec le liquide silicaté en méme temps que

le rapport charge /‘rayon du cation (Wakson, 1976)

Le liquide nelsonitique serait plus dense (~ 4 g/cm3) et moins visqueux

que le liquide silicaté ,-ce-qui lui permettrait:de s'échappér:d‘un-magma= ===

parent plus visqueux et de s'introduire dans les fractures de 1'encaissant
(Kolker, 1982). On pourrait expliquer par 1a la forme en dyke que prennent

les roches & magnétite - apatite et, a condition que le dyke.soit.actuellement. ..

dans sa position originelle, 1'augmentation des ferromagnésiens et la dimi-
nution de la fraction feldspathique vers le bas de la lentille.

D'autre part, les amas de feldspaths que 1'on observe dans certains
échantillons présentent des textures trés semblables a ce qui a été décrit
dans des cumulats (Wagner et Brown, 1968). I1 est possible que des phénoménes
cumulatifs aient joué, du .moins partiellement, dans la formation de ces roches
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.le suggére Emslie (1975) ; en absence d'analyses détaillées, il
dant impossible de vérifier cette derniére hypothése.

8.3.2. TRANSFORMATIONS METASOMATIQUES

Comme dans le cas des phlogopitites, la transformation de la biotite
en amphibole dans les roches & biotite - apatite ne s'accompagne pas de
formation de feldspath. Etant donné la quantité importante d'aluminium
contenue dans les é&dénites et hastingsites,la transformation peut se faire
malgré tout sans départ d'aluminium :

1,OKZ(MgZ’éFe2,5T10;§A1b’3)6'CA12,6513;4)026(OH)4
+ 0,7 MgO0 + 3,2 Ca0
+ 0,8 Fe0 + 6,05 5102

il

1,5 Ca, (Mgz’4F6252T10’]A]O’3)5 (A]1,7516,3)8022'(0H)2

+ 0,20 €aTiSi0
+ 1,0 K20

3 + 0,5 HZO

Si 1'aluminium reste constant, il faut apporter du magnésium et du fer en

plus du calcium et de la silice. Si, par contre, FeO et Mg0 restent constants,
c'est une partie de 1'aluminium qui doit étre emportée. Malheureusement, les
quelques analyses dont nous disposons (table 8.2.) sont trop inégales pour
pouvoir faire des calculs de bilans précis.

Lorsque 1'amphibole est remplacée par le pyroxéne, la réaction peut se
faire a Mg0, FeO constants mais, de toute fagon, 1'aluminium doit étre emporté
car si des feldspaths sont parfois visibles avec la salite, ce n'est pas
systématique et i1 peut méme étre absent. En fait, les feldspaths qui se
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trouvent dans cette zone semblent étre des reliques de la roche de départ.

Le pyroxéne est lui-méme transformé par la suite en grenat. A ce stade,
1'aluminium doit étre réintroduit (le grenat contient environ 60 % de
grossulaire) , du fer (trivalent) est également apporté tandis que le
magnésium est lessivé (le calcium est toujours apporté).

La quantité de phosphore apportée est difficilement appréciable et
vraisemblablement variable d'un échantillon & 1'autre (cf. table 8.2.).
Lors de 1'altération du skarnoide, i1 semble que les apports de P205
puissent se poursuivre car ces roches sont les plus riches en apatite (plus
de 30 % de P,0;).
éléments y compris le titane, seule la quantité de silice peut ne pas varier
(voir analyses 8127 a 8080, table 8.2.).

La silicification entraine un départ de presque tous les

Les comportements des divers &léments dans la formation de ce skarnoide
sont les mémes que dans la transfo:gg&ion des phlogopitites : pas de
formation de feldspath lors de.la destruction de la biotite, départ d'aluminium
avec le pyroxéne et réapport lors de 1'apparition du grenat, remplacement du
pyroxéne en grenat. )
La différence essentielle tient dans le rdle du phosphore. Celui-ci avait été,
aussi bien dans la phlogopite que dans les skarnoides, considéré comme parfai-
tement inerte. Dans le cas présent, il est apporté en grande quantité.
Ce comportement peut étre di a la présence d'apatite en quantité importante
dans la roche transformée (remobilisation de 1'apatite) ou bien & la proximité
du granite (les skarns a apatite sont fréquents le long du contact du granite
p. ex. : skarn Nord - G. Guitard et Laffitte, 1958). Par rapport aux
skarnoides développés dans les pélites, la plupart des &léments ont un compor-
tement différent. Ni FeO, ni Mg, ni A1203 ne peuvent plus étre considérés
comme inertes a travers la zonation.
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CHAPITRE 9

APPRECIATION DE QUELQUES PARAMETRES

PHYSICO-CHIMIQUES DU FLUIDE

Nous nous proposons ici d'évaluer certains paramétres physico-chimiques du
fluide responsable de la formation des skarnoides. Nous tenterons d'abord

d'évaluer certaines conditions de formation telles que température, XCO :
2
fugacité en oxygéne par comparaison avec les données expérimentales existantes.

Ensuite, nous atteindrons plus directement le fluide par 1'@tude d'inclusions
fluides,des isotopes de 1‘oxygéne et de 1'hydrogéne et des éléments en traces.

9.1. EVALUATION DES CONDITIONS DE FORMATION PAR LES DONNEES EXPERIMENTALES

9.1.1. SYSTEME PRIMAIRE DE ZONES

9.1.1.1. La pression

Estimer la pression de formation de roches en absence de tout géobaro-
métre slr est toujours aléatoire. De plus, la cristallisation du granite induit
un dégagement d'eau (Wyart, 1955) et, de ce fait, une surpression peut se
produire a& proximité du massif granitique (Morey, 1922). Le gradient de pression
ainsi produit,provoque la percolation du fluide dans 1'encaissant.
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A Costabonne, les phénoménes de percolation sont importants et 1'on ne
peut nier 1'existence vraisemblable d'un gradient de pression. Quelle que
soit la dimension des skarnoides ou leur situation par rapport au granite,
les zonations observées sont toujours les mémes. L'influence du gradient
pression semble donc étre négligeable et la variation de la pression reste a
1'intérieur du domaine de pressions possibles suivant nos estimations.

D'autre part, les nombreuses veines qui parcourent la roche tant au cours
de la phase primaire des skarnoides que durant la phase d'altération montrent
que la pression fluide &tait suffisante pour maintenir des fractures ouvertes ;
on peut ainsi estimer que la pression fluide est restée plus ou moins égale
a la pression solide.

Par le métamorphisme de contact, on avait estimé une pression de 1,5 &
2,0 Kb. Cette gamme de pressions correspond a ce que donnent d'autres méthodes
d'approximation (voir 9.2.).

9.1.1.2. Température

La wollastonite est fréquente a Costabonne au contact des calcaires
et des roches siliceuses ; on peut aussi la trouver dans la zonation de
skarn en bordure de veine (par exemple, sur le versant sud-ouest de la créte

de Fra Juan). Dans le plan T-X 0> On se trouve donc au-dessus de la courbe :

2

calcite + quartz = wollastonite + CO2 (fig. 9.1.)

C

Dans les grenato-pyroxénites, on trouve 1'association pyroxéne - grenat -
quartz. La stabilité du couple grossulaire - quartz est indépendante de XCO )
2

elle ne dépend que de la température (Gordon and Greenwood, 1971) par la
réaction :

grossulaire + quartz = anorthite + wollastonite

qui se produit & 600°C & 2 Kb.
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L'introduction du fer dans le systéme augmente le domaine de stabilité
(D.M. Kerrick, 1977). Un grossulaire XGro = 0,75, composition moyenne des
grenats des skarnoides, sera stable en présence de quartz jusque 650°C, a
2 Kb (fig. 9.1.). Ces températures sont compatibles avec-:les températures les
plus élevées trouvées par 1'étude des inclusions fluides : 650°C a 1,5 Kb

et 685°C a 2 Kb.

650°C représente un maximum & 1,5 Kb pour le mé&tamorphisme de contact
dans les roches & cordiérite - feldspath potassique, une température de 650°C
a donc pu étre atteinte dans les skarnoides a proximité du granite. Cependant,
les skarnoides qui se sont mis en place dans des roches a muscovite - biotite -
chlorite dans la partie externe de 1'auréole de contact ont di connaitre une

température inférieure (500-550°C).

I1 ne faut donc pas considérer une température unique mais une gamme de
températures d 1'intérieur de laquelle la formation des skarnoides est pos- |
sible : par exemple, de 500 3 625°C (& 1,5 Kb). Il est alors possible qu'un |
gradient thermique soit appliqué sur la colonne métasomatique. L'effet de ce
gradient sur le développement du skarnoide est, semble-t-il, nul puisque
les zonations de quelques centimétres ou millimétres sur lesquelles il n'y
a pas de gradient thermique sont rigoureusement identiques a celles qui
s'étalent sur plusieurs dizaines de métres, échelle a laquelle un gradient
est possible.

Pour la suite, nous pouvons considérer une température constante sur toute la
zonation comme pour la pression.

9.1.1.3. Fraction molaire en 002 (XCO2) i

La présence de wollastonite exclut les trop fortes fractions en CO2

(fig. 9.1.)
Q[ 3 600°C (2 Kb) @ = 0.2

BV o,

C02< 0.08

500°C Xc02< 0.03

550°C X
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La formation d'épidote au détriment de 1'anorthite en présence de

calcite implique un X encore plus faible :

CO2

< 0.02 a 550°C

X
002

0.04 représente la fraction en CO2 maximum que 1'on peut atteindre (la tempé-
rature doit alors étre de 515°C a 2 Kb). Si 1'épidote contient du fer, son

domaine de stabilité augmente. A XFe = 0,25, XCO maximum est porté a 0.07
: 2
pour une température de 540°C (D.M. Kerrick, 1977). Par contre, 1'introduction

de sodium dans le plagioclase produit un effet contraire réduisant le champ
de stabilité de 1'épidote (Kretz, 1963 ; Hewitt, 1973 ; Kerrick, 1973) dans
des proportions malheureusement inconnues.

Au niveau de la grenato-pyroxénite, la fourchette de fractions molaires
possible est plus grande. La stabilité du grossulaire varie avec sa teneur
en andradite (Taylor et Liou, 1978) (fig. 9.1.). Pour une composition corres-

pondant 3 celle des grenats de skarnoides, X vaudra au maximum 0.2 &

CO2

600°C, 0.11 & 550°C et 0.07 a 500°C.

L'absence de CO2 visible dans les inclusions fluides observées dans les
grenats (voir 9.2.) suggére que la fraction molaire en CO2 n'a pas dépassé
0.1 (H. Ohmoto in D.M. Kerrick, 1977).

La fraction molaire en CO2 du fluide dans les skarnoides est donc assez
faible et pourrait diminuer depuis la grenato-pyroxénite vers les zones
externes (de 0,1 & < 0.05, p. ex.).
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9.1.1.4. Fugacité en oxygéne

La stabilité de la biotite annite dépend essentiellement de la pression,
la température et la fugacité en oxygéne (Eugster et Wones, 1962).

A 2 Kb et 600°C, 1'annite est stable pour log f02<:-19,5 et < -20,5 4
500°C ; en présence de quartz, son domaine de stabilité est réduit pour les
hautes températures (T = 650°C) , par contre, 1'introduction de magnésium
1'augmente considérablement (Wones et Eugster, 1965).

Fe = 0,5 est stable a 600°C jusque log f02 = -14

et -17,5 a 500°C. Le rapport Fe/Fe + Mg des biotites ne permet d'avoir accés
3+

Par exemple, une biotite X

qu'a un f02 maximum qui est souvent &levé , par contre, la teneur en Fe
peut apporter des données précises.

ks est directement représentatif des conditions

Le rapport Fe3+/Fe2++ Fe
de fugacité de 1'oxygéne (Wones et Eugster, 1965). Malheureusement, il est
difficile de mesurer la teneur en Fe203 des biotites dans les skarnoides
a cause de la finesse des grains. On peut -1'approximer-en mesurant Fe203
et Fe0 dans 1'ensemble de la roche. La biotite étant le seul minéral ferro-
magnésien présent, le rapport Fe3+/Fe2++ Fe3+ de 1'ensemble de la roche peut
étre représentatif de celui de la biotite. Une erreur peut étre introduite
a cause de la présence occasionnelle de petits grains de sulfures (pyrite
et pyrrhotite)ou de goethite ou limonite . Trois échantillons de la zone sans
muscovite ont été analysés et les résultats reportés a la figure 9.2.

Un échantillon de phlogopitite a aussi &té analysé : dans son cas, le risque
d'erreur est moindre puisque la phlogopite occupe presque tout le volume de

la roche en absence de sulfure.

Les valeurs de f0, ainsi observées sont assez bien groupées entre les
tampons HM et NiNiO : soit 10-]6’5 a 600°C et 10'20 a 500°C pour la phlogo-
pitite et entre 107'8, 1071722 (3 600°C) et entre 107'92%, 10721+ (3 500°C)

pour la zone sans muscovite.
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Le domaine de stabilité des amphiboles calciques peut aussi étre déter-
) (Ernst, 1966 ; Gilbert, 1966 ; Semet et Ernst, 1981).
A partir des données de Ernst (1966) sur la stabilité de la ferrotrémolite, nous

miné dans 1'espace P-T-f0

avons pu calculer le domaine théorique de stabilité des amphiboles de la
série trémolite - ferrotrémolite (voir 6.3.4.).
On obtient comme valeurs maximales de f02 (& 600°C et 2.0 Kb) :

-19,5 -
10 . pour XFe = 0.5
-18 -
10 pour XFe = 0.35
1071655 = 0.20

>~ pour XFe

Dans la grenato-pyroxénite, 1'association pyroxéne - grenat - quartz
permet de fixer avec précision la fugacité en oxygéne pour les termes ferri-
féres (hédenbergite et andradite). L'hédenbergite est stable a 600°C jusque
log f02 = -18 et -22,5 3 500°C ; 1'andradite est stable a partir de
Tog f02 = -23,5 & 600°C et -28 & 500°C (Gustaphson, 1974).

L'association de 1'andradite et du quartz existe pour.des fugacités en oxygéné
supérieures a 102" & 600°C et 10723>° 3 550°C (toujours & 2 Kb) (Liou, 1974).

De 13, 1'association hédenbergite - andradite - quartz est stable dans

un domaine assez restreint (fig. 9.3.) entre :

-19,5 < Tlog f02 < -19 & 600°C

-21 < log f0, < -20,5 & 550°C

2
(Soler et Fonteilles, 1980).

Les grenats et les pyroxénes des skarnoides ne sont pas des andradites

et des hédenbergites. Les valeurs réelles de f0O, ne seront donc pas les

2
mémes. L'introduction de magnésium dans le pyroxéne augmente son domaine de
stabilité et donc, celui de 1'association grenat - pyroxéne - quartz.

Les valeurs indiquées ci-dessus seront des minimums.
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La présence occasionnelle de pyrrhotite dans les zones a amphibole .et

et £ a 107 (Hsu, 1977).
2

S doive étre autour de 10-5 sinon 1'hédenbergite risquerait
2

d'étre transformée en pyrrhotite (Soler, 1977). Pour un pyroxéne plus

pyroxéne implique que f02 soit inférieur a 10°

I1 semble que f

magnésien, fs peut étre plus élevé d'un facteur 10 3 100 (f. < 10-3)

2 >
(Gamble, 1982).
En conclusion :
Z 1 log f02 = -18 a 550°C
Z 2 log f02 < -18 fS = ]0-3
Z3 log f0, < - 18 2
Z 4 suivant la composition du grenat et du pyroxéne
log f02 > =21

9.1.1.5. Teneur en chlore et fluor

Six biotites et douze amphiboles ont été analysées par microsonde électro-
nique en utilisant comme standards une apatite contenant 1,3 % F et une
analcite a 2,26 % C1. (voir tableau 9.1.). Trois des hiotites et six parmi
les amphiboles proviennent des skarnoides 1iés aux roches a magnétite -
apatite - biotite (I et H) et les autres des skarnoides s.s. (analyses Q et R).

Les premiéres sont plus riches en fluor : de 0,54 & 2,47 % contre 0,25 %
pour les biotites,et de 0,37 & 1,32 % contre de 0,13 & 0,48 % pour les amphi-
boles. En ce qui concerne le chlore, les teneurs sont trés basses (maximum
0,06 %) et vraisemblablement peu significatives. Le seul renseignement que
1'on puisse en tirer est que le fluide n'avait pas une salinité anormalement
élevée ce qui se serait traduit par de plus fortes teneurs (de 1'ordre du
pourcent) (Zaw and Clark, 1978). '
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L'analyse de la:teneur en fluor des minéraux hydroxylés permet d'apprécier
la quantité de cet é&lément contenue dans le fluide en équilibre suivant :

3 OH-minéral + HF = 3% F-minéral + HZO

A 1'équilibre, le rapport F/F + OH dans le minéral est fonction de P,
T et du rapport HF/H20 dans le fluide.
La composition du minéral semble également influer sur sa teneur en F. Dans
le cas des biotites, on observe généralement une augmentation de F en fonction
de la teneur en magnésium (Jacobs and Parry, 1974 ; Zaw and Clark, 1978).
Cet enrichissement relatif en magnésium serait di a la formation de liaisons
Mg-F plus fortes que Fe-F (Ramberg, 1952). Rosenberg et Foit,(1977) ont
confirmé récemment que les liaisons Fe-F se forment peu dans les minéraux
hydroxylés.

A partir de synthéses hydrothermales, Munoz et Ludington (1974) ont
mesuré le coefficient de distribution F : OH pour les biotites et établi
1'équation d'échange (Lﬁdington et Munoz, 1975) pour des micas de composition
intermédiaire entre phlogopite et sidérophyllite (telles les biotites des
skarnoides) :

2 100 0.0107(P-1)

) 3/2 0.0014(P-1)
log K = £ + 0.079 + =22+ () [1.444 - ---jf____-]

avec, dans le cas d'un mélange idéal F - OH :
Bi

X f :
log K = log —%T + log ( HZO) s
XoH PHF

A Costabonne, pour une pression de 2 Kb et une température de 823°K, la
relation devient :

<F

H0  fluide B
Rl gy = 2.657 + 1.44] (ng)3/2 - Tog f%*
HF 7

X
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Les valeurs correspondant aux biotites analysées sont reportées au
tableau 9.1. ' ¢

A partir du rapport fHZO / fHF , 11 est possible d'estimer la valeur réelle
de fHF
doit rendre le résultat approximatif.

: environ 10 & 2.0 Kb et 550°C. Cependant, 1'erreur sur le calcul

On remarque que le rapport fH20 / fHF est plus grand dans les skarnoides
classiques que dans le skarnoide associé aux roches & apatite - biotite.
Autrement dit, le fluide en équilibre avec ces derniéres biotites &tait plus
riche en fluor.

Cette tendance s'observe également a propos. des amphiboles.; celles-ci
réagissent de fagon similaire a la présence d'un fluide contenant F et OH
(Trol11 et al., 1972).

On peut en conclure que le fluide qui accompagnait la transformation des
roches a biotite - apatite était plus riche en fluor que celui qui a participé
d la formation des skarnoides dans les cornéennes pélitiques.

9.1.2. ALTERATION

9.1.2.1. Température

La prehnite est stable a 2 Kb jusqu'a une température maximale de 400°C
mais elle peut exister a 1'état métastable jusque 450°C (Liou, 1971) ; d'aprés

Strens (1968), elle ne serait stable que jusqu'a 352°C.

Les informations que 1'on peut tirer des expérimentations faites sur
1'idocrase sont difficilement utilisables du fait des grandes variations que
1'on observe d'un auteur a 1'autre.



[toet Arem (1970) ont déterminé le champ de stabilité de 1'idocrase entre
415°C et environ 800°C & 2 Kb ; Shoji (1975) a trouvé des températures diffé-
rentes d'environ cinquante degrés réduisant son domaine de stabilité. D'aprés
Olesh (1978), la température maximale pour 1'idoscrase serait de 900°C (a

2 Kb) et en présence de quartz, elle ne serait pas stable en-dessous de

580°C (cf. fig. 9.4.). La température maximale de stabilité de Mg-idograse + quartz

d 2 Kb semble étre de 400°C pour X., inférieur & 0.015 (Hochella et al., 1982).
2

Ces valeurs sont données pour des idocrases magnésiennes. Celles que nous avons
analysées contiennent toujours du fer (XFe = 0,5) ; ces chiffres ne seraient
donc qu'indicatifs.

La destruction du grossulaire en épidote + calcite + quartz se produit

entre 510° et 450°C pour X = 0.06 et 0.01 (Taylor et Liou, 1978).

CO2

On observe parfois, accompagnant 1'é@pidotisation du grenat, 1'altération
du pyroxéne en amphibole. Pour les termes magnésiens (diopside et trémolite),
la transformation se fait & une température inférieure a 475°C pour X
< 0,1 (Walther and Helgeson, 1980).

Les inclusions fluides du quartz des roches resilicifiées ont des températures

Co,

d'homogénéisation d'environ 200°C, la température de fusion de la glace
avoisine -15°C,ce qui, compte tenu de la pression (de 1,5 & 2 Kb), donne de
350 & 400°C.

On ne peut définir une température unique ni méme une gamme de température
pour laquelle tous les phénoménes d'altération se seraient formés en méme temps.
I1 faut au moins considérer deux épisodes. Le premier a une température supé-
rieure & 450°C voit 1'idocrase et 1'épidote transformer les grenato-pyroxénites;
durant le second épisode, a moins de 450°C, c'est la prehnite qui apparait
(dans Z 1 a Z 4) et le quartz peut envahir Z 4. I1 n'y a pas nécessairement
une coupure entre ces deux épisodes. I1s peuvent se superposer (fig. 9.10.).
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9.1.2.2. Fraction molaire en CO, (X, ) (fig. 9.5.)

2

La cristallisation de la prehnite ne peut avoir lieu dans un fluide trop
riche en CO2 ; la réaction :

prehnite + CO2 = zoTsite + calcite + quartz + H20

est & 1'&quilibre & 400°C pour X, = 0.01
2

0.005

a 350°C pour XC02

La prehnite sera stable pour des fractions molaires plus faibles.

Dans les grenato-pyroxénites, la destruction du grenat en épidote :
grandite + H20 + CO2 = zoTsite + calcite + quartz impose un XCO minimal
2
de 0.06 a 510°C et 0.01 & 450°C (Taylor et Liou, 1978). Souvent, dans les roches
ou cette réaction se produit, on observe une amphibolitisation.du pyroxéne :

diopside + CO2 + H20 = trémolite + calcite + quartz
pour cela, il faut que XCO > 0.1 a 475°C (Walther et Helgesoni- 1980)
2
XC02 =0.01 a 400°cC

mais 1'amphibole elle-méme ne pourra étre stable sous n'importe quelle condition.
L'équilibre :

trémolite + CO2 + H20 = talc + calcite + quartz
est déplacé vers la gauche quand XCO < 0.1 3 425°C
2

X
CO2

< 0.03 & 400°C (Walther et Helgeson, 1980).

Comme XCO est inférieur 3 0.1 (i1 n'y a pas de CO2 visible dans les inc-
2 :
Tusions fluides), 1'amphibolitisation du pyroxéne ne peut s'étre produite au-

dessus de 475°C et n'a pu se poursuivre & 400°C que si 0.01 < XCO < 0.03.
2
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Le sphéne est toujours présent et 1'on n'observe pas sa transformation
en rutile :

sphéne + CO2 = rutile + calcite + quartz

1'équilibre reste donc toujours déplacé vers la gauche, donc :

a 400°C XC02 < 0.03

a 350°C X <0.01 (Hunt et Kerrick, 1977).

CO2
La fraction molaire en CO2 du fluide reste donc assez faible surtout
1a o0 la prehnite cristallise. Dans les grenato-pyroxénites (Z 4), en absence

de prehnite, XCO peut étre plus élevé :

2
T°C XC02
Avec prehnite (Z 1 a Z 4) 400° < 0.01
350° < 0.005
Sans prehnite 500°C 0.06 < XCO <401
2
épidote 450°C 0.01 (0.04) < XCO < 0.1
2
amphibole 400°C Xoqn < 0.03
CO2
sphéne 400°C 0.0l < X., < 0.03
CO2
idocrase 400°C XCO < 0.015
2

Les altérations de grenatites en idocrase et &pidote ne sont jamais
simultanées. Idocrase et épidote ne s'observent pas ensemble. Le choix de 1'une

ou 1'autre réside peut-étre dans le XCO . Pour 1'idocrase, XCO .semble devoir

2 i
étre - trés petit ( < 0.015 & 400°C) tandis que pour 1'épidote, il peut étre
compris entre 0.01 et 0.1.
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9.1.2.3. Fugacité en oxygéne - f‘02

Le domaine de stabilité de 1'épidote s'inscrit dans 1'espace P-T-fO2
mais dépend également de sa teneur en fer (Holdaway, 1972). I1 a été montré
que le rapport Fe3* /Fe3t + Al de 1'épidote varie comme une fonction de la
fugacité en oxygéne. Les épidotes seront plus riches en fer lorsque la fugacité
en oxygéne sera élevée (Liou, 1973). A proximité du tampon HM, elles auront
une composition Ps 33 tandis qu'au niveau du tampon NiNiO, elles ne seront
plus que Ps 25.

Dans les skarnoides, la teneur en pistachite des épidotes de la phase
d'altération est en moyenne Ps~ 21 (entre Ps 25 et Ps 18) ce-qui les situe entre
les tampons NNO et QFM (cf. fig. 9.6., tableau 2.2.).

Ces valeurs de fO2 sont aussi compatibles avec la stabilité d'amphiboles
Kee = 0.4 (Q31 - Q32 - Q33) qui altérent des pyroxénes (voir calculs plus loin).

La fugacité en oxygéne pendant 1'altération en épidote et amphibole de la
grenato-pyroxénite se situait entre :

-23 >1log fO2 > -24,5 & 500°C
-27 >1og f02 > -29 3 400°cC.

9.2. INCLUSIONS FLUIDES

Les inclusions fluides dans les minéraux des skarnoides n'ont pas fait
1'objet d'une étude approfondie. Ce sont surtout des inclusions piégées dans.
les apatites des roches & magnétite - apatite et biotite - apatite (voir chap. 8).
qui ont été observées. La grosse majorité des analyses a été réalisée par
N. Fauré (1982) dont nous présentons ci-aprés les résultats.
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9.2.1. DESCRIPTION

9.2.1.1. Minéraux des skarnoides

Les inclusions fluides ne sont pas trés abondantes dans les minéraux des
skarnoides ; difficilement observables dans les amphiboles, elles n'ont pu
étre analysées que dans les pyroxénes et les grenats ou elles sont mieux
exposées.

Leur taille est toujours petite. Les plus grandes atteignent une dizaine
de microns. La forme est trés variable : certaines sont allongées, rectangu-
laires, d'autres sont plus arrondies, d'autres encore n'ont pas de forme
spécifique.

A température ambiante, elles sont toutes biphasées : HZO liquide,

HZO vapeur (on ne trouve pas de double ménisque autour de la bulle de vapeur

qui trahirait la présence de COZ)' D'autre part, aucune phase solide telle

que halite, calcite ou sulfure n'a €té observée. La petitesse des inclusions

n'a pas permis la réalisation de mesures cryométriques pour estimer la salinité
du fluide piégé. Par contre, des mesures de la température d'homogénéisation .
ont pu étre faites. Ces températures (1'homogénéisation se fait toujours en
phase liquide) s'échelonnent de 198°C & 350-360°C (fig. 9.8.) (tableau 9.2.).

La population la plus importante se situe entre 198°C et 230°C , un autre groupe
important est dbservé vers 300-320°C.

9.2.1.2. Inclusions dans les apatites

Les inclusions fluides ont été recherchées dans les cristaux d'apatite
les plus grands, associés au quartz tardif altérant le skarnoide (apatite II).
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Elles sont trés nombreuses mais toujours petites. (de. quelques microns
d maximum une dizaine de microns). A nouveau, leur forme est variable : elles
peuvent étre rectangulaires, allongées ou plus ou moins hexagonales , dans
ce cas, elles sont presque toujours allongées -parallélement &:1'axe C du
cristal. Ailleurs, elles ont une forme quelconque arrondie ou déchiquetée
(fig. 9.7.). Un grand nombre d'entre elles se répartit le long d'anciens plans
de fracturesaujourd'hui ressoudés.

A température ambiante, ces inclusions sont biphasées HZO liquide -
HZO vapeur. La phase vapeur occupe environ 10 @ 20 % du volume total de
1'inclusion et le taux de remplissage est constant. Aucune phase solide n'a
.6té observée.

Les températures d'homogénéisation (celle-ci a toujours lieu en phase
liquide) sont extrémement variées, depuis 180°C jusque prés de 500°C
(fig. 9.9., tableau 9.2.). Cing groupes de valeurs apparaissent. Le premier,
d la température la plus basse, est aussi le plus important : il se situe
entre .180-et 230°C , le second entre 250-et 280°C , 1& troisiéme de"-330'& « ~ - -
390°C , le quatriéme se situe autour de 415°C et le dernier a 450-470°C.

N. Fauré signale encore que dans une inclusion (éch: NLIQ), peu-avant la. -
température d'homogénéisation (d 465°C), le ménisque entre la phase liquide et
la vapeur disparait et la bulle semble s'évanouir alors que, généralement,
avant 1'homogénéisation, la bulle commence par rétrécir et s'agiter avant de
disparaitre.

Rankin (1975) a observé des faits similaires dans quelques inclusions
d'apatite du Kenya ; 1'inclusion aurait été piégée a la densité critique du
fluide et la température d'homogénéisation coinciderait avec sa température
critique. D'aprés Sourirajan et Kennedy (1962), une température d'homogénéisation
de 465°C correspond dans ce cas a une salinité de 8 %.
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La salinité de fluides piégés dans quelques inclusions a Th = 200°C a
pu étre estimée par cryométrie. Les températures de fonte de la glace se situent
entre -13° et -16°C , cela correspond dans le systéme NaC]-HZO a une salinité
18 @ 20 % d'équivalent NaCl (Weisbrod et al., 1976).

D'autre part, aucun changement de phase n'est observé autour de -56 -

-57°C excluant la présence de CO, (E. Roedder, 1963, 1967).

2

9.2.1.3. Inclusions dans le quarts

Le quartz corrode 1'apatite et tous les minéraux du skarnoide. I
appartient a une phase d'altération assez tardive. Les inclusions fluides que
1'on peut y observer sont assez nombreuses et parfois plus grosses (jusqu'a
20 [Lm) que celles que 1'on observe dans les autres minéraux. Elles sont de
forme quelconque ou & tendance losangique. On n'y observe ni phase solide ni
double ménisque. Les températures d'homogénéisation (toujours en phase liquide)
sont autour de 200°C (fig. 9.9.) tandis que celles de fonte de la glace
varient de -14 3 -16°C.

9.2.2. DISCUSSION

9.2.2.1. Composants principaux du fluide

Les inclusions fluides qui ont été observées par N. Fauré sont semblables
quel que soit le minéral piégeur. On retrouve les mémes populations de tempé-
rature d'homogénéisation. Le fluide piégé apparait toujours biphasé a tempé-
rature ambiante ; les deux phases sont HZO liquide et H20 gazeux.

L'absence d'un double ménisque & une température inférieure a + 31°C
de méme que 1'absence de changement de phase vers - 57°C traduisent la faible
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teneur en CO2 du fluide (Roedder, 1963). De méme, il ne parait pas y avoir
de méthane (lequel se traduirait par des températures d'homogénéisation trés
basses : de -60 & -100°C) (J. Konnerup - Madsen et al., 1979).

La température critique du méthane est -82,6°C (J. Mullis, 1979).

De méme, aucune formation de clathrate n'a été observée.

Les essais que nous avons effectués a la surplatine d'écrasement en vue
de détecter du CO, ou CH4 éventuel ont tous été négatifs.

On peut donc considérer le fluide piégé dans ces inclusions comme appar-
tenant au systéme NaC]-HZO.

9.2.2.2. Salinité

La teneur en sel du fluide peut étre estimée & partir de la température
de fusion de la glace. La température de fonte (Tf) n'a pu étre mesurée
que pour quelques inclusions a TH =~ 200°C ; Tf = de -16 a ~13°C aussi bien

dans le quartz que dans 1'apatite. Ces Tf correspondent 3 des salinités de
18 3 20 % d'équivalent NaCl.

Une indication de la salinité d'inclusion @ plus haute TH a été obtenue
dans le cas de 1'inclusion piégée & la densité critique. On avait trouvé une
salinité de 8 % (TH = 465°C).

Pour les autres inclusions, aucune valeur précise n'a pu étre trouvée
mais une salinité maximale peut étre estimée. En effet, on n'observe jamais
de cristaux de halite dans les inclusions : la solution n'était donc pas
saturée en NaCl (salinité inférieure a 26,3 % équivalent NaCl).
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9.2.2.3. Température de piégeage

A partir de la température d'homogénéisation corrigée en fonction de la
salinité par la pression totale, on peut estimer la température de piégeage
de 1'inclusion (voir les tables de Laemmlin et Kletsov, 1961 ; Potter, 1977).

En absence de salinité précise, on pourra déterminer une fourchette de
températures possibles en utilisant pour une pression donnée les corrections
des températures minimales et maximales. Par exemple, pour une inclusion &
Ty = 250°C, la correction minimale & 2 Kb + 170°correspond & une salinité de
1 % et la correction maximale + 195°& 20 % NaCl. La température de piégeage

d 2 Kb doit se situer entre 420 et 445°C.

Dans les pyroxénes et grenats des skarnoides, nous n'avons pas d'estima-
tion de la salinité ; on procédera donc comme ci-dessus. Les Ty se répartissent
principalement entre 300 et 320°C. La valeur la plus haute se situe & 350-360°C.

P 1,5 Kb 2,0 Kb
Ty Tp Tp Salinite
min  max min  max correspondante (%)
205 825 = 350 365 - 390 1 - 20
310 450 - 460 500 - 510 1 - 20
355 §00 - 575 555 - 570 15 - 5

A pression fixée, les écarts entre les températures maximales et mini-
males ne sont pas trés importants , par contre, 1'effet de la pression 1'est

beaucoup plus.
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Dans les apatites, nous effectuerons le calcul de la méme maniére excepté

pour TH

= 200°C et TH = 465°C ol la salinité est connue.

On remarquera que les inclusions dont le facies est rectangulaire ou

hexagonal et

qui sont orientées suivant 1'axe C du cristal ne présentent pas

nécessairement les températures d'homogénéisation les plus élevées ; des

inclusions @ haute TH (p. ex. : 310 ou 410°C) peuvent avoir une forme quelcongue
(cf. tableau 9.2.).
P 1,5 Kb 2,0 Kb Salinité
Tp Tp correspondante (%)
TH min  max min  max
200 345 385 20 %
265 400 410 440 460 1 20
355 500 515 565 570 15 5
415 565 610 625 665(?) 20 1
465 650 715 8 %
495 645(7) 705(?) 20
Dans le quartz, les températures d'homogénéisation avoisinent 200°C.

La température de fusion de la glace se situe entre -14 et -16°C, ce qui

donne une salinité d'environ 18 a 20 % NaCl.
A 1,5 Kb, cela donne 345°C et 385°C & 2 Kb pour la température de piégeage.

Ces températures sont les plus élevées a avoir été mesurées dans le guartz et

doivent correspondre & la température de formation du quartz dans une phase’

d'altération

hydrothermale.
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Cet événement se retrouve dans les autres minéraux ou la population
d'inc]usionsTH = 200°C est toujours importante. Par contre, dans les grenats,
les pyroxénes et les apatites, on trouve aussi des températures plus élevées
(jusqu'a 500°C dans les apatites) qui témoignent d'une formation plus précoce.
Les températures obtenues par correction de la salinité et de la pression
estimées correspondent assez bien avec les chiffres obtenus par comparaison
avec les données expérimentales. I1 faut cependant apporter une restriction
a 1'estimation de la pression.

D'aprés les travaux de Merill et al. (1970), 1'association orthose -
albite - quartz (que 1'on observe dans la zone & amphibole) fond & environ
Gro - 0,75) - quartz
n'est pas stable, toujours & 2 Kb, au-dessus de 650°C. Dans ces conditions, on

685°C & 2 Kb ; d'autre part, 1'association grossulaire (X

congoit mal que des températures supérieures a celles-ci puissent étre atteintes
dans les skarnoides. Les corrections des TH d 2 Kb dépassant ces limites, il
est vraisemblable que la pression réelle était inférieure a 2 Kb.

A 1,5 Kb et en fonction des salinités mesurées ou estimées, les températures
de piégeage calculées sont plus vraisemblables. Ces températures s'étaleraient
alors de 345°C jusque 650°C (et peut-étre un peu plus).

Des températures similaires ont été obtenues par les inclusions des grenats
de skarn de Costabonne (Guy, 1979 ; Le Loch, 1982).

La salinité du fluide varie suivant la température & laquelle il a été
piégé : a TH~200°C, elle est comprise entre 15 % et 20 % NaCl , pour des
TH plus élevées, elle serait moindre:de 8 a 10 % NaCl.
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9.2.3. CONCLUSIONS

Les températures de formation des skarnoides, que 1'on se base sur ‘des
données expérimentales ou sur des mesures dans des inclusions fluides,
s'échelonnent depuis 650°C jusque 300°C pour une pression de 1,5 Kb.

La pression totale réelle imposée au systéme devait se situer entre 1,5 et
2,0 Kb mais, de toute fagon, en-dessous de 2 Kb, pression pour laquelle les
corrections de température sont trop importantes.

Cette échelle de température recouvre un ensemble d'événements différents :
on observe d'abord la mise en place de la colonne métasomatique primaire entre
500 et 650°C, puis une série d'événements qui altérent la zonation primaire a
température décroissante. La répartition des températures auxquelles ces alté-
rations se produisent (fig. 9.10.) montrent que la formation des skarnoides
représente un phénoméne continu. Les minéraux des roches se transforment au fur
et d mesure que la température et les conditions imposées par le fluide changent.
Cela se fait progressivement sans que 1'on observe d'arrét dans le phé&noméne.

Bien qu'il nous soit impossible de connaitre la composition exacte du
fluide par les méthodes optiques et thermométriques, nous pouvons voir qu'il
s'agit d'un fluide trés riche en eau, ol les quantités de CO2 et hydrocarbures
sont faibles. La présence de grenats riches en grossulaire et d'amphiboles
parmi les minéraux primaires puis d'idocrase, de prehnite et d'épidote en
produit d'altération confirme la persistance de ce fluide riche en eau tout
au long de 1'histoire de la formation du skarnoide (Kerrick, 1974).

La quantité de sel dissous est toujours inférieure & la saturation (moins
de 26,3 % NaCl) et il est possible qu'elle augmente avec 1'abaissement de la
température.
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9.3. ELEMENTS EN TRACE

L'étude des éléments en trace est particuliérement utile car leur répar-
tition dans les minéraux refléte, par 1'intermédiaire d'un coefficient, de
partage, la composition du fluide dans lequel ces minéraux cristallisent.

Dans les dix derniéres années, ce type d'étude a été particuliérement
développé et surtout dans le domaine des roches ignées. De nombreuses recherches
théoriques et expérimentales ont été menées qui permettent de bien connaitre
les mécanismes de partage de ces éléments entre un minéral et un liquide sili-
caté. Si on ne peut strictement appliquer les coefficients de partage minéraux/
liquides silicatés aux situations ol ces minéraux cristallisent & partir d'un
fluide riche en volatils (C1, F, ...), 1'approximation qui résulte de leur
utilisation dans ce contexte reste, semble-t-il, dans un domaine acceptable
(Watson, 1980 ; Cullers et al., 1973).

On peut de la sorte obtenir des renseignements sur la composition des
liquides qui ont participé a la formation des minéraux et des roches qui les
contiennent.

D'autre part, ces éléments sont susceptibles de transferts a 1'intérieur
de la colonne métasomatique et 1'étude de leur répartition peut permettre dans
certains cas de mettre en évidence des phé&noménes métasomatiques peu apparents
ou invisibles par les é&léments majeurs (Senior et Leake, 1978 ; Mitropoulos,
1982). '

Dans 20 échantillons sélectionnés parmi les skarnoides et les roches
a magnétite et apatite, 27 &léments en trace ont été analysés par activation
neutronique (voir tableaux 9.3., 9.4. et 9.5.). *
Les analyses de skarnoides ont é€té réalisées en roche totale car les minéraux

sont trop petits pour étre séparés. Par contre, dans les roches a magnétite -

* Analyses réalisées par R. Le Guyader et L. Raimbault au Laboratoire P. Siie
au CENSEA a Saclay (France).
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apatite, il a été facile de séparer la magnétite et 1'apatite de leur gangue.
Etant donné le petit nombre d'analyses dont nous disposons, les résultats
présentés ci-dessous doivent étre regardés avec précaution.

9.3.1. LES SKARNOIDES

9.3.1.1. Echantillons

I1s ont &té prélevés au niveau du chemin de fer (alt. 2 175 m) dans un
skarnoide S.S. et dans la phlogopitite.

G7 : zone sans muscovite : quartz - plagioclase - K-feldspath - biotite +
accessoires : sphéne, zircon, allanite, apatite

G4 : zone a amphibole : quartz - plagioclase - K-feldspath - amphibole +
accessoires

G5 : zone a pyroxéne : quartz - plagioclase - K-feldspath - pyroxéne + accessoires

G8 : grenato-pyroxéhite : grenat - pyroxéne - quartz + sphéne + apatite
R20 + zircon

G9 : phlogopitite : phlogopite + apatite + sphéne + zircon
G6 : pyroxénite développée dans G9 : pyroxéne + accessoires (+ grenat)

CF5 : micaschistes provenant de 1'extrémité sud du chemin de fer, 1égérement
CF6 chloritisés (échantillons fournis par R. Le Guyader).
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9.3.1.2. Les terres rares (REE)

Habituellement, on nomme "terres rares" 1'ensemble des lanthanides plus
le lanthane lui-méme et 1'yttrium. Malgré leur appellation d'éléments en
trace, les terres rares (REE) sont relativement abondantes dans les roches.
Les éléments de numéros atomiques pairs sont plus abondants que les &léments
de numéros atomiques impairs;afin d'éliminer cet effet, on a normalisé les
teneurs analysées par rapport a celles des mémes éléments dans les chondrites
dont la composition représente celle du systéme solaire (Cocherie, 1978)
(table 9.3. et fig. 9.11., diagramme de "Coryell" d'aprés Coryell et al.,
1963).

Pour 1'étude de roches pélitiques (shales et grauwackes), il est plus
rentable dé normaliser les analyses non pas par rapport aux chondrites mais
par rapport a un schiste idéal. Pour ce faire, on utilise le NAS (North
American Shale, Haskin and Haskin, 1966) dont 1'analyse (table 9.3.) repré-
sente une moyenne de 40 shales.

Par cette méthode de normalisation, toute déviation dans la répartition des
REE d'un échantillon par rapport au shale idéal sera plus facilement visible
(fig. 9.12.) qu'en normalisant par rapport aux chondrites (fig. 9.11.).

REE dans les gréso-pélites (CF5-CF6)

Dans une roche, tous les minéraux ne jouent pas le méme rdle quant 3 la
concentration des terres rares. Généralement, les minéraux principaux :
quartz, feldspath, micas, amphibole, pyroxéne, ... contiennent peu de REE.
Par contre, les minéraux accessoires tels 1'apatite, le sphéne, 1'allanite
ou Te zircon en sont trés riches, de sorte qu'ils contiennent la plus grosse
partie du stock des REE de la roche pélitique (Wildeman and Condie, 1973).
Toutes les terres rares ne sont pas réparties de fagon similaire dans ces
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minéraux : le sphéne (Fleisher, 1978 ; Exley, 1980), 1'apatite (Nagasawa,
1970 ; Puchelt et al., 1976) ainsi que 1'allanite (Exley, 1980) sont surtout
riches en terres rares 1égéres (LREE) tandis que le zircon (Nagasawa, 1970 ;
Exley, 1980) contient essentiellement des terres rares lourdes (HREE).

Par rapport au NAS, les deux échantillons de micaschiste de Costabonne
montrent un enrichissement global en REE (+ 15 %) avec une 1égére anomalie
positive en Eu (Eu/Eu* = 1.3) ; les LREE semblent également enrichies par
rapport aux HREE (fig. 9.12.). L'augmentation de 1'ensemble des terres rares
par rapport au NAS correspond sans doute @ la tendance générale des shales
européens. La comparaison entre E.P.S. (European Paleozoic Schist) et NAS
montre en effet un enrichissement en REE de plus -de 22 % pour EPS (fig. 9.12.
et table 9.3.) (Haskin et al., 1968).

La Tégére anomalie positive en Eu ainsi que la diminution relative des
HREE semblent devoir étre imputées & un phénoméne métamorphique. On observe
couramment de telles anomalies dans les shales précambriens (Wildeman and
Haskin, 1973). Lorsqu'on normalise le NAS métamorphique par rapport au NAS
non métamorphique, on observe un phénoméne similaire (fig. 9.12.).

Les analyses CF5 et CF6 correspondent donc bien & des shales métamorphiques
et ne paraissent pas avoir subi d'altération au niveau des REE par les fluides
qui ont formé les skarns et cela, malgré une 1é&gére chloritisation.

La zonation

Les profils des trois premiéres zones (zone sans muscovite, zone & amphi-
bole et zone & pyroxéne) ne présentent pas non plus de grands écarts par rapport
aux micaschistes (fig. 9.12.). Excepté pour 1'échantillon G4 dont les LREE ont
un comportement inhabituel.
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Cette similitude de profils n'est pas extraordinaire puisqu'on a vu
que la majorité du stock-des terres rares se trouve dans les minéraux
accessoires lesquels ne sont pas affectés par les réactions métasomatiques.

Au niveau de la grenatite (R20), par contre, les variations sont
beaucoup plus importantes. Les LREE sont en nette diminution et 1'anomalie
en Eu devient négative (Eu/Eu* = 0.64) tandis que les HREE restent au niveau
du NAS. Ce déficit en terres 1égéres peut s'expliquer par la disparition ou le
remaniement des minéraux accessoires : allanite, apatite et sphéne.

Nous avons fréquemment observé dans les grenatites la recristallisation
du sphéne.'Il ne forme plus de petits cristaux disséminés comme dans le mica-
schiste mais on le trouve en cristaux de plus grande taille (jusqu'a quelques
millimétres) accolés en étoile. Cette recristallisation implique une mise
en solution momentanée de ses éléments constitutifs et donc des REE qu'il
contient. Le fluide qui percole &tant lui-méme trés pauvre en REE par rapport
aux shales (R. Le Guyader, 1982 et comm. pers.), les terres rares libérées
seront rapidemment diluées. D'ou, lors de sa recristallisation, la quantité
de REE réincorporée au sphéne sera beaucoup plus faible. Malheureusement, la
quantité de REE contenue dans le sphéne au départ est difficilement appréciable.
Rappelons qu'il n'est pas détritique mais qu'il a cristallisé en remplacement
de 1'ilménite. La disparition, au niveau des grenatites, de 1'allanite
héritée des roches métamorphiques pourrait aussi expliquer le départ des LREE.
Enfin, la formation de grenat & la place du plagioclase peut accentuer ce
phénoméne car le grenat semble incorporer davantage les terres rares lourdes
que les légéres.

Le remplacement du feldspath explique aussi 1'inversion de 1'anomalie
en Eu. Jusqu'a la zone a pyr&xéne, on observe une 1égére-anomalie positive
(Eu/Eu* = 1.3) héritée de la roche métamorphique. Remarquons que les réactions
qui affectent les feldspaths , jusque 13, ne semblent guére modifier cette
anomalie bien que, trés probablement, ce soient eux qui détiennent le stock
d'Eu de la roche.
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Le remplacement du feldspath en grenat en libére vraisemblablement une bonne
partie qui ne peut étre reprise par le grenat. A moins que les conditions
devenant trés oxydantes, la plus grande partie de Eu soit sous forme Eu3+

et ne puisse étre incorporée aux minéraux. Dans les zones internes des
skarns, 1'anomalie qui était négative devient positive (normalisation par
rapport aux chondrites). La valeur de 1'Eu y reste cependant inférieure a
celle des skarnofides.

La phlogopitite G9 a un profil trés différent des skarnoides : les terres
rares intermédiaires (Sm, Eu, Tb) se situent presqu'au niveau du NAS et les
LREE ainsi que les HREE sont assez nettement appauvries (fig. 9.12.).

Les minéraux accessoires : apatite, sphéne et zircon é&tant aussi abondants ici
que dans les shales, ce sont eux qui contiennent le stock de REE. Il faut
admettre que, soit ils ont &té remaniés lors de la formation de la phlogopitite,
soit le substrat n'était pas a 1'origine un shale classique.

La phlogopite est, hormis les accessoires, le seul minéral de la roche ; elle '
a alors pu, peut-&tre, imposer son spectre. Les coefficients de partage
phlogopite / liquides silicatés indiquent en effet que, dans certains cas, le
mica concentre davantage les terres rares intermédiaires (Sm, Eu, Gd)
(Schnetzler and Philpotts, 1970).

9.3.1.3. Les autres éléments (tableau 9.4.)

I1 est difficile, au vu du petit nombre d'échantillons dont on dispose,
d'établir un réel bilan géochimique pour ces éléments. Cependant, certains
faits remarquables peuvent étre soulignés dans ces analyses.

Les éléments en :trace sont particuliérement abondants dans les skarnotdes
comparativement aux skarns (cf. Le Guyader, 1982) de 1 500 & 3 000 ppm dans
les premiéres contre moins de 200 dans les seconds (sf W et Zn).
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Comme pour les REE, il y a peu de modificationsdans la zonation jusqu'a
la zone a pyroxéne. Ces variations que 1'on peut observer sont dues a la
répartition inégale des minéraux constitutifs des zones.

C'est au passage a la zone a grenat que les événements les plus marquants
se produisent. De nombreux &léments sont emportés, certains restent sur place
mais rares sont ceux qui sont apportés.

Les éléments emportés sont ceux qui dépendent des alcalins (Na, K) et
qui se substituent dans les feldspaths ou micas : Rb, Cs, Ba, Sr, ...
Quand Te grenat remplace les feldspaths, ils ne peuvent entrer dans le réseau
du grenat et disparaissent. Ainsi, les teneurs en Ba, Sr et Rb passent d'un
total d'environ 1 300 ppm (Ba + Sr + Rb) dans les zones externes & pratiquement
zéro dans la. grenatite.
Les &léments de transition : nickel, scandium, cobalt, chrome et zinc rentrent
aisément dans le réseau des ferro-magnésiens, ce qui leur permet de rester
quasiment constants dans toute la zonation. Le chrome pourrait méme étre en
1égére augmentation dans la grenatite. Le zinc est lui franchement en augmen-
tation ; cela provient vraisemblablement de la présence de quelques sulfures
(blende).

Dans les minéraux accessoires : uranium, thorium, hafnium, tantale et
scandium sont particuliérement concentrés. Ces minéraux étant insensibles
aux transformations, on peut s'attendre a les voir rester constants dans la
zonation. Le rapport Zr/Hf est particuliérement parlant : il reste constant
entre 33 et 40, valeurs habituelles dans les zircons de la croidte terrestre.
Par contre, le rapport Th/U subit Tui des modifications : dans les zones
externes, il se situe entre 3 et 7 et diminue de facon importante dans la grena-
tite ol i1 peut devenir inférieur, a 1 (0.40 dans G8). Comme la teneur en U
reste a peu prés constante, le thorium a été probablement en partie lessivé,
peut-étre a cause de la recristallisation du sphéne (7).
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Le tungsténe est le plus souvent 1ié aux micas dans les roches pélitiques.
La disparition de la muscovite et la recristallisation de la biotite (voir
4.1.) dans la zone sans muscovite expliquent la nette diminution observée
(de 11 ppm & 2 ppm) au passage de cette zone.
Un deuxiéme départ de W s'observe au niveau de la grenatite ; il peut @ nouveau
étre imputé a la recristallisation du sphéne, lequel peut aussi contenir du
tungsténe. .

Dans la phlogopitite G9, le barium, le rubidium et le césium ne sont plus
liés aux feldspaths mais aux micas. L'absence de feldspath est illustrée par
celle du strontium, élément caractéristique des feldspaths (Hanson, 1978).

Par rapport aux micaschistes, on notera ici 1'importance du Cs (70 ppm) et
1'absence de tungsténe. Le développement d'un skarnoide entraine, semble-t-il,
une diminution globale des éléments mais il ne faut pas oublier les effets

de dilution par les majeurs.

En conclusion, on observe que les &léments en trace sont beaucoup plus
abondants que dans les skarns (jusqu'a 100 fois plus).
Leur répartition, y compris pour les REE, montre un caractére nettement hérité
des micaschistes pour les zones externes du skarnoide. L'apparition du grenat
implique, comme pour les &léments majeurs, de grands bouleversements.
Ceux-ci vont dans le sens d'un départ des traces, exceptées celles contenues
dans les minéraux accessoires inertes (zircon). Ce sont surtout les LREE et
1'europium (1'anomalie par rapport au NAS devient négative) et les.é&léments
caractéristiques des feldspaths (Ba, Sr, Rb, ...) qui subissent les plus fortes
diminutions. On observe aussi un départ du tungsténe dés la premiére zone.
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9.3.2. TERRES RARES DANS LES APATITES ET MAGNETITES

Ces échantillons proviennent des roches & apatite-magnétite et des
skarnoides développés sur la roche a biotite-apatite a la base du gisement
(cf. chap. 8). Neuf apatites et deux magnétites ont pu étre analysées pour les
terres rares et les autres éléments en trace. Le but de ces analyses était
d'obtenir des renseignements supplémentaires quant a 1'origine de ces roches :
magmatique ou métasomatique ainsi que sur la composition des liquides a partir
desquels elles se sont formées.

Pour ce faire, on a étudié cinq apatites associées a la magnétite
(G2 et M1-M4) et quatre autres associés au skarnoide développé dans la roche
a biotite - apatite (trois étaient associées a la grenatite et une a une partie
resilicifiée de ce skarnoide). Ces derniéres apatites sont manifestement,
d'aprés 1'observation des échantillons, d'origine métasomatique (analyses Gl
et G'1 - G'3).

Les résultats obtenus pour les analyses M et G2 sont trés différents de
ceux des analyses G' + Gl (fig. 9.13.). Les apatites M montrent un trés faible
fractionnement des terres rares (La/Lu = 1.8) et particuliérement des terres
rares légéres (La/Sm = 1.2) avec une trés nette anomalie négative en
europium (Eu/Eu* = 0.4). La somme des REE analysées vaut environ 1 200 ppm.

Les apatites G' montrent un fractionnement plus important des terres
rares (La/Lu = 4.0 en moyenne). Ce fractionnement est trés net pour les LREE
(La/Sm =3.5) , par contre, pour les terres rares lourdes (HREE), ce serait
plutdt 1'inverse (Tb/Lu = 0.76). On observe une anomalie positive en europium
(Eu/Eu* =1.4) et la somme des terres rares analysées est beaucoup plus_faible
que dans les apatites M : 2 REE = 280 ppm.
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L'apatite Gl a un profil qui différe assez nettement de ceux des autres
apatites du skarnoide. I1 y a un fractionnement trés important des REE
(La/LU = 21) et une trés faible anomalie négative en europium (Eu/Eu* = 0.8).

Les deux magnétites ont des profils assez semblables avec un enrichissement
en terres rares légéres (La/Lu =6.0) et une anomalie négative en Eu (Eu/Eu* =
0.3 & 0.5), malgré que 1'une (G10) ait une teneur globale en REE plus élevée
(114 ppm contre 41 ppm).

Les deux types d'apatites n'ayant pas la méme répartition des terres
rares,il est normal de penser qu'elles n'ont pas dia cristalliser dans le méme
milieu. Par les observations des textures, on sait que les apatites G' ont
cristallisé lors de la transformation en skarnoide des roches a biotite
(cf. chap. 8). A 1'heure actuelle, dans la littérature, on trouve peu d'analyses
de terres rares d'apatites 1iées a des phénoménes métasomatiques.

Cependant, chaque fois qu'elles ont &té rapportées,on observe les mémes caracté-
ristiques : fractionnement important avec un enrichissement en terres rares
1égéres et pratiquement pas d'anomalie en Eu (Wass et al., 1980 ; Gerasimovskiy
et al., 1981).

Les profi]s des apatites M sont, par contre, beaucoup plus semb]ables a
ceux d'apatites d'origine magmatiqué (Roelands et Duchesne, 1977 ; Puchelt et
Emmermann, 1976 ; Watson, 1981, ...). A la figure 9. 15 ont éteé reportees
quelques analyses d' apat1tes associées a des g1sements de magnétite- apat1te
de nelsonite.

L'apatite est un minéral particuliérement favorable pour 1'étude de la
répartition des terres rares dans les liquides car les coefficients de partage
DQEE sont tels que le spectre de 1'apatite a tendance a reproduire celui du
liquide a un facteur d'enrichissement prés (Irwing, 1978 ; Watson, 1981).

Donc, les différentes répartitions des REE dans les minéraux impliquent que les
liquides au départ desquels ils se sont formés avaient une composition différente.

Ceci est vrai surtout dans le cas ou les minéraux cristallisent & partir d'un
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liquide silicaté car ce sont ces milieux qui ont fait 1'objet de la plupart des
expérimentations. En gardant & 1'esprit que les coefficients de partage ont

été calculés pour des liquides silicatés et non des fluides riches en volatils

(Cl, F, ...) et que les utiliser dans le cas de ces derniers fluides ne permet

qu'une approximation, on peut essayer de caractériser le fluide responsable

de la formation des skarnoides.

Au vu de la répartition des REE dans les apatites G', le fluide qui a
participé a la formation des skarnoides devait étre trés enrichi en terres
rares légéres. L'anomalie positive en Eu dans le profil de ces apatites indique
que le fluide devait avoir aussi une anomalie positive en europium. Dans les
skarns, a Costabonne, on observe, semble-t-il, également un enrichissement
en LREE et une anomalie positive en Eu dans le fluide (Le Guyader, 1981).

Les données expérimentales montrent que une phase fluide riche en F et
C1 au contact d'un liquide silicaté s'enrichit en terres rares l1&géres et
qu'une anomalie positive en Eu peut apparaitre (Flynn et Burnham, 1978).
I1 n'est donc pas étonnant que la phase fluide produite lors de la cristalli-
sation d'un intrusif puisse présenter ces caractéristiques.

Les répartitions des REE dans les apatites et les magnétites G3-G10
semblent incompatibles avec ce type de fluide et, comme nous 1'avons dit, sont
plus habituelles des domaines magmatiques.

Lorsque ces minéraux cristallisent & partir d'un liquide magmatique, la
répartition des terres rares entre eux est fonction de leur coefficient de
partage p™"

Liq
faible rayon ionique (LREE), on observe généralement une augmentation du coeffi-
cient de partage entre 1'ensemble de la roche et la magnétite (Dﬂg) avec le

rayon ionique (Schock, 1979) (table 9.5.)

. La magnétite incorporant de préférence les terres rares de
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Table 9.5. : Coefficient de.partage des REE entre apatite ou roche et magnétite

&3 e O e e
1 2
La 17 (18) 0.67 46 35
Ce 20 5 0.77 50 36
Sm 25 7 0.91 108 54
Eu 29 11 1.7-0.7 11 80
Tb 35 11 1 133 67
Yb 48 20 1 153 60
Lu 39 28 1.1 167 67

* D'aprés Schock, 1979
Mt

*% Dﬁ?q suivant Watson, 1981 ; DLiq suivant Schock, 1978

Le coefficient de partage apatite - magnétite calculé a partir de notre
échantillon montre une évolution similaire. I1 est donc tout-a-fait possible
que ces deux minéraux aient cristallisé ensemble a partir d'un méme liquide
magmatique (p. ex. : un liquide nelsonitique).

La figure 9.16. montre la composition possible de ce liquide. L'aire
hachurée représente le domaine de composition obtenu en utilisant les coefficients
de partage minimaux et maximaux de 1'apatite suivant Watson (1981) ; le coeffi-
cient de la magnétite provient de Schock (1978). Les profils de ces liquides
indiquent un enrichissement en terres rares 1&géres et une anomalie négative
en Eu.
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Cette anomalie dépend essentiellement des conditions oxydo-réductrices
du milieu. La magnétite (Schock, 1979) et 1'apatite (Watson, 1981) concentrent
3t (Déz3+ = 20 - 40 ; DéEZ+ = 2) ; dans des conditions

trés réductrices, 1'importance de Eu~ peut étre telle qu'une anomalie néga-

préférentiellement 1'Eu

tive en Eu peut apparaitre dans les minéraux alors que le liquide peut au
. . . e . 2+

contraire contenir une anomalie positive essentiellement due au Eu”™ .

Cependant, on a vu (chapitre 8) que la texture des intercroissances d'ilménite

et leur composition (Mn0 élevé) impliquaient des conditions oxydantes.

Le rapport Eu3+ / Eu2+ dans le liquide devait étre supérieur a 1 et 1'anomalie

négative observée réelle.

Cette anomalie peut étre due a la formation de plagioclase (observé dans
la partie supérieure de la lentille). Comme celui-ci concentre essentiellement
1'Eusz
oi 1'Eu

, son effet se fera surtout sentir sous des conditions plus réductrices.

2+ est trés abondant.

La formation de deux liquides immiscibles (liquides granitiques et ferro-
basaltiques), souvent invoqués pour 1'origine des nelsonites, peut aussi entrainer
une anomalie négative en Eu dans le liquide ferrobasaltique.

Dans les liquides polymérisés, 1'Eu2+

3+

est beaucoup plus stabilisé que
1'Eu™ . Si, dans le liquide initial, les deux espéces sont présentes (fO2
moyen) et s'il n'y a pas d'anomalie en Eu, le coefficient de distribution de
1'Eu, D Tiq. ferrobasaltique / 1iq. granitique étant plus petit que pour Tles
autres terres rares, le liquide ferrobasaltique montrera une anomalie négative
en Eu et le liquide granitique une anomalie positive (Ryerson and Hess, 1978).
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9.4. LES ISOTOPES STABLES 18

O ET D DANS LES SILICATES

L'analyse isotopique est particuliérement intéressante car elle permet
d'accéder au fluide par la mesure des rapports isotopiques des minéraux en
équilibre avec lui. Ceci permet d'obtenir des informations quant a 1'origine de
ce fluide et de suivre son évolution au travers des transfonmations métasomatiques.
On pourra également comparer ces résultats avec ceux obtenus dans les skarns ou
les études isotopiques sont bien avancées (B. Guy, 1979 ; P. Toulhoat, 1982).

9.4.1. LES ECHANTILLONS

Les mesures des rapports isotopiques ]80/]60 et D/H ont été effectuées dans
19 échantillons pour 1'oxygéne et dans 8 pour 1'hydrogéne (tableau 9.6., fig.
9.17) :

- Dans les skarnoides proprement dits, on a effectué une mesure dans la zone
sans muscovite (8058), deux dans une zone & amphibole (7997, Z 1), deux dans
celle a pyroxéne (7920 et 7981) et enfin, deux autres encore dans la zone a

grenat, 1'une avec scheelite (7962), 1'autre sans (Z 4).

- Trois analyses (8052, 8038, 7910/2) proviennent de roches particuliéres
muscovitite, chloritite et phlogopitite (cf. chap. 7).

- L'échantillon 7908 provient d'un gneiss a silicates calciques de La Preste,
apparemment non métasomatique.

- Enfin, deux magnétites et deux roches a apatites-quartz ont été prélevées a
la base du gisement dans la lentille de magnétite-apatite et dans les roches
connexes (cf. chap. 8).

Ces échantillons ont &té analysés en roche totale (excepté la magnétite)
car, dans la plupart d'entre eux, la finesse des grains ne permettait pas de
séparer aisément les phases minérales.
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Remarque : Des analyses de roches métamorphiques non transformées (SB 2,

LP 7914, fig. 9.17) devaient étre réalisées mais les résultats ne
nous ont pas encore é€té communiqués.

9.4.2. CALCUL DU RAPPORT ISOTOPIQUE DU FLUIDE (Javoy, 1977 ; Taylor, 1979)

9.4.2.1. Fluide en équilibre avec un minéral

Le rapport isotopique est généralement rapporté par rapport a un standard
(SMOW : Standard Mean Ocean Water, dans le cas présent) :

6]80 = %—%%g - 1) x 1000 = fractionnement isotopique

180/]6

avec Réch 0 dans 1'échantillon

180/16

R 0 dans le standard

std

et le coefficient de fractionnement entre deux phases devient :

= 1000 InQL AB

Qg =‘RA/RB et AAB

Les valeurs étant proches de 1'unité :

1000 Tn QU 5 = 6,-0

A B

Par exemple, dans 1'équation de partage de ]80 entre le quartz et 1'eau :

18 .16 - 16
2 0 + Si 02 = H2

18

H 0+Si 70

2
la constante d'équilibre K de la réaction =

18 _ 18 0
et O 0qt = 0 Oeau+f(T)

Z
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Le fractionnement isotopique du minéral en équilibre avec le fluide
(assimilé a de 1'eau pure) est égal au fractionnement isotopique de ce fluide

plus une fonction de la température.

Par 1'intermédiaire du coefficient de fractionnement Q et du 6180
du minéral, on peut donc avoir accés au 9} ]80 du fluide.

QA , fonction de la température, s'exprime généralement sous la forme :
1000 In@ =A-8 (108172 = A

ol A et B dépendent du minéral.

9.4.2.2. Fluide en équilibre avec une roche

Le fractionnement isotopique d'une roche est fonction des fractionnements
isotopiques des minéraux qui la composent. Chaque minéral y contribue suivant
sa proportion dans la roche et la quantité d'oyxgéne (ou d'hydrogéne) qu'il
contient par rapport a la totalité de 1'oxygéne (ou de 1'hydrogéne).

18 18
6]80R= Q, 51 0 Oy + @) [32 5/0M2+...
a, B;+a, B,+..

avec QL , = % molaire du minéral i, Bi = nombre d'0 par mole.

et puisque AM-H-20 = GM' GHO

6180R= 2
Zai B1
6]80H0= 6180R_ Zai Bi Ai
2 ra; B,

Rem. : ce calcul n'est valable que si tous les minéraux considérés sont en équi-

libre.
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9.4.3. REMARQUE A PROPOS DE LA TEMPERATURE

Le calcul du fractionnement isotopique du fluide dépend de la température.
La température utilisée lors du calcul ne sera pas nécessairement celle qui
correspond & la formation de la roche. En effet, si les minéraux se sont
formés a 600°C, le fluide aura imposé & la roche un rapport isotopique qui
dépend de T° = 600. Si, & température décroissante, un fluide reste en contact
avec ces minéraux, le rapport va étre modifié paf diffusion de 0, H, OH.
Ce phénoméne peut se prolonger durant plusieurs millions d'années jusqu'a des
températures trés basses (100°C) (Graham, 1981 ; Giletti et al., 1978).

Par contre, si le fluide disparait rapidement aprés la formation des
minéraux, le rapport isotopique sera figé et représentatif de la température
d'équilibre. Dans les gisements hydrothermaux et les skarns en particulier, le
fluide peut persister longtemps ; i1 faudra donc prendre pour le calcul une
température inférieure a celle de cristallisation.

La plupart des courbes de fractionnement 1000 1n & /T pour D s'infléchissent

fortement au-dessous de 450°C (voir annexe VI) et deviennent peu dépendantes

1'180 montrent 1'inverse :

de la température. Les courbes de fractionnement de
au-dessous de 400°C, une faible variation de T entraine une grande variation
de QU . Le choix d'une température de calcul de 400°C parait alors limiter les

erreurs de calcul (Toulhoat, 1982).

180

9.4.4. rapporT 180/160

/

9.4.4.1. Les résultats bruts (fig. 9.18.)

Les O 180 des skarnoides proprement dits (échantillons 8058, Z 2,
7997, 7981, 7920, 7962 et Z 4) se groupent entre +6.2 et +8.1.
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Ces valeurs sont inférieures a celles des roches sédimentaires habituelles qui
se situent plutdt entre +10 et +20 pour les shales (Taylor, 1978).

Le métamorphisme régional entraine généralement une diminution du 53]80 de

la roche.

Cependant, ce n'est que dans la zone de la sillimanite que 1'on peut atteindre
+8 - +9 (Shieh and Taylor, 1969).

Dans le cas présent, ce métamorphisme n'est allé que jusqu'au domaine de
la biotite qui correspond a des 6180 supérieurs a +10.

Dans le cadre du métamorphisme de contact, on n'enregistre pas de variation
de la teneur en 180 avec le degré de métamorphisme (Shieh and Taylor, 1969).

Les 63]80 observés dans les skarnoides ne peuvent donc pas avoir été
hérités du shale originel. Ces valeurs ne correspondent pas non plus aux
{5]80 de cornéennes a silicates-calciques lesquels se trouvent entre + 15 et
+ 18 (Taylor and 0'Neil, 1977).

L"échantillon 7908 de La Preste provient d'une roche apparemment trés
semblable & une cornéenne a silicates-calciques (CASC). Les O ]80 trouvés

+ 7.3 et + 6.5 sont semblables a ceux des skarnoides et trés loin des valeurs
de vraies CASC.

I1 est vraisemblable que cette roche ne soit pas uniquement d'origine
métamorphique mais qu'elle ait subi des transformations comparables a celles
des skarnoides.

Les valeurs des autres échantillons sont difficilement interprétables sans
tenir compte des fractionnements isotopiques :

- Les roches a chlorite, muscovite et phlogopite (8038, 8052 et 7910/2) se
groupent entre + 4.1 et + 5.1.
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- Les magnétites et roches a apatite-quartz (8080A, 80114, 8088 et 8013) se
situent aux deux extrémes : + 2.7 et + 3.5 pour les magnétites et + 8.1
pour 1'apatite. Les mesures de 6]80 dans ces minéraux ne sont pas treés
nombreuses dans la littérature. Le 6180 de la magnétite de roches pluto-
niques se situe entre + 1.6 et + 3.1 ; les valeurs les plus hautes se
rencontrant dans les roches granitiques (Taylor and Epstein, 1962 a et b).
Taylor et Epstein (1962) donnent deux analyses d'apatites de gabbros et
tonalites : + 4.1 et + 6.7. Nous ne connaissons pas de données pour Tles
apatites métasomatiques.

9.4.4.2. Evaluation du 6'180 des fluides

L'évaluation du 6]80 des fluides en équilibre avec les diverses roches
s'effectue suivant les méthodes exposées en 9.4.2. Les courbes de fractionnement
utilisées sont données en annexe VI. Pour les.roches, l1a composition minéralo-
gique a été estimée a partif de 1'analyse chimique en roche totale et de la
composition des minéraux contenus. Les résultats de ces calculs sont présentés

~a la figure 9.19., pour diverses températures entre 300 et .600°C.

Dans la plupart des échantillons, le 55180 du fluide augmente avec la
température. Dans seulement trois d'entre eux, il diminue (phlogopitite et
magnétite).

A 400°C environ, il existe une nette séparation entre eux et 1'ensemble
des échantillons de skarnoide. Les valeurs les plus basses s'observent dans

les chloritites et muscovitites ainsi que dans les roches a apatite-quartz.
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a) Les skarnoides

La valeur du § 180 du fluide en équilibre avec les skarnoides a 400°C
est pratiquement la méme dans toutes les zones et se situe autour de + 6.5.
Cette valeur correspond a ce que 1'on peut attendre de la part de fluides magma-
tiques (de + 5 & + 10) (Taylor, 1978, 1979) et & ce qui est habituellement observé
dans les skarns (Taylor and 0'Neil, 1977). Les fluides en équilibre avec une
roche métamorphique ont un 0§ 180 plus élevé : de + 15 @ + 35 pour des shales
(Taylor, 1979).

Des deux grenato-pyroxénites analysées, 1'une (7962) contient de la scheelite

18,

mais il n'y a apparemment aucune différence au niveau de la composition en 0

du fluide.

La phlogopitite, localement transformée en skarnoide (cf. chap. 7), se
distingue nettement de ceux-ci. En effet, & 400°C toujours, le fluide en équi-
libre a un 5]80 de + 11.6. Cette valeur est un peu trop élevée pour correspondre
d un fluide magmatique mais aussi trop faible pour un fluide métamorphique en
équilibre avec une roche phylliteuse (shale). Elle peut, par contre, résulter
d'un mélange entre ces deux fluides, indiquant une métasomatose différente de
celle qui a formé les skarnoides s.s.

Ce mélange s'est produit dans une phase précoce de métasomatisme puisque la
phlogopitite est elle-méme transformée en skarnoide.

Contrairement a la phlogopitite, les chloritite et muscovitite ont été en
équilibre avec des fluides beaucoup plus 1égers : 6]80 = 4.4 pour la musco-
vitite et 5.3 pour la chloritite (3 400°C).

Ces valeurs sont trop basses a la fois pour des fluides magmatiques et métamor-
phiques et témoignent vraisemblablement. de la contamination par :

une certaine quantité d'eau météorique (celle-ci peut avoir un 6]80 inférieur
a zéro (Taylor, 1979).
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Ces deux roches pourraient étre le résultat d'une cristallisation tardive
ol 1'importance des eaux météoriques grandit.

Les magnétites paraissent avoir été en équilibre avec un fluide relati-
vement Tourd 6180 = + 10.2 et + 1 (a 400°C).
Ceci indique un caractére plutét précoce (pré-skarn ?).
Ces résultats ne permettent pas de trancher le probléme de leur origine :
magmatique ou métasomatique. I1s montrent cependant qu'il ne s'agit pas d'un
minéral tardif comme c'est le cas dans beaucoup de skarns.

Le calcul du 6]80 du fluide en équilibre avec les roches a apatite-quartz
pose un probléme car il n'existe pas de courbe de fractionnement pour 1'apatite
d haute température. On peut 1'approximer en comparant la courbe de fraction-
nement apatite-eau a basse température avec.celle de la calcite et en extra-
polant vers les hautes températures en sachant que les deux courbes ont tendance
a se rapprocher (Bottinga, comm. pers., 1982).

Les inclusions fluides contenues dans le quartz qui accompagne 1'apatite
indiquant des températures de cristallisation inférieures a 400°C (voir 9.2.),
on prendra 300°C pour le calcul de 6]80. On obtient alors pour les deux échan-
tillons : {3]80 = + 2.2 et + 3.0. Ces valeurs correspondent & la phase d'alté-
ration tardive ol 1'eau météorique joue un rdle important. Si le quartz a pu
cristalliser durant cette phase, il n'en va pas de méme pour 1'apatite qui est
un minéral qui s'est formé pendant la phase primaire du skarnoide (voir chap. 8).
Il est probable qu'il y ait eu rééquilibrage de ce minéral avec le fluide tardif :
on y observe en effet beaucoup d'inclusions fluides contemporaines de cet épi-
sode tardif (voir 9.2.).
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9.4.5. RAPPORT D/H

Le rapport isotopique D/H n'a pu étre mesuré que dans six échantillons :
la zone sans muscovite et la zone a amphibole (8058 - 7987) ainsi que dans
les phlogopitites, chloritites et muscovitites (7910/2, 8038 et 8052) plus la
roche a silicates-calciques de La Preste (7908), ces échantillons étant les

seuls a contenir des minéraux hydratés.
Dans toutes ces roches, il n'y a (sauf dans 7908) qu'un seul minéral

hydraté&, on pourra donc considérer que le O D mesuré dans la roche correspond
a celui du minéral présent (voir tableau 9.6.).

9.4.5.1. Vaieurs brutes ( O D) (fig. 9.20., tableau 9.6.)

L'ensemble des valeurs obtenues se situe entre - 32 et - 60. Les skarnoides

ont le 9D le plus petit : - 56 et - 60 ; ce sont les chloritites et musco-
vitites qui montrent le plus élevé (- 32, - 41). Ces valeurs pourraient corres-
pondre a celles de roches métamorphiques dans le cadre régional ( OD=-404a

- 90 (Taylor, 1978)) mais pas dans celui du métamorphisme de contact. ]
A 1'inverse de 0O 180, le O D des biotites et muscovites diminue a proximité ‘
des plutons jusqu'a OD = - 120 (Shieh and Taylor, 1969).

Remarquons que 1'é@chantillon 7908 suit comme précédemment les skarnoides.
$'i1 s'agissait d'une véritable cornéenne, son O D devrait étre plus bas.
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9.4.5.2. 0D des fluides *

Le calcul du O D des fluides en &quilibre avec ces roches est aisé puis-
qu'elles ne contiennent qu'un ou deux minéraux hydratés. Il faut cependant
tenir compte de leur composition car le coefficient de fractionnement de 1'hydro-
géne dépend d'elle (Suzuoki and Epstein, 1976). Récemment pourtant, Graham et
Sheppard (1978) ont montré que, pour une amphibole alumineuse, le fractionnement
était constant a - 20 pour des températufes supérieures a 400°C.

I1 peut exister une grande différence entre le §) DH 0 calculé pour une hornblende
2
a partir des courbes de Suzuoki et Epstein (1976) et celle de Graham et Sheppard

(1978) : par exemple, a 400°C, on obtient pour 1'échantillon 7987 OD=-21
et - 38 (fig. 9.21.).

Comme pour ]80, on a calculé le O D du fluide & plusieurs températures
(fig. 9.21.). La variation de O D en fonction de T est trés importante comparée
a ce que connaissait 6180. Ce n'est que pour T < 400°C que ces variations
deviennent petites.

A 400°C, les O DH 0 indiquent un fluide assez Tourd ; la plupart des
2

valeurs se situent entre - 20 et 0 (fig. 9.21.).

Le O DH 0 élevé, hors des domaines magmatiques et mé&tamorphiques, implique
2
1'influence d'une eau météorique de QD proche de 0. On remarque que les musco-

vitites et chloritites sont groupées (fig. 9.22.) avec 0D 0 et 5]80 entre

+ 4 et + 5. Aux skarnoides correspondent des fluides de O D plus faibles et
6]80 plus élevés ou 1'influence des eaux magmatiques se fait plus sentir.

Ces valeurs sont trés semblables a celles observées par P. Toulhoat (1982) a

Salau (fig. 9.22.).

* Voir courbes de fractionnement en annexe VI.
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9.4.6. CONCLUSIONS

Les données isotopiques de 1'hydrogéne et de 1'oxygéne indiquent 1'existence
d'au moins trois épisodes dans 1'histoire des skarnoides et la concurrence de
trois types de fluides :

1. Mélange d'un fluide métamorphique et d'un fluide magmatique principalement
et formation des phlogopitites.

2. Fluide magmatique agissant dans la formation des skarns et des skarnoides
s.s. L'influence d'eaux météoriques se fait déja sentir au niveau de
1'hydrogéne.

3. Phase d'altération tardive : formation des chloritites, muscovitites et
resilicification de skarnoides. L'eau météorique joue un rdéle prépon-
dérant.

Il n'est pas impossible qu'il existe un quatriéme épisode qui concerne
1'altération des skarnoides et des skarns. Des minéraux d'altération des skarns
de Costabonne ont été analysés (Toulhoat, 1982). Ce sont princiﬁélement des
chlorites et des amphiboles ; les fluides en équilibre avec ces minéraux sont
caractérisés par : - 80 < OD < -60et+6 < 5% < +9 (fig. 9.22.).
Ces résultats différent de ceux que nous avons obtenus pour les skarnofides.
Toutefois, comme nous n'avons pas d'analyse .de minéraux d'altération des
skarnoides, il n'est pas possible de comparer les résultats.

Enfin, les valeurs de QD et 6]80 de 1'échantillon LP 7908 portent la
marque d'un fluide magmatique. L'influence des fluides métasomatiques s'est
donc faite sentir a La Preste et il est possible que 1'origine de la "cornéenne
calcique" LP 7908 ne soit pas uniquement métamorphique mais peut-&tre bien
métasomatique.
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CHAPITRE 10

LES MINERALISATIONS EN TUNGSTENE ET MOLYBDENE

Les deux seules minéralisations qui, tant dans les skarns que dans les
skarnoides, présentent une certaine importance et pourraient étre &conomique-
ment exploitables sont des concentration; de scheelite (Caw04) et de molyb-
dénite (MoSz).

Dans les skarns et skarnoides de Salau (Ariége), la scheelite est trés
abondante et exploitée a 1'heure actuelle , par contre, & Costabonne, si les
skarns montrent des teneurs importantes en wo3 (0,4 % a 1,0 %, Deremetz et
Guitard, 1956), les skarnoides en sont pratiquement dépourvus. On peut méme
y observer une diminution par rapport a 1'encaissant (cf. chapitre 9).

A 1'opposé, les concentrations les plus remarquables en molybdénite se
situent presque uniquement dans les skarnoides.

I1 semble exister une antinomie entre ces deux minéraux 3 Costabonne
(a Salau, la molybdénite est beaucoup plus rare) : la molybdénite "préférant"
les skarnoides aux skarns et la scheelite faisant 1'inverse.
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10.1. SITUATION DE LA SCHEELITE A COSTABONNE ET SALAU

La scheelite apparait en deux générations : 1'une accompagnant la phase
primaire de formation des skarns de Costabonne et Salau et des skarnoides de
Salau. Dans la premiére phase, elle est molybdique et le plus souvent liée
aux grenatites ; son apparition peut étre située entre la mise en place de
la zone & pyroxéne et de la grenatite. La minéralisation reste cependant
faible : de 0,1 & 0,5 % WO3 (Guitard, 1955 ; Deremetz et Guitard, 1956, 1957 ;
Guy, 1980). :

Au cours de la phase d'altération, elle est beaucoup plus importante :
plus de 1 % wo3. La scheelite secondaire apparait avec le développement de
quartz, calcite, sulfures et minéraux hydroxylés altérant les silicates
primaires. Les pyroxénites sont le terrain le plus favorable pour ce type
d'altération et fournissent tant a Salau qu'a Costabonne les minéralisations
les plus rentables (Soler, 1977 ; Deremetz et Guitard, 1957).

Dans les skarnoides, la scheelite est quasi absente , par contre, la
molybdénite peut étre trés abondante. Elle apparait principalement dans la
grenato-pyroxénite, incluant parfois du pyroxéne mais toujours englobée par
le grenat. On la trouve également dans des veinules contemporaines de la
phase d'altération.

10.2. L'ABSENCE DE SCHEELITE DANS LES SKARNOIDES

Lorsque des skarnoides et des skarns sont contigus le long d'un contact
carbonate / pélite, il est fréquent que le skarn soit minéralisé en scheelite
et non le skarnofde (voir carte 5) ; on ne peut donc imputer 1'absence de
scheelite a la stérilité du fluide. Seuls le substrat et/ou les conditions
imposées a ce fluide par 1'encaissant peuvent alors en étre responsables.
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Si on compare les conditions de formation estimées pour les skarns
(B. Guy, 1979) et les skarnoides (chap.9), il ne semble pas y avoir de diffé-
rences essentielles.

Le facteur qui pourrait avoir le plus d'importance est le rdle du
calcium. Entre les skarns et les skarnoides, celui-ci a un comportement tota-
lement différent. I1 est un constituant principal des roches carbonatées
(calcaires et dolomies) dans lesquelles se développent les skarns et, dans
leur colonne métasomatique, il est inerte et peut étre emporté.

A Salau, les skarnoides, trés minéralisés, ont un substrat qui est une
cornéenne a silicates calciques (CASC) trés riche en CaO (de 30 & 35 %) et
leur formation résulte d'un apport de silice et fer principalement, avec
départ de Ca0 (Soler, 1977, 1980).

Dans la pélite ou se forment les skarnoides de Costabonne, le calcium
est un constituant accessoire (< 1 %) et c'est un apport constant qui guide
le développement de leur colonne métasomatique (chap. 6). De plus, le grenat
croit aux dépens du plagioclase et non du pyroxéne comme dans les skarns
et les skarnoides de Salau.

Les calculs thermodynamiques permettent de montrer que la transformation
du plagioclase en grenat demande un potentiel chimique en Ca0 plus faible que
dans le cas du remplacement du pyroxéne. I1 est possible que la petite quantitée
de Ca0 disponible et son plus faible potentiel chimique Timitent la formation
de scheelite lors de la mise en place de la zonation primaire des skarnoides.

La présence de quartz et K-feldspath dans le skarnoide peut aussi aider
a maintenir-le tungsténe en solution : Foster (1977) a, en effet, montré que
la solubilité de la scheelite augmente considérablement dans les fluides
hydrothermaux riches en KC1, tamponnés par 1'assemblage quartz -K-feldspath -
muscovite.
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Le rdle du pH n'est pas non plus négligeable. La stabilité de Ta molyb-
dénite est favorisée par des pH faibles : neutres ou acides tandis que la
scheelite cristallisera dans un milieu plus alcalin ou la powellite tend a
remplacer la molybdénite (Kolonin et al., 1975).

Dans des conditions de f02 et fsz ol les deux,scheelite et molybdénite,

peuvent étre stables ensemble (voir Hsu, 1977 et Hsu and Galli, 1973), la
scheelite molybdique précipitera dans un milieu riche en Ca et de pH plus
élevé (tels les skarns (Burt, 1978)) ; un milieu a pH plus acide sera plus
favorable 3 la cristallisation de molybdénite. Une différence de pH entre
les skarnoides et les skarns pourrait peut-étre expliquer la répartition
de ces minéraux entre les deux types de roches pendant 1a phase primaire.

Lors de la phase d'altération, 1'absence de pyroxénite massive, terrain
favori de la minéralisation, limite €galement les possibilités de concentrer
la scheelite.

Cette apparente désaffection de la scheelite pour les roches métasoma-
tiques développées dans des substrats peu calciques se retrouve dans d'autres
gisements. Par exemple, dans la mine d'Azegour (Maroc), la scheelite se
limite aux skarns développés sur carbonate tandis que les roches d'origines
volcaniques pauvres en calcium montrent des skarnoides minéralisés en molyb-
dénite. Skarns et skarnoides peuvent étre contigus (Permingeat, 1957).

Ce méme phénoméne est visible dans des skarns et skarnoides californiens
(Newberry, 1982).

10.3. CONCLUSION

Les skarnoides de Costabonne sont, semble-t-il, peu- susceptibles de
contenir des quantités importantes de scheelite. Par contre, il peuvent étre
recherchés pour leur minéralisation en molybdénite qui peut étre localement
trés importante (p.ex. : Roca Del Turon, Espagne).
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La faible concentration en Cawo4 pourrait étre imputée, lors de la
phase primaire a 1'absence d'un milieu calcique et/ou a une trop faible
activité du calcium ou encore au pH. Pour la phase secondaire, 1'inexistence
de pyroxénite massive, lieu privilégié de la minéralisation tardive,
diminue encore la possibilité de concentrer le tungsténe.

Ces conclusions semblent pouvoir étre étendues a d'autres gisements ou
des skarnoides se développent dans un encaissant peu calcique.
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CHAPITRE 11

RESUME ET CONCLUSIONS GENERALES

Le complexe des skarns et skarnoides du pic de Costabonne s'est développé
d la base de la série de Canaveilles, au contact d'un massif granitique,
appelé granite de Costabonne. La série de Canaveilles est constituée & cet
endroit d'une alternance de schistes, de calcaires et de dolomies.
Des skarns minéralisés en scheelite se sont développés dans les roches carbo-
natées tandis que des skarnoides, pour la plupart stériles en tungsténe,
se sont formés dans les pélifes.

De 1'étude de ces skarnoides, on peut retirer les principaux résultats

suivants :

- Les skarnoides se sont développés dans des roches pélitiques peu calciques
(moins de 1 % Ca0) appartenant a une méme famille sédimentaire dont la compo-
sition dérive d'un mélange de trois pdles : un shale, un grés et un tuff.
L'intrusion du granite a entrainé la formation d'une auréole de métamor-
phisme de contact dont le degré augmente, du sud vers le nord. Ces roches
sont caractérisées par les associations minérales principales suivantes :
muscovite - chlorite, muscovite - chlorite - biotite, muscovite - biotite,
muscovite - biotite - cordiérite, cordiérite - andalousite - biotite et
cordiérite - feldspath potassique.
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Les conditions de pression et de température peuvent étre estimées a
P< 2 Kb et T @ au moins 650°C & proximité du granite.

Les cornéennes a silicates calciques sont peu abondantes et forment des bancs
lenticulaires peu épais (quelques décimétres) a plagioclase (calcique),
diopside, trémolite, phlogopite, zoisite, ... Elles ont trés peu d'impor-
tance dans la formation des skarnoides.

Les skarnoides se présentent sous deux formes : soit en veines, soit massives.
Ces deux formes sont intimement liées : les veines sont toujours reliées

d un skarnoide massif.

Les skarnoides massifs peuvent avoir un aspect trés semblable a celui des
cornéennes a silicates-calciques, cependant, ils s'en distinguent par la
présence de développements discordants et de veines. I1s peuvent avoir-des
dimensions importantes : plusieurs dizaines de métres de large sur plusieurs
centaines de long. Ils sont presque toujours situés le long des contacts avec

les roches carbonatées.

Une zonation est nettement visible. On observe d'abord la transformation de
la muscovite en feldspath (potassique ou plagioclase). C'est la premiére
zone appelée zone sans muscovite (Z 1). Ensuite, 1'amphibole remplace la
biotite (zone a amphibole, Z 2) et est elle-méme remplacée par du pyroxéne
(zone a pyroxéne, Z 3). Enfin, la derniére zone voit la transformation du
feldspath en grenat (grenato-pyroxénite, Z 4).
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Le feldspath est soit du K-feldspath, soit du plagioclase. Le plus souvent
dans Z 1 et Z 2, on trouve du K-feldspath et de 1'albite associés au quartz

ou du plagioclase An35_45 en son absence ; le plagioclase parait instable

en présence de quartz. Dans Z 3, par contre, le K-feldspath est absent

et le plagioclase An35_45 est associé au quartz. Vers 1'intérieur de la

zone Z 3, le plagioclase devient brutalement plus anorthitique (An65).

Dans certains cas, le feldspath potassique reste stable dans toute la zonation
et est remplacé par le grenat , dans d'autres, il n'apparait pas du tout.

La biotite appartient a la série phlogopite-sidérophyllite. Elle contient
moins d'Al,0,, de Ti0, et de Fe0 que 1a biotite métamorphique. L “amphibole
a une composition qui varie de trémolite a édénite-hastingsite. Le pyroxéne

est une salite (diopside-hédenbergite).

A travers la succession biotite - amphibole - pyroxéne, le rapport Fe/Fe + Mg
de ces minéraux reste le méme ; il peut cependant étre différent d'un échan-
tillon & 1'autre (de 0,2 a 0,5).

Les calculs de bilans chimiques(effectués a volume constant et élément
constant (5102,P205, T102)) montrent un apport important de K20 dans la zone
sans muscovite (Z 1) et un apport constant de Ca0 et Mn0 de Z 1 3 Z 4.

Dans la grenato-pyroxénite, la quantité de Fe203 augmente considérablement.

5102, A1203, FeO, MgO, P205 et T1'02 restent constants. Le K20 est emporté
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totalement lorsque le plagioclase (ou le grenat) remplace le K-feldspath ,

Nazodisparait avec le plagioclase lorsque celui-ci est transformé en grenat.

L'importance des transferts de matiére et 1'échelle a laquelle ils se
produisent, permettent d'exclure un simple phénoméne de diffusion entre la
pélite et un carbonate mais impliquent la percolation d'un fluide.

La répartition des éléments en trace, et particuliérement celle des terres
rares dans les zones externes (Z 1 - Z2 - Z3) a un caractére nettement

hérité des cornéennes pélitiques.

Dans la grenato-pyroxénite, on observe un départ de toutes les traces liées
aux feldspaths : Ba, Rb, Sr, ... Les terres rares 1égéres diminuent €galement
mais les lourdes restent inchangées.

Le tungsténe est en diminution dans 1'ensemble des zones par rapport a la
pélite.

On connait quelques affleurements de roches constituées presque essentiel-
lement de phyllites: phlogopites ou chlorites. Les premiéres sont le résultat
de transformations métasomatiques de chlorito-schistes. Les isotopes de
1'oxygéne montrent que cet événement s'est produit avant la formation des
skarnoides proprement dits. Les isotopes indiquent également que les chlori-
tites observées actuellement ne sont vraisemblablement pas les chlorito-
schistes métamorphiques mais le résultat de 1'altération d'une autre roche,
peut-étre les phlogopitites.

Ces phlogopitites sont transformées en skarnoides ou on observe trois zones :
a amphibole, a pyroxéne et a grenat. Le feldspath n'apparait pas et le grenat

remplace ici le pyroxéne. Ceci implique un départ puis un apport d'A1203.
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- L'ensemble des transformations observées dans les skarnoides peut étre
étudié dans le systéme K20 - Ca0 - MgO - A1203 3102 - H20 avec les
minéraux : muscovite - biotite - quartz - trémolite - diopside - K-feldspath -
anorthite - grossulaire. En considérant K20 et Ca0 comme mobiles, A1203,
MgO, 5102 parfaitement inertes et H20 constituant en excés, les réactions
entre ces minéraux peuvent s'inscrire dans un diagramme LLKZO S LLCaO'

Avec 1'augmentation du potentiel chimique en Ca0, on observe les transfor-
mations : biotite - amphibole - pyroxéne et muscovite - feldspath - grossu-
laire. Dans le sens du potentiel chimique en KZO’ le plan U ca0 " “’K 0

2

est divisé en deux parties par la réaction :
K-feldspath = anorthite + quartz

Le feldspath potassique est stable uniquement dans la partie supérieure du
graphe tandis que 1'anorthite est stable avec le quartz dans la partie infé-
rieure. La partie du graphe dans laquelle évolue le systéme détermine la
nature des feldspaths présents dans chaque zone et les relations entre eux.

L'introduction de fer dans le systéme (solution solide Fe-Mg) déplace les
équilibres vers de plus hautes valeurs de u.c 0° I1 existe une valeur
critique de XFe (X ) fonction de P, T, f02 qui correspond a une inversion
dans la séquence des réactions dans le diagramme K Ca0 - Ky 0

Cette inversion entraine la disparition de la zone a amphibole de la partie
supérieure du graphe. La succession biotite - pyroxéne s'observe alors en
fonction de Llc 0 sauf pour de faibles u‘KZO ol 1'amphibole peut encore
apparaitre.

La fugacité en oxygéne exerce une grande influence sur la zonation. Le
domaine de stabilité des amphiboles est trés dépendant de leur teneur en
fer et de f02. Dans ces conditions, pour XFe<: Xée’ on observera la zonation :
biotite - amphibole - pyroxéne sauf si fO2 est particuliérement élevé.

Pour XFe Xée’ la transformation biotite - pyroxéne se produit sans que
1'amphibole n'apparaisse ; la succession biotite - amphibole - pyroxéne
peut cependant avoir lieu sous des conditions de faibles potentiel chimique

en K20 et fugacité en oxygéne.
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- Les données thermométriques des inclusions fluides et la comparaison avec

les données expérimentales sur la stabilité des minéraux indiquent que Tes
skarnoides se sont formés @ moins de 2,0 Kb et au moins 650°C, @ proximité
du granite. Plus loin, la température pouvait étre de 1'ordre de 500°C.

Le fluide contenait essentiellement de 1'eau (avec du NaCl & raison de 10
< 0,05). La teneur

co
2
en fluor des biotites permet d'estimer la valeur de log fHZO a + 4,8.

a 20 %). Aucune trace de CO, n'a pu étre décelée (X

La quantité d'éléments en traces dans le fluide ne devait pas étre trés éleveée.
I1 devait y avoir un enrichissement en terres rares 1égéres et une anomalie
négative en europium.

A plus basse température (entre 450°C et 300°C), les minéraux de la zonation
primaire ont pu étre altérés : prehnite, muscovite, épidote dans les zones
externes et épidote, calcite, quartz, idocrase dans la grenato-pyroxénite.

Les minéraux présents indiquent, comme pour la phase primaire, un fluide

trés riche en eau (X < 0,01).
CO2

Les analyses des isotopes de 1'oxygéne (]80) et de 1'hydrogéne (D) indiquent

T'existence d'au'moins trois épisodes dans 1'histoire ‘des skarnoides.

1) Mélange d'un fluide métamorphique et d'un fluide magmatique et formation
des phlogopitites

2) Un fluide magmatique participe & la formation des skarnoides s.s.

3) Phase d'altération tardive avec un rdle prépondérant de 1'edau météorique.
Celle-ci se caractérise par des 5180 etOD proches de 0.
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- La scheelite (Caw04) est assez rare dans les skarnoides , par contre, ils
peuvent étre riches en molybdénite (MoSz). Lorsque le long d'un contact
pélite / carbonate, des skarnoides et des skarns coexistent, la scheelite
se trouve dans le skarn et non dans le skarnoide. L'inverse s'observe pour
la molybdénite. Ce phénoméne s'observe dans d'autres gisements. I1 est
vraisemblable que ce phénoméne soit imputable & 1a nature des substrats :
1'un riche en Ca0 et 1'autre n'en contenant pratiquement pas (< 1 % Ca0).

Les skarnoides peuvent cependant étre utiles pour la recherche des skarns
(porteurs de scheelite) du fait de leur grande extension et de leur liaison
avec les carbonates (fournisseurs du calcium). I1 est en effet possible
d'observer des skarnoides & des distances importantes des contacts grani-
tiques (plusieurs centaines de métres) 13 ol les skarns sont inexistants.

- Les roches a magnétite - apatite et biotite - apatite sont vraisemblablement
d'ortgine magmatique et non pas métasomatique. Les compositions des biotités,
des magnétites et ilménites et des apatites (terres rares principalement pour
ces derniéres) permettent d'écarter 1'origine métasomatique ; elles indiquent
en outre que ces minéraux ne proviennent pas d'anciens basaltes tholéiitiques
transformés mais les rapprochent d'un phénoméne magmatique 1ié au massif
granitique. Ces roches appartiennent & la catégorfe des nelsonites et
pourraient s'étre formées par un phénoméne d'immiscibilité de liquides.
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ANNEXE I

Réactions métamorphiques

Systéme KFASH

(1) 1 KA1,Si,0 (OH)2 + 1 FeA1,Si,0 (OH)8 + 2 Si0

373710 5273710 2

= 1 KFe3A1Sj30]0(0H)2 + 1 Fe2A145150]8 + 4 H20

muscovite + chlorite = biotite + cordiérite

(2) 8 A1.Si0. + 2 Fe.Al.S9.0 o(0H)g + 11 si0 0

,S10; sAT,S950, = 5 Fe A1,5i.0 o + 8 H

2 2475718 2

andalousite + chlorite = cordiérite

(3) 5 KA1,Si.,0 (OH)2 + 3 FeAl,S1,0 0(0H)8 = 15Si0, + 12 H,0

373710 5727371 2 2

+5 KFe3AISi3O]O(0H)2 +8 A125105

muscovite + chlorite = andalousite + biotite

(4) 2 KA1,S1,0 (0H)2 + 3 Fe,A1,Si.0 = 7 5102 + 8 Al

3213010 2A143150¢g 5105 +

2775

2 KFe3A1513O]O(0H)2

muscovite + cordiérite = andalousite + biotite
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(5) 6 KA13S1'3010(0H)2 + 2 KFe3A1$1'3010(0H)2 +

15 5102 = 3 Fe, A1,S1.0,, + 8 KA15130

oA 431508 t 4 Hy0

8

muscovite + biotite = cordiérite + K-feldspath

(6) 6 A]25105 oy 2‘KFe3A151'30]0(0H)2 +9 5102 = H20 +

3 Fe,A1,Si.0,, + 2 KAISi,0

27475718 378

andalousite + biotite = cordiérite + K-feldspath

(7) 6 KA13S1'30]0(0H)2 + 4 Fe5A12$130]0(0H)8 + 1 5102 =

16 H,0 + 6 KFe

2 3A15130]0(0H)2 +8 A]251O + 1 Fe2A14S150]8

5

muscovite + chlorite = biotite + andalousite + cordiérite

(8) KA133130]0(0H)2 + 1 S'iO2 = 1 KA151308 + 1 ATZSiOS + H20

muscovite = K-feldspath + andalousite

(9) 7 KA1,Si,0 (OH)2 + 3 Fe5A12$i3010(0H)8 + 3 Fe2A14$150]8 + 8 S102 =

373710
16 A125105 + 7 KFe3A1$1'30]0(0H)2 + 12 H20
muscovite + chlorite + cordiérite = andalousite + biotite

(10) 8 KA]2(FeMg)0.5513.50]0(0H)2 + (FeMg)5A125130]0(0H)8 =

5 KA135130]0(0H)2 + 3 K(FeMg)3A151 (OH)2 + 7 Si0, + 4 H,0

390 2 2

phengite + chlorite = muscovite + biotite

(11) A14S1'8020(0H)4 = 2 A125105 + 6 S'iO2 + 2 H20

pyrophyllite = andalousite + quartz
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ANNEXE II

Réactions métasomatiques

(1) 1 KAT,Si

3 3010(0H)2 +6 Si0, + 1 K,0 = 3 KAISi,0, + 1 H,0

2 2 378 2

muscovifé + quartz = K-feldspath

(2) 2 KA13513010(0H)2 +3C0 = 3 CaA1251208 + 2 H20 + K20

muscovite = anorthite

(3) 1 KAl 3130]0(0H)2 + 2 Si0, + Ca0 = 1 KA1Si 0, + 1 CaAl

3 9 30g Si,0, + T H

251508 20

muscovite + quartz = K-feldspath + anorthite

+ K,0

(4) 2 KA1Si,0, + Ca0 = CaAl,Si,0, + 4 S1'02 2

378 27278
K-feldspath = anorthite + quartz

(5) 9 M95A1ZS130]0(0H)8 + 8 K20 + 21 5102 = 1 KA13S1'3O]0(0H)2 + 20 H20
+15 KMg3A15130]0(0H)2
chlorite + quartz = muscovite + biotite

(6) 6 MgsA12$i30]0(0H)8 +6 K0 +18 S1'O2 = 10 KMg3A1$1

+ 2 KA]Si308 + 14 H20

chlorite + quartz = biotite + K-feldspath

3O]O(OH)2
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(8)

(10)

(11)

(12)

(13)
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6 MgsA125‘i30]0(0H)8 +5 KZO + 14 Si0, + 1 Ca0 = 14 H,0

2 2

10 KMg3A1S1'3010(0H)2 + 1 CaA1251208

. chlorite + quartz = biotite + anorthite

9 M92A1 Sic0. + 3 Si0, +8K,0+ 11 HO = 6 KMg3A1$i 0 (OH)2

4~'5718 2 2 2 3710
+ 10 KA13S13010(0H)2
cordiérite + quartz = phlogopite + muscovite

1 FeT1'03 + 1\51’02 +1C0 = 1 CaT1'S1'05

+ 1 FeO)

ilménite + quartz = sphéne

5 KMg3A1Si30]0(OH)2 + 24 Si0

+ 5 KA151308 + 2 H20

phlogopite + quartz = trémolite + K-feldspath

+6Ca0 = 3 Ca,Mg.Sig0 (OH)2

2 822

10 KMg3A1Si 0 (OH)2 + 28 Si0

3010 + 17 Ca0 = 6 CazMgSSi 0 (0H)2

2 822

+5 CaA12$1208 +5 K20 + 4 HZO

phlogopite + quartz = trémolite + anorthite

8722 2
trémolite + quartz = diopside

Ca,MgSig0 (OH)2 + 2§10, + 3 Ca0 = 5 CaMgSi,0c + 1 H,0

2 CazMQSST 0"(0H)2 + 2 KA1513081+ 7 Ca0 = lO,CQMgSiéOs + CaﬂléSizpB

8722

+ 1 K20 + 2 H20

trémolite + K-feldspath = diopside + anorthite
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(14)

(15)

(16)

(17)

(18)

(19)

(20)

1 CaA1251208 + 1 S1'02

anorthite + quartz

+2C0 = 1 Ca3A1251'3O]2

grossulaire

2 KA1Si 0, + 3 Ca0 = Ca,A1,Si,0,, + K,0 + 3 Si0

378 37273712 2 2
K-feldspath = grossulaire + quartz
3 A1,810g + 3 510, + K0 + 2 Hy0 = 2 KA1,5130,,(0H),
andalousite + quartz = muscovite
1 A1251'05 + 1 S1'02 +1Ca0 = 1 CaAlZSiZO8

andalousite + quartz = anorthite

308

3 KMg3A1S1'30]0(0H)2 + 9 KA1Si

+ 6 CagAl,Si50,, + 3 Hy0

phlogopite + K-feldspath = diopside + grossulaire

+27 Ca0 = 6 K,0 + 9 CaMgSi,0

2 276

3 Mng145150]8 + S1'02 + KZO + HZO +5C0 = 5 CaA1251208 +
2 KMg3A1513010(0H)2
cordiérite + quartz = phlogopite + anorthite

5 KM93A15130 (OH)2 + 7 KA1Si 0, + 12 Ca0 = 3 CazMQSSi 0 (0H)2

10 378 8- 22
+ 5 CaA]251208 + 5 K20 +4 H20

phlogopite + quartz = trémolite + anorthite
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éyﬁ23)

(24)

(25)

(26)

(27)
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4 Ca2M9551 0 (QH)ZT+ CaA1,Si,0, + K,0 +-5 Ca0 = 2 H,0 +

8722 228 . 2 2
2 KMg3A1S1'3010(0H)2 + 14 CaMgS1'206
trémolite + anorthite = phlogopite + diopside
3 Ca2M9551'8022(0H)2 + 1 KA151308 +6 Cd0 = 2 H20 + 12 CaMgSiZO6
+ KMg3A1S1'30]0(0H)2

trémolite + K-feldspath = phlogopite + diopside

2 KA151308 + 3 CaA]ZS'iaZO8 +9 Ca0 = 4 Ca3A12$13012 + K20

K-feldspath + anorthite = grossulaire

5 M92A145150]8 + 11 S1'02 + 4 Ca0 + 2 H20 = 2 Ca2M95518022(0H)2

+ 10 CaA1ZS1208

cordiérite + quartz = trémolite + anorthite

2 KMg3A1S130]0(0H)2 + 4 KA151308 +9Cd0 = 4 CaMgSiZOS + 3 K20

+ 3 CaA]ZS'izO8 + 2 H20

Phlogopite + K-feldspath .= diopside + anorthite

1_!(Mg3A1S'i30]0(0H)2 + 6 5102 +3Cd0 = 3 CaMgS‘izO6 + H20 + KA1513

Phlogopite + quartz = diopside + K-feldspath

Og

5 KFe3A1‘S1'30]0(0H)2 + 24 S102 +6 Cd0 = 3 Fang§§18022(0H)2

+5 KA{%1308 + 2 H

20

annite + quartz = ferrotrémolite + K-feldspath
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(28)

(29)

(30)

(32)

(33)

(34)

KFe3A1S1'30]0(0H)2 + 6 5102 + 3 Ca0 = 3 CaFeSi,0. + H,0 + KA1Si,0

276 2 3°8
annite + quartz = hédenbergite + K-feldspath

CazFeSSiBOZZ(OH)2 + 2 S'iO2 +3Cd0 = 5 CaF851206 + 1 H20

ferrotrémolite + quartz = hédenbergite

3 CaA1251208 + Ca0 + H20 = 2 Ca2A13Si30]2(0H)

anorthite = (clino)zoisite

2 KFe3A1S130]0(0H)2 + 8 5102 +7Cd0 = 6 CaFeS1'206 + K20 + 2 HZO
+ CaA1251208
annite + quartz = hédenbergite + anorthite

10 KFe,A1Si,0 (OH)2 + 28 Si0, + 17 Ca0 = 6 Ca,Fe.Sig0 (0H)2

3 3710 2 2'~57'8722
+ 5 CaA1251208 + 5 K20 + 4 H20
annite + quartz = ferrotrémolite + anorthite

2 CazFe5518022(0H)2 + 02 4 CaFe51206 + 2 Fe304 + 8 S1°02 + 2 H20

ferrotrémolite = hédenbergite + magnétite + quartz
e —

6 CaMgS1'206 +9 CaA]ZSiZO8 +9Ca0 + 1K

+ 8 Ca3A125130]2

diopside + anorthite = phlogopite + grossulaire

20 + 2 H20 = 2 KMg3A]Si3O10(0H)2
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A1Si

(35) 2 KFe OH)2 + 4 KA1Si,0, + 9 Ca0 = 6 CaFeSi,0. + 3 CaAIZSi 0

SaE Ok 3%8 2% 2%
annite + K-feldspath = hédenbergite + anorthite

(36) 4 CaFe Sig0 (OH)2 + CaAl1,Si,0, + K,0 + 5 Ca0 = 14 CaFeSi,0

578722 27278 2 276
+ 2 KFe3A1S1'30]0(0H)2 + 2 HZO
Ferrotrémolite + anorthite = annite + hédenbergite

(37) 3 KFe,A1Si,0 (OH)2 + 9 KA1Si 0, + 27 Ca0 = 9 CaFe51206 +

3 3710 38
6 (:a3A1251'30]2 + 6 K20 + 3 H20
annite + K-feldspath = hédenbergite + grossulaire

(38) 6 CaFeSi, 0. + 9 CaAl 5120 + K,0 + 9 Ca0 + 2 H,0 = 2 KFe,A1Si.0 (0H)2

2 6 2 8 2 2 3 3710
+ 8 Ca3A12$1'30]2
hédenbergite + anorthite = annité + grossulaire

(39) Ca0 + CO CaCo

2 3
saturation en calcite

(40) 1 M95A125130]0(0H)8 + 3 ?102 +1K0+1 MO = 2 KMg3A1$13010(0H)2 + 2 Hy0

Mg-chlorite + quartz = phlogopite

1 1 = 3 1
(41) NaA1Sij0g + 3 Mg0 + 3 K0 + H0 = KMg3A1$130]0(0H)2 + 3 Nay0

albite = phlogopite
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(42) KA1,Si,0 (OH)2 +6 S'iO2 + 9 Mg0 + KZO + H20 3 KMg3A1$i30]0(0H)2

373710
muscovite + quartz = phlogopite

(43) 6 K(MgFe)3A1S130]0(OH)2 +5/2H,0+2Ca0 = 2 (MgFe)5A1251'3O]0(0H)8

+9 S1'02 + Ca2A12F95130]2(0H) + 1 Mgo + 3 K20‘

phlogopite = chlorite + épidote + quartz.
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ITI

Points invariants et courbes univariantes dans le systéme Ca0 - K20 - Mg0 -

A120

3" S1'02 S H20, pour les phases

K-feldspath - trémolite - pyroxéne.
et K, 0 étant parfaitement mobiles, MgO, A1203 et S1'O2 parfaitement inertes

Ca0

2

et H20 constituant en exceés.

: quartz - muscovite - biotite - anorthite -

s

2

3.

4.

[Tr, Di]

[Ksp, Di]

[An, Di]

(Ph, D]

mu
mu
an

mu

ph

mu
ph

ph

mu
an
mu

+ + o+ o+

+

qtz
qtz

qtz
qtz

qtz
qtz
qtz
Ksp

qtz
qtz

an (qgtz, Ksp)
Ksp (an)
Ksp (mu)

an (qtz)

“tr + an (mu)

tr + mu (an)

Ksp (ph, tr)
tr + Ksp (mu)
tr + mu(Ksp)
tr + mu (qtz)

Ksp (an)
Ksp (mu)
an (qtz, Ksp)
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[Di, Mu]

[Di, qtz]

[Tr, Ksp]

(Tr, An]

[Tr, Ph]

ph

an
ph

ph
mu
ph

mu
ph
ph

mu
ph
ph
ph

mu
an
mu

+ + + +

+ + + +

qtz
Ksp
qtz
qtz

Ksp

Ksp

qtz
qtz

qtz
qtz
qtz
Ksp

qtz
qtz

tr + Ksp (an)
tr + an (qtz)
Ksp (tr, ph)

tr + an (Ksp)

tr + an (mu)
an (tr, ph, Ksp)
tr + mu (an)

an (qtz, di, ph)
di + an (mu)
di + mu (an)

Ksp (di, ph)
di + Ksp (mu)
di + mu (Ksp)
di + mu (qtz)

Ksp (an)
Ksp (mu)
an (qtz, Ksp)
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11.

12.

1)

14.

[Mu, Tr]

[qtz, Tr)

[An, Ksp]

(Ksp, Ph]

[Mu, Ksp]

ph
ph
ph
an

ph

mu

tr
ph
ph

mu
tr

ph
tr
ph

+ + + +

+ + + o+

+ + + +

qtz
Ksp
qtz
qtz

Ksp
Ksp

qtz
qtz
qtz
di

qtz

qtz
qtz
qtz
di

AT

di + Ksp (an)
di + an (qtz)
di + an (Ksp)
Ksp (di, ph)

di + an (mu)
di + mu (an)
an (di, ph, Ksp)

di (mu, ph)

tr + mu (di)
di + mu (tr)
tr + mu (qtz)

an (qtz, tr, di)
di (an, mu)

tr + an (di)
di + an (tr)
di (an, ph)
tr + an (qtz)
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15. [Ksp, Qtz]

ph + di = tr + an (mu)
ph + di = tr + mu (an)
mu = an (di, tr, ph)
16. (Ph, An]
tr + qtz . di (mu, Ksp)
mu + qtz 3 Ksp (di, tr)
di + mu = tr + Ksp (qtz)
17. [Mu, An]
ph + gtz = tr + Ksp (di)
ph + qtz = di + Ksp (tr)
tr + qtz = di (Ksp, ph)
ph + di = tr + Ksp (qtz)
18. [An, Qtz]
ph + di = tr + Ksp (mu)
ph + di = tr + mu (Ksp)
tr + Ksp = di + mu (ph)
ph + Ksp = di +mu (tr)
ph + Ksp = tr + mu (di)
19. [Mu, Ph]
tr + Ksp = di + an (qtz)
tr + qtz = di (Ksp, an)

an + qtz = Ksp (di, tr)



20. [Ph, Qtz]

21. [Mu, Qtz]

mu
di
di

ph
di
ph
ph
ph

+ + + + o+

mu
an

Ksp
an
di
di
Ksp

an
tr
tr

tr
tr
tr
tr
di
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(di, tr, Ksp)
Ksp(an)
Ksp (mu)

—+

<+

an (di)
Ksp (ph)
Ksp (an)
an (Ksp)
an (tr)

+ + + + +
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ANNEXE IV

Calcul des variations d'énergie libre de réactions. Exemple de calcul
de courbes univariantes dans IJ.K 0°- “’Cao : coordonnées du point invariant
[ Tr-Di] “

Calcul de la variation de l'énergie libre liée aux réactions

A partir des tables d'Helgeson et al. (1978), on peut facilement calculer
la variation de 1'énergie libre 1iée aux réactions :

~

(T-Tr) + Da (T - Tr)

Aee, , ;= Blee, -Ald6e - Asep 1

r,P,

- 2 ? o~ e
= -7 1 1 T
+ Ab (——-2-—-) + Ac (T*TF) - T(Aa]nTF +
Eb (T-Tr‘)+£c (] -] ))+(P-Pr)EV"’
2 _1'.“2 }'g Pr,Tr

avec A(...) =2.V. (...).

avec Tr = 298,15°K, Pr = 1 bar

P, T = pression et température désirées pour le calcul de 1'équilibre
AG°P T° énergie libre standard molaire "apparente" de formation de 1'espéce
considérée a la pression et a la température envisagée.

AG°f = énergie standard molaire de formation de 1'espéce a partir des

éléments a Pr, Tr.

S = entropie molaire & Pr, Tr.

o
Pr, Tr

a, b, ¢ = coefficients de 1'approximation de Maier-Kelley C°Pr =a + bT + cT-2

v = volume standard molaire des phases réputées incompressibles.

Pr, Tr
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Les conditions d'équilibre sont données par :

0

= o V
A6, p ; =8G°, , 1+ RT In a3

9

P, T

Coordonnées W, , = K, , de [Tp-Di] (cf. fig. 6.3.)
2

Pour obtenir les coordonnées “’Cao S “’K 0 d'un point invariant, il suffit
2 5

de calculer 1'équilibre de deux réactions liées @ ce point. Par exemple, poﬁr
le point invariant [Ty, Di] , on prendra les deux réactions (1) et (4).
(1) tamponne K,0 et (4) est fonction de K,0 et Ca0.

La variation d'énergie libre standard de la réaction (1) se calcule par :

AAG°f = - 176 579 cal/mole

Ase,. 1. = 70,414 cal/mole°K

E ’ 3 (Les données proviennent des tables de
Q.V Pr,Tr - SO LGS ielS Helgeson et al., 1978).

Aa = 72,271

Ab x 103 = - 60,187

Ac x 1072 = 48,195

De 13, on peut calculer [Z§G°r P.T ]s puis le potentiel chimique de KZO
par la relation :

0 = [Ac;°r’P’T ] + RT Tog fH20 -1 “Kzo
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b) Caleul fﬁZO

Le potentiel chimique de K20 dépend de la variation d'énergie libre
de la réaction mais aussi de la fugacité en HZO’

Dans le cas d'un fluide constitué uniquement d'eau, fH 0 est fonction
2
seulement de la pression et de la température : fH 0 =)(H 0 - P (Helgeson

et al., 1974) oG)(H g = coefficient de fugacité fofiction de P et T.
2

Les tables d'Helgeson et Kirkham (1974) donnent les différentes valeurs de
XH 0 entre 25°C et 900°C et entre 1 bar et 9 000 bars ; pour ces gammes de
2

températures et pressions,,fH 0 peut donc étre facilement calculé.
2

Cependant, le fait de considérer le fluide comme de 1'eau pure introduit

une erreur car, dans les skarns, les fluides peuvent contenir du COZ’ du CH4,
CO, etc ... en abondance.

On peut tenter d'apprécier 1'erreur commise en comparant les valeurs
de fH 0 obtenues en estimant le fluide comme de 1'eau pure et celles obtenues
2

pour un mélange idéal COZ-HZO par exemple. -

Suivant Ryzhenko et Malinin (1971), la fugacité f et le coefficient de
fugacité 'y sont reliés par :
. fi=XiYy P
ol 'Y coefficient de fugacité est fonction de X, 5, P et T.
2
Dans les skarnoides, les inclusions fluides ont montré (7.2.) que

Xy > 0.9.
H20
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A 1000 bars, 550°C et XH 0°= 0.9, on obtient les résultats suivants :

2
Ryzhenko (1971) Helgeson (1974)
Mélange idéal H20 S CO2 H20 pure
1 2
f = 0.1 x 1.44 x 1000 = 144 bars
C02
f = 0.9 x 0.55 x 1000 = 495 bars f = 0.5528 x 1000 = 552,8 bars
H20 H20 e T e s =
RT log f = 10 134,7 cal. RT log f = 10 315,1 cal.
9 TH,0 W H,0

La différence des résultats est de 2 % environ. Calculons maintenant ““K 0
4 550°C, 1000 b. : 2

[AGOr,P,T]S:- 1 Ll|<20 . U'KZO

- 217 442,9 cal - 207.3 Keal - 207.1 Kcal

Ces valeurs de LLK 0 sont extrément proches. Les résultats fournis par les
2
tables de Helgeson et al. (1974) pour 1'eau pure peuvent donc étre utilisés

sans que les erreurs soient trop importantes pourvu que XH 0 reste grand.
2

Si la teneur en CO2 du fluide augmente, 1'erreur encourue  augmente considé-
rablement et ne peut plus étre négligée.
Remarquons que le fait d'introduire du CO2 dans le fluide déplace 1'équilibre

vers de plus faible LLK 0
' 2
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La valeur de[AG°r,P’T ] S et de fHZO étant connue, on peut maintenant

calculer le potentiel chimique de K20 :

[Ac + RT log f

e T s

v =
K,0 H,0
ToK | [AG°r,P,T] X‘HZO RT log fH20 L (,0 (P = 2000 b.)
623° - 199 009 0.135 6.922 - 192.1 Kcalories
723° - 207 496 0.278 9 070 - 108.4
823° - 216 253 0.445 11 093 - 205.2
923° - 225 202 0.603 12 997 - 212.2
¢) Caleyl de (4) : K-feldspath _= _ angrthite t quartz_

Afin de calculer la deuxiéme coordonnée du point [Tr,Di] , on calculera
1'équilibre d'une seconde réaction pour laquelle U’CaO peut étre exprimé

en fonction de LLKZO'

(4) 2 K-feldspath + 1 Ca0 : = 1 anorthite + 4 quartz + 1 K0

4 =[AG'OV',P,T ]S ki “’KZO " Hcao

Cette droite rejoint 1'équilibre (1) au point invariant [Tr,Di] ; a cet

endroit, la valeur de [l , est fixée par (1). Il suffit d'introduire cette
2
valeur dans (4) pour obtenir |L. . :



AAG'°f_. = + 17 866

263.

A~5°Pr,rr = - 13,64

év"Pr’Tr = - 26,198

Aa = - 45,043

Ab = + 38,972

Ac = - 33,65

Heao =[AG°r,P,T.] s * Hy,0

T°K [Ac’r,p,T]s u|<20 K cao
623 + 21 829,6 - 192,1 - 170,3 Kcal
723 + 23 876,5 -198,4 | - 174,5
823 + 26 067,9 - 205,2 | - 179,1
923 + 28 356,9 - 212,2 | - 183,8

A 823° K et 2 000 bars, le point invariant [Tr,Di]
- 179,71 Kcal et H'K 0% 205,2 Kcal.

2

sera situé en p‘CaO =

pr——

oy TR o et

G iy G ) e it

e
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ANNEXE V

Calcul du domaine de stabilité des amphiboles de la série trémolite -

ferrotrémolite dans 1'espace T - f02 S XFe

La Timite du domaine de stabilité de la ferrotrémolite dans le plan fOz-T
peut étre approchée par calcul a partir de la réaction (33) (Mueller, 1973) :

(3) 2 ferrotrémolite + 0, = 4 hédenbergite + 2 magnétite + 8 quartz + 2 H,0
2 CazFe5318022 (OH)2 +0, =4 CaFe51206 + 2Fej0, + 8510, + 2H,0
i 1'équilibre : 0 =[AG°r,p,T I + 2 RT log szo - RT Log f0,

Les résultats sont obtenus par calcul a partir des tables d'Helgeson (1978)
et de la valeur dulAG® de la ferrotrémolite calculée par P. Sonnet (1981).
Lorsque les minéraux contiennent Fe0 et Mg0, il faut introduire dans les
conditions d'équilibre 1'activité du fer (ou du Mg) dans le pyroxéne et
1'amphibole :

0 =[AGe Ac

Cpx _
+ 4 RT log a 2 RT log AcaTy

+ 2 RT log f - RT log fO hed

) ]S H20 2

Le calcul de 1'activité de 1'hédenbergite dans le pyroxéne a été effectué
par Saxena (1971) qui a montré que la solution solide Fe-Mg dans le pyroxéne
n'est pa§ idéale. Aucune donnée n'existe a notre connaissance pour le calcul
de 1'activité de la ferrotrémolite. En estimant que la solution solide est
idéale, a; = X? (o0 n est le nombre de sites d'occupation) (Greenwood, 1981),
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la formule d'équilibre devient :

0 =[AG°r,P,T]S + 2 RT log szo - RT Tog 0, + 4RT log X, 4 = 10 RT log Xcor
- _cpx  _ Cpx Ak _ A 5
ol apeq = Xpaq et fere = (Kpery)

Mueller (1973, 1961) observe gque le rapport Fe/Fe + Mg des amphiboles

et pyroxénes reste le méme d'ol il introduit alors cette simplification dans
1'équilibre : X?g = XFeX . Cependant, dans la réaction (33) Xﬁg ne peut étre
égal a XEEX sans élimination d'une partie du magnésium puisque la magnétite

apparait. I1 faut rajouter un terme qui tient compte de 1'activité en Mgl :

(33)a 0 = [AG°r + 2 RT log f, o - RT log f0, - 6RT log X

ERIE H,0 Fe * M mgo

2 2

A pression, température et potentiel chimique de Mg0 fixés, la relation
(33)a montre qu'a 1'équilibre, la fugacité en oxygéne est dépendante de la
composition Fe-Mg des minéraux.

Mueller (1973), dans sa tentative d'appréciation de 1'influence du
XFe et f02, néglige Mg0. En le suivant dans cette simplification extréme,

-~

on obtient les résultats suivants a P = 2 000 bars (fig. 6.11.) :

f0, & Xy =
ToK [AG°Y,’P’T] s|ll|2 RT 1ong20 1.0 0.5 0.35 0.1

573 - 98 213 11 600 -33.1 -31.3  -30.3  -27.1
673 - 100 829 16 032 -27.6 -25.8  -24.8  -21.6
773 - 103 723 20 196 -23.6 -21.8  -20.9  -16.6
873 - 106 964 24 120 - (-20.8) -19.0 -18.0 - 1.8
973 - 110 604 27 828 (-18.6) (-16.8) -15.9  -12.6

Ces résultats sont présentés a la figure 6.11.
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La marge d'erreur sur les valeurs indiquées est malheureusement inconnue.
L'imprécision des données thermodynamiques et la négligence du potentiel
chimique du magnésium rendent les résultats approximatifs. La déviation
par rapport a la réalité peut étre aussi accentuée par des facteurs extérieurs
au mode de calcul. Par exemple, il semble que 1'augmentation de 1'activité
du calcium dans la solution favorise la déstabilisation de 1'amphibole au
profit de 1'association hédenbergite - magnétite (Malinovsky, 1966 ;

Kiseleva, 1968). Considérer les solutions solides comme idéales entraine
aussi une erreur sur la valeur des fO2 calculés.
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ANNEXE VI

Courbes de fractionnement 1031n A /7 pour le calcul des OD et 6180 de
1'eau en équilibre avec les minéraux.

magnétite : 5150 A Becker and Clayton (1976) : de 0 & 700°C
B Bottinga and Javoy (1973) : de 500 & 800°C

ToC . 300 400 500 600
1039t A -8.2 -7.5 -6.6 -5.4
B - - 6.2 -5.6

plagioclase : O'80 0'Neil and Taylor (1967)

10710 QL = - (3.41 + 0.41 X, ) + (2.91 - 0.76 X, ) 10772 (°K)

An) *

K-feldspath : 6180  0'Neil and Taylor (1967)

ToC . 300 400 500 600
1031nCL : +5.45 +3.02 +1.46 +0.4]

pyroxéne : 6180 Friedman and 0'Neil (1977)

ToC . 300 400 500 600
1031nc : +0.52 -0.64 -1.35 -1.84

grenat : 6]80 Bottinga and Javoy (1975)

T°C  : 300 400 500 600
103 0.1 -1.08 -1.70 -2.13
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quartz

T°C

5'8 Clayton, 0'Neil and Mayeda (1972)
300 400 500 600

103nQL: +6.9 +4.1 +2.26 +1.33

apatite :

muscovite :

T°C

il n'existe pas a 1'heure actuelle de travaux sur le coefficient de
fractionnement de 1'180 entre 1'apatite et 1'eau & haute température.
On peut cependant 1'approximer en comparant la courbe ca]cité-H20
et apatite-HZO a basse température et en extrapolant pour les hautes
températures ol les deux courbes devraient se rapprocher (Bottinga,

comm. pers. 1982).

calcite : 0'Neil, Clayton and Mayeda (1969)
apatite : Longinelli and Nutti (1973).

fractionnement approximatif pour 1'apatite & haute température :

T°C : 300 400 500 600

10%nQL: +4.0 +6.4 +7.8 +8.8

5]80 0'Neil and. Taylor (1969)
60 Suzuoki and Epstein (1976)

: 300 400 500 600
18

10%1na'80 +3.4 +1.4  +0.09 -0.8

biotite :

D : 10%1nQL

18

0: TeC

D -32.7 -29.7 -17.9 -9.9

5'8 Friedman and 0'Neil (1977)
& D Suzuoki and Epstein (1976)

- - 6-2 - - o
=-22,4 (10°T °)} + 28.2 + (2 XA] 4 XMg 68 XFe) (°K)

300 400 500 600

103Q: -7.5 -6.5 -5.8 -5.2
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chlorite : 6]80 et OD Taylor (1979)

TC  : 300 400 500 600
10md% o 1.2 -2 -
D -44 -40 -30 -

amphibole : 6180 Bottinga and Javoy (1973)
O D Suzuoki and Epstein (1976)

D'aprés les travaux de Suzuoki et Epstein (1976), le coefficient de
partage de D varie avec la composition de 1'amphibole et la température.
Cependant, des expérimentations plus récentes (Graham et Sheppard, 1978)
tendent a prouver qu'il serait constant @ = - 22 entre 350 et 700°C
pour des trémolites et des pargasites.
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Echantillon | feldspath|biotite | amphibole| pyroxéne | grenat | épidote [ chlorite |magnétite ilménite divers carte n°
CB7911 w B29 B30 3
CB7913 A27-A29 3
CB7915 w B36 B37-B39 3
CB7917 A24-A26 |A21-A23 3
CB7924 B1-82 B3-85 B6 3
CB7931 B8 B9-810 B7 3
CB7932 A73-A74 |A70-A72 | B67-B68 3
A75
CB7935 B11 3
CB7943 Q31-Q33 |[A56-A58 |[B14-B15 | B12,B17- 3
B13,816 [C92,C94- B18
Q34 €95
CB7945 A21,A23 |B22,B25
CB7946 B26
CB7949 A6 ,A9- Al1-A2,A5| A17-A19
Al0
CB7967 B32,834, ves B32,B35 3
B36
CB7974 B40-B44 3
CB7981 Q23-Q26 A45 A44-A46 3
CB7985 A65 A64,A66 3
CB7887 Q17-Q22 A53-A55 A51 3
CB7995 A59 A60-A62 | A63 3
CB7997 P82 3
€87999 mu B48,B45 3
CB79105 ves A50 3
CB79107 A30-A31 3
CB79111 A33,A35 A40-A42 | A34,A37- 3
A39 A38
CB8027 séries 01,02, 011-012, 5
D,E,F 06-08 017-019,
E1-£2,E10
-E11,F9-
F13
CB8055 série J |J1-J3, J12,J15- | J22,J27- 5
J13-J14 | J16 J30
€88036 K4-K8
CB8079 L3-L6
€B8090/1 H6 ,H8- H5 H1-H3,G3 | G1-G2,G4 H4 ,H7,
HY G7-G8 G6
CB8090/2 18-110 I11,13,15« 12,17, 4
16 111
CB80113 Q27-Q30 S9,514 S10-S12, | S1-5S4,S21|S5-S8,S17|ma S13 4
§19,S527 | -S23 S24-526 |dia S20
spl M11,M18,518
CB8123 P21-P23 3
CB8138 P25,P27, P32,P39, | P24,P30, P29,P31 3
P34,P38 P41,R39 |P32,P36
P42
CB8170 P51,P53 P44-p49, 3,4
P54
CB8175 S34 $28-S30, [S31-S33, 4
S35 S36
FJ8112 Q6-Q7,Q10|Q1-Q2 Q13-Q16 Q8-Q9 mu Q4-Q5 2

Répartition des minéraux.analysés par microsonde électronique,

entre les échantillons décrits dans le texte.
2.

<

Voir aussi tableau
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Box 10 L(’}q SO By So1 Bl  Sog Sog Bog

CBA CB8A LP S8 CBA cs S8 CBA S8 cs S8 C8A
7907 7910 7914 7902 7904 8058 7901 7912 7908 8105 7904 7906

S.'LO2 68.06 63.67 S59.11 75.26 S58.08 61.42 5S4.03 6S6.49 .72.74 77.70 SB,.07 59,58
A1203 14,28 14,73 18.90 10.08 14.92 15,51 21.86 19.34 12.91 10.82 14.44 17.80
Fezo3 6.35 7.24 6.91 2.58 6.81 6.14 7.85 8.33 3.99 2.92 5.10 7.7
Mn0 0.04 0.08 0.07 0.04 0.10 0.06 0.07 0.08 0.02 0.04 0.10 0.07
Mg0 2.43 2.04 1.94 1.47 3.47 3.45 2.94 2.88 1.01 0.56 2.11 2.14
Ca0 0.33 0.8S 1.06 1.66 7.12 2.98 0.6S 0.96 0.38 0.S6 8.80 0.70
Nazo 1.21 3.40 2.43 3.64 3.38 2.03 2.51 2.10 1.56 2.24 2.34 1.98
K20 2.93 2.34 3.66 2.72 2.17 3.45 3.34 4.06 3.27 2.79 4,92 3.33
TiO2 0.77 1.03 1.00 1.19 0.8S 0.88 0.89 0.94 0.8S 0.62 1.04 0.87
P205 0.10 0.21 0.13 0.12 0.27 0.18 0.19 0.14 0.13 0.14 0.22 0.14
P.F. 3.03 J3.69 3.57 1.34 2.78 2.39 4.17 4.15 2.96 1.38 1.81 4.04

tot. 99.43 99.07 98.65 99.99 99.68 98.31 98.41 99,33 99.69 98.77 98.73 98.22

$18 BodL CAYY S0 Ro3 so3 so3 Slg $12
s8 C8A c8 CA s8 c8A s8 S8 s8 c8 cs s8
7918 7902 8146 7909 7920 7903 7903 7907 7914 8153 80581 7912

5102 53.25 5S5.72 62.31 40.27 48.48 5S8.61 S52.72 61.78 S0.65 74.40 63.74 66.69
A1203 20.76 19.28 18.07 30.65S 21.18 18.70 22.43 17.02 22.56 12.05 15.12 13.SS
Fe203 9.03 7.88 7.21 9.53 10.17 6.57 8.06 7.07 9.3S 4.13 6.19 S5.29
Mn0 0.06 0.16 0.0S 0.06 0.12 0.07 0.01 0.0s 0.08 0.03 0.07 0.09
Mq0 3.92 2.50 2.15 2.64 5.30 2.34 1.52 3.08 3.03 0.73 3J.68 2.56
Ca0 0.22 2.82 1.47 0.27 0.60 1.29 0.43 0.4 0.98 0.67 3J.64 0.85
Nazo 1.1S 3.10 1.68 0.37 3.79 2.6S5 1.26 1.75 1.50 2.36 2.86 2.20
K20 S.11 2.45 4.31 6.87 3.08 4.07 5.03 3.32 4.17 1.90 2.56 3.7
TiD2 0.88 0.80 0.91 1.50 1.27 0.80 0.94 0.79 1.03 0.71. 0.85 0.74
P205 0.13 0.14 0.18 0.13 0.26 0.15 0.08 0.03 0.10 0.19 0.18 0.07
P.F. 5.13 3.41 1.94 6.25 4,53 2.98 6.17 3.57 4,65 1.77 1.60 3.04

tot. 99.51 98.12 100.29 98.41 98.S4 98.08 98.S57 98.84 98.01 98.7S 100.49 98.18

Tableau 2.1 : Analyses en roche totale par fluorescence X des micaschistes
et cornéennes pélitiques. Analyses J.J.Gruffat (ENSMSE) sauf
PZOS,NaZO,MgO analysés par voie humide; labo. géochimie UCL
par A.Navarre.



Muscovites (sur base de 24 oxygénes.)
845 848 FB 05 09 P7 P13 P17 P56 Ps9 P63 P64 P69 Q4 Qs

Na 0 0.81 0.06 0.12 0.39 0.49 1.09 0.83 0.86 0.50 0.15 0.52 0.43 0.50 0.24 0.26

KZO 11.76 11.49 10.62 10.59 11.12 9.77 9.67 10.19 10.46 10.95 10.49 10.84 10.66 11.11 10.80
FeO 1.1 0.95 0.48 1.12 1.00 1.80 1.74 1.55 2.37 1.24 1.65 1.45 2.1 1.20 1.60
Si02 47.62 46.83 45,96 45.41 45,01 46.01 46.64 46.15 46,84 47,03 46.42 47.09 46.77 46.20 46.22
Mg0 1.29 1.93 0.69 0.63 0.63 0.94 0.98 0.96 1.12 2.10 1.58 1.60 1.39 1.45 2.09
Ca0 0.10 0.00 0.09 0.00 0.00 0.00 0.02 0.05 0.00 0.04 0.01 0.01 0.00 0.01 0.02
MnO 0.20 0.47 1.04 0.00 0.00 0.02 0.01 0.03 0.00 0.00 0.03 0.08 0.05 0.07 0.10

Al1,0 33.78 33.10 34.34 36.36 36.43 34,88 34.92 35,04 33.02 32.28 32.94 33.31 33.16 33.38  32.06

273
TiD2 0.00 0.00 0.00 0.65 0.49 0.33 0.38 0.33 0.19 0.09 0.41 0.38 0.42 0.51 0.47
H20 4,53 4,46 4,41 4.50 4.48 4,48 4.51 4,49 4.44 4,43 4,43 4.48 4,47 4,43 4,40

tot. 101.20 99.35 97.76 99.69 99.68 99.33 99.73 99.66 98.94 98.32 98,49 99.67 99.59 98.61 98.04

5i 6.30 6.29 6.24 6.05 6.02 6.16 6.20 6.16 6.32 6.36 6.28 6.29 6.27 6.25 6.29
AL 1.70 1.71 1.76 1.95 1.98 1.84 1.80 1.84 1.68 1.64 1.72 1.71 1.73 1.75 1.7
Al 3.6 3.53 3.74 3.76 3.76 3.66 3.67 3,67 3.57 3.51 3,53 3.54 3.51 3.57 3.43
Ti 0.00 0.00 O0.00 ©0.07 0.05 ©0.03 0.06 0,03 0,02 0.01 0.06 0.04 0.04 0.05 0.05
Fe 0.12 0.11 0.05 0.13 0.1 0.20 0.19 0.17 0.2?7 0.14 0,19 0.16 0.24 0.14 0.18
Mn 0.02 0.05 0.12 0.00 0.00 ©0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0,01 0.01
Mg 0.25 0.39 0.14 0.13 0.13 0.19 0.19 0.19 0.23 0.42 0.32 0.32 0.2t 0.29 0.42
Ca 0.0 0.00 0.01 0.00 O0.00 0.00 O0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 9J.u0 0.00
Na 0.21 0.02 0.03 0.0 0.13 0.28 0.21 0.22 0.13 0.04 0.14 0.11 0.13 0.06 0.07
K t.98 1.97 1.84 1.80 1.90 1.67 1.64 1.73 1.80 1.89 1.81 1.85 1.8z 1.92 4 gg

Tableau 2.2 : Analyses des minéraux par microsonde &lectronique.
A muscovites,B tourmalines, C cordiérites, D chlorites,
E idocrases, F épidotes.



Tourmalines Cordierites

08 P10 P11 01 02 04 P2
NaZO 2.06 2.27 2.20 0.15 0.16 0.00 0.64
KZO n.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
FeO 7.40 12.86 8.58 8.86 8.85 8.74 8.68
5102 35.79 35.23 36.33 47.62 48,06 48.02 48.42
Mg0 6.66 2.97 5.99 7.48 7.66 7.52 7.60
Ca0 0.59 0.27 0.30 0.00 0.00 0.00 0.00
MnO 0.00 0.12 0.0S 0.21 0.28 0.16 0.33
A1203 32.33 32.95 32.80 3J2.98 33.36 33.37 32.82
TiO2 0.62 0.36 0.56 0.00 0.00 0.00 0.00
HZO J.18 J.15 3.21 2.60% 1,50% 2.00% 1,34%

# = = = =
8203 11.26 9.74 9.95
tot 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00 100.00
(* par différence)

Si 4,37 4,96 4,97 4,99
Al . 1.03 1.04 1.03 1.01
Al J.02 3.02 3.04 2.98
Fe 0.77 0.76 0.76 0.75
Mn 0.03 0.02 0.01 0.03
Mg 1.16 1,18 1.16  1.17

Fm 0.38 o.M 0.45 0.40 0.40 0.40 0.40



Chlorites

Na
K,0
FeO
5i0
Mg0
Ca0
Mn0
AlZU3
Tio
H,0

0

tot

Si
Al

Al
Ti
Fe
Mn
Mg

Fm

Na,0
K,0
FeO
5i02
Mg0
Ca0
Mn0
A1203
TiD2
H,0

tot.

Si
Al

Al
Ti
Fe

Mg

Fm

L3

0.00
0.07
31.07
24 .64
8.08
0.31
1.37
19.41
0.19
10.57

95.72

5.58
2.41

2.78
0.03
5.89
0.26
2.73

0.69

pPS7

0.22
0.11
27.66
24,96
12.35
0.03
0.27
22.91
0.10
11.35

99.96

5.27
2.73

.97
.02
.88
50l
.ag

“w O s O N

L4

0.00
0.08
34,27
23.94
7.08
0.08
1.34
19.94
n.15
10.61

97.50

5.41
2.58

2,72
0.03
6.47
0.26
2.38

PS8

0.39
0.12
28.05
24,92
12.33
0.03
0.22
22.84
0.00
11.36

100.25

5.26
2.74

2.94
0.00
4,95
0.04
3.e8

LS

0.00
0.00
32.98
24,57
6.63
0.44
1.34
19.22
0.15
10,48

95.84

5.62
2.38

2.80
0.03
6.31
0.26
2.26

P8

0.01
2.50
24.59
30.66
9.00
0.04
0.14
20.61
0.68
11.52

989.76

6.38
1.62

J.43
0.11
4,28
0.02
2.79

L6

0.00
0.22
27.42
30.52
5.44
2.08
0.29
17.98
0.21
10.85

95.02

6.74
1.26

J.a2
0.04
5.06
0.05
1.79

P14

0.00
1.29
26.67
28.55
9.56
0.07
0.15
20.32
0.68
11.28

98.58

6.06
1.94

J.15
0.1

3.03

G6

0.01
0.03
25.80
26.57
14.47
0.05
1.39
18.99
0.04
11.23

98.59

5.67
2.33

2.45
0.01
4.61
0.25
4,60

H4

0.00
0.02
26.31
26.53
13,15
0.17
1.56
18.88
0.1
11.10

97.85

5.73
2.27

2.53
0.02
4,75
0.28
4.23

0.54

Base de 36(0,0H)

P18

0.44
0.26
33.02
24,87
9.1.7
0.03

21.20

11.08
100.33

5.38
2.62

2.78
0.01
5.98

2.96

H7 12 17 I11 87
0.00 0.01 0.39 0.00 0.00
0.00 0.03 0.14 0.08 0.08

26.41 23.87 23.01 22.48 18,30

26.42 27.26 27.01 26.67 28.05

14.67 15.62 17.41 17.36 19.58
0.08 0.10 0.04 0.00 0.00
1.39 2.13  1.17 1.22 2.08

19.34 18.48 19.02 19.14 18.78
0.20 0.08 0.09 0.064 0.00

11.38 11.35 11.91 11.39 11.61

99,89 99.01 99.78 98.43 98,51
5.56 5.76 5.62 5.61 5.79
2.46 2,24 2.38 2,39 2.21
2.36 2.36 2.29 2.36 2.36
0.03 0.01 0.01 0.01 0.00
4.65 4.22 4,01 3.96 3.16
0.25 0.38 0.21 0.22 0.36
4.61 4.92 S5.40 5.45 6.02
0.52 0.48 0.44 0,43 0.37

Tdocrases

A32 ASQ 833 835
Na.0 0.68 0.00 0.01 0.00
K.8 0.20 0.00 0.01 0.00
Féa 4.18  2.17  4.26  4.15
sio, 36.33 35.55 36.08 36.06
Mg0 1.9 2.68 2.41 2.36
ca0 35.55 35.21 35.13 34.97
Mn0 g.00 0.0 0.13 0.23
Al,05 17.08 17.80 15.37 16.20
Ti05 114 0.47 1.57 1.50
Ho0 2.49 2.46 2.44 2,48
tot. 99.64 96.85 97.40 97.92
5i 8.73 8.67 B8.86 8.79
Al 0.28 0.33 0.14 0.21
Al 4.56 4.78 4.31  4.46
Ti 0.21 0.09 0.29 0.27
Mg 0.70 0.97 0.88 0.86
Fe 0.84 0.44 0.87 0.85
Mn 0.00 o0.10 0.03 0.05
Ca 9.15 9.20 9.24 9.13
Na 0.34 0.00 0.00 0.00
K 0.00 0.00 0.00 0.00
Fin 0.54 0.36 0.50 0.51

hase de 38(0,0H)



Epidotes

Si

Al
Fe

Ca
Mn

5102
A1203
F8203
Mna
ng0
Cal
Ma,0

tot.

Si

AS1

37.51
26.56
9.47
0.91

1.91

100.11

21885

2.46
0.56

1.94
0.061

311

37.47
25.40
11.14
g.18
0.05S
23.18

0.09
1.88

99.40

2.38
3.57

.006

AB3J

SIS
24,80
11.97
0.56
0.07
22,56
0.25
0.06
0.1

1.88

99.63

2.97

2.33
0.72

1.92
0.038

912

37.22
25.32
10.77
0.3S
0.04
22.50
0.00
0.00
0.00
1.87

98.07

2.98

2.39
Q.65

1.93
0.00s

AB4

37.16
25.22
11.05
0.18
0.02
23.21
0.00
0.00
0.03

1.88

98.76

2.38
0.66

1.99
0.013

817

37.85
24.86
1.9
0.52
0.10
22.79
0.10
0.05
0.00
1.89

100.07

2.99

2.32
0.7M

1.93
0.012

AG6

37.82
24.77
12.10
0.63
0.11
23.06
0.00
0.00
0.09

2.30
0.72

1.95
0.042

base de 13 (0,0H)

818

37.48
25.14
11.53
0.38
0.12
23.18
0.00
0.00
0.00
1.89

99.72

2.97

2.35
0.69

1.97
0.014

AG7

37.73
24,41
12.71
0.50
0.1
221155
0.00
0.00
0.00

2,99

2.28
0.78

1.91
0.034

830

37.21
24,82
11,50
1.16
0.01
21.25
0.48
0.11
0.26
1.86

98.66

2.99

2363))
0.70

1.83
0.001

AG8

37.15
24,09
12.45
0.45
0.02
22.61
0.00
0.00
0.01

2.28
0.75

1.95
0.031

Qs

3e.ss8.

31.23
4.03
0.14
0.00

23.72
0.00
0.00
0.07
1.95

99.72

2.97

2.83
0.23

UBElS
0.008

P31

38.76
28.52
G.33
0.16
0.00
24,05
0.00
0.00
0.06

1.93

99.81

J.0o0os

2.61
0.37

2.00
0.0Mm

as

38.11
27.43
6.46
0.06
0.00
24.11
0.00
0.05
1.42
1.92

99.56

2.98

2.53
0.38

2.018
0.004

P15

30.53
18.0S
12.54
0.02
0.00
12.97
0.00
0.00
0.12

26.16% 25.00*

P16

29.33
16.66
13.67

0.00
12,00
0.00
0.00
0.24

P29

30.84
18.11
11.57
0.02
0.22
13.88
0.00
0.00
0.47
21,424

#® par différence

S4

37.45
30.55
8.06
0.69
0.03
22.93
0.00
0.00
0.00
1.96

101.67

2.76
0.47

1.88
0.045

K4

39.62
35.57
0.20
0.G4
0.00
24,37
0.00
0.00
0.07
1.90

102.37

2.93

3.10
0.011

1.93
0.04

K6

40.63
35.02
0.14
0.45
0.00
23.85
0.72
0.00
0.04
2.03

102,02

SH0S
0.a0s8

1.89
0.028

86

38.03
27.01
9.08
0.15
0.02
22.93
0.00
0.0S
0.00

1.90

98.17

2.99

2.51
0.54

1.93
0.01

KS

39,47
35.43
0.14
0.35
0.00
24,69
0.00
0.00
0.00
2.02

102.10

2.93

3.10
0.008

1.96
0.022

89

37.57
25.10
11.37
0.40
0.00
22.12
0.21
0.04
0.00

1.88

98.69

2.36
0.68

1.89
0.27

K7

39.31
SISPS2
0.18
0.43
0.00
24.43
g.90
0.00
0.0S
2.02

101.94

2.92

SRR
0.01

1,85
0.027

810

37.84
26.62
9.11
0.22
0.0S
23.26
0.00
0.00
0.00

1.90

99.00

2.99

2.48
0.54

1.97
0.015

K8

39.62
34,24
0.32
0.40
0.00
24,31
0.32
0.00
0.00
2.00

101.21

3.00
0.018

1.86
0.02s



N° Analyses Paragdnise Ddnomination “granite §f Ramyrques
2504l | Analyse totale Qtz,plagie,musc.bio,Ksp. carndenne pélitique 30 w. métasomatisde
Mu 05-09 cordidrite tachetde
3i 03,07,010,P1,03
Cord 01,02,05,P2
C331ils | An.tot. Qtz,plagio,musc,bio,Nsp. idem 0m idem
cordidrite
CSs!l3s Qtzplagio,musc,chl. micaschiste & chlorite 90 m.
C33132 | An.tot Qtz,plagio,musc,chl, jdem 90 m.
€351¢5 Qtz,plagio,musc,bio. corndenne péiitique 175 m.
C331+3 | An.tot. Qtz,plagio,musc,bio. cornéenne 200 m.
8i P65-33
Mu P§3-64,P89
FJsisd Qtz,plagio,musc,bio. cornéenne 500 m.
S87901 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. micaschiste 3 chlorite 700 m.
$37502 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. fdem id q.q. grands plagio détritiques
S37903 | An.tot. Qtz,plagio,musc,bio. micaschiste d biotite 750 m.
$37503 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. micaschiste d chlorite au contact d'un 1it calcareux
+ calcite, Cpx,<sp formation de cpx et Ksp. avec
apport de KZO.
$87907 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. micaschiste 3 biotite 900m.
Mu P7,P9,P13,P17 8io.
Chl P8,P14,P18
Plagio P12
Tourmaline P10-11
S$87908 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. micaschiste 3 chlorite 900m.
S87911 Qtz,plagio, (musc-chl), s
Amp,cpx,Ksp skarnoide 1100m. skarnoide avec veines de Ksp.
$37912 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. micasch iste 3 chlorite 1000m.
C7909 An, tot. (qtz,plagio),musc, micaschiste 3 andalousite 1100m.
chl,andal,bio,cord.
$37913 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chtl. idem
Mu PS5
Chl PS7-58
$37920 | An.tot. idem idem 1500m.
C33z04 Qtz,musc,chl,bio,cor. micaschisie 3 andalousite 250m.
andal,(plagio)
C33214 idem idem SOm.
83202 Qtz,plagio,musc,chl. schiste tacheté 80m.
bio,cord.
C33203 qQtz,plagio,musc,bio. cornéenne 100m.
€33215 idem idem SOm.
C2A7902 | An.tot. Qtz,plagio,ausc,bio,chi. micaschiste 3 biotite 1350m.
C3A7903 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl. micaschiste & chlorite 1400m.
C3A7904 | An.tot. qQtz,plagio,musc,chl,cpx. GASC 1400m. mélange de schiste a chlorite
et de gneiss d silicates.
C2A7906 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl,blo. micaschiste d biotite 1500m.
C3A7907 | An.tot. Qtz,plagio,musc,chl, micaschiste 3 chlorite 1600m.
C3A7909 qQtz,plagio,musc,chl. roche d'origine volca- 1650m. grands plagio (albite-oligo-
CEBA7910 | An.tot. bto? no-sédimentaire clase) détritiques
LP7509 Qtz,plagio,musc,chl,bio micaschiste 3 biotite 625m.
LP7912 + 750m.
LP7914 qtz,plagio,musc,bio. idam 80Cm.
LP22G9
Lr2zi0 Qtz.plogiu,muzc,bio,cord. corndenne tachetde -50m.
Lpgzll
sL3z0l Atz,plagie,msc,bio,cord corndenne tachctie -20Qn,
<La212 {chizm idem
5L12NA (ytz,plaqia) susc,bia.
cord,amlal, ~50in.

micaschiste d andalousite

* distanca gpparunte

Tableau 2.3 : Description des micaschistes et cornéennes pélitiques.
C8 site de Costabonne (France), SB et CBA sud de Costabonne
Espagne), LP La Preste et SL zone du granite de Saint Laurent

(voir situation des échantillons aux cartes 1 et 2).




Ech. n2 Z0 71 12 73 3’ 4 Veine
()() () bi ()
Ksp
chl ab
bi qtz am am
CB7949 mu sph - =~
FJ8112 pl ouU — — — - pl -
qtz bi qtz +qtz
ilm (Ksp) sph B
pl
(qtz)
sph
() bi C) am ﬁ@ Q@
Ksp Ksp
ab ab
qtz qtz cpx cpx cpx
CB8027 sph sph - - -
CB8055 OU = = — i cmioms f p1(45) pl(85) -
bi am qtz qtz qtz
(Ksp) (Ksp) sph sph -
p1(45) pl(45)
(qtz) (qtz)
sph sph
® bi © am O am
pl pl -
qtz qtz -
sph sph -
CB8110 OU = — = = e e e e e
bi am cpx cpx
pl pl pl -
qtz qtz qtz -
sph sph sph -
I 1]
cpx |
C) C) : Ksp : ﬁg
1 ab |
bi am } qtz | cpx -
Ksp Kspi sph - -
CB8138 ab ab tou — ! pl1(45-65) p1(80)
qtz qtz} am qtz qtz
sph spht - | sph -
| P11
| qtz |
| sph :
® i @ bi (@ am ® cpx @ -
mu Ksp Ksp Ksp gro
CB8170 ab ab ab ab (ab)?
qtz qtz qtz qtz (qtz)
ilm sph sph sph -
() am ?(9 cpx Q@ cpx -
Ksp - - -
CB7980 ab pl gro gro
qtz qtz qtz qtz
sph sph sph -
Tableau 3.1 : Résumé des zonations observées autour des veines de skarnoides.

(voir situation des échantillans aux cartes 2 et 3).



site cubique octaédrique tétraédrique
' 12 8 < 8 4

Cation A M(4) M(1)  M(2)  M(3) 1)) T(2)

Si
Al
Fe
Ti
Fe —_—

Mn e

Mg —_—

Li - S

Ca S
Na . | - —

(D'aprés F.C. Hawthorne,1982)

Tableau 4.1 : Répartition des ions en substitution dans les amphiboles
suivant les divers sites d‘occupation possibles.




Biotites

tot.

Si
Al

Al
Ti
Fe
Mn
Mg

A1

0.02
10.48
13.83
38.15
15.47

0.00

0.21
15.43

1.92

4.03

99.55

5.67
2,33

0.37
0.22
1.72
0.03
J.43

0.00
0.01
1.99

(base de 24(0,0H).)

A2

0.01
10.52
13.20
38.27
15.94

0.00

0.26
14.96

2.10

4.03

99.36

5.69
2.31

0.3
0.23
1.64
0.03
3.53

0.00
0.00
2.00

0.32

AS

0.05
10.67
13.42
37.74
15.54

0.00

0.24
15.42

2.17

4.02

99.27

5.63
2.37

0.34
0.24
1.67
0.03
3.46

0.00
0.01
2.03

0.33

A21

0.16
10.7
7.15
39.64
20.36
0.00
0.54
15.44
0.76
4.13

98.88

5.76
2.24

0.40
0.08
0.87
0.07
4.4

0.00
0.05
1.98

A22

0.00
10.83
7.06
40.00
20.24
0.00
0.39
15.26
1.21
4.17

99.16

5.75
2.25

0.34
0.13
0.85
0.05
4.34

0.00
0.00
1.99

A23

0.05
10.55
7.85
39.32
19.74
0.01
0.64
15.35
0.85
4.10

98.46

5.75
2.25

0.40
0.09
0.96
0.08
4.31

0.00
0.01
1.97

HS

0.39
9.85
15.05
38.04
15.32
0.16
0.43
14.11
2.11
4.00

99.47

5.70
2.30

0.19
0.24
1.89
0.05
3.42

0.03
0.11
1.89

18

0.15
9.70
18.27
34.99
12.21
0.01
0.88
16.48
2.90
3.92

99.51

5.34
2,66

0.3
0.33
2.33
0.11
2.78

0.00
0.04
1.89

19

0.16
9.96
17.63
35.11
12.61
0.06
0.93
16.23
2.96
3.93

99.59

5.35
2.65

0.27
0.34
2.25
0.12
2.87

0.01
0.05
1.94

0.20
9.081
17.98
35.15
11.93
0.02
0.75
16.43
3.01
3.92

99.24

5.38
2.62

0.34
0.35
2.30
0.10
2,72

0.00
0.07
1.9

I
0.00
10.10
15.04
37.51
14.68
0.00
0.10
15.13
1.42
3.95

98.00

5.69
2.3

0.40
0.16
1.9
0.01
3.32

0.00
0.01
1.96

0.37

J3

0.05
9.88
16.10
36.84
14.45
0.00
0.13
15.75
1.66
3.96

98.84

5.57
2,43

0.38
0.19
2.04
0.02
3.26

0.00
0.02
1.91

Tableau 4.2 : Analyses par microsonde @lectronique (CAMST-UCL) des biotites.

Formule structurale calculée sur 24 0,0H.

J13

0.00
9.80
14.84
37.95
15.00
0.03
0.10
15.70
1.85
4.02

99.28

5.65
2.35

0.41
0.21
1.85
0.01
3.33

0.00
0.00
1.86

0.36

J1a

0.20
9.93
16.14
38.35
14.42
0.03
0.18
15.76
1.79
4.06

100.84

5.66
2,34

0.40
0.20
1.99
0.02
3.7

0.00
0.06
1.87



Biotites (suite)

Na.,0
K,0
FeO
Si0
MQﬁ
CaO
MnO
A1203
TiO
H,0

tot.

Si
Al

nl

03

0.13
9.44
18.72
34.53
8.65
0.00
0.1
20.02
3.07
3.92

98.58

5.28
2.72

0.89
0.35
2.39
0.01
1.97

0.00
0.04
1.84

0.55

07

0.13
9.78
18.32
35.33
8.35
0.00
0.12
20.22
3.65
3.98

99.87

5.32
2.68

0.91
0.41
21511
0.01
1.87

0.00
0.04
1.88

P1

0.15
9.52
18.35
35.63
9.05
0.00
0.12
19.64
2.87
3.96

99.30

5.39
2.61

0.89
0.33
2.32
0.01
2.04

0.00
0.04
1.84

P3

0.35
9.86
18.65
35.91
8.49
0.02
0.14
20.32
3.23
4.02

100.98

5.35
2.65

0.92
0.36
2.32
0.02
1.89

0.00
0.10
1.87

P40

0.08
9.98
19.80
36.98
11.19
0.00
0.19
14.74
2.33
3.91

99.29

5.67
2.33

0.23
0.27
2.55
0.02
2.56

0.00
0.02
1.95

0.50

P65

0.13
9.38
17.28
34.18
10.40
0.08
0.20
20.03
2.56
3.92

98.16

5.22
2.78

0.83
0.29
2. 21
0.03
2.37

0.01
0.04
1.83

0.49

P67

0.15
10.00
16.36
36.06
11.14

0.08

0.21
19.15

2.12

3.99

99,54

5.41
2.59

0.80
0.24
2.05
0.03
2.55

0.01
0.04
1.91

P68

0.01
9.99
21.17
34.51
8.18
0.00
0.12
20.00
2.22
3.93

100.13

5.27
2.73

0.87
0.26
2.70
0.01
1.86

0.00
0.00
1.94

0.59

P70

0.41
10.12
19.35
33.19

6.96

0.11

0.19
23.04

2.42

SIS

99.72

5.05
2.95

1.18
0.28
2.46
0.03
1.58

0.02
0.12
1.97

P71

0.12
10.05
19.01
33.43

7.10

0.02

0.17
23.38

2,52

3.95

99.75

5.07
2.93

1.25
0.29
2.41
0.02
1.61

0.00
0.03
1.94

o

0.14
10.04
15.47
34.77
11.64

0.03

0.30
20.33

2.20

3.98

98.90

5.24
2.76

0.85
0.25
1.95
0.04
2.62

0.00
0.04
1.93

a2

0.27
9.85
15.56
34.84
11.58
0.04
0.22
19.88
2,34
3.96

98.53

5.27
2.73

0.81
0.27
1.97
0.03
2.61

0.01
0.08
1.90

011

0.05
9.62
15.73
36.55
12.40
0.38
0.23
17.20
2.38
3.96

98.53

5.32
2.68

0.38
0.27
1.99
0.03
2.79

0.06
0.02
1.86



Amphiboles

Sigd
Tiog
A1203
Fea03%
FeO
mna
ute]s}
Cal0
Na 20
K20
H20

tot.

e ++
Fet*Ire™+r

#  Calculé

5i0;
Tio
A1263
Fe203*
FeO
MnO
mgQ
Ca0
NaZ0
K20
H20

tot.

Fm*

Fet*lrettire*t*0. 20

817 A19
50.97 53.70
0.21  0.15
4.80 2.04
2.91  1.72
8.72 8.50
0.42 0.48
15.51 16.89
12.25 12.52
0.63 0.24
0.38 0.12
2.07 2.08
98.87 98.44
7.38  7.74
0.62 0.26
0.20 0.09
0.02 0.02
0.32 0.19
1,06 1.03
0.05 0.06
3.35  3.63
1.90 1.93
0.18 0.07
0.07 0.02
0.30 0.26
*++5,23  0.15
H2 H3
43.73 43.48
0.59 0.65
9.86 9.90
3.49 5,39
12.65 11.93
0.56 0.7
10.97 10.80
12.13 11.86
0.98 1.41
1,21 0.83
1,98  1.99
98.15 98.95
6.62 6.55
1.38  1.46
0.38 0.30
0.07 0.07
0.40 0.61
1.60 1.50
0.07 0.09
2.48  2.42
1,97 1.91
0.29 0.41
0.23 0.16
0.46 0.48
0.29
Tableau 4.3 :

I1

42,38
a.NM
10.96
6.87
11.46
0.73
10.56
11.79
1.70
1.00
2.01

100.16

A4S

54,48
0.06
1.28
0.00
8.16
0.09

18.33

12.96
0.29
0.11
2.08

97.84

0.06
0.01
0.00
0.98
0.01
3.93

2.00
g.08
0.02

0.20
0.00

base de

13

44.17
0.69
9.61
5.78

11.40

ASS D1

53.44 47.98

0.07 0.42
2.17 6.52
2.04 SPIS2
7.37 10.42
0.21 0.39

17.68 13.84
12.60 12.33

0.32 0.72
0.23 0.86
2.08 2.04

98.21 99,03

7.69 7.07
0.3 0.94
0.06 0.20
0.01 0.05
0.22 0.39
0.89 1.28
0.03 0.05S
3.79 3.04
1.94 1,95
0.09 0.21
0.04 0.16
0.23 0.36
0.20 0.23

24(0,0H).

16 31 2

0.96 0.34
10.33 5.30
6.27 4,50
11.68 9.00
0.86 0.25

1.30 0.44
1.14 0.48
1.97 2.10

6.39 7.26
1.61 0.74
0.24 0.16
0.11 0.04
0.72 0.48
1.48 1.08
0.11 0.03
2.35 3.22
1.92 1.9
0.38 0.12
0.22 0.09
0.50 0.33
0.33 0.31

os

48.98
.41
5.75
3.50

10.38
0.39

14.18

12.38
0.70
0.78
2.05

99.60

7.16
0.84

0.15
0.05
0.38
1.27
0.0S
3.08

1.94
0.20
0.15

0.36
0.23

Analyses par microsorde électronique (CAMST-UCL) des amphibales

des skarnoides. Formule structurale calculée sur 24 0,0H.

Fezo3 calculé suivant Papike et al.,1974.

P41

50.76
0.07
4.11
0.73

15.48
0.23

12.52

12.54
0.50
0.42
2.03

99.39

7.50
0.s0

0.21
0.01
g.08
1.91
0.03
2.76

1.99
0.14
0.08

0.42
0.04

43.67
0.52
9.65
5.52

11.85
0.65

11.23

12.03
1.41
1.06
2.00

99.59

0.25
0.06
0.62
1.49
0.08
2.51

1.93
0.41
0.20

0.47
0.30

079

43.0.
0.72
6.58
1.54

30.30
0.30
1.85

11.67
1.09

1.87
100.04

6.92
1.08

0.17
0.08
0.19
4.07
0.04
0.44

2.01
0.34
0.21

0.91
0.04



Amphibale (suite)

P80
p) 41,27
Ti0p 0.73
Al203 9.27
Fep03" 3.23
FeO 28.86
MnO 0.15
MgQ 1.54
Cal0 11.22
Na 20 1.63
K20 1.21
H20 1.88
tot. 101.00
Si 6.56
Al 1.44
Al 0.30
Ti+++ 0.09
Fe++ 0.39
Fe 3.84
Mn 0.02
Mg 0.37
Ca 1.91
Na 0.50
K 0.25
Fm» 0.92

Fettire**t4re*t0.09

Q13

55.28
0.00
0.40
0.44

10.54
0.44

17.02

12.66
0.07
0.0S
2.09

98.99

7.95
0.0S

0.02
0.00
0.0S
1.27
0.05
SH65

a1s

SSE2S
0.01
0.46
0.47

10.49
eSS

17.10

12.89
0.02
0.08
2.09

99.26

7.83
0.07

0.01
0.00
0.0s
1.26
0.04
3.66

1.98
0.01
0.02

0.27
0.04



Pyroxénes (base de 6 0.)

AS7 ASS AB5 A73 A74 A27 A28 A29 A0 A34 | A37 A38
NaZO 0.06 0.00 0.1 0.1 0.62 0.11 0.11 0.06 0.78 0.13 0.00 0.47
K20 0.00 0.00 0.00 0.00 0.14 0.00 0.00 0.01 0.3 0.00 0.00 0.12
FeO 8.41 8.79 4.7 6.81 6.65 8.82 5.63 3.08 5.M 6.20 4,949 GRS
5102 52.32 52.03 52.82 52.45 52,38 51.39 52.53 53.33 52.52 51.96 52.13 52.72

Mga 12.46 11.19 14,49 13.26 12.99 10.20 14.21 15.73 14,06 12,12 13.03 12.85
Cal 24,13 24.15 25.05 24.89 23.92 24.41 24,71 25.16 25.27 24,65 24.66 24,58
Mn0 1.10 2,24 0.43 0.38 0.33 3.54 0.9 0.63 0.72 2.54 1.64 2.13
A1203 0.12 0.13 0.39 0.14 1.41 0.10 0.42 0.44 0.41 0.77 1.56 0.15
TiO2 0.00 0.08 0.00 0.00 0.07 0.02 0.14 0.04 0.00 0.00 0.07 - 0.00

Cr203 0.03 0.26 0.00 0.00 0.00 0.00 0.27 0.08 0.08 0.00 0.00 0.00

tot. 98.63 98.89 98.00 98.05 98.51 98.59 98.93 98.57 99.86 98.36 98.02 99.36

Na 0.00 0.00 0.01 0.01 0.05 0.00 " 0.01 0.00 0.06 0.01 0.00 0.03
K 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.0
Fe 0.27 0.28 0.15 0.22 0.21 0.29 0.18 0.10 0.18 0.20 0.16 0.20
Si 2.00 1.99 1.99 2.00 1.98 1.99 1.97 1.99 1.97 1.98 1.97 1.99
Mg 0.7 0.64 0.81 0.75 0.73 0.59 0.80 0.87 0.78 0.689 0.74 0.72
Ca 0.99 0.99 1.01 1.01 0.97 1.01 1.00 1.00 1.01 1.01 1.00 0.98
Mn 0.04 0.07 0.01 0.01 0.01 0.12 0.03 0.02 0.02 0.08 0.05 0.07
Al 0.01 0.01 0.02 0.01 0.06 0.00 0.02 0.02 0.02 0.03 0.07 0.01
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
tot. 4.00 4.00 4.00 4.01 4.01 4.01 4.0 4.01 4,08 4.00 3.99 4,03
Fm 0.30 0.36 0.17 0.23 0.23 0.41 0.21 0.12 0.20 0.29 0.22 0.27
A4B AS6E 816 826 836 847 011 012 €1 E2 E10 E11

Na,0 0.23 0.09 0.21 0.1 0.06 0.36 0.24 0.15 0.51 0.41 0.09 0.10
K,0 0.03 0.00 0.00 O0.00 O0.01 O0.06 0.01 0.01 0.05 0.14 0.03 0.01
Fe0 5.39 10.69 9.23 8.64 4.83 7.13 9.47 9.18 13.16 10.56 9.32 5.55
5i0, 52.92 51.32 S51.12 S51.76 52.96 52.20 S51.05 S1.21 49.73 S1.67 51.62 52.05
mg0 15,03 10.48 11.064 10.69 164,27 12.00 11.82 12,13 9.30 11.82 12.23 14.87
ca0 24.63 23.81 23.65 23.81 24,86 23.90 23.59 23,82 23.38 23,35 24,56 24.51
Mno 0.26 1.30 1.16 3.06 0.54 2,50 0.73 0.72 0,47 0.33 0.44 0.39
Al,0. 0.29 0.46 1.38 0.15 0.66 0.36 1.70 1.22 2.11 0.46 0.48 0.91
Tio, 0.00 0.00 0.08 0.00 O0.06 0.00 0.10 - 0.07 0.42 0.09 0.12 0.17
€-,0, 0.00 0.00 0.8 0.00 0.00 0.00 0.05 0.03 0.00 0.0 0.25 0.07

tot. 98.79 98.15 98.05 98.22 98.21 98.51 98.75 98.56 99.13 98.84 99.14 98.62

Na 0.02 0.01 0.02 0.01 0.00 0.03 0.02 0.01 0.06 0.03 0.01 0.0
K 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00
Fe 0.17 0.35 0.30 0.28 0.15 0.23 0.30 0.29 0.43 0.3 0.30 0.17
si 1.8 1.99 1.97 2.00 1.99 1.99 1.95 1.96 1.93 1.98 1.97 1.96
mg 0.8« 0.61 0.63 0.62 0.80 0.68 0.67 0.69 0.5« 0.68 0.69 0.83
Ca 0.99 0.99 0.98 0.99 1.00 0.98 0.37 0.98 0.97 0.96 1.00 0.99
fn 0.01 0.04 0.06 0.0 0.01 0.08 0.02 0.02 0.02 0.01 0.01 0.01
Al 0.01 0.02 0.06 0.00 0.03 0.02 0.08 O0.06 0.10 0.02 0.02 0.0¢
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00
cr 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00
tot, 4.02 4.00 4.00 4.00 3.99 4.01 4.02 64.02 4.03 4,02 4.02 4.02
Fm 0.17 0.3 0.35 0.38 0.17 0.31 0.33 0.31 0.45 0.36 0.31 0.18

Tableau 4.4 : Analyses par microsonde électronique (CAMST-UCL) des pyroxénes des
skarnoides. Formule structurale calculée sur 6 0.



P padASIIE S \JUL «w

P77 P78 P82 Q34 Fa

A
o)

p21 P22 P23 P24 P30 P32 P

Na,0 0.01 0.12 0.02 0.01 0.08 0.29 0.04 0.09 0.01 0.11 0.0S 0.03

K,0 .00 o0.02 0.00 0.00 0.03 0©0.03 0.03 0.00 0.00 Q.08 0.0% 0.05
FeO 3.88 3.99 5.07 9.16 13.27 14.08 13.17 25.01 23.14 8,07 9.56 8,29
5i0, S4.19 sS4.15 S53.82 52.71 51.89 52.07 S52.28 49.92 49.86 53.22 S51.65 51.95
MgO 15.41 15,78 14.75 11.49  9.61 9.22 9.85 2.92 3.6 13.06 11.42 12.80
Ca0 25,76 25.72 25.35 24.66 24.09 24,19 24.31 22.83 22.98 24.89 24.52 24.34
Mn O 0.34 0.46 0.43 0.61 0.62 0.45 0.41 0.30 0.40 0.33 0.83 0.49
ALOy 0.1 0.36 0.22 0.37 0.47 0.28 0.16 0.17 0.22 0.43 0.25 0.45
Tio, 0.02 0.06 0.04 0.00 0.00 o0.08 0.05 0.08 0.046 0.10 0.0S 0.0s
Cr,0, 0.02 0.03 0.01 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 0.03 0.05 0.02 0.03
tot. 99.79 100.67 99.72 99.01 100.06 100.69 100.31 101.33 100.34 100.34 98.36 98.48
Na 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.02 0.00 0.01 0.00 0.01 0.0a 0.00
K 0g.00 o0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 O0.00 0.00 0.00 o0.00 0.00
Fe 0.12 0.12 0.16 0.29 0.43 0.45 0.42 0.83 0.77 0.25 0.31 0.26
Si 2,00 1.98 1.99 2,00 1.99 1,99 2.00 1.99 1.99 1.99 1.99 1.98
Mg 0.ns o0.86 0.82 0.65 0.55 0.53 0.5 0.17 0.22 0.73 0.65 0.73
Ca 1.02  1.01 1.01 1.00 0.99 0.99 0.99 0.98 0.99 1.00 1,01 0.99
Mmn Q.01 0.01 0.01 0.02 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.03 0.02
Al 0.00 0.02 0.01 0.01 0.02 0.01 0.00 0.01 0.01 0.02 0.01 0.02
Ti 0.00 o0.00 0.00 o0.00 O0.00 0.00 O0.00 O0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr g.00 o0.00 0.00 0.00 0,00 0.00 O0.00 0.00 0.00 O0.00 O0.00 0.00
tot. 4,00 4,01 4,00 3.99 4.00 4,01 4.00 4,00 4.00 4.01 4,01 4.01
Fm 0.13 0.1¢ 0.17 0.32 0.45 0.47 0.46 0.83 0.78 0.27 0.34 0.28

F10 F11 F12 F13 G1 G2 G4 322 J27 j28 129 7130
Na,0 0.0s 0.07 0.02 o0.08 0.30 0.06 0.17 0.01 0.00 0.1 0.26 0.00
K,0 0.00 0.01 0.00 0.00 0.05S 0.01 0.00 0.04 0.00 0.00 0.01 0.00
FeO 8.61 a.18 9.38 9.14 11.31 10.51 11.11 10.10 10.30 9.34 10.30 9.20

§i0, 52.04 S1.86 S1.49 S1.,06 S0.71 S1.50 S1.09 52.57 S2.56 52.79 52.56 52.84
Mg0 13.06 12.95 11.93 12.52 11.08 11.68 11.39 11.96 12.36 12.89 12.04 12.84
Ca0 24,61 24.69 24.31 24.53 23.70 24.37 23.86 23.42 22.19 23,40 23.23 23.30
Mno 0.64 0.67 0.89 0.75 0.81 1.32 0.62 0.60 0.51 0.52 0.60 0.71

A1203 0.28 0.25 0.29 0.39 0.70 0.31 0.52 0.29 0.38 0.36 0.39 0.32
Ti02 0.03 0.02 0.03 0.04 0.00 0.07 0.12 0.03 0.08 0.07 0.07 0.03
Cr 03 0.00 0.05 0.00 0.02 0.00 0.00 0.26 0.03 0.00 0.04 0.00 0.01

tot. 99.32 98.76 98.35 98.53 98.65 99.82 99.15 99.04 98.39 99.51 99.46 99.24

Na 0.00 0.01 0.00 0.01 0.02 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.02 0.00
K 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe 0.27 0.26 0.30 0.29 0.37 0.34 0.36 0.32 0.33 " 0.29 (0) 5] 0.29
Si 1.97 1.98 1.98 1.96 1.96 1.97 1.96 2.00 2.01 1.99 1.99 2.00
Mg 0.74 0.74 0.68 0.72 0.64 0.66 0.65 0.68 a.70 0.72 0.68 0.72
Ca 1.00 1.01 1.00 1.01 0.98 1.00 0.98 0.96 0.91 0.94 0.94 0.94
mn 0.02 0.02 0.03 0.02 0.03 0.04 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02
Al 0.01 0.01 0.01 0.01 0.03 0.01 0.02 0.01 0.02 0.02 0.02 0.01
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 g.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
tot. 4,02 4.02 4.01 4.03 4.03 4.03 4,02 J.99 3.98 4,00 4.00 3.99

Fm 0.28 0.28 0.33 0.31 0.38 0.36 0.37 0.33 OReSs 0.30 0.34 0.30



Grenats

FeO
Feo0
5i823
Mg0
Cal
Mn0
Al203
Ti0p

tot.

Si
Al
Ti

Al
Fe+++
Mn

Mg
Ca#+
Fe

Al
Sp
Gr
Ad

U calcu

AG0

0.88
15.89
36.65

0.01
33.66

1.21
10.62

0.47

99.41

5.92
0.02
0.06

1.94
2,72
46.72
48.53

1é

AB61

5.20
5.26
37.29
0.15
24.10
9.10
17.70
0.42

99.24

5.94
0.01
0.05

3.32
0.63

1.23
0.04
4,12
0.69

11.47
20.33
51.19
16.43

ARB2 A70
2.40 3.24
9,34 2.40

37.20 37.37
0.06 0.02

30.16 27.15
4.54 8.07

15.11 19.74
0.42 0.37

99,22 98.39
5.93 5.92

0.02 0.04

0.05 0.04

2.82 3.64

154 2 0.29

0.61 1.08

0.0 0.01

5.15 4,61

0.34 0.43

5.27 7.00

10.09 17.75
55.97 67.40
28.44 7.68
0.00

Tableau 4.5

A1

2.54
2.16
37.56
0.06
30.24
5.7
20.16
0.38

98.79

5.88
0.08
0.04

3.64
0.25

0.76
0.01
5.07
0.33

5.40
12.31
75.20

6.86

1.00

A72

2.48
1.97
37.30
0.02
29.40
6.69
20.14
0.49

98.60

5.87
0.07
0.06

3.67
0.23

0.89
0.00
4,96
0.33

5.30
14,51
73.56

6.54

0.00

A7S

0.45
3.92
37.41
0.07
31.86
4,50
19.85
0.63

98.57

5.84
0.08
0.08

3.56
0.22

0.60
0.00
5.32
0.08

1.00
10.00
78.00
11.00

base de 24 0

83 a4

2.25 2.49
1.93 1.33
37.39 37.42
0.04 0.11
31.49 28.47
4.19 7.64
20,02 20.52
0.63 0.48

97.96 98.47

5.88 5.89
0.05 0.05
0.07 0.06

3.66 3.75
0.23 0.16

0.56 1.02
0.01 0.03
5.31 4,80
0.30 0.33

4.83 5.34
9.11 16.60
79.15 72.95
6.69 4.69

© 85

2,39
2,43
37.49
0.04
30.87
5.25
19.94

0.49

99.12

5.85
0.09
0.06

3.58
0.29

0.69
0.01
5.17
0.31

5.08
11.29
75.20

7.82

aa

2,76
1.89
37.81
0.05
28.89
6.92
20,35
0.36

99.02

5.91
0.05
0.04

3.70
0.22

0.92
0.01
4.84
0.36

5.91
15.02
72.80

6.08

30.79
5.27
20,27
0.37

97.42

5.90
0.06
0.04

3.72
0.20

0.7
0.00
5.22
0.23

3.74
11.582
79.21

5.47

: Analyses par microsonde &lectronique (CAMST-UCL) des grenats

des skarno'ides. Formule

Fe20

structurale calculée sur 24 0.

3 calculé.Al almandin, Sp spessartite, Gr grossulaire,Ad andradite.

822

1.7
8.65
36.63
0.00
32.57
2.46
15.64
0.12

97.81

5.89
0.10
0.01

2.86
1.04

0.34
0.00
5.61
0.23

3.80
5.43
65.14
25.63

3.3
4.48
63.90
28.00



Grenats (suite)

837 838 839 (BEJ] C94 cas P44 P45 P46 P47 P48 P49 P54 s9 S14
FeD 2.70 4.53 1.89 73581 1.47 1.59 2.41 2.03 1.69 1.96 2.16 2.51 2.26 14.74 13.99
Fep,03% 3.43 3.20 8.38 3.36 5.52 6.75 11.37 7.89 5.61 7.73 7.47 6.79 12.04 2.75 3.1
5i0p i6.58 37.37 37.43 37.45 36.91 36.78 38.10 38.98 39.08 38.29 38.89 38.73 38.12 36.74 36.39
MgO0 0.09 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00 0.00 0.49 0.43
Ca0 24,74 23,46 32.24 30.18 33.59 32.47 34,30 35.46 36.05 35.29 35.30 35.08 34.47 21.31 21.90
MnO 10.50 10.62 2,85 4.68 3.40 2.65 0.39 0.16 0.24 0.16 0.20 0.17 0.26 4,73 4.51
Al1203 18.67 18.98 16.03 18.96 17.54 16.55 14,21 17.06 18.65 16.02 17.17 17.76 14.02 19.74 21.90
Tiop 0.27 0.38 0.02 0.48 1.16 0.65 0.57 0.32 0.44 1.7 0.51 0.22 0.20 0.28 0.20
tot. 96.98 98,57 98.84 97.44 99.91 97.47 101.36 101.92 101.96 101.24 101.74 101.28 101.41 100.97 100.23
Si 5.92 5.96 5.93 5.94 5.77 5.89 5.93 5.85 5.92 5.90 5.94 5.93 5.94 5.80 5.78
Al 0.05 0.00 0.07 0.00 0.09 0.03 0.00 0.01 0.03 0.00 0.00 0.04 0.04 0.17 0.20
Ti 0.03 0.05 0.00 0.06 0.14 0.08 0.07 0.04 0.05 0.20 0.06 0.03 0.02 0.03 0.02
Al 3.51 3.57 2.92 3.55 3.14 3.09 2.61 3.06 3.30 2.91 3.09 3.16 2.54 3.50 3.44
Fe*t? 0.42 0.38 1.00 0.40 0.65 0.81 1.33 0.91 0.64 0.90 0.86 0.78 1.41 0.3 0.37
Mn 1.44 1.44 0.38 0.63 0.45 0.36 0.05 0.02 0.03 0.02 0.03 0.02 0.03 0.63 0.61
Mg 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.11 0.10
Ca** 4.29 4.01 5.48 5.13 5.62 SESK, 5.72 5.79 5.85 5.82 5.77 5.76 5.76 3.60 3.73
Fe 0.37 0.60 0.25 0.3 0.19 0.21 0.31 0.26 0.21 0.25 0.28 0.32 0.29 1.95 1.86
Al 5.99 10.02 4.10 5.08 3.04 3.48 5.20 4.27 SO 4,22 4,57 5.28 4.85 30.99 29.60
Sp 23.61 23.82 6.27 10.42 7.19 5.89 0.86 0.34 0.51 0.35 0.43 0.37 0.57 10.07 9.66
Gr 59.29 55.67 64.59 73.59 74.38 69.37 59.90 72.40 79.40 69.89 72,80 74.65 59.34 48.70 49.90
Ad 10.75 10.26 24.57 10.84 17.15 21.13 34.05 22.99 16.56 25.45 22,19 19.66 35.22 8.26 9.23

0.14 0.22



Feldspaths

Na;U

FeO
Si0p
nga
Cao
MnO
A1203
TiO>
Cr203
tot.

Na,0
K
F20
Si0s
"ig0
Ca0
Mmn0O

Al203

TiOp

fry03

tot.

ne6

0.42
16.90
0.09
62.72
0.03
0.00
0.1S5
18.91
0.00
3.00

989.24

0.04
1.01
0.00
2P91S
0.00
0.00
0.01
1.05
0.00
0.00

5.06

J3.65
96.35
0.00

a4

7.44
g.17
0.1
58.58
0.00
5.75
0.00
25.71
0.04
0.00

98.81

0.65
0.01
0.00
2.64
0.00
ORESS
0.00
gt/
0.a0
g.00

5.00

65.37
3.37
33.07

A9 A10
0.58 1.00
0.30 11.5S
0.70 1.19

36.33 47.93
0.00 1.14
36.06 0.20
0.00 0.04
22.57 36.60
0.25 0.09
0.04 0.01
96.83 99.74
0.06 0.08
0.02 0.69
0.03 0.05
1.90 2.23
0.00 0.08
2.02 0.01
0.00 0.00
1.39 2.01
0.01 0.00
0.00 0.00
5.43 5.15
2.81 11.47
0.95 187.29
96.24 1.24

as 09
6.17 7.73
0.13 0.21
0.07 0.14
55,30 58.91
0.00 0.00
9,52 6.50
0.03 0.02
28.37 25.55
0.05S 0.05
0.00 0.00

99.65 99.10
0.54 0.R7
0.01 0.01
0.00 0.01

2.50 2.65
0.00 0.00
0.46 0.31
0.00 0.00
1.51 1.36
0.00 0.00
0.00 0.00
5.02 S5.01
53.56 ©7.46
0.77 1.20
435,68 31.35

Tableau 4.6 ;

A24

7.82
N.1S
0.01
59.83
0.00
6.05
0.00
25.20
0.00
0.00

99.06

0.68
0.01
0.00
2.68
0.00
0.29
0.00
1.33
0.00
0.00

4,99

69.44
0.88
29.68

A26

8.02
0.16
0.00
60.13
0.00
5.93
0.00
24,95
0.00
0.02

99.21

0.70
0.01
0.00
2.69
0.00
0.28
0.00
RSS2
0.00
0.00

5.00

70.33
0.92
28.7S

A33

6.55
0.06
0.00
56.93
0.03
8.55
0.00
27.34
0.00
0.00

99.45

0.57
0.00
0.00
2.56
0.00
0.41
0.00
1.45
0.00
0.00

5.00

57.88
0.37

A3S

7.26
0.13
0.07
58.88
0.00
6.99
0.00
25.70
0:.00
0.00

99.04

0.63
0.01
0.00
2.65
0.00
0.34
0.00
1.36
0.00
0.00

4.99

64.76
0.76

41,75 34.47

base de 8 0

D10

6.12
0.15
0.09
55.87
0.00
9.19
0.00
27.88
0.04
0.0S

99.40

0.54
0.01
0.00
2.52
0.00
0.44
0.00
1.48
0.a00
0.00

5.00

S4.17?
0.87
44,96

D13

5SS
0.11
0.44
58.23
0.33
6.64
0.01
24.11
0.14
0.17

97.7

0.67
0.01
0.02
2.66
0.02
0.33
0.n0
1.30
0.00
0.01

5.02

66.88
0.51
32.51

D14

5.42
0.23
0.1
53.27
0.14
10.56
0.06
29.52
n.a7
0.03

99.42

0.48
0.01
0.00
2.42
0.01
0.51
0.00
1.58
0.00
0.00

5.03

47.51
1.35
S1.14

D1S

6.25
0.14
0.10
54.84
0.00
8.90
0.0S
28.48
0.04
0.00

98.78

OFSIS
0.01
0.00
2.49
0.00
0.43
0.00
1.53
0.00
0.00

5.02

SISIS0
Q.79
43, M

A39

0.56
16.73
0.05
63.13
0.00
0.00
0.01
18.56
0.00
0.00

99.05

0.0S
1.00
0.00
2.96
0.00
0.00
0.00
1.03
0.00
0.00

5.05

4.87
SISIAIES
0.00

020

3.20
4.16
0.27
51.44
0.17
5.40
0.03
31.79
0.04
0.03

96.50

0.29
0.25
0.01
2.40
0.01
0.27
0.00
(NS
0.co0
0.00

4.99

SISHON
3n.s7?
SRS

Ab albite, Or K-feldspath, An anorthite.

a1

0.32
17.26
0.07
63.10
0.00
0.00
0.05
18.53
0.00
0.00

99.35

0.03
1.03
0.00
2.96
0.00
0.00
0.00
1.03
0.00
0.00

5.06

2.70
97.20
0.09

D21

5.43
0.10
0.12
54.20
0.05s
9.75
0.06
28.89
0.03
0.00

98.64

0.48
0.01
0.00
2.47
0.00
0.48
0.00
ISiS
n.oo
0.00

5.00

49,91
n.6o0
49,489

82

0.22
17.03
0.00
63.19
0.01
0.04
0.00
18,40
g.00
0.00

98.94

0.02
1.02
0.00
2.97
0.00
0.00
0.00
1.02
0.00
0.00

S5.04

1.92
97.90
0.19

E3

0.62
15.80
0.14
62.10
0.00
0.01
0.02
18.81
0.01
0.02

SIS

0.06
0.96
0.01
ZPSlS
0.00
0.00
0.00
1.05
0.00
0.00

5.03

S5.66
94.28
0.06

03

6.38
0.1S
0.09
54.89
0.00
8.58
0.02
27.41
0.05
0.00

97.57

0.57
0.01
0.00
2.53
0.00
0.42
0.00
1.47
0.00
0.00

5.02

56.86
0.89
42,26

ES

9.80
0.15
0.58
63.23
0.60
J.54
0.00
20.86
n.os
0.0S

98.91

0.85
0.01
0.02
2.84
0.04
0.17
0.00
1.10
0.00
0.00

5.04

82.67

16.49

Analyses par microsonde électronique (CAMST-UCL) des feldspaths.



Feldspaths (suite)

E6

Na >0 9.65

K0 0.54
Fed 0.08
$i0, 62.90
MgO 0.04
Cag 2,77
Mn O 0.05

Alp03 23.36
7102 0.05
Cr,03 0.05

tot. 99.50
Na 0.83
K 0.03
Fe 0.00
Si 2.79
Mng 0.00
Ca 0.13
Mn 0.00
Al 1.22
Ti 0.00
Cr 0.00
tot. 5.02
Ab 83.62
Or 3.10
An 13.27

FS

Na,Q 3.99

K2 0.07
FeO 0.05
5i03 50.73
MqO 0.02
Cal0 12.81
MnO 0.0S

Alp05  31.21
Tid;”  0.03
tr,0; 0.00

tot. 98.97

Na 0.35
K 0.00
Fe 0.00
Si 2.33
Mg 0.00
Ca 0.63
Mn 0.00
Al 1.69
Ti 0.00
Cr 0.90
tot. 5.01
Ab 35.90
Qr 0.42

An 63.587

E7

5.82
0.14
0.05
54.5S
0.00
10.10
0.00
29.12
0.02
0.00

99.80

0.51
0.01
0.00
2.46
0.00
0.48
0.00
1.55
0.00
0.00

5.02

50.62
0.81
48.57

F6

0.37
16.45
0.00
62.56
0.00
0.02
0.02
18.86
0.03
0.00

98.32

0.03
0.9s
0.00
2.95
0.00
0.00
0.00
1.0S
0.00
0.00

5.03

3.34
96,56
0.1

£8

3.72
0.04
0.08
50.13
0.00
13.97
0.03
31.91
0.02
0.03

99.95

0.33
0.00
0.00
2,28
0.00
0.68
0.00
1.7
0.00
0.00

5.02

32.44
0.25
67.31

F7

10.36
1.36
0.04

66.63
0.08
0.14
0.04

20.45
0.02
0.00

99.25

0.89
0.08
0.00
2.95
0.01
0.01
0.00
1.07
0.00
0.00

5.00

91.44
7.89
0.67

£9

J.84
0.12
0.04
49 .66
0.00
12.76
0.00
30.72
0.06
0.00

97.20

‘0.35
0.01
0.00
2.32
0.00
0.64
0.00
1.69
0.00
0.00

5.01

J4.98
0.74
64.28

HE

6.81
0.12
0.1
56.70
0.00
8.3
0.00
27.12
0.00
0.00

99.32

0.60
0.01
0.01
2,56
0.00
0.40
0.00
1.44
0.00
0.00

5.02

58.32
0.66
40.02

£12

3.66
0.21
0.17

50.52
0.00

13.06
0.00

31.42
0.03
0.00

99.07

0.33
0.01
0.01
2.32
0.00
0.64
0.00
1.70
0.00
0.00

5.00

33.23
1.24
65.53

H8

0.00
16.13
0.32
62.67
0.00
0.00
0.00
18.76
0.00
0.00

97.94

0.00
0.97
0.01
2.96
0.00
0.00
0.00
1.0S
0.00
0.00

5.00

0.13
99.87
0.00

E13

3.65
0.23
0.12
50.08
0.00
13.08
0.02
31.11
0.04
0.02

g98.38

0.33
0.01
0.00
2.31
0.00
0.65
0.00
1.69
0.00
0.00

5.01

33.06
1.38
65.57

H39

6.40
0.27
0.46
56.60
0.00
8.35
0.08
27.08
0.10
0.12

99.46

0.56
0.02
0.02
2.56
0.00
0.40
0.00
1.44
0.00
0.00

5.01

57.21
1.58
41.22

E14

SEES
0.07
0.02
49,06
0.00
14.20
0.06
32.14
0.06
0.00

98.91

0.30
0.00
0.00
2.26
0.00
0.70
0.00
1.75
0.00
0.00

5.01

29,55
0.44
70.01

Ja

4,87
3.36
0.27
57.17
0.00
7.14
0.00
25.72
0.05S
0.03

98.61

0.43
0.20
0.01
2.62
0.00
0.35
0.00
1.39
0.00
0.00

5.00

44,16
20.0S
35.79

E1S

J.88
0.08
0.05
49,94
0.00
13.52
0.00
31.83
0.06
0.01

99,38

0.34
0.01
0.00
2.29
0.00
0.66
0.00
1.72
0.00
0.00

5.02

33.98
0.53
65.49

JS

6.22
0.14
0.24
54,28
0.07
9F29
0.03
28.07
0.04
0.06

98.45

0.55
0.01
0.01
2.49
0.00
0.46
0.00
1.51
0.00
0.00

5.03

54,34
0.81
44,86

F1

4,88
0.17
0.06
52.62
0.08
11.18
0.04
29,59
0.04
0.00

98.69

0.43
0.01
0.00
2.41
0.0
0.55
0.00
1.60
0.00
0.00

5.01

43. M
1.03
55.26

J6

7.50
0.24
0.15
57.98
0.00
6.53
0.03
25.48
0.00
0.00

97.91

0.66
0.01
0.01
2.64
0.00
0.32
0.00
1.37
0.00
0.00

5.01

66.55
1.42
32.03

F2

2.74
0.0S
0.09
48,47
0.00
15.06
0.00
32.86
0.02
0.03

99,33

0.24
0.00
0.00
2.23
0.00
0.74
0.00
1.78
0.00
0.00

5.00

24.72
0.30
74.98

37

0.70
14,83
0.28
61.72
0.1
0.01
0.01
18.72
0.0sS
0.00

96.43

0.06
0.91
0.01
2.95
0.01
0.00
0.00
1.06
0.00
0.00

5.00

6.69
93.27
0.04

F3

6.40
0.14
0.04
56.22
0.00
8.83
0.03
27.37
0.08
0.00

99.09

0.56
0.01
0.00
2.54
0.00
0.43
0.00
1.46
0.00
0.00

5.01

56.27
0.82
42,80

J8

10.25
0.96
0.04

64.72
0.00
0.S5
0.00

20.43
0.02
0.00

96.97

0.90
0.06
0.00
2,93
0.00
0.03
0.00
1.08
0,00
0.00

5.00

91.62
5.67
2.72

F4

4,87
0.10
0.06
52.64
0.00
11.71
0.02
29.81
0.01
0.00

99.22

0.43
0.01
0.00
2.40
0.00
0.57
0.00
1.60
0.00
0.00

5.02

42,72
0.56
56.72

J10

9.38
0.14
0.24
67.65
0.00
1.83
0.01
19.87
0.06
0.00

99.18

0.80
0.01
0.01
2.98
0.00
0.09
0.00
1.03
0.00
0.00

4,91

89.50
0.86
9.65



Feldspaths (suite)

J17?

Na-0 10.10

Ky 0.00
F&o 0.08
5i0,  62.41
Mmgo 0.09
Ca0 0.32
Mn0 0.07

Alp03 20.28
Tio 0.05
CI‘ZS3 0.00

tot. 93.40

Na 0.91
K 0.00
Fe 0.00
Si 2.92
Mg 0.01
Ca 0.02
Mn 0.00
Al 1.12
Ti 0.00
Cr 0.00
tot. 4,98
Ab 98.24
Or 0.02
An 1.74

P38

Nay0  7.42

K20 0.16
FeO (1))
5102 59.29
Mg0 0.12
Cal0 7.12
Mn0O 0.01

Alp03 25.35
710,  0.06
Cr203 0.00

tot. 99.88
Na 0.64
K 0.01
Fe 0.01
Si 2.65
Mg 0.01
Ca 0.34
Mn 0.00
Al 1.34
Ti 0.00
T 0.00
tot. 5.00
Ab 64.73
Or 3J.94
An 34,33

J18

5.78
7.10
0.07
66.83
0.07
0.06
0.00
20.12
0.03
0.02

100.08

0.50
0.40
0.00
2.98
0.00
0.00
0.00
1.06
0.00
0.00

4,85

55.15
44,52
0.33

P42

6.59
0.24
0.26
58.53
0.00
7.61
0.00
25.M
0.06
0.0S

99.04

0.58
0.01
0.01
2.64
0.00
0.37
0.00
1.36
0.00
0.00

4,97

60.16

3g.a41

J19

.30
.22
.13
.41
.00
.61

0.00
26.33

0.04

0.08

98.14

w
~Nooo-—-om

0.56
0.07
0.00
2.58
0.00
0.37
0.00
1.42
0.00
0.00

5.02

SiSeyal
7.10
37.19

P51

10.93
0.07
0.04

67.30
0.00
0.88
0.00

20.08
0.04
0.00

98.35

0.93
0.00
0.00
2.96
0.00
0.04
0.00
1.04
0.00
0.00

4,98

95,34
0.43
4,23

J20

6.99
2.90
0.94
58.08
0.69
2.1
0.07
2ISE15S
0.05S
0.01

97.98

PS3

10.48
0.12
0.07

67.90
0.02
0.82
0.00

20.32
0.05
0.04

100.21

0.88
0.01
0.00
2.96
0.00
0.04
0.00
1.06
0.00
0.00

4,95

95.16
0.74
4,10

J23

4.18
0.18
0.20
52.12
0.00
12.70
0.01
31.85
0.00
0.00

101.24

0.36
0.01
0.01
2.34
0.00
0.61
0.00
1.68
0.00
0.00

5.01

J6.92
1.04
62.04

P72

6.64
0.33
0.25
57.14
0.00
8.96
0.04
27.20
0.0S
0.01

100.62

0.58
0.02
0.01
2.55
0.00
0.43
0.00
1.43
0.00
0.00

5.02

56.22
1.86
41,92

J24

3.43
7.38
0.22
52.06
0.01
0.58
0.03
33.82
0.00
0.0S

97.58

0.3
0.44
0.01
2.41
0.00
0.03
0.00
1.85
0.00
0.00

5.04

39.83
56.44
3.73

Q6

4,30
0.14
0.0S
52.19
0.00
12.47
0.00
29.98
0.03
0.02

99.16

0.38
0.01
0.00
2.38
0.00
0.61
0.00
1.61
0.00
0.00

5.00

3a.10
0.82
61.08

Q7

4,49
0.15
0.21
53.10
0.00
11.92
0.01
29.67
0.02
0.00

99.57

0.40
0.01
0.01
2.41
0.00
0.58
0.00
1.59
0.00
0.00

4,99

40.17
0.90
58.93

J26

5.84
1.48
0.05
77.46
0.04
0.80
0.02
15.64
0.02
0.07

101.43

0.48
0.08
0.00
3.26
0.00
0.0
0.00
0.77
0.00
0.00

4.63

80.41
13.51
6.08

Q10

2.90
0.06
0.14
48,42
0.00
15.42
0.00
32.79
0.02
0.00

98.75

0.26
0.00
0.01
2.22
0.00
0.76
0.00
1.77
0.00
0.00

5.02

25.30
0.35
74,35

P12

11.35
0.13
0.18

68.06
0.11
0.54
0.00

20.08
0.03
0.03

100.52

0.96
0.01
0.01
2.96
0.01
0.03
0.00
1.03
0.00
0.00

5.00

96.69
0.75
2.56

Q12

2.42
0.12
0.15
47.70
0.00
16.00
.02
32.88
0.03
0.00

99.33

0.22
0.01
0.01
2.20
0.00
0.78
0.00
1.79
0.00
0.00

5.01

21.36
0.7
77.93

P25

1.40
1.66
0.12
46.46
0.00
16.55
0.00
J0.s8
0.00
0.00

97.17

0.13

0.10.

0.00
2.2
0.00
0.84
0.00
1.74
0.00
0.00

5.03

12.03
9.38
78.58

Q17

8.38
4.14
0.55
64 .67
0.10
.0.91
0.01
19.94
0.05
0.00

98.74

0.73
0.24
0.02
2.92
0.01
0.04
0.00
1.06
0.00
0.00

5.03

72.20
23.45
4.35

P27

2.1
0.42
0.0¢
48 .01
0.06
16.45
0.00
32,27
0.03
0.03

99.42

0.18
0.02
0.00
2.22
0.00
0.81
0.00
1.76
0.00
0.00

5.01

18.42
2.40
79.18

Q18

4.90
0.15
0.43
86.14
0.03
0.29
0.07
8.59
0.05
0.05

100.7

0.38
0.01
0.01
3.57
0.00
0.01
0.00
0.42
0.00
0.00

4,42

94.94
1.97
3.08

P34

11.93
0.38
0.33

67.50
0.06
1.20
0.05

20.72
0.05
0.13

102.35

1.00
0.02
0.01
2.91
0.00
0.06
0.00
1.0S
0.00
0.00

5.07

92.90
1.95
5.15

Q19

11.08
0.18
0.16

66.03
0.16
0.79
0.01

19.91
0.06
0.06

98.45

0.96
0.01
0.01
2.94
0.01
0.04
0.00
1.05
0.00
0.00

5.01

95.19
1.04
3.77



Feldspaths (suite)

Na,0
Fed
5i03
mg0
Ca0
Mn0O
Al 03

Ti

tot.

Q20

8.24
0.55
0.16
68.13
0.00
0.73
0.01
21.47
0.03
0.00

99.32

0.70
0.03
0.01
2.97
0.00
0.03
0.00
1.10
0.00
0.00

4,84

91.47
4,0S
4,48

a21

10.66
0.27
0.16

65.88
0.04
1.37
0.01

20.S55S
0.08
0.00

99.02

0.92
0.02
0.01
2.92
0.00
0.07
0.00
1.07
0.00
0.00

5.00

91.95
1.52
6.53

Q22

9.44
0.20
0.26
65.51
0.21
1.73
0.00
20.86
0.07
0.01

98.28

0.82
0.01
0.01
2.92
0.01
0.08
0.00
1.09
0.00
0.00

4,85

89.68
1.24
9.09

Q23

6.98
0.23
0.38
58.04
0.00
7.08
0.00
25.00
0.04
0.01

97.77

0.62
0.01
0.01
2.65
0.00
0.35
0.00
1.35
0.00
0.00

4,99

63.18
1.35
35.48

Q24

7.22
0.13
0.19
58.26
0.06
7.44
0.04
25.97
0.02
0.06

99.40

0.63
0.01
0.01
2.62
0.00
0.36
0.00
1.38
0.00
0.00

5.01

63.24
0.74
36.02

a2s

10.02
0.19
0.82

65.25
0.99
2.09
0.04

18.96
0.10
0.04

98.50

0.87
0.01
0.03
2.92
0.07
0.10
0.00
1.00
0.00
0.00

5.01

88.69
1.10
10.21

Q26

11.01
0.06
0.10

66.63
0.00
0.98
0.00

20.07
0.03
0.00

98.88

0.85
0.00
0.00
2.95
0.00
0.05S
0.00
1.0S
0.00
0.00

5.00

94,99
0.32
4,69

Q27

11.00
0.25
0.07

66.55
0.00
0.52
0.01

20.08
0.01
0.00

98.51

0.95
0.01
0.00
2.96
0.00
0.02
0.00
1.0S
0.00
0.00

5.00

96.02
1.45
2,52

Q28

11.57
0.05
0.05

67.21
0.00
0.38
0.04

20.08
0.03
0.0S

99.46

0.99
0.00
0.00
2.96
0.00
0.02
0.00
1.04
0.00
0.00

5.01

97.890
0.29

1.81

Q28

11.03
0.10
0.06

66.90
0.00
0.43
0.04

18.62
0.06
0.00

98.24

0.8S
0.01
0.00
2.98
0.00
0.02
0.00
1.03
0.00
0.00

4,99

97.32
0.59
2.09

Q30

11.22
0.10
0.07

65.80
0.00
0.47
0.02

19.77
0.01
0.02

97.47

0.98
0.01
0.00
2.96
0.00
0.02
0.00
1.0S
0.00
0.00

5.01

97.17
0.58
2,25



5i0
AlZD3
Fe 0

273
Mn0
rig0
Cal
Na, ()
K.,0
TiO
P 05
PL.F.

tot .

A

G

57
18

N O O nn O = w D

w
[o2]

G

881
a1

.61

.09
.a1

.08
.42
.28
.91

.94
.92
.18
.04

.50

FJTo3 &oy <Biy

F181
03

62.83
15.11
6.13
0.04
SMS2
2.25
2.32
4.59
0.87
0n.21
1.23

98.89

F1B1
04

60,49
15.69
6.06
0.05
3.41
2,22
1.59
5.40
0.84
0.20
3.49

99.10

ces1
14

57.59
18.05
7.98
0.06
3.43
0.64
0.85
7.47
0.82
0.18
2.90

e~ QU
|

Ao3 <RI
cBeB1 cese1

03 81
62.99 56.58
15.18 18.10
6.28  7.64
0.07 0.06
3.10 2.9
2.70  1.23
1.22 2.68
5.30 7.03
0.85 0.84
0.20 0.18
2,21 1.56
98.81

99.42 100.10

Zone sans muscovite

R3S CRITF A3y

caes1
35

57.18
18.46
7.93
0.06
2.80
0,75
0.86
6.40
0.84
0.18
3.20

ces1
37

56.62
18.81
7.64
0.05
2.90
1.14
0.84
6.46
0.90
0.18
3.01

98.66 101.56

ces1
84

SISRRIS
18,73
7.92
0.05
3.08
0.90
1.39
6.02
0.87
0.17
1.189

97.24

S8 1y

5879
11

62.51

13,19
5.73
0.10
SR29

.57
0.00
5.94
0.67
0.12
1.7

98. M

<4 33

cBee1
83

56.46
19,25
8.77
0.04
3.31
1.60
2.18
4.98
0.68
0.20
1.99

DX
ces1

36

56.76
19.37
7.93
0.04
2,98
1.82
1.99
5.25
n.es
0.19
3.58

g
€879
49

55.58
19.40
4.75
0.1
4.19
3.32
2,27
7.92
n.98
0.25
1.68

99.86 100.79 100,45

s

ces185

53.7M
19.05
B8.34
0.07
2.94
2.28
3.85
4,28
0.87
0.20
2.99

98, 38

Tableau 5.1 : Analyses par fluorescence X (J.J.Gruffat, ENSMSE) d'échantillons
de la zone sans muscovite (Z1).

e § !

<43 X

ces161 21
56.58 64.66
18.10 14.53
7.64 5.34
0.06 0,06
3.21 3.37
1.23 2.93
J.14 2.79
7.03 4,23
0.84 0.83
0.18 0.23
1.56 1.36

99.39 100,33

3o 3¢
8036

63.74
15.12
6.19
0.07
3.68
3.64
2.86
2,56
0.85
0.18
1.60

100.49



2one & Amphibole

SiDz

A1203

Fe203

MnQ
MgQ
Cal
Na2
K0

2
Tio

0

2
e
P.F.

tot.

¥ Analyses C.R.P.G.

c87s
20%

56.54

15.65
3.47
0.10
7.08
5.51
0.63
7.56
0.77
0.20
1.87

99.38

€873
18%

56.55
15.51
4,40
0.1
8.28
6.19
0.77
SE192
0.84
0.22
1.13

99.92

Tableau 5.2 : Analyses par fluorescence X (ENSMSE) d'échantillons des zones
d amphibole (22), & pyroxéne (Z3) et a grenat (Z4).

7 2%

57.08
13.72
5.06
0.16
5.31
6.39
1.43
7.34
0.88
0.30
1.44

99.12

Nancy.

ce79
g7*

60.05
14.10
J.42
0.10
4.50
7.55
1.08
6.62
0.85
0.22
1.43

99.92

Zone 3 Pyroxeéne

c873
B1#

58.94
12.85
4,42
0.1
5.96
7.60
1.70
6.18
0.77
0.24
1.35

. 100.12

2SR

57.80
14.50
5.87
0.73
4,96
6.71
J.02
1.37
1.00
0.28
2.99

99.23

Pyroxeno-grenatite

ce79
45%

39.52
11.36
13.39
4.00
2.27
26.27
0.00
0.00
0.13
0.05
0.63

97.62

ce79
46%

43.63
.72
10.39
4,03
6.93
23.49
0.08
0.02
0.31
0.1
1.0S

99.76

z 4%

41.29
10.1
14.30
3.19
2.73
25.74
0.06
0.18
0.53
0.14
0.57

98.84



1

5102 64 .66
A1,045 14.53
FEZD3 0.7
FeO 4,17
Mn0 0.06
Mg0 3.37
Ca0 2.93
Na,D 2.79
KZO 4,23
TiD2 0.83
pZDS D.23
P.F. 1.36
tot. 100,33
Ff

57.09
13,72
1.30
3.40
0.16
5.3
.39
.43
.34
.88
.30
L44

- 0D 0O <= o

99.12

57.80
14.50
1.30
4.14
0.73
4.96
6.7
3.02
1.37
1,00
0.28
2.99

99.23

41,29
10.11
11,22
2.1
3.19
2.73
25.74
0.06
0.18
0,583
0.14
0.57

98.84

pourcentage poids

Tableau 5.3 : Bilanchimique & volume constant. Le pourcentage de gain ou

2895
383
12
156
2.3
225
141
121
210
28
5.6

0.4

z 2

2606
369
22
130
6
361
312
63
213
30
6

1 0.

millimbles / cam

27

2598
384
22
156
28
332
323
132
39
34
?

0.36

3

2612
377
267
146
171
257

1744

25

0.36

OODODoDOOOGO OGO O

de perte est exprimé par rapport & la zone sans muscovite (21).
Analyses CRPG Nancy.

1

2 23 z 4

- 10 - 10 - 10

-4 0 -2
+ 83 + 83 +2125
- 17 0 -6

+ 160 +1117 +7435
+ 60 + 48 + 14
+ 121 + 129 +1137

- 48 + 9 - 97
+ 1 ~- 81 - 97
+ 7 + 21 - 11

0 + 25 -1

%2 de gain ou de perte



5i02

Al2D3

Fezﬂ3
Mn0

Mgl

tat.

Si/Al
Na/Al

K/AL

Mg/AL

Fett* /a1

mn/AL

Ti/P

AL/Ti
Ca/Al

Na/K

Ca/Si
Mn/Fe
FeO/Al
FeO/mq0

FeZOS/AlZ
F9203/Fe0

Tableau 5.4 :

£87923

39
11

.54

.87
.99
eI/
.29
.26
k)
.01
.10
.29
.14

1

31

37.46
13.47
9.30
1.47
5.0S
21.87
0.00
0.09
1.09
0.30
11.19

100.45 101.28

Tableau 5.5 :

71
4,45
0.20
0.29
0.23
0.37
0.004
3.60

17.50

0.20
0.66
0.045S
0.01
3.50
1.20
0.0s
0.17

72
4,16
0.10
0.50
0.40
0.37
0.01
2.90

15.60
0.47
0.20
0.1
0.03
4,00
0.60
0.10
0.38

73

4.00
0.21
0.08
0.34
0.40
0.0S
3.60
14.50
0.46
2.20
0.12
0.12
3.50
0.80
0.09
0.31

z4

4.10
0.006
0.018
n.27
1.40
0.22
3.80

19.00
2.55

(0.33)
0.62
0.22
3.70
1.00
1.11
4.05

rapport des porcentages en
oxydes

42

39.78
15.14
9.72
1.05
5.38
23.60
0.13
0.00
0.66
0.20
3.48

99,17

43

46,58
8.66
8.44
2.895
4,56

24,69
0.00
0.00
0.54
0.21
4,37

101.00

Ti/P

Si/Al
Ca/sSi
AL/Ti
Ca/Ti
Si/Ti
Fe/Ti
mg/Ti

Z1

O OO0 90D O0OO0OO0ODO0OO0OAO 200000

2

-7
-50
+72
+74

0
+150
-19
-11
+13S
-68
+144
+200
+14
-50
+100
+124

z3

-10
+5
-69
+48
+8
+1150
0

-17
+130
+233
+167
+1100
0

=33
+80
+82

74

-8
-37
-394
+17

+278
+5400
+6
+9
+1175
(-s0)
+1278
+2100
+6
-0.17
+2120
+2282

%4 de gain ou de perte

23

3.4
3.3
0.54
10.8
IS9P
35.9
9.1
4.8

Analyses totales de grenato-pyroxéniteés

Bilan chimique par comparaison des éléments entre eux.

3 42
3.6 3.3
2.8 2.6
0.58 0.5

12.4 22.9
20.1 35.8
34,4 60.3
8.5 14,7
4.6 8,2
altérées.

43

2.6
S.4

9 0.53

16.04
45,7
86.25
15.63
8.4

3.8
4.1
0.62
19.0
48.6
78.0
27.0
5.2



5102
ALZO3
FeO
F2203
Mn0
mg0
Ca0l
Na2
KZO
TJ.O2
s
P.F.

0

tot.

Analyses ENSMSE

GG40

44,20
15.00

14,40
0.40
13.40
1.70
0.20
0.80
0.90
0.30
8.a0

99.60

GG4?2

36.25
18.80

9.54
0.20
21.60
5.35
0.85
0.20
0.70
0.15
7.70

99.40

® analyses C.R.P.G

¥#* analyses Labo Géochimie U.C.L.
+ G. Guitard (1970).

J.J.

ceaa
38

41.25
16.88

12.82
0.39

13.62
1.37
0.82
1.48
0.79
0.13un
9.33

98.74

Gruffa

Nancy .

Tableau 7.1 : Analyses totales des

caaao ca79
52 ng-2

43.44 39,30

29.61 15,15

2.10 5.60
0.06 0.0s
5.56 19.46
1.27 1.18
0.81 0.62
9.50 9.42

1.41 1.60

ca79
174

42,55
15.99
5.81
0.74
0.51
20.07
0.44
0.22
9.47
0.83

0.32%% 0.11%% 0,22

4.41 4.1

98.17 97.60

t.

1.94

99.43

A.Navarre.

ca79
12%

46.86
6.23
5.19
6.55
3.02
6.30

21.93
0.15
0.66
0.24
0.0s
0.86

98.63

phlogopitites et chloritites.
Les analyses GG40 et GG42 proviennent de G.Guitard (1970).

cB79
16%

47.90
5.52
4.82

~5.16
2.20
8.43

20.41
0.17
1.57
0.25
0.06
1.02

98.05

ca79
10%

46.43
11.94
1.82
0.42
0.18
21.91
7.30
0.16
6.00
0.99
0.25
1.99

99.49



Roches & magnétite-apatite

SiD2
A1203

Fe203

Mn0
mg0
Ca0
Na2
K20
TiO2

P30

PR

0

LD
tot.

8082 8078 80114 8189 80106 8190 8088 8129 8188 8173 817S 8176
9,42 3.20 7.72 5.16 3.02 11.44 4,59 17.12 30,13 19.14 30.57 49.62
1.53 3.03 2.21 2.33 2.74 S.34 1.83 S.44 ST 5.30 14.29 1.65
84,21 81.09 75.96 75.83 174,50 69.47 67,47 59.38 54.38 42.48 38,43 38.12
0.26 0.74 0.58 0.66 0.65 0.51 0.42 .0.34 0.45 0.47 0.33 0.38
0.12 1.46 0.52 0.84 0.94 0.25 2.03 0.42 0.S0 0.85 3.22 0.72
1.17 0.38 2.07 2.94 4,42 2.11 2.44 S.0S 2.77 13.94 2.89 3.84
0.38 0.39 0.79 1.07 0.79 1.46 3.86 1,68 0.68 0.81 1.84 0.00
0.03 0.59 0.11 0.17 0.50 0.68 0.41 0.57 0.70 0.16 3.00 0.03
2.22 2.43 1.98 2.20 1.78 1.52 0.SS 0.S9 1.49 0.82 0.96 1.08
0.89 0.23 1.32 1.97 2.84 0.85 1.40 3.50 1.66 10:41 n.d. 2.31
1.44 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 2.36 0.00 0.00 0.96 0.98 0.18
0.34 0.54 n.d. 0.56 0.46 0.47 n.d. n.d. 0.38 0.21 n.d. 0.23
102.00 94.08 93.26 93.73 92.64 94,10 87.36 94.09 96.52 95.55 96.51 97.69
Tableau 8.1 : Analyses (fluorescence X, J.J.Gruffat, ENSMSE) des roches
d magnétite et apatite.
Roches & biotite-apatite transformées
811098 811090 80930 8113 8127 8128 80102 80103 8013 eoeo
5i02 27.50 28.46 30,96 37.38 17,23 23.03 27.91 31.81 35,60 32.18
A1203 15.07 4,55 10.97 10.30 0.63 2.47 1.63 0.52 1.02 0.33
F3203 22.99 4,16 12.12 11.48 0.78 0.88 1.78 2.34 1.73 2.42
mMnQ RIS, 0.74 0.79 2.46 0.39 0.39 0.51 .0.59 0.39 0.64
Mg0 8.72 2.51 5.63 0.49 0.00 0.28 1.13 1.70 0.65 1.14
Cal0 7.66 34,02 19.28 30.18 45,21 39.72 37.13 36.12 32,90 35.20
Na20 0.18 1.03 0.54 0.00 0.38 0.3S 0.00 0.34 0.42 1.65
K20 1.19 0.64 3.76 0.00 0.00 0.46 0.23 0.00 0.00 0.01
TiO2 3.27 0.32 iR1SS 0.47 0.00 0.00 0.86 0.19 0.10 0.23
P,0** 3.48 21.15 10.36 5.01 33.75 28.81 27.14 24.80 24,70 23.02
P.F. 8.12 1.21 1.75 0.76 0.58 0.66 0.03 0.54 0.65 2.75
tot. 99,75 98.79 97.71 98.54 98.95 97.05 98,35 98.95 98.16 102.32
analyses ENSMSE J.J.Gruffat
x% analyses Labo. Géochimie U.C.L. A.Navarre.

Tableau 8.2

proche de la roche saine.

: Analyses (fluorescence X) des roches & biotite et apatite
transformées en skarnoide. L'échantillon 811098 est le plus

8130

37.82
9.14
32.54
0.29
0.32
7.95
2.37
0.76
0.52
4.31
0.20
n.d.

91.91



Magnétite

S1 S2 S3 S4 521 522 523 528 529 S30 S35
'
MqgO 0.02 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.03 .01
FeO 31,33 31.19 31.28 31.10 31.07 30.52 31.39 31.46 31.55 31.27 31.20
Fep03 69.22 68.81 68.86 68.95 68.69 68.39 69.28 68.76 69.82 69.70 69.38
TiOj 0.14 0.16 0.14 0.10 0.12 0.12 0.16 0.29 0.00 0.01 0.00
Ca0 0.00 0.00 0.0S 0.00 0.01 0.13 0.0S 0.05 0.0S 0.0S 003
Al1,03 0.14 0.20 g.21 0.14 0.13 0.18 0.20 0.18 0.14 0.14 0.08
Mn 0.12 0.18 0.12 0.20 0.20 0.18 0.14 0.13 0.10 0.18 0.07
V20g 0.54 0.62 0.63 0.62 0.57 0.62 0.58 0.13 0.19 0.15 0.14
Si0p 0.03 0.09 0.16 0.01 0.04 0.29 0.13 0.08 0.00 0.08 ogs1
in0 0.06 0.00 0.15 0.00 0.06 0.00 0.0S 0.00 0.17 0.07 0.02
Cro03 0.01 0.00 0.05 0.00 0.00 0.02 0.03 0.00 0.01 0.07 0.00
tot. 101.60 101.24 101.66 101.13 100.84 100.44 102,05 101.09 102.32 101.74 101.05
Mg++ 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01
Fe 7.92 7.90 7.88 7.89 7.89 7.74 7.88 8.00 7.93 7.90 7.94
Fe*** 15,74 15.68 15.62 15.74 15.73 15.6% 15.65 15.73 15.79 15.85 15.88
Ti 0.03 0.04 0.03 0.02 0.03 0.03 0.04 0.07 0.04 0.00 0.00
Ca 0.00 0.00 0.02 0.00 0.00 0.04 0.02 0-02 0.01 0.01 0.01
Al 0.0S 0.07 0.08 0.0S 0.0s 0.07 0.07 0.07 0.0S 0.0S 0.03
Mn 0.03 0.0S 0.03 0.05 0.0S 0.05 0.04 0.03 0.03 0.05 0.02
'} 0.1 0.12 0.13 0.12 0.1 0.12 0.1 0.03 0.04 0.03 0.03
Si a.01 0.03 0.0S 0.00 0.01 0.09 0.04 0.02 0.00 0.02 0.03
In 0.01 0.00 0.03 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00 0.04 0.01 0.00
Cr 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.02 0.00
Tableau 8.3 : Analyses par microsonde &lectronique (CAMST) des magnétites
Echantillons CB80113-1 et CB8175.
Ilménite

SS S6 S7 S8 S24 S25 S31 532 S33 S36

MgO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.08 0.10 0.03 0.00 0.11 0.a7

FeO 32.18 31.17 31,23 31.80 30.21 28.65 33.90 35.14 35.07 33.43

Fe 03 1.73 3.86 JE27 1.96 3.99 4,28 6.07 3.33 4,35 5.71

TiO2 50.85 49.88 49.64 50.76 49.64 48.65 47.52 50.44 49.21 48.48

Cal0 0.04 0.01 0.12 0.00 0.0S 0.12 0.02 0.00 0.07 0.04

Al 03 0.16 0.00 0.14 0.03 0.08 0.19 0.05 0.00 0.03 0.04

Mn 13.41 13.50 13.28 13.69 14.17 14.87 8.73 10.10 8.92 10.00

V205 0.08 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 g.ao0 0.00 0.00 0.00

Si0; g.cs 0.00 0.00 0.19 0.15 0.28 0.07 0.00 0.10 0.08

Zn0 0.23 0.15 0.13 0.08 0.04 0.15 0.74 0.75 0.92 0.48

Cr203 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.06 0.05 0.0S 0.10

tot. 98.83 98.57 97.84 98.51 98.42 97.34 97.20 99.81 98.82 98.43

Ti++* 1.95 1.92 1.93 1.95 1.91 1.89 1.86 1.93 1.90 1.88

Fe 0.07 0.15 0.13 0.08 0.15 0.17 0.24 0.13 0.17 0.22

Al+++ 0.0t 0.00 0.01 0.00 0.0 0.01 0.00 0.00 0.00 0.a0

Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

Mg 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.01 0.01

Mn++ 0.58 0.59 0.58 0.59 0.61 0.65 0.37 0.43 0.39 0.44

fe 1.37 1.34 1.35 1.36 1.29 1.24 1.48 1.49 1.50 1.44

Ca 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.01 0.a0 0.00 0.00 0.00

In a.a1 0.01 0.01 0.00 0.00 0.01 0.03 0.03 0.04 0.02

Tableau 8.4 : Analyses par microsonde électronique (CAMST) des ilménites.



Inclusions dans la magnétite CBB80113-1
M1 mia 518 512
Mg0 0.60 0.64 0.38 2.06
FeD 18.61 23.62 29,03 40.06
Fe,04 6.46 2.67 1.08
Ti0p 0.37 0.07 0.25 0.07
CaD 0.03 0.04
A1>03 50.32 55.03 59.06 22.04
mn0 1.46 1.78 2.51 2.30
v,05  0.00 0.00 0.13 0.09
5102 0.03 17.83
InD 22.18% 16.19*% 11,31 0.39
Cr203 0.02 0.00
Ho0 9.74
tot. 100.00 100.00 103.80 94,62
Al+++ 1.84 1.94 1.97 5i
Fe 0.15 0.06 0.02 Al
Si 0.00
Cr 0.00 Al
Ti 0.01 0.002 0.01 Ti
fe
Mg, , 0.03 0.03 0.02 Mn
Fa 0.48 0.59 0,69 Mg
Zn n.52 0.36 0.24 Ca
Nn 0.04 0.0S5 0.06 Na
Ca 0.00 K
* Par différence Fm

sur base de 4 0

S11

1.35
45.68

0.3
0.46
26.40
1.49
0.26
10.31
0.70
0.00
9.47

519

1.88
36.37

0.06
n.on
30.57
2.96
0.15
17.46
n.00
0.00
10.70

96.45 100.17

510

1.80
42.78

0.38
0.05
23.90
1.73
0.24
14.88
0.51
0.00
9.69

95.88

513

0.05
3.30

0.14
13.44
50.40

0.05

0.09
28.30

0.12

0.01

4.45

100.35

520

0.00

3.20
0.07
0.00
83.95
0.08
0.60
0.01
0.07
0.05
15.19

102.92

Tableau 8.5 : Analyses par microsonde électronique (CAMST) des inclu-

sions

de la magnétite (éch. CB80113-1).

Si
Al

Al
Fe

Ca
Fe
Mn
Mg

Alm

3p
Gr
Ad

Pyr

S9

0.49
14.74
2.175
0,28
21.32
19.74
4.73
0.14
36,74

0.00
100.97

2.90
0.10

1.74
0.16

1.00
0.98
0.32
0.06

30.99
10.07
48.70
8.26
1.85

514

0.43
13.99
3.1
0.20
21.90
19.43
4,51
0.22
36.39
0.04
0.00

100.23

1.87
0.83
0.30
0.05

29.60
9.66
49,90
9,23
1.61 )

sur base de 12 0



Magnétite et ilménite associées des divers types de roches

‘Granite Granodiorite Pegmatite Tholéiite
1 2 3] 4 S 6 7 8 9 10 11
mg0 0.10 0.00 <0.05 1.85 0.03 0.09 0.30 0.40 0.90 0.50 1.14

FeO 29.55 30.60 36.20 29.89 30.70 30.29 28.93 29.62 46.00 5S6.10 49.40
Fep03 61.33 68.00 63.10 64.59 68.40 65.50 66.44 64.58 31.40 10.70 25.S0
Tidp 5.92 0.17 7.10 2.13 0.37 2.29 1.52 2,51 17,50 28.80 21.60

Ca0 0.74 0.01 0.02 0.17 0.01 0.01 0.04 0.03 0.1 0.14

A1203 0.59 0.00 0.40 0.10 0.67 0.98 0.84 2.90 1.18 2.39
mn0 0.50 0.44 0.50 0.17 0.29 0.20 0.44 0.61 0.34 0.82 0.5S
U205 0.0S 0.0S 0.24 0.06 0.23 0.18 0.09 0.73 1.18

5102 1.14 0.34 0.10 0.95 0.32 0.42 0.51 0.69 0.10 0.09

Zn0 0.10

Cr203 0.00 0.00 0.03 0.00 0.02 0.02

tat. 99,91 99.60 97.07 100.3S 100.27 99.66 99.3t 99,35 99.97 99.40 100.58

. Ilpgnite

fe]s] 0.41 0.00 <0.05 0.03 0.48 0.43 0.19 1.30 0.49 0.55
FeO J6.62 18.20 41,20 40.01 34.00 36.76 31.22 32.25 40.00 43.80 40.90
Fe203 10.17 5.70 7.74 9.76 15.72 15.65 9.30 4,40 8.40
TiOy 46.05 49,10 48.90 47.31 49,00 46.38 44,18 43,25 45,40 5S0.30 47.10
Ca0 1.15 0.14 0.02 0.01 0.31 0.10 0.10 0.12 0.07 0.51
A1504 0.68 0.06 0.1 0.94 0.55 1.25 0.15 0.02 1.21
Mmn 2.48 29.60 2.70 3.16 15.20 3.60 5.63 5.60 0.44 0.50 0.s0
V,0g 0.00 0.13 0.00 0.1 0.00 0.00 0.00 0.36 0.13

§i05 1.49 0.26 0.10 0.24 1.07 1.08 0.65 0.0s 0.06 0.54
2n0 0.04

Cry03 0.00 0.01 0.00 0.01 0.00

tot. 99.05 97.48 100.00 98.22 98.69 99,30 98.91 98.74 99.10 99.80 99.7

(1,4) Puffer (1972);: (2,5) Gzamanske et al (1972); (3) whitney et al (1976); (6-8) Puffer (1975);
(9) Evans et al (1968); (10) Carmichael (1967) et (11) Prinz et al (1976).

Tableau 8.6 : Analyses de couples magnétite-iiménite de divers types de
roches magmatiques.



Amphiboles
!

Na,0 1.70

K,0 1.00
FeO 17.67
$i0,  43.13
MgQ 10.10
Ca0 11.82
Mn0 0.89

A1203 10,16

T102 0.74
Zn0 0.06
H20 1.965
F 0.44
Cl 0.03

tot. 99.68

0=f,Cl -0.18
F/F+0H 0.1
Fm 0.51

Biotite

NaZO

K20

Fel

5102

mgQ

Ca0

Mmna

A1203

T.LO2

H20

F

Cl

tot.

a=F,Cl

F/F+QH

Fm

log(%%%g)

12" Is'
1.41 1.13
0.98 0.82
17.26 15.28
43,96 46.90
10.33 11.93
12.03 12.39
0.84 1.20
Q.44 7.21
0.63 0.42
0.13 0.12
1.966 2.00
0.37 0.47
0.06 0.04
99.39 99.88
-0.16 -0.20
0.09 0.11
0.50 0.44

I9'

0.16
9.96
18.13
35.70
11.54
0.00
0.85
16.00
2.91
3.93
0.54
0.06

99.57

-0.22
0.07
0.45
4.37

16"’

1.30
1.14
14,27
46.97
12.53
12.16
1.08
6.73
0.27
0.02
1.99
0.40
0.00

98.85

-0.17
0.10
0.41

18’

0.15
9.70
18.00
35.89
11.63
0.00
0.78
16.58
2.87
3.95
2.47
0.05

102.17

-1.01
0.30
0.45
3.60

H1!

1.41
1.06
16.83
44 .62
10.64
11.91
0.57
8.96
0.42
0.13
1.97
1.32
0.02

99.84

-0.56
0.32
0.48

110"

0.20
9.81
18.07
35.52
11.70
0.03
0.83
15.92
2.98
3.91
0.78
0.06

99.92

-0.33
0.08
0.45
4.25

H3'

1.41
0.83
17.32
43.78
10.33
11.90
0.73
9.49
0.57
0.07
1.96
0.44
0.06

98.88

-0.18
0.1
0.50

!

0.14
10.0S
15.47
J4.89
11.42

0.03

0.24
20.41

2.18

3.97

0.25

0.03

99.16

-0.11
0.03
0.42
4.80

013!

0.07
0.0s
9.88
55.51
17.44
12.61
0.44
0.31
0.0S
0.00
2.08
0.48
0.00

98.93

-0.20
0.1
0.25

Q2'

0.27
9.85
15.88
34.86
1.73
0.03
0.26
19.896
2.33
3.98
0.28
0.05

99.62

-0.12
0.03
0.42
4.80

014!

0.00
0.08
S.40
56.43
20.22
13.00
0.3S
0.31
0.03
0.08
2.12
0.26
0.00

98.29

-0.01
0.06
0.14

03'

0.00
9.44
18.51
35.53
a.20
0.00
n.18
20.18
3.15
3.96
0.25
0.03

99.50

-0.11
0.03
0.54
4.60

Q1s'

0.02
0.08
11.68
54,65
15.40
12.64
0.37
0.70
0.06
0.01s
2.0S
0.15
0.00

97.96

-0.01
0.04
0.31

Q16"

0.03
0.05
10.43
53.61
15.84
12.42
0.30
2.86
0.06
0.00
2.06
0.14
0.03

97.84

-0.06
0.03
0.28

Tableau 9.1 : Analyses par microsonde électronique (CAMST) des teneurs en

fluor et en chlore de biotites et d'amphibales.

R38'

0.80
0.42
15.85
50.51
12.41
12.50
0.28
3.73
0.18
0.03
2.01
0.13
0.01

98.57

-0.06
0.03
0.42

R39!

0.91
0.95
17.22
46.77
10.67
12.03
0.23
6.90
0.78
0.08
1.98
0.16
0.02

98.67

-0.07
0.04
0.48



Tableau 9.2

DONNEES THERMOMETRIQUES DES INCLUSIONS FLUIDES

N° Lame

TH

TF

PYROXENE

CB8055

N97

N100

200-210
216
221
230
270-280
310-320
318
320-330
325
198
200-210
220

N° Lame

TH

TF

GRENATS

CB8026

195
204
208
215
350-360

N° Lame

TH

TF

QUARTZ

C38086

183,5
185,9
186,5
189
190
190
190
191
195
196
199
199
200
201
202

205
215

-16

-14
-15




Tableau 9.2 (suite)

* N° Lame

TH

TF

APATITE

CB8027
CB8086

N109 El

N110 Al

N110 A3

N110 C1

N110 C3
N106 Bl
N106 B2

187
160
160
182
185
185
186
191
200
211
212
215
226,4
185
215
216
182
187
190
204
214
190
196
197
198
195-200
200
200
213
214
216
219,4
225
195
205
195
187

. 199

231

-16
-16

-15,3
-13
-13

-13,5

-16




Tableau 9.2 (suite)

N° Lame

TH

TF

APATITE

CB8086

N106 B
N110 Al

N109 El
N106 Bl
cB8027

250-265
260
260-280
272
285
273
250
253
258
260
283
250
275

CB8086

N110 Al

N110 E2

N106 B2
N106 B3

CB8027

320
350
350-360
357

420
450-460
330
340
381
322
360-370
360-375
460-470

)
&

8

Salinité 8%




La
Cr
Pr
Sm
Eu
Gd
Th
Yb
Lu

EPSH

41.10
85.90
10.40
?7.30
1.52
6.03
1.05
J.29
0.58

NAGHI

32.00
73.00
7.90
5.70
1.24
5.20
0.85
3.10
0.48

" Haskin et al, 196
## Haskin et Haskin, 1966.

+ fournis par R.

méta
NAS™H

34,00
73.80
8.20
6.0S
1.51
S.70
0.88
2.7
0.4

8.

Le Guyader.,

chondrite

AN crst
0.320 44.00
0.787 74.00
0.120

0.185 6.60
0.07M 1.72
0.256

0.0S0 0.97
0.188 3.75
0.034 0.40

R+

cr6t 67 G4 GS G9 20

44,00 46.00 29.50 41.00 14,00 19.50
74,00 82.00 53.50 73.50 39.00 34.00

6.10 6.90 6.85 6.60 4.80 4,25
1.75 1.45 1.45 1.90 1.10 0.65

0.96 0.83 n.8s 0.94 0.65 0.86
2.92 3.15 2.18 4,80 1.75 3.02
0.35 0.32 0.36 0.41 0.21 0.48

analyses réalisées par R. Le Guyader
au labo. P. Sue, CENS. par

activation neutronique.

Tableau 9.3 : Analyses des terres rares REE) dans les skarnoTdes.
Valeurs de normalisation

et EPS.

suivant les chondrites, NAS



u

Th
Ir
Hf
Ta
B8a
Sr
Cs
Rb

Na2

Sb
Cr

Co

N

in
Sc

Fe2

w
As
)

[

CFS CF6

2.5 2.6
17.0 17.5
314.0 235.0
8.2 5.9
1.6 1.82
218.0 872.0
356.0 150.0
10.9 9.5
135.0 227.0

o%® 2.1 3.30
0.02 0.05S
68.0 105.0
15.0 16.0
27.0 48.0
111.0 152.0
13.0 18.0
0;%% 0.92
11.0 11.0

par flua. x en %

G7

2.7
14.0
217.0
6.5
1.5
797.0
133.0
5.8
594.0
1.7
0.3
91.0
7.0
44.0
975.0
17.5
2.7
2.0
0.s

Pds

G4

3.3
1.0
238.0
6.7

2 1.4
461.0
190.0
6.1
257.0
0.7

0.5
82.0
1.5
18.0
130.0
14.0

7 3.9
2.0

5.0
110.0

G5

2.4
13.0
215.0
SN

1.5
579.0
185.0
15.0
370.0
1.0

S 0.2
91.0
14.0
41.0
200.0
17.0

S 4.7
2.0

2.0
Jaizia]

Analyses majeurs

Sio

A12

2 6

03 1

273

FeQ

Mg0
Cal0
Na

K50
Tio
P,0
P.F

tot.

0

10

CFS

7.48 S
4.66 1
5.80%

0.08
2.27
2.75
2.11
RS
0.81
0.15
1.26

0.52 9

" Fer total

Tableau 9.9 :

skarnoide

CF6

3J.81 6
9.63 1
8.23%

.31
.7
.00
.30
.20
.96
0.14
2.90

O W N W o

8.14 9

Ge R20 G9 G6 G2
2.6 SN2 2.6 2.0 78.0
0.95 4.8 12.0 1.65 J.64 1
100.0 160.0 248.0 54.0 454.0
2.2 4.9 .6.6 1.64 <0.3 <
OFSS 1.1 1,30 0.33 a.77
<31.0 <9.0 262.0 77.0 150.0
<19.0 <20.0 <9.,0 50.0
0.19 0.16 70.0 0.76 1.1
0.0 1.8 862.0 57.0 5.25- <
0.21 0.0 0.62 0.35 0.11
0.22 0.12 0.05 0.22 0.06
100.0 120.0 68.0 46.0 26.0 1
11.5 9.6 12,5 15,0 3.0
I98S 27.0 17.0 24.0 <3.5
690.0 120.0 570.0
7.1 21.0 15.0 3.46 7.0
14,63 9.67 2.7 6.96 2.40
<1.2 1.4 <1.2 1.0 2.7
3.0 <0.6 0.75 SIS
136.0 117.0 83.0
En ppm
G4 GS G8 R20 GS G6
0.05 57.80 41.29 43.33 42.55 47.90
4.10 1t4.50 10.11 10.13 15.99 SPIoR
0.95 1.27 11,22 9.67% 0.74
2.22 4,14 2.77 5.81
0.10 0.73 3.19 SPes2 0.51 2.20
4.50 4.96 2.73 3.53 20.07 8.43
{/oE)s] 6.71 25.74 27.23 0.44 20.41
1.08 3.02 0.06 0.00 0.22 0.17
.62 1.37 N.18 0.00 9.47 IISE;
0.85 1.00 0.53 0.51 0.83 0.25
0.22 0.28 0.14 0.14 0.22 0.06
1.43 2.99 0.57 2.51 - 1.94 1.02
9.32 99.23 98.84 100.27 99.43 98.05

Analyses des éléments en trace

dans les échantillons de

tion des échantillians dans le texte.

at les magnétites et apatites. Yoir descrip-

G1 G3 G10

87.0 32.0 16.0

2.0 0.43 1.20

331.0 <70.0 «<90.0

0.1 <0.3 <0.5
0.35 7.3 4.25

181.0 99.0 71.0
95.0 40.0 0.0

0.3 3.6 16.0
1.0 25.0 168.0
0.14 0.04 <0.03
0.0S 0.12 <0.03
7.0 334.0 382.0
2.45 25.6 29.0
2.6 9.5 7.0

285.0 1100.n 1300.0

5.1 23.0 18.0
1.78 7°.7 91.8
2.1 9.6 <2.0
3.4 5.5 <1.0



Elt Gl G'1 G'2 G'3 M1 M2 M3 M4 G2 G3 G10

La 512 - 70.2 68.8 6l.1 173 200 180 184 183 11 10

Ce 785 117 112 87.4 452 561 474 478 460 23.5 86

Nd - 7 69 73 365 431 338 348 - - -
Sm 46 12.2 9.2 11.7 82.0 92.4 86.9 89.7 8l 3.25 11

Eu 8.4 5.6 5.3 4.9 11.5 13.4 12.0 11.8 11.4 0.4 1.03
Tb 4.9 2.14 1. 93 1.81 15.4 16.4 15.4 16.2 18.25 n.52 1.6
Ho - 4.49 4.28 3.89 22.6 22.5 24.5 25.2 - - -
Yb 24.5 12.3 11.0 9.5 60.9 64.6 64.6 64.5 88 1.82 4.3
Lu 2.6 1.94 1.80 1. 52 10.6 11.2 10.8 10.9 7.4 0.19 0.26
La/Lu 21 3.8 4.1 4.2 1.7 1.9 1.8 1.8 2.6 6.2 4.1
La/Sm 6.4 3.3 4.3 3.0 1.2 1.3 1.2 1.2 1.3 2.0 (0.5)
Eu/Eu® 0.66 1.41 1.60 1.38 0.42 0.47 0.42 0.42 0.40 0.32 0.31
TotREE (1383) 298 283 255 1191 1413 1206 1228 (849) (41) (114)

Analyses réalisées au laboratoire P.Silie CENSEA par activation neutronique: Gl, G2, G3 et Gl0 bar R. Le Guyader,
G'l, G'2, G'3, M1, M2, M3, M4 par L. Raimbault.

Tableau 9.5 : Analyses des terres rares (REE) dans les apatites et magnétites.



Tableau 9.6.

[SOTOPES DE L'OXYGENE ET DE L'HYDROGENE

n° Désignation Paragénése Localisation 5180 sD
8052 muscovitite Mun,Ph1,Qtz,Pb Galerie 2033 +4.9+0.3 | -32+1 ’
Sph,Ap X : 601065/y : 12520 -
carte n°5 1/200
7910/2| phlogopitite Ph1,Qtz,P1,Sph | Chemin de fer +5.1+0.1| -51 +1 .
Ap x : 601065/y : 12695 *
carte n°3 1/1000
8038 chlorite Ch,Ph1,Ep,P1 alt 2375m +4.1 +0.1 | -41 + 2
Qtz,Sph,Ap . X : 700800/y : 12795 N
carte n°3 1/1000
8058 Zone sans mus- Biot,Qtz,Ab, cf.carte n°3 +6.2+0.2|-56+2 "
covite Ksp,Sp,Ap
z2 zone a amphibole | Am,Qtz,Ab,Ksp id +7.9+0.1 2)
79 87 Sp,Ap (— )
7997 zone a amphibole | Am,Qtz,Ab,Ksp id +8.0+0.1 | -60+1
Sp,Ap
7908 roche a amphiboie| Cpx,Biot,Am,Qtz|La Preste +7.3+0. -43 +3
P1,Sp,Ap cf.carte n°l
1/25000 900 i
7981 zone a pyroxéne Cpx,Qtz,Ksp,P1 |cf.carte n°l +8.1 +0.2
Sp,Ap 1/1000
7920 id id id + 7.2 + 0.2
7962 zone a grenat Cpx,grenat, niveau 2220m +6.7 +0.1
+scheelite _
4 zone a grenat Gre,Cpx,Qtz cf.carte n°3 +6.2 +0.1
8001 1/1000 o e _ |
8080/A | magnétite magnétite(Iim) |carte n°4 +2.7 +0.1
1/200
80114 magnétite id id + 3.5 +0.2
80113 roche a apatite Ap,Qtz id +8.1 +0.3
8088 id id id +8.1+0.1

¥ Analyses réalisées au BRGM (section isotope M. BOSCH) par A.M. FOUILLAC.
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FIGURES
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Figure 1.1 : Carte de situation des massifs du Canigou et de la Caranga dans

le domaine du métamorphisme hercynien des Pyrénées orientales
(d'aprés les levers d'Autran, Fonteilles et Guitard).
In. Guitard 1970.

A : Terrains de 1'enveloppe paléozoique.l, zone de la chlorite;2, C : 9, granitoides hercyniens.
zone de la biotite;3, zone de la cordiérite et de 1'andalousi- D : 10, terrains post-hercyniens; 11,failles.
te;4, zone de la sillimanite associée & la muscovite passant a N.B.-Sur le cartouche 2 (zone & biotite) 1'orientation des traits
la zone de la sillimanite associée au feldspath potassique dans est a 1'envers.
les massifs des Albéres et de 1'Agly. A, massif des Albéres; B, zone de Llansa; C, massif du Roc de Fran-
B : Terrains dérivant du socle précambrien sensu lato.5, gneiss gé- ce; D, massif du Canigou et de la Caranga; E, massif de Mont-Louis;
néralement oeillés (le plus souvent orthogneiss) dérivant des F, massif de 1'Aston et de 1'Hospitalet; G, massif de 1'Agly; H,
granites calco-alcalins précambriens (granites rapakiwi du Ca- granite de Costabonne; I, granite profond du Canigou.

nigou);6, paragneiss & silicates alumineux de la zone silicate-
feldspath potassique;7, paragneiss appartenant au faciés des
granulites a orthopyroxéne et grenat;8, massifs charnockitiques.
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Figure 2.1 : Diagramme SiOZ-A1203. o micaschistes et cornéennes pélitiques;
¢ 1°zone (sans muscovite) des skarnoides. S..=SB79..,C..=CBA79..,
F..=FS81..,..2CB79..,"..=CB8l.. ; en encadré : domaine des mica-
schistes de la série de Canaveilles (G. Guitard, 1970).



3
30¢ 0 CA9
0S3 0s14
20t
10r
°fo F@203 (Fe total)

0 ) o

0 = 10

Figure 2.2 : Diagramme SiOZ-Fe203(Fer total). Voir légende Figure 2.1.

o/o A[203
30 - o€
20 F
10F i -
0 ; o/o T102
00 0.5 1.0 15

Figure 2.3 : Diagramme A1203-Ti02. yoir léqende Figure 2.1.



‘W t°/o KZO

wt s Alp O3

0 10 20 30

Figure 2.4 : Diagramme KZO-A'|203. Encadré 1: micaschistes de la série de Cana-
veilles(G.Guitard, 1970); encadré 2: micaschistes de Balatg(G.Gui-
tard, 1970); encadré 3: micaschistes de 1'Agly(M.Fonteilles, 1976).
Voir légende Figure 1.1. 2
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Figure 2.5 : Diagramme de saturation en alumine(Fonteilles, 1976) Nazo + %; KZO—
A1203. Encadré 1: micaschistes de la série de Canaveilles (G.Gui-
tard, 1970); encadré 2: micaschistes de 1a série du Col de Batail-
le(Agly)(M.Fonteilles, 1976).
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Figure 2.6 : Diagramme Kzo-NaZO. Voir 1égende Figure 2.1.

K0

Fiqure 2.7 : Diagramme NaZO-SiOZ-KZO. Voir légende Figure 2.1.
Estimatinn de la proprotion de carbonate(CaCQ,).



Cal

NGZO

Figure 2.8 : Diagramme NaZO-KZO-CaO. Voir légende Figure 2.1.



Fe+Mg

biotite

Al-2Ca-Na

k aolinite muscovite K feldspath

A N

V3

Figure 2.9 : Diagramme Al-2Ca-Na - Fe+Mg - K. Estimation de la composition de
la fraction phylliteuse. Voir 1égende Figure 2.1.

_biotite2

s andalousite

s R = ilmeénite

biotite 1
muscovite
chlorite

\cordiérite (200um

Ficure 2.10.: Echantillon CA7909. Croissance de 1'association andalousite-dDiotite
aux dépens de la cordiérite. Voir photo 3.
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|
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Y l

Figure 2.11 : Triangle AFM pour les micaschistes de 1'auréole de contact de Cos-

tabonne. S..=SB879.., C..=CBA79.., L..=LP7914. Voir tableau 2.1
pour la description des échantillons.

Figure 2.12 : Diagramme Pression-Température. Représentation partiel dans le

systéme KFASH pour les phases : muscovite-biotite-chlorite-anda-
Jousita-Kfeldspath-cordiér_ite. Topologie autour des deux points
invariants [chlorite] et (Kfeldspath] .
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Figure 2.13 : Diagramme T-XFe dans le systéme KFMASH. Construit & partir d'une

coupe isobarique dans le plan P-T de la figure 2.12. La pression

vaut approximativement 2Kb.

A et B représentent deux évolutions

de paragénéses minérales observables dans les roches métamorphi-

ques & Costabonne.



mu & muscovite
Fk

andalousite
pyrophyltiite

phlogopite

% et wy: HELGESON et al (1978)
cordierite

——— —: VELDE (1965)
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: Diagramme Pression-Température dans le syst2me KMASH(d'aprés
Sonnet,1982).

Figure 2.14
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amphibole

quartz
plagioclase (+ prehnite
quartz + épidote)
A ou B
biotite biotite
, e K-feldspath (K-feldspath)
L schistosité 3 quartz plagioclase

albite

l 2¢cm

Il schitosite

Figure 3.1 : Echantillon CB7949, veine 3 amphibole dans la zone sans muscovite.



FJ 8112 A ou B

biotite biotite

. K-feldspath  K-feldsp.
1 amphibole 3 albite plagio.
quartz sphene

sphéne

SS mhn.llscovite
L chlorite
 2cm pfeldspaths '\ / hiotite)
2 albite
ilmenite

Figure 3.2 : Echantillon FJ8112 , veine & amphibole dans micaschiste & muscovi-
te-chlorite(-biotite).

plagioclase An 35-40 K-feldspath
«albite

Figure 3.3 : one sans muscovite. La muscovite est transformée,en absence de
quartz, en un plagioclase An 35-40. €n présence de quartz, celui-

ci est remplacé par 1'association K-feldspath-albite. Voir photo 4.



pyroxéne

quartz

K~-feldspath
albite prehnite

epidote

amphibole \pyroxe‘ne (pyroxéne)
K- feldspath plagioclase plagioclase

albite quartz quartz
quartz

-+ Ss

2cm

Figure 3.4 : Echantillon (88027, veine & pyroxéne-quartz.



CB8055

pyroxéne prehnite
gt%grutozclase épidote

amphibole
K-feldspath
atbite

......
.....

biotite
K-feldspath ' -
albite P

quartz

Figure 3.5 : Echantillon CBEOS5, veine i pyroxéne-quartz + TiOZ.
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CB8206

pyroxéne
pyroxéne

pyrgxéne
plagioclase
quartz
amphibole
K-feldspath
2cm albite ’
quartz

Figure 3.7 : Echantillon CB8206, réseau de veines & pyroxéne dans zone & amphibole.

quartz CB8055

ilménite

1mm

Figure 3.3 : Echantillon {BRJSS, cristal de Ti0, (Anatase-broozite?) cans du

quartz, entoure d'une couronne de sphone 2t a'ilménitoe.



CB8110

amphibole

amphibole

plagioclase

quartz

pyroxene

plagioclase

quartz
biotite

E-L pldgioclase

quartz

Figure 3.9 : Echantillon CB8110, montrant le passage amphibole-pyroxéne, & 1'in-
térieur d'une veine; celle-ci est recoupée par une veine granitique.

Ss
T~ biotite -plagio-quartz
amphi- > _

T T = bioti>™ <
am-pla-gtz > -

_____ - > plagio— quartz
pyrox-plagio-qi2X_ “pldgio-qtz
PYROXENE AMPHIBOLE

Figure 3.10 : Echantillon CB8110, schéma de la variation dans 1a succession des
zones autour de la veine au passage amphibole-ayroxéne.



plagioclase An 75

CB8138
pyroxene
plagioclase An 35
quartz
amphibole o amphibole
K-feldspath plagioclase An 35
albite (K-feldspath)
quartz
- ou
biotite biotite
K-feldspath plagioclase An 35
albite (K-feldspath)
quartz

2cm

Figure 3.11 : Echantillon CB8138, zonation développée autour d'une veine & plagio-

clase-quartz.

CcB8138

Figure 3.12 : Echantillon CB88138, texture de la zone & amphibole vue en lame min-
ce. Le fond de la lame est occupé par 1'association : K-feldspath-
quartz-albite.



biotite

CB8055 "\ K=-feldspath
100 ym guqrtz
albite

Figure 3.13 : Echantillon CB80S5, texture de la zone sans muscovite vue en lame
mince.

CB73980

grenat
pyroxéne
quartz

pyroxéne
plagioclase
quartz

% ‘2cm

amphibole
K-tfeldspath
albite
quartz

Figure 3.14 : Echantillon (87980, développement de la zonation autour d'une vei-
ne d grenat-quartz.



cB8170

grenat
(quartz)
2cm grenat
pyroxéne
K-feldspath
quartz
albite
Ss
—=
amphibole
amphibole
/——___K-feldspath
quartz
albite
biotite
K-feldspath
quartz
albite
Figure 3.15 : Echantillon CB8170, veine & grenat.

K-feldspath
quartz
albite

B7987

Le ford de la-

Figure 3.16 : Echantillon CB7987, texture de la zone 3 amphibole.

me = K-feldspath - quartz - albite.



plagiociase An 35-40
___—/quartz

[ 2 '

e S &

_pyroxene

Figure 3.17 : Echantillon CB7997, texture de la zone & pyroxéne. Le fond de lame
= plagioclase An 35-40-quartz.

ROCHE NON | ZONE SANS MUSCOVITE
TRANSFORMEE

Kfsp

X uma mm

PlAAR3S
bio

Figure 3.18 : Schéma représentant le passage de la cornéenne pélitique & muscovi-
te-biotite & 1a zone sans muscovite. pl = plagioclase, qtz = quartz,
mu = muscovite, bi = biotite, Xsp = K-feldspath, ab = albite.



Zone 0 Zone 1 Zone4

ou

: biotite = biotite pyroxéne
quartz - quartz quartz
albite albite plagloclase An 35-40 grenat
ilménite sphéne sphene sphéne

[}
K-feldspath (K—feldslpath) : !
i ]

(+ molybdénite)

chlorite =

muscovite FVFre=cs
ou

biotite — =y
muscovite —————

veine avec quartz
e e ou

contact lithologique

ou
biotite
muscovite
cordieérite =8
+K—{eldspath
mu. co.
bi. +KH.
Zone 3’
ou i i
amphibole amphibole pyroxene pyroxene
quartz - quartz quartz
albite plagioclase An 35-40 plagioclase An 35-40 plagioclase An 65
sphéne sphéne sphéne sphéne

K-feldspath (K-feldspath) - -

Figure 3.19 : Schéma de )a zonation générale des skarnoides, pour différents sub-
strats(résumé des observations).



affl. CB8121-22 (carte 3)
zone a amphibole zone a pyroxene

niveau
2375m

Figure 3.20 : Affleurement d'un skarnoide développé au' contact d'un marbre (le
banc de marbre est inclu dans 1a pélite). L'ancien contact pélite
/calcaire est marqué par de 1a wollastonite en relique dans la
grenatite. ’

épidote calcite

épidote

chlorite

Figure 3.21 : Altération de la grenato-pyroxénite. Le qrenat s'altére en 3pidote-
calcite-quartz. Seul subsist2 un squelette hexagonal, la cz2lcite

s'y trouve 3 1'intérieur tandis que le quartz englobe le tout.



amphibole

S~

75
N

<)

/ calcite

pyroxéne 47/ \

amphibole

imm , CB7943

Figure 3.22 : Altération du pyroxéne en amphibole + calcite. L'amphibole pseudo-
morphose le pyroxéne et conserve la trace du clivage. Amphibole et
calcite sont intimement associées.

CB8028 A

). molybdenite

. \\\\\ ; (oS
ferrimolybdite

200 KM
e

Figure 3.23 : Pseudomorphase de molybdénite (noir) par de la ferrimalybdite

(Fe,Mo0 .8H20).

27774



Figure 3.24 :

Relations entre les minéraux du bismuth dans une grenato-pyro-
xénite. Echantillon ET8015.

Bi bismuthinite et bismuth natif, Cs cosalite (?),

Bl bismite (?), B2 bismutite (?), Cu chalcopyrite

Siderophyllite Annite
KZFesAl(SisAla) OZO(OH)Z K2F e6 (SlsAlz) OZO(OH)Z
BIOTITE
AP‘A
28L S,
abe Te Tio ofe
QL I3 afet
é'A e -2 O'”q.n
o*RPQons
°A<°AO4M
Aty
PHLOGOPITE P
KoMgsA L(SigAl3)00(CH), ‘KoMg g (SigAlp)Crg(OH)y
Eastonite Phlogopite
Figure 4.1 : Diagramme de composition des biotites suivant les substitutions

Mg-Fe et Si*V*EA1"Y, Fm=a1Y' : phlogopite-annite, éastonite-

sidérophyllite. o zone sans muscovite; o roches métamorphiques;
o phlogopites; o roches & biotite -apatite (chepitre 8).
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Figure 4.2 : Diagramme A13+—Ti4*montrant différents domzines de composition des
biotites suivant leur origine : granitique ou métamorphique (G.Gui-

tard, 1963).
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Figure 4.3 : Diagramme £Fe-Al1"Y 2

pour les biotites.

: substitution couplée FM

ta pedt, sitt= i3t
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Figure 4.4:  Diagramme A1Y'es A1'Y, substitution FMZ*s A13%,
514f=; A13+ pour les biotites.

Fiqure 4.5 ; Schéma structural des amphiboles de 1a série actinote- trémolite.
Représentation des divers sites d'occupation des cations.(d'aorés
Hawthorne, 1¢81).
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Figure 4.5 : Nomenclature des amphiboles calciques en fonction de leur composition.

1, trémolite; 2, actinolite; 3, ferro-actinolite; 4, hornblende trémo-
litique; 5, hornblende actinolitique; 6, hornblende ferro-actinoliti-
que; 7, magnésio-hornblende; 8, ferro-hornblende; 9, édénite; 10, fer-
ro-édénite; 11, hornblende édénitique; 12, hornblende ferro-édéniti-
que; 13, hornblende magnésio-hastingsitique; 14, hornblende hasting-
sitique magnésienne; 15, hornblende hastingsitique; 16, magnésio-has-
tingsite ; 17, hastingsite magnésienne; 18, hastingsite.

Si Fe* e a1Y7, remplacer le terme hastingsite par pargasite. (d'aprés
leake, 1978).

o skarnoide, amphibole primaire;o amphibole d'altération; x skarnoi-
de développé dans les roches & biotite -apatite . (chapitre 8).
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Figure 4.7 : Diagramme A]W-(Na+K)A: substitution édénitique pour les amphiboles.
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Figure 4.8 : Diagramme AV iTisFet™ - A1V substitution hornblende.
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Figure 4.9 : Diagramme Ti+A1Y'+Fet** - (Na+K)A: substitution pargasitique (hasting-

sitique), superposition des substitutions édénite et hornblende.

CB79111 Av
% Aly03
0.l — —
- 005mm.

Figure 4.10 : Profil & la microsonde de la teneur en A1203 dans des ampniboles

(skarnoide massif)(Z22).
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£i3
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Diagramme Ca0 - Mg0 - FeO; dans la succession biotite-amphibole-
pyroxéne, la composition du minéral remplacé guide celle du rempla-
gant. Ce rapport FeO/Fe0+Mg0 reste constant d'un minéral & 1'autre.
( Les traits relient les minéraux d‘un méme échantillon).

FelFe.Mg

FiL

Figure 4.12 :

Diagramme Fe/Fe+Mg - Mn. Oomaine de composition des pyroxanes des
Zones hachurées : pyroxénes des skarns (B. Guy,1979)

I zone & diopside; II salitite.

skarnoides.
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Figure 4.13 : Composition des grenats dans le domaine spessartite-grossulaire-
andradite.
0 zone & grenat-pyroxéne-quartz; e grenat tardif; a veine & grenat
type B(3.1.7); x grenat associ& & de la scheelite;
Les tiretés indiquent un méme grain.
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Figure 4.14 : Profils des teneurs en MnO, Fe0, MZO3 et Ca0 d'un grenat arimaire
(G1) entcuré de grenat tardif (G2).
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Fiqure 4.15 :

Comparaison des compositions des grenats de skarns et de skarnoides.
o skarnoides de Costabonne; a skarns de Costabonne (B.Guy, 1979);

e skarns de Soucarat (P.Toulho at,1982); x skarns de Boutadiol .
(P.Toulho at, 1982). _

( Calcul de la formule structurale des grenats sur 24 oxygénes.)
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Figure 4.16 : Histogramme des compositions des plagioclases; A, plagioclases des
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Figure 4.

zones sans muscovite et & amphibole associés au quartz et au K felds-
path; B, plagioclases des zones sans muscovite et & amphibole en ab-

sence de quartz, de la zone & pyroxéne (absence de Kfeldspath) ; C,
plagioclases de la partie interne de la zone & pyroxéne.
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17 : Echantillon CB8027; variation de la teneur en anorthite du plagio-

clase autour d'une veine & pyroxéne. a, zone d@ amphibole; b, zone
i pyroxéne; c, veine & pyroxéne-guartz.
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Figure 4.18 : Composition des feldspaths dans le triangle Or K-feldspath, Ab al-
bite, An anorthite. Les séparations & 1'intérieur du triangle sont
celles de la Figure 4.19.
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Figure 4.19

: Diagramme de phase pour les feldspaths en équilibre ave¢ un fluide
hydrothermal & 600°C et 1Kb. (Hyiama, 1966).

I phase unique formée d'orthose avec albite et anorthite en solution;
IT deux feldspaths alcalins coexistant (perthites); [II phase unique
albite avec orthose et anorthite en solution solide; IV deux plagio-

clases coexistant; V un plagioclase avec orthose en solution solide;
VI association de deux phases : plagioclase + feldspath alcalin; VII
trois phases associées : feldspath potassique, une albite et un pla-
gioclase; VIII trois phases associées : deux feldspaths alcalins et

une albite; IX association de deux phases albitiques, 1'une potassi-
que, 1'autre calcique.
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Figure S.1 : Représentation de 1'évolution théorique de 1a zonation dans les péli-
tes, dans le tétraédre Ca0-Al1,0,+Fe,0 -NaA]OZ-KA102. Z0 est situé

2737273
dans le plan anorthite-muscovite-biotite; Zldans anorthite-Kfeldspath-
biotite; Z2 dans anorthite-amphibole-Kfeldspath; 23 sur 1'aréte anor-

thite-pyroxéne ou dans le plan anorthite-pyroxéne-Kfeldspath lorsque
ce dernier est présent; Z4 sur 1'aréte grenat-pyroxéne.
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Figure 5.2 : Triangle CaO-(A1203+KA102+Fe203-NaA102)-(FeO+MgO). Composition des
skarnoides. 1, zone sans muscovite; 2, zone & amphibole; 3, zone a
pyroxéne; 4, zone d grenat; 5, skarnoide développé dans une phlogo-
pitite (voir chap. 7). Zone hachurée : domaine des micaschistes.
(pour les échantillons, méme 1égende que la Figure 2.1).
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Fiqure 5.3 :

Bilan chimique & volume constant. Evolution,dans la zonation, des te-
neurs en oxydes,exprimée en pourcentage de gain ou de perte par raport
d la zone sans muscovite.(Zl). A partir de quatre échantillons (pro-
venant du niveau 2200m en x: 601035 / y:12705 carte 3 1/1000.) collec-

tés en travers bancs.
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Figure 5.4 : Bilan chimique par rapports d'éléments. Evolution des rapports de
divers éléments exprimée en pourcentage de gain ou de perte par rap-~
port & la zone sans muscovite (Z1).
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Figure 5.5 : Schéma théorique de 1'évolution des éléments majeurs dans la colonne

métasomatique des skarnoides.
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Figure 6.1 : Représentation d'un multisystéme & 4 phases avec : a, réseau fermé;
b, un réseau semi-ouvert; c, un réseau ouvert (E.An Zen,1966).
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Topologie M, représentation & P et T fixés, du multisystéme KZO-CaO-
MgO-SiOZ-A1203-H20 d n+4 phases quartz (qtz)-diopside(di)-trémolite
(tr)-phlogopite(ph)-Kfeldspath(Ksp)-anorthite(an)-muscovite(mu).

s point invariant stable, o point invariant métastable. (voir détails

Fiqure 6.2 :

des réactions en annexes I[I .)
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Figure 6.3 : Diagramme K0 Mca0 dans le systéme KZO-CaO-Mgo-SiOZ-AI203-H20 pour

les phases qaartz (qtz)-diopside(di)-trémolite(tr)-phlogopite{pn)-
Kfeldspath(Ksp)-anorthite(am)- muscovite(mu)-grossulaire(gro)-car-
diérite (co)-andalousite(and). T=550°C et Pfluide=Psolide=2000bars'
La ligne tiretée représente la 1imite de saturation en calcit2 pour

PC02=100bars.
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Figure 6.4 : Représentation idéalisée des diverses zonations observées.

Les numéros renvoient aux échantillons od les observations ont
été faites, voir tableau 3.1. Les skarnoides massifs sont
caractérisés par la successfon 0-1-(2)-3-4-15-16. x zonation
expérimentale de Vidale et al.(1969, 1973); z%¢ Zonation obser-
vée par Dick et Hodgson (1982); zx2 zonation de Tirny-Auz
(URSS) d'aprés Nesterenko et al. (1958, 1959, 1960).
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Figure 6.5 : Activité du plagioclase en fonction de 1a teneur en anorthite dans

la solution solide albite-anorthite & 700°C et 2.0 Kb. (d'apras Or-
ville, 1972).
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Influence de la teneur en anorthite du plagioclase, en présence d'al-

bite, sur les équilibres de la figure 6.3 (les numéros font référen-

ce aux réactions de 1'annexe II)
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Figure 6.7

1'augmentation de'la teneur en fer des minéraux.
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Figure 6.2 : Topologie F. Représentation & P et T fixés du multisystéme “,2-Ca0-
FeO—SiCZ-A(203-H20 d n+d phases : quartz(qtz)-nédenbergite{nzz)-rerro-
tremolite(Fetr)-Xfeldspath(Ksp)-anorthite(an)-muscovite(mu)-ziotite
ferrorére(bi).
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Représentation du multisystéme [[Mu]] & n+3 phases dans les topologies

Figure 6.9 :

M et F, deux solutions potentielles du méme multisystéme obtsnues par

[t

rotation ou symétrie centrale par le point invariant ﬂ=etﬂ
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Fiqure 6.10

: Diagramme ¥ 074ca0 dans 1e systéme KZO-CaO-FeO-SiOZ-Al203-H20 pour

les phases :“quartz(qtz)-hédenbergite(héd)-ferrotrémol ite(Fstr)-anor-
thite(an)-muscovite(mu)-grossulaire(gro)-andalousite(and) & T=350°C

et Priyide™Psoride
de saturation en calcite pour PCO =100bars.
2

=2000bars. La ligne tiretée représente la limite
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Figure 6.11 ; Représentation de 1'équilibre ferrotrémolite + Ozs, hédenbergite +
magnétite + quartz + HZO dans 1'espace T—fOZ-XFe. 1, amphibole +
fluide; 2, pyroxéne + magnétite + quartz + fluide; 3, pyroxéne + fa-
valite + quartz + fluide; 4, pyroxéne + fer+ quartz + fluide.
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Figure 6.13 : Zonations possibles & xCO =0.02, obtenues théoriquement dans le sys-
théme CaO-MgO-SiOZ-A1203-520-C02. (d'aprés Uchida, 1979). A basse
température, 1'épidote remplace le plagioclase avant le grenat.
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Figure 6.14 : Dilatdion de la topologie M en fonction du potentiel chimique de Na20.
a, point invariant [r,di]; b, fw,dil; c, [mu,tr]; d, [mu,ph]; voir
Figure 6.2. Les numéros font référence aux réactions reprises dans

1'annexe II.
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Figure 7.1 : Skarnoide développé dans la phlogopitite(chemin de fer, niveau 2180m;
carte 3 1/1000.) 1, phlogopitite; 2, skarnoide . L'échantillon CB7909
correspond & un banc de cornéenne calcique.

l
plogopite amphibole

CB73911

Figqure 7.2 : Fermation d'ampnhiboles dans la phlogopitite (vue sous microscape) en
avant de la zone & amphiboie proprement dite. Echantillon CB7911.
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Fiqure 7.3

une chloritite(cdté 2375m, carte3 1/1000 x: 700800 / y:12795).
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2001m
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VYue de microscope.

d magnétite-apatite.
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Figure 8.1
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Figure 8.2 : Echantillon CB8030. Développement d'un skarnoide dans 1a roche
3 biotite-apatite. (La zone & grenat est absente de 1'échantil-
Ton).

ilménite
Lmenite

CB8073

Figure 3.3 : Intercroissance d'ilménite ot de magnétite. L'ilménite est

2n cristaux d tendance autcmorphe disposés de fagcon quelcongue.
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Figure 8.4 : Intercroissance d'ilménite et de magnétite. Les lamelles d'ilménite
sont orient8es suivant les plans {1111 de 1a magnétite.
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Figure 8.5 : Composition des ilménites. T02 = TiOz. RO = FeO + MnO + 2n0,
R203 = Fe203. Les ilménites inclues dans la magnétite dispersée

dans 1'encaissant sont plus riches en Fettt (o).

w%g \ margarite 513

/mognel‘ite
31, S10
Sum ¢4

Figure 8.6 : Inclusion de grenat entouré d'une couronne de margarite dans la
magnétite. Echantillon CB8079/2. Les numéros font référence
aux analyses 4 la microsonde des tableau 8.3 et 8.5.
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Figure 8.7 : Rapports MnO dans magnétite / Mn0 dans ilménite pour les roches

de Costabonne et

des roches tholéitiques et granitoides. Les

numéros correspondent aux analyses du tableau 8.6.(d'aprés S. Hag-

gerty, 1976).
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Figure 8.8 :
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(S.E.HAGGERTY, 1976)

® Costabonne
A Granitoides
O Tholeiites

NDomaines de composition des ilménites de diverses roches magmati-

ques. (d'aprés S. Haggerty, 1976). Comparaison des ilménites de

Costabanne et de la littérature (analyses tableau 8.5).



solvus solvus

Figure 8.9 :

Synthése des différents modes d'oxydation de la magnétite titani-

fére avec la diminution de la température.

En haut, solution so-

1ide compléte magnétite-ulvdspinel & haute température. En bas,
différents types de microtextures (n°l & n°6).

A, pas d'oxydation supersolvus; B, oxydation supersolvus partielle;
C, oxydation supersolvus totale.

a, pas d'oxydation

subsolvus; b, oxydation subsolvus sans diffu-

sion; c, oxydation subsolvus avec diffusion.
1, magnétite homogéne; 2, exsolution d'ulvgspinel type "tissus"

(dans plans (100} ); 3, ilménite en "treillis" formée supersolvus;
4, ilménite en treillis subsolvus; 5, ilménite en "tissus"; 6, gra-

dient de concentration; 7, zonage ou zone sans titane. (d'aprés Ou-

chésne, 1970)
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Figure 9.1 : Diagramme T-X., dans le systéme CaO-MgO-A]203-5102-H20-C02, Piotale

co
= 2Kb. Abbrévigtion : grossulaire(gro), anorthite(an), wollastoni-

te(wo), quartz(qtz), calcite(cc), zoisite(zo), diopside(di), trémo-
lite(tr), talc(tlc), sphéne(sph), rutile(rut). Les tiretés montrent
le déplacement des équilibres an+wo < gro+qrt et gro=san+cc+qtz

avec 1'introduction de fer dans le grenat. (topolgie d'aprés Kerrick,
1970, 1974, 1977 et Hunt et Kerrick, 1977).
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Figure 9.2 : Systéme ternaire annite-phlogopite-oxyannite. Les lignes tiretées
indiquent les compositions des biotites tamponnées par : HM magné-
tite-hématite, NiNi0O nickel-oxyde de nickel, QFM quartz-fayalite-
magnétite. (d'aprés Wones et Eugster, 1965)

o phlogopitite; zone sans muscovite.



Figure 9.3 :

700 800 300

Diagramme T-f0 . Zone pointillée = domaine de stabilité de 1'asso-
ciation quartzgandradite-hédenbergite; zone hachurée = domaine de
stabilité des biotites déterminé d'arés leur teneur en Fe3+(F1'gure
9.2). 1, limite approximative maximum de stabilité des amphiboles
de 1a série trémolite-actinote de XFe=0.35.A,température maximum

d'aprés métamorphisme de contact et inclusion fuides.

J wos cc + qtz

9 ad + mgt + qtz< hed + 02

10 ad + qtz< hed + cc + 02

11 hed + 02=mgt + cc + qtz

12 ad + qtz<hed + wo + 02

13 hed + cc + 02=,ad + wo

14 hed + mgt + cc + Oz:ad

15 C + 02=, CO2

Les courbes tiretées sont dépendantes de fCO . (calculées ici pour

fCO =1000bars).(d'aprés Soler, 1977)
2



Figure 9.4 : Diagramme P-T montrant les différents domaines de stabilité de
1'idocrase suivant les auteurs (données expérimentales). (1)Ho-
chella et al.,1982. (1) et (2) Ito and Arem, 1970; (3) et (4)
Shoji, 1975; (5),(6) et (7) Olesch, 1978.
grossulaire(gro), diopside(di), idocrase(ves), melilite(me), wol-
lastonite(wo), monticellite(mo), anorthite(an), quartz(qtz), gehle-
nite(de).
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Fiqure 9.5 : Diagramme T-Xco pour les paragénéses de basse température dans le
systéme Ca0 - Af,0,-510,-Ti0,-H,0-C0,.
z0Tsite(zo), sphéne(sph), prehnite (pr), rutile(rut). (d'aprés
Hunt et Kerrick, 1977, revu par Ph. Sonnet, comunication person-

nelle, 1982).
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Figure 9.6 : Domaine de stabilité de 1'épidote dans le plan fO -T-en fonction

de sa teneur en piétachite(ps) (Liou, 1973). Leszépidotes d'alté-~
ration des skarnoides sont stables & 1'intérieur de la partie ha-

churée.



Figure 9.7 : Répartition d'inclusions fluides (HZOV-HZOI) dans une portion de
cristal d'apatite. C indique 1a direction de 1'axe C du cristal;
les chiffres indiquent les températures d'homogénéisation.
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Figure 9.8 : Histogramme des températures d'homogénéisation (TH)des inclusions
fluides des pyroxénes et des grenats.
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Figure 9.9 : Histogramme des températures d'homogénéisation (TH) des inclu-
sions fluides des apatites métasomatiques du skarnoide développé
dans 1a roche @ biotite-apatite, et du quartz de resilicification
de ce skarnoide.
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Figure 9.10 : Gammes des températures de stabilité de quelques minéraux de la
phase d'altération.
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Figure 9.11 :

Ce PrNd  SmEuGd Tb Dy Ho Er TmYb Lu

Courbes de fractionnement des terres rares dans les skarnoides
(roche totale), normalisées par rapport aux chondrites.

CFS micaschiste, G7 zone sans muscovite, G4 zone d amphibole,
G5 zone & pyroxéne, R20 zone & grenats, G9 phlogopitite, NAS
North America Shale.
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La Ce Pr Nd SmEu Gd Tb Dy Ho Er TmYb Lu
Courbes de fractionnement des terres rares dans les skarnoides
(roches totales), normalisées par rapport au North America Sha-

1e(NAS). EPS European Paleozoic Schist.
Figure 9.11.

Pour les numéros, voir
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Fiqure 9.13 : Courbes de fractionnement des terres rares dans les apatites

[GCe Pr Nd  SmEUGATbDy HoEr TmYb Lu

et les magnétites. M1, M2, M3, M&, G2 apatites associées d

la magnétite (Apatites M dans le texte); G'l, G'2, G'2, Gl
apatites associées au skarnoide développé dans la roche i
biotite (Apatites G'); Gl0, G3 magnétites.
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Figure 9.15 :

La Ce Plr N,d
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Courbes de fractionnement des terres rares dans des apatites as-
sociées & la magnétite de gisements magmatiques (nelsonites).

1 apatitesGl,M2, 2:3et 4 d'aprés Roelands et al.(1977), 5 d'aprés
Yound et al.(1969).
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Figure 9.16 : Domaine de composition possible d'un liquide silicaté en équili-
bre avec 1'apatite Gl et 1a magnétite G3.
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Figure 9.17 : Schéma illustrant la répartition des échantillons dans lesquels"’
ont été mesuré les rapports isotopiques 160/180 et H/D.(voir des-
cription des échantillons tableau 9.6 et texte.)
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Figure 9.18 : Histogramme des écarts isotopiques des échantillons, calculés par
rapport au SMOW (Standard Mean Ocean Water) pour 180_
Voir tableau 9.6.
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Figure 9.19 : Ecarts isotopiques 6180 des fluides en équilibre avec les diffé-

rents échantillons calculés & 300, 400, 500et 600°C.
(Voir tableau 9.6 pour la description des échantillons.)
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Figure 9.20 : Histogramme des écarts isotopiques de 1'hydrogéne (sD) calculés
par rapport au SMOW pour les roches totales. (voir tableau 9.6)
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Figure 9.21 : Ecarts isotopiques- 40 des fluides en équilibres avec les échan-
tillons, calculés a4 300, 400, 500 et 6C0°C.(Yoir Figure 9.19.)
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Figure 9.22 : Diagramme 60/6180. Composition des fluides en équilibre avec les
' skarnoides comparée avec celle de fluides en équilibre avec des
skarns i Costabonne, Quérigut et Salau (données de P.Toulhoat,

1982.)
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et cornéennes
litiques

roches a magnétite et apatite

Photo 1. Vue du pic de Costabonne depuis 1'Est (France).

22

1 et

veines a amphibol§

Photo 2. Grand skarnoide du ch. de fer.






Photo 3. Echant. CA7909. Croissance de la biotite et de 1'an-
dalousite aux dépens de la cordiérite. X 90.

Ksp

Photo 4. Illustration de la réaction: an + qtz = Ksp dans
Ta zone sans muscovite (Z1). X90.






amphibole

Ksp + ab
+ qtz

Photo 5. Texture de la zone a amphibole. (Z2) X 180.

pyroxene

pl + qtzEs

Photo 6. Texture de la zone a pyroxéne (Z3). X 180.






magnétite

feldspaths

Photo 7. Texture de la roche a magnétite-apatite.

magnétite

Photo 8. Vue en Tame mince de la roche a magnétite-apa-
tite.  X90.
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Photo 10. Magnétite disséminée dans 1'encaissant de la
lentille de magnétite.
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Photo 11. “Structures dissipatives". Zébrures,perpendi-
culaires au litage, riches et pauvres en biotite-chlorite.






ilménite

ménite
térée en pseu-
orutile (?)

Photo 14. Magnétite pyritisée. X360.






Photo 15. Intercroissances d'ilménite dans les plans
{111} de 1a magnétite. X 720.

Photo 16. Intercroissances d'ilménite dans les plans
{111} de 1a magnétite. X 360.

Photo 17. Inclusions (sbiﬁél]éﬁ) Sdﬁlignént‘ja‘fbrﬁe cri-
stalline de 1a magnétite. X 180.






Photo 18. Inclusions de magnétite dans 1'apatite, allon-
gées parallélement a 1'axe C du cristal. X 720.

apatite

Photo 19. Roche a apatite-quartz. Silicification du skar-
noide développé dans la roche a biotite-apatite. X 90.
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