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Résumé 

 

Cette thèse, effectuée dans le cadre du projet GEOTREF (plate-forme pluridisciplinaire d’innovation 

et de démonstration pour l’exploration et le développement de la GEOThermie haute énergie dans les 

REservoirs Fracturés), vise à préciser le fonctionnement des réservoirs géothermaux de haute-enthalpie. Le 

potentiel géothermal de l’arc insulaire des Petites Antilles est connu depuis les années 1980 au niveau de la 

province géothermale de Bouillante en Guadeloupe. Pour continuer à développer cette ressource il faut d’une 

part identifier de nouvelles zones potentielles et d’autre part mieux comprendre le fonctionnement des 

réservoirs géothermaux de haute-enthalpie. 

Dans ce cadre, l’objectif de ces travaux est de caractériser l’évolution spatio-temporelle de 

l’hydrothermalisme au niveau de la plaque supérieure de l’arc. Pour cela nous proposons une analyse 

pluridisciplinaire (études structurales, géochimiques, minéralogiques, pétrologiques et géochronologiques) 

des complexes volcaniques les plus anciens de l’archipel de Guadeloupe. Ce sont les parties les plus érodées, 

qui permettent donc d’observer à l’affleurement les parties les plus profondes de la croûte de l’arc volcanique.  

L’étude du Complexe Basal situé au nord de l’île de la Basse-Terre nous a permis d’identifier un 

métamorphisme hydrothermal (métamorphisme d’arc) dont les conditions P-T (faciès sub-Schistes Verts) sont 

compatibles avec le gradient géothermique conductif mesuré aujourd’hui. Ce métamorphisme, daté d’au plus 

4 millions d’années, permet d’établir l’état thermique standard de la croûte de l’arc insulaire de Guadeloupe et 

démontre que la transition fragile-ductile est située à des profondeurs de l’ordre de 3 à 4 km. 

Au niveau de l’île de Terre-de-Haut (Les Saintes), un paléo-réservoir exhumé a été identifié, servant 

de ce fait d’analogue de réservoir géothermal. Les transformations minéralogiques y ont été caractérisées : 

elles résultent d’un métamorphisme hydrothermal dans le faciès des Schistes-Verts (0,9 - 1,4 kbar, 360-375°C), 

synchrone du développement de couloirs de schistosité. Cette schistosité, de type pression–dissolution, révèle 

la présence d’horizons verticaux et latéraux de transfert de fluides hydrothermaux situés entre 2 et 3 km de 

profondeur. En comparant l’âge du volcanisme et la datation des phases hydrothermales de haute-température 

par la méthode 40Ar-39Ar à 2.59 ± 0.12 Ma, cela nous permet d’estimer une durée maximale de fonctionnement 

du paléo-réservoir à 650 ka. 

Au cœur du système géothermal actif de l’île de la Basse-Terre, la découverte, l’analyse et la datation 

par la méthode K-Ar d’une nouvelle brèche hydrothermale à Vieux-Habitants révèle que l’activité géothermale 

actuelle correspond à un système épithermal distal relié à l’activité volcanique du Complexe Grande-

Découverte-Soufrière, indiquant une neutralisation progressive des fluides en fonction de leur éloignement à 

la source de chaleur. 

A partir de toutes ces données, un modèle conceptuel de fonctionnement d’un réservoir géothermal de 

haute-énergie en contexte d’arc actif est proposé qui intègre différents horizons latéraux, en particulier la 

transition fragile/ductile, et verticaux de transferts des fluides hydrothermaux. 

 

Mots clés : Métamorphisme de bas degré - Schistosité de pression-dissolution - Géothermie de haute énergie 

- Méthodes 40Ar/39Ar et K-Ar – arc des Petites Antilles – Guadeloupe – GEOTREF



  



Abstract 

 

This thesis, as part of the GEOTREF project (a multidisciplinary innovative platform for exploration 

and development of high-enthalpy GEOThermal energy in Fractured REservoirs), aims to improve the 

thermo-mechanical evolution of high-energy geothermal reservoirs. The geothermal potential of Lesser 

Antilles arc is known since the 1980s in the geothermal field of Bouillante in Guadeloupe. In order to develop 

this resource, it is necessary to identify possible new key targets, and to better understand the modes of fluids 

and heat transfers in high-enthalpy geothermal reservoirs. 

The objective of this work is thus to characterize the spatio-temporal evolution of hydrothermalism 

at the upper plate of the arc. For this purpose, we propose a multidisciplinary approach (combined structural, 

geochemical, mineralogical, petrological and geochronological analyses) focussed on the oldest volcanic 

complexes of the Guadeloupe archipelago. Being deeply eroded, these outcrops are key analogues of deep 

crustal parts of the volcanic arc. 

The study of the Basal Complex located in the north of Basse-Terre Island reveals a hydrothermal 

metamorphism (arc metamorphism) developed under P-T conditions (sub-Greenschist facies) compatible with 

the conductive geothermal gradient measured today. This metamorphism, dated no more than 4 million years,  

establishes the standard thermal state of the crust of the island arc in Guadeloupe and shows that the brittle-

ductile transition is located at depths of 3 to 4 km.   

On the island of Terre-de-Haut (Les Saintes), an exhumed geothermal paleo-reservoir has been 

identified. Mineralogical and structural transformations have been characterized: they result from Greenschist 

facies a hydrothermal metamorphism (0.9 - 1.4 kbar, 360-375°C), synchronous with the development of 

pressure-solution controlled schistose corridors. The finite strain pattern of  schistose corridors attests for 

both vertical and lateral hydrothermal fluid transfers at depths between 2 and 3 km. Comparison of the age of 

the volcanic activity and 40Ar-39Ar dating of the high-temperature hydrothermal phases at 2.59 ± 0.12 Ma 

allows us to estimate a maximum operating time of the paleo-reservoir at 650 ka.  

Within the active geothermal system on Basse-Terre Island, the discovery, the analysis and the K-Ar 

dating of a new hydrothermal breccia at Vieux-Habitants reveals a link between current geothermal activity 

and volcanic activity of the Grande-Découverte-Soufrière complex, interpreted in the framework of a distal 

epithermal system involving a progressive neutralization of fluids with respect to their distance to the heat 

source.  

On the basis of all these data, a conceptual model for the operation of a high-energy geothermal 

reservoir in the context of an active arc is proposed which integrates different horizons of lateral, in particular 

the brittle/ducile transition, and vertical transfers of hydrothermal fluids. 

 

Keywords: Low-grade metamorphism – Pressure-solution schistosity – High-temperature geothermal energy 

– 40Ar-39Ar and K-Ar dating – Lesser Antilles arc – Guadeloupe – GEOTREF 
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Vue Sud sur l’île de Basse-Terre depuis l’île de Terre-de-Haut 

Le volcan de la Soufrière au loin caché dans les nuages 



Chapitre I 

2 
 

I.1. Contexte de l’étude 

Ce travail de recherche s’inscrit au sein du projet GEOTREF, soutenu par l’état français au travers 

des financements « Investissements d’Avenir » de l’ADEME (Agence De l’Environnement et de la 

Maîtrise de l’Energie). 

Le projet GEOTREF (plateforme pluridisciplinaire d’innovation et de démonstration pour 

l’exploration et le développement de la GEOThermie haute énergie dans les REservoirs Fracturés) 

est un programme de recherche, d’expérimentation et d’innovation visant à :  

- Améliorer la maîtrise du procédé d’exploration de la ressource géothermale dans l’arc des 

Petites Antilles, 

- Optimiser les coûts d’exploration pour perfectionner les cibles de forages, afin de réduire le « 

risque géologique » lié aux investissements financiers importants pour leurs réalisations, 

- Garantir une exploitation durable du réservoir lors de la phase de production. 

 

Aujourd’hui, les processus contrôlant le fonctionnement des parties les plus profondes des réservoirs 

géothermaux de haute température associé aux systèmes volcaniques restent encore très mal connus 

alors qu’il s’agit d’une ressource durable et d’avenir. L’arc insulaire volcanique des Petites Antilles 

est favorable à l’existence de ce type de ressources géothermales. Cette énergie peut contribuer à 

diminuer la dépendance énergétique (vis-à-vis de l’importation de combustibles fossiles) des îles de 

l'arc caribéen pour la production d’électricité. Cela est déjà en partie le cas en Guadeloupe à Bouillante 

(Basse-Terre, Antilles Françaises), où des puits ont été forés dès les années 70, une centrale 

géothermique a été mise en service en 1985 et permet de fournir 6 à 8% de la production électrique 

de l’île (Laplaige et al., 2013) à partir de l’utilisation de la vapeur géothermale. 

 

Un permis exclusif de recherche (PER) de gîtes géothermiques à haute-température de 120 km² 

(Figure I-1) a été attribué au niveau de Vieux-Habitants (Basse-Terre, Guadeloupe) dans le cadre du 

projet GEOTREF pour une durée de 5 ans à compter de la date de publication de l’arrêté du 10 mai 

2016 au Journal officiel de la République Française. Il sert de site démonstrateur afin de valider les 

méthodologies et les outils de modélisation développés, dans le but de poursuivre le développement 

de la géothermie haute-énergie dans l’arc volcanique actif des Petites-Antilles. 
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Figure I-1 : Carte de l’archipel de Guadeloupe permettant de localiser le Permis Exclusif de Recherche 
(PER) de géothermie haute-température. 

Afin d’atteindre cet objectif, ce projet comprend : 

- 16 thèses et des post-doctorats, répartis dans 9 laboratoires français issus d’organismes de 

recherche ou d’universités : 

o Le laboratoire Geoazur (UMR 7329), rattaché au CNRS et à l’Université de Nice-

Sophia-Antipolis, 

o Le laboratoire GeoRessources (UMR 7359), rattaché au CNRS et à l’Université de 

Lorraine, 

o L’Institut Physique du Globe de Strasbourg (IPGS, UMR 7516) et le Laboratoire 

d’Hydrologie et de Géochimie de Strasbourg (LHyGeS, UMR 7517), rattachés au 

CNRS et à l’Université de Strasbourg, 

o L’Institut de Mécanique des Fluides de Toulouse (IFMT, UMR 5502), rattaché à 

l’Université de Toulouse et l’Institut Polytechnique de Toulouse, 

o Le pôle Guadeloupe de l’Université des Antilles (UA), dont l’unité de recherches 

en géologie est rattachée au laboratoire Géosciences Montpellier (UMR 5243), 
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o Le laboratoire de géologie de l’Ecole Normale Supérieure de Paris (ENS, UMR 

8538), 

o Le centre de recherche Armines, rattaché à l’école des Mines ParisTech, 

o Le Laboratoire Géosciences et Environnement de Cergy (GEC), rattaché à 

l’Université de Cergy-Pontoise. 

- 2 entreprises privées françaises, en charge du pilotage du projet et de l’intégration et la 

valorisation des résultats, responsables respectivement de la coordination du projet et de 

la coordination scientifique : 

o Teranov : spécialisée dans la gestion de projets, l’ingénierie et les études pour la 

géothermie de haute-enthalpie, 

o KIDOVA : spécialisée en géostatistique, analyse de données spatiales et 

modélisation pour l’évaluation des ressources naturelles et des risques. 

Actuellement, un accord est en cours de signature avec une troisième entreprise, comme partenaire 

financier extérieur, afin de poursuivre le développement industriel du projet. 

 

Le projet s’articule en onze lots (Figure I-2), composé de 10 groupes de travail thématique (lots 2 à 

8 et 10 à 12) et d’un coordinateur de projet (lot 1). Chaque groupe fait intervenir différents partenaires 

(laboratoires et entreprises) et est animé par un partenaire spécifique. Pour chaque groupe, des tâches 

ont été définies pour assurer la bonne conduite du projet. Pour chaque tâche, un ou plusieurs livrables 

en découlent et sont communiqués à l’ADEME pour être vérifiés en amont de chaque étape clé, 

servant au suivi du projet. Un douzième lot (lot 9) a été supprimé suite au retrait d’un partenaire 

industriel (Magnitude) qui était en charge d’un expérimentateur de microsismique. 

 

Mes travaux de recherche correspondent à la thèse n°13 du projet GEOTREF, et s’insèrent dans le 

groupe travaillant sur l’acquisition des données géologiques de surface. Cette thèse s’est faite en 

collaboration entre l’Université des Antilles - Géosciences Montpellier (sous la direction de Jean-

Frédéric LEBRUN) et l’Université de Nice-Sophia-Antipolis - Geoazur (sous la direction de Jean-

Marc LARDEAUX et Chrystèle VERATI). 
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Figure I-2 : Organisation générale du projet GEOTREF 

Les travaux de la thèse n°13 ont contribué à la réalisation de plusieurs tâches et livrables (en annexe 

X.1), présentés lors d’Etapes Clés (EC) passées ou à venir : 

- Tâche n° 2.1 : Etude des affleurements, des analogues de terrains et des données 

régionales. Le livrable L2.1.1 sera présenté à l’EC5. 

- Tâche n° 4.3 : Datation des systèmes hydrothermaux. Le livrable L4.3.1 a été présenté à 

l’EC3 en mai 2017 et sera rendu pour l’EC4 fin 2019. 

- Tâche n° 10.3 : Etudes des manifestations géochimiques de surface. Le livrable 10.3.1 sera 

rendu pour l’EC4 fin 2019. 

- Tâche n° 10.5 : Evaluation de la qualité de la ressource géothermique. Le livrable 10.5.1 a 

été présenté à l’EC3 de mai 2017 et sera rendu à l’EC4 fin 2019 accompagné d’un rapport 

de synthèse des études géologiques (GEOTREF, 2017). 

- Tâche n° 12.2 : Etude géologique de surface et télédétection. Le livrable 12.2.1 sera 

présenté à l’EC 6. 

I.2. Objectifs et problématique du sujet 

L’enjeu de cette thèse est d’étudier l’évolution spatiale et temporelle de l’hydrothermalisme dans la 

plaque supérieure de l’arc des Petites Antilles, en lien avec le potentiel géothermique régional de l’arc 

volcanique actif. 

Sur la côte ouest de la Guadeloupe, un programme de technologies durables pour la production 

d'électricité a été identifié dans les années 1970 à Bouillante. Dans le cas du champ géothermal de 

Bouillante, le réservoir sous la baie de Bouillante a été bien caractérisé en surface (Bouchot et al., 
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2010), grâce à des investigations géologiques, géochimiques et géophysiques et plusieurs puits 

d'exploration et de production (Iundt & Ouzounian, 1984; Abou-Akar et al., 1992; Sanjuan & Brach, 

1997; Guillou-Frottier, 2003; Lachassagne et al., 2009; Thinon et al., 2010; Calcagno et al., 2012; 

Gailler et al., 2013). Mais son fonctionnement en profondeur est encore mal compris. Pour poursuivre 

le développement de la géothermie dans cette région propice, il est nécessaire de connaître la nature, 

la structure et les propriétés physiques des parties profondes des réservoirs. C’est pourquoi, il nous 

faut mieux caractériser le système géothermique de l'île de Basse-Terre en caractérisant ses parties 

profondes. 

 

Dans le cadre du projet GEOTREF, il est envisagé de mettre en place une nouvelle usine pour la 

production d’électricité en Guadeloupe dans le secteur du PER (Figure I-1), situé plus au Sud du site 

actuel de Bouillante. Avec en premier lieu une étude géologique de surface couplée à d’autres 

méthodes développés par les différents partenaires du projet, qui conduiront par la suite à la mise en 

place d’un forage exploratoire qui pourra être transformé en forage d’exploitation de la ressource 

géothermale de haute-température. 

 

Mes travaux de thèse ont pour but d’une part d’identifier les marqueurs d’une éventuelle ressource 

géothermale dans la zone d’étude de Vieux-Habitants et d’autre part de mieux comprendre le 

fonctionnement d’un système géothermal actif au niveau l’île de la Basse-Terre et par extension au 

niveau de l’arc des Petites-Antilles. L’identification et l’évaluation de la ressource géothermale passe 

au travers d’une démarche nouvelle : l’étude d’analogue des parties profondes d’un réservoir 

géothermal aujourd’hui exhumé. Ces systèmes fossiles sont une opportunité exceptionnelle pour 

caractériser : 

- L’état thermique de l’arc en étudiant les processus et les vitesses des transferts des fluides 

hydrothermaux (et de chaleur) en contexte de subduction, 

- Les structures tectoniques induites par les processus de dissolution-cristallisation et les 

paragenèses métamorphiques et hydrothermales associées, afin de pouvoir proposer des 

analogues, susceptibles d’être modélisés, aux systèmes géothermaux actifs actuels. Les 

paléo-systèmes hydrothermaux, aussi appelés fossiles, sont mis en évidence par 

l’identification des minéraux issus de l’altération hydrothermale, dont la répartition et la 

nature permettent de définir le volume où se concentrait l’activité (Chenevoy & Piboule, 

2007), 

- La durée de vie des systèmes hydrothermaux en datant l’activité hydrothermale de haute 

et de plus basse températures, au niveau des systèmes fossiles et actifs, au regard des 

datations des complexes volcaniques. Cela reste une question fondamentale dans 
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l’exploitation des systèmes géothermaux. Des tentatives de datation sur des minéraux 

hydrothermaux montrent des résultats assez hétérogènes, d’un million à quelques milliers 

d’années seulement (Faure, 1986; Deloule & Turcotte, 1989; Nakai et al., 1993; Barnes, 

1997; Rowland & Sibson, 2004), à l’image des périodes d’activité volcanique d’une région. 

 

Un réservoir géothermal représente une anomalie de concentration en fluides et en chaleur, faisant 

de lui une ressource exploitable (White, 1965), à condition de le comparer à l’évolution standard des 

roches en contexte similaire. Pour pouvoir mettre en évidence ce caractère spécifique, il est donc 

nécessaire de bien caractériser les roches volcaniques en contexte d’arc insulaire, dans lesquelles la 

ressource se met en place. 

 

La seule façon de décrire et d’analyser les caractéristiques géologiques d’un réseau de migration de 

fluides dans les parties profondes d’un réservoir géothermal est de se tourner vers des analogues 

fossiles exhumés. Les analogues géologiques sont des objets ou des structures dont le contexte de 

formation et l'histoire géologique sont identiques à ceux de l'objet étudié, mais qui sont maintenant 

accessibles à l'observation. Soit plus anciens et affleurant à présent sous l'influence de l'érosion et/ou 

de l'exhumation, soit contemporains ou même plus récents mais dont l'histoire post-génétique les a 

rendus accessibles. Les sites exhumés permettent donc de visualiser les structures et les relations de 

l'ensemble du réseau de migration et d'échantillonner facilement ses éléments (i.e. les zones de 

circulation de fluides, les structures drainantes, les différents états de transformations et de 

déformations des roches) et de les analyser. 

 

Dans l’industrie pétrolière l’utilisation d’analogue de terrain est une pratique courante afin d’évaluer 

la potentiel pétrolier d’une zone et donc de localiser la ressource à exploiter. Ils se basent sur les 

comparaisons analogiques entre les paramètres géologiques liés à des accumulations majeures de 

pétrole avec les données géophysiques et des forages (Beck & Lehner, 1974). Il s’agit d’investigations 

préliminaires et superficielles d’analogues, puis d’une étude géologique approfondie des objets 

identifiés, afin de pouvoir déboucher sur l’exploitation de la ressource visée en profondeur. Ainsi 

depuis les travaux précurseurs de Bouma (1962), les turbidites des bassins sédimentaires exhumés 

dans les chaines de montagnes sont étudiées afin de caractériser les réservoirs pétroliers localisés en 

contexte de marge continentale passive (Middleton & Bouma, 1973; Sinclair, 1997; Mulder & 

Alexander, 2001; Bouma & Ravenne, 2004). 

Les systèmes pétroliers sont clairement définis par leur roche mère, leur réservoir et les pièges. Les 

systèmes géothermaux ne se décrivent pas avec des éléments géologiques aussi univoques. Les 
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systèmes géothermaux apparaissent dans des environnements géologiques indivisibles et sont 

potentiellement présents partout dans le monde en considérant la répartition du flux de chaleur 

mondial (Moeck, 2014). L’utilisation des ressources géothermales prend aussi en considération 

d’autres facteurs : la quantité de chaleur stockée à une profondeur donnée et si celle-ci est 

économiquement exploitable par forage. Au travers de cette thèse, nous proposons donc ici une 

nouvelle approche d’exploration géothermale avec le concept « d’analogue fossile » pour l’adapter et 

l’appliquer à la caractérisation des réservoirs géothermaux. 

 

Une fois l’analogue d’un paléo-réservoir géothermal identifié, il est nécessaire de caractériser sa 

minéralogie, les structures présentes, de quantifier l’évolution thermodynamique des roches et 

d’évaluer la durée de vie de tels systèmes. De telles données sont essentielles afin de mieux 

contraindre les circulations de fluides en profondeur et ainsi de pouvoir les exploiter plus 

durablement au sein des réservoirs géothermaux. 

I.3. Démarche suivie et méthodes employées 

Dans le périmètre du PER, la zone d’intérêt pour l’exploitation de la ressource géothermale, peu 

d’indices de surface affleurent. Nous n’avons accès qu’aux dépôts situés en surface et potentiellement 

à l’aplomb du système actif. Nous cherchons donc à avoir accès aux roches situées en profondeur. Les 

roches situées sur l’île de Basse-Terre sont soumises à des taux d’érosion mécaniques et chimiques 

de l’ordre de 1000 m/Ma (Sak et al., 2010; Lloret et al., 2011; Rad et al., 2013; Ricci et al., 2015a, b). 

Afin de décrire les paléo-systèmes exhumés en contexte d’arc magmatique, nous nous tournons donc 

vers les terrains les plus anciens de Basse-Terre (Samper et al., 2007). Cela va nous permettre 

d’identifier les potentiels analogues des parties profondes de l’île de Basse-Terre et de caractériser 

l’évolution des roches au cours du temps : 

- Le complexe volcanique du Complexe Basal, situé dans la partie Nord de l’île de Basse-

Terre, 

- L’île de Terre-de-Haut (Les Saintes), située au Sud de l’île de Basse-Terre. Une zone 

fortement hydrothermalisée a été décrite dans la partie centrale de l’île (Jacques & Maury, 

1988; Verati et al., 2016). 

Pour réaliser ce travail d’étude d’analogues des parties profondes d’un réservoir géothermal, 

différents types d’études ont été réalisés :  

- Des campagnes de terrain :  

o Analyses structurale et micro-structurale (rhéologie), échantillonnage pour 

l’analyse de l’évolution du champ de déformation et des structures permettant la 

migration des fluides hydrothermaux, 
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- Des investigations minéralogiques, pétrographiques et pétrologiques pour l’étude des 

transformations des roches volcaniques au cours du temps : 

o Microscopie optique, électronique (MEB), Raman, DRX pour l’identification des 

paragenèses minérales, 

o Microsonde électronique, microscopie électronique pour définir la composition 

chimique des phases minérales, 

o Analyses isotopiques pour déterminer l’origine des fluides, 

o Thermo-barométrie, y compris la modélisation thermodynamique, afin de mettre 

en évidence l’évolution des conditions de pression et de température des roches 

volcaniques dans le temps. 

- De la géochimie afin d’étudier la composition chimique des échantillons, à partir des 

éléments majeurs et traces. 

- De la géochronologie 40Ar-39Ar et K-Ar dans le but de dater des phases volcaniques et 

hydrothermales. 

Les résultats obtenus sont mis en relation avec les observations de surface (les analyses structurales, 

minéralogiques et la localisation des manifestations de surface) au niveau de la zone du PER et de 

Bouillante, afin de proposer un modèle conceptuel de fonctionnement d’un réservoir géothermal en 

profondeur. 

I.4. Organisation du manuscrit 

Afin de présenter ce travail de thèse, le manuscrit sera organisé en cinq axes principaux. 

Un premier axe s’attachera à rappeler l’état des connaissances en géothermie (Chapitre II :), puis un 

point sera fait sur le contexte géologique de la zone d’étude (Chapitre III :). 

Un second axe visera à caractériser l’état thermique de référence de l’arc volcanique actif en 

Guadeloupe, par l’étude du métamorphisme au niveau du Complexe Basal (Chapitre IV :).  

Le troisième axe s’attachera à l’identification et la caractérisation d’un paléo-réservoir géothermal 

sur l’île de Terre-de-Haut (Chapitre V :), proposant ainsi une nouvelle méthode d’exploration pour la 

ressource géothermale par l’étude d’analogue exhumé.  

Un quatrième axe portera sur l’estimation de la durée de fonctionnement des réservoirs géothermaux 

de haute-température, au travers de la datation de phases hydrothermales issues de l’île de Terre-de-

Haut et du secteur de Vieux-Habitants (Chapitre VI :).  

Enfin un dernier axe (Chapitre VII :) proposera une synthèse générale de ce travail, à l’issu duquel 

un modèle conceptuel de fonctionnement des réservoirs géothermaux sera discuté pour mieux définir 

les parties profondes de l’arc volcanique des Petites-Antilles au niveau de l’archipel de Guadeloupe, 

avant de conclure (Chapitre VIII :).  
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Chapitre II : Les géothermies 
 

 

 

 

 

 

Illustration : Jean-Jacques BELTRAMO, dessinateur de presse. 

Journées Scientifiques de l’Observatoire de la Côte d’Azur à Sophia-Antipolis (06), le 15 novembre 2018. 
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II.1. Origine de la chaleur terrestre et des mécanismes de transfert 

La température au centre de la Terre est estimée entre 5000 et 7000°C (Stacey, 1992; Lowrie, 1997; 

Lemale, 2015). La chaleur terrestre provient de la formation de la planète (chaleur primitive 

d’accrétion et chaleur latente de cristallisation au sein du noyau), de la mise en place de mouvements 

convectifs au sein du manteau (Figure II-1) et majoritairement de la désintégration d’éléments 

radioactifs (K, U, Th) du noyau à la croûte (Turcotte & Schubert, 2002).  

 

Figure II-1 : Structure interne du globe terrestre (source : www.geothermie-perspectives.fr, 2019) 

Le transfert de la chaleur est régi par trois mécanismes : le rayonnement (propagation dans le vide 

d’ondes électromagnétiques entre la surface de la Terre, l’atmosphère et la biosphère), la diffusion ou 

conduction thermique (transfert de proche en proche par un différentiel de température, des zones 

chaudes vers les zones froides, sans déplacement de matière). Enfin, un écart positif au gradient 

géothermique standard conduit à un transfert de chaleur par convection thermique (contraste de 

densité avec une différence de température ou de salinité provoquant un déplacement de matière à 

l’état de fluide). Le fluide chauffé de densité plus faible a tendance à s’élever et à être remplacé par un 

fluide plus froid de densité plus élevée provenant des extrémités du système. La convection a tendance 
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à augmenter les températures dans la partie supérieure du système et à diminuer dans la partie 

inférieure (White, 1973), entraînant une homogénéisation de la température. 

 

La densité de flux de chaleur (q) est la quantité de chaleur (s’exprimant en Joule/seconde ou plus 

communément en Watt, aussi appelée puissance thermique), correspondant au taux de production 

d’énergie (Q) par unité de temps (t) dans un corps considéré, qui traverse une surface (S) et s’exprime 

en W/m² (équation I.1).  

𝑞𝑞 =  1
𝑆𝑆

 . 𝜕𝜕𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕

    (I.1) 

Elle est proportionnelle au couplage entre le gradient géothermique et la conductivité thermique 

apparente (ci-dessous équation I.2). 

 

Le gradient géothermique s’établit par la variation de température (T) de la Terre de la surface (en 

moyenne de 15°C) vers la profondeur (z), soit ∂T/∂z et s’exprime en °C/km (ou °K/m). Le gradient 

géothermique moyen dans la croûte terrestre est de l’ordre de 30°C/km (Thain et al., 2006), où la 

densité de flux de chaleur correspondant est de l’ordre de 50-60 mW/m². Ce gradient varie selon le 

contexte géodynamique. Il peut être plus élevé au niveau des dorsales (Islande), points chauds 

(Hawaï), arcs volcaniques actifs (Japon) ou cordillères liées à la subduction (les Andes), rift continental 

(Vallée du Rift est-africain), et enfin dans les bassins sédimentaires à croûte amincie (Fossé Rhénan). 

La conductivité thermique (λ, s’exprimant en W.m-1.K-1) est l’aptitude du milieu (gaz, liquide, 

solide), d’une roche en ce qui concerne la géologie, à transférer la chaleur quand il existe un gradient 

de température (Eppelbaum et al., 2014). Il s’agit du cas particulier où la non-uniformité de la 

température entraîne un transfert d’énergie d’un point à un autre du système sans apport de matière. 

Quand les variations de températures ne sont pas trop importantes elle est régie par la loi de Fourier 

(1807) qui décrit la relation de la conduction de la chaleur dans un corps solide où la densité de flux 

de chaleur s’exprime sous forme vectorielle (→q  , équation I.2) dans un champ de température 

tridimensionnel T(x,y,z) (où  
→
∇ T = ∂T/∂z): 

→q  = −𝜆𝜆 .
→
∇  𝑇𝑇   (I.2) 

Le signe négatif traduit l’orientation du courant thermique vers les basses températures. Elle n’est 

valable qu’à un instant t de l’histoire de la conduction. 

La deuxième loi de Fourier permet d’introduire la notion de conduction de la chaleur en prenant en 

compte la diffusivité thermique (α, s’exprimant en m².s-1) avec l’équation de la diffusion thermique 
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(équation I.3, avec ρ la masse volumique et Cp la capacité calorifique) à pression constante dans un 

milieu homogène pour le domaine de température étudié : 

𝛼𝛼 =  𝜆𝜆
𝜌𝜌.𝐶𝐶𝐶𝐶

         (I.3) 

Dans un modèle unidimensionnel où l’apport d’énergie se fait en conduction pure, la température T 

ne dépend que du temps t et de la profondeur z. D’après la loi de Fourier on obtient alors une seconde 

équation ou équation de la chaleur (1D) (équation I.4) : 

𝜕𝜕𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕

=  𝛼𝛼 . 𝜕𝜕²𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕²

    (I.4) 

Les transferts de chaleur se font principalement par conduction dans la lithosphère. Cette équation 

(équation I.4) permet de déterminer l’évolution de la température dans le temps et dans l’espace en 

fonction des distances parcourues. Ce sont donc des paramètres essentiels à estimer. Pour cela une 

solution généralisée (équation I.5) à cette équation (équation I.4) a été proposée par Carslaw et Jaeger 

(1959) : 

𝑧𝑧 =  √𝛼𝛼. 𝑡𝑡   soit   𝑡𝑡 =  𝜕𝜕²
𝛼𝛼

    (I.5) 

On peut alors estimer que si la chaleur est transférée par simple conduction dans la lithosphère (α

moyenne = 10-6 m².s-1) elle parcourt 5 à 6 km en 1 Ma (sachant que 1 Ma = 3,154 1013 secondes). 

 

La Terre évacue naturellement cette chaleur par conduction à une puissance thermique de 46 TW 

(Pollack et al., 1993; Ledru & Guillou-Frottier, 2010), de l’ordre de 2/3 par les océans (30 TW, avec 

un flux de 101±2,2 mW/m²) et 1/3 par les continents (12TW, avec un flux de 65±1,6 mW/m²), et 

se régénère par la désintégration d’éléments radioactifs à un taux de 30 TW (Turcotte & Schubert, 

2002; Rybach, 2007) depuis le noyau terrestre qui génère un flux de chaleur vers la surface. La Terre 

se refroidit donc progressivement depuis sa formation (Garibaldi, 2010). 

La perte de chaleur étant naturelle à la surface de la Terre, elle devient une ressource à partir du 

moment où la concentration de cette chaleur devient anormale dans certaines zones. La chaleur 

interne de la Terre peut alors être utilisée comme une source d'énergie, connue sous le nom d'énergie 

géothermique. 
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II.2. Ressource géothermale : une anomalie de concentration 

La géothermie est une source d’énergie locale exploitant la chaleur naturelle emmagasinée sous la 

surface de la Terre solide (directive 2009/28/CE du Parlement européen et du conseil du 23 avril 

2009, relative à la promotion de l’utilisation de l’énergie produite à partir de sources renouvelables). 

 

De nombreux termes sont utilisés pour parler d’aires géothermales, où le flux thermique diffère du 

flux normal (Chenevoy & Piboule, 2007) générant une anomalie thermique. Grant et Bixley (2011) 

proposent une nomenclature et donnent la définition de quelques termes : 

- Un champ géothermal : une aire géographique d’activité géothermale possédant un nom. Il 

s’agit d’une description purement géographique sans faire référence au système géothermal 

qui lui est plus vaste. 

- Un système géothermal (Figure II-2) : un système hydrologique souterrain associé à un 

champ géothermique. Il se compose de trois éléments principaux : une source de chaleur, un 

réservoir et un fluide caloporteur. Il comprend tous les trajets des circulations de fluides de la 

source d’eau froide à la source de chaleur jusqu’à la remontée à la surface. Il permet de 

comprendre le fonctionnement des transferts de fluides (manifestations géothermales, 

chemins de circulations de fluides, transfert de chaleur et cellules de convection …).  

- Un réservoir géothermal : la partie du champ géothermal la plus chaude et perméable, dont 

l’exploitation est économiquement rentable pour la production de chaleur ou d’électricité. Son 

existence dépend donc de la technologie utilisée pour accéder à la ressource et des prix de 

l’énergie (critères conjoncturels). Il est courant de forer plus profondément un champ existant 

afin d’augmenter le volume du réservoir à une plus grande profondeur. 

L’utilisation des ressources géothermales se décompose donc en deux grandes familles (Figure II-3), 

en fonction de la température et des besoins :  

- La production d’électricité (utilisation de la vapeur géothermale), appelée aussi géothermie de 

haute-énergie où les zones propices à son développement sont les régions tectoniques et 

volcaniques actives ; 

- La production de chaleur (usage direct de la chaleur), appelée aussi géothermie de basse-

énergie où les zones propices à son développement se situent dans les bassins sédimentaires. 
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Figure II-2: Modèle schématique d'un système géothermique (Dickson & Fanelli, 2013) 

 

 

Figure II-3: Ressources géothermiques mondiales (Varet, 2011) 
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II.3. Les différents types de géothermie 

En fonction de la température (T) du sous-sol (ou du fluide exploité) et du contexte géologique 

(favorable ou non, Figure II-3), il existe différents types d’exploitation en géothermie (Figure II-4), 

dont voici quelques exemples en France (Figure II-5) : 

 

Figure II-4: Carte des environnements géologiques favorables à l'exploitation de la géothermie en France 
(ADEME, 2012) 

- Dans les régions non volcaniques, on peut distinguer : 

o La géothermie de très-basse et basse-énergie (T < 120 °C) dans les bassins 

sédimentaires (c’est-à-dire les aquifères profonds et les formations superficielles) 

comme par exemple dans le Bassin de Paris ou le Bassin Aquitain. 

o La géothermie de haute-énergie (120 < T <160 °C) dans les régions tectoniques 

actives (c’est-à-dire les rifts continentaux ou bassins d’effondrement) comme par 

exemple dans la Limagne ou le Fossé Rhénan. 
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- Dans les régions volcaniques actives, on distingue : 

o La géothermie de très haute-énergie (T> 160 °C) dans des régions volcaniques 

émergées (c’est-à-dire au niveau des points chauds, des zones de subduction) comme 

aux Antilles ou à la Réunion. 

 

 

Figure II-5 : Exemples des types d'exploitation de la géothermie (modifiée d’après source 
www.geothermie-perspectives.fr, 2019) 

Dans ce manuscrit les différents types de géothermie sont définis en fonction de la température du 

fluide géothermal, une autre classification se base sur la profondeur d’exploitation de la ressource 

géothermale en définissant une géothermie superficielle (< 2000 m) et une géothermie profonde (> 

2000 m). 

II.4. Applications des ressources géothermales 

Le critère qui sert de guide pour définir les usages de la géothermie est la température. 

L’exploitation de la chaleur pour des usages individuels ou collectifs est permise par deux modes 

d’utilisation (Figure II-6) : 

- La pompe à chaleur (PAC) géothermique (T < 30 °C) : utilisation de la température 

relativement constante du sous-sol comme source et réservoir de la chaleur pour le chauffage 

et le refroidissement, ainsi que la production d’eau chaude. La chaleur est captée à faible 

profondeur. 

- L’usage direct par transfert de chaleur (30°C < T < 120°C) : utilisation directe de l’eau chaude 

provenant de la ressource géothermique. Elle se situe en profondeur et permet d’obtenir une 

puissance plus importante, le coût d’exploitation est cependant plus élevé du fait de la 

nécessité de forages. 



Les géothermies 

19 
 

 

Figure II-6: Principaux usages des ressources géothermales (modifiée d’après ADEME, 2012) 

La production d’électricité est permise pour des températures de la ressource géothermale plus 

élevées. Elle s’effectue par différents modes (Figure II-6) : 

- Un système binaire ou cycle de Rankine (ORC) (90 °C < T < 160 °C) : le fluide géothermal 

est maintenu sous pression à l’état liquide au moyen d’une pompe placée dans le puits de 

production. En surface, il est conduit vers un échangeur de chaleur où il cède une partie de 

son énergie à un fluide volatile, appelé fluide de travail, lui permettant de se vaporiser à basse-

température et de faire tourner une turbine et produire de l’électricité grace à un 

transformateur. Le fluide de travail évolue dans un circuit fermé (vaporisation, détente, 

condensation, pressurisation). Le fluide géothermal est réinjecté dans sa formation d’origine 

afin de se recharger en calories en profondeur. 

- Un cycle de Rankine peut être couplé à un système EGS (Enhanced Geothermal System) (120 

°C < T < 160 °C) : l’extraction de la chaleur se fait à partir d’un réseau de fractures préexistant 

ou stimulé par l’incorporation d’eau via un puits d’injection. Cette stimulation (hydraulique 

et/ou chimique) permet d’obtenir une forte perméabilité (Grant & Bixley, 2011). Dans ce 

réseau de fractures, les fluides vont pouvoir circuler facilement dans le massif rocheux. L’eau 
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chauffée au contact de la roche est ensuite pompée à l’aide d’un puits de production. Elle est 

ensuite convertie en électricité. 

- La production d’électricité conventionnelle dans des turbines à vapeur (T > 160°C) (Figure 

II-7) : l’extraction de fluide ou vapeur géothermale se fait par un puits de production. La 

vapeur géothermale est directement exploitée pour produire de l’électricité. Cette vapeur est 

ensuite convertie en électricité dans une centrale géothermique. L’eau de mer et les eaux de 

pluie infiltrées sont réchauffées en profondeur dans un réservoir fracturé. Une cellule 

convective naturelle est créée, les fluides chauds remontent tandis que les fluides froids 

descendent. Dans ce réservoir géothermique le fluide géothermal est composé d’eau et de 

vapeur à haute-température (200-250°C). Le fluide est ensuite récupéré par des puits de 

production (forages) d’où il sort à haute-pression (~6 bar) et est conduit vers un séparateur. 

La vapeur est ensuite dirigée vers une turbine à condensation qui produit de l’énergie 

cinétique. La turbine entraîne un alternateur qui transforme l’énergie cinétique en énergie 

électrique. La première centrale (d’une puissance de 20kW) ayant générée de l’électricité à 

partir de la ressource géothermale est l’installation de Larderello en Italie en 1904 (Lund, 

2004). 

 

Figure II-7 : Fonctionnement schématique d’une centrale géothermique, exemple de la centrale de 
Bouillante, Guadeloupe (Corsini, 2011) 
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II.5. Avantages et inconvénients de la géothermie 

Les besoins énergétiques sont de plus en plus importants, avec une forte augmentation de la 

consommation des énergies fossiles (et donc une hausse permanente de leur prix, ainsi que les rejets 

en CO2 que cela entraîne) jusqu’à leurs épuisements progressifs. Il est donc important d’avoir 

connaissance de l’impact de l’utilisation de la géothermie sur l’environnement et l’économie, par 

rapport à d’autres énergies dites renouvelables. C’est ce que montre la synthèse (Garibaldi, 2010) 

suivante présentée dans le Tableau II-1. 

 

Tableau II-1: Récapitulatif des avantages et des inconvénients de l'utilisation de la géothermie  

 

II.6. Méthodes exploratoires 

Avant le commencement de tout programme géothermique il est essentiel de recueillir les données 

géologiques, géophysiques et géochimiques régionales existantes. Cela permet également de mieux 

cibler la zone à explorer, afin de : 

- Localiser un champ géothermique et évaluer sa nature, 

- Définir de façon la plus précise possible son emplacement, sa superficie, sa profondeur, les 

gammes probables de température dans le but d’estimer son potentiel énergétique. 
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II.6.1. Investigations géologiques et hydrogéologiques 

Elles sont le point de départ de tout programme d’exploration afin d’établir un modèle géologique 

3D d’une région cible présumée. Cela dans le but de définir des sites de forages potentiels 

(d’exploration et de production), après avoir identifié des zones perméables où des fluides chauds 

circulent.  

- Les données à terre correspondent à : la carte géologique, l’analyse structurale, la carte des 

manifestations de surface, la carte des altérations hydrothermales, 

- Les données avec un forage exploratoire permettent d’obtenir : la lithologie, le profil de 

température, le profil d’altération en profondeur et les zones de circulation. 

La présence de manifestations superficielles d’activité thermique est un bon indicateur, en leur 

absence il est nécessaire d’étudier de façon plus détaillée l’environnement géologique, puis de 

compléter ces études avec des forages exploratoires. Les différentes informations obtenues peuvent 

également servir lors de la phase de production au niveau de la caractérisation du réservoir et de 

l’optimisation de son exploitation. Le forage de puits (d’exploration ou de production) étant 

extrêmement onéreux, il représente la dernière phase d’un programme d’exploration, et il reste le 

seul moyen de valider les différents modèles élaborés et d’évaluer les caractéristiques réelles et le 

potentiel d’un système géothermal (Combs & Muffler, 1973). 

II.6.2. Investigations géophysiques 

Elles ont pour but d’identifier et d’interpréter les anomalies (de nature diverses), à partir de la surface 

ou d’intervalles de profondeur, en les comparant aux normes environnantes. Une anomalie étant 

l’écart entre la valeur mesurée d’un certain paramètre et la valeur théorique de ce même paramètre 

en ce point. A partir des résultats, des modèles (directs ou inverses) sont proposés. Ces résultats sont 

comparés aux données géologiques, afin de définir les propriétés physiques des roches, et permettre 

de restreindre le nombre de modèles réalistes. 

La complémentarité des méthodes permet d’identifier des variations d’anomalies similaires et donc 

les propriétés physiques des formations géologiques (latéralement et en profondeur) du milieu. 

- Les méthodes potentielles : gravimétrie (densité), magnétisme (champ magnétique, 

susceptibilité magnétique, aimantation …), électrique (résistivité, conductivité, tomographie, 

champ électromagnétique naturel ou induit, magnétotellurie ou MT, polarisation spontanée 

…), relevé thermique (mesures de température, gradient géothermique, flux de chaleur …), 

- Les méthodes de propagation des ondes sismiques (réflexion et réfraction), la 

microséismicité/sismologie, la bathymétrie/altimétrie (MNT). 

Certaines de ces méthodes sont traditionnellement employées dans l’industrie pétrolière (sismique, 

magnétisme, gravimétrie), elles permettent d’obtenir des informations sur la géométrie, les structures 
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géologiques et la profondeur du réservoir (Dickson & Fanelli, 2013). Mais elles ne permettent pas de 

définir le potentiel géothermal de la ressource, cette méthodologie intervient donc dans les dernières 

étapes de l’exploration pour définir la localisation des puits d’exploration. L’existence de fluides 

géothermaux dans les structures géologiques peuvent être obtenue par des prospections électrique 

et électromagnétique (MT), qui sont sensibles à la présence de fluides et à la température. 

Les méthodes géophysiques sont coûteuses, elles doivent être employées en étroite collaboration avec 

les investigations géologiques (Meidav, 1998). 

II.6.3. Investigations géochimiques 

Les analyses géochimiques (incluant les analyses isotopiques et élémentaires avec les majeurs et les 

traces) permettent de déterminer s’il s’agit d’un système géothermique dominé par l’eau ou la vapeur, 

d’estimer la température minimale du fluide en profondeur et de déduire les caractéristiques 

chimiques du fluide en profondeur afin d’en définir la source et la recharge possible (Dickson & 

Fanelli, 2013). La connaissance de la composition chimique du fluide est également très importante 

pour le passage à la phase de forage de puits afin d’avoir des installations adaptées (éviter la corrosion 

du matériel utilisé, le choix du type de centrale, l’impact environnemental …). Ces analyses se font 

au niveau des sites d’expressions de surface ou dans les puits exploratoires. 

II.7. La géothermie de haute-température 

L’objet de cette thèse étant focalisée sur les systèmes de haute-enthalpie, j’ai donc choisi de traiter 

plus en détail ce type de système géothermal. Ce sont donc les caractéristiques spécifiques aux 

systèmes de haute-température qui sont présentées dans les paragraphes suivants. 

II.7.1. Classification des systèmes géothermaux de haute-température 

La description d’un système géothermal de haute-température peut se faire en prenant différents 

types de référentiels (d’après Moeck, 2014): 

1. La source de chaleur, qui peut être de deux types : (1) issue d’un système magmatique actif 

dans la croûte supérieure ou (2) issue d’un système amagmatique. Dans le second cas, il n’est 

pas nécessaire d’avoir du magma dans la croûte supérieure, la chaleur provient alors de la 

lithosphère. 

2. Le contexte tectonique qui peut être extensif, transtensif ou compressif. Cela va avoir une 

influence sur le régime thermique et le flux de chaleur, la dynamique des fluides et leur 

composition chimique, ainsi que sur le régime de contrainte et les séquences lithologiques. 

3. Le contexte géodynamique (Pitcher, 1983, 1993; Barbarin, 1990), qui influe sur le mode de 

transfert de chaleur : 
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a. Dans un système dominé par la convection (contrôlé par le volcanisme et/ou la 

tectonique active), les régimes tectoniques favorables sont : 

i. Les arcs magmatiques, au-dessus des zones de subduction en contexte de 

plaques convergentes, 

ii. Les marges en contexte de plaques divergentes situées au niveau des dorsales 

ou en contexte intracontinental, 

iii. Les marges en contexte de plaques transformantes avec des failles en 

décrochement, 

iv. En contexte d’intra-plaque océanique ou continental au niveau d’un point-

chaud, 

b. Dans un système dominé par la conduction (contrôlé par les failles et/ou la lithologie), 

principalement exploité par le développement de l’EGS où le rapport 

perméabilité/porosité et l’absence ou la présence de fluide sont des paramètres 

primordiaux. Les régimes tectoniques favorables sont : 

i. Un bassin intra-cratonique, en contexte de marge passive, avec la présence 

d’aquifère profond, 

ii. Un bassin d’avant-pays, avec la présence d’aquifère profond également, 

iii. Un socle cristallin, la chaleur venant d’une intrusion granitique très enrichie 

en éléments radioactifs. 

Tous présentent une anomalie du gradient géothermique. La combinaison de ces typologies permet 

de décrire au mieux un champ géothermal, ce qui rend compte d’une grande diversité de champs 

géothermaux possibles. 

II.7.2. Description des systèmes géothermaux de haute-température en contexte 
magmatique 

D’un point de vue géologique, le système géothermal de Haute-Température se compose de trois 

parties : 

1. Une source de chaleur : une chambre magmatique récente, dans la croûte superficielle, située 

entre 3 et 10 km de profondeur. Elle permet la circulation de fluides et le développement de 

cellules de convection. Il peut s’agir d’une ou de plusieurs intrusions magmatiques, sans 

nécessairement un volcan actif à l’affleurement. 

2. Un réservoir : perméable et chaud, où siège la convection des fluides géothermaux, alimenté 

par une recharge en fluides (météorique, marin, tardi-magmatique). Sa perméabilité peut être 

primaire, c’est-à-dire intra-formationnelle (suivant la nature de l’encaissant rocheux) ou inter-
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formationnelle (c’est le cas d’un contact lithologique entre deux formations différentes), mais 

également secondaire avec la présence de fracturation post-dépôt. 

3. Une couverture : imperméable, délimitant la cellule de convection. Cette couche peut être de 

type sédimentaire ou hydrothermale. Dans le second cas, la nature minéralogique de la 

couverture résulte de la mise en place du système géothermal. L’interaction fluide-roche 

entraîne en effet une altération hydrothermale, dont la nature du minéral argileux (illite, illite-

smectite, smectite) varie en fonction de la température et de la profondeur (Mas et al., 2006; 

Bouchot et al., 2010). Des manifestations de surface d’eau peuvent exister comme les sources 

chaudes, les geysers ou des gaz (fumerolles). Des brèchifications hydrothermales peuvent 

aussi survenir, traduisant une ébullition subite dans le réservoir, provoquant la formation de 

vapeur et entraînant la remontée de clastes et leur éjection vers la surface (Elder, 1981). 

II.7.3. Fluides et altérations hydrothermales 

Les fluides jouent un rôle important dans les transferts de matière et de chaleur. Ces fluides peuvent 

être d’origine diverse : magmatique, métamorphique, dérivé des eaux de surface (météorique et 

marin) et issus des formations géologiques elles-mêmes. Ils peuvent interagir avec les roches 

magmatiques, métamorphiques ou sédimentaires. Une altération est le résultat de l’interaction entre 

le fluide et la roche. Cela entraîne un changement dans la composition minéralogique et chimique, de 

texture, de volume ou encore de perméabilité des roches. Le remplacement minéralogique dans le cas 

d’une altération hydrothermale est la combinaison entre la dissolution et la précipitation 

minéralogique en réponse à un environnement thermique et chimique. L’étude des minéralisations 

hydrothermales permet d’appréhender la nature des fluides purs qui ont circulé dans le système 

considéré. 

 

L’altération hydrothermale est la conversion d’une association minérale originelle en une nouvelle 

association minérale qui est plus stable dans les nouvelles conditions de pression-température-pH et 

à l’équilibre avec le fluide qui percole dans la roche. Les textures et les structures originelles peuvent 

être en partie ou totalement transformées par ce type d’altération. Il est possible d’appliquer des 

méthodes thermodynamiques, sur le modèle des roches métamorphiques (Meyer & Hemley, 1967), 

pour calculer les conditions de précipitations des minéraux néoformés identifiés. 

On distingue traditionnellement l’altération hydrothermale et le métamorphisme. Dans le cadre du 

métamorphisme régional orogénique (ou de contact) les fluides riches en CO2 et/ou H2O sont générés 

par la déstabilisation des minéraux initialement présents dans la roche et se trouvent généralement 

en petite quantité par rapport aux phases solides des roches. Le rapport fluide/roche est dans ce cas 

bas, et les fluides sont en équilibre thermique et chimique avec les phases solides. Les minéraux 
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hydrothermaux des systèmes géothermaux actifs sont similaires à ceux trouvés dans les roches 

métamorphiques de bas degré. 

L’altération hydrothermale peut être de deux types suivant son intensité. Elle est dite « non 

pervasive » si elle affecte seulement une partie de la roche, en bordure de fractures sous forme d’un 

halo. Si l’altération affecte tout la roche elle est dite « pervasive », mais tous les minéraux ne sont pas 

obligatoirement remplacés, cela est fonction de l’équilibre chimique entre les minéraux et le fluide 

hydrothermal. Une distinction est également à faire en fonction de l’origine de l’altération. Elle est 

dite « supergène » si les processus qui en découlent sont d’origine superficielle, par opposition à 

« hypogène » s’ils sont d’origine profonde. 

 

Les altérations hydrothermales et les fluides associés permettent d’estimer la température (Figure 

II-8), le pH, la perméabilité et le stade de l’évolution du système géothermal. 

Les systèmes hydrothermaux sont un cas particulier des systèmes géothermaux. Ils sont qualifiés 

ainsi lorsqu’un fluide caloporteur (relié à une source de chaleur) circule dans un volume rocheux 

(White et al., 1971; Chenevoy & Piboule, 2007). En exploration géothermale, la cartographie des 

assemblages minéralogiques néoformés, en surface ou en profondeur à l’aide des forages, permet de 

localiser les zones où les températures, les pressions ou les perméabilités sont les plus élevées. Des 

approches similaires sont utilisées en métallogénie pour cartographier les systèmes hydrothermaux 

fossiles associés aux corps minéralisés épithermaux.  
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Figure II-8 : Domaine de stabilité des minéraux hydrothermaux classiquement utilisés comme 
géothermomètres dans les systèmes géothermaux. A - White & Hedenquist, 1995. B – minéraux 
complémentaires d’après Henley & Ellis, 1983; Rancon, 1983; Reyes, 1990; Lagat, 2014. 
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Un système épithermal est un terme minier désignant un gisement minéral formé à moins d’un 

kilomètre de profondeur à une température comprise entre 50 et 200°C (Lindgren, 1913, 1933; 

Pélissonnier, 1962; Park & MacDiarmid, 1970). Deux principaux types d’altération sont associés aux 

systèmes géothermaux volcaniques. On les retrouve sous forme de brèches hydrothermales, en 

fonction de leur degré de sulfidation (Heald et al., 1987, Figure II-9) : 

- L’altération de type acide-sulfate, ou high-sulfidation (HS), se compose d’une association 

d’alunite-kaolinite, où les dépôts sont riches en soufre. L’encaissant siliceux est lixivié par des 

fluides acides générés dans un environnement volcano-hydrothermal. Ce type de système 

indique une forte oxydation du milieu, classique des fluides hypogéniques acides. Ces fluides 

se forment lorsque les eaux souterraines se mélangent aux gaz magmatiques. Les fluides près 

de la surface peuvent atteindre des températures de 200 à 400°C (Rye et al., 1992), et sont 

enrichis en SO2, HCl et NaCl. 

- L’altération de type adulaire-calcite-séricite, ou low-sulfidation (LS), où les dépôts sont 

pauvres en soufre. Ce type de système indique un milieu réducteur, les minéraux ainsi formés 

se font à partir de fluides à pH neutres. Ces fluides se forment au-dessus ou à proximité d’une 

source de chaleur. L’adulaire est caractéristique des températures et perméabilités élevées 

dans un système hydrothermal (Brown, 1977). 

 

Figure II-9 : Modèle schématique d’un système hydrothermal stratovolcanique mature (modifié  d’après 
Hedenquist et al., 2000; Bogie et al., 2005) 
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Les termes employés en exploration minière et géothermale ont évolué au cours du temps, une 

description commune des principaux types d’altération (Figure II-10) est proposée suivant une 

nomenclature à partir des assemblages minéralogiques (d’après Creasey, 1966; Meyer & Hemley, 

1967; Rancon, 1983; Heald et al., 1987; Bonnet et al., 2007; Shanks, 2012), dont quelques exemples 

sont présentés ci-après. 

 

Figure II-10 : Les minéraux d’altération présents en veine ou dans la roche encaissante  correspondant aux 
types de dépôts acide-sulfate (HS) ou adulaire-séricite (LS) (Wohletz & Heiken, 1992) 

II.7.3.a. L’altération propylitique 

Cette altération présente une paragenèse à quartz, épidote (zoisite, clinozoisite), albite, chlorite, 

carbonates (calcite), feldspath potassique et pyrite, avec parfois en association des zéolites 

(abondantes dans les sources chaudes, White, 1955), elle se caractérise par l’addition d’H2O, de CO2 

et localement de S. Suivant la prédominance d’une espèce minérale dans la paragenèse, il est possible 

de distinguer une sous-nomenclature : albitisation, chloritisation, zéolitisation, carbonatisation ou 

encore l’altération potassique. L’altération potassique est mise en évidence principalement par 

l’omniprésence de feldspaths potassiques et des micas (de type biotite et/ou muscovite) et révèle une 

teneur élevée en K et peut-être même de l’ajout de K au système, même si la quantité relative de 

minéraux potassiques peut être faible. 

La présence d’épidote est un bon indicateur de la présence d’un réservoir géothermal de haute-

température (>240°C). Concernant les carbonates, la formation de calcite est liée au mouvement de 

CO2 contrôlé par les processus d’ébullition. 
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Ce type d’altération est liée à l’altération du feldspath. Le feldspath potassique ou sodique est un 

excellent indice de perméabilité. La phase primaire l’andésine est imperméable. Néanmoins sa 

perméabilité augmente au cours de son remplacement en phases secondaires, de façon croissante en 

albite, albite-adulaire, adulaire. L’adulaire (feldspath potassique) en plus d’être un indicateur de forte 

perméabilité, est également un indice d’ébullition dans le réservoir et se développe au détriment de 

l’illite. Il marque donc également la présence d’un réservoir géothermal actif. Cet assemblage à 

adulaire est généralement présent dans les zones de failles, en remplissage de veines ou de brèches, 

en association à de la calcite tabulaire et/ou du quartz lamellaire.  

II.7.3.b. L’altération séricitique (ou phyllique) 

Il s’agit de l’association de quartz, séricite (mica blanc de type muscovite ou paragonite, dont la taille 

est inférieure à 20 µm) et pyrite, suite à la déstabilisation des feldspaths en présence de fluides riches 

en H+, OH-, K et S (Pirajno, 2009). Des argiles résiduelles peuvent être présentes (kaolinite), ainsi 

que les minéraux suivants : feldspath potassique, calcite, biotite, rutile, anhydrite et apatite. Cette 

altération est présente dans presque tous les systèmes hydrothermaux acides. 

II.7.3.c. L’altération argileuse 

L’assemblage minéralogique se compose classiquement de quartz, illite et pyrite, avec en association : 

kaolinite, smectite et calcite (Guilbert & Park, 1986). Il s’agit de la formation de minéraux argileux 

due à un métasomatisme acide intense à des températures comprises entre 100 et 300°C (Pirajno, 

2009). Les argiles formées permettent d’obtenir la température du système hydrothermal et 

d’identifier la partie dans laquelle on se situe grâce au phénomène de zonation des phases argileuses 

dans le système hydrothermal. 

La smectite est en surface dans la couche couverture (< 140°C). Les inter-stratifiés illite-smectite son 

présents au toit du réservoir géothermique (140-200°C), plus la part d’illite est importante plus la 

température est élevée et inversement. L’illite est au cœur du réservoir (> 210-220°C). La chlorite 

est présente de la couverture au réservoir (où elle est la plus abondante), sa simple présence ne permet 

pas de donner d’indication significative en terme de température. Il faut alors utiliser les méthodes 

géothermomètriques basées sur la chimie de la chlorite pour préciser ce paramètre intensif 

(Cathelineau, 1988; De Caritat et al., 1993; Inoue et al., 2009; Lanari et al., 2014; Bourdelle & 

Cathelineau, 2015). 

II.7.3.d. L’altération argileuse avancée 

Il s’agit d’une altération de sub-surface, induite par un fluide acide qui va lessiver la roche, elle est 

typique des systèmes « high-sulfidation ». Tous les feldspaths sont remplacés par des phases 

alumineuses. L’altération acide à l’affleurement est produite par la vapeur acide et se traduit par la 
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présence de : dickite, kaolinite, pyrophyllite, quartz, alunite à natro-alunite, barytine, soufre natif, 

tourmaline, hématite, silice (de type tridymite, cristobalite, opale ou quartz) (Guilbert & Park, 1986). 

II.7.3.e. La silicification 

Cette altération témoigne d’une addition importante de silice dans la roche. Elle est généralement 

très importante dans les zones superficielles ou en surface d’un champ géothermique. Les dépôts 

siliceux (opale, calcédoine, quartz) sont issus de la précipitation de fluides chauds supérieurs à 175°C, 

dû à l’émergence de fluides chlorurés-sodiques issus du réservoir. La solubilité de la silice contenue 

dans les fluides géothermaux diminue conjointement avec la température. 

Les minéraux siliceux prennent différentes formes : 

- L’opale, la cristobalite et la tridymite sont présentes dans les zones inférieures à 100°C (avec 

la kaolinite ou la mordénite), 

- Le quartz et la calcédoine sont présents seulement dans la zone à haute-température adulaire-

quartz. 

 

L’étude des altérations hydrothermales est donc un bon guide pour l’exploration géothermale, une 

aide précieuse pour identifier le caractère chimique des fluides hydrothermaux et leurs sources, et 

permet de caractériser l’évolution d’un système hydrothermal. Ces études peuvent être faites à 

l’affleurement ou en forage. 

II.7.4. Géothermie de haute-température : quelques exemples emblématiques 

II.7.4.a. Exemple du système de Larderello en Italie 

Le champ géothermal de Larderello est situé dans la partie Nord des Apennins en Italie, il s’étend 

sur une superficie de 250 km² et est caractérisé comme un système à vapeur dominante exploité par 

200 puits de production répartis dans 21 centrales (Razzano & Cei, 2015). Cette zone est affectée par 

une extension continentale post-collisionnelle depuis le début du Miocène (Carmignani et al., 1994; 

Rossetti et al., 1999; Bellani et al., 2004). Cette extension s’est accompagnée d’une phase magmatique 

à la fin du Miocène (Serri et al., 1993). Depuis le Pliocène un soulèvement rapide de la surface au Sud 

(Dallmeyer & Liotta, 1998) contraste avec un subsidence thermique contemporaine au Nord (Bartole, 

1995; Bellani et al., 2004). Des bassins post-orogéniques se sont formés et localement le flux de 

chaleur y est très élevé (Baldi et al., 1995). Des couches perméables ont été identifiées à 3-4 km de 

profondeur où la température est de l’ordre de 350-400°C (Cameli et al., 1993, 2000; Barelli et al., 

1995, 2000; Bertani & Cappetti, 1995). C’est à cette même profondeur qu’un horizon (horizon K) a 

été identifié comme étant une zone de déformation localisée marquant la transition fragile-ductile 

(Liotta & Ranalli, 1999; Brogi et al., 2003; Bellani et al., 2004; Ranalli & Rybach, 2005), au sommet 

de l’intrusion granitique Quaternaire (Bertini et al., 2006). Les zones de cisaillement liées au contexte 
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extensif sont interprétées comme les principaux chemins de circulations des fluides géothermaux 

(Figure II-11). 

Deux types de réservoirs sont connus et exploités industriellement (Bertini et al., 1995; Cappetti et 

al., 2000). Un premier réservoir superficiel est localisé au niveau de l’horizon cataclastique 

(correspondant aux évaporites triasiques) et est recouvert par les formations carbonatées (Jurassique) 

(Bertini et al., 2006). Un second plus profond situé entre 2 et 4,5km se localise au sein de roches 

métamorphiques fracturées (Batini et al., 2003; Bertini et al., 2006). Le fluide exploité est un mélange 

d’eau météorique et de fluides magmatiques et métamorphiques (Minissale, 1991; Manzella et al., 

1998). 

 

Figure II-11 : Interprétation géologique du champ géothermal de Larderello (Ranalli & Rybach, 2005) 

Il s’agit d’un système géothermal de haute-température (260°C) avec une capacité de production 

d’électricité d’une puissance de 915 MWe installée en 2016 (Bertani & Romagnoli, 2017), avec une 

production de 5 870 GWh qui permet de fournir 30 % des besoins en électricité de la Toscane (2,1 % 

des besoins de l’Italie) à partir de la vapeur géothermale.  

II.7.4.b. Exemple des systèmes de la Zone Volcanique de Taupo en Nouvelle-Zélande 

La Zone Volcanique de Taupo (TVZ), située au centre de l’île Nord de Nouvelle-Zélande en arrière 

de la zone de subduction de Hikurangi, correspond à un bassin d’arrière-arc en extension NW-SE (8 

à 15 mm/an), orienté selon un segment NNE à SSW, présentant un flux thermique anormalement 

élevé (Wilson et al., 1995), avec une température supérieure à 350°C à des profondeurs inférieures à 

5 km (Milicich et al., 2013). Elle est le siège d’une forte activité volcanique à laquelle est associée une 

altération hydrothermale depuis 1,8 Ma. 

Une vingtaine de systèmes géothermaux actifs se concentrent dans cette zone (Figure II-12), sur une 

aire de 20 km² en moyenne. Ils sont associés à une structure de type graben à multiples blocs faillés, 

se composant d’un amas épais de roches volcaniques principalement rhyolitique avec des 

intercalations de sédiments lacustres (Chambefort et al., 2014). La majorité (60%) des champs 
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géothermaux de la TVZ suivent la zone d’accommodation NW-SE. Ils suggèrent une perméabilité 

verticale à la jonction entre le système de failles majeures NE-SW du rift et la zone d’accommodation. 

La seconde partie des champs (30%) se situent à l’extrémité des failles normales majeures. Par 

ailleurs, 36% de ces champs sont associés à une caldeira, présentant une perméabilité verticale à 

l’intersection de la faille NE-SW et la faille bordière de la caldeira. 

 

Figure II-12 : Localisation des champs géothermaux de la Taupo Volcanic Zone (Rowland & Sibson, 2004) 

 
Il s’agit d’un système géothermal de haute-température (>250°C) avec une capacité de production 

d’électricité d’une puissance de 1068 MWe installée en 2016. La production d’électricité a démarré 

en 1958 à la centrale de Wairakei, puis s’est développée ensuite principalement dans la TVZ (90% 

des champs géothermaux de la Nouvelle-Zélande). 
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La production des centrales géothermales en 2014 fait état de 7 000 GWh (avec une augmentation 

de plus de 20% entre 2010 et 2014) soit 16,3% de la production totale d’électricité (Carey et al., 2015) 

à partir de la vapeur géothermale. Le fluide exploité est un mélange dû à l’interaction entre les eaux 

météoriques et les roches magmatiques en profondeur (Millot et al., 2012), et peut atteindre 250-

320°C au cœur des réservoirs. 

Des mesures de résistivité ont permis de localiser les champs actifs, à l’aplomb de panaches 

géothermaux (200-350°C) et des anomalies conductrices (30-50 ohm.m) délimitent les réservoirs 

(Heise et al., 2008). Au vu de la densité des panaches, la base des cellules de convection est estimée à 

7-8 km de profondeur. Au toit du réservoir, la vapeur géothermale, due à l’ébullition au-dessus de 

l’aquifère, reste bloquée sous une couverture. Des expressions de surface se situent à l’aplomb du 

système, avec des fluides chlorurés sodiques neutres, entrainant des dépôts siliceux en surface, et de 

faible salinité. 

Les systèmes géothermaux actifs sont stables depuis 20 (à Rotokawa, Krupp & Seward, 1987) à 

500 ka (à Ngatamariki, Arehart et al., 2002). 

L’altération hydrothermale prograde s’intensifie avec la profondeur (Rosenberg et al., 2009). : (1) une 

altération argileuse (smectite, calcite +/- pyrite, +-/ illite-smectite) à une température inférieure à 

140°C (Browne & Ellis, 1970), (2) une altération propylitique (chlorite, quartz, épidote, +/- albite, 

+/- adulaire, +/- wairakite, +/- titanite) à une température supérieure à 210°C (Steiner, 1977), 

marquant une zone de forte perméabilité et d’ébullition avec la présence d’adulaire en remplacement 

des feldspaths (> 230°C, White & Hedenquist, 1990), (3) un niveau de plus forte altération 

hydrothermale (wairakite, épidote et prehnite) signant l’interaction de la roche avec un fluide neutre 

à légèrement acide à une température de 240-280°C. 

II.7.4.c. Exemple du système de Bouillante en Guadeloupe 

Le site géothermal de Bouillante se situe sur l’arc insulaire des Petites-Antilles, sur la face Ouest de 

l’île de Basse-Terre de l’archipel de Guadeloupe, correspondant à la région volcanique active et 

émergée. Le champ géothermal de Bouillante se situe à l’intersection entre deux grands systèmes de 

failles (Feuillet et al., 2002; Thinon et al., 2010; Calcagno et al., 2012) : (1) NNW-SSE de Montserrat-

Bouillante-Les Saintes (MBLS, système transtensif décrochant, avec des failles senestres) associés à 

une orientation secondaire NE-SW et (2) E-W à ESE-WNW Bouillante-Capesterre (système en 

extension avec des failles normales). Les cibles de forages sont les failles, sachant qu’elles sont 

supposées être perméables, favorisant la circulation de fluides en profondeur, par l’infiltration d’eau 

météorique et d’eau de mer. La source de chaleur est supposée magmatique avec un volcanisme récent 

de type calco-alcalin. Des études ont montré que la ressource géothermale exploitée à Bouillante avait 
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un lien temporel avec le début du volcanisme du complexe volcanique Grande-Découverte-Soufrière 

(GDVC) (Patrier et al., 2013; Verati et al., 2014). 

Il s’agit d’un système géothermal de haute-température (260°C) avec une capacité de production 

d’électricité d’une puissance de 15,5 MWe installée depuis 2005 (Sanjuan & Traineau, 2008). Ce 

chiffre ne représente pas la capacité réelle de l’île car la géothermie est encore en cours de 

développement sur l’île. 

La phase exploratoire a démarré en 1964, la production d’électricité a pu démarrer de 1986 à 1992 

(EDF), puis a repris en 1996 (Géothermie Bouillante). 

La production de la centrale en 2017 fait état de 112 197 MWh (une augmentation de 33% par rapport 

à 2016) soit 6,4% de la production totale d’électricité (OREC-Guadeloupe, 2018) à partir de la vapeur 

géothermale. En moyenne elle permet de fournir 6 à 8% des besoins énergétique de l’archipel de 

Guadeloupe (soit plus de 7000 h d’électricité par an). 

Le fluide exploité est composé à 58% d’eau de mer et à 42% d’eau douce météorique. Ce fluide est à 

une température d’environ 250°C entre 500 et 1000 m de profondeur (avec une stabilisation de la 

température due à la circulation des fluides), et 100°C en sub-surface (Figure II-13). De nombreuses 

sources chaudes (émergences et indices de surface liée à l’activité géothermale) sont identifiées sur la 

côte Ouest de l’île de Basse-Terre et en mer. 

 

Figure II-13 : Profils thermiques enregistrés en mars 2002 dans les puits du champs géothermal de 
Bouillante (modifiée d’après Guillou-Frottier, 2003) 
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Un modèle conceptuel de réservoir géothermal (Johnston et al., 1992; Bouchot et al., 2010) a permis 

de définir le système géothermal de Bouillante en surface (Figure II-14) : 

- Un réservoir avec la zone à illite et chlorite majoritaire (illite + chlorite +/- épidote + 

wairakite), se définissant par une altération propylitique, donnant une température comprise 

entre 240 et 260°C, avec une très forte résistivité (>20 ohm.m), une forte densité et une forte 

perméabilité ; 

- Au toit du réservoir une couche mixte avec la zone à illite-smectites interstratifiées, une 

présence de chlorite inférieure à 50%, donnant une température comprise entre 200 et 240°C, 

avec une forte résistivité (< 20 ohm.m) et une faible densité ; 

- Une couverture imperméable définie par la zone à smectite (smectite majoritaire de type 

beidellitique +/- heulandite) donnant une température comprise entre 110 et 200°C, avec une 

faible résistivité (< 2.5 ohm.m) et une faible densité ; 

- Une couche superficielle résistante (50 premiers mètres) donnant une température inférieure 

à 150°C, de résistivité moyenne (2,5-10 ohm.m) et de forte densité ; 

- Une brèche hydrothermale en surface liée à une éruption hydrothermale composée d’adulaires 

datés à 248,2 ka +/- 50,2 ka (Verati et al., 2014) et d’un ciment à quartz-calcédoine ; 

- Plusieurs manifestations de surface existent : fumerolles, sources chaudes, anomalies 

thermiques du sous-sol. 

 

Figure II-14 : Modèle conceptuel du système géothermal de Bouillante fait à partir de données de puits et 
de surface (Bouchot et al., 2010) 
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Chapitre III : Contexte géologique 
 

 

 

 

 

Schéma montrant les plaques Amériques en subduction courbe et oblique sous la plaque Caraïbe. 

Illustration issue de la campagne GARANTI © Géosciences Montpellier 
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III.1.  L’arc insulaire des Petites Antilles dans son contexte géodynamique 

L’arc volcanique des Petites Antilles est une des expressions de la subduction intra-océanique vers 

l’Ouest de la lithosphère océanique des plaques Amérique Nord et Sud (NAM ou NAP et SAM ou 

SAP respectivement) sous la bordure Est de la plaque Caraïbe, suivant une direction de convergence 

oblique (Ouest-Sud-Ouest) estimée à une vitesse moyenne de 2 cm/an pour les 30 derniers 

millions d’années (Bouysse, 1980; Hawkesworth & Powell, 1980; Dixon et al., 1998; DeMets et al., 

2000; Macdonald et al., 2000; Feuillet et al., 2001, 2002; López et al., 2006, Figure III-1). Cette 

convergence oblique, associée à de la compression, est accommodée par deux systèmes en 

décrochement majeurs en bordure Nord et Sud de la plaque Caraïbe, avec un mouvement senestre au 

niveau des Grandes Antilles et un mouvement dextre au Nord du Venezuela (Speed, 1985; Burke, 

1988; Mann et al., 1995, 2002; Pindell & Barrett, 1997; Avé Lallemant & Sisson, 2005; Calais et al., 

2006, 2016; Pindell & Kennan, 2009). La bordure Ouest de la plaque Caraïbe accommode la 

subduction de l’Amérique Centrale avec les plaques Cocos et Nazca.  

 

Figure III-1 : Frontières tectoniques de la plaque Caraïbe (CAR). La frontière Nord se décompose en trois 
micro-blocs avec d’est en ouest, le bloc Puerto Rico-Îles Vierges (PRVIB), Hispaniola (HB) et 
Gonâve(GB). NAP : North American plate, SAP : South American plate, AP : Passage d’Anegada, MT : 
Fosse de Muertos, SOFZ : Septentrional Oriente Fault Zone, EPGPZ : Enriquillo-Plaintain Garden Fault 
Zone, BF : Faille de Bunce, BR : Ride de Barracuda, TR : Ride de Tiburon. (Laurencin, 2017) 
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La plaque chevauchante Caraïbe est en grande partie formée d’un large plateau océanique d’âge 

Crétacé supérieur, le « Caribbean-Colombian Oceanic Plateau » (CCOP) (Kerr et al., 1997, 1998). 

L’épaisseur de la croûte a pu être estimée par différents auteurs, elle varie entre 8 et 24 km (Edgar et 

al., 1971; Case et al., 1990; Mauffret & Leroy, 1997; Kerr et al., 2003) et peut aller jusqu’à 28 km dans 

la partie centrale des Petites Antilles (Kopp et al., 2011, Figure III-2-A). La plaque Caraïbe est donc 

considérée comme étant une croûte océanique épaissie, si on la compare à d’autres croûtes 

chevauchantes de subduction intra-océanique dont les épaisseurs maximales sont plutôt comprises 

entre 15 et 20 km (Kopp, 2013).  

 

Figure III-2 : A) Modèle de vitesse 2D par tomographie sismique de la zone de subduction des Petites 
Antilles (Kopp et al., 2011). B) Interprétation de la coupe en A à partir de la coupe en profondeur modifiée 
de Kopp, 2013 pour obtenir un modèle de déformation flexurale à grande échelle et expliquer la mise en 
place de failles normales sur courbure de plis (de type extrados) dans le domaine avant-arc (De Min, 2014). 
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De plus, la croûte supérieure de la plaque Caraïbe aurait pour origine un arc volcanique Jurassique 

plissé et déformé au Crétacé inférieur, comme cela a pu être observé au niveau du socle de l’île de la 

Désirade qui montre une signature géochimique d’arrière-arc (Bouysse et al., 1983; Gauchat, 2004; 

Mattinson et al., 2008; Cordey & Cornee, 2009; Neill et al., 2010; Corsini et al., 2011; Lardeaux et al., 

2013). Si on tient compte de cette dernière observation, l’épaississement de la plaque Caraïbe est à la 

fois magmatique (plateau océanique) et tectonique (raccourcissement). Cependant l’origine de cette 

plaque est toujours débattue avec l’opposition de deux modèles. Un modèle défend une origine 

« Pacifique » (Kerr et al., 1996, 2003; Spikings et al., 2005; Luzieux et al., 2006; Vallejo et al., 2006; 

Pindell & Kennan, 2009), et un autre modèle s’oriente vers une origine « intra-Américaine » (James, 

2003, 2006, 2009; Giunta & Oliveri, 2009; Giunta & Orioli, 2011). Les investigations 

tomographiques pour étudier la structure du manteau n’ont pas permis de les départager (van 

Benthem et al., 2013). Néanmoins des travaux sur un assemblage de radiolaires d’âge Jurassique 

supérieur de l’île de la Désirade ont permis de mettre en évidence leur affinité Pacifique (Montgomery 

et al., 1994; Baumgartner et al., 2004; Cordey & Cornee, 2009). Ces résultats tendent vers une 

formation de la croûte caribéenne dans la zone Pacifique avant sa migration vers l’Est et sa mise en 

place entre les deux Amériques (Kerr et al., 1996; Spikings et al., 2005; Luzieux et al., 2006; Vallejo 

et al., 2006; Corsini et al., 2011). Cette croûte est à présent recouverte de bassins sédimentaires 

volcano-détritiques et de plateformes carbonatées. 

 

La zone de subduction des Petites Antilles est marquée par une fosse océanique délimitant le front 

de subduction NNW (Figure III-3) qui accommode du raccourcissement et des mouvements 

décrochants (Fitch, 1972; Dickinson & Seely, 1979; Jarrard, 1986). La zone avant-arc est bien plus 

large au Sud (~450 km) qu’au Nord (~150 km), avec le développement du prisme d’accrétion de la 

Barbade, puis le bassin d’avant-arc de Tobago vers l’Ouest. En arrière-arc, le bassin de Grenade est 

limité à l’Ouest par la ride d’Avès qui est le vestige d’un arc insulaire (Bouysse et al., 1985b). 

L’arc volcanique des Petites Antilles présente une forme convexe vers l’Est et s’étend sur 850 km de 

long, du passage d’Anegada au Nord jusqu’à la faille El Pilar au Sud. Il se compose d’une quinzaine 

d’îles, et se serait initié à partir du Paléocène (Andreieff et al., 1981; Maury et al., 1990). 

 

Les Petites Antilles se sont formées à partir de deux arcs volcaniques successifs (Figure III-2-B), 

dont la morphologie actuelle en double arc est observable dans sa partie Nord à partir de l’île de la 

Martinique. Leur mise en place se serait faite dès le Miocène inférieur à moyen (Bouysse, 1979; 

Bouysse & Guennoc, 1983; Maury et al., 1990). Le changement du régime de convergence serait dû 

au changement de l’orientation de la lithosphère plongeante (NAM) suite à l’entrée en subduction de 



Contexte géologique 

43 
 

rides asismiques : Barracuda, Tiburon ou St Lucia (Bouysse, 1979; McCann & Sykes, 1986; Bouysse 

& Westercamp, 1988, 1990; Bouysse et al., 1990; Maury et al., 1990; Gomez et al., 2018, Figure 

III-3). Ce changement est également marqué par une absence de dépôts volcaniques de 10 Ma, à 

l’exception de la Martinique où un arc intermédiaire a été identifié (Germa et al., 2011). 

 

 

Figure III-3 : Carte bathymétrique de la zone de subduction des Petites Antilles (De Min, 2014). Le cercle 
blanc localise l’archipel de Guadeloupe. 

Dans la partie Nord de l’arc, un régime tectonique en transtension s’exprime, le long de l’arc, d’une 

part par des failles décrochantes senestres et en échelon parallèles à la fosse et d’autre part par des 

grabens NE-SW et E-W perpendiculaires à la subduction en avant-arc (Feuillet, 2000; Feuillet et al., 

2002). Le partitionnement de la déformation disparaît vers le Sud à mesure que le front de subduction 

devient plus oblique. 
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A l’Est, l’arc externe a été actif de l’Eocène à l’Oligo-Miocène, puis a été recouvert d’un plateau 

calcaire d’âge Pliocène à Pleistocène moyen (Bouysse, 1983; Bouysse & Garrabé, 1984; Andreieff et 

al., 1987; Cornée et al., 2012; Münch et al., 2014). 

A l’Ouest, l’arc interne concentre l’activité volcanique depuis le Miocène supérieur (Bouysse et al., 

1990). Cependant, les îles volcaniques du Nord au Sud présentent une grande diversité pétrologique 

et géochimique (Brown et al., 1977; White & Dupré, 1986; Turner et al., 1996; Macdonald et al., 

2000; Labanieh, 2009), et trois segments sont identifiés : 

- la partie Nord de Saba à Montserrat, les laves sont d’affinité tholéiitique, 

- la partie centrale de la Guadeloupe à la Martinique, les laves sont principalement calco-

alcalines, 

- enfin la partie Sud de Sainte-Lucie à Grenade, les laves appartiennent à la série alcaline.  

La nature des laves des Petites Antilles varie principalement depuis des andésites à des dacites, 

cependant dans la partie Sud de l’arc des basaltes magnésiens ont été identifiés (Brown et al., 1977; 

Macdonald et al., 2000). Par ailleurs, le taux de production de magma varie également entre les 

différentes îles. Ce taux est supérieur dans les îles centrales (0,4 km3/kyr) à celui des îles situées aux 

extrémités Nord et Sud (0,015 km3/ky) (Wadge, 1984). 

III.2.  L’archipel de Guadeloupe 

III.2.1. Le contexte tectonique  

L’archipel de Guadeloupe est très largement structuré par des réseaux de failles actives 

majoritairement normales, soit perpendiculaires soit parallèles au front de subduction, et identifiées 

à terre comme en mer (Feuillet, 2000; Feuillet et al., 2001, 2002, 2010; Thinon et al., 2010; Corsini 

et al., 2011; Mathieu et al., 2011; Munch et al., 2013; Laigle et al., 2013; Lardeaux et al., 2013; De 

Min, 2014; Leclerc et al., 2014; Legendre, 2018). De nombreuses études ont montré l’importance de 

l’héritage structural, et de la réactivation tectonique (de failles à composante décrochantes passant à 

normales), dans le développement et le jeu des structures tectoniques actives (Bouysse, 1979; Bouysse 

& Westercamp, 1990; Feuillet et al., 2002, 2004; Corsini et al., 2011; Lardeaux et al., 2013; De Min, 

2014; De Min et al., 2015; Legendre et al., 2018; Legendre, 2018; Léticée et al., 2019; Leclerc & 

Feuillet, 2019). Au vu du nombre important de failles actives, tant au niveau régional que local, 

certains auteurs proposent un contrôle tectonique de l’activité volcanique (Feuillet, 2000; Feuillet et 

al., 2001, 2002; Samper et al., 2007). A l’échelle de l’archipel quatre directions préférentielles de failles 

ont été mises en évidences (N30-N50, N80-N100, N120-N140 et N150-N180) et sont décrits ci-après 

(Figure III-4). 
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Figure III-4 : Contexte structurale de l’archipel de Guadeloupe (modifiée d’après Feuillet et al., 2001, 2002, 
2010; Corsini et al., 2011; Lardeaux et al., 2013; De Min, 2014; Leclerc et al., 2016; Verati et al., 2016). Les 
points violets correspondent aux mesures de flux de chaleur par Manga et al., 2012. L’étoile rouge localise 
le volcan actif de la Soufrière. 

 
III.2.1.a. La direction N30-N50 

Cette direction de failles est perpendiculaire au front de subduction. Elle est principalement 

observable au niveau de l’éperon de Bertrand-Falmouth (aussi appelée vallée de la Désirade) (Figure 

III-4) formant des grabens et demi-grabens (Feuillet, 2000; Feuillet et al., 2001). Au Nord de l’île de 

Grande-Terre ce système est interrompu par celui N120-N140. Elle passe à une direction N55-N60 

au niveau de l’escarpement au Nord de la Désirade. Elle est visible également à la limite Sud-Est du 

plateau des Saintes et au Sud-Est du graben de Marie-Galante.  

III.2.1.b. La direction N80-N100 

Cette direction est perpendiculaire à l’arc. Elle est particulièrement visible au niveau du graben Est-

Ouest de Marie-Galante. A l’Est, ce système recoupe l’éperon de Karukera pour se prolonger à l’Ouest 

jusqu’au Sud de l’île de Basse-Terre (Figure III-2-B), en lien avec le volcanisme actif (Feuillet et al., 

2002). On peut également observer cette direction à terre sur l’île de Basse-Terre au niveau de la 

faille entre Bouillante et Capesterre d’orientation E-W à ESE-WNW. 
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III.2.1.c. La direction N120-N140 

Cette direction est parallèle à l’arc. Ce système est marqué par le système Montserrat-Bouillante qui 

suit une orientation NW-SE à NNW-SSE de Saint-Kitts à la Dominique, bordant la côte Ouest de 

l’île de Basse-Terre. Il se compose d’un système de failles à composante décro-normales senestres 

organisées en échelon. Ce système montre une remarquable intersection avec la faille E-W de 

Bouillante-Capesterre (Calcagno et al., 2012). Au Sud de l’île de la Basse-Terre où se trouve le plateau 

insulaire des Saintes, le système Montserrat-Bouillante est interprété comme la prolongation jusqu’à 

la Dominique du système de failles du Roseau qui compose le système des Saintes (Feuillet et al., 

2010, 2011; Thinon et al., 2010). Elle forme un demi-graben entre l’île de Basse-Terre et la 

Dominique. On observe cette direction aussi du Nord-Ouest jusqu’à la pente Sud-Est de l’île de 

Grande-Terre. On retrouve également cette direction au Sud-Est de l’île de Marie-Galante. 

III.2.1.d. La direction N150-N180 

Cette direction est parallèle au front de subduction. Ce système marque particulièrement l’éperon de 

Karukera coupé à l’Ouest par les failles du système du graben de Marie-Galante et marqué à l’Est par 

la présence du prisme d’accrétion (Figure III-2-B, De Min, 2014). Au niveau de l’île de Basse-Terre 

on observe cette direction structurale au niveau de la faille de Ty qui recoupe le volcan actif de la 

Soufrière. Enfin on retrouve également ce système au cœur du graben des Saintes dans sa partie Sud-

Est. 

 

On retrouve également ces quatre directions de failles majeures à terre au niveau des îles de l’archipel 

des Saintes, principalement à composante normales (Verati et al., 2016; Navelot et al., 2018). 

Au niveau de l’île de la Désirade seul trois de ces systèmes de failles sont identifiés : N120-N140, 

N30-N50 et N80-N100 (Corsini et al., 2011; Lardeaux et al., 2013). 

III.2.2. Les complexes volcaniques de l’archipel 

Dans l’archipel de Guadeloupe, l’activité volcanique la plus récente est concentrée dans l’arc interne, 

et se situe au niveau de l’île de Basse-Terre et de l’archipel des Saintes (Figure III-4). Ces îles 

volcaniques à l’Ouest se distinguent par leur relief important (altitude de 1467 m maximum à la 

Soufrière), qui contraste avec celui des îles de l’archipel à l’Est (altitude de 276 m à la Grande-

Montagne de l’île de la Désirade, 30 à 50 m en moyenne) : Grande-Terre, Marie-Galante et la 

Désirade. Des mesures de gradients de température ont été faites dans les Petites Antilles, au niveau 

de l’arc actif aux abords de la Guadeloupe les données obtenues sont comprises entre 69,3 ± 1,5°C/km 

et 98,2 ± 8,8°C/km (Manga et al., 2012, Figure III-4), et illustrent un flux de chaleur régional élevé 

en lien avec l’activité magmatique. 



Contexte géologique 

47 
 

En parallèle d’une activité tectonique complexe, l’île de la Basse-Terre se distingue par un alignement 

de volcans d’orientation NNW-SSE, qui aurait progressivement migré vers le Sud. Cette migration 

a été attribuée par Bouysse et Westercamp (1990) à l’entrée en subduction de la ride Tiburon il y a 

2 Ma (Figure III-3). 

Une première carte géologique de l’ensemble de l’île de la Basse-Terre a été établie dans les années 

1960 (De Reynal de Saint-Michel, 1966), elle se basait sur une étude pétrographique des laves et a 

permis de définir différentes unités volcaniques. Dans les années 1980 des études géochimiques et 

géochronologiques ont permis d’améliorer grandement cette carte dans la partie Sud de la Basse-

Terre (Briden et al., 1979; Blanc, 1983; Bouysse et al., 1985a, c, 1988; Boudon et al., 1988; Gadalia et 

al., 1988) et au niveau de l’archipel des Saintes (Jacques et al., 1984; Jacques & Maury, 1988). Plus 

récemment des études structurales et une nouvelle base de données géochronologiques ont permis 

de mettre en évidence la présence de cinq principaux complexes volcaniques sur l’île de la Basse-

Terre et de deux phases volcaniques principales dans l’archipel des Saintes (Carlut et al., 2000; 

Samper et al., 2007, 2009; Mathieu, 2010; Mathieu et al., 2013; Zami et al., 2014; Ricci et al., 2015a, 

b, 2017, 2018; Verati et al., 2016). 

 

Suite à l’évolution significative des méthodes de datations géochronologiques sur les roches 

volcaniques, de nouvelles études (Samper et al., 2007, 2009; Zami et al., 2014; Ricci et al., 2015a, b, 

2017) ont remis en cause les précédentes données géochronologiques (Briden et al., 1979; Blanc, 

1983; Bouysse et al., 1985a, c; Gadalia et al., 1988; Carlut et al., 2000). Les premiers résultats de 

datations avaient été acquis, dans les années 1980-90, sur la roche totale ou la mésostase, sans tenir 

compte de la probable altération du matériel utilisé, pouvant avoir pour conséquence un lessivage du 

potassium et/ou une incorporation et/ou une perte d’argon (Samper, 2007; Ricci, 2014). Bouysse et 

al. (1985c) avaient eux-mêmes souligné que les données radiochronologiques obtenues en 

Guadeloupe étaient sujettes à révision et que le nombre de mesures n’était pas suffisant. C’est 

pourquoi seules les données de datations K-Ar effectuées sur une mésostase séparée et liées à des 

mesures de paléomagnétisme cohérentes, mais aussi dont la perte au feu est inférieure à 2%, sont 

aujourd’hui prises en compte, afin de contraindre l’évolution volcanique de l’île de la Basse-Terre 

(Blanc, 1983; Carlut et al., 2000; Samper et al., 2007, 2009; Ricci et al., 2015a, b, 2017, 2018 ; Figure 

III-5). Ce même travail de tri doit être appliqué au niveau des âges obtenus sur l’archipel des Saintes 

afin de ne conserver que les datations les plus récentes (Zami et al., 2014) faites sur la mésostase 

séparée contrairement aux précédentes mesures (Jacques et al., 1984) faites sur la roche totale (Figure 

III-5). 
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Du volcanisme sous-marin a également été identifié en mer au niveau de la zone Ouest de l’île de la 

Basse-Terre, mais les corrélations avec les complexes volcaniques à terre sont délicates du fait du 

fort impact de l’altération hydrothermale sur les roches et les résultats de datation obtenus (Samper, 

2007). 

 

La majorité des études se sont concentrées sur la partie Sud de l’île de la Basse-Terre en raison de la 

présence du volcanisme actif et des risques induits par celui-ci. Les coulées de laves occupent un tiers 

de l’île de la Basse-Terre (Samper, 2007). Les conditions d’affleurement sont restreintes du fait des 

conditions climatiques tropicales induisant le développement d’une couverture végétale dense 

accompagnée d’un sol épais (jusqu’à 70 m), de la présence de reliefs escarpés et d’une érosion 

différentielle des massifs volcaniques (Samper, 2007; Mathieu, 2010; Ricci, 2014). 

 

Dans les parties suivantes, seuls les édifices volcaniques à terre sont présentés, dont la synthèse des 

données chronologiques est présentée en Figure III-5. 

Une synthèse des données géochimiques disponibles de ce secteur a été récemment réalisée par 

Navelot (2018 ; Figure III-6). Elle confirme l’appartenance du volcanisme de la Guadeloupe 

majoritairement à la série calco-alcaline avec une différenciation depuis des basaltes jusqu’à des 

dacites (Jacques et al., 1984; Boudon et al., 1988; Samper et al., 2007, 2009; Ricci, 2014; Zami et al., 

2014; Ricci et al., 2017). 
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Figure III-5 : Synthèse des données chronologiques K-Ar obtenues sur mésostase séparée disponibles sur 
les îles de la Basse-Terre, de Terre-de-Haut et de Terre-de-Bas, illustrant la répartition des mesures et la 
localisation des différents complexes volcaniques identifiables. 
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Figure III-6 : Synthèse des données géochimiques des coulées de laves du volcanisme récent de la 
Guadeloupe (Navelot, 2018). a) et b) échantillons issus de l’île de Basse-Terre (Samper et al., 2009; Ricci, 
2014; Ricci et al., 2017) ; c) et d) échantillons issus de l’archipel des Saintes (Jacques et al., 1984; Zami et 
al., 2014), I: calc-alkaline series, II: high-K calc-alkaline series, II : . a) et c) présentent le diagramme silice-
alcalins d’après Bas et al. (1986) ; b) et d) présentent le diagramme silicium-potassium d’après Peccerillo 
and Taylor (1976). 

 

III.2.2.a. Le Complexe Basal 

Le Complexe Basal est le complexe volcanique situé le plus au Nord, il s’étend de Sainte-Rose à 

Deshaies. Ce complexe est le moins étudié car souvent décrit comme une zone intensément altérée et 

érodée, dont les structures volcaniques sont peu reconnaissables rendant difficile sa datation 

(Mathieu, 2010; Ricci, 2014). Son âge a malgré tout été estimé entre 2,79 ± 0,04 et 2,68 ± 0,04 Ma 
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(Samper et al., 2007). Il se compose de laves massives andésitiques sub-aériennes très érodéees et de 

quelques dômes volcaniques à peine mieux préservés. 

De nouvelles données ont été acquises sur ce complexe au cours de ce travail de thèse et seront 

présentées dans le chapitre IV. 

III.2.2.b. La Chaîne Septentrionale 

Ce complexe se situe au Sud du Complexe Basal et s’étend sur le tiers de l’île de la Basse-Terre, dont 

l’âge est estimé entre 1,81 ± 0,03 et 1,15 ± 0,02 Ma (Samper et al., 2007). L’activité volcanique a été 

dominante au Nord avant de migrer vers le Sud. Il se compose de coulées de lave andésitique à 

basaltique, les plus riches en K avec le Complexe Basal qui les distingue des autres complexes 

(Dagain, 1981, Figure III-6). La présence d’un dôme volcanique au niveau des Mamelles ainsi que 

des dépôts de nuées ardentes est également à souligner. L’âge du dôme des Mamelles reste encore 

inconnu aujourd’hui. 

III.2.2.c. La Chaîne Axiale 

L’activité volcanique poursuit sa migration vers le Sud au niveau de la Chaîne Axiale, datée entre 

1023 ± 25 et 435 ± 8 ka (Blanc, 1983; Carlut et al., 2000; Samper et al., 2007; Ricci et al., 2015a, b, 

2017). L’alignement des édifices volcaniques se trouve à présent être orienté selon la direction 

WNW-ESE, semblable à la direction du système de failles Bouillante-Montserrat (Feuillet et al., 

2002; Komorowski et al., 2005; Mathieu et al., 2013). Ce système se compose principalement de 

coulées de lave et de hyaloclastites, bien que des dépôts pyroclastiques et d’avalanches de débris aient 

également pu être identifiés en dépit de l’érosion. 

Certains auteurs différencient dans la partie Nord-Ouest de cette chaîne la province volcanique de 

Bouillante active entre 1023 ± 25 et 746 ± 13 ka et l’interprètent comme la succession d’évènements 

sous-marin et sub-aérien, dont les laves sont très différenciées (Blanc, 1983; Gadalia et al., 1988; 

Carlut et al., 2000; Samper et al., 2007; Bouchot et al., 2010; Ricci et al., 2015a). Cette distinction a 

surtout été faite suite à l’identification d’un potentiel géothermal au niveau de Bouillante dans les 

années 1980 et donc le piton de Bouillante a été étudié en détail. Pour la suite du manuscrit cette 

province sera inclue dans la Chaîne Axiale, comme le propose les synthèses géochronologiques les 

plus récentes (Samper et al., 2007). 

III.2.2.d. Le Complexe de la Grande-Découverte et de Trois-Rivière-Madeleine 

Le Complexe de la Grande-Découverte (GDVC) témoigne du volcanisme actif aujourd’hui, qui a 

débuté il y a 205 ± 28 ka (Blanc, 1983; Carlut et al., 2000; Samper et al., 2007, 2009; Ricci et al., 

2017).  Il se compose de coulées de laves andésitiques et de coulées pyroclastiques, et plus récemment 

des dépôts de ponces (Boudon et al., 1988; Komorowski et al., 2002, 2005). Trois phases volcaniques 

principales y ont été identifiées : 
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La première phase définit le complexe de Grande Découverte actif entre 200 et 42 ka. Son axe 

volcanique est orienté selon la direction Est-Ouest, semblable à celle du graben de Marie-Galante, et 

leur activité pourrait être reliée (Feuillet et al., 2001). La seconde phase témoigne de l’activité du 

volcan Carmichaël entre 42 et 11,5 ka, qui s’estompe suite à deux évènements majeurs d’effondrement 

de son flanc ouest datés à 13,5 et 11,5 ka respectivement et produisant une importante avalanche de 

débris (Boudon et al., 1988, 1992; Komorowski et al., 2002). La troisième phase a débuté il y a 8500 

ans (Blanc, 1983) au cœur de la dépression post-effondrement et accueille à présent le dôme actif de 

la Soufrière dont la mise en place a été datée à 1535 AD (Feuillet et al., 2002; Komorowski et al., 2002; 

Semet et al., 2002; Boudon et al., 2003). 

Cependant des échantillons localisés au Sud de ce complexe montrent un âge bien plus ancien, d’où 

l’appellation « pré-GDVC » (Figure III-5). Leur origine est incertaine, ils pourraient très bien 

appartenir à la Chaîne Axiale et auraient pu avoir été recouverts postérieurement par les formations 

GDVC.  

Au cœur de GDVC une distinction est régulièrement faite avec un second volcanisme très récent plus 

au Sud nommé Trois-Rivière-Madeleine (TRMF). Il se situe entre GDVC et les Monts-Caraïbes, son 

activité aurait débuté il y a 100 ka (Samper et al., 2009). Il présente le second risque volcanique du 

secteur. Il se compose de coulées de lave et de dôme associés à de rares dépôts pyroclastiques et de 

scories. Pour la suite de ce manuscrit TRMF sera associé à GDVC. 

III.2.2.e. Le Monts-Caraïbes 

Il s’agit d’un complexe situé à l’extrémité Sud de l’île de la Basse-Terre, et daté entre 555 ± 26 et 472 

± 16 ka (Blanc, 1983; Ricci et al., 2017). Il est interprété par certains auteurs comme étant d’origine 

sous-marine et phréatomagmatique, avec des stades finaux composés d’éruptions aériennes 

(Westercamp & Tazieff, 1980; Boudon et al., 1989; Mathieu, 2010; Ricci et al., 2017, 2018). Son 

fonctionnement est contemporain de celui de la Chaîne Axiale. 

III.2.2.f. L’archipel des Saintes 

L’archipel se situe entre l’île de la Basse-Terre et la Dominique. Il est constitué de neuf îlots dont 

seulement deux sont habités : Terre-de-Haut et Terre-de-Bas. 

Les études les plus récentes ont mis en évidence deux phases volcaniques principales : une phase 

majeure au sein de Terre-de-Haut datée entre 2,98 ± 0.04 et 2,00 ± 0.03 Ma et une phase de 

construction de Terre-de-Bas, rapide et datée entre 0,916 ± 0,032 et 0,882 ± 0,013 Ma. La migration 

de l’activité volcanique à l’Ouest est probablement contrôlée par le graben des Saintes (Zami et al., 

2014). Le volcanisme de Terre-de-Haut est contemporain de celui émis dans le Complexe Basal, alors 

que celui de Terre-de-Bas est relié temporellement à la Chaîne Axiale. 
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III.2.3. L’érosion 

Si les processus volcaniques et sédimentaires sont à l’origine de la construction de l’arc insulaire des 

Petites-Antilles, les processus érosifs sont responsables de la destruction de cet arc. Ils sont donc un 

élément important dans l’évolution géologique de cette région. 

 

L’érosion est un phénomène majeur responsable de l’évolution morphologique de la surface de la 

Terre, sous l’action des agents de la géodynamique externe. Deux grands types de processus 

complémentaires sont en interaction permanente : l’altération chimique (fonction de la nature des 

matériaux) et l’érosion mécanique (corrélable avec la topographie ou la tectonique). Ils conduisent à 

la destruction du matériel rocheux, à son transport puis à l’accumulation de débris. 

Les principaux types d’érosions identifiés en Guadeloupe sont (Ricci, 2014) : 1) l’érosion par l’eau 

(chimique et mécanique) qui est fonction du débit hydrique, des pentes et de la composition des eaux 

supergènes, 2) l’érosion éolienne (mécanique) qui est dépendante de la nature du sol, de la topographie 

et de la couverture végétale, 3) l’érosion hydrothermale (chimique) qui est généralement fréquente 

en contexte volcanique sous l’effet de la circulation souterraine de fluides chauds chargés en minéraux 

dissous, dont l’efficacité est également fonction du type de lithologies traversées. 

Il faut également souligner le rôle d’évènements « catastrophiques » (à très courte échelle de temps 

mais avec d’importants volumes déplacés) qui contribuent à l’évolution régionale du relief : 

effondrement de flancs de volcans, avalanches de débris, glissements de terrain, cyclones, tempêtes 

tropicales (Deplus et al., 2001; Boudon et al., 2007; Allemand et al., 2014). A de longues échelles de 

temps, le contexte géodynamique (i.e. subduction) et le contexte climatique (i.e. tropical) restent les 

facteurs dominants (White & Blum, 1995). 

 

Des études récentes (Rad et al., 2006, 2007, 2011, 2013; Samper et al., 2007; Dessert et al., 2015; 

Ricci et al., 2015a) ont cherché à estimer les taux d’érosion, qui affectent l’île de Basse-Terre en 

Guadeloupe, afin de comprendre l’évolution des reliefs. 

Ils couplent différentes méthodes de quantification de l’érosion : évaluation des taux de dénudation 

par l’étude de la teneur en sédiments, du granoclassement et des analyses chimiques et isotopiques 

des sédiments dans les rivières ; estimation du bilan de masse entre les phases solides et les phases 

dissoutes à partir de la composition des particules dissoutes dans l’eau et du débit des rivières ; des 

mesures de température, pH, conductivités et d’isotopes sur la collecte des eaux de pluie, de sources 

thermales, de rivières, de roches et de sols ; mesures de l’épaisseur des sols et de l’âge du bassin 

versant ; élaboration de modèles numériques couplant des données géomorphologiques et des 

données géochronologiques à l’échelle de chaque édifice volcanique. 
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Les mesures ponctuelles ne permettent pas de rendre compte de l’évolution du comportement de 

l’érosion sur le long terme, mais on obtient ainsi un taux d’érosion minimal. Par ailleurs, les études 

géomorphologiques et les reconstructions de l’évolution des reliefs s’appuient sur la topographie 

actuelle mais elles doivent aussi intégrer la connaissance des conditions initiales de surface (pré-

érosionnelles). Or celles-ci sont rarement bien préservées au sein des complexes volcaniques les plus 

anciens, l’estimation du taux d’érosion est alors également minimisée. 

L’île de la Basse-Terre, du fait de son relief et des conditions climatiques tropicales, est sujette à une 

pluviométrie importante (Ricci, 2014): 

- Du côté Ouest, appelée aussi côte-sous-le-vent : 2500 mm/an 

- Du côté Est, appelée aussi côte-au-vent (ou Capesterre) : 4600 mm/an 

La pluviométrie couplée aux données géochronologiques (Blanc, 1983; Carlut et al., 2000; Samper et 

al., 2007, 2009; Ricci et al., 2015a, b, 2017) permet d’estimer l’érosion au cours des derniers 3 Ma, 

et différentes approches ont été proposées : 

- Samper et al. (2007) ont proposé une reconstruction numérique des massifs volcaniques, suite 

aux effondrements de flancs de volcans, qui permet d’estimer le taux d’érosion dans la partie 

centrale de la Basse-Terre compris entre 1250 t/km²/an pour les derniers 600 ka (au niveau 

de la Chaîne Axiale) et 5250 t/km²/an au cours des derniers 200 ka (au niveau de GDVC). 

- Rad et al. (2006, 2007, 2011a, 2013) estiment une altération mécanique comprise entre 800 

et 4000 t/km²/an et une érosion chimique comprise entre 200 et 1080 t/km²/an, soit un taux 

d’érosion total compris entre 900 et 4120 t/km²/an. Plus localement le taux d’érosion moyen 

au niveau de la côte Est (Capesterre-Carbet) est estimée entre 430 et 2000 t/km²/an et sur la 

côte Ouest (Vieux-Habitants) entre 100 et 200 t/km²/an. Les deux paramètres principaux qui 

contrôlent le taux d’érosion sont l’hydrothermalisme et l’âge des édifices volcaniques. Les 

valeurs proposées s’expliquent par l’impact de l’hydrothermalisme sur les roches, qui combine 

une interaction fluide-roche à haute-température, la circulation de fluides acides dérivés de 

fluides magmatiques et l’infiltration de ses fluides à travers des formations poreuses. 

Cependant ce bilan reste sous-estimé dans les zones volcaniques les plus anciennes. 

- Enfin Ricci et al. (2015a), en se basant sur les données géochronologiques et sur un modèle 

de reconstruction de la topographie, proposent un nouveau taux d’érosion moyen compris 

entre 610 et 1350 ± 550 t/km²/an pour la partie Sud de la Basse-Terre. La morphologie et 

les lithologies volcaniques ont un impact significatif sur les taux d’érosion observés, comparé 

à l’effet de barrière induit par les reliefs qui serait négligeable. Cette méthode est difficilement 

applicable pour les édifices volcaniques dont la morphologie initiale est peu préservée et 

présentant une histoire volcanique complexe (Ricci, 2014). 
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Chapitre IV :  Evolution tectono-métamorphique de la croûte supérieure 
de l’arc volcanique en Guadeloupe : définition de l’état thermique de 
référence depuis 4 Ma 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

Face Sud du Gros Morne à Deshaies, Basse-Terre 
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IV.1. Préambule 

Depuis les travaux fondamentaux de Miyashiro (1961), Oxburgh et Turcotte (1970) et Ernst (1973, 

1976), les zones de subduction sont reconnues comme des lieux privilégiés pour le développement 

des processus métamorphiques et des transformations structurales associées :  

- dans la plaque plongeante, les conditions de haute-pression et basse-température sont 

atteintes et s’expriment par la succession des faciès des Schistes Bleus et des Eclogites en 

fonction de la profondeur (Figure IV-1) ; 

- à l’inverse dans la plaque supérieure, le développement d’un arc magmatique est à l’origine 

d’importants transferts de fluides et de chaleur (« hydrothermalisme sensu-lato ») conduisant 

à la mise en place de conditions de moyenne à basse-pression et haute-température, depuis la 

base jusqu’au sommet de la croûte d’arc, se succèdent les faciès des Granulites, des 

Amphibolites, des Amphibolites à épidote, des Schistes-Verts, de Prehnite-Pumpellyite 

(appelé aussi « sub-Greenschist ») et des Zéolites (Figure IV-1). 

 

Figure IV-1 : Coupe transversale schématique d’un arc insulaire comprenant la plaque plongeante et la 
plaque supérieure avec l’arc volcanique. Les différents faciès métamorphiques se développent et se 
localisent ainsi selon le taux de convergence, l’âge de l’arc et la nature de la lithosphère subduite. D’après 
Ernst, 1976.  

Cette dualité des conditions métamorphiques entre plaque inférieure et plaque supérieure d’une zone 

de subduction est décrite sous le terme de « paired metamorphic belts » (Miyashiro, 1961; Brown, 

2010). Comme présenté dans la synthèse du contexte géologique de notre étude (en chapitre III), 

l’arc récent des Petites Antilles a fait l’objet de nombreuses investigations géophysiques, sismo-

tectoniques, magmatiques (géochimie, volcanologie), géochronologiques, sédimentologiques et 
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géomorphologiques. Jusqu’à présent aucune trace d’un métamorphisme régional et d’une déformation 

ductile associée n’y a été identifiée. C’est pour tenter de mettre en évidence ce type de métamorphisme 

d’arc en Guadeloupe que nous avons choisi de travailler sur le Complexe Basal, localisé au nord de la 

Basse-Terre. C’est en effet dans ce complexe que sont décrits les terrains les plus anciens (Samper et 

al., 2007) et, vu d’une part des taux d’érosion calculés (Samper et al., 2007; Rad et al., 2013b; Ricci et 

al., 2015a) et d’autre part de l’importante tectonique active en extension qui affecte l’île de la Basse-

Terre (Feuillet et al., 2001; De Min, 2014), ce Complexe Basal permet d’observer les parties les plus 

érodées et potentiellement les plus “exhumées” de l’arc récent. Ce qui revient à dire que le Complexe 

Basal permet d’étudier une partie plus “profonde” de la croûte supérieure de l’arc de la Guadeloupe. 

Cette partie de l’île a été peu étudiée jusque-là, et est décrite comme fortement altérée, avec des 

structures volcaniques difficilement identifiables (Mathieu, 2010; Ricci, 2014). Pour cette étude, il a 

été nécessaire d’établir une carte géologique à haute-résolution, en différenciant les lithologies 

observées sur la base de critères géochimiques (majeurs et traces) et pétrographiques. Nous avons 

également produit une carte structurale détaillée et une carte des minéralisations secondaires, c’est-

à-dire post-volcaniques, affectant les différentes lithologies. L’ensemble de nos résultats est présenté 

sous la forme de deux publications, l’une acceptée (sous presse, 

https://doi.org/10.1051/bsgf/2019011) au Bulletin de la Société géologique de France et l’autre publiée 

dans la revue Lithos en 2018 (https://doi.org/10.1016/J.LITHOS.2018.08.005).  

 

Les principaux résultats de nos études sont les suivants : 

- Découverte d’un métamorphisme d’arc dans la plaque supérieure de la zone de subduction des 

Petites Antilles avec trois stades de transformations indiquant le refroidissement progressif 

de la croûte de l’arc : haute-température (greenschist to sub-greenschist facies), moyenne 

température (zeolite facies), basse-température (altération de sub-surface). Les conditions P-T 

calculées du pic métamorphique correspondent à la transition entre les faciès à Prehnite-

Actinote (sans pumpellyite) et Schistes Verts (0,6-2 kbar et 250-300°C) ; 

- Découverte de structures tectoniques ductiles (schistosité de type pression-dissolution), à des 

niveaux crustaux peu profonds dans le système d’arc volcanique de Guadeloupe ; 

- Production d’une carte géologique réactualisée de la partie Nord de l’île de la Basse-Terre ; 

- Nouvelle définition de la limite tectonique entre les complexes volcaniques du Complexe Basal 

et de la Chaîne Septentrionale, par la datation du Gros Morne de Deshaies par la méthode 
40Ar/39Ar (4.28 ± 0.68 Ma) ; 

- Proposition d’un modèle de transfert de la chaleur et des fluides à l’intérieur des niveaux 

crustaux peu profonds de l’arc volcanique actif de Guadeloupe, impliquant des transferts 

verticaux et latéraux et une transition “fragile-ductile” estimée à 3-4 km de profondeur. 

https://doi.org/10.1051/bsgf/2019011
https://doi.org/10.1016/J.LITHOS.2018.08.005
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Il est important de souligner que : 

- Les fluides hydrothermaux contrôlent la nature des réactions minéralogiques (ce sont 

principalement les pyroxènes et les amphiboles des laves qui sont pseudomorphosés), la 

cinétique de ces transformations et la formation des couloirs de schistosité par le mécanisme 

de dissolution-recristallisation ; 

- Les paramètres intensifs du métamorphisme d’arc calculés définissent un paléo-gradient 

compatible avec le gradient conductif actuel mesuré et qui est compris entre 70 et 100°C/km 

(Manga et al., 2012). 

En ce qui concerne les applications à la géothermie, nous montrons ainsi que le gradient 

géothermique est constant depuis 4 Ma et qu’il constitue ainsi l’état de référence, c’est à dire l’état 

« standard », qui devra être perturbé afin de conduire à la constitution d’une « ressource 

géothermale ». 

IV.2. Article 1 - Tectono-metamorphic evolution of shallow crustal levels within 
active volcanic arcs. Insights from the exhumed Basal Complex of Basse-Terre 
(Guadeloupe, French West Indies) 

Alexiane Favier1-2, Jean-Marc Lardeaux2-3, Lucie Legendre1, Chrystele Verati2, Melody Philippon1, 

Michel Corsini2, Philippe Münch4, Sandra Ventalon5  

 

1: UMR 5243 Géosciences Montpellier, Université des Antilles-CNRS-Université de Montpellier 

2: UMR 7329 Geoazur, Université de Nice Sophia Antipolis-CNRS 

3: Czech Geological Survey, Centre for Lithospheric Research 

4: UMR 5243 Géosciences Montpellier, Université de Montpellier-CNRS-Université des Antilles 

5 : UMR 8187 Laboratoire d'Océanologie et de Géosciences, Université de Lille 

 

Cet article a été accepté pour publication en aout 2019 au journal Bulletin de la Société Géologique de 

France (https://doi.org/10.1051/bsgf/2019011). 

 

  

https://doi.org/10.1051/bsgf/2019011
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Supplementary Material: Documents disponibles dans le chapitre Annexe de ce manuscrit (Article 1 - 
Supplementary data)  
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IV.3. Article 2 - Arc-related metamorphism in the Guadeloupe archipelago (Lesser 
Antilles active island arc): First report and consequences 

 

Cet article a fait l’objet d’une publication Letter dans le journal Lithos en 2018 

(https://doi.org/10.1016/J.LITHOS.2018.08.005). 

 

https://doi.org/10.1016/J.LITHOS.2018.08.005
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Supplementary data: Documents disponibles dans le chapitre Annexe de ce manuscrit (Article 2 - 

Supplementary data) 
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Chapitre V : Evolution hydrothermale des parties profondes d’un paléo-
réservoir géothermal dans l’arc de Guadeloupe : l’exemple de 
l’analogue exhumé de l’île de Terre-de-Haut (archipel des Saintes) 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Vu Ouest sur l’île de Terre-de-Haut, Les Saintes 

Panorama de l’anse du Fond Curé à la Carrière de l’aérodrome 

A gauche au loin un aperçu sur l’île de Basse-Terre 
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V.1. Préambule 

La caractérisation de l’évolution tectono-métamorphique « standard » des roches volcaniques de l’arc 

volcanique de Guadeloupe, présenté au cours du chapitre IV, peut à présent nous servir de référence 

afin d’évaluer le caractère « anormal » de zones hydrothermalisées pouvant ainsi être considérées 

comme des « paléo-réservoirs » géothermaux exhumés. 

En Guadeloupe, les nombreux travaux menés par le BRGM sur la province géothermale de 

Bouillante (Bouchot et al., 2010; Thinon et al., 2010; Calcagno et al., 2012; Gailler et al., 2013) 

permettent de bien connaître les caractéristiques structurales et minéralogiques du réservoir de 

Bouillante en surface et ce jusqu’à une profondeur de l’ordre de 1 km. Par contre à Bouillante, comme 

dans de nombreuses autres provinces géothermales, les parties profondes des réservoirs restent très 

peu connues.  

Les coûts des forages profonds étant particulièrement élevés, nous avons cherché à étudier un 

« analogue exhumé » des parties profondes d’un réservoir géothermal en Guadeloupe. 

 

Tout comme dans le chapitre précédent, nous avons étudié les terrains les plus anciens, en ciblant 

cette fois un secteur décrit comme une zone fortement hydrothermalisée, et cela au niveau de l’île de 

Terre-de-Haut dans l’archipel des Saintes (Jacques & Maury, 1988). Cette zone avait été considérée, 

à titre d’hypothèse de travail, comme un paléo-réservoir géothermal (Verati et al., 2016). 

 

Ce chapitre est présenté sous la forme d’un article soumis à la revue « Journal of Volcanology and 

Geothermal Research », dans lequel nous démontrons que la zone hydrothermalisée présente au centre 

de cette île est une partie, aujourd’hui exhumée, d’un paléo-réservoir géothermal. Elle va donc 

pouvoir nous servir d’analogue des parties profondes d’un réservoir géothermal de haute-

température, présentant ainsi un nouvel outil dans l’exploration géothermal de haute-énergie. 

 

Les principaux résultats présentés et discutés dans cet article sont : 

- La caractérisation des structures et de la constitution de ce paléo-réservoir géothermal à 

partir d’investigations tectonique, géochimique, minéralogique et thermodynamique ; 

- La caractérisation de l’évolution minéralogique de l’hydrothermalisme au cours du 

refroidissement de la structure par l’identification d’un stade de haute-température, d’un stade 

de basse-température et d’un stade d’altération supergène ; 

- L’identification d’un important système de couloirs de schistosités, produits par un mécanisme 

de déformation ductile de type pression-dissolution, synchrone des transformations 

minéralogiques de haute-température des roches volcaniques ; 
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- La description d’un réseau de migration de fluides (verticaux et latéraux) et de chaleur dans 

les parties profondes d’un réservoir géothermal ; 

- La démonstration, à partir d’une modélisation thermodynamique détaillée, que pour des 

roches différenciées (dacite, rhyodacite) d’un arc volcanique soumises à un hydrothermalisme 

de haute-température, ce n’est pas la fraction molaire d’H2O dans le fluide convectif qui 

contrôle le développement des paragénèses à chlorite et micas. En effet il suffit d’une fraction 

molaire d’H2O supérieure à 12% pour stabiliser cette association. Dans le cas particulier 

étudié, l’absence de waïrakite, qui est le zéolite le plus caractéristique des systèmes 

géothermaux de haute-enthalpie, s’explique par une pression supérieure à 0,9 kbar atteinte 

dans notre système ; 

- La démonstration de l’existence d’un paléo-réservoir exhumé, de plus haute température que 

le système actif de Bouillante, et dont la paléo-profondeur est située entre -1,7 et -2,7 km ; 

- La proposition d’un modèle conceptuel de fonctionnement des réservoirs géothermaux de 

haute-température dans le contexte de l’arc volcanique de Guadeloupe. 

V.2. Article 3 – Characterization of an exhumed high-energy geothermal paleo-
reservoir: an example from Terre-de-Haut Island (Guadeloupe archipelago, 
Lesser Antilles arc) 

Alexiane Favier1-2, Jean-Marc Lardeaux2-3, Michel Corsini2, Chrystele Verati2, Vivien Navelot4, Yves 

Géraud4, Marc Diraison4, Sandra Ventalon5 and Emile Voitus6 

1: UMR 5243 Géosciences Montpellier, Université des Antilles-CNRS-Université de Montpellier 

2: UMR 7329 Geoazur, Université de Nice Sophia Antipolis-CNRS 

3: Czech Geological Survey, Centre for Lithospheric Research 

4: UMR 7359 GeoRessources, Université de Lorraine-ENSG-CNRS 

5 : UMR 8187 Laboratoire d'Océanologie et de Géosciences, Université de Lille 

6 : ESPE, Université des Antilles 

 

Cet article a été soumis à la revue Journal of Volcanology and Geothermal Research. 

 

Keywords: exhumed paleo-reservoir, hydrothermal fluids pathways, high-enthalpy geothermal 

energy, Lesser Antilles arc 

 

We present integrated structural, petrological, mineralogical and geochemical investigations, 

including thermodynamic modelling, realized on an exhumed geothermal paleo-reservoir identified 

in Terre-de-Haut Island (Guadeloupe archipelago). Based on an updated geological and structural 
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map, this work demonstrates, for the first time, the occurrence, at the paleo reservoir scale, of ductile 

schistose corridors generated by pressure-solution processes. We unravel first that the development 

of schistosity is coeval with high-temperature hydrothermalism and second this hydrothermal 

system was developed under Greenschist facies conditions at a depth of about 2 kilometers. We 

highlight, at shallow crustal depth, the occurrence of both vertical and lateral fluids and heat transfers 

in the volcanic arc and we propose a conceptual scheme for the thermo-mechanical evolution of this 

exhumed analogue of high-enthalpy geothermal reservoir. 

V.2.1. Introduction 

Although the general tectonic settings favorable for geothermal activity are well known, and if, in 

many geothermal systems, a significant amount of geological and geophysical surface data are 

nowadays available to define and characterize the geothermal resources (see syntheses in Ledru & 

Guillou-Frottier, 2010; Moeck, 2014, with references therein), the nature, the structure and the 

mineralogical evolution of the deepest part of the reservoirs remain poorly documented. Deciphering 

the geological properties of the lowermost part of geothermal reservoirs is therefore still challenging, 

probably because of the high economic cost of exploratory drillings and the poor knowledge of 

mechanical properties of the hydrothermalized materials. As frequently implemented in the study of 

mineral and/or oil resources, an effective alternative to address this type of issue is the study of 

exhumed analogues (de Launay, 1934; Bouma, 1962; Middleton & Bouma, 1973; Beck & Lehner, 

1974; Joseph & Lomas, 2004).  

On the west coast of Guadeloupe (Lesser Antilles magmatic arc), a high-energy geothermal system, 

favorable for electricity production, was identified in the 1970s in the Bouillante bay (Cormy et al., 

1970; Demians d’Archimbaud & Munier-Jolain, 1976; Demians d’Archimbaud & Surcin, 1976). This 

geothermal field has been well characterized through geological, geochemical and geophysical 

investigations and several exploration and production wells (Iundt & Ouzounian, 1984; Abou-Akar 

et al., 1992; Sanjuan & Brach, 1997; Guillou-Frottier, 2003; Lachassagne et al., 2009; Bouchot et al., 

2010; Thinon et al., 2010; Calcagno et al., 2012; Gailler et al., 2013). However, in spite of these efforts, 

the nature, the architecture and the functioning of the deepest part of this reservoir are still under 

debate (Navelot et al., 2018). Because a possible exhumed analogue of such a geothermal reservoir 

has been recently identified in the Guadeloupe archipelago, precisely in Les Saintes Islands (Verati et 

al., 2016), this study aims first to clearly demonstrate that the considered Les Saintes hydrothermal 

area is really a paleo-geothermal reservoir (i.e. a convective system associated to a significant thermal 

anomaly with respect to the regional standard conductive geothermal gradient), and second to 

characterize its structural and mineralogical evolution in order to better understand the geological 
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properties of the high-enthalpy geothermal system in Guadeloupe archipelago and promote its 

sustainable development at the scale of the Lesser Antilles arc. 

V.2.2. Regional setting 

V.2.2.a. The Guadeloupe archipelago in the Lesser Antilles arc 

The 850 km-long curved Lesser Antilles arc is located at the convergent boundary between the 

Caribbean and the American plates (Hawkesworth & Powell, 1980; Bouysse & Westercamp, 1988; 

DeMets et al., 2000). It is the consequence of southwest-directed subduction of the American plates 

beneath the Caribbean one with a velocity about 2 cm/yr. (López et al., 2006). The crustal thickness 

of the upper plate crust, supporting the volcanic arc, was defined by geophysical investigations at 

around 28 km (Kopp et al., 2011; Gailler et al., 2013). The conductive geothermal gradient of the 

Lesser Antilles arc is now well established (Manga et al., 2012), and was measured around the 

Guadeloupe archipelago in a range between 69.3 ± 1.5 and 98.2 ± 8.8 °C/km (Figure V-1-A). 

The northern part of the magmatic arc, including the Guadeloupe archipelago, is divided into two 

sub-parallel ridges (Westercamp, 1979). The eastern one is an ancient arc formed by late Oligocene 

to Pleistocene carbonate platforms (Grande-Terre) while the western arc is composed of a recent 

chain of volcanic islands (Basse-Terre and Les Saintes) active since 5 Ma (Bouysse & Westercamp, 

1990). Basse-Terre Island consists of a cluster of volcanic complexes, frequently called « volcanic 

chains » (Figure V-1-B), and from north to south Samper et al., (2007) recognized: the oldest Basal 

Complex characterized by 4.28 to 2.67 Ma aged volcanism (Favier et al., 2019), the Septentrional 

Chain between 1.81 to 1.16 Ma, the Axial Chain active during 1.02 to 0.41 Ma, the Grande 

Découverte – Trois Rivières Complex (0.20 Ma-recent) including the present-day active La Soufrière 

volcano (Boudon et al., 1987, 2008), and the Monts Caraïbes Chain built at around 0.55-0.47 Ma 

(Blanc, 1983; Ricci et al., 2017). Southeast of Basse-Terre Island, Les Saintes archipelago are 

composed of two islands: Terre-de-Haut Island with 3.63 to 2.00 Ma aged volcanism and Terre-de-

Bas Island younger than 1.00 Ma (Jacques et al., 1984; Jacques & Maury, 1988; Zami et al., 2014). 
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Figure V-1: A) Geodynamic setting of the Lesser Antilles arc (after Feuillet et al., 2001). B) Map of the 
active volcanic arc in Guadeloupe archipelago (i.e. Basse-Terre and Les Saintes) displaying the different 
volcanic complexes and the main tectonic structures (modified after Favier et al., 2019; Boudon et al., 1987; 
Calcagno et al., 2015; Ricci et al., 2017; Verati et al., 2018), BC = Basal Complex; GDVC = Grande 
Decouverte Volcanic Complex. 

 

Regionally, four major directions of brittle faults have been identified: N50-N70, N90-N110, N120-

N140 and N160-N10. Onshore and offshore investigations (Feuillet et al., 2002, 2010, 2011; Thinon 

et al., 2010; Corsini et al., 2011; Mathieu et al., 2011; Laigle et al., 2013; Lardeaux et al., 2013; Munch 

et al., 2013; Leclerc et al., 2016; Navelot et al., 2018; Legendre, 2018) allow the reconstruction of the 

deformation history on the base of relative chronology criteria (i.e. superposed geometries). 

Statistically, the N160-N10 structures are regarded as the youngest fault system, while the N40-N50 

structures are the oldest ones. According to many authors, the N120-N140 and the N90-N110 

structures are synchronous and generated under a transtensive regime, and are presently active. 

Many studies (Bouysse, 1979; Bouysse & Westercamp, 1990; Favier et al., 2019;  Feuillet et al., 2002, 

2004; Corsini et al., 2011; Lardeaux et al., 2013; De Min, 2014; Navelot et al., 2018; Verati et al., 

2018; Legendre, 2018; Legendre et al., 2018) have emphasized the importance of the structural 

heritage, thus tectonic reactivation, on the present-day active finite deformation pattern. As a 

consequence, structures with different orientations can be solicited at the same time. Interestingly, 
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the active Bouillante geothermal field (Figure V-1-B) is located at an intersection between three of 

the main regional tectonic structures (Calcagno et al., 2015).  

 

V.2.2.b. Terre-de-Haut in Les Saintes Islands 

Terre-de-Haut, the oldest volcanic complex from Les Saintes Islands, is rich in calk-alkaline lavas, 

debris and pyroclastic flows, but another significant geological feature is the abundance of lava domes 

and volcanic plugs (Jacques & Maury, 1988; Verati et al., 2016). All the volcanic rocks are frequently 

fractured and deformed by superposed fault systems. Recent studies have clearly established the main 

characteristics of the finite brittle field on Terre-de-Haut Island (Verati et al., 2016; Navelot et al., 

2018). These structural analyses revealed the existence of four main directions for the orientation of 

fault networks characterized by the following statistical structural directions: N000-N020, N050-

N070, N090-N110 and N130-N140 trending fault systems (Verati et al., 2016). All these faults are 

generally strongly dipping, and when kinematic criteria are visible they are compatible with normal 

fault developments frequently associated to strike-slip movements.  This brittle finite strain pattern 

is therefore consistent with the regional transtensive tectonic framework nowadays recognized at 

the scale of the whole Guadeloupe archipelago. 

 

Figure V-2 : Aerial view of a central portion of the Terre-de-Haut Island showing highly hydrothermalized 
area from Pré Cassin. 

However, the most striking geological feature of Terre-de-Haut Island is the occurrence, in the 

central part of this island, of huge hydrothermalized zone (Figure V-2), within which the initial 

magmatic structures and mineralogy have been completely erased, making impossible to distinguish 

between lava, debris or pyroclastic flows (Jacques & Maury, 1988; Verati et al., 2016). The 

recognition of high-temperature hydrothermal mineral associations as well as the importance of fault 

networks led Verati et al. (2016) to interpret, as a working hypothesis, this hydrothermal zone as an 

exhumed paleo-geothermal reservoir. Such a hypothesis is consistent with the age of volcanic activity 
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(3-2 Ma) combined with the fact that Guadeloupe archipelago is subjected to intense weathering and 

erosion processes (Dessert et al., 2015). Indeed, because mechanical and chemical erosion rates of 

around 1-2 mm/yr are effective (Sak et al., 2010; Lloret et al., 2011; Rad et al., 2013; Ricci et al., 

2015a, b), the central part of this island was overburden potentially by a minimum of two kilometers 

of volcanic materials. Moreover, the cumulative movements along the numerous normal faults are 

susceptible to favour the exhumation of the deep-seated hydrothermalized rocks. Furthermore, low-

temperature mineral associations typical for surficial zones of geothermal fields have been recently 

described in this area (Beauchamps et al., 2019). Altogether, these data suggest that the Terre-de-

Haut hydrothermal system is the best key target to find an exhumed analogue of a geothermal 

reservoir in the Guadeloupe archipelago. 

V.2.3. Material and methods 

V.2.3.a. Mapping lithology, structural analysis and sampling strategy 

We mapped accurately the various volcanic units by distinguishing the following formations: well 

developed soils, superficial quaternary sedimentary formations, debris flows, lava flows, lava domes 

and volcanic plugs. 

More than a hundred measurements across the island of tectonic structures were acquired for this 

study, during seven fieldwork campaigns between 2010 and 2017 in order to characterize the 

superposed finite strain fields, the chronology of deformations and when possible kinematics of 

deformation.  

Furthermore, to assess the state of transformation of volcanic rocks, we sampled fresh volcanic rocks, 

slightly hydrothermalized rocks and highly hydrothermalized rocks. The sampling was realized 

taking into account the rock deformation in the regional finite deformation gradient. As a result, the 

undeformed fresh volcanic rocks are considered as a standard reference (i.e. initial state) in order to 

quantify the effects of hydrothermalism and deformation. 

V.2.3.b. Whole rock geochemistry 

Whole rock major and trace element analyses were realized on 108 samples (localized in Figure V-3-

A and Table V-1, and analytical results are provided in the supplementary data in Table X-1) in order 

to first improve the definition of the lithotypes defined on the geological map and second precise the 

magmatic characters of the sampled lava flows. We carefully selected the rock exposures to ensure 

that the main types of lava flows were sampled. Analyses were obtained by Inductively Plasma 

Atomic Emission Spectrometry (ICP-AES) and Inductively Coupled Mass Spectrometry (ICP-MS), 

for major and trace elements respectively, on rock powders at the Geochemical and Petrographical 

Research Center in Nancy (SARM laboratory, CNRS-CRPG, with the procedure proposed by 

Carignan et al., 2001). 
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Figure V-3: A) Sample localisations map, legend in Table V-1. B) Revisited geological map of Terre de 
Haut Island showing the main geological formations and the volcanic lithologies defined by their 
geochemistry and their mineralogy (modified after Jacques & Maury, 1988; Verati et al., 2016). The heavy 
dark lines represent the main brittle faults identified in the field (modified after Verati et al., 2016; Navelot 
et al., 2018). 
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Table V-1: Sample location from Terre-de-Haut Island. 

 

V.2.3.c. Mineral chemistry 

In order to precise and quantify the petrological evolution of Terre-de-Haut, we investigated 126 

thin sections. Mineral chemistry data were achieved by electron microprobe analyses, X-ray 

diffractometry and Raman spectrometry 

Non-oriented powders of whole rocks (<70 µm) were analysed by an X-ray diffractor with XPert-

Pro MPD system (Bragg Brentano geometry, Cu anticathode, KAlpha1 and KAlpha2 rays, PIXcel 

detector) at the CEMEF in Sophia-Antipolis Scientific Center. 

Major elements analyses were performed at the “Service Commun de Microsonde” of Montpellier 

University on a Cameca-SX100 electron microprobe. The operating conditions were a 20 kV 

accelerating voltage and 10 nA beam current. The chemical analyses of metamorphic phases are 

presented in the supplementary data in Table X-2, Table X-3, Table X-4). 

We used also Raman spectrometry to complete mineral determination. The spectra were recorded 

with a LabRam HR800UV Jobin-Yvon™ microspectrometer equipped with 1800 g/mm gratings 

and using 532 nm green laser excitation; acquisition time-span varied from 20 to 70 s during three 

accumulating cycles. 

V.2.3.d. Thermodynamic modeling 

Pressure and temperature conditions of hydrothermalism were quantified by standard thermometry 

on chlorites and thermodynamic modelling of representative samples using the THERIAK-

DOMINO method (de Capitani & Petrakakis, 2010) with the Holland and Powell database (1996-

2007). These P-T calculations were carried out only on samples not or poorly affected by supergene 

alteration. 
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V.2.4. Diversity of Terre-de-Haut lithologies 

A first geological map of Terre-de-Haut was produced in the 1980’s (Jacques & Maury, 1988), and 

latter improved by geochronological and structural investigations (Zami et al., 2014; Verati et al., 

2016). In order to continue the refinement of Terre-de-Haut geology, and to produce a revised 

geological map (Figure V-3-B), we first distinguished detrital deposits and alluviums within the so-

called superficial sedimentary formations. In some places along the coast, sandy expanses form 

beaches and finally construction and extension works has been completed with backfill. Second, we 

refine the definition of volcanic domes and lava flows by systematic geochemical investigations taking 

into account the degree of post-volcanic transformation of these rocks (hydrothermalism). 

 We used standard geochemical diagrams, based on major elements distribution, only in the case of 

fresh volcanic rocks. In the Total Alkali versus Silica (TAS) diagram (Bas et al., 1986, Figure V-4-

A), SiO2 content ranges from 54 to 65 wt.% for lava flows and our sample compositions evolve from 

basalt-andesite to dacite. In the K2O versus SiO2 diagram (Peccerillo & Taylor, 1976 for arc volcanic 

lavas, Figure V-4-B), the studied lavas fall within the fields of mostly Median-K to Low-K series for 

a restricted number of samples. In the SiO2 versus Nb/Y diagram (Winchester & Floyd, 1977, Figure 

V-4-C), the studied samples have a calk-alkaline affinity with an evolution from andesites to 

rhyodacites. 

 

The Rare‐Earth‐Element (REE) diagram normalized to chondrite values (after Sun & McDonough, 

1989; Figure V-5-A-B-C) displays relatively constant slopes with Light-REE (LREE) enrichment 

for most samples, typical for insular arc related calk‐alkaline lavas (Hawkesworth & Powell, 1980; 

Labanieh, 2009). Moreover, the multi-element diagram normalized to primitive mantle (Sun & 

McDonough, 1989; Figure V-5-D-E-F) displays also typical patterns of calk-alkaline arc lavas, i.e. 

with Th, Pb, U and Large Ion Lithophile Element (LILE) enrichments, and also Nb and Ta depletions 

(Labanieh, 2009).  

The rhyodacitic samples show the most diversified geochemistry with especially strong Sr depletion, 

large K, Th, U enrichments, or K depletion.  This geochemical variability can be either explained by 

different magmatic differentiation stages or by element mobility during alteration processes, 

especially for Sr and K.  

However the positive Y and HREE anomaly of samples from ”Morne à Craie” (17TH11) (Figure 

V-5-E) and the intrusion in southern part of Grande Anse beach (TH-25’ and 17TH05) (Figure V-5-

F) reflects supergene processes (Cotten et al., 1995), as also identified in REE spectra (Figure V-5-

B-C).  
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Figure V-4: Geochemical characterization of lava flows. A) Total alkali vs. silica diagram after Bas et al. 
(1986), white circles represent previous data from: Jacques et al., 1984; Jacques & Maury, 1988; Zami et al., 
2014; Navelot et al., 2018. Blue circles correspond to our new analyses. B) SiO2 vs. K2O plot after Peccerillo 
and Taylor (1976), white circles represent previous data from: Jacques et al., 1984; Jacques & Maury, 1988; 
Zami et al., 2014; Navelot et al., 2018. Blue circles correspond to our new analyses. C) SiO2 vs. Nb/Y 
diagram after Winchester & Floyd, 1977, white circles represent previous data from Jacques & Maury, 1988; 
Zami et al., 2014; Navelot et al., 2018. Blue circles correspond to our new analyses. D) Co vs. Th plot after 
Hastie et al., 2007 showing the chemical characters of the studied rocks with respect to their degree of 
transformation. 

Major and some trace elements (mainly LILE and LREE) are severely mobile in altered lavas. 

Therefore to improve the geochemical characterization of our samples, particularly those affected by 

hydrothermal transformations, we selected diagrams based only on minor and trace elements 

considered as being the most immobile. Samples where LOI (loss on ignition) is below 1-2%, 

demonstrating that hydrothermalism and/or weathering are insignificant, are named slightly 

transformed rocks while when LOI is above 3% (as suggested by Samper et al., 2007 to identify 

significantly altered volcanic rocks) they are named transformed or highly transformed rocks. 

Hydrothermal transformation and supergene alteration produce new mineral assemblages often 

associated with significant redistribution of chemical elements (Sturchio et al., 1986; Fulignati et al., 

1999; Pandarinath et al., 2008; Salaün et al., 2011). Today, the Th-Co diagram proposed by Hastie 

et al. (2007) is considered as the best tool for the characterization of altered volcanic rocks. In this 
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diagram the studied rocks define a typical Medium K calk-alkaline volcanic serie (Figure V-4-D), 

characterized by a significant magmatic differentiation from basaltic-andesites to rhyodacites. Many 

lava domes and volcanic plugs correspond to andesites or rhyodacites. Lava flows are more diversified 

and we distinguished basalt-andesites, andesites, dacites and rhyodacites. Moreover, numerous 

volcanic formations are composed of debris flows and pyroclastic flows. We used therefore this 

diversified nomenclature in the proposed revised geological map (Figure V-3-B). 

 

Figure V-5: A) to C) Rare Earth Element (REE) patterns normalized to chondrite values (after Sun & 
McDonough, 1989) of the andesite, dacite and rhyodacite lava flows, respectively, used in this study. D) to 
F) Multi‐element patterns normalized to primitive‐mantle (after Sun & McDonough, 1989) for the same 
samples as in Fig. 5 A to C. The shaded bands corresponds to the range determined for Terre-de-Haut 
volcanic rocks from Zami et al., 2014. 
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In common trace element diagrams the lava flow samples are compared to other fresh volcanic rocks 

from Terre-de-Haut Island (Zami et al., 2014), in order to estimate the geochemical secondary 

evolution of the transformed rocks taking into account primary variations due to magmatic 

differentiation (andesitic, dacitic and rhyodacitic groups, Figure V-5). It is also a test of the proposed 

nomenclature in the geological map (Figure V-3-B).  

Transformed andesite samples (Figure V-5-A) are similar to fresh volcanic andesites of Terre-de-

Haut. A sample from south Bourg bay (16STH23b) displays enrichment in Middle-REE (MREE) 

and Heavy-REE (HREE) suggesting weathering and leaching process for this andesitic rock (Zhou 

et al., 2013). 

Dacite samples (Figure V-5-B) display a consistent trend for most samples with enrichment in LREE. 

However, a sample from the top of “Morne à Craie” (17TH11) shows HREE enrichment and negative 

Ce anomaly, presumably indicating supergene alteration processes (Cotten et al., 1995; Zhou et al., 

2013; Ricci et al., 2017). Another sample has a pattern that differs from the usual dacitic trend. It 

comes from the northern part of Grande Anse beach (16STH20) in a gypsum concentrated area and 

displays a large negative Eu anomaly suggesting plagioclase fractionation or interaction with mildly 

acidic low-temperature fluids (Bau, 1991; Taylor & McLennan, 1995).  

Rhyodacite samples (Figure V-5-C), related to the most differentiated rocks, display the most various 

spectra with different degree of LREE enrichments. This feature can be either related to different 

magmatic differentiation stages or to secondary alteration events (hydrothermal and/or supergene 

alteration). Some samples show especially negative or positive Eu anomaly, suggesting either 

plagioclase fractionation or the interaction with secondary fluids (Bau, 1991). For example, two 

severely hydrothermalized samples from the southern part of Bourg Bay area (17TH32a) and the 

northern part of Grande Anse beach (16STH02) reveal both LREE depletion and slightly negative 

Eu anomaly, related to typical high-temperature alteration under mildly acidic conditions (Bau, 

1991). Other hydrothermalized samples from the northern part (TH-27, 16STH01a, 16STH09b) and 

southern part (17TH06) of Grande Anse beach present a positive Eu anomaly due to acidic high-

temperature hydrothermal fluids (Michard et al., 1983; Cotten et al., 1995). Samples from the 

southern part of Grande Anse beach (TH-25’ and 17TH05), show high HREE enrichment and slight 

negative Ce anomaly, reflecting weathering processes under tropical conditions (Cotten et al., 1995; 

Zhou et al., 2013; Ricci et al., 2017), as already observed for the dacitic-sample (Figure V-5-B). 

V.2.5. Structural analysis 

The main outcome of our structural study is the identification, for the first time in Terre-de-Haut 

Island, of schistose zones (Figure V-6), and thus ductile tectonic structures, in addition to the 

previously recognized brittle structures.  
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Figure V-6: A) Schistose corridors showing a deformation gradient (from the aerodrome career). B) Local 
ductile strain pattern with S (schistosity) and C (shear planes) structure compatible with normal sense of 
shear. C) Zoom on schistose corridor with finite deformation gradient. 

These schistose zones are concentrated into decametre to hectometre corridors (Figure V-6-A-C), 

with ductile strain gradients. Stretching lineations are difficult to decipher, but in highly strained 

domains, strongly dipping lineations and local C/S structures indicate a normal sense of shear 
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(Figure V-6-B). At both local and map scale, the schistose zones are heterogeneously distributed and 

tend to anastomose forming lenticular pods (Figure V-7 and Figure V-8). 

 

Figure V-7: Schistose plans tend to anastomose forming lenticular pods. Outcrop from La Savane. 

Four directions of schistose corridors have been observed and measured in the field: (1) N030-N060, 

(2) N120-N150, (3) N080-N110, and (4) N160-N020, from the oldest to the youngest ones. The 

relative chronology is based on geometrical criteria (intersections, superimposed structures …) 

visible at the map scale (Figure V-8). The schistosity planes display variable dips (from 90 to 10°), 

but are more likely slightly dipping. 

 At the outcrop-scale, the geometry of the schistosity planes corresponds to spaced disjunctive 

cleavages (Powell, 1979; Beach, 1982; Passchier & Trouw, 2005, Figure V-9-A-B).  

In thin-section, the processes of schistosity formation correspond to pressure-solution mechanisms 

(Rutter, 1976; Beach, 1979; Figure V-10). Schistosity planes are underlined by local dissolution of 

minerals, frequently observed at the periphery of primary volcanic minerals (Figure V-10-D-E), but 

also by concentration of insoluble minerals. They are also highlighted by sulphur (pyrite mainly; 

Figure V-10-B), sulphates (gypsum, jarosite, barite; Figure V-10-E). Sometimes, opening of late veins 

filled with quartz, pyrite, calcite, gypsum and zeolites reworks schistosity planes (Figure V-10-C).  

In the specific area of north of Grande Anse beach, we recognized hydrothermal tectonic breccias (in 

the sense of Sibson, 1977 and Jébrak, 1997), with volcanic rock fragments cemented in fine-grained 



Evolution des systèmes hydrothermaux 

109 
 

matrix with cohesive texture. When these hydrothermal breccias are parallel, thus geometrically 

consistent to the schistose zones, they potentially reflect a local fluids overpressure under constant 

P-T conditions. On the other hand, when the breccias clearly intersect the ductile structures they 

could reflect a progressive transition of strain from ductile to brittle conditions during cooling of the 

studied system. 

 

Figure V-8: Tectonic sketch map of schistosity trajectories on the Terre-de-Haut Island according to field 
observations. 
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Figure V-9: A) Highly hydrothermalized volcanic rock from North of Grande Anse beach with schistosity 
plane (s) expressed by spaced disjunctive cleavages. B) Moderatly hydrothermalized volcanic rock from 
North of Grande Anse beach with schistosity plane (s) corresponding to spaced disjunctive cleavages. 

V.2.6. Petrography and mineralogy 

Because of the heterogeneity of the hydrothermal transformations, of the finite deformation state and 

finally of the degree of supergene alteration depicted in Terre-de-Haut Island, we need to establish 

clear petrographic distinctions between fresh, slightly transformed, transformed, and highly 

transformed volcanic rocks. Mineral chemistry was performed on all rock types and selected 

microprobe analyses are presented in Table V-2 and in supplementary data Table X-2, Table X-3 

and Table X-4. 

(1) fresh rocks 

The well-preserved lava flows and volcanic plugs are basaltic-andesite, andesite, dacite and 

rhyodacite. All these fresh rocks show porphyric textures with phenocrysts: 

- Plagioclases (70-75%): the phenocrysts are mostly labradorite and less frequently bytownite. 

As previously underlined by Jacques and Maury (1988), some plagioclases are zoned, with 

bytwonite in the core and labradorite towards the rim. 

- Ferromagnesian phases (20-25%): the orthopyroxenes are hypersthene, while the 

clinopyroxenes are augite. Brown amphibole compositions vary from hornblende to edenite 

or pargasite depending of the considered bulk-rock chemistry (see also Jacques & Maury, 

1988). 

- And oxides (5%), ilmenite and/or titanomagnetite. 

Several volcanic deposits, debris and pyroclastic flows, are also preserved from hydrothermal and 

supergene transformations. The fragments of volcanic rocks have well-developed porphyric textures 

with phenocrysts composed of plagioclases (65-74%), ortho- and clino- pyroxenes (25-29%), 

amphiboles (5-1%) and oxides (5%).  
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Figure V-10: A) At the thin section scale, schistosity planes are underlined by insoluble residues. 
Sometimes the schistosity plane is reworked with opening of late veins. B) Zoom on the schistosity planes, 
underlined by pyrite, developed by pressure solution mechanisms. C) Zoom on a vein opened on the 
schistosity plane and filled with quartz, pyrite, calcite and gypsum. See, at the vein border, the local 
dissolution of volcanic minerals. D) Dissolution or pressure-solution mechanism at the periphery of 
volcanic minerals and concentration of insoluble. Sample from south of Grande Anse beach. E) Spaced 
disjunctive cleavages underlined by jarosite. Sample from the aerodrome career. 
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       (2) slightly transformed rocks 

In these rocks, the primary volcanic textures are preserved, but we observed the limited development 

of reaction coronas around ferromagnesian volcanic phases (Figure V-11-A-B), mainly around ortho- 

and clino- pyroxenes. The neoformed minerals are actinolite, chlorite, muscovite and calcite. The 

lithologies most affected by these hydrothermal transformations are dacite and debris or pyroclastic 

flows, within which the neoformed phases represent 5 to 10% of the observed mineral composition. 

 

Figure V-11: High-temperature pseudomorphic transformations of volcanic minerals. A) Reaction coronas 
around pyroxene, highlighted by actinolite, in a meta-andesite rock. Sample from south of Bourg bay 
(16STH23a). B) Replacement of volcanic amphibole by a mix of chlorite and mica, in meta-rhyodacite 
rock of pyroclastic flow. Sample from north of Crawen bay (17TH20b). C) Volcanic pyroxene replaced by 
white mica, in a meta-rhyodacite rock. Sample from north of Grande Anse beach (16STH19). D) Volcanic 
phase replaced by quartz, chlorite and/or muscovite, in a meta-rhyodacite rock. Sample from La Savane 
(16STH21a). Act = actinolite, Am = amphibole, Chl = chlorite, Qtz = quartz, Ill = illite, Mca = mica, Ms 
= muscovite, Pl = plagioclase, Px = pyroxene, Py = pyrite. 

        (3) transformed rocks 

In this category of rocks, we observe relicts of volcanic textures but more than 70% of the volcanic 

pyroxenes or amphiboles are transformed, as it is the case for more than 50% of the plagioclases. The 

hydrothermal phases can totally replace the initial volcanic phenocrysts (pseudomorphic 
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transformations, Figure V-11-C-D). The metamorphic minerals are typical of high-temperature 

hydrothermalism, such as quartz, epidote (clinozoisite in little sticks in Figure V-12-B and pistacite 

in colourless grains in Figure V-12-E), micas (illite in sheafs or spherules Figure V-11-C, muscovite 

Figure V-12-A and biotite), chlorite (Figure V-12-C-D), actinolite (Figure V-12-F), titanite (Figure 

V-12-E), talc (Figure V-12-C), and pyrophyllite, The most transformed lithologies are dacite and 

rhyodacite lava flows. Moreover, in veins, small-sized cracks or vacuoles, carbonates (micro-

crystalline calcite grains with polysynthetic twins in Figure V-13-A and sub-automorphous calcite 

grains in Figure V-12-F), sulphates (Figure V-13-B-C), silice-polymorphs (quartz, chalcedony, 

cristobalite, Figure V-13-D), acicular or radial zeolites (Figure V-13-D-E) can also be observed. 

Finally, in a restricted number of samples a strong supergene alteration is marked by the complete 

transformation of volcanic phases by clay minerals. 

 

Figure V-12: Diversity of secondary new phases developed at the expense of primary volcanic minerals. A) 
Pyroxene replaced by muscovite and a mix chlorite-white mica, in a meta-rhyodacite rock. Sample from 
north of Grande Anse beach (16STH16). B) BSE image. Zoom on clinozoisite and displaying contrast 
between fibrous muscovite and the mix chlorite-white mica. C) Volcanic phenocryst pseudomorphosed 
by multiple secondary new phases, in a meta-andesite rock. Sample from north of Grande Anse beach (SA-
14). D) Fibrous green chlorite, in a meta-andesite rock. Sample from north of Grande Anse beach (SA-14). 
E) Pyroxene phenocryst replaced by numerous secondary new phases, in a meta-andesite rock. Sample 
from north of Grande Anse beach (SA-14). F) Crystallization of various secondary new phases at the 
expense of a volcanic phenocryst, in a meta-dacite rocks. Sample from north of Grande Anse beach 
(17TH16). Act = actinolite, Cal = calcite, Chl = chlorite, Czo = clinozoisite, Ep = epidote, Ms = muscovite, 
Qtz = quartz, Pl = plagioclase, Px = pyroxene, Py = pyrite, Tlc = talc, Ttn = titanite, Wmca = white mica. 
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Figure V-13: Examples of low-temperature secondary mineral crystallizations. A) Ferromagnesian 
phenocryst replaced by calcite, in a meta-dacite rock. Sample from north of Grande Anse beach 
(16STH11b). B) BSE image. Jarosite in border of cavity, in a meta-dacite rock of pyroclastic flow. Sample 
from north of le Chameau volcanic dome (17TH24). C) Jarosite in border of cavity, in a meta-dacite rock. 
Sample from north of Grande Anse beach (16STH20). D) BSE image. Cristobalite and acicular zeolite in 
border of cavity, in a meta-dacite rock of pyroclastic rock. Sample from north of le Chameau volcanic dome 
(16STH29). E) Jarosite and radial zeolite in matrix of a meta-dacite rock of pyroclatic flow. Sample from 
north of le Chameau volcanic dome (16STH29). Cal = calcite, Chl = chlorite, Crs = cristobalite, Jar = 
jarosite, Ms = muscovite, Pl = plagioclase, Py = pyrite, Zeo ac = acicular zeolite, Zeo rad = radial zeolite. 

       (4) highly transformed rocks 

These most hydrothermalized rocks are located in the central part of the island. Here, the primary 

volcanic textures have been completely erased, and in some cases phantoms of phenocryst shapes can 

be recognized. However, in most cases the whole rock is recrystallized (phenocrysts and matrix) into 

a fine-grained association of new phases including quartz-epidote-muscovite-chlorite-actinolite-

titanite +/- talc and pyrophyllite. 

In this central part of the island, a significant amount of low-temperature hydrothermal associations 

and supergene minerals including illite-smectite, smectite, kaolinite and halloysite have been recently 

described in detail (Beauchamps et al., 2019).  

In order to highlight the importance and the spatial distribution of the previously described 

transformations, we propose a map of minerals occurrences at the scale of Terre-de-Haut Island 
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(Figure V-14), distinguishing high-temperature, low-temperature hydrothermal stages and 

supergene alterations. 

 

Figure V-14: Distribution of mineral phases (volcanic, high and low temperature hydrothermal and sub-
surface alteration) within the Terre-de-Haut Island. 

V.2.7. Mineral equilibria modelling 

First of all, and before any quantitative analysis of the P-T conditions of formation of Terre-de-Haut 

hydrothermal system, it must be specified that a mineral association involving the co-stability of 

chlorite+quartz+epidote+muscovite+albite+titanite+biotite+/-actinolite, and pyrite is stable, in 

volcanic rocks transformed in hydrothermal and geothermal systems, for a minimal temperature of 

about 300°C (Henley & Ellis, 1983; Rancon, 1983; White & Hedenquist, 1995; Lagat, 2014). 

V.2.7.a. Chlorite geothermometry 

Chlorite is a common phase in low-grade metamorphic rocks, and Cathelineau (1988) first proposed 

a geothermometer based on chemical composition of chlorite. Later on, more elaborated versions of 

this thermometer have been proposed, that are particularly well adapted for hydrothermalized rocks 

(Lanari et al., 2014; Bourdelle & Cathelineau, 2015). Following these recent investigations, for Si-

poor and Al-rich chlorites, the more appropriate calibration is the one proposed by Lanari et al. 
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(2014), while for Si-rich chlorites the calibration proposed by Bourdelle and Cathelineau (2015) is 

more adapted. 

Because chlorite is stable over a wide temperature range in geothermal systems (< 100°C to > 350°C, 

Henley & Ellis, 1983; Reyes, 1990; White & Hedenquist, 1995; Lagat, 2014), it is critical to 

distinguish the possible variations of chlorite compositions with respect to their various 

microstructural crystallization sites. Indeed, we found the occurrence of chlorite in schistose 

corridors as well as in late (i.e.post-schistosity) veins or fractures. Out of the main schistose corridors, 

pale green chlorites are frequently observed, in association with low temperature minerals, within 

micro-cracks or vacuoles.  

 

Figure V-15: Chlorite morphologies. A) Ferromagnesian phenocryst pseudomorphosed by fibrous 
muscovite and grey automorphous crystals of chlorite (type I), in a meta-rhyodacite rock. Sample from 
north of Grande Anse beach (16STH19). B) Ferromagnesian phenocryst pseudomorphosed by grey 
automorphous crystals of chlorite (type I) and green-grey to yellow fibrous grains (type II), in a meta-
dacite rock. Sample from north of Grande Anse beach (17TH16). 
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Table V-2: Microprobe analysis and chlorite thermometry on three samples from north of Grande Anse 
beach: 16STH19 (meta-rhyodacite), 17TH16 (meta-dacite) and SA-14 (meta-andesite). 
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In order to quantify the maximal temperature suffered by the Terre-de-Haut hydrothermal system, 

we selected three samples from north of Grande Anse beach (16STH19, 17TH16, SA-14), thus in a 

significantly deformed domain, with well-developed schistose corridors. We also selected this area 

because it is a domain without evidence of supergene alteration (Figure V-3-B and Figure V-14). 

Moreover, in these selected samples chlorite developed in different microstructures as (1) grey 

automorphous crystals (Figure V-15-A), associated with muscovite, quartz and epidote, developed at 

the expense of magmatic pyroxenes, (2) green-grey to yellow fibrous grains (Figure V-15-B) 

associated with fibrous white micas, quartz, calcite, pyrite and/or talc, preferentially located at the 

rims of pseudomorphosed pyroxenes.  

Interestingly, chlorite compositions evolve in relation with their microstructural position (see Table 

V-2), and even the type (1) grey automorphous grains display, in many cases, composition zoning 

from cores to rims. An increase of Si and a decrease of Al content is depicted from type (1) 

automorphous to type (2) fibrous chlorites. 

Cores compositions of type (1) chlorites are Si-poor, thus we used the Lanari et al. (2014) calibration 

and this yield a temperature range of 255-380°C, with a calculated average temperature, taking into 

account the different samples, of 355°C (standard deviation=27). The rims of type (1) chlorites have 

higher Si-contents, thus in that case, and with the assumption that FeTotal = Fe2+, the Bourdelle and 

Cathelineau (2015) calibration is the most adapted. With this calibration the calculated temperatures 

range is 180-350 °C and the calculated average temperature, considering the different samples, of 

252°C (standard deviation=57). 

Type (2) fibrous chlorites have also high Si-contents, thus using the Bourdelle and Cathelineau 

(2015) calibration we obtained a temperature range of 115-250°C with a calculated average 

temperature, considering the different samples, of 175 °C (standard deviation=33). 

All together, chlorite thermometers provide coherent estimation of the progressive cooling 

registered by the various generations of chlorites during their hydrothermal evolution through time. 

V.2.7.b. Pseudosection modelling 

The intensive parameters (pressure and temperature) corresponding to the high temperature 

hydrothermal stage, were calculated with the free energy minimization program Theriak-Domino 

(de Capitani & Petrakakis, 2010, updated software v. 4 February 2017) and the internally consistent 

thermodynamic “tcdb55c2d” database (Holland & Powell, 2004). Mixing models used for solid 

solutions are presented in appendix (Table X-5). 

In order to be as close as possible to the equilibrium conditions at the scale of the whole rock, which 

are essential for the application of this type of method, we selected a highly transformed sample with 

a maximum of high temperature new phases expressed, but without mineralogical evidence of 
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supergene alteration. The best candidate for pseudosection modelling is, in such a case, a sample of 

rhyodacite (16STH19) selected from the most hydrothermalized area (north of Grande-Anse beach).  

 P-T pseudosections were calculated in the system SiO2-Al2O3-TiO2-FeO-MnO-MgO-CaO-Na2O-

K2O-H2O, using the whole rock composition of the selected sample (Table V-3). The observed 

mineral assemblage involves albite + chlorite + muscovite + biotite + clinozoisite + epidote s.s. + 

quartz.  Under tropical conditions, the iron oxidation state is always difficult to estimate. In order to 

test the effect of Fe2O3 in our models we calculated pseudosections with various amounts Fe3+. When 

the later reaches 5%, we never find the mineral assemblage observed in the natural sample. 

Consequently, we consider that a model with total iron considered as FeO is the best approximation 

for pseudosections calculation. 

Table V-3: Whole-rock composition of 16STH19 sample and corresponding input in Theriak-Domino 
program. 

 

 We considered the fluid phase in excess to be consistent with the conditions of a fluid-saturated 

hydrothermal system. However, in high-enthalpy geothermal systems, fluids have different origins 

(supergene waters, with or without sea-water component, volcanic –derived fluids and gases, with 

variable amounts of CO2 or SO2), it seems thus critical to test the effect of fluid composition on the 

modeled system. In a first approach, a pseudosection was calculated with 100% of H2O for the fluid 

composition. In this case, the observed mineral assemblage corresponds to the calculated field (360-

375°C and 0.90-1.40 kbar) identified with bold-black characters in Figure V-16-A and is in agreement 

with the highest temperature values obtained by chlorite-geothermometry on type-1 chlorite cores 

obtained on this sample (16STH19, see Figure V-16-B and Table V-2). A temperature of about 365°C  
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Figure V-16: Mineral abbreviations are from Kretz, 1983. A) Calculated P‐T pseudosection for meta‐
rhyodacite sample (16STH19) with H2O saturation and total iron as Fe2+ with Theriak-Domino program 
(de Capitani & Petrakakis, 2010, updated software v. 4 February 2017) and “tcdb55c2d” database (Holland 
& Powell, 1998, 2004; updated Nov. 2003). The rock composition, given as mol.% oxide. Fields are colored 
with respect to their variances, darker colours indicate higher‐variance assemblages. The stability field 
written in bold correspond to the observed assemblage. B) Simplified representation of P-T pseudosection 
with the stability field in grey and the main geothermal gradient consistent with regional thermal regime 
(Manga et al., 2012; Verati et al., 2018; Favier et al., 2019). C) P-X(H2O) equilibrium phase diagram 
calculated at 365°C with the same composition in Figure 18-A, performed between 0 (H = 0) and 100 moles 
(H = 100). The field colored in grey corresponds to the observed assemblage. 

seems a coherent estimation to remain consistent with both methods. In a second time a specific P-

XH2O pseudosection (with XH2O representing the variability of amount of water in the considered 

system) was calculated in order to decipher the effect of the amount of H2O, in the fluid present in 

excess, on the pressure estimates (Figure V-16-C). The observed mineral assemblage is stable for a 

large range of XH2O values, i.e. between 12% and 100%. Moreover, in this specific sample, the 

chemical components of the LOI were analysed in the SARM Laboratory in Nancy (see Table V-3). 

This kind of analysis allows an estimation of the components in the fluid phase with respect to the 

bulk-rock chemistry of the analysed sample. In the 16STH19 sample, the amount of H2O, in the fluid 

phase, is estimated at around 59%, with a CO2 content of about 27%. The result of our thermodynamic 

modeling is totally consistent with this estimation, and indicates that regardless of the XH2O value, 
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if it is greater than 12%, the observed mineral assemblage remains stable. However for the XH2O 

values of interest, and for a temperature of about 365°C, the possible pressure range is restricted 

between 0.95 and 1.15 kbar.  Indeed, in such a chemical system, for pressures lower than 0.9 kbar 

wairakite, commonly described in various geothermal fields, will be systematically present in the 

mineral association.  

Altogether, the combination of chlorite thermometry and thermodynamic modeling yields to 

maximal ranges of P-T conditions of 360-375°C and 0.90-1.40 kbar (i.e. Greenschist facies 

conditions) for the development of the observed high temperature mineral assemblage in the meta-

rhyodacite from the most hydrothermalized area of Terre-de-Haut Island. 

V.2.8. Discussion 

V.2.8.a. Relationship between deformation and hydrothermalism: implications for fluid transfer pathways 

In the present day situation we observed in the field a system of brittle faults and in a general cross-

section of Terre-de-Haut Island (Figure V-17), the main hydrothermal zone is localized within a 

WNW-ESE graben compatible with the regional transtensional context as proposed by Feuillet et 

al. (2001, 2002) and Leclerc et al. (2014, 2016). 

 

Figure V-17: Cross-section NE-SW from Terre-de-Haut Island displaying brittle-ductile transition with 
faults network and schistosity planes, with the central part the highly hydrothermalized area in the WNW-
ESE graben. 

However, the comparison between the structural and the mineralogical maps (Figure V-8 and Figure 

V-14) demonstrates that high-temperature hydrothermal phases are preferentially developed along 

the discontinuous and spaced cleavages concentrated in schistose corridors, indicating that their 

crystallization is contemporaneous with the development of such tectonic structures. As illustrated 

by the regional cross section (Figure V-17), brittle faults clearly crosscut the schistose corridors.  

The observed schistosity planes being generated by pressure solution processes, the schistose 

corridors are markers of the circulation of high-temperature hydrothermal fluids. As shown in the 

detailed structural map (Figure V-8) and the regional cross-section (Figure V-17), these schistose 

domains show very specific geometries. In some cases, for example east of Fond Curé, schistose zones 
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tend to anastomose while in other domains, like west of Morne Rouge, sub-vertical schistose 

corridors clearly intersect other moderately dipping zones. However, and whatever the geometrical 

pattern is, in this hydrothermalized area, the primary volcanic structures are severely erased. In such 

a case we can propose, as a working hypothesis, that the poorly dipping schistosity planes developed 

at the expense of pre-existing, sub-horizontal, volcanic structures, particularly magmatic fluidality 

and lithological interfaces. Following this interpretation, the least dipping schistose corridors must 

be regarded as the result of tectonic reactivation of volcanic structures. On the other hand, the most 

dipping schistose corridors are neo-formed tectonic structures and they evolve, during progressive 

cooling of the studied area, from ductile to brittle structures. However, and whatever the mechanism 

of formation of schistose zones is, the observed finite structural pattern is particularly favourable to 

both vertical and lateral fluid transfers if the schistose zones are connected.  

Through time, during the thermal evolution of the hydrothermal system, low-temperature 

hydrothermal phases continue to crystallize in schistose zones but also in fractures, veins and brittle 

faults. This means that during the cooling history of the hydrothermal system, tectonic structures 

continue to be preferential drains allowing the circulation of fluids. Moreover, in this specific area a 

recent study (Navelot et al., 2018) revealed also fluid transfers at the lithological interfaces between 

alternating lavas and debris flows. In these rocks, mineral transformations have a significant impact 

on their petrophysical properties, and the pyroclastic and debris flows are suitable horizons for 

storage and fluids flow. 

V.2.8.b. Terre-de-Haut hydrothermal domain: an exhumed paleo-geothermal system? 

A geothermal system represents a thermal anomaly, thus a significant deviation with respect to the 

regional standard conductive geothermal gradient. In the Guadeloupe archipelago, recent study 

(Manga et al., 2012) has revealed a steady-state conductive gradient between 69.3 ± 1.5 and 98.2 ± 

8.8 °C/km. Furthermore, in the Basal Complex from Basse-Terre, thus in the most eroded piece of 

the active arc, arc-related metamorphism, dated between 4 and 2 Ma, has been recently evidenced, 

compatible with paleo-conductive geothermal gradient in the order of 70-100°C/km (Verati et al., 

2018; Favier et al., 2019). Therefore, this type of conductive gradient remained stable during the last 

4 Ma. In contrast to these regional standard values, in the Bouillante geothermal field, temperatures 

in the range of 230- 255°C are measured at depths between 475 m and 1.2 km (Sanjuan et al., 2001, 

2004; Guillou-Frottier, 2003; Mas et al., 2006; Bouchot et al., 2010). In the highly hydrothermalized 

zone from Terre-de-Haut Island, we discovered the occurrence of high-temperature hydrothermal 

mineral parageneses that are stable under a temperature around 365 °C and very low-pressure 

conditions (Figure V-16-A-C). These conditions represent a significant thermal anomaly with 

respect to the regional standard geothermal gradient. Moreover, some of the observed mineral 
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associations as well as the microstructures of the reaction sites (i.e. progressive and/or complete 

replacement of pyroxenes by epidotes, chlorites, white micas, …) are similar to the ones described in 

hydrothermal rocks from the Bouillante well (Mas et al., 2006). But, the temperatures recorded by 

the Terre-de-Haut fossil hydrothermal system are higher than the temperatures proposed for the 

active Bouillante field. However, they are compatible with temperature ranges measured in drillings 

in different geothermal fields around the world (Browne, 1978; Del Moro et al., 1982; Battaglia et al., 

1991; White & Hedenquist, 1995; Mas et al., 2006; Bogie et al., 2008; Bouchot & Genter, 2009). 

In addition to bearing the mineralogical traces of a strong thermal anomaly, the studied area is all 

the more comparable to a geothermal reservoir as it is a place of strong circulation of huge amount 

of hydrothermal fluids. These fluids are not exclusively composed with H2O, but a minimal value of 

12 moles of H2O in the fluids is necessary to produce the observed hydrothermal mineral assemblage 

(Figure V-16-C). High-temperature hydrothermal fluids circulation is effective enough to totally 

erase the primary volcanic structures, and as discussed in the previous section, tectonic structures 

constitute efficient drains for hydrothermal fluids circulation. All together, these data support the 

idea that the Terre-de-Haut hydrothermal domain constitutes an eroded, and thus exhumed, paleo-

geothermal system. The latter can be used as an analogue of the deepest parts of active geothermal 

systems in the Lesser Antilles volcanic arc and can therefore serve to better constrain their operation 

modes. 

V.2.8.c. A conceptual scheme for deep parts of high-energy geothermal reservoirs in Guadeloupe archipelago 

The calculated P-T conditions for high-temperature hydrothermal mineral associations must be 

combined with the values of rhyodacites density in order to restore the depth of the Terre-de-Haut 

paleo-reservoir. For fresh rhyodacites, the dry bulk density is around 2.2 – 2.3 kg/m3.10-3 (Klein & 

Johnson, 1983, for example), but in the Terre-de-Haut paleo-reservoir, the densities of 

hydrothermalized volcanic rocks were recently measured around 1.9 kg/m3.10-3 (Navelot et al., 

2018), in agreement with the significant development of secondary micas and chlorite bearing 

assemblages in the meta-volcanites. Using this density value, the Terre-de Haut paleo-reservoir was 

located, 3 or 2 Ma ago (i.e. during the island volcanic activity, Zami et al., 2014), at a depth between 

1.7 and 2.7 km. The timescale for exhumation of this paleo-reservoir is therefore consistent with 

erosion rates proposed for Guadeloupe archipelago (Sak et al., 2010; Lloret et al., 2011; Rad et al., 

2013s; Ricci et al., 2015a, b). 

With a standard conductive gradient in the order of 70-100°C/km which is stable since 4 Ma (Manga 

et al., 2012; Verati et al., 2018; Favier et al., 2019), the depth of the paleo brittle-ductile transition, in 

the Guadeloupe island arc crust, must be fixed at shallow crustal depths, around at 4-5 km. This 

value is consistent with the conditions recognized for example in the Tuscany magmatic arc in Italy 
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where the Larderello geothermal field is located (Bellani et al., 2004; Ranalli & Rybach, 2005). In 

such a thermal context, brittle faults have to be progressively relayed by schistose corridors and 

rooted on the brittle-ductile transition horizon, as proposed by Ranalli and Rybach (2005). However, 

near Les Saintes archipelago, crustal seismicity is well documented with earthquakes hypocenters 

localized at minimal depths of 8 -12 km (Bazin et al., 2010, with references therein) indicating brittle 

behaviour of the arc crust. This apparent contradiction may result from a heterogeneous distribution 

of the heat flow at the arc scale or more likely from the difference in rheology that exists between the 

upper part of the arc crust, composed of a 5 to 8 km thick horizon of sediments and subduction related 

differentiated calc-alkaline volcanic rocks and the lowermost part of the Caribbean crust constituted 

by an old, Aptian-Albian, rigid oceanic plateau, rich in ultra-mafic rocks and thus subjected to brittle 

behaviour even at deeper crustal depths (Mauffret & Leroy, 1997; Pindell & Barrett, 1997; Kopp et 

al., 2011; Gailler et al., 2013). 

In our conceptual scheme of geothermal reservoir (Figure V-18), with concentration of high-

temperature hydrothermal fluid flows, the conductive high geothermal gradient, efficient only in the 

first few hundred meters, is relayed by a convective system up to a depth of at least 1 kilometre as 

demonstrated in the Bouillante geothermal field (Guillou-Frottier, 2003). Close to the surface, on 

the upper part of the reservoir, the volcanic structures (lithological interfaces, fluidality, prismation) 

and the variations in petrophysical rock properties are important components of the fluid flow process 

(see discussion in Navelot et al., 2018). Faults also contribute to fluid-flow through the recharge of 

supergene fluids (meteoric water and seawater, Millot et al., 2010) in the geothermal system and 

leading the development of convective cells in the range of 500 m and 1 km. In addition, it is now 

necessary to consider that, in the lowermost domain of the reservoir, at depth near 2 kilometres, 

anastomosed schistose corridors become efficient drains for both vertical and lateral fluid 

circulations. In such a case, the nature and the spatial distribution of high-temperature hydrothermal 

mineral associations can be used to define the geometry and the critical volume of the deep parts of 

potential geothermal reservoirs in volcanic active arcs. 

In the proposed conceptual scheme (Figure V-18), we restore the location of the Terre-de-Haut 

geothermal paleo-reservoir on the base of the calculated P-T conditions for hydrothermal peak. The 

primary volcanic structures are represented only in the uppermost part of the model because at 2 km 

depth they are erased and /or transposed by hydrothermally leaded tectonic and metamorphic 

transformations. 
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Figure V-18: Conceptual model for volcanic arc related geothermal reservoir in the Guadeloupe island arc. 
This north-south cross section displays the plumbing system of a geothermal reservoir, from the surface 
to the deeper parts, with the different fluid flow contributions. The brittle/ductile transition is represented 
as a sub‐horizontal horizon acting as a shear zone. The geometry of faults and schistose zones pattern is 
purely indicative. The geological formations are only illustrated schematically over the first kilometer of 
the cross-section. 

V.2.9. Conclusions 

1- We document and describe for the first time in Terre-de-Haut Island (Les Saintes volcanic 

archipelago) the occurrence of ductile deformation, i.e. schistose corridors generated by 

pressure solution processes, coeval with the development of high temperature hydrothermal 

mineral associations. 

2- Using conventional thermometry and thermodynamic modelling we demonstrate that the 

hydrothermal system of Terre-de-Haut Island developed under Greenschist facies conditions 

at depths in the range of 1.7 – 2.7 kilometres. 

3- The link between mineral transformations and ductile deformation suggest the occurrence of 

both vertical and lateral fluids and heat transfers in the crust of the studied volcanic arc. 

4- Together with previous available structural, mineralogical and petrophysical data, this study 

clearly establishes that highly hydrothermalized area of Terre-de-Haut Island corresponds to 

an eroded and exhumed geothermal paleo-reservoir. 

5- The temperatures of the geothermal system are higher in Terre-de-Haut than in the active 

Bouillante field. It is thus a key analogue for understanding the deepest parts of current active 

geothermal systems in the Lesser Antilles volcanic arc. 

V.2.10. Supplementary data 

Documents disponibles dans le chapitre Annexe de ce manuscrit (Article 3 - Supplementary data). 



Chapitre V 

126 
 

V.2.11. Acknowledgment 

This paper is a contribution to the GEOTREF program, funded by French government with the 

program of “Investissements d’Avenir” and tutored by ADEME. We thank the researchers from the 

GEOTREF consortium for discussions during the fieldwork campaigns in Guadeloupe and during 

scientific meetings. The authors thank Gabriel Monge for his welcome to CEMEF laboratory for the 

use of the X‐ray Diffraction device. 

  



Evolution des systèmes hydrothermaux 

127 
 

  



 

128 
 

  



 

129 
 

Chapitre VI : Datation des systèmes hydrothermaux 
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VI.1. Préambule 

Déterminer l’âge et la durée de vie des systèmes hydrothermaux, et donc potentiellement 

géothermaux, est un enjeu important à la fois scientifique et méthodologique. Il n’existe que peu 

d’études géochronologiques publiées sur ce type de systèmes, bien que dans les années 2000 des 

efforts importants aient été consacrés à cet enjeu (Grimes et al., 1998; Dalrymple et al., 1999; Arehart 

et al., 2002; Brockamp et al., 2003; Villa et al., 2006; Wilson et al., 2008; Oliveros et al., 2008; Hames 

et al., 2009; Márton et al., 2010; Verati et al., 2014; Oze et al., 2017). 

En Guadeloupe, seule la brèche de Bouillante a fait l’objet d’une étude géochronologique récente par 

la méthode 40Ar/39Ar sur des adulaires (Verati et al., 2014). Un âge de 248,2 ± 50,2 ka a ainsi été 

obtenu pour cette brèche géothermale. Cet âge, qui converge avec celui du fonctionnement du 

système volcanique actif de la Grande-Découverte-Soufrière, et non pas avec l’âge connu pour la 

« chaine volcanique » de Bouillante appartenant à la Chaîne Axiale, pose alors la question de l’origine 

de la ressource géothermale à Bouillante. 

Dans le cadre de ce travail de thèse, nous avons cherché à déterminer : 

- L’âge et la durée du fonctionnement du paléo-réservoir géothermal exhumé identifié à Terre-de-

Haut (Les Saintes). Pour cela il a fallu identifier des minéraux hydrothermaux susceptibles d’être 

datés. Ces résultats sont présentés sous la forme d’un article préparé en vue d’être soumis au journal 

Chemical Geology dans la première partie de ce chapitre. La présentation de cet article est suivie d’une 

courte discussion sur des perspectives qui pourraient permettre de mieux contraindre la durée de vie 

du système géothermal fossile de Terre-de-Haut ; 

- L’âge des brèches hydrothermales identifiées au sein de la zone du PER du projet GEOTREF, et 

plus spécifiquement à Rocroy sur l’île de la Basse-Terre. Ces résultats sont présentés dans la seconde 

partie de ce chapitre. 

VI.2. Article 4 – 40Ar/39Ar dating of high enthalpy geothermal systems: first attempt 
from meta-pyroxenes of Les Saintes archipelago (Lesser Antilles arc, 
Guadeloupe) 

Alexiane Favier1-2, Chrystele Verati2, Jean-Marc Lardeaux2-3, Philippe Münch4 and Christophe 

Renac2 

1: UMR 5243 Géosciences Montpellier, Université des Antilles-CNRS-Université de Montpellier 

2: UMR 7329 Geoazur, Université de Nice Sophia Antipolis-CNRS 

3: Czech Geological Survey, Centre for Lithospheric Research 

4: UMR 5243 Géosciences Montpellier, Université de Montpellier-CNRS-Université des Antilles 
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Il s’agit d’un article méthodologique qui présente la possibilité de dater une phase hydrothermale 

potassique de haute-température, ici le mica blanc, observée au sein de pseudomorphoses de méta-

pyroxènes par la méthode 40Ar/39Ar. 

 

Principaux résultats présentés dans cet article : 

- L’établissement d’un protocole d’identification, de séparation et d’isolation d’une phase 

minérale potassique au sein d’une structure réactionnelle multi-phasée, et donc complexe, 

observée dans des méta-pyroxènes. Cette approche nécessite de combiner à la microscopie 

optique l’analyse des phases à la microsonde électronique et par diffraction des rayons X. Les 

séparations des mono-grains identifiés sont des processus longs qui impliquent des 

séparations magnétiques des phases dans différentes fractions de tailles de grains, des lavages 

succesifs dans des bains d’eau distillée et souvent sous ultrasons, et enfin la séparation 

manuelle finale de la phase choisie sous la loupe binoculaire. Nous présentons ainsi le premier 

essai de datation de méta-pyroxènes hydrothermaux par la méthode 40Ar-39Ar ; 

- L’âge du fonctionnement à haute température du paléo-réservoir géothermal exhumé identifié 

à Terre-de-Haut (Les Saintes) est de 2,59 ± 0,12 Ma. Cet âge est cohérent avec les données 

géochronologiques disponibles sur le système volcanique de l’île de Terre-de-Haut, qui était 

actif entre -3 et -2 Ma. 

- La confrontation entre l’âge de l’hydrothermalisme de haute-température et les âges des 

dômes volcaniques, non hydrothermalisés et intrusifs dans la zone hydrothermale, permet 

d’évaluer la durée maximale de fonctionnement du paléo-réservoir géothermal de Terre-de-

Haut à 650 ka. Ce résultat est en accord avec les quelques données déjà publiées sur ce sujet 

et qui proposent des durées de vie comprises entre quelques centaines de milliers d’années et 

un million d’années pour les systèmes géothermaux. 

 

Keywords: 40Ar/39Ar dating, geothermal system, Greenschist facies, sub-Greenschist facies, meta-

pyroxene, white mica, muscovite, illite 

VI.2.1. Abstract 

In this study, we investigate the potential of absolute dating of neoformed minerals developed, in 

geothermal system, under Greenschist facies conditions in volcanic arc context. The 40Ar/39Ar 

method is theoretically appropriate considering the common development of secondary K-bearing 

minerals in such P-T conditions. Our investigations concern white micas replacing pyroxene single 

grains within a meta-rhyodacite from a geothermal paleo-reservoir of Terre-de-Haut, Les Saintes 

archipelago (Lesser Antilles). After implementation of a specific separating protocol, and prior to Ar-
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Ar dating, we analyzed the precise mineral assemblage within the transformed meta-pyroxene for 

two fractions sizes 315-500 µm and 160-315 µm, respectively. Thin section observations, electron 

microprobe and X-Ray diffraction analyses allows us to identify potassic-free phases (smectite, 

chlorite, feldspar) but also mixing of K-bearing phases like muscovite, illite, illite/smectites. The two 

fractions of meta-pyroxene display different Ar-Ar results. We demonstrate that crystallinity of K-

bearing phases and the type of illite minerals play an important role in the Ar-Ar data interpretations. 

The 315-500 µm fraction, with higher muscovite crystallinity and without illite/smectite species, 

displays a well-defined Ar/Ar plateau age of 2.59 ± 0.12 Ma, interpreted as the best estimate of high 

temperature fluid circulation in the paleo-reservoir under Greenschist facies P-T conditions. 

Considering the available time constraints for volcanic activity in Terre-de-Haut Island, we propose 

a maximal lifetime of 650 ka for this paleo-reservoir. The 160-315 µm fraction, with least white mica 

crystallinity and detected illite/smectites, do not provide accurate Ar-Ar plateau age, likely due both 

to 39Ar recoil effect and high temperature system cooling to sub-greenschist facies conditions (< 

200°C). Furthermore, using a theoretical model, we demonstrate that the substitution of muscovite 

by illite during the paleo-reservoir cooling can affect the K-Ar and thus the Ar-Ar ages only when 

the illite age is really younger than muscovite (very slow cooling) and/or the illitization is highly 

developed. 

VI.2.2. Introduction 

Tectonic settings favorable for high enthalpy geothermal energy are mainly located in areas of 

emerged active volcanism, i.e. subduction, hotspot and rift zones (Arnórsson, 1995; Bibby et al., 1995; 

Sasada et al., 2000; Ragnarsson, 2015; Bertani, 2016; Barcelona et al., 2019). Although many studies 

explore structural, mineralogical, geochemical and geophysical characteristics to better constrain the 

three-dimensional geometry of the plumbing system of active geothermal reservoirs, very few data 

are available on the duration of the geothermal activity in active (Grimes et al., 1998; Dalrymple et 

al., 1999; Arehart et al., 2002; Villa et al., 2006; Wilson et al., 2008; Verati et al., 2014; Oze et al., 

2017), or in fossil geothermal systems (Brockamp et al., 2003; Oliveros et al., 2008; Hames et al., 

2009; Márton et al., 2010). Indeed, very few minerals are available for geochronology at low-degree 

metamorphism and/or hydrothermalism, i.e. Zeolite, sub-Greenschist and Greenschist facies 

conditions. As far as the 40Ar/39Ar technique is concerned, most analyses attempted so far have been 

carried out on sericite, adularia, alunite, celadonite and clay minerals (Dong et al., 1995; 

WoldeGabriel et al., 1996; Hall et al., 1997; Haines & van der Pluijm, 2008; Oliveros et al., 2008; 

Clauer et al., 2012; Clauer, 2013; Verati & Jourdan, 2014; Verati et al., 2014; Oze et al., 2017). 

Unfortunately, K-bearing zeolites usually display very low retentivity of argon making this mineral 

difficult to date. K-rich clays could be used as dateable minerals, nevertheless 40Ar/39Ar dating 
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requires encapsulation to prevent 39Ar recoil loss occurring during neutron irradiation, making the 

step-heating approach often inappropriate (Clauer, 2013). Although adularia and sericite are 

considered suitable minerals for Ar-Ar method under low temperature metamorphism (Verati & 

Jourdan, 2014; Verati et al., 2014; Oze et al., 2017), we need to find more dateable minerals for such 

geological conditions.    

Our study consists to investigate the potentiality of the 40Ar-39Ar systematics on recently identified 

metamorphic K-bearing minerals from a fossil geothermal reservoir located in the Lesser Antilles 

arc. These K-rich phases were developed at the expense of volcanic pyroxenes during hydrothermal 

fluid circulations, under estimated P-T conditions of 360-380°C and 0.9-1.4 kbar, leading the 

development of the assemblage albite + chlorite + muscovite + biotite + clinozoisite + epidote + 

titanite + quartz at the rock sample scale (Favier et al., submitted). This study focuses on the 

identification the K-bearing phases present only in meta-pyroxenes, in order to consider how the Ar-

Ar method can be appropriately applied. Dating the crystallization of these minerals can constrain 

the age and the duration of geothermal systems in subduction-related magmatic arc context. 

VI.2.3. Geological setting and previous mineralogical investigations 

In the active Lesser Antilles arc, Les Saintes archipelago represents small volcanic islands (from the 

biggest to the smallest ones respectively: Terre-de-Bas, Terre-de-Haut, and their islets: Îlet à Cabris, 

Grand îlet and Îlet la Coche; Figure VI-1). These islands, in the framework of the Guadeloupe 

archipelago, are related to the recent active volcanic arc emplaced since 4.3 Ma (Bouysse, 1979; 

Jacques et al., 1984; Bouysse & Westercamp, 1990; Zami et al., 2014; Favier et al., 2019).  Les Saintes 

Islands consist of typical calc-alkaline volcanic rocks, with ages ranging from 2.98 ± 0.04 Ma to 2.00 

± 0.03 for Terre-de-Haut Island, and less than 1 Ma for Terre- de- Bas Island (Zami et al., 2014). 

Volcanic formations correspond to rhyodacitic to andesitic domes, lava flows, and many debris flows 

(Figure VI-1). 

In the island of Terre-de-Haut a highly hydrothermalized area (Figure VI-1) is well known since 

first petrographic and structural descriptions of Jacques and Maury (1988) and Verati et al. (2016) 

respectively. Last three years, several studies (Verati et al., 2016; Favier et al., 2017; Navelot et al., 

2018; Beauchamps et al., 2019; Favier et al., submitted) have identified this hydrothermal system as 

an eroded and exhumed geothermal reservoir. The penetrating hydrothermal alteration prevents 

from easily identification of primary volcanic mineralogy (pyroxene, feldspar and glass), and thus 

from volcanic ages using common K-Ar and Ar-Ar methods. Nevertheless, related secondary K-

bearing minerals were identified in transformed pyroxenes (i.e. meta-pyroxenes) from Terre-de-Haut 

Island (Favier et al., submitted), suggesting that geochronological K-Ar and/or Ar-Ar methods may 

be applied here to date low temperature events under sub-Greenschist to Greenschist facies 
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conditions (<380 °C) frequently recognized in high enthalpy geothermal systems (Henley & Ellis, 

1983; White & Hedenquist, 1990; Groves et al., 1998; Goldfarb et al., 2001).  

 

Figure VI-1: A) Location of the Lesser Antilles arc system and Les Saintes archipelago (modified after 
Bouysse & Westercamp, 1990). Les Saintes Islands are located in the inner active arc since ca. 4.3 Ma 
(Bouysse, 1979; Jacques et al., 1984; Bouysse & Westercamp, 1990; Zami et al., 2014). B) Detailed map of 
volcanic formations in Les Saintes archipelago (i.e. Terre-de-Haut and Ilet à Cabris; Terre-de-Bas is not 
shown). Volcanic K-Ar ages from Zami et al., 2014 are reported. Analyzed sample location is shown in the 
highly hydrothermalized area already identified by previous studies (Verati et al., 2016; Navelot et al., 2018; 
Favier et al., submitted). 

VI.2.4. Materials and Methods 

After recovering 35 samples in the field in the highly hydrothermalized area (Figure VI-2) of Terre-

de-Haut Island, and subsequent preliminary observations in thin sections, we selected a meta-

rhyodacite (16STH19) not affected by supergene alteration and containing meta-pyroxene crystals 

developed enough to perform mineralogical and geochronological investigations. After crushing the 

rock, we selected two different size fractions, i.e. 160-315 µm and 315-500 µm representing apparent 

meta-pyroxene size distribution in thin sections. A series of magnetic separation (Frantz separator) 

allow to remove sulphide and oxide crystals and to concentrate meta-pyroxenes in the less magnetic 

aliquot. The two different size fractions were repeatedly cleaned with an ultrasonic bath in distilled 

water. Further, air-dried grains with like-pyroxene shape and whitish colour were handpicked under 

a binocular microscope (Figure VI-3-A-B). To characterize precisely the mineralogy of these meta-

pyroxenes we used appropriate X-Ray diffraction and electron microprobe methods. 
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Figure VI-2: Outcrop of the sampled area showing intense rock transformations. Primary volcanic 
formations (i.e. lava and/or debris flows) cannot be recognized anymore. 

 

Figure VI-3: Photographs of the grains used. A & B) Selected meta-pyroxene grains for 315-500 µm and 
160-315 µm fraction respectively, after magnetic separation, HNO3 leaching and handpicking. C & D) : 
Cross-polarized photomicrographs of (C) a 315-500 µm grain and (D) several 160-315 µm grains. Ms = 
muscovite; Chl = chlorite; Ill = supposed illites in the indeterminate microcrystalline mixing; Pl = 
plagioclase. 
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VI.2.4.a. Electron microprobe analysis 

Electron Probe Micro-chemical Analysis (EPMA), using a CAMECA SX-100 electron microprobe 

at the “Service Commun de Microsonde” of Montpellier University, were performed on 16STH19 

sample thin sections, to identify precisely the different minerals within the meta-pyroxenes. The 

operating conditions were a 20 kV accelerating voltage and 10 nA beam current. 

VI.2.4.b. X-ray diffraction method 

Sample preparation 
An aliquot for the two different fractions of whitish grains (160-315 and 315-500 µm) was crushed 

to a fine powder (<70 µm) and was analysed by X-ray Diffraction (XRD) at CEMEF laboratory 

(Ecole des Mines in Sophia-Antipolis Scientific Center, France).  

Secondly, in order to characterize fine phyllosilicates recognized in thin sections, we soak for 4 days 

whitish grains in a CaCl2 solution (250 g.l-1) to saturate interlayer spacing of clay minerals with Ca. 

Later, the mixture of grains and CaCl2 was rinsed with demineralized water up to an electrical 

conductivity of 40 µS.cm-1, and centrifuged to recover the dispersed particles in water. The fine-

particles (<2 µm) were collected for phyllosilicate identification and deposited on a silica glass wafer. 

X-ray Diffraction (XRD) analyses were performed on these <2 µm samples at the same CEMEF 

laboratory. We used the X-ray diffractometer (Panalytical X’pert Pro) equipped with a PIXcel 

detector (CuKα1+2, counting step 0.06°2θ, and 2.7 second per step). Diffraction patterns of powder 

(<70 µm) go from 3.5 to 75° 2θ, while the <2 µm size fractions were analysed from 2 to 35°.  

The <2 µm phyllosilicate fractions were analysed under air-dried (AD) with 45% of relative humidity 

and with liquid ethylene glycol (EG) to identify smectites from other minerals (chlorite or illite). 

Decomposition of XRD patterns for <2µm samples 
A preliminary decomposition of AD and EG XRD patterns was performed using the Fityk 1.5 peak 

fitting software (Wojdyr, 2010). The background was subtracted using the XRD pattern of the silica-

glass wafer. The resulting pattern was fitted with Gaussian elementary curves optimized with the 

Levenburg-Marquardt algorithm. The different XRD patterns (AD and EG) were decomposed on 

bands of illite (001), mica (001), chlorite (002), EG-smectite (001) according to Lanson (1997). The 

Full Width at Half Maximum (FWHM) were used to described crystallinity or crystal ordering of 

phyllosilicates, with Kubler (micaceous phases, see below, Kübler, 1967) and Arkai (chlorite, Árkai, 

1991) indexes.  Further in the text, 10Å (001) peak with a FWHM lower than 0.17 will be described 

as muscovite, between 0.17 and 0.27 as illite-muscovite, between 0.27 and 0.53 as illite and higher 

than 0.53 as illite-smectite (Warr & Cox, 2016). The relative proportions of phyllosilicates were 

estimated both on the surface and FWHM of decomposed peaks in EG patterns for (001). 
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X-ray profile modelling method for <2µm samples 
XRD patterns (AD and EG) of <2 µm samples extracted from the two size- fractions (160-315 and 

315-500 µm) were deconvoluted with the PyXRD Linux software developed by Dumon and van 

Ranst (2016). This program provides a graphic user interface to simultaneously compare oriented 

pattern (AD and EG) and calculated XRD profiles. The calculated XRD profiles represent the sum 

of mineral contributions with the number, nature (muscovite/illite, chlorite, smectite and 

interlayered illite/smectite), proportion and stacking sequences of the different layer types. The 

quality of the fit was estimated with the unweighted R parameter (Howard & Preston, 1989). Finally, 

the distributions of coherent scattering domain sizes (CSDSs) were assumed to be lognormal and 

characterized by their mean value (Drits et al., 1997). 

VI.2.4.c. Ar-Ar dating 

Around 500 white grains of meta-pyroxene (Figure VI-3-A-B) were handpicked under a binocular 

microscope for each fraction (160-315 µm and 315-500 µm) and subsequently leached with hot HNO3 

(1N, 70°C) for a few hours to avoid residual oxide or sulphide inclusions. They were rinsed in distilled 

water and methanol and dried (<50°C). Selected grains were packed in aluminum foils for irradiation 

in the core of the Triga Mark II nuclear reactor of Pavia (Italia) with several aliquots of sanidine 

from the Taylor Creek Rhyolite standard (28.619 ± 0.034 Ma; Renne et al., 2010) as flux monitor. 

Argon isotopic interferences on K and Ca were determined by irradiation of KF and CaF2 pure salts 

from which the following correction factors were obtained: (40Ar/39Ar)K = 9,69 x 10-3 ± 3.6 x 10-5  at 

1σ, (38Ar/39Ar) K = 1,297 x 10-2 ± 4.5 x 10-4 at 1σ, (39Ar/37Ar) Ca = 7.27 x 10-4  ± 4.0 x 10-5 at 1σ, and 

(36Ar/37Ar) Ca = 2.88 x 10-4 ± 1.6 x 10-5 at 1σ. 40Ar/39Ar step heating analyses were performed at 

Geosciences Montpellier (France). We analysed four aliquots of bulk sample for the 315-500 µm 

fraction, and two aliquots for 160-315 µm. The gas extraction and purification line consists of: (a) an 

IR-CO2 laser of 100 kHz used at 3–20% power to heat samples during 180 s, (b) a lenses system for 

beam focusing, (c) a steel chamber, maintained at 10-8–10-9 bar, with a copper holder in which 2 mm-

diameter blind holes were milled, (d) two ZrAl getters for purification of gases. Argon isotopes were 

measured in static mode using an ARGUS VI mass spectrometer from Thermo-Fischer. 

Measurements were carried out in multi-collection mode using Faraday cups. Regularly analyzing 

air pipette volumes monitored the mass discrimination. The raw data of each step and blanks were 

processed, and ages were calculated using the ArArCALC software (Koppers, 2002). Blanks were 

monitored after every three samples analyses. All parameters and relative abundance values for each 

experiment are provided in online supplementary data (file Ar/Ar experiments). They have been 

corrected for blanks, mass discrimination, and radioactive decay. Atmospheric 40Ar was estimated 

using a value of the initial 40Ar/36Ar of 298.56 (Lee et al., 2006). Our criteria for the determination 
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of a plateau are as follows: a plateau must include at least 60% of released 39Ar, over a minimum of 

three consecutive steps agreeing at 95% confidence level. Plateau ages are given at the 2σ error level, 

and the plateau age uncertainties include analytical and J-value errors. 

VI.2.5. Results 

VI.2.5.a. Thin section observations 

In thin section (Figure VI-3-C-D), volcanic pyroxene is replaced by flaky material similar to white 

micas (muscovite), especially for the 315-500 µm grain size (Figure VI-3-C). Smaller patches of flaky 

particles suggest the occurrence of chlorite and illite with different size. In the two size fractions, a 

microcrystalline mixing of muscovite+illite+chlorite is present. Epidote and titanite were recognized 

in flaky particles or thin patches surrounding the pseudomorphosed pyroxenes. While muscovite 

patches are well developed in the 315-500 µm grain size, the smallest fraction displays less well-

developed white micas (Figure VI-3-C-D). 

VI.2.5.b. Electron microprobe results 

The large flakes of white micas, chlorite and the smaller microcrystalline aggregates (see section 

VI.2.5.a) were analyzed for major element composition (online supplementary data, Table X-6), 

without considering the analyzed grain size. The structural formulae of minerals were calculated 

relative to a structure containing 11 oxygen atoms (muscovite, illite, illite/smectite) or 14 oxygen 

atoms (chlorite), assuming that the total iron content was composed of Fe3+. In the MR3-2R3-3R² 

diagram (Figure VI-4), chlorite and white micas compositions are closed to pure chlorite (sudoite to 

donbassite types, (Wiewióra & Weiss, 1990) and muscovite end-members respectively, while the 

microcrystalline mixing ranging between muscovite and chlorite compositions is compatible with 

the illite and illite/smectite domains (Figure VI-4). 

VI.2.5.c. XRD patterns decomposition and results 

X-ray diffraction analyses of bulk meta-pyroxene grains in the 160-315 and 315-500 grain sizes (<70 

µm fraction and 3.5°<2θ<75° range) consist of quartz, feldspar, illite-muscovite and chlorite, with 

no XRD peak of pyroxene. Minerals identification was established using Match! software (online 

supplementary data –Figure X-1). The FWHM of the quartz and feldspar vary from 0.12 to 0.18, 

suggesting that these phases are well crystallized. The mica (and chlorite) peaks are well expressed 

at low angle (2 to 20°), but are overlapped by feldspar and quartz, preventing the identification of 

mica polytype (1M, 2M, including 2M1 and 2M2, or 3T type).  

X-ray patterns of the <2 µm fine-particle samples (oriented AD and EG) allow to identify less 

abundant and small particles roughly recognized in thin sections (315-500 µm in Figure VI-5-A and 

160-315 µm in Figure VI-5-D), i.e. chlorite, smectite, mica, mica-illite and illite/smectite species. The 
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identified relative assemblages for the two meta-pyroxene fraction sizes are reported in Table VI-1. 

In decreasing order of significant abundances (Table VI-1 and in Table X-7), we record for the 315-

500 µm fraction (Figure VI-5-B), (1) pure illite/muscovite with well- crystallized muscovite (small 

Kübler index of 0.12 for 001 mica and 0.53 for 001 illite), (2) pure smectite, (3) interstratified chlorite-

smectite (Figure VI-5-C), (4) pure chlorite (0.34 with Arkai index), and (5) feldspar. For the 160-315 

µm fraction (Figure VI-5-E), we distinguish (1) pure illite/muscovite (with Kübler index of 0.16 for 

001 mica suggesting less well-crystallized muscovite than the bigger fraction; with 0.52 for 001 

illite), (2) pure smectite, (3) interstratified illite-smectite (smectite-rich) species (Figure VI-5-F), (4) 

pure chlorite (Arkai index of 0.41), and (5) feldspar. 

 

Figure VI-4: MR3-2R3-3R² diagram (Velde, 1985) where are reported the electron microprobe results. In 
thin section, well-distinct muscovite and chlorite patches are near pure end-members. The numerous 
analyses on the undefined microcrystalline mixing indicate a more heterogeneous composition in the illite 
and illite/smectite domains. Data are reported in online supplementary data (EPMA data – Table X-6). 

 
Table VI-1: Results of <2 µm mineral assemblages for the two meta-pyroxene fractions using AD state. 
Ãrkaï and Kübler index are also reported for detected chlorite, illite and white mica. Estimation of related 
Tmin values for illite and white mica are determined after Warr and Cox, 2016. Chl = chlorite, Fsp = 
feldspar, Ill = illite, I-S = illite-smectite interstratified, Musc = muscovite, Sm = smectite. 
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Figure VI-5: X-Ray diffraction patterns for the 315-500 µm fraction (16STH19-1) and 160-315 µm fraction 
(16STH19-2) in AD (Air Dried) and EG (Ethylene Glycol) states. A & D: raw X-Ray patterns; B & E: 
decomposed and modelled X-Ray patterns in the AD state; C & F: decomposed and modelled X-Ray 
patterns in the EG state. 
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VI.2.5.d. Ar-Ar results 

All detailed data for each experiment is provided in online supplementary data (Ar/Ar experiments 

file) with a compilation of Ar-Ar results available in Table X-8.  

315-500 µm fraction  
The first experiment (16STH19B B7-B9) yielded a well-defined plateau age at 2.78 ± 0.23 Ma 

corresponding to 97.6% of 39Ar released (Figure VI-6-A). The inverse isochron calculation yielded 

an identical age at 2.77 ± 0.33 Ma with an initial 40Ar/36Ar ratio at 299.9 ± 12.6 indicating that the 

trapped 40Ar/36Ar is indistinguishable from atmospheric 40Ar/36Ar. The second and third 

experiments (16STH19 A9-A10 and 16STH19 B12) display concordant plateau ages at 2.45 ± 0.25 

Ma and 2.62 ± 0.20 Ma, with 87.3% and 98.9% of 39Ar released, respectively (Figure VI-6-B-C). 

Inverse isochron ages and related initial 40Ar/36Ar ratios for these two experiments are concordant 

with the first aliquot. The experiment 16STH19B B2 yielded less well-defined plateau age at 2.55 ± 

0.44 Ma (Figure VI-6-D) with 61% of 39Ar released, due to higher 40Ar atmospheric contamination. 

Nevertheless, all plateau ages are concordant, thus we can statistically combine these four 

experiments. We retain the combined plateau age at 2.59 ± 0.12 Ma at 2σ (MSWD 0.39; initial 
40Ar/36Ar ratio at 295.9 ± 5.5) for 315-500 µm meta-pyroxenes (Figure VI-6-G). K/Ca spectra 

(deduced from 39ArK/37ArCa spectra) associated with the four plateau ages display relatively regular 

flat patterns, highlighting the chemical reproducibility of the step-heated phase(s).  

160-315 µm fraction 
The first experiment (16STH19A B1) displays disturbed spectra with a mini-plateau age at 1.87 ± 

0.43 Ma (MSWD = 2.05, with 60.8% of 39Ar released; Figure VI-6-E). The first steps yield younger 

ages, suggesting radiogenic 40Ar losses. The inverse isochron calculation yields a poorly defined age 

at 1.65 ± 0.66 Ma with an initial 40Ar/36Ar ratio at 305.9 ± 17 indicating that the initial argon in 

meta-pyroxene remains indistinguishable from atmospheric argon. The duplicated sample 

(16STH19A B1) shows the same characteristics, i.e. a concordant mini plateau age at 2.14 ± 0.38 Ma 

with apparent 40Ar loss in the first steps. For the two experiments, K/Ca spectra displays relatively 

flat patterns similar to the 315-500 µm fraction experiments, suggesting degassing of isochemical 

phases during the step-heating of all experiments. These poorly defined plateau ages are younger 

than those of the 315-500 µm fraction, implying possible 40Ar losses during late re-opening of 

hydrothermal phases. Nevertheless, it is difficult to consider that such isotopically disturbing events 

affect only the small meta-pyroxenes. 
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Figure VI-6: 40Ar/39Ar age spectra and K/Ca spectra, as a function of 39Ar released. The error boxes of each 
step are at the 2σ level. Arrows show the plateau age fraction. Error of the plateau age is given at the 2σ 
level. A, B, C & D: four individual experiments on the meta-pyroxene 315-500 µm fraction; E & F: two 
experiments on the 160-315 µm fraction; G: combined spectra of the four experiments A+B+C+D. 
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VI.2.6. Discussion 

VI.2.6.a. Interpretation of Ar-Ar data 

The K-rich phases, which can play a role on the obtained 40Ar/39Ar dataset, are well identified in our 

sample (section VI.2.5), they are: muscovite, illite and interstratified illite/smectite. Others phases 

without potassium (chlorite, smectite, quartz, feldspar, epidote, titanite or the missing pyroxene) can 

be neglected compared to K-bearing phases. Therefore we need to discuss our Ar-Ar results taking 

into account the mineralogical differences between the two meta-pyroxenes fractions. 

VI.2.6.b. Influence of K-rich phase crystallinity on Ar-Ar result interpretations 

We described some mineralogical differences between the 315-500 µm and the 160-315 µm fractions, 

especially illite and muscovite crystallinity. The 315-500 µm fraction, with muscovite and low Kübler 

index (0.12), displays well-defined plateau ages, while the 160-315 µm fraction, with higher index 

(0.16), provides a more disturbed Ar-Ar spectra. Moreover, the two fractions have quite the same 

illite Kübler index (0.53 – 0.52). Muscovite crystallinity is thus a key parameter for obtain a well-

defined plateau age.  

Additional mineralogical difference between the two fractions concerns the illite-type detected with 

X-Ray diffraction method.  While the 315-500 µm fraction shows only one illite/muscovite type, the 

160-315 µm fraction provides illite/smectite species also. If interstratified illite/smectite species are 

developed at the expense of muscovite as frequently observed in hydrothermal systems (Inoue et al., 

1992; Inoue & Kitagawa, 1994), it can perturb the previous K-bearing phase chronometer and thus 

explain the disturbed Ar-Ar spectra obtained on the 160-315 µm fraction. Nevertheless, while the 

well-defined Ar-Ar plateau ages for the 315-500 µm fraction are due to higher muscovite 

crystallinity, we suggest that the disturbed spectra of 160-315 µm fraction are related to the 39Ar 

recoil effect as previously described for illite grains (Dong et al., 1995; Hall et al., 1997; Isik et al., 

2014). The recoil effect, occurring during neutron irradiation, affects < 50 µm microcrystals (Jourdan 

et al., 2007) and here specifically illite/smectite species in the 160-315 µm fraction. We consider thus 

that the obtained mini-plateau ages on the small fraction are geological non-significant (see 

discussion in section VI.2.6.c). For the 315-500 µm fraction, the age of 2.59 ± 0.12 Ma is the best 

estimation for the high temperature (>350 °C) muscovite crystallization. 

VI.2.6.c. Influence of geothermal system cooling on Ar-Ar results 

The crystallinity of micaceous phases may be interpreted in term of temperature, according to Warr 

and Cox (2016) and Ji and Browne (2000), reaching a temperature domain above 300°C for mica-

type and 200°C for illite (Tmin in the Table VI-1). These temperatures are in agreement with the 

temperature range (289-380°C) obtained by detailed mineralogical investigations (chlorite geo-
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thermometry and thermodynamic modeling) performed on the studied sample (Favier et al., 

submitted).  

Under low-grade metamorphism, the secondary micas developed at the expense of pyroxenes are 

often mixed illite and muscovite (Meyer & Hemley, 1967; Merriman & Peacor, 1998; Favier et al., 

submitted). Several studies demonstrated that white mica develops in epithermal to mesothermal 

systems (Guilbert & Park, 1986; White & Hedenquist, 1990; Groves et al., 1998; Hedenquist et al., 

2000; Goldfarb et al., 2001) under sub-greenschist to greenschist facies conditions (<350°C). Illite 

crystallization (< 200°C) is generally the result of cooling of the geothermal system (ca. -150°C, 

Henley & Ellis, 1983; Hedenquist et al., 2000; Ji & Browne, 2000). In order to test the effect of the 

illite development on our muscovite age, we made a theoretical model showing how progressive illite 

formation modifies the K-Ar systematic of muscovite and ultimately can affect the accuracy of 

muscovite ages. We also discuss the significance of the younger ages obtained on the 160-315 µm 

fraction: are they related to illitization process or not?  

We used the same calculations applied for sericitization of plagioclases in Verati & Jourdan (2014). 

We evaluated the K-Ar age reductions of the illitized muscovite with a two-components mixture 

between hydrothermal primary muscovite and secondary illite, considering that illitization occurs in 

a single stage.  

Using the K-Ar age equation, for a given K content in muscovite (40Kms), radiogenic 40Ar in illite-free 

muscovite with an age t is:  

𝐴𝐴40 𝑟𝑟 =
𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝑚𝑚𝑚𝑚(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕 − 1) 

For a muscovite which is illitized at t’ (t’<t), with X% of illite in the mixture, for a given K content 

in illite (40Kill), the total amount of K content in the mixture (40Ktot), as well as the total amount of 

radiogenic 40Ar (40Artot) in the mixture are:   

𝐾𝐾40
𝜕𝜕𝑡𝑡𝜕𝜕 = (1 − 𝑋𝑋) 𝐾𝐾40

𝑚𝑚𝑚𝑚 + 𝑋𝑋 𝐾𝐾40
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 with  𝐴𝐴40 𝑟𝑟𝜕𝜕𝑡𝑡𝜕𝜕 = 𝐴𝐴40 𝑟𝑟𝑚𝑚𝑚𝑚 + 𝐴𝐴40 𝑟𝑟𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖 

We obtain:  

𝐴𝐴40 𝑟𝑟𝜕𝜕𝑡𝑡𝜕𝜕 =
𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝑚𝑚𝑚𝑚(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕 − 1) +

𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕′ − 1) 

We can define the apparent age t’’ of the two-component mixture (illitized muscovite) as follow:  

𝐴𝐴40 𝑟𝑟𝜕𝜕𝑡𝑡𝜕𝜕 =
𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝜕𝜕𝑡𝑡𝜕𝜕(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕′′ − 1) 

                     

Previous equations may be combined to give:  

𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝜕𝜕𝑡𝑡𝜕𝜕(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕′′ − 1) =

𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝑚𝑚𝑚𝑚(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕 − 1) +

𝜆𝜆𝑒𝑒
𝜆𝜆

𝐾𝐾40
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖(𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕′ − 1) 

We deduce the apparent K-Ar age t’’ of the mixing:  
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𝑡𝑡′′ = 1
𝜆𝜆
𝑙𝑙𝑙𝑙 �1 + � 𝐾𝐾40

𝑚𝑚𝑚𝑚

𝐾𝐾40
𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡
� (𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕 − 1) + � 𝐾𝐾40

𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖

𝐾𝐾40
𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡
� (𝑒𝑒𝜆𝜆𝜕𝜕′ − 1)�       (VI-1) 

 

where 40Kms is the 40K content of muscovite, 40Kill is the 40K content of illite, 40Ktot is the 40K content 

of the mixture, t is the K-Ar hydrothermal age of the muscovite, t’ is the K-Ar age of the illitization 

event and λ is the total 40K decay constant (here 5.544 x10-10 yr-1 after Steiger & Jäger, 1977).  

The % of K-Ar age reduction AR is defined as:  

𝐴𝐴𝐴𝐴 = 𝜕𝜕−𝜕𝜕′′

𝜕𝜕
  (VI-2) 

 
40Kms/40Ktot and 40Kill/40Ktot ratio in equation (VI-1) are calculated with Mms = 398.71 g.mol-1, Mill = 

389.34 g.mol-1, %K2Oms = 11.81%, %K2Oill = 7.26%. t value in equation (VI-2) is the K-Ar age of the 

muscovite, i.e. the total fusion age of combined Ar-Ar experiments for the 315-500 µm fraction (2.45 

± 0.27 Ma, see Table X-8 in online supplemenatry data).  

According to the modelling of Verati & Jourdan (2014), the variable parameters in our study are the 

age of the illite (t’) and the amount of illitization. In Figure VI-7-A, we plotted eight curves (different 

time span between muscovite crystallization and illitization) showing the %AR vs. % of illitization. 

The age difference between muscovite crystallyzation and illitization is the main parameter 

influencing the calculated K-Ar age reduction (Figure VI-7-A). When the time span between 

illitization and muscovite ranges between 0 to 10%,  the decrease of the K-Ar age is not significant 

enough to provide a mixing K-Ar age discordant from the muscovite age, whatever the amount of 

illitization (2σ error of K-Ar age is bigger than the time span). This implyes that fast cooling rate 

(>150°C/200 ka) and illitization age cannot be determined under these conditions, and thus may not 

explained the younger ages obtained on the 160-315 µm fraction.  

For a difference in age of 20% to 100% between muscovite crystallization and illitization, the related 

%AR remains low (<40%) for a high percent of alteration of 50%. High amounts of illitization (70% 

– 90%) do not reset totally the muscovite age totally whatever the time span between crystallization 

and illitization. An interpretation of our K-Ar dating on meta-pyroxene, as the age of muscovite/ 

illite mixing is thus inappropriate. However, high illitization of muscovite (>70%) may be responsible 

for apparent younger ages in the Ar-Ar spectra of the 160-315 µm fraction. In Figure VI-7-B, the K-

Ar total fusion ages of the 160-315 µm fraction (two experiments at 1.6 ± 0.2 Ma and 1.2 ± 0.5 Ma, 

see the Table X-8 in the online supplementary data) are reported. These younger K-Ar ages due to 

illitization of muscovite can for instance be explained by 1) 50% to 60% of present day illitization, or 

2) 60% to 75% of illitization at 500 ka, or 3) 85% à 100% of illitization at 1.35 Ma.  Any event of illite 

formation older than 1.4 Ma, wathever the amount of illitization, explains the apparent younger K-
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Ar age of the 160-315 µm meta-pyroxenes. Our thin section observations do not show such amount 

of illitization (>60%) for the small fraction, emphasizing that the 39Ar recoil effect is responsible for 

the disturbed Ar-Ar spectra. 

 

Figure VI-7: A) Age Reduction parameter (%AR) vs % muscovite illitization. The curves are calculated for 
different t’ (age of illitization). The age of the muscovite t = K-Ar total fusion age of 2.45 ± 0.27 Ma (see 
text for explanation). Age of the illitization (% time span / muscovite) is specified for each curve. Error 
bar for K-Ar total fusion and Ar-Ar plateau age is reported (after error at 2 σ in Table X-8, in online 
supplementary data). B) Theorical mixing K-Ar age vs % muscovite illitization. K-Ar age of 2.45 ± 0.27 Ma 
for the 315-500 µm fraction is reported. K-Ar ages (Ar-Ar total fusion of 1.6 Ma for B1 experiment, and 1.2 
Ma for C4 experiment respectively) for the 160-315 µm meta-pyroxenes are also reported (grey area). 
Different theoretical curves are defined according to different age for the illitization (2.43 Ma to present 
day). For example, muscovite at 2.45 Ma can display an apparent K-Ar of 2.0 Ma with 50% of illitization 
occurring at 1.35 Ma. 
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VI.2.6.d. Implication for duration of an active geothermal system 

The combined plateau age at 2.59 ± 0.12 Ma at 2σ, obtained on the 315-500 µm fraction rich in 

muscovite, is the best age estimation of the high temperature hydrothermal system (>300°C) 

recognized in Terre-de-Haut Island. This age was obtained on a volcanic island within which other 

temporal constraints are available, thus a comparison of our results with ages of volcanic activity 

(emplacement of lava flows, volcanic domes or plugs, Figure VI-1-B) is highly significant. A first 

data set was obtained in the eighties (Jacques et al., 1984) by K/Ar technique on whole rock without 

considering the impact of hydrothermal and/or alteration processes on the obtained results. In this 

first data set, the only sample described as totally unaltered volcanic rock is located in a volcanic plug 

intrusive in the hydrothermalized zone, from North of Grande Anse area and dated at 1.94 ± 0.10 

Ma (Jacques et al., 1984). Recent temporal data, with the use of the unspiked K-Ar technique (see 

discussion in Samper et al., 2007, 2009), doing measurements on groundmass only with a selection 

of only fresh rocks, were obtained by Zami et al. (2014). All the ages obtained demonstrate a volcanic 

activity of Terre-de-Haut Island ranging from 2.98 ± 0.04 Ma to 2.00 ± 0.03 Ma. It must be 

underlined that an age around 2.00 ± 0.03 Ma was obtained on the unaltered and intrusive “Le 

Chameau” volcanic dome (Figure VI-1-B, Zami et al., 2014). 

Our new results are clearly consistent with these previous investigations: 

- First, the development of the studied geothermal system is coeval with the volcanic activity of this 

island. 

- Second, altogether the whole temporal data set allows us to estimate a maximal duration of 650 ka 

of the geothermal system. This result is in agreement with the lifetimes proposed for other volcanic 

geothermal provinces or epithermal deposits where hydrothermal activity is ranging between a few 

hundred thousand years to a million years (Faure, 1986; Deloule & Turcotte, 1989; Nakai et al., 1993; 

Barnes, 1997; Rowland & Sibson, 2004). 

VI.2.7. Conclusion 

1. We confirm that the 40Ar/39Ar method, coupled with a high-resolution mineralogical analysis, is 

a powerful technique for dating high enthalpy geothermal systems. Under Greenschist facies 

conditions, the degree of crystallinity of K-bearing phases is a key parameter for accurate Ar-Ar 

dating, especially for muscovite.  

2. If crystallinity of K-rich phases is less defined, Ar-Ar spectra can display younger apparent ages 

which are not geologically relevant, due to 39Ar recoil effect.  

3. Ar-Ar spectra can also be disturbed by the replacement of high temperature K-bearing phases by 

younger K-rich ones during the geothermal reservoir cooling under sub-Greenschist facies (i.e. white 

mica illitization and/or interstratified illite/smectite substitution).  



Chapitre VI 

148 
 

4. Muscovite in meta-pyroxenes, with high crystallinity index and less than 40% of illitization can 

provide accurate Ar-Ar plateau age of crystallization under Greenschist facies conditions. 

Nevertheless, illitization can have a fundamental impact on the Ar-Ar and K-Ar systematics only if 

the muscovite is highly illitized and/or if the illitization is much younger than the muscovite 

crystallization.   

5. We propose the first example of dating hydrothermal muscovite crystallization developed at the 

expense of meta-pyroxenes within transformed arc-related calc-alkaline volcanic rocks. We obtain 

an age of 2.59 ± 0.12 Ma for the development of the Terre-de-Haut fossil geothermal reservoir, with 

a maximal duration estimated at 650 ka. 

VI.2.8. Supplementary data 

Documents disponibles dans le chapitre Annexe de ce manuscrit (Article 4 – Supplementary data). 
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VI.3. Perspectives afin de mieux contraindre la durée de vie des systèmes 
géothermaux 

Afin de contraindre d’avantage la durée du fonctionnement de la phase hydrothermale de haute-

température nous avons également identifié des phases hydrothermales de plus basse-température 

dans le même secteur du Nord de Grande Anse ainsi qu’à l’échelle de l’île de Terre-de-Haut, en 

particulier des jarosites (voir partie V.2 du Chapitre V :).  

La jarosite (KFe3+(SO4)2(OH)6) fait partie de la famille des sulfates et contient du potassium. Il s’agit 

donc d’une phase minérale potentiellement datable à partir des méthodes 40Ar/39Ar ou K-Ar. Des 

récentes études ont montré que les âges obtenus sur des jarosites peuvent être utilisés pour dater des 

processus de surface tels que l’altération météorique ou la circulation de fluides hydrothermaux acides 

et/ou oxydants de basse-température (80-240°C) en sub-surface (<200 m) en lien avec l’altération de 

minéraux sulfurés (Stoffregen et al., 2000; Lueth et al., 2005). L’âge obtenu correspond à l’âge de sa 

formation lors du refroidissement du système suite à l’arrêt du fonctionnement d’une source de 

chaleur (Lueth et al., 2005; Kula & Baldwin, 2011). Ces phases minérales peuvent donc avoir une 

origine supergène ou hypogène et sont postérieures, au vu de leur relation structurale au sein des 

échantillons, à la mise en place de la phase potassique caractérisée et datée dans la partie précédente 

(VI.2). La mesure d’un tel âge permettrait également de contraindre le moment où de l’eau était 

encore présente dans ces roches, qui est une condition essentielle à la formation de jarosite, avant une 

phase de déshydratation régionale finale nécessaire à sa préservation (Elwood Madden et al., 2009). 

 

La séparation de cette phase minérale ainsi que leurs faibles quantités prélevées dans les échantillons 

ne nous ont pas permis de réaliser leurs datations pendant la durée de la thèse, mais des tests avec la 

méthode de datation K-Ar vont avoir lieu par la suite. Pour éviter toute contamination de l’âge des 

silicates potassiques hydrothermaux issus de la phase de plus haute-température, présents dans les 

échantillons en question, des études préconisent un traitement à l’acide fluorhydrique (Samuels-Crow 

et al., 2012). 

Si les résultats sont concluants, les âges obtenus pourront être un argument supplémentaire pour 

contraindre la limite supérieure de la durée du fonctionnement de la phase hydrothermale de haute-

température à partir de la phase de plus basse-température postérieure. 
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VI.4. Hydrothermalisme au niveau du système actif de la Basse-Terre – dans la zone 
du PER 

Notre étude se concentre à présent sur l’île de la Basse-Terre de Guadeloupe, dans la zone du Permis 

Exclusif de Recherche (PER) attribué au projet GEOTREF (Figure VI-8-A-B). 

Nous avons cherché à identifier des indices de manifestations de surface en lien avec l’activité 

géothermale ainsi que les structures tectoniques associées. 

VI.4.1. Etat des lieux des structures tectoniques et hydrothermales 

En collaboration avec les partenaires impliqués dans le projet, nous nous sommes, dans un premier 

temps, attachés à relever les structures tectoniques dans la zone du PER, principalement le long du 

littoral afin d’avoir accès à des affleurements dégagés du couvert végétal en évitant les zones 

recouvertes par les formations relatives aux effondrements de flancs de volcans les plus récents qui 

masquent les structures.  

Cela nous a permis de produire une nouvelle carte structurale du secteur (Figure VI-8-B), en 

complément des études précédentes, où nous retrouvons localement les quatre directions de failles 

bien connues à l’échelle régionale. 

 

Nous avons également identifié une brèche hydrothermale au Sud de Vieux-Habitants, à la plage de 

Rocroy. Elle se localise au niveau des systèmes de failles N30-N50 et N80-N100 (Figure VI-8-B) et 

se situe au cœur d’une avalanche de débris grise à jaunâtre (Figure VI-9-A-B). 

 

Nous nous sommes attachés à caractériser minéralogiquement cette brèche hydrothermale. Pour cela 

j’ai utilisé une approche multi-analytique sur l’échantillon 17PER03 prélevé dans cette brèche 

(Figure VI-9-C) : 

- Les analyses chimiques de la poudre (<70 µm) de la roche totale des éléments majeurs et 

traces (Tableau VI-2) par la méthode ICP-AES (Inductively Coupled Plasma Atomic Emission 

Spectrometry) et ICP-MS (Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry) effectuées par le 

Service d’Analyse des Roches et Minéraux (SARM) à Vandœuvre-lès-Nancy (54). Elles nous 

ont permis d’identifier une perte au feu (ou LOI pour Loss On Ignition) de l’ordre de 13% 

indiquant une altération, éventuellement hydrothermale, importante de l’échantillon. 
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Figure VI-8 : A) Carte de l’arc volcanique actif de l’archipel de Guadeloupe (l’île de Basse-Terre et 
l’archipel des Saintes) illustrant les différents complexes volcaniques et les principales structures 
tectoniques (modifiée d’après Verati et al., 2018). Trait A-B localisant la coupe présentée en figure VI-15. 
B) Synthèse des données structurales de la zone Bouillante-PER à partir des observations de terrain 
complétées par les études précédentes (Feuillet et al., 2002; Calcagno et al., 2012; Lebrun et al., 2017; 
Navelot, 2018). 
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Figure VI-9 : A) Affleurement de la plage de Rocroy illustrant les avalanches de débris grises et jaunâtres 
et la brèche hydrothermale rose et blanche. B) Zoom sur la brèche hydrothermale de Rocroy. C) 
Echantillon 17PER03 prélevé au cœur de la brèche hydrothermale de Rocroy. 
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Tableau VI-2: Composition chimique en éléments majeurs et traces sur roche totale de l’échantillon 
17PER03 

 

- La microscopie optique sur lame mince nous a permis d’identifier d’anciennes phases 

minérales volcaniques de type plagioclase, dont il ne reste que la forme, totalement remplacées 

par des phases argileuses, du quartz, parfois des alunites. La matrice est constituée de phases 

argileuses et d’oxydes de fer. Enfin des vacuoles sont totalement comblées par des alunites 

(Figure VI-10-A) parfois associées à du quartz.  

- L’identification des alunites a été confirmée par des analyses : 

o A la microsonde électronique, effectuées au Service Commun de Microsonde de 

l’Université de Montpellier à Montpellier (34) sur un microsonde Cameca-SX100, 

selon les conditions suivantes : une tension d’accélération de 20kV, un courant de 10 

nA et un temps d’analyse de 5 min par points ; 

o Au Microscope Electronique à Balayage (MEB), effectuées au Centre Commun de 

Microscopie Appliquée de l’Université de Nice-Sophia-Antipolis à Nice (06). Nous 

avons ainsi réussi à identifier de la pyrophyllite et de la kaolinite, associées aux alunites 

qui peuvent tendre vers des natroalunites avec des analyses avec un spectromètre à 

dispersion d’énergie (EDX, 20kV) couplé au MEB à canon à effet de champ JEOL 

6700F (Tableau VI-3, Figure VI-11-A) ; 

o A la spectrométrie Raman, effectuées sur lame mince au Laboratoire d’Océanologie et 

de Géosciences de l’Université de Lille 1 à Villeneuve-d’Ascq (59), sur un LabRam 

HR800UV Jobin-Yvon™ équipé de réseaux de 1800 g/mm, utilisant une excitation 
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laser verte de 532 nm et dont la durée d'acquisition varie de 20 à 70 s pendant trois 

cycles. Le spectre obtenu est présenté en Figure VI-10-B et montre une bonne 

correspondance des pics avec ceux d’un standard d’alunites ; 

o A la diffraction des Rayons-X sur la poudre (<70 µm) de la roche totale, effectuée au 

Centre de Mise en Forme des Matériaux MINES ParisTech à Sophia-Antipolis (06) à 

partir d’un système de diffractomètre XPert-Pro MPD (géométrie de Bragg Brentano, 

anticathode Cu, KAlpha1 et KAlpha2, détecteur PIXcel). Le spectre obtenu entre 3,6 

et 75 °2θ nous a permis d’identifier un assemblage à kaolinite, quartz, alunite à 

natroalunite et un sulfate de fer de type greigite. 

 

Pour cette brèche hydrothermale de Rocroy, à partir de l’échantillon étudié, nous obtenons donc 

l’assemblage minéralogique suivant : 

- 20% de quartz [SiO2]  

- 10% d’alunites [KAl3(SO4)2(OH)6] (à natroalunite [NaAl3(SO4)2(OH)6]) 

- > 55% de kaolinite [Al2Si2O5(OH)4]  

- < 5% de pyrophyllite [Al2Si4O10(OH)2]  

- 10% d’oxyde de fer et de sulfate de fer [greigite Fe3S4]  

 

L’alunite est la seule phase minérale potassique identifiée. C’est donc à partir de cette phase que nous 

nous sommes concentrés pour entreprendre la datation. Cela peut nous permettre d’obtenir l’âge de 

l’évènement hydrothermal post-dépôt volcanique qui a conduit à la mise en place de cette brèche. Ce 

sulfate peut également nous permettre d’étudier l’origine de cette brèche et des fluides qui ont circulés 

à partir d’analyses isotopiques, et donc de savoir si celle-ci est bien hydrothermale (ou hypogène) ou 

plutôt supergène. Nous avons donc cherché à isoler cette phase minérale. 
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Figure VI-10 : A) Alunites dans une vacuole, en Lumière Polarisée Analysée. B) Spectre Raman d’une 
alunite issue de l’échantillon 17PER03, obtenu à partir du logiciel d’acquisition Labspec et traité en 
comparant les spectres de la base de données du logiciel Spectral ID. 
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Tableau VI-3 : Analyses sur des grains triés d'alunites à natroalunites au MEB. HF = traitement à l’acide 
fluorhydrique sur les grains triés de l’échantillon 17PER03. 

 

 

VI.4.2. Protocole de séparation de l’alunite 

1) Détermination de la taille de la phase ciblée 

Suite aux observations microscopiques sur lame mince, les alunites présentent une taille comprise 

entre 100 et 200 µm. Nous avons donc choisi de réduire en poudre l’échantillon et de le tamiser jusqu’à 

obtenir deux fractions granulométriques : une première entre 100 et 200 µm et une seconde 

supérieure à 200 µm. En dessous de 100 µm le tri des minéraux devient délicat sous loupe binoculaire. 

Après avoir rincé à l’eau les deux précédentes fractions obtenues, afin d’éliminer la fraction résiduelle 

la plus fine (éléments argileux), nous séchons à l’étuve la poudre à une température maximum de 

45°C. 

 

2) Séparation magnétique 

Afin d’éliminer les éléments magnétiques (de type oxydes de fer), les fractions obtenues sont passées 

au séparateur magnétique (un Frantz) pour les purifier. Nous obtenons les fractions correctement 

séparées à une intensité de 2A. Nous isolons et conservons donc les fractions non magnétiques à 2A. 
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3) Vérification de la phase séparée 

Les deux fractions obtenues sont observées sous une loupe binoculaire afin de ne conserver que les 

grains correspondant aux caractéristiques des alunites (de couleurs allant du blanc, au blanc jaunâtre 

et au blanc grisâtre ; d’aspect transparent à translucide ; un éclat vitreux ; des surfaces planes se 

fracturant de façon inégales). Nous sélectionnons quelques grains, puis nous réalisons au MEB des 

cartographies élémentaires afin de vérifier l’homogénéité des grains triés (Figure VI-11-C-D-E).  

Dans ces fractions non-magnétiques, l’alunite est la seule phase de l’assemblage à contenir à la fois 

du potassium et du soufre, en comparaison des autres phases qui sont des silicates et donc contiennent 

du silicium. C’est ainsi que nous constatons qu’au sein d’un grain, supposé d’alunite, celui-ci est en 

réalité associé à d’autres phases telles que la pyrophyllite ou la kaolinite (Figure VI-11-A-B). 

 
4) Attaque à l’acide des grains 

En condition d’altération argileuse avancée, les relations de stabilité de l'alunite (KAl3(SO4)2(OH)6) 

avec les minéraux silicatés dans le système K-Al-Si-SO4 sont définies par les réactions suivantes 

(Hemley et al., 1969) pour former de la muscovite (KAl3Si3O10(OH)2, équation VI.1), de la kaolinite 

(KAl3(SO4)2(OH)6, équation VI.2, ou de la pyrophyllite), ou du feldspath potassique (l’adulaire 

KAlSi3O8, équation VI.3) : 

 

KAl3(SO4)2(OH)6 (s) + 3 SiO2 (s) ⇔ KAl3Si3O10(OH)2 (s) + 2 SO42-(aq) + 4 H+(aq) (VI.1) 

2 KAl3(SO4)2(OH)6 (s) + 6 SiO2 (s) + 3 H2O ⇔  

3 Al2Si2O5(OH)4 (s) + 4 SO42-(aq) + 6 H+ (aq) + 2 K+(aq) (VI.2) 

KAl3(SO4)2(OH)6 (s) + 9 SiO2 (s) + 2 K+(aq) ⇔ 3 KAlSi3O8 (s) + 2 SO42-(aq) + 6 H+(aq) (VI.3) 

 

Il est donc important d’éliminer les phases silicatées pouvant être présentes et en association avec 

l’alunite, pour avoir seulement le signal lié aux sulfates potassiques étudiés.  
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Figure VI-11 : A) Image en électrons rétrodiffusés (BSE) d’un grain issu de l’échantillon 17PER03. B) 
Grossissement d’un fragment d’alunite au cœur de pyrophyllite (image BSE). C) Cartographie élémentaire 
en potassium. D) Cartographie élémentaire en soufre. E) Cartographie élémentaire en silicium. 

Afin de purifier les fractions en éliminant ces phases siliceuses contaminantes, nous décidons de 

procéder à un traitement à l’acide sur nos fractions à l’aide d’acide fluorhydrique (HF 10%) chauffé. 

L’aspect des grains a été modifié suite à cette attaque acide (Figure VI-12, Figure VI-13-A), ils sont 

toujours blancs mais ont perdu de leur transparence et semblent plus grumeleux.  

 

Afin de vérifier si la purification des grains a fonctionné nous procédons à nouveau à des cartographies 

élémentaires au MEB. Il est à présent possible de constater que les phases siliceuses ont été éliminées, 

seules les alunites ont été conservées, la cartographie du silicium ne donnant aucun résultat (Tableau 

VI-3, Figure VI-13-B-C). Le risque de contamination par une autre phase minérale est donc éliminé. 
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Figure VI-12 : Grains issus de l’échantillon 17PER03 avant (à gauche) et après (à droite) traitement à 
l’acide fluorhydrique. 

 

 

Figure VI-13 : A) Image en électrons secondaires (SE, à gauche) et en électrons rétrodiffusés (BSE, à 
droite) d’un grain issu de l’échantillon 17PER03 après un traitement à l’acide fluorhydrique. B) 
Cartographie élémentaire en potassium. C) Cartographie élémentaire en soufre. 
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5) Populations d’alunites 

Nos deux fractions 100-200 µm et >200 µm nous ont permis d’obtenir des populations de grains 

d’alunites dont les poids respectifs sont de 658 mg et de 160 mg. 

Nous choisissons de poursuivre nos investigations sur la fraction ayant le poids le plus important, 

c’est-à-dire au niveau de la fraction 100-200 µm, afin de pouvoir procéder à la fois à la datation de 

cette phase minérale et aux analyses isotopiques sur la même fraction granulométrique. 

VI.4.3. Datation K-Ar et analyses isotopiques 

Afin de dater ces populations d’alunites nous avons choisi la méthode K-Ar plutôt que la méthode 
40Ar-39Ar pour différentes raisons : 

- Considérant l’âge estimé (< 1Ma) de cette phase potassique, nous avons besoin d’utiliser une 

méthode de datation absolue adaptée aux âges jeunes, pouvant mesurer de faible teneur en 
40Ar. La rétention d’argon dans l’alunite supergénique à grains fins est similaire à celle de 

l’alunite hypogène à cristaux plus grossiers, ce qui permet de confirmer la fiabilité de 

l’utilisation de la méthode de datation K-Ar pour cette phase minérale (Itaya et al., 1996).  

- L’hypothèse de l’âge jeune estimé nous contraint à analyser des quantités de populations 

d’alunites conséquentes (~300 mg) afin d’obtenir un signal d’argon radiogénique assez 

important. Dans le cadre de la méthode K-Ar les quantités analysées sont classiquement de 

l’ordre du gramme, alors que pour la méthode 40Ar-39Ar les quantités analysées ne dépassent 

pas quelques milligrammes pour les populations.  

- Par ailleurs, au vu des âges attendus et de la quantité nécessaire, la présence de soufre en 

grande quantité est un frein à la mise en œuvre d’analyses 40Ar-39Ar. En effet, la ligne 

d’extraction-purification des spectromètres Ar-Ar n’est généralement pas conçue pour 

analyser des sulfates en grande quantité. Il y a un risque de diminution de la vitesse de 

pompage au niveau des getters en cas de formation de H2SO4 dans la ligne (Itaya et al., 1996). 

Ceci peut entraîner une pollution non négligeable au niveau du spectromètre de masse lors 

du dégazage d’argon se produisant lors du chauffage de l’échantillon en compromettant 

souvent la qualité des analyses suivantes. 

- Par ailleurs, la méthode de datation K-Ar ne nécessite pas d’irradiation des échantillons au 

préalable, cela permet de réduire la durée du protocole d’analyse (< 3 mois) et d’obtenir une 

mesure rapidement à un coût réduit par rapport à celui de la méthode 40Ar-39Ar. 

VI.4.3.a. Résultat de la datation K-Ar sur la fraction K-Ar 100-200 µm d’alunites 

Après avoir effectué la séparation minérale au sein du laboratoire Geoazur, la population de grains 

d’alunites issues de la fraction 100-200 µm a été envoyés au sein du service de géochronologie 

d’Activation Laboratories (Actlabs) situé à Ancaster en Ontario au Canada pour que ces datations 
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soient réalisées selon la méthode K-Ar comme décrit ci-après. Nous avons décidé d’effectuer deux 

mesures (duplicate) sur cette même population de grains d’alunite pour une quantité d’environ 300 

mg chacune, selon le protocole décrit ci-après.  

Des portions de l’échantillon ont été introduit dans un récipient en aluminium, chargées dans le 

système d'échantillonnage de l'unité d'extraction, dégazées à ~100°C pendant 2 jours pour éliminer 

les gaz de surface (l’argon atmosphérique). L'argon est extrait de l'échantillon dans un four à double 

vide à 1700°C. La détermination de la teneur en argon radiogénique a été effectuée deux fois sur le 

spectromètre de masse MI-1201 IG par la méthode de dilution isotopique avec 38Ar comme spike. 

Les gaz extraits ont été épurés dans un système de purification en deux étapes. L'argon pur est ensuite 

introduit dans un spectromètre de masse (de type Reinolds). 

Il est à noter que le test a été effectué deux fois par échantillon pour assurer la cohérence du résultat. 

Pour le calcul de l'âge, les valeurs internationales des constantes ont été utilisées comme suit :  

λK=0,581 x 10-10y-1, λβ-=4.962 x 10-10y-1, 40K=0.01167 (at.%). 

Deux standards mondialement reconnus (Bern 4M muscovite et la matrice de la rhyolite 1/65 

« Asia ») ont permis l’étalonnage par le spike 38Ar pour obtenir les résultats présentés en Tableau 

VI-4. L’âge obtenu est compris entre 151 ± 5 ka et 173 ± 5 ka, calculés avec une erreur de 2 σ. 

 

Tableau VI-4 : Synthèse des résultats obtenus suite aux datations K-Ar sur une population d’alunites de  
l’échantillon 17PER03 

Sample ID Dated mineral K, % ± σ 40Ar rad. 
(ng/g) 

%40Ar air Age, Ma Error 2σ 

17PER03-1 alunite 
population 

3.87 ± 0.04 0.0466 97.9 0.173 0.05 

17PER03-2 alunite 
population 

3.90 ± 0.04 0.0407 97.6 0.151 0.05 

 

VI.4.3.b. Résultat des analyses isotopiques sur les alunites 

Afin de contraindre l’origine des fluides sulfatés à l’origine de la mise en place des alunites dans la 

brèche étudiée, des mesures isotopiques ont été effectuées au sein du service d’analyses isotopiques 

d’Activation Laboratories (Actlabs) situé à Ancaster en Ontario au Canada. Ces mesures sur sulfates 

sont effectuées sur des spectromètres de masse à rapport isotopique de l’oxygène (18O/16O, selon 

Stoffregen et al., 1994) et du soufre (34S/32S, selon Ueda & Krouse, 1986). 

Les mesures des isotopes ont été effectuées en double et une mesure moyenne a ainsi été obtenue, soit 

pour δ18Osulfate 16,0‰ (sur un total de 25,4 mg) et pour δ34Ssulfate 11,4‰ (sur un total de 11,4 mg) 

(Tableau VI-5). 
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Tableau VI-5 : Synthèse des résultats d'analyses isotopiques sur les alunites de l’échantillon 17PER03 

Analyse δ18Osulfate (‰) δ34Ssulfate (‰) 
original duplicate moyenne original duplicate moyenne 

17PER03 15,9 16,2 16,0 11,4 11,3 11,4 
 

VI.4.3.c. Interprétation des résultats 

Au regard des analyses faites sur les alunites (à la microsonde, au MEB en Tableau VI-3, lors de la 

datation avec la méthode K-Ar en Tableau VI-4), nous remarquons que nous n’obtenons pas la 

formule structurale d’une alunite pure, mais une composition intermédiaire entre celle d’une alunite 

et d’une natroalunite (Tableau VI-6). Des minéraux de type natro-alunite avaient également été 

identifiés sur la Plage de Rocroy dans des études précédentes sans discuter leur origine (Bruzac, 

2012; Gadalia, 2013). 

 

Tableau VI-6 : Compositions en pourcentage massique des pôles pures des phases minérales alunite et 
natroalunite. 

 

Compte tenu de l’attaque acide appliquée sur notre échantillon, les silicates associés à l’alunite ont 

été dissous, comme le confirmaient les analyses effectuées au MEB suite à l’attaque à l’HF en 

indiquant une composition intermédiaire des grains entre les pôles alunite et natroalunite. La valeur 

du potassium mesuré (Ktotal , Tableau VI-4)  sur quelques centaines de milligrammes dans 

l’échantillon de la fraction granulométrique 100-200 µm utilisé lors de la datation K-Ar, comprise 

entre 3,87 et 3,90 %, nous indique également une valeur inférieure à celle de l’alunite pure, mais 

cohérente avec la valeur moyenne de 3,59% obtenue avec les analyses effectuées au MEB post-HF 

(Tableau VI-3). Ainsi, nous pouvons estimer que la phase minérale présente dans notre échantillon 

et datée est une solution solide constituée à 41% d’alunite contre 59% de natroalunite.  

La substitution du potassium par le sodium sur le site alcalin est significative au sein des alunites 

naturelles (Stoffregen et al., 2000). Cette substitution est fréquente à basse température en raison 

d’une carence en alcalins et d’une présence d’eau en excès (Ripmeester et al., 1986). Une seconde 
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substitution peut avoir lieu dans l’alunite, elle est alors couplée au phosphate et peut conduire à la 

substitution des cations monovalents (Na, K) par des cations divalents (Ca, Sr, Ba) (Allibone et al., 

1995), ceci peut donc expliquer la présence de P, Ca, Sr en traces dans nos analyses (Tableau VI-3). 

 

En principe, dans des conditions idéales (i.e. un système fermé), la datation des produits d’altération 

(ici une brèche hydrothermale) indique l'âge de l'activité hydrothermale ou de l'événement 

d’altération, qui est généralement associé à l'événement de minéralisation formant le système de 

dépôt (Vural, 2017). La datation de l'âge des minéraux hydrothermaux donne donc l'âge de l'activité 

hydrothermale associée à la minéralisation (les alunites). Pour la population analysée par la méthode 

K-Ar, l’âge obtenu sur cette phase minérale sulfatée intermédiaire nous donne donc l’âge de 

cristallisation et donc l’âge des fluides qui ont circulé et conduit à la formation de cette brèche compris 

entre 146 et 178 ka. 

 

L’alunite étudiée dans notre échantillon 17PER03 se présente sous la forme d’un minéral d’altération 

en association avec : kaolinite + quartz ± pyrophyllite, au sein d’une brèche. Cette association est 

classique des assemblages de l’altération argileuse avancée, et la présence de pyrophyllite témoigne 

d’une variante de haute-température (Meyer & Hemley, 1967). Cette phase minérale peut être issue 

d’une altération supergène de basse-température (Bird et al., 1989; Stoffregen & Alpers, 1992), d’une 

altération hydrothermale (Hemley et al., 1969; Cunningham et al., 1984; Bove et al., 1990), souvent 

associée à un système géothermal (Raymahashay, 1968; Schoen et al., 1974; Aoki, 1983). La présence 

d’alunite a également été signalée dans des roches métamorphique de bas degrés qui n’ont pas 

d’affinités hydrothermales (Wise, 1975; Schoch et al., 1989; Ripp et al., 1998). 

 

Afin de discuter son origine nous intégrons nos résultats dans un graphique δ18OSO4 – δ34SSO4 qui 

synthétise les différents environnements possibles (Figure VI-14). 

Rye et al. (1992) définissent un champ du domaine magmatique-hydrothermal correspondant au 

dépôt d’alunite à partir d’eau purement magmatique et à une température comprise entre 200 et 

400°C, typique des fluides magmatiques. Ce champ est contraint par des rapports H2S/SO4 compris 

entre 1 et 8 qui contrôlent l’état redox du système. Considérant les valeurs isotopiques du soufre et 

de l’oxygène, notre échantillon se situe en dehors de ce champ pour un rapport H2S/SO4 inférieur à 

1. Ces alunites ne sont donc pas issues de fluides purement magmatiques, mais elles ont une affinité 

hydrothermale, donc hypogène, plutôt que supergène. 
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Figure VI-14 : Valeurs de δ18OSO4 – δ34SSO4 relatifs aux champs soit magmatiques hydrothermaux, soit 
vapeur magmatique, soit steam-heated, soit supergène relatifs à l’origine des sulfates (d’après Rye et al., 
1992; Rye, 2005). L’étoile rouge indique le résultat pour les alunites de l’échantillon 17PER03. 

Nous avons alors voulu tester l’équilibre de l’alunite avec un fluide météorique-hydrothermal ayant 

un rapport H2S/SO4 inférieur à 1. Ce rapport indiquant un plus grand degré d’oxydation de ce fluide 

par rapport au fluide magmatique. 

Ce travail a été réalisé en collaboration avec Christophe Renac du laboratoire Geoazur à Sophia-

Antipolis. Nous avons cherché à estimer le domaine d’équilibre de l’alunite (hydrothermale) à l’aide 

du « package » R-CHNOSZ (Dick, 2019) pour les associations minérales du champ de Rocroy. Dans 

un premier temps les températures et le pH ont été estimés. Par la suite le logiciel PHREEQC 

interactive version 3.5 (Charlton & Parkhurst, 2011; Parkhurst & Appelo, 2013) a été utilisé. Ce 

dernier permet d’estimer la composition d’un fluide en équilibre avec les associations de minéraux, 

dans différentes conditions de température et de pression (pression hydrostatique). 

 

Suivant la première étape, l’alunite seule précipite à des conditions à l’équilibre à des pH très 

supérieurs à 9 et des températures comprises entre 100 et 300°C. Cependant la préservation du quartz 

à proximité des alunites est difficilement compatible avec la circulation d’un fluide basique (Knauss 

& Wolery, 1988). 
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Nous avons donc fixé un assemblage correspondant à celui observé dans l’échantillon étudié : 

alunite+kaolinite+quartz+pyrophyllite. Cet assemblage est alors stable pour des températures 

similaires à celles obtenues précédemment (150-300°C) et pour des pH compris entre 6,6 et 4,9. Ces 

fluides à pH plutôt acides à neutres peuvent provenir d’infiltration d’eau de pluie mais ces fluides ne 

contiennent pas de soufre. Ces fluides infiltrés se chargent en sulfate en profondeur. Donc ce sont 

bien des fluides météoriques hydrothermaux récupérant une composante soufrée du système 

magmatique qui sont impliqués dans cette évolution. En effet, les conditions supergènes, en sub-

surface, ne dépassent pas les 50°C. 

Les domaines de températures calculés et les valeurs isotopiques semblent donc indiquer un domaine 

hypogène. Celui-ci n’est pas strictement à l’équilibre dans un environnement magmatique 

hydrothermal, il subit l’influence d’un dégazage (magmatic steam ou steam heated) avec une perte de 

SO2 et CO2 dissous sous forme de gaz. 

Cette influence est confirmée par l’analyse des constituants de la perte au feu de notre échantillon 

(Carignan et al., 2001), présenté en Tableau VI-2, indiquant une estimation de la composition d’un 

fluide à 86,45 % d’H2O, 9,35 % de S (soit SO2), 3,27 % de CO2 et 0,93 % de FeO. 

VI.4.4. Lien entre l’activité volcanique et géothermale du système actif de l’île de la Basse-
Terre 

La formation de cette brèche hydrothermale de Rocroy est issue d’environnement en présence de 

fluides hypogènes acides, oxydés et riches en sulfates de type « acid-sulfate » en lien avec une 

altération argileuse avancée formée à haute-température (150-300 °C). Cette brèche se compose d’un 

assemblage minéralogique à alunite + kaolinite + quartz ± pyrophyllite. Cette manifestation 

hydrothermale s’est mise en place au cœur d’un système de failles N30-N50 et N80-N100. L'âge de 

l'activité hydrothermale associée aux alunites est à présent daté entre 146 et 178 ka par la méthode 

K-Ar. 

 

Il est important de confronter nos résultats à ceux obtenus sur le système de Bouillante. La brèche 

hydrothermale de Bouillante se situe à l’intersection entre trois systèmes de failles : N30-N50, N80-

N100 et N150-N180 (Figure VI-8-A, Bouchot et al., 2010; Thinon et al., 2010; Calcagno et al., 2012). 

Elle se compose d’une altération potassique présentant un assemblage minéralogique à feldspath 

potassique de type adulaire + quartz + pyrite, issue de la circulation de fluides hypogènes neutres et 

réduits de haute-température (> 200 °C). Ce système est décrit comme pauvre en sulfate, bien qu’un 

second assemblage postérieur soit issu d’une altération argileuse avancée avec la présence de jarosite 

et de gypse. Enfin un troisième assemblage issu de l’altération argileuse est composé d’illite, smectite 
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et de calcite (Patrier et al., 2013). Cette activité hydrothermale a été datée à partir des adulaires à 248 

± 50 ka par la méthode 40Ar/39Ar (Verati et al., 2014). 

 

Ces deux manifestations hydrothermales sont localisées dans le complexe volcanique de la Chaîne 

Axiale datée entre 1,02 Ma et 410 ka (Blanc, 1983; Carlut et al., 2000; Samper et al., 2007; Ricci et al., 

2015a, b, 2017). Pourtant l’âge de leurs activités hydrothermales est concordant avec l’activité 

volcanique des complexes Grande-Découverte-Soufrière (GDVC) et pré-GDVC compris ente 310 ka 

et l’actuel (Blanc, 1983; Carlut et al., 2000; Samper et al., 2007, 2009; Ricci et al., 2017) comme 

l’hypothèse précédemment avancé par Verati et al. (2014). 

 

Nous proposons une coupe transversale N-S d’une partie de l’île de la Basse-Terre illustrant les 

relations entre les complexes volcaniques, les structures fragiles et la localisation de ces brèches 

hydrothermales (Figure VI-15). 

 

 
Figure VI-15 : Coupe NNW-SSE de l’île de la Basse-Terre montrant la distribution spatio-temporelle des 
structures fragiles, des brèches hydrothermales et des complexes volcaniques (le résultat Ar-Ar d’après 
Verati et al., 2014 et le résultat K-Ar provenant de cette étude). Trait de coupe localisé sur la figure VI-8-A. 

 

Par ailleurs, la composition de ces brèches est semblable à ce qui est décrit dans les systèmes 

épithermaux couramment associés aux centres magmatiques, combinant une infiltration de fluides 

magmatiques et une infiltration de fluides météoriques et oxygénés à faible profondeur et à une 

température comprise entre 50 et 200°C (Park & MacDiarmid, 1970). Les sources chaudes et les 

paléo-systèmes géothermaux associés à ces dépôts sont classés en deux types principaux de degrés 

de sulfidation (Heald et al., 1987; Hedenquist, 1987; Hedenquist et al., 2000) : 

- Forte teneur en soufre ou high-sulfidation : ces dépôts se forment dans l’encaissant de roches 

siliceuses lixiviées par la circulation de fluides hypogènes acides, aussi appelés acid-sulfate, 

générés dans un environnement volcano-hydrothermal. Les roches se composent d’une 

association minéralogique à alunite-kaolinite-quartz.  Ce type de système indique une forte 

oxydation du milieu, classique des fluides hypogènes acides. Ils sont issus d’un volcanisme de 

type rhyodacitique à rhyolitique. Les fluides près de la surface peuvent atteindre des 

températures de 200 à 300 °C, et sont enrichis en SO2, HCl et NaCl. Il n’y a pas de réaction 
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entre les fluides et la roche encaissante, et ces dépôts témoignent d’une remontée rapide des 

fluides. 

- Faible teneur en soufre ou low-sulfidation : ces dépôts indiquent des fluides hypogènes 

semblables à ceux piégés dans les sources chaudes des systèmes géothermaux. Les roches se 

composent d’une association minéralogique à adulaire-séricite-calcite. Ce type de système 

indique un milieu réducteur, les minéraux ainsi formés à partir de fluides à pH neutre, H2S en 

solution sert de ligand aux métaux (Au, Ag). Ils sont issus d’un volcanisme de type andésite 

(chlorite) ou rhyolite (séricite), en fonction d’un rapport séricite/chlorite. 

 

Il semblerait donc qu’à Bouillante nous soyons en présence d’un système épithermal de type low-

sulfidation, alors qu’à Rocroy il s’agit d’un système épithermal de type high-sulfidation.  

Nous sommes donc en présence d’un système épithermal distal à l’échelle de l’île de la Basse-Terre. 

Dans ce type de système épithermal, les fluides initialement acides tendent à évoluer vers une 

neutralisation (Smith et al., 2017). 
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Chapitre VII : Discussion des résultats obtenus 
 

 

 

 

 

 

Vue sur l’Anse du Bourg et le Chameau depuis le fort Napoléon 

Île de Terre-de-Haut, Les Saintes 
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L’objectif général du travail effectué dans le cadre de cette thèse était de caractériser l’évolution 

spatio-temporelle de l’hydrothermalisme au niveau de la plaque supérieure de l’arc des Petites-

Antilles en Guadeloupe, et ses implications en terme de ressource géothermale et de fonctionnement 

des parties profondes des réservoirs de haute-énergie. Au terme de ces investigations, un certain 

nombre de résultats méritent d’être soulignés et discutés. 

VII.1. Hydrothermalisme et rhéologie de la croute supérieure de l’arc volcanique 
des Petites Antilles en Guadeloupe 

En synergie avec une partie des doctorants impliqués dans le projet GEOTREF et à partir des 

données existantes, nous avons contribué tout d’abord à améliorer la cartographie structurale de l’île 

de la Basse-Terre. C’est ainsi qu’une carte de haute-résolution a été réalisée à l’échelle du PER, afin 

d’avoir un état des connaissances des données de structures tectoniques actuelles en surface au niveau 

de la zone d’intérêt. Ces données ont été présentées au sein des Chapitre IV : et Chapitre VI :. Elles 

permettent de présenter une carte volcano-tectonique de la région Ouest de l’archipel de Guadeloupe 

(Figure VII-1), avec la localisation des différents complexes volcaniques dont des âges et des limites 

ont été en partie ré-actualisés. 

 

Figure VII-1 : Carte de l’arc volcanique actif de l’archipel de Guadeloupe (l’île de la Basse-Terre et 
l’archipel des Saintes) illustrant les différents complexes volcaniques et les principales structures 
tectoniques identifiées (modifié d’après Verati et al., 2018, BC = Basal Complex, PER = Permis Exclusif 
de Recherche). 
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Afin d’étudier l’évolution thermomécanique des roches en contexte d’arc volcanique au cours du 

temps nous nous sommes concentrés sur la caractérisation de la minéralogie et des structures du 

complexe volcanique le plus ancien de l’île (le Complexe Basal). Ceci nous a ainsi permis de mettre en 

évidence : 

- L’existence d’un métamorphisme hydrothermal de bas degré (faciès de type Schiste-Vert-Sub-

Schiste-Vert à Zéolite, Figure VII-2) lié au fonctionnement même de l’arc volcanique en 

Guadeloupe, 

- Un nouvel âge maximal de l’activité volcanique du Complexe Basal, avec la datation du Gros 

Morne de Deshaies à 4,28 ± 0,34 Ma, qui implique que ce métamorphisme hydrothermal soit 

actif depuis au moins quatre millions d’années, 

- La mise en évidence d’une température comprise entre 250 et 300 °C à faible profondeur (3-4 

km). 

 

 

Figure VII-2 : Faciès métamorphiques identifiés dans le Complexe Basal (limites des faciès modifié 
d’après Liou, 1987, gradients de température moyens entre 70 et 100°C/km d’après Manga et al., 2012). Le 
rectangle bleu localise le pic métamorphique du Complexe Basal (La profondeur a été estimée à partir de 
la densité d’une rhyodacite fraîche comprise entre 2,2 et 2,3 g/cm3, d’après Klein & Johnson, 1983).  
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Cette découverte a des conséquences importantes sur le comportement rhéologique des parties 

superficielles de la croûte de l’arc : 

- Il existe à faible profondeur des structures tectoniques ductiles, de type schistosité de 

dissolution, contrôlées par les circulations de fluides sous contrainte (mécanisme de 

dissolution-recristallisation), 

- La profondeur de la transition « fragile-ductile », qui dans une croûte continentale stable 

thermiquement est située de façon standard entre 12 et 15 kilomètres, doit être estimée entre 

3 et 4 kilomètres dans une croûte d’arc actif. La position superficielle de transition rhéologique 

est alors le résultat de la combinaison d’un gradient thermique anormalement élevé et de 

l’action des fluides hydrothermaux sur les mécanismes de déformation des minéraux. (Figure 

VII-3).  

 

 

Figure VII-3 : Diagrammes de l’évolution de la résistance mécanique de la croûte en fonction de la 
profondeur : A) En condition « standard », une croûte continentale standard montre une transition fragile-
ductile aux alentours de 15 km (modifié d’après Sibson, 1984; Lachenbruch & Sass, 1992; Ranalli, 1995), B) 
Concurrence entre les trois mécanismes de déformation principaux de la croûte (Gratier et al., 2013) : le 
régime de friction (en bleu), le régime sous pression fluide élevé avec un fluage contrôlé par la pression-
dissolution qui diminue la résistance à la friction (en rose) et le régime de déformation plastique (en vert), 
C) En contexte d’arc volcanique, soumis à un gradient géothermique élevé contemporain de la circulation 
de fluides hydrothermaux, la transition fragile-ductile est située à faible profondeur (aux alentours de 3-4 
km dans notre cas, d’après Ranalli & Rybach, 2005). 

 
En Guadeloupe, avec des températures de l’ordre de 300°C à 4 kilomètres de profondeur, la 

circulation de fluides hydrothermaux sous contraintes va favoriser le comportement plastique des 

minéraux, même à faible profondeur, en diminuant leur résistance au cisaillement (Gratier et al., 

2013). 

En conséquence, les structures fragiles sub-verticales identifiées en surface (Figure VII-4-A) sont 

nécessairement relayées par des couloirs schisteux qui s’enracinent sur l’horizon de la transition 

rhéologique (Figure VII-4-B). Cela nous permet d’envisager comment la géométrie des failles 
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normales, observées et mesurées en surface, évolue avec la profondeur. Deux coupes comparées 

illustrent cette évolution des structures tectoniques avec la profondeur au niveau de l’île de la Basse-

Terre (Figure VII-4). 

 

 

Figure VII-4 : Coupe NNW-SSE localisée en figure VII-1. A) Représentation des structures tectoniques 
fragiles et des brèches identifiées en surface. B) Ajout des structures tectoniques ductiles avec la 
localisation de la transition fragile-ductile en profondeur à partir de 3-4 km.  

 
Grace à des mesures de flux de chaleur régional actuel effectuées à proximité de l’archipel de 

Guadeloupe, le gradient géothermique conductif est estimé entre 70,0 et 98.2 ± 8.8 °C/km (Manga 

et al., 2012). Les mesures effectuées sur nos échantillons nous ont permis de déterminer un paléo-

gradient identique pour le Complexe Basal. Il semblerait donc que le flux de chaleur régional soit 

stable depuis les quatre derniers millions d’années. Le gradient géothermique conductif est donc 

stable avec une transition rhéologique située entre 3 et 4 km de profondeur à l’échelle de l’île de la 

Basse-Terre (Figure VII-5). 
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Figure VII-5 : Evolution de la température avec la profondeur dans l’arc volcanique en Guadeloupe. 
Implications en termes de rhéologie, de régime de transfert de la chaleur et de distribution spatiale des 
faciès métamorphiques. 

 

VII.2. Apport de l’étude d’analogue exhumé au fonctionnement des systèmes 
géothermaux de l’arc volcanique de Guadeloupe 

L’étude de l’analogue exhumé (paléo-réservoir) sur l’île de Terre-de-Haut (Les Saintes), et dont les 

résultats sont décrits au sein des Chapitre V : et Chapitre VI :, nous a permis de mettre en évidence : 

- La présence de structures tectoniques fragiles et ductiles superposées, 

- La présence de transformations hydrothermales de haute-température, dont les assemblages 

minéralogiques correspondent au faciès des Schistes Verts, ainsi que des phases 
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hydrothermales de plus basse-température indiquant un refroidissement de la structure au 

cours du temps. 

- Des transformations minéralogiques très variées, les plus abondantes en terme de nombre de 

phases néo-formées, sont issues de roches volcaniques initialement rhyodacitique à dacitique, 

- Une température bien plus élevée qu’à Bouillante : 350-380°C entre 1,7 et 2,7 km (Figure 

VII-6). 

- Un âge de la phase hydrothermale de haute température à 2,59 ± 0,12 Ma, nous permet 

d’estimer une durée de fonctionnement maximale du paléo-système géothermal à 650 ka. 

 

La caractérisation de ce paléo-réservoir nous a permis de mieux comprendre la composition et le 

fonctionnement des parties profondes (entre 1,7 et 2,7 km) d’un réservoir géothermal de haute-

énergie, dans le contexte de l’arc volcanique de Guadeloupe (Figure VII-6). 

 

La température, mesurée au niveau du paléo-réservoir de Terre-de-Haut apparaît comme bien plus 

élevée que celle connue à Bouillante et implique la présence d’une forte anomalie du régime thermique 

il y a 2,6 Ma. Par ailleurs l’étude des minéralisations hydrothermales révèle des assemblages 

minéralogiques stables dans les conditions du faciès des Schistes Verts, en conditions saturées en 

fluides de haute température, drainés par des couloirs schisteux permettant la mise en place d’un 

système convectif conduisant à l’homogénéisation de la température dans le réservoir en profondeur 

(Figure VII-6).  

 

Si nous comparons ces données au modèle de fonctionnement général proposé par Guillou-Frottier 

(2003) pour le réservoir de Bouillante, il faut alors considérer qu’il a existé en Guadeloupe des 

systèmes géothermaux de plus haute température que celui connu aujourd’hui et impliquant le 

développement d’une cellule convective jusqu’à des profondeurs plus importantes que celle proposée 

à Bouillante. 
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Figure VII-6 : Evolution de la température avec la profondeur dans un contexte thermique perturbé par la 
convection dans un système géothermal, et leurs implications en terme de rhéologie, de régime de transfert 
de la chaleur et de faciès métamorphiques. Les données au niveau de Bouillante sont issues de mesures 
effectuées en puits par le BRGM (Guillou-Frottier, 2003). 

 

Par ailleurs, et c’est sans doute l’un des résultats les plus importants de cette étude, la structure des 

parties profondes des réservoirs géothermaux est caractérisée par la connexion de zones de transferts 

verticales et horizontales des fluides hydrothermaux. Cela nous conduit à proposer un modèle 

conceptuel de fonctionnement d’un réservoir géothermal en contexte d’arc volcanique (Figure VII-7). 
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En surface, les failles et les structures volcaniques permettent la recharge du système en fluides 

superficiels. En profondeur les fluides superficiels sont mélangés avec des fluides hydrothermaux 

d’origine volcanique conduisant à la mise en place d’un système convectif. Les transferts de fluides 

s’effectuent alors verticalement et latéralement grâce à des structures tectoniques ductiles (couloirs 

schisteux) et fragiles (failles). De plus, les circulations des fluides s’effectuent également le long des 

discontinuités géométriques d’origine volcanique (limites de coulées, fluidalité magmatique, limites 

de filons, …). 

 

 

Figure VII-7 : Modèle conceptuel des parties profondes du réservoir géothermal actif présent sous l’île de 
la Basse-Terre. Trait de coupe localisé en figure VII-1. 

 

Une des conséquences d’un tel modèle est que la ressource géothermale de haute-énergie dans l’arc 

volcanique de Guadeloupe pourrait être plus importante et de plus grande distribution spatiale que 

ce qui est envisagé jusqu’à présent. 

VII.3. Le système géothermal de Guadeloupe : évolution spatio-temporelle de 
l’hydrothermalisme et comparaison avec les systèmes métallogéniques 

VII.3.1. Distribution spatiale des contraintes temporelles dans l’arc récent de 
Guadeloupe 

Afin de pouvoir interpréter l’évolution d’un système géothermal nous avons besoin de contraintes 

pétrologiques, structurales et temporelles. Pour cela il nous faut identifier des phases minérales 

néoformées (syn-tectoniques) et contemporaines de l’activité hydrothermale pour délimiter le 

réservoir et en déterminer l’âge et la durée de vie. Ces résultats ont été présentés au cours du Chapitre 

VI :. 

Les contraintes temporelles sont délicates à acquérir pour différentes raisons. Les systèmes 

volcaniques actifs étant très jeunes (< 1Ma), la datation de l’activité géothermale associée nécessite 

d’une part d’identifier des phases minérales datables par des méthodes géochronologiques adaptées 
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et d’autre part d’en séparer des quantités importantes. Cela nécessite de mettre au point et de 

développer des méthodes spécifiques d’identification et de séparation de ces phases.  

Dans l’arc volcanique de l’archipel de Guadeloupe nous disposons à présent de données 

chronologiques à la fois volcaniques et hydrothermales. Les contraintes temporelles présentées sur 

la carte en Figure VII-1 et la coupe en Figure VII-8 combinent les données de la littérature et les 

nouvelles données chronologiques acquise durant cette étude à savoir : l’âge du volcanisme au niveau 

du Complexe Basal et l’âge de la brèche hydrothermale de Rocroy située dans le périmètre du PER. 

 

Figure VII-8 : Coupe NNW-SSE, localisée en figure VII-1, montrant la distribution spatio-temporelle des 
structures fragiles et des brèches hydrothermales identifiées (le résultat Ar-Ar d’après Verati et al., 2014 et 
le résultat K-Ar provenant de cette étude), ainsi que les complexes volcaniques de l’île de la Basse-Terre. 

 
Les âges des brèches hydrothermales de Rocroy et de Bouillante, situées au cœur de la Chaîne Axiale, 

sont vraisemblablement contemporaines de l’âge du système volcanique actif de Grande-Découverte-

Soufrière (GDVC). La province géothermale de la Basse-Terre de Guadeloupe est alors un système 

de transfert de fluides et de chaleur distal du système volcanique actif aujourd’hui. C’est l’équivalent 

d’un système métallogénique de type « gîtes épithermaux Au-Ag » associés au volcanisme en 

contexte d’arc magmatique. 

Ces nouvelles données nous montrent l’importance de l’acquisition de données temporelles sur 

l’hydrothermalisme dans les systèmes volcaniques pour comprendre l’origine de leurs mises en place 

et leurs évolutions au cours du temps. 

VII.3.2. Brèches hydrothermales et systèmes épithermaux 

Les brèches hydrothermales de Bouillante et de Rocroy ont des significations différentes en termes 

de fluides, de compositions minéralogiques et chimiques, d’environnements et d’âges. La minéralogie 

de ces dépôts est contrôlée par un degré de sulfidation différent et représentent deux environnements 

géothermaux distincts (Heald et al., 1987; Hedenquist et al., 2000). 

 

Au niveau de la brèche de Rocroy, il s’agit d’un gîte épithermal de type high-sulfidation (HS) ou acid-

sulfate, marqué par des assemblages minéralogiques à quartz-alunites et dominé par des altérations 

de type argileuses avancées (Hedenquist et al., 2000; Jensen & Barton, 2000) avec des fluides 

hypogènes acides riches en Cl- et SO42-, dérivés d’une source magmatique, présentant une salinité 
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faible à modérée. Ce type de dépôts est généralement présent près de la surface à une profondeur 

inférieure à 1,5 km, pour une température comprise entre 150 et 300°C (Hedenquist & Lowenstern, 

1994). La présence de ces fluides acides complexifie l’exploitation de la ressource géothermale et 

demande une certaine adaptation des méthodes classiquement employées (Bogie & Lawless, 2000). 

 

A Bouillante, il s’agit d’un gîte épithermal de type low-sulfidation (LS) marqué par un assemblage 

minéralogique à adulaire-séricite et donc dominé par une altération potassique à argileuse avec des 

fluides alcalins chlorurés sodiques presque neutres et de très faible salinité, à une température de 250-

260°C (Lachassagne et al., 2009; Patrier et al., 2013). Ce type de classification avait déjà été proposé 

pour ce site par des études précédentes (Bouchot & Genter, 2009; Patrier et al., 2013). Ces dépôts 

sont généralement présents près de la surface jusqu’à une profondeur de 1 à 2 km, pour une 

température comprise entre 150 et 300°C et marquent une forte perméabilité typique des réservoirs 

géothermaux, ce qui en fait une cible idéale pour l’exploitation de la ressource (Hedenquist & 

Lowenstern, 1994; Bogie & Lawless, 2000). 

 

L’identification de ces brèches hydrothermales témoigne d’une ébullition du fluide, dans le réservoir 

ou le système hydrothermal, entraînant une brèchification du matériel volcanique et une remontée 

des clastes en surface (Elder, 1981). 

 

Par ailleurs, des études ont permis de mettre en évidence une neutralisation latérale progressive des 

fluides initialement acides (gîtes HS), suite à leur éloignement de la source de chaleur magmatique, 

en réagissant avec les silicates présents dans les roches encaissantes en entraînant une diminution du 

rapport fluide-roche et une augmentation du rapport HCO3-/SO42- vers les gîtes LS (Arribas, 1995; 

Hedenquist et al., 2000; Smith et al., 2017). 

 

Les processus d’altérations hydrothermales sont liés à la circulation de fluides hydrothermaux qui 

transportent la chaleur et les constituants chimiques qui vont interagir avec l’encaissant rocheux. Le 

type d’altération est également influencé par la composition chimique de la roche et le gradient 

géothermique (Seedorff et al., 2004). La variation de la salinité du fluide hydrothermal avec la 

diminution de la température peut s’expliquer soit par l’atténuation de l’influence de la source de 

chaleur et la diminution du rapport fluide-roche, soit par l’ajout d’eau météorique dans le système 

(Zhu et al., 2011). Il s’avère qu’à Bouillante le fluide Na-Cl s’écoulant au travers de l’aquifère 

géothermique est composé approximativement de 60% d’eau de mer et de 40% d’eau météorique, pour 

un pH de l’ordre de 5,3 ± 0,3 et une salinité d’environ 20 g/L. Ce fluide est à comparer aux eaux de 
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surface captées dans les sources chaudes qui présentent une salinité à 1g/L et sont simplement des 

eaux de surface chauffées par conduction (Mas et al., 2006; Lachassagne et al., 2009). 

VII.3.3. Réservoirs géothermaux et gîtes métallogéniques hydrothermaux 

Au cours de mes recherches je me suis retrouvée confrontée à un véritable problème de nomenclature 

pour définir les objets étudiés, dont l’étude se situe à la frontière de plusieurs disciplines. Entre 

géothermie, hydrothermalisme et pétrologie métamorphique les classifications changent mais les 

caractéristiques physico-chimiques des systèmes étudiés sont pourtant similaires. 

 

Le paléo-réservoir de l’île de Terre-de-Haut se situe à la limite entre l’altération propylitique (ou le 

faciès Sub-Schiste-Vert) et le faciès métamorphique des Schistes-Verts. C’est dans les conditions P-

T de ce dernier faciès que se situe la transition fragile ductile (Sibson, 1984). Cette interface 

rhéologique entraîne une augmentation de la perméabilité (Richards, 2011) et s’opère à des 

températures comprises entre 350 et 400 °C pour une profondeur entre 2 et 3 km. La transition 

fragile-ductile va permettre de localiser la circulation des fluides et la cristallisation de nouvelles 

minéralisations dans le système. Si nous comparons ces résultats aux nomenclatures employées pour 

décrire les gisements miniers en terme de température-profondeur, il devient délicat de continuer à 

parler, pour les parties inférieures des systèmes géothermaux, de processus épithermaux. C’est 

pourquoi il serait plus approprié de parler de gîtes mésothermaux (selon les classifications de 

Lindgren, 1933; Evans, 1987). Par ailleurs une sous-catégorie à un niveau intermédiaire entre les 

gîtes épi- et méso- thermaux a également été introduit sous le terme leptothermaux (180 < T < 500 

°C entre 1,5 et 3 km, Graton, 1933; Pélissonnier, 1962) mais cette terminologie reste peu employée. 

 

L’identification de zones d’altération dans un système géothermal actif permet alors de mieux 

identifier les cibles potentielles de forage, même si elles ne garantissent pas la présence d’une 

ressource ou d’un corps minéralisé (Zhu et al., 2011). 

 

La comparaison entre les systèmes métallogéniques et géothermaux nous permet de proposer un 

modèle d’évolution spatio-temporelle d’un réservoir de haute-enthalpie et de ses parties profondes en 

contexte d’arc volcanique en Guadeloupe (Figure VII-9). 

Ce schéma représente l’évolution distale volcanique hydrothermale et permet de mettre en évidence 

l’impact de l’éloignement à la source de chaleur (chambre magmatique) en terme de nature des fluides 

(composition évoluant d’acides à neutre, chemins de circulation), de gradient de température, de 

changement rhéologique et de la zonation de l’altération hydrothermale et des faciès 

métamorphiques. 
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Dans ce système de transferts de fluides hydrothermaux, nous pouvons ainsi replacer sur ce modèle 

les différents sites analysés et présentés dans ce manuscrit. 

La brèche hydrothermale de Rocroy se situe dans la zone des dépôts épithermaux de type high-

sulfidation (HS) à la limite entre le système volcanique et le système géothermal. La brèche 

hydrothermale de Bouillante se situe dans le domaine des dépôts épithermaux de type low-sulfidation 

(LS) du système géothermal. Le paléo-réservoir de Terre-de-Haut, il y a environ 2,6 Ma, se situait 

en profondeur à la transition fragile-ductile dans les dépôts mésothermaux du système géothermal, 

en dessous des dépôts épithermaux de type LS. Enfin, le Complexe Basal, il a y environ 4 Ma, se 

situait à la transition fragile-ductile en contexte d’arc volcanique « standard », c’est-à-dire en dehors 

d’un réservoir géothermal. 
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Figure VII-9 : Coupe schématique illustrant un système distal de transferts hydrothermaux en contexte 
d’arc volcanique (modifié d’après Hedenquist et al., 2000; Bogie et al., 2005; Rye, 2005; Bouchot et al., 
2010; Richards, 2011; Moeck, 2014; Stimac et al., 2015). LS = Low Sulfidation, HS = High Sulfidation 
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Chapitre VIII : Conclusions générales et perspectives 
 

 

 

Iguane et Bain Chaud, Anse Thomas 
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Ce travail de thèse a permis d’apporter de nouvelles données structurales, pétrographiques, 

géochimiques et géochronologiques sur l’évolution de l’hydrothermalisme au niveau de l’arc 

volcanique actif des Petites Antilles en Guadeloupe. En complément des précédentes études réalisées, 

ces résultats permettent d’améliorer les connaissances sur le fonctionnement du système géothermal 

de l’île de la Basse-Terre. Plusieurs résultats importants peuvent ainsi être mis en évidence : 

 

1) D’un point de vue cartographique avec : 

a. La mise à jour de la carte géologique du Nord de l’île de la Basse-Terre, 

b. La mise à jour de la carte géologique et structurale de l’île de Terre-de-Haut, 

c. La production d’une carte structurale à l’échelle du PER. 

 

2) La définition d’une référence en terme d’évolution thermique et mécanique des roches en 

contexte d’arc volcanique avec : 

a. La découverte d’un métamorphisme de bas degré évoluant des faciès schiste-vert à 

zéolite et lié au fonctionnement de l’arc des Petites Antilles (métamorphisme d’arc), 

b. La démonstration de l’existence d’un gradient géothermique en conduction de l’ordre 

de 70 à 100 °C/km stable depuis 4 Ma (extension de la plus ancienne activité 

volcanique de l’île à partir d’une nouvelle datation d’un dôme volcanique du Complexe 

Basal à 4,28 ± 0,34 Ma), 

c. L’estimation de la localisation de la transition fragile-ductile aux environs 3-4 km de 

profondeur. 

 

3) La caractérisation du fonctionnement des parties profondes d’un réservoir géothermal de 

haute-énergie avec : 

a. La démonstration de l’existence d’un paléo-réservoir géothermal exhumé sur l’île de 

Terre-de-Haut, 

b. La découverte d’une déformation de type ductile avec le développement de couloirs de 

schistosité de dissolution pouvant servir de drains pour les fluides caloporteurs. Ces 

zones à schistosité de dissolution constituent également un horizon de transfert de 

fluides à la transition fragile-ductile, à une profondeur comprise entre 1,7 et 2,7 km.  

c. Cet horizon qui peut également être interprété comme la base du réservoir permettant 

l’alimentation en fluides hydrothermaux du système, en connectant les failles 

normales de sub-verticales en surface aux plans de schistosité sub-horizontaux en 

profondeur, 
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d. La connaissance de l’extension et de l’évolution des transformations minéralogiques 

complexes des roches en profondeur permettant de proposer un modèle conceptuel 

incluant les conditions P-T-fluides nécessaires à la mise en place d’un réservoir de 

haute-enthalpie en contexte d’arc insulaire. 

 

4) La mise au point de protocoles d’identification, d’analyse, de séparation et de datations des 

phases potassiques, par les méthodes Ar-Ar et K-Ar, dans les roches hydrothermalisées. 

 

5) Les conséquences de ces nouveaux résultats sur l’exploration et l’exploitation de la ressource 

géothermale et plus particulièrement : 

a. L’estimation d’une durée maximale de fonctionnement pour ce type de réservoir 

géothermal à 650 ka, à partir de la datation d’une phase hydrothermale de haute-

température à 2,59 ± 0,12 Ma, 

b. L’évolution de la composition des fluides en lien avec la distance à la source 

magmatique avec une neutralisation progressive distale, similaire à ce qui est proposé 

pour la genèse des gîtes épithermaux high-sulfidation à low-sulfidation, 

c. La découverte de nouveaux chemins de circulations de fluides permettant des 

transferts à la fois latéraux et verticaux, augmentant ainsi le potentiel énergétique de 

la Guadeloupe avec une ressource potentielle plus importante que celle estimée jusque-

là, 

d. L’utilisation de l’hydrothermalisme pour la prospection et l’identification de zones 

favorables au développement de cellules convectives en profondeur et donc des cibles 

potentielles pour l’exploitation de la ressource géothermale. 

 

A la suite de cette étude, différentes perspectives pourraient être envisagées : 

 

1) Des études exploratoires similaires à celle-ci, avec une même démarche pluridisciplinaire, 

mériteraient d’être initiées à l’échelle de tout l’arc des Petites Antilles. Ainsi un 

métamorphisme régional d’arc avec un hydrothermalisme associé est sans doute présent sur 

d’autres îles de l’arc des Petites-Antilles. Il serait important de bien le mettre en évidence. De 

plus l’identification d’autres paléo-réservoirs exhumés permettrait d’affiner les 

caractéristiques des réservoirs à la fois régionalement et localement afin de poursuivre le 

développement de la géothermie de haute-énergie à l’échelle de l’arc. Le meilleur candidat se 

situe probablement au niveau de l’arc ancien Oligo-Miocène de l’île de la Martinique où 

affleure le Complexe Basal Oligocène aux presqu’îles de la Caravelle et de Sainte-Anne 
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(Germa et al., 2011). Une campagne de terrain en 2018 nous a déjà permis d’identifier des 

indices de déformation ductiles au niveau de ces presqu’îles et un potentiel paléo-réservoir 

exhumé au niveau de la Caravelle. Par ailleurs, des campagnes exploratoires sur l’île de St-

Kitts ont également permis d’identifier des transformations hydrothermales typiques des 

réservoirs géothermaux dans la partie Sud-Est de l’île (comm. pers. Michel Corsini). Enfin la 

Dominique semble être une cible de choix au sein de l’arc récent. Elle présente l’activité 

volcanique la plus étendue spatialement avec ses trois complexes en dormance (Morne aux 

Diables, Morne Diablotin et Morne Trois Pitons), et son Boiling Lake rappelant les 

manifestations géothermales de Nouvelle-Zélande. 

 

2) Les études géochimiques nécessiteraient également d’être approfondies afin de caractériser 

plus en détails les interactions « fluides-roches » : 

a. Il est possible d’effectuer des bilans de masse entre les roches fraîches et les roches 

affectées par une altération hydrothermale plus ou moins intense. Cela permettrait 

d’effectuer une estimation des mobilités élémentaires au sein des roches méta-

volcaniques en fonction de leur composition et du type de fluide qui y circule. Cela 

permettrait également d’estimer les vitesses de transferts de ces fluides 

hydrothermaux. 

b. Il faudrait acquérir de nouvelles données isotopiques sur d’autres phases identifiées 

dans les provinces géothermales, en Guadeloupe comme dans d’autres îles d’arcs 

insulaires, telles que les jarosites, les pyrites, les gypses afin de caractériser l’origine 

de ces fluides impliqués dans leur formation (source hypogène ou supergène ou mixte). 

 

3) D’un point de vue géochronologique il serait essentiel de dater systématiquement les phases 

hydrothermales et volcaniques à l’échelle de la zone d’intérêt explorée. Les âges et les durées 

de vie des systèmes géothermaux sont encore largement sous-déterminés. Notre étude 

démontre qu’il est possible de réaliser ce type d’investigation. 

 

Ce travail de recherche s’inscrit au sein du projet GEOTREF, dans une démarche innovante 

impliquant différents partenaires afin d’acquérir de nouvelles données de surface et de sub-surface 

sur l’île de la Basse-Terre de Guadeloupe et plus particulièrement dans la zone d’intérêt du PER. 

Dans le cadre de ce projet différentes méthodes et disciplines ont été combinées (géologie, 

géophysique sismique et non sismique, pétrophysique, hydrogéologie, modélisation de réservoirs …). 

Il est important d’intégrer toutes ces nouvelles données obtenues au cours de la phase exploratoire 

du projet, afin de proposer des modèles ou des scénarios d’évolution des systèmes géothermaux et de 
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fonctionnement des réservoirs. Ces résultats et les hypothèses avancées vont pouvoir par la suite être 

testés et validés (ou non) lors de la phase des forages exploratoires qui devrait avoir lieu courant 

2020-2021. 
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Dépôts pyroclastiques au Sud de la Basse-Terre, Monts-Caraïbes 
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X.1. Fiches de tâches du projet GEOTREF 

Tâche N° 2.1 - Etude des affleurements, des analogues de terrain et des 
données régionales 
N°lot: 2 Début: T0 Fin: T0 + 12 Durée: 12 

Tâche(s) antécédente(s) : Tâche (s) suivante (s): 5.1 – 6.1 – 6.2 – 6.6 – 6.7 – 6.8 – 6.10 –7.1 – 
7.2 – 7.8– 8.1 – 8.3 – 8.4 – 8.5 – 10.1 – 10.4 – 10.5 – 11.8 – 12.1 – 12.2 

Description synthétique de la tâche : Etude structurale et de la pétrologie : failles (localisation, 
orientation du plan de faille), fractures et autres objets géologiques pour réaliser des schémas 
géologiques et structuraux. Etudes des caractéristiques (propriétés), pétrophysiques de la matrice 
et des matériaux composant les zones de failles et fractures. Trois cadres géodynamiques seront 
investigués : des roches magmatiques et métamorphiques dans un contexte extensif, des roches 
volcaniques en contexte extensif, des roches volcaniques en contexte de subduction. La géométrie 
des réservoirs est assez bien caractérisée pour les systèmes extensifs, peu de données sont 
disponibles dans ces systèmes de subduction ou ceux structurés lors des phases de compressions. 
Les différents types de porosités à chacune des unités seront définis, porosité de fractures, porosité 
primaire de matrice, porosité secondaire liée aux circulations de fluides secondaires. Ce schéma, 
construit à partir de l’étude d’analogue permettra de proposer un premier modèle de réservoir mal 
contraint à ce jour et qui peut avoir des implications sur la compréhension de signaux précurseurs 
aux éruptions volcaniques par exemple ou à la définition des gites à oxydes et sulfures. Associés 
aux résultats de la tache 2.2, les résultats obtenus ici permettront de préciser les lois d’échelle 
contrôlant la géométrie du réservoir, en termes de longueur et d’espacement des structures 
notamment. 
Etat de l’art : La dynamique des réservoirs est contrôlée par les éléments qui composent le réseau 
poreux de ces réservoirs [1] [2] [3]. Ces éléments peuvent être de type structural avec des failles et 
des fractures et peuvent être également comprendre des éléments matriciels, les proportions 
entre ces différents éléments dans un réservoir dépendent de la nature pétrographique de la 
formation hôte et du contexte géodynamique [4] [5] [6]. Dans les formations sédimentaires, les 
structures matricielles sont principalement primaires et peuvent avoir un rôle important au côté des 
structures tectoniques [7]. Alors que dans les formations de socles, la porosité matricielle est 
souvent développée lors de processus secondaires entrainant l’altération des phases primaires [8]. 
Des caractérisations de réservoirs géothermiques en systèmes volcaniques existent principalement 
pour les systèmes extensifs, principalement en Islande, les réservoirs des systèmes volcaniques en 
systèmes compressifs sont peu décrits malgré de nombreux sites géothermiques exploités 
(Philippines, Italie). La définition pluriscalaire des réservoirs géothermiques est déterminante dans 
la modélisation aussi bien des propriétés de transferts que des interactions eaux- roches avec 
l’identification des structures kilométriques à micrométriques. Grâce à une sélection d’échantillons 
représentatifs des différents faciès pétrographiques et structuraux, une description pétrophysique 
des différents faciès. 
Connaissances indispensables à la réalisation de la tâche : 

• Connaissance des réservoirs fracturés (CNRS/GeoRessources, GeoAzur, UAG, GEC) et 
des altérations associées. 

• Expérience des partenaires sur les études géologiques de terrain 
Description des travaux : 
Les travaux de cette tâche seront réalisés en collaboration entre les partenaires, et devront conduire 
à : 

• L’élaboration de méthodes permettant de faire la liaison entre les données de surface et les 
propriétés pétrophysiques et d’écoulement de fond. 

• Fournir une description relativement précise des éléments devant figurer dans les schémas 
conceptuels. 
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Moyens utilisés: 
• Etat de l’art. 
• Expérimentations préliminaires. 
• Cartographie. 
• Mesures de la porosité par saturation à l’hélium, à l’eau et par injection de mercure, de la 

perméabilité, de la conductivité thermique, de la vitesse de propagation des ondes. 
• Caractérisation pétrographique par observations en microscopie électronique et optique, par 

diffraction de Rx sur poudre. 
• Mesures géophysiques de sub-surfaces, magnétiques, électrique et sismique. 
• Réalisation de travaux de r&d dans le cadre de la thèse 1(codirection UAG et GeoAzur) et 

de la thèse 2 (direction GeoRessources) 
Objectifs – résultats attendus (et indicateurs associés) 
Modèle de réservoir pétrographique et pétrophysique. 
Sous-traitants envisagés : 
GEC : prestation de sous-traitance pour DRX répartie entre les tâches 2.1, 5.1 et 10.1 (14000€) 
Livrables de la tâche: 

• L2.1.1: Date prévue: T30 
Description du contenu : Méthodes de liaison des propriétés pétrophysique de 
surface et de fond et description des schémas conceptuels de réservoirs 
Partenaires impliqués : GeoAzur, GEC, GeoRessources, UA. 
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Tâche N° 4.3 - Datation des systèmes hydrothermaux 
N°lot: 4 Début: T0 Fin: T0 + 24 Durée: 24 

Tâche(s) antécédente(s): Tâche (s) suivante (s): 6.9 – 7.2 – 7.3 – 7.8 – 8.1 – 8.3 – 
8.4 – 8.5 – 10.3 – 10.5 – 11.3 – 12.1 – 12.4 

Description synthétique de la tâche : caractérisation pétro-géochimique des phases minérales liées 
aux circulations fluides. Datation par la méthode 39Ar/40Ar de ces minéralisations 

Etat de l’art : Les vitesses de transfert des fluides dans la croûte et les cinétiques des altérations 
hydrothermales dans les zones de subduction sont aujourd’hui peu ou pas connues. L’étude des 
altérations hydrothermales et de minéralisations associées nécessite un développement 
méthodologique significatif vu les spécificités chimiques et le caractère récent des formations 
volcaniques considérées. 

Connaissances indispensables à la réalisation de la tâche : 
• Identification sur le terrain des minéralisations associées aux circulations hydrothermales 

Description des travaux : 
• cartographie structurale 
• échantillonnage 
• Séparation des phases minérales en laboratoire 
• Irradiation des échantillons dans un réacteur nucléaire 
• datations 40Ar/39Ar 

Moyens utilisés: 
• Datation par la méthode 40Ar/39Ar : 

- chauffage des échantillons au laser 
- Analyse par spectrométrie en phase gazeuse 

• caractérisation pétrographique et géochimique: 
- microsonde ionique 

Objectifs – résultats attendus (et indicateurs associés) 
Datation des minéralisations hydrothermales et estimation des vitesses de transfert 

Sous-traitants envisagés: 
 
  Livrables de la tâche: 

• L4.3.1: Date prévue: T24 
Description du contenu : Rapport sur les résultats des analyses des altérations 
hydrothermales. 

Partenaires impliqués: CNRS / GeoAzur 
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Tâche N° 10.3 - Etudes manifestations géochimiques de surface 
N°lot: 10 Début: TO Fin: TO + 12 mois Durée: 

2 mois 

Tâche(s) antécédente(s): 1.2 
– Lot 4 

Tâche (s) suivante (s): 10.5 – 10.6 – 11.2 – 12.1 – 12.4 

Description synthétique de la tâche : Mise en pratique des travaux méthodologiques et r&d du 
lot 4. 
Prélèvements, analyses et interprétation des manifestations de surface et des altérations 
hydrothermales 
Etat de l’art : 
cf. Lot 4 
Connaissances indispensables à la réalisation de la tâche : 

• Localisation des manifestations de surface et des altérations hydrothermales 

Description des travaux: 
• Prélèvements et analyses des manifestations géochimiques de surface (eau, gaz) 
• Géochronologie des altérations hydrothermales 

Moyens utilisés: 
• Sous-traitance et prélèvements sur site 

Objectifs – résultats attendus (et indicateurs associés) 
• Géothermométrie des manifestations de surface 
• Typologie des fluides des manifestations de surface/caractérisation géochimique 
• Datation des minéralisations hydrothermales 
• Estimation des vitesses de transfert et cinétiques des altérations hydrothermales 

Sous-traitants envisagés : 
Société externe pour la mesure des températures en forage. 
Livrables de la tâche: 

• L10.3.1: Date prévue: T12T24 
Description du contenu: Rapport d’étude 
Partenaires impliqués : UAG et GeoAzur 
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Tâche N° 10.5 - Evaluation qualité de la ressource géothermique 
N°lot: 10 Début: TO Fin: TO + 21 mois Durée: 21 mois 

Tâche(s) antécédente(s): 1.2 – 
Lot 2 – Lot 3 – Lot 4 – 7.1 – 7.2 – 
7.8 – 10.1 – 10.2 – 10.3 – 10.4 

Tâche (s) suivante (s): 10.6 – 11.7 

Description synthétique de la tâche : Evaluation de la qualité de la ressource géothermique : 
choix de modèle(s) géologiques conceptuel(s), estimation de la température, de l’extension et de la 
capacité du réservoir. Exploitation si possible des données géophysiques pour construire un premier 
modèle structural et géologique. Conception préliminaire de l’exploitation du réservoir (zone centrale 
de production, zone de réinjection, localisation de la centrale). Qualification de la ressource : critères 
favorables, critères défavorables, risques d’échec. Décision quant à la réalisation de l’étude de 
faisabilité. 
Etat de l’art : 
Actuellement, la méthode volumétrique de Muffler P. et Cataldi R. (1977) est celle qui actuellement 
la plus employée. Elle est fondée sur la détermination analytique de l’énergie calorifique stockée 
dans un volume déterminé de roche situé entre la surface du sol et une profondeur de 3 km ; c’est 
ce que l’on appelle la ressource géothermique de base accessible (RGBA). La petite partie de la 
RGBA qu’il est possible d’extraire jusqu’à la surface est appelée Ressource géothermique. 

 
La méthode volumétrique de Muffler est considérée dans la profession comme la méthode la plus 
fiable parmi toutes les solutions à disposition lors des étapes intermédiaires d’exploration, lorsque 
l’on ne connaît que quelques paramètres fondamentaux du système géothermique. Dans la 
bibliographie, parmi les exemples d’application réussie de cette méthode figure le cas de 
l’évaluation du potentiel géothermique aux États-Unis d’Amérique (Muffler, 1979). À noter 
néanmoins que pour parvenir à une valeur précise dans l’évaluation du potentiel énergétique d’un 
champ géothermique, il est indispensable de passer par l’étape de faisabilité et de découverte de 
la ressource, qui implique de réaliser une campagne de puits profonds d’exploration et de réaliser 
des tests de production en vue de déterminer, entre autres paramètres fondamentaux : la pression, 
le débit massique, l’enthalpie et la composition chimique des fluides (salinité, gaz...). 

 
Application de méthodes et approches issues de la r&d (lots 2 à 4) 

Connaissances indispensables à la réalisation de la tâche : 
• Imagerie géophysique de la zone concernée 

Description des travaux: 
• Analyse de l’ensemble des données de préfaisabilité disponibles (surface, géophysique, 

marine, …) 
• Application de critères d’évaluation de la ressource issus de la r&d (lots 2 à 4) 

Moyens utilisés: 
• Méthodes et approches issues de la r&d (lots 2 à 4) 

Objectifs – résultats attendus (et indicateurs associés) 
• Interprétation des données de préfaisabilité 
• Modèle conceptuel 3D géoréferencé 
• Evaluation de la ressource géothermique à partir de critères établis 

Sous-traitants envisagés: 
• 

Livrables de la tâche: 
• L10.5.1: Date prévue: T21 

Description du contenu: Rapport d’étude 
Partenaires impliqués : KIDOVA, Georessoucres, GeoAzur, IPGS, LHyGeS 

 

  



Annexes du chapitre I 

221 
 

Tâche N° 12.2 - Etudes géol. de surface et télédétection 
N°lot : 12 Début : TO + 36 mois Fin : TO + 48 mois Durée : 12 mois 

Tâche(s) antécédente(s) : Lot 2 
– 10.1 

Tâche (s) suivante (s) : aucune 

Description synthétique de la tâche : Rédaction dans un manuel méthodologique collectif et 
pluridisciplinaire sur la géothermie haute énergie en milieux fracturés, de l’approche 
méthodologique sur le thème l’exploitation de données en liaison avec les études géologiques de 
surface. 
Etat de l’art : 

Connaissances indispensables à la réalisation de la tâche : 
• 

Description des travaux : 
• Rédaction 
• Relecture 
• Encadrement d’un Master 

Moyens utilisés : 
• 

Objectifs – résultats attendus (et indicateurs associés) 
• 

Sous-traitants envisagés : 
• 

Livrables de la tâche : 
• L12.2.1 : Date prévue: T48 

Description du contenu : Rédaction dans un manuel méthodologique collectif et 
pluridisciplinaire sur la géothermie haute énergie en milieux fracturés, de 
l’approche méthodologique sur le thème l’exploitation de données en liaison avec 
les études géologiques de surface 
Partenaires impliqués : KIDOVA, CNRS/Georessources et Geoazur, GEC 

 



Chapitre X 

222 
 

X.2. Article 1 - Supplementary data 

Table A-1: Results of paleotensors obtained by field data inversion in the Basal Complex of the Basse-
Terre de Guadeloupe. 

 

 

Table A-2: 40Ar/39Ar analyses results, ArArCalc files. 

 
BT22_A.xls 

BT22_B.xls 

BT22_A-B.xls 
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Table A-3: New major element data set of whole-rock samples analysed for this study. 

  



Chapitre X 

224 
 

Table A-4: New trace element data set of whole-rock samples analysed for this study. 
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Table A-5: Microprobe analysis of metamorphic phases. Ox = oxygen number 
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Table A-6: All stable mineralogical assemblages listed in Figure 13. Mineral abbreviations are from Kretz, 
1983. 
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Appendix-A: Raman spectrometry spectra used to complete mineral determination. 
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X.3. Article 2 - Supplementary data 

Table A-1: Co-Th contents of the studied samples. 
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Table A-2: Electron microprobe analyses and structural formula of metamorphic minerals. 

 
 

Table A-3: Solution models used for computation of equilibrium assemblage diagrams and a-x modelling. 
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Table A-4: Major element contents (weight % oxides) of andesine pseudomorph. 

 
 

Appendix A-1: The Co-Th discrimination diagram (from Hastie et al., 2007). 
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Appendix A-2: XRD spectra of BT17 sample (spectra interpreted using Match! Software). 
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X.4. Article 3 - Supplementary data  

Table X-1: Table of whole rock major and trace element analyses. 
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Table X-2: Electron microprobe analyses and structural formula of volcanic phases. 
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Table X-3: Electron microprobe analyses of low-temperature hydrothermal phases. 

 



Chapitre X 

246 
 

Table X-4: Electron microprobe analyses and structural formula of high-temperature hydrothermal 
phases. 
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Table X-5: Table of mixing models solid solution used in tcdb55c2d database of Theriak-Domino software. 
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X.5. Article 4 – Supplementary data 

Table X-6: Electron microprobe analyses and structural formula of high-temperature hydrothermal 
phases. 
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Table X-7: XRD pattern decompositions. 
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Table X-8: Compiled Ar-Ar results. 
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Figure X-1: XRD bulk meta-pyroxenes sample 
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X.6. Article 5 – Petrophysical properties of volcanic rocks and impacts of 
hydrothermal alteration in the Guadeloupe Archipelago (West Indies) 

 



Article 5 

257 
 



Chapitre X 

258 
 



Article 5 

259 
 



Chapitre X 

260 
 



Article 5 

261 
 



Chapitre X 

262 
 



Article 5 

263 
 



Chapitre X 

264 
 



Article 5 

265 
 



Chapitre X 

266 
 



Article 5 

267 
 



Chapitre X 

268 
 



Article 5 

269 
 



Chapitre X 

270 
 



Article 5 

271 
 



Chapitre X 

272 
 



Article 5 

273 
 



Chapitre X 

274 
 



Article 5 

275 
 



Chapitre X 

276 
 

 



Article 5 

277 
 

  



Chapitre X 

278 
 

X.7. Article 6 – The characterisation of an exhumed high-temperature paleo-
geothermal system on Terre-de-Haut Island (the Les Saintes archipelago, 
Guadeloupe) in terms of clay minerals and petrophysics 
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