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LES EQUILIBRES ENTRE MINERAUX ET LIQUIDES SILICATES
INFLUENCE DE P, T, X, Hp0, f02

Jean-Paul CARRON

I - INTROBUCTION

1 - Considérations théovrigques
Au-dessus d'une température de 1'ordre de 800 & 1000°C, i1 peut ap-
paraitre dans Tes systemes silicatés une phase Tiguide. Les éguilibres entre ce

bain siticaté et Tes minéraux éventuels ne sont qu'un cas particulier des égquili-
bres entre deux phases. J'une manigre générale, on observe donc une relation 1i-
réaire-entre 1/7 et Te logarithme du rapport des activités d'un élément i dans le
liguide 1 ou le cristal considéré c. A 1'inverse des corps cristallisés, les Ti-
quides n'ont pas de structure bien définie, sauf a trés courte distance, et il
est difficile d'y définir les "sites" que peuvent occuper les divers éléments.
Ceci explique qu'en'généra1 on se contente de caractériser les dquilibres par le
rapport des teneurs pbndéra]es piutdt que par la constante d'équilibre, et gue
les relations d'Arvhenius se rapportent ainsi au coefficient de partage pondéral
0‘1?”. '

2 - Applications pétrologiques

Les études expérimentales des interactions cristaux-liquides néces-
sitent Te plus souvent une trempe rapide qui fige les phénoménes a la pression
et & la température considérées. L'application de ces résultats & des roches mag-
matigues impTiquequ’elles aient subi également un vefroidissement qui se traduit
par la présence d'une phase vitreuse. Le domaine de validité est donc en principe
Vimité qux roches volcaniques et & la bordure externe des cristaux, au contact du
verre, Moyennant certaines précautions, on peut envisager de reconstituer des
phénoménes plus précoces en prenant en compte le centre des phénocristaux et un
Tiquide plus ou moins hypothétique que 1'on déduit de la composition de la roche

totale, corrigée en fonction des solides présents. Par contre, 1'application des
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résultats expérimentaux a des roches enti&rement cristallisées est trés sujette
a caution, car on assimile alors une mésostase a un liquide initial, et cela re-
vient en général a négliger le rble des fluides, dont une bonne partie est é1i-
minée lors de la cristallisation en un assemblage de minéraux le plus souvent

anhydres,

IT - EQUILIBRES PLAGIOCLASES-LIQUIDES

On rappelle que les plagiociases sont trés abendants dans las roches
magmatiques dont ils représentent 30 % 2 50 % de la masse. L'albite et 1'anorthi-
te pures sont exceptionnelles dans ce type de roches : on rencontre des plagio-
clases acides dans les rhyolites-granites, des plagioclases intermédiaires dans
Tes andésites-granodiorites, des plagioclases basiques dans Tes basaltes-gabbros,
Ces minéraux sont souvent zonds, avec un coeur plus basique, ceci étant particu-

ligrement margué dans les séries calco-alcalines.

1 - Systéme Albite-Anorthite (& Si0p, # HpQ)
a) Fusion & sec, sous P : 1 bar. Le diagramme de la fiqure ! a &té

établi par Bowen en 1913, et ne semble pas avoir été modifié depuis. I1 est & no-
ter qu'un soin particulier avait €t€ apporté & la réversibilité des équilibres,
et que Ta composition des verres était déterminée avec une grande précision par
mesure de 1'indice ! Ce diagramme est d'emploi classique en pétrolagie, et permet
de discuter la zonaticen des cristaux et les effets respectifs de 1a cristallisa-
tion & 1'équilibre et de Ta cristallisation fractionnée. Une présentation différente
consiste & caractériser chaque équilibre par le rapport des teneurs en An du $o-
Vide et du Viauide (0517117 < Anp)/Ang; ).

On constate alors que les peints représentatifs sont rigoureusement
alignés dans un diagramme d'Arrhenius, ce qui constitue un exemple remarguable de

thermométrie minéralogique (Flg. 2).

b) Influence de la pression anhydre. Les expériences de Lindsley
(1968} sont reportées en figure 2a. Sous une pression de 1p kbar,le fuseau est dé-
calé sans déformation apparente de 50 a 150°C vers les températures élevées. Pour
An > 85, le phénoméne est compligué par la fusion incongruente de 1'anorthite,
qui fait apparaitre du corinden dans le Tiquide. Pour P =20 kbar, 1'augmentation
des températures de fusion est encore accrue, maiﬁ la décompositicn du solide ap-
parait dés que An > 50, IT est & remarquer que dans 1'ensemble, malgré les diffé-
rences importantes de température, les compositions des liquides associés aux
plagioclases acides sont pratiquement les mémes 2 1 bar et & 20 Kbar , ce qui



Fig. 1

Fig. 2 :
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fait de ces équilibres un trés mauvais barométre géotogicue. (On aurait pu s'at-
tendre au contraire, &tant donné que Tes ligquides semblent a priori plus compres-

sibles que Tes solides correspondants).

c) Influence de la pression d'eau. A 1'inverse du cas précédent, le
fuseau est nettement déformé (fig. 3b) et surtout considérablement décalé vers
les basses températures quand PH,0 = Pt = 5 Kbar {Johannes, 1978). Pour des
pressions intermédiaires et & saturation en eau, on aurait des décalages intermé-
diaires mais avec une €volution non Yinéaire. On sait én effet depuis Goranson
{1931) que 1'abaissement du point de fusion de 1'albite par addition d'eau & Ta
phase fondue peut s'interpréter comme un simple effet cryoscopique. Par aiileurs,
Ta sotubilité de 1'eau dans les liquides silicatés étant proportionnelle & /PHZU,
ceci entraine pour les plagioclases - comme pour tous les silicates - une dé-
croissance parabolique du point de fusion en fonction de PHEO-

d) Influence de la teneur en silice. Le méme auteur a &tudié des mé-
langes constitués de 35 % plagioclase + & # guartz. $f 1'addition de ce consti-
tuant n'a qu'un effet trés faible au pBle sodique, il n'en est pas de méme au
pile calcigue, ol on observe un abaissement de 450°C par rapport au point de fu-
sion de 1'arorthite pure, toujours pour PHEO = Py = & Kbar (fig. 3c). I1 en se-
rait vraisemblablement de m&me pour des oxydes comme AlzC,, Cal, Nag0 ou Mgd.
L'application du thermométre de Bowen aux systémes naturels sembie donc impossi-
ble sans un traitement thermodynamigque qui fasse intervenir les divers consti-

tuants du liquide,

2 - Thermométre de Kuda-Weill (1970)

IT s'agit historiquement du premier essai d'analyse détaillée d'un

équilibre entre solides et liquides complexes, et de son utilisation comme géo-
thermométre. Bien gque le formalisme en soit assez particulier, et le modéle des
liquides aujourd'hui périmé, on en donnera cependant auelques détails, car 1'ar-
ticle original est un peu trop succint sur certains points, et Ta "démonstration
qu'on en trouyve dans le traité de Carmichadl et al. {1974} est tout a fait imac=

ceptable.

a) Foermulation théorique. Les auteurs considérent que les plagiocla-

ses forment une solution solide idéale, et les caractérisent donc par les frac-
tions molaires Xap et Xan, avec Xab + Xan = 1 (ce qui pose dans certains cas le
probléme du constituant orthose). Pour les tiquides, on ne consideére que les
oxydes impliqués dans la réaction d'échanges d'ions, en les écrivant sous Ta forme
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Figure 3 : Dfiagrammes de fusion des plagiociases sous P = 10 kbar anhydre (a),
s0US PH 9= Pt = 5 kbar (b), et dans les mémes conditions avec 5% quartz
{c). ta"courbe en pointillé reprend le tracé de la figure 1.
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Si0z, Ca0, ce qui est habituel, mais aussi A101_5 et Nalp_5, ce qui est plus ori-
ginal et élimine é1égamment les exposants fractionnaires dans le calcul de la
constante d'équilibre. On désigne par X5i, XAl. XCa» XNa les fracticns molaires
correspondantes (aui sont en fait des fractions atomiques) et on pose Xsi + XAl +
Xca + ¥Na = 1, ce qui revient & négliger le réle des constituants comme Mgl ou
Fe0. En écrivant classiquement 1'égatité des potentiels chimiques, on arrive 2

1'expression

Yoo Ko s Yoo Yo X
. éﬂg = 1n XNaXS1 + Ln Ma'Si Ln xab (1)
i Ca“Al Yea'm an

Par rapport aux conditions standardsTo et Po, on a dgalement :

T p
Mg gt 4 3o 4p (2)

To aT PO 3P

A (T,P) = au (T \P) +

En négligeantl'effet de 1a pression, et en posant

X Ko Xes
a ="X—a-b- at A =_x_"i§..).(_5_l. , on obtient
an Ca Al
Yo Yoo
! Na Si
y{(T) = Ln =+ Lne———or (3)
g Yea¥al

On considére maintenant que dans le liguide, Tes coefficients d'ac-
tivité sont de la forme Lnyj = & (1-%i), C étant une constante.

‘..'l:“
En posant ¢' = XC

at xAI - XNa - XSi , on a 1'expression généra-
ie :
)\ 1
y(M =k + & (4)

b) Calibration expérimentale. Elle est basé€e sur deux séries de 14

expériences portant sur des roches de composition granitique, effectudes respec-
tivement sous des pressions d'eau de 0,5 et 1 Kbar. Dans chaque cas, *,o0,T et ¢

sont connus, ce qui permet de calculer 1z constante C,

C=1,29 x o4 (16-% par erveur dans le texte original)

De maniére assez paradoxale, alors gue TOK figure par son inverse
dans le membre de droite de 1'équation, Jes auteurs ont choisi de porter ensuite
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les valeurs connues de y{T} dans un diagramme oll TOK figure Tinéaivement en abs-
cisse. Le calcyl des droites de régression permet d'aboutir & des relations de la
forme

aT + b = Ln2+ 12000 -2 (5)
o T

Pour une association plagiocliase-liquide fournissant des valeurs aisés
ment calculables de A, v et @', on obtient donc une équation du second degré
fournissant deux valeurs de T, dont 1'une est "physically unreasonable". Compte
tenu de Ta dispersion des points expérimentaux et du domaine de températures étu-
dié (750-950°C).on aurait certainement obtenu une relation linéaire en portant
y(T) en fonction de 1/T, ce qui aurait simplifié sensiblement Te calcul !

c) Extension aux conditions plus ou meins hydratées. Les coefficients

a et b sont l€gérement différents pour les pressions d'eau de 0,5 et 1 Kbar. Pour
les conditions anhydres, Kudo et Weill déterminant une droite de régression, en
utilisant huit données empruntées 2 Bowen (1913) et & Prince (1943). Le domaine
de températures est nettement plus élevé (1200 a 1500°C) et les compositions dé-
pourvues de quartz normatif. Pour PH20 =5 Kbar , ils se référent 2 guatre va-
leurs proposées par Yoder (1957) : on sait (Johannes, 1978) qu'au moins les deux
valeurs correspondant aux plus basses températures soni nettement erronées, aussi
la droite de régression correspondant 3 ces conditions ne peut plus 8tre prise en
considération (fig. 4 ). ‘

d¢) Modifications ultérieures. Mathez (1973) a insisté sur le fait que

la relation "dry" de Kudo-Weill était limitée aux magmas basiques, alars que Tes
relations sous PHZO = 0,5 et 1 Kb s'appliquaient uniquement aux magmas acides.
D'une part, i1 propose de modifier Tes paramétres 2 et b de 1'équation "anhydre"
en remplacant les huit valeurs de Kude-WeiTll par guatorze valeurs correspondant
4 des expériences de la littérature sur des roches natureiles. D'autre part, i1
sugqére une correction empirique temant compte de la non idéalité des solutions
solides de plagioclases, ce qui revient & remplacer o par un paramétre o' en
grabde partie artificiel. Ultériesurement Drake (19768) revient sur la courbe "a-
nhydre", en utilisant exclusivement ses propres résultats obtenus sur des systé-
mes naturels et artificiels allant des rhyolites aux basaltes {$i0p varie de 47%
a 73%}. A partir de 55 expériences, i1 propose des valeurs des constantes a et b
qui permettent d'écrire 1'déquation ci-dessous :

y(T} = 12,48 (+1,08) x 10-3T -« 20,31 (+ 1,68) (6)




Figure 4 :

Figure 5 :
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Ces valeurs sont assez différentes de celles de Kudo-Weill (a = 10,34X10“3, b =

-17,24).0n peut, de maniere plus pratique écrire 1'équation du géothermométre gé-

néral,
P = tbar (1,248 x 107272 - T(20,31 - tnZ) - 12900 = 0 (7)

L
IL EST IMPORTANT DE REMARQUER QU'EM RATSOM DE L'INCERTITUBE SUR LES CONSTANTES,

LA TEMPERATURE OBTENUE PCUR UM ASSEMBLAGE DONNE EST AFFECTEE D'UNE INCERTITUDE
DE + 55°C

Bien que Drake semble assez réticent sur la valeur des résultats obtenus sous
pression d'eau {Kudo et Weill ne donnant pas les résultats analyticues, mais seu-
lement les valeurs de Xzp, Xwa ...), On peut présenter sous la méme forme Tes é-
quations relatives aux systémes granitiques :

Phpp = 0,5 Kbar 1,105 x 10-212 = 7(17,86 - Ln-2) - 12900 = 0 (8)
PHo0 = 1 Kbar 114 % 107212 < T(17,67 - Ln2) - 12900 = 0 (9)

Nous en discuterons plus loin les conditions d'application.

3 - Thermométres de Drake et Weill (1975) et Drake (1976)

IT s'agit des résultats d'une étude expérimentale réalisée par Drake
(1972, Ph.D inédit) et de travaux ultérieurs déji Svoqués au paragraphe précédent.
Une partie importante des résultats concerne les éléments en traces :

Sr, Ba, Terres Rares et Yttrium. Le partage de ces ¢1éments entre plagicclase et

verre (= liquide) a été déterminé par analyse 2 la microsonde. I1 a fallu pour
cela enrichir les Tiguides jusqu'id des tenmeurs de 1000 & 10 0G0 ppm. Par rapport
au modéle précédent, Te développement théorique est considérablement simplifié?
puisqu'on caractérise 1'équilibre par Te coefficient de partage pandéral Dﬁ]/11q.
Dans i'ensemble, on cbserve une corrélatien linéaire entre LnD et 1/T(°K) (fig. 5).
IT est intéressant également d'avoir une idée de la dispersion des points expéri-
mentaux, qui sont donnés em annexes & Ta publication. Dans le cas de Sr, le grou-
pement des points est tout & fait remarquable, et correspond & une incertitude
maximale de + 20°C (fig. 6 ). Ceci constitue potentiellement un excellent yéo-
thermometre, dans Ta mesure ol on pourra doser avec précision des teneurs nette-
ment plus faibles que dans les matériaux expérimentaux. De méme Sa. qui présente
une variation nettement plus importarte en fonction de 1/T, se trouvera en géné-
ral 3 des teneurs assez faibles dans les roches basiques, et se trouvera plutdt
dans les feldspaths alcalins et biotites dans le cas des roches acides. Pour ce
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Figure 7 : Relation de Drake relative 4 la constante d'équilibre concernant le
constituant albitique du plagioclase.
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qui est des Terres Rares, le nombre de mesures ast heaucoup plus faible (une di-
zaine par élément), et Ta dispersion assez considérable (fiq. &), ce qui tiemt
Evidemment & Ta faible valeur de D (0,1 & 0,0f) qui contraste avec celle du
strontium (1 & 3). I1 semble que les relations U = f(1/T) proposées pour ces &l1é-
ments n'ont qu'une trés faible valeur thermométrigue, ce qui n'enléve rien 2 leur
intérét géochimique. On notera également que le coefficient de partage de a3t
semble analogue a celui de cet*. En oce qui concerne 1'europium, i1 se trouve es-
sentiellement sous la forme Eud+ dans les conditions dfexpérimentation {atmosphe-
re ordinaire avec 20 % 02, c'est-a-dive f0p = 10~0.7). Sous des fugacités d'oxy-
génes trés faibles, le comportement de Eul+ devient trés comparable 3 celui de S¢
(D=1 pour f0p = 10~12}_ Pour les fugacités intermédiaires, le coefficient de
partage giobal de Eu varie entre ces deux limites extrémes.

b) Dans Te cas du calcium, dont Te dosage 4 la sonde est aisé, Drake

et Weill utilisent, comme pour ies éléments en traces, le coefficient de partage
pondérat DE;/1iq, gui montre ume trés mauvaise corréiation avec 1/T. Les résul-
tats ne sont guére améiiorés si on prend en considération les constantes d'équi-
Tibre des diverses équations possibles, par exemple celles qui se rapportent aux
oxydes habituels, ou celles qui font intervenir les formateurs de réseau (SiOg,
KA]Oé, NaA10z, CaAlp04) ou les modificateurs de réseau {Mg0, FeO, Cal "non feld-
spathisable") (voir Bottinga et Weill, 1972). Par 1a suite, Drake (1976} reprend
1'interprétation des données, et montre que Ta meilleure corrélation est obtenue
en considérant Ta réaction sous la forme :
NaA10211q + 3510214q = NaA1Si3ng1

L'activité de 1'albite dans le plagioclase est égale 4 sa fraction molaire, 1'ac-
tivité du constituant NaAl0z est égale 3 sa fraction molaire dans 1'ensemble des
formateurs de réseau (XSi0p + XKATGz + XNaAl0s + XCaAlpdz = 1) que 1'on peut no-

_op R £R
k= xa@//[XNaA102 x'(XSfDZ)ﬂ

La droite de régression de la figure 7 peut se mettre sous la forme :

ter FR. On a alors

Bien que cette €quation ne figure pas dans le texte mais uniguement dans le résy-
mé (avec d'ailleurs une erreur dans 1'écriture des fractions molaires), on pour-
rait la considérer comme un géothermométre appiicable entre 1100 et 1400°C, pour
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des plagioclases de composition Anzg-Angg. LES ERREURS SUR a (f 500) ET SUR b
(f 0,32) ENTRAINENT CEPENDANT SUR L'ESTIMATION DE T UNE INCERTITUDE AU MOINS EGA-
LE A T 50°C.

4 - Relations de Loomis {1979)
Aprés une révision des données thermodynamiques relatives au systéme

anhydre albite-anorthite, Loomis analyse le rdle de 1'eau et de Ta silice. les
plagioclases sont considérés comme formant une soiution solide idéale (agl = XapJ -
Pour calculer 1'activité du constituant albite dans le liquide, on commence par
calculer 1a fraction molaire d'eau suivant la méthode de Burnham (1979), gui con-
siste a normer les constituants autres que Hp0 & B atomes d'oxygéne {Sis0s, NaAl
$i30g ...) et a évaluer ainsi la fraction molaire d'eau Xliq. Dans le cas oil XL’q
> 3,5, la formule est assez complexe ; nous considérerons le cas simple ol
Xliq < 0,5, c'ast-a-dire une teneur pondérale inférieure 3 6 % ; on a alors :
bt~ X 17X
Le report dans un diagramme d'Arrhenius des données de Drake en conditions anhy-
dres, et des résultats de Kushiro {1973) sur le systéme Di-Ab-An en conditions
hydratées (PH20 =Pr =2 Kbar et 3Kbar} montre un alignement excellent, qui
correspond & la.relation (fig, 8} :

ol

X

109 1 ab i 3$59 - 2,64 (2)
Xab - Xw )

qui a évidemment valeur de géothermomdtre quand la teneur en eau est connue. lne
relation analogue est proposée pour 1'anorthite, mais Ta corrélation est beaucoup
moins satisfaisante. DANS LE CAS DU CONSTITUANT ALBITIQUE, L'INCERTITUDE EST FI_
XEE & * 25°C QUAND LES AUTRES PARAMETRES SONT CONNUS. Réciproquement, si on se
fixe une température et une compasition de 1iquide, tenant compte de 1'eau, on
peut évaluer la composition du plagioclase en éguilibre avec unei incertitude de
Y5 % en mele d'An. I71 est possible sur ces bases d'effectuer une simuiation nu-
mérique des processus de cristallisation des plagioclases dans des magmas hydra-
tés de type granitigue {Loomis, 1982a et b).
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Figure 8 : Relation de Loomis relative & 1'activité du constituant albitique dans
Te plagiociase et des liquides silicatés anhydres (cercles neirs) et
hydratés (cercles vides).
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Figure 9 : Diagramme de fusion des olivines, d'aprés Bowen et Schairer {1935). Les
points figurés sont des points expérimentaux.



III - EQUILIBRES ENTRE LIQUIDES SILICATES ET QLIVINES, PYROXENES, SPINELLES
(Mg, Fe, Ni, Co, Cr)
1 - 0livines-liquides
a) Distribution de Mg et Fe {é1éments majeurs}. Le point de départ de
1'analyse est constitué par le diagramme de fusion €tabli par Bowen et Schairer

pour le systéme forstérite-fayalite (Mg)p5i0g-FepSi04q), qui présente une allure
tout a fait semblable & celle des plagioclases (fig, 3). Plus récemment, Roeder
et Emslie {1970) ont étudié 3 basaltes naturels a des températures comprises en-
tre 1150 et 12300°C, et pour des 02 variant de 10-0.7 3 10-*2 bar. Pour un maté-
riau donné, 1'olivine est d'autant plus magnésienne que Ta température ot la fu-
gacité d'oxygéne sont plus élevées, ce dernier facteur ayant évidemment pour
effet de soustraire du Felt au systéme en le transformant en Fe3*, Bien que
1'intervalle de températures soit faible, 71 apparait une excellente corrélation
entre 1/T et le rappert des fractions molaires de MgD dans 1'olivine et le liqui-
de, pour les 27 expériences réalisées. La corrélation est moins bonne quand on
considere le constituant FeQ, en raison des incertitudes sur la valeur du rapport
Fe0/Fe203 dans le liguide (fig. 10). On peut écrire les deux relations thermomé-

triques

Xo] .

log—rdd) = 3730 _ 4 o7 (13)
X 'd T
Mal
Xo]
FeO _ 3911

]Og—r_r'a —'—.i.— - 2,50 (14)
Fel

xo] Xh’q
Fel Feg@ _ 171 _
]Og-x?l- - 1097{*1-?& _T 0,53
Mgl Mg0

D'ol, pour une température moyenne de 1400 K :

Xo] X11‘q

FeQ _ Fel -
X—OT- = 0,3 Tiq (153 {ou Kp = 0,3}
Mgl Mgl

D'une manigre un peu paradoxale, les auteurs en concluent gue “la

composition d'une olivine est indépendante de la température, et ne dépend qué du
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Figure 10 : Relations de Roeder et Emslie relatives i la distribution de Mgl et Fed
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olivines et liguides pour différents types de basaltes.
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rapport FeQ/Mg0 du tiguide ol elle cristallise”. Ceci exprime en fait que 1'ana-
lyse d'un verre et d'une olivine coexistants permet en premier iieu de tester

s'ils sont bien en équilibre (le Kp doit &tre de 0,30 1 0,03), et ensuite seule-
ment de calculer une température par application de 1'équation (13} ou par utili-
sation du tracé de Tasuyrface de saturation. Dans une étude ultérieure, Roeder

{(1974) opére en conditions beaucoup plus réductrices (f0p de 10-12 3 10‘14, d'ol
présence de fer métalligue). I1 envisage également le cas du m=nganése, pour le-

quel on a : 1
Mno 3850
nu
]Ogm = '—"T—— 2,59 (16)
MnO

Leeman {1978) reprend la question en utilisant 1'ensemble des données
de la Tittérature, qu'il s'agisse des basaltes tervestres, des basaltes lunaires
ou de mélanges synthétiques, en particulier le systéme CMAS (CaQ, Mg0, Alo03,
$i07). Un essai de différentes constantes d'équiiibres, correspondant a diffé-
rentes écritures possibles des échanges Fe-Mg, 1'améne & retenir finalement le
paramétre le plus simple, c'est-a-dire le rapport des fractions molaires :

K = (Mg0)o1/(Mg0)1iq. En excluant 4 valeurs "manifestement divergentes” {?), on
observe que les basaltes lunaires et terrestres définissent deux droites de ré-
gression nettement séparées {fig. 11) d'olt on tire les relations

0l/Tig _ 7640

Basaltes terrestres 1Ln KMgO T - 3,60 (17)
, ol/1iq _ 8118 _ (18)
Basaltes lunaires Ln KMgO - 4.1

La droite retative au systéme CMAS (dépourvue de fer et d'alcalins) est situde
presque exactement entre les deux précédentes ;, les écarts observées sont fmpy-
tables essentiellement aux différences dans Tes teneurs en alcalins. Pour 1'en-

semble des données, on peut proposer 1'équation thermométrique suivante :

ol

X
Mg0 _ 3500

1og-;m-— —T 1,728 (19)
Mg0

L'INCERTITUDE SUR LA TEMPERATURE EST DE 2+ 50°C.

b) Partage des €1éments en traces NiCo. La premigre étude est celle
de Hackli et Wright (1967), qui ont analysé & la microsonde la répartition du
nickel dans les olivines, les pyroxénes et le verre d'échantillons basaltiques
prélevés 2 différents stades de cristallisation dans un Tac de lave de Hawaii



(les températures, mesurées in situ, ont varié de 1160 & 1050°C, a + 10°C). Par
1'utilisation de conditions analytiques extrémes (40 Kv, 600nA), les auteurs re-
vendiquent une précision de ¥ 5 ppm, dans une gamme de teneur allant de 50 ppm
{verre) & 1500 ppm (clivines). On observe un alignement parfait des points repré-
sentatif {fig. 12), que T'on considére les fractionnements olivine-Tiquide, pyro-
xene~1iquide, ou le partage olivine-pyroxéne qui en découle, Bien qu'il s'agisse
d'un travail historiquement essentiel, on est actuellement assez sceptique sur la
valeur des résultats, car i1 ne semble pas que les olivines aient pu Btre réelle-
ment en €quilibre avec les derniers liquides, et car le thermemétre elivine-pyro-
xéne (pour lequel Tes auteurs indiquaient une précision de 7 10°C} fournit quand
on T'applique a divers basaltes des températures comprises entre 800 et ZOOO?C !
-En raison de son intérét pétrotogique, e coefficient de partage du nickel a fait
l'objet par la suite de nombreux travaux et de nombreuses discussions : validits
de Ta lof de Henry, effets respectifs de la composition du liquide, de 1a tempé-
rature, de la pressien ... On en trouvera une liste compléte dans la publication
de Leeman et Lindstrom (1978). Ces auteurs ont réalisé des expériences sur 4 ba-
saltes naturels et sur des mélanges synthétiques se rattachant aux systemes Di-
An-Ab et Fo-An-9z, tous ces composés ayant €té enrichis en Ni0. Les résultats
analytiques ne sont pas fournis {Ph D inédit de Lindstrom}, et on trouve simple-
ment Tes valeurs de diverses constantes d'équilibre, correspondant chacune i une
écriture possible de la réaction d'échange. Par exemple, pour le coefficient de
partage pondéral, la droite de régression correspond a 1'équation

ol/Tiq _ 12564 _
Ln s = S - 5,79 (20)

Les incertitudes sur a(l 900) et sur b{* 0,62) aménent 3 une INCERTITUDE SUR T DE
* 50°C,

Sirultanément Hart et Davis (1978) ont anaiysé la distribution de Ni
entre la forstérite pure et divers liquides du systéme Fo-Ab-An, compositions dé-
pourvues de fer et de calcium modificateur de réseau. Les températures varient
entre 1250 et 1450°C et les concentrations du liguide en Ni0 sont comprises entre
0,12 % et 0,68 % {900 a 5000 ppm Ni)., A température comstante, le coefficient de
partage varie en fonction de Ta*teneur en Mg0 du Tiquide (D = 124/Mg0 - 0,9). A
température variable, Ta relation de D avec T s'écrit -

12345
T

Ceci est remarquablement voisin de la relation précédente (fig. 13).

D= - 5,593 (z1)
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Figure 12 : Relations de Hdkli et Wright pour le partage du nickel entre phases
d'un basalte de Hawaii.
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Figure 13 : Coefficient de partage du nickel entre olivines et liquides silicatés,

d'aprés Hart et Davis. Les cercles vides correspondent aux données de
Leeman.



L'effet des hautes pressions a été mis en évidance par Mysen et Kushi-
ro (1979), qui utilisent le traceur B3Ni {émetteur B) et 1a méthode des émulsions
sensibles. Dans le systéme forstérite-jadéite, a 1300°C, le coefficient de parta-
ge D&?/Tiq, qui est égal a 26 Y 2 3 pression ordinaire passe 3 une valeur 3 fois
ptus faible (8 T 2} lorsgue 1a pression atteint 20 Kbar. Ceci est & relier au
changement de structure du liguide, 1'aluminium normalement tétracoordonné deve-

nant hexacoordonné pour P > 15 Kbar.

2 - Pyroxénes-liquides

a) Eléments majeurs : Ca, Fe, Mg. Nielsen et Drake (1979) se sont ba-
585 sur 63 données de la Tittérature, concernant, en nombre i peu prés é€gal, des
pyroxénes “pauvres en calcium" (Opx, pigeonite, clinoenstatite) et des pyroxénes
"riches en calcium" du groupe augite s.1. Pour évaluer les activités dans les py=
roxenes, ils se référent au modéle multisite de Saxena (1971}, et proposent éga-
lement un mod&le simplifié, ol les sites M1 et M2 sont supposés équivalents, avec
un couplage Na-AT, qui amdne 4 écrire par exemple :

px = oM px px px px 1 Px _ px
Mg 03 ng/[ng thpe T Rea Y Wy T g Uy XNa{l

Dans Te cas des liquides, aprés avoir écarté le modéle des oxydes formant une
sclution idéale, ainsi que le modale habituel des silicates fondus, les auteurs
considérent que la meilleure corréiation est obtenue avec un mod2le qu'ils quali-
fient de "Bottinga-Weill modifié”. $i on trouve toujours dans les formateurs de
réseau (F.R) Si0p et les complexes KAY0» et NaATO2, Te reste de 1'alumine est
considéré comme un modificateur de réseau (M.R), de la forme Al015, ainsi que la
totalité du Ca0 et les oxydes habituels gue sont Mg0 et Fe0. En considérant que
les formateurs et les modificateurs de réseau forment des entités indépendantes,
ils écrivent par exemple :

lig _\FR _ lig /(an e L dig

530y T "sioy T *si0, / Ysioy * *nara, KATO
lig _ MR Tig liq , lig . ,1iq , ,lig
g0 = g0 = "mgo / Uwgo * *reo * *eao * faro; )

Dans tes conditions, et pour 1'ensemble des constituants pris en compte, on ob-
tient les relations suivantes (fig. 14)

146
Lnk= _HTQp - §,52 pyroxénes riches en Ca (22)

Lnk= 21%99 - 26,25 pyroxénes pauvres en Ca S {23)
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Figure 14 : Relations de Nielsen et Drake pour Ta constante d'équilibre entre

liquides et pyroxénes riches en calcium (cercles vides) ou pauvres en
calcium (cercles noirs).
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Figure 15 : Relation de Lindstrom et Weill pour le fractionnement de Ni et Co entre
clinopyroxénes et liguides.
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px px px
3Mgsiog * resing * Casi0a
1iq _1iq 11g 43
g X 2rep * {a5ip,)

avec K =

LA PRECISION EST FIXEE A X 20°C.

b) Eléments en traces ( Ni, Co, Mn) Une étude préliminaire a été réa-
Visée par Duke (1976), mais le travail principal est celui de Lindstrom et Weill
(t878) qui ont étudié expérimentalement les fracticnnements entre clinopyroxénes
et Tiquides dans le systéme Di-Ab, et dans quelques basaltes naturels, pour des
teneurs de 1'ordre de 1 % (en métal). Les expériences ont été effectudes dans des
conditions d'oxydo-réductions telles que les oxydes présents étaient Ni0 et MnO.
Aprés vérification de 1a Yoi de Hemry, i1s démontrent habilement que Ni et Co
trouvent place essentiellement dans Tes sites M1, alors que Mn se distribug a peu
prés également entre M1 et M2. L'utilisation du coefficient de partage pondératl
(D) donne de bons résultats dans le systéme synthétique, mais n'est pas valable
51 1'on y adjoint les matériaux naturels, Le modete structural classique s'avéare
satisfaisant, en considérant 1'atuminium et le calciumunisen complexes Cap,5A107.
L'équation d'équilibre s'écrit alors :

Ni0liq + Cadyjq + 231025, = CaNiSizOsp

px M1 lig _ ,MR
XN1 et = X

AVEE BLasi,0g ® nio T "wip on a
KM
K= —
MR 2
Wi * *eap ¥ Usig,)

1T apparaTt alors une assez bonne corrélation entre Ln K et 1/T qu'il serait pos-
sible d'écrire sous forme de géothermométre, de méme que dans le cas du cobalt
{(fig. 15}.

3 - Spinelles-liquides

Les travaux expérimentaux trés récents de Maurel et Maurel {1982 a,b,

‘c,d) portent sur Tes conditions d'apparition des spinelles chromiferes dans des

Tiquides basaltiques, ainsi que sur les échanges de Fe ou A1, entre ces oxydes et
le iiquide, Plusieurs paramétres sont ainsi étudiés séparément, & des températu-
res comprises entre 1180 et 1300°C et pour des f0» trds soigneusement contrdlée,
entre 1079 et 10-3 bar.
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- RBle de Ta composition du Tiquide : le coefficient de partage
Di?/1iq dépend pes de la température, mais est une fonction croissante de la te-
neur du bain en alumine. IT1 passe de 0,7 & 2,1 quand la teneur en A1203 du Tiqui-
de passe de 8 4 4 18 %.

- Role de f0, et T. Le rapport Fel*/Fe3* dans le spinelle est tou-
jours plus faible que dans le liquide en équilibre. I1 dépend de Ta fugacité
d'oxygéne, de la température et de la composition du liquide suivant une relation
complexe :

lag (EE?})SP = - 0,166 log f0z - L% - 0,322 IXidi + 0,9
Le terme £Xidi se calcule d'aprés les fractions molaires et des coefficients nu-
mériques {di) déterminés empiriquement par Sack et al. (1980). De m&me, le coef-
ficient de partage du chrome (Déﬁlliq) varie légérement, 3 température donnée, en
fonction de fOp, mais il varie trés rapidement en fonction de la température, si
f0 est fixée. Par exemple pour f0z = 10-9, DEP/11 passe de 275 pour T = 1300°¢C
a la valeur de 1424 pour T = 1180°C,

- Contr8le minéralogique, I1 existe pour le chrome un effet de compé-
tition entre les sites octaédriques du spinelle et du pyroxéne éventuellement co-
X714
existants. Le coefficient de partage Dgr/}1q

nelle, mais 11 est cependant nettement supérieur & 10. Lorsque du pyroxéne appa-

est trés inférieur a celui du spi-

raTt en quantité suffisante au liquidus, i1 est susceptible de fixer la quasi-
totalité du Cr disponible, et d'empécher la cristallisation de spinelle, si la
concentration dans le bain devient inférieure 3 la limite de solubilité du chrome
dans Te liquide silicaté.

CONCLUSIONS

Cette revue des fravaux consacrés aux équilibres entre cristaux et bains
silicatés fait ressortir 1'abondance et T1a gualité des résultats expérimentaux
obtenus au cours de la derniére décennie, en grande partie S0US T'impulsion de
D.F. Weill, On peut en tirer un certain nombre de conclusions :

1) Dans la plupart des cas, les paramdtres caractéristiques de 1'équi-
Tibre (D ou Kp) varient effectivement en fonction de la température suivant des
relations d'Arrhénius, ce qui est conforme aux lots de la thermochimie, et permet
d'dtablir un grand nombre de relaticns géothermométriques. Cependant, 1'incertitu-
de sur les valeurs de la température, pour une association donnée, est le plus
souvent de X 50°C, ce qui limite singuliérement 1'intér&t pétrologique de ces
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évaluations, puisgue Jes temperatures de Tiquidus et solidus des principaux mag-

mas soni connues avec une précision au moins égale.

2) Les meiileures relations composition-température sont obtenues en
utitisant pour les Tiguides des modéles de solutions jdéaTes prenant en compte
des unités structurales complexes, pluidt qu'en utilisant des moddles de mélanges
complexes se rapportant aux oxydes simples des analyses chimiques habituelles. La
distinction entre formateurs et modificateurs de réseau est amplement justifiée
dans le cas des magmas complexes, et on comprend pourquoi les meilleurs thermomé-
tres sont ceux qui prennent en compte les formateurs typiques (NaA102) ou tes mo-
dificateurs typiques (Mg0) alors gue le calcium - qui peut se trouver a la fois
sous forme de complexes CaAlp04 et d'unités Cal - n'a pas un comportement facile
a interpréter dans 1'état actuel de nos conmaissances,

3} Les expérimentations sur les éléments en traces, qui semblent
trés prometteuses, ne sont pas toujours d'appiication commode aux roches natu-
relies, en raison des problames analytiques qui se posent pour les échantillons
non enrichis artificiellement. Par ailleurs, 1'évolution des coefficients de
partage solide-liquide ne fait souvent que refléter 1'évolution des compasitions
des phases minérales. &n connait par axemple 1'affinité de 5S¢ pour les plagiocla-
ses acides, et celle de Ni pour les olivines magnésiennes ; les géothermométres
basés sur ces £1éments ne sont donc pas indépendants de ceux qui se rapportent a
Na et Mg.

4) La trés grande majorité des expériences ont été réalisées en con-
ditions anhydres et sous une pression de 1 bar. En toute rigueur, elles ne sont
donc applicables qu'aux roches de surface ol 1a phase gazeuse est réduite, donc
surtout aux roches de type basaltique. L'abondance de bulles ou le caractére
pyroclastigue d'une formation devrait inciter & ume certaine prudence dans 1'ap-
plication des relations présentées ici. On rappelle également qu'en principe les
graphigues joints au texte permettent de fixer les limites de température au-de-
13 desquelles 1'extrapolation des droites de régression devient évidemment de
plus en plus hasardeuse.

5) En ce'qum concerne le rdle de Y'eau, qui n'a 6té étudié que dans
te cas des plagioclases, i1 est clair qu'elle intervient en tant que constituant
du liquide, qui modifie 1'activité des autres é1éments, et que dans aucune des
relations envisagées, le paramétre PHZU ne figure en tant que tel. Les relations
de Loamis sont parfaitement explicites sur ce point puisque 1'eau figure par sa
fraction molaire uniguement. La comparaison des thermomdtres plagicclases-1iqui-
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des avec d'autres thermomgtres insensibles 3 1a présence d'eau peut donc &tre
utilisée comme un hygrom&tre, oy Eventuellement comme un baromdtre & minimum, la
pression totale devant évidemment &tre supérieure & la pression de saturation

correspondant 4 la teneur en eau calculée,

6) En définitive, un progrés certain dans notre compréhension des
équilibres cristaux-liquides est & attendre du développement des recherches sur
la structure et la thermodynamique des silicates fondus. Dans un premier temps,
ceci permettra une formulation moins empirique des réactions d'échange, et par
la-méme une amélioration des relations thermométriques. I1 n'est pas exclu par
la suite qu'on puisse calculer directement les constantes d'équilibre, sans €11-!
miner pour autant 1'indispensable contrdle expérimental,
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ISOTOPIC GEOTHERMOMETRY

Simon M.F. SHEPPARD

I - INTRODUCTION

In 1947, H.C. UREY, in a paper concerned with the thermodynamic pro-
perties of isotopic substances, proposed the idea of usihg stable isoteope varia-
tions between natural phases as isotopic geothermometers. $ince then considerable
effort has been applied to developing quantitative isotopic geothermometry : (1)
establishing theoretical methods for calculating isotopic fractionations, (2) im-
proving the mass spectrometer in order to measure the small natural variations
with sufficient precision, (3) performing experimental calibration of isotopic
fractionations, {4} looking for systematic isotopic fractionations in geslogical
systems ranging from magmatic to sub-zero (ice cores) temperatures. This chapter
will review the general basis of isotopic thermometry and present a number of se-
lected examples to illustrate its contribution to geology.

IT - ISOTOPES

Each element is characterised by a specific number of positively char-
ged protons (p) in its nucleus. Atoms of the same element, or same atomic number,
but differing in atomic wefght are called isotopes of that element. This varia-
tion in atomic mass at constant atomic number is essentially due to the variation
in the number of neutrons (n) in the nucleus. This follows directly from the re-
tationship among the masses of the proton (mp), the neutron (mn) and the e1ectron
(me) where :

mpmmnm 1840 me [1]
For the atomic number A= zmp [2]
For the atomic mass = z(mp + mn) [3]

For oxygen with & protons there are three stable isotopes with 8, 9
and 10 neutrons. This gives from [3] atomic masses of 16, 17 and 18 respecfively.
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From the mass relationship [1] the isotope 18y is therefore ~ 12.5 % heavier
than the isotope 16O. We can anticipate that those properties of an element or
compound which are mass dependent - properties influenced by the rotational,
translational and vibrational motions of the atoms - may show isotope effects or
variations in the isotope ratio of the given elements.

Although the isotopes of a given element have identical electronic
structures, and therefore form identical chemical bond types in a given compound,
the bond strengths which are related to vibrational motions are, in general, not
identical. The energy well for a substance is independent of its isotopic com-
position (e.g. H-H, H-D or D-0) but the molecule composed of the lighter isotopes
has a higher zero-point energyl (Fig. 1). Substitution of the heavier isotope
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Figure 1 - Schematic diagram for molecular hydrogen comparing the real potential
energy curve with the Morse potential curve and the harmonic potential
curve. The relationship between the zero-point energy, &g = 1/2 h ¥,
and molecular mass for Hz, HD and D2 is shown. The fundamental vibra-
tion frequencies are Hp : 4405 cm-1, HD : 3817 a1, Dp : 3119 em-l.

therefore very slightly reduces the bond length.

The zero-point energy, £y = 1/2 hy where h = Planck's constant and ¥ = characte-
ristic frequency of the molecular. Thus even in the ground state at absolute zero
temperature the vibrating molecule possess a certain energy £ above the minimum
of the potential energy curve of the molecule (Fig. 1). It vibrates with its fun-
damental frequency which depends on the mass of the isotopes.



351

ning the lighter isotope are more often broken than those bonds with the heavier
isotopes during the incessant motions within the motecule and the comtinual in-
teraction or collisions among the molecules. Hence, during chemical reactions,
molecules composed of the light isctope tend to react more readily than those
with the heavy isotope. For example, during the bacterial reducticn of sulphate
to sulphide, the resulting sulphide tends to be enriched in the lighter sulphur
isotope relative to the initial sulphate (kinetic isotope effect). Similarly du-
ring diffusional processes the light isotopic species tends to diffuse more ra-
pidly than the heavy isotopic species {Hydrogen isotopes do not always show this
classical behaviour (VOLKL and ALEFELD, 1975 ; GRAMAM et al., 1980)).

Most naturally occurring elements have two or more isotopes. Notable
exceptions are the elements F, Na, Al. The great majority of these isotopes are
stable (some 280 in nature} as opposed to 67 naturally occurring unstable or ra-
dicactive isotopes on the earth at present. It is principally elements of low
atomic number such as H, C, 0 and S which have measurable natural stable isotope
variations due to mass differences. Stable isotope variations for elements such
as He, Sr, Pb, etc. are not considered here bacause such variations are related
gg the radioactive decay of a parent isotope of another element (e.q. 87Rb -

Sr+ 7).

IIT - NOTATION

During physico-chemical fractionation processes relative deviations
from a standard are of greater interest than absolute ratios. Therefore, the iso-
topic composition, &, of a sample is measured as a deviation from seme selected
standard where ;

R
5= (z221e 1y 4 1000 . [41
'standard
and Rsampie is the D/H, 13C/lzc, 180/160 or 345/328 ratio in the sample and
Rstandard is the corresponding ratic for the standard. Thus a &-value of + 10

means that the sample is 10 per mil (% ) or 1 % enriched (negative numbers si-
gnify relative depletion) in the heavy isotope relative to the standard of inte-
rest. The principal standards are Standard Mean Ocean Water (SMOW) for hydrogen
(O/H = 1.56 x 107%) and most oxygen (180280 = 1.0097 x 1073), PDB, a belemnite
carbonate, for carbon (130/12C = 1,122 x 10'2) and some oxygen, and for sulphur,
(DT, a troilite from the Canyon Diablo meteorite (S05/32S = 4.50 x 1072).

The isotopic partition coefficient or fractionation factor, a, for
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two phases or species is defined as :
ny = RX/RY [5]

From the definition of & it follows that :

. _ SX v _ b5y
1nuxy = 1n (1+ TUUU) In (1 + 159 {s]
If §/1000 < 1 then In (1 + 6/1000) ~ & and we obtain the commonly used approxi-

mation :

1000 1naxy ~ 6, - éy {6al

which is satisfactory for & < |10j. Fractionations for hydrogen isotopes are ty-
pically larger so the precise relationship should be used. With modern hand cal-
culators, utilisation of the exact relationship [6] is straightforward.

1V - ISOTOPIC ANALYSIS

Many of the natural isotope effects are extremely small. High preci-
sion measurements are thus required in order to derive useful geological informa-
tion. This is usually achieved by extracting the element quantitatively as a gas
and then by measuring the deviation of the isotopic ratio of this sample from
that of a standard reference gas of the same chemical composition. Routine tech-
niques are now available for the guantitative preparation of gases from most geo-
Jogical materials ({see HOEFS, 1980, for references to techniques). Sample requi-
rements are often at the milligram level.

The isotope-ratio double-collector mass spectrometer is the principal
instrument (McKINNEY et al., 1950), where a fast switching valve system enables a
rapid comparison to be made of the isotopic ratio of the sample gas relative to
that of the standard gas when the conditions in the mass spectrometer source are
essentially identical for both gases. Typical routinely attained precision at the
natural. abundance level is x 1 %. for hydrogen and % 0.05 % for carbon, oxygen
and sulphur. Under special conditions a s1ightly higher precision can be achieved
but, more often, a slightly lower precision is attained because of other factors
prior to the mass spectrometric analysis such as those associated with sample
preparation, and production of gas samples for the spectrometer.

¥ - ISOTOPE EXCHANGE REACTIONS

The partitioning of two isotopes of a given element between two pha-
ses - minerals and/or fluids - is conventionally represented by an exchange re-
action (UREY, 1947). For oxygen isotope exchange between calcite and water :
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16 18

= 18 16
03 + H2 07 1/3 CacC 03 + H,770

1/3 Ca C ) 71

Fractional stoichiometric coefficients have been used so that only one exchangea-
ble oxygen atom is considered. This is convenient but not essential. At isotopic
equilibrium, the equilibrium constant K is :

1/3
rca o, 4,501

K = {8]

T 16, 73 18

[ca ¢P0,1 [H,'%0]

where K is constant at constant temperature and the calcite is taken to have on-
ty one crystallographically distinct site for oxygen. By simpie rearrangement

one gbtains :

1816
o/ ®)caco,

KT = %Caco,-10 = TTBTB— [s]
T CaC04-H,0 e, 0y .

2
where o is the coefficient of fractionation [5]. For an exchange reaction writ-

ten without fractional stoichiometric coefficients it can be shown that :

I ' [10]
where n is the number of exchahgeab]e atoms of the element under consideration.

At equilibrium, when the ratio of the rate of the reaction [7] from
1eft to right to the rate of reaction from right to left is constant :

InK = - AG/RT R3S
where AG is the standard free energy of reaction and R is the gas constant. From
the-relationship :

dAG = AVdP - ASdT [12]
where ¥, P and § are the volume, pressure and entropy respectively, the tempera-
ture dependence of K is readily apparent.

The equations [7] and [8] are similar in form to more conventional
chemical reactions such as the partitioning of a cation between two minerals. Si-
milarly for both cation and isotopic exchange reactions the equilibrium constant
is a function of temperature and this forms the basis of the cation and isotopic
thermometers. However there are two important differences. (1) For isotope ex-
change reactions K typically has a value very near 1. The free energy change is
therefore only.on the grder of a few calories per mole. For example, with K =
1.028 at 25°C for equation [9] the free energy change is about 16 calories per
mole. Free enerqy changes for chemical reactions are usually several kilocalg-
ries per moie, although tﬁey may only be hundreds of calories per mele for poly-
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morphic transformations. This implies that the driving force in an isotopic ex-
change reactions is generally extremely small. (2) Equilibrium constants for ca-
tion exchange reactions are usually measurably pressure sensitive (AY term in
eqguation [12]) whereas for isotopic exchange no such effects have yet been measu-
red in geclogical systems (see below).

VI - EFFECT OF PRESSURE

The equilibrium constant is dependent on the pressure through changes
in the volume [12]. In principle isotopic fractionation factors for isotope ex-
change reactions are also pressure dependent. This pressure effect is readily
appreciated as substitution of a heavier isotope reduces the size of the zerc-
point energy (Fig. 1) and therefore slightly decreases the bond Tength and hence
the molar volume. As differences in zero-point energy between hydrogen and deute-
rated substances are larger than for the different isotopic molecules of other
elements we can anticipate that pressure effects will be more important for hy-
drogen-bearing compounds.

Experimental studies up to Zdrkbar in the system CaCO3 - HZO have
shown that the pressure-dependence of o was Tess than the limit of detection (z
0.2 % )} (HOERING, 1961 ; CLAYTON et al., 1975). This is consistent with theoreti-
cal studies which calculate, for example, a ~ 0.3 % decrease in molar volume on
going from CH4 to CD4 or a ~ 0.04 % decrease in the volume of the carbonate jon
when 80 is completely replaced by 80 (CLAYTON et al., 1975).

The pressure dependence of a is thus of no importance at least for
crustal and upper mantie environments (P < 20 kb).

In the experimental studies of CLAYTON et al. (1975) the rates of iso-
topic exchange were observed to increase with increase in pressure (Fig. 2). This
observed pressure dependence is opposite in sign to the effect of pressure on
diffusion in solids. Based on experiments in the feldspar - Ho0 system YUND and
ANDERSON (1978) nave suggested that the presence of water as molecular HZO’ OH™
or K in the feldspar structure increases the oxygen exchange rate. The increa-
se in the rates of isotopic exchange and recrystallization with increase in pres-
sure could also be related to the increase in the degree of jonization of the so-
lution - water or weak electrolyte - with increase in pressure (SHEPPARD, 1981).

There are two important consequences for isotopic thermometry. First
this effect has immediate aphlication_to the experimental calibration of equili-
brium isotopic fractionation factors where ideally one desires to achieve 100 %
exchange during a calibration experiment (see "Experimental calibrations” below).
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Figure 2 - The effect of total pressure (PH20) on the kinetic characteristics of
albite-water, quartz-water and wollastonite-water exchange reactiomns.
Each curve is labelled with the run conditions. Data from MATTHEWS et
al. (1983a, b}.

Secondly in natural systems following a decreasing P-T path, isotopic exchange

is Tikely to continue to lower temperatures for the assemblages at higher pressu-
re, if all other parameters such as time, presence and nature of fluid phase, are
comparable. This latter consequence of the experimental observations has perhaps
not been sufficiently emphasised in the 1iterature.

YII - METHODS OF CALIBRATION

The development and application of isotopic thermometry depends di-
rectly of the quantitative temperature calibration of the equilibrium isotope
fractionation factor between two phases for the element of interest. A number of
different approaches have been used to determine or set limits on equilibrium
fractionations factors and their temperature dependence :

- theoretical calculations,

- experimental determination in the laboratory,

- calibration against another geothermometer {direct measurement, ca-
tion partitioning, fluid incltusion microthermometry, etc.),

- combination of methods.
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1 - Theoretical calculations

Quantum mechanical effects are responsible for the differences in
the physicochemical properties of substances with different isotopic compositions.
Since the pioneering paper of LINDERMANN and ASTON (1919) statistical thermodyna-
mics has been applied to calculate such isctope effects. Current methods of cal-
culation are principéliy based on the formulations of UREY (1947} and BIGELEISEN
and MAYER (1947). The theoretical approach has played a very influential role in
isotope geochemistry. Although it is an extremely specialised domain and there-
fore cannot be antered into in detail here certain results and aspects of the me-
thod are given in outline to indicate more diréctly the contribution of this
approach to geothermometry.

This approach contributed in three ways :

1) the quantitative calculation of equilibrium isotopic fractionation
factors and their variation with temperature. Such calculations have been parti-
cularty successful for gases (Fig. 3) (RICHET et al., 1977) and some solid-gas
systems {(e.g. calcite - HZG - C0,, BOTTINGA, 1968 ; sphalerite-galena, ELCOMBE
and HULSTON, 1975 ; various gquartz-silicate systems, KIEFFER, 1982),

2) the presentation of laboratory experimental data and the extrapo-
lation of such data to temperatures outside of the measured range,

3) the general understanding of isotopic fractionation and its tempe-
rature dependence {e.g. STERN et al., 1968).

‘For more details of theoretical calculations the reader is referred
to the above references and TUDGE and THODE {1950), BIGELEISEN {1961), BOTTINGA
(1969}, SAKAI {1968), SPINDEL et al. (197C), BOTTINGA and JAVOY (1973}, JAVOY
(1977), HULSTON (1973).

The equilibrium constant for an isotopic exchange reaction [8] can be
expressed in terms of the partition functions Q for the different molecular spe~
cles.

1/3
[QCaC1803] [QH2160]

K = f13]
[QCaClso ]1/3 [QH 180]
3 Z
The molecular partition function Q is defined as :
Q= I; 9; exp(-E;/kT) [14]

where tue summation is over all of the quantum states i accessible to the system,

Ei is the energy of state i and 95 is the degeneracy of state i,

It is assumed that the isotopes distribute themselves randomly over
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Figure 3 - Calculated equilibrium hydrogen, carbon, oxygen and sulphur isotope
fractionation factors as a function of temperature for some gases o
geological interest (RICHET et al., 1977). For hydrogen (— ——3 :
H20 - Hz, CHg - Hz, one curve takes into account the anharmonicity
{anh) of methane, the other curve uses the harmonic (h) approximation,
Hzo]iqu-ld - Hzovapour;for carbon (———) M COZ - €0, COZ - CH4;f0]"
oxygen (-—— ——) : L02 - H20 ; for sulphur (~——----) : SO2 - H2S,

S2 - HzS. Note change of fractionation scale between that for hydro-
gen and that for carbon, oxygen and sulphur (from SHEPPARD, 1981).

the available sites. This assumption, the rule of the geometric mean, is general~
ly satisfactory except for certain molecules of hydrogen with large isotope ef-

fects (BIGELEISEN, 1955).
To facilitate the calculation of isotopic fractionation factors UREY

(1947} 1ntrqguced the reduced partition function which is the ratio of the parti-
tion function for the species to that of the correspending isolated atom. It thus
can be considered from [13] to be the equilibrium constant between the species

and the isclated atom.
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The partition function of a molecule can be separated into the pro-
duct of the different types of energy.

%otal = Upansiation * Frotation * Yyibration [15]

It can be shown that isotope effects due to the transiational and rotational
energy components, which abp1y to gases and liquids, are constants independent
of temperature. For an isotape exchange reaction the two isotope effects may
oppose each other thus reducing the overall combined isotope effect. As transla-
tional and rotational motions do not, in general, occur in solids isotopic frac-
tionation among solids is determined by the temperature dependent vibrational mo-
tions in the solids. Vibrational frequencies are also responsible for isotope
effects in gases and liquids. Thus although soiids are simpler than liquids and
gases in this respect, the spectrum of a solid which vibrates at many different
frequencies is more complex than that of liquids and gases. It is also often not
known in detail and thus prevents or hinders calculation of the isotepic fractio-
nation factors. Additionally a spectrum calculated from the Debye function, which
is satisfactory for specific heats, is usually unsatisfactory for deriving isoto-
nic fractionations quantitatively as they are very sensitive to the form of the
spectrum {BOTTINGA, 1969). Such an approach, based on heat capacity data, can ho-
wever give the'Sequence of concentrating 180 in minerals which is consistent with
observations (BROECKER and OVERSBY, 1971).

' For an exchange reaction between two phases X and Y :

*

(Q/0)y

K= —p—— {161]
(Q /QY)

where * represents the heavy isotope. It can be shown that (UREY, 1947) :
*
* ¥ -u /2 o__-u .
Q o /e " _?1 e : 1171

q- A A -
where g is the symmetry number of the molecules X and Y, u = h//kT. Calculation
of the partition function, Q, enables the equilibrium constant for the isotopic
exchange reaction to be derived. From equation [17] calcuiation of Q requires ex-
perimentally measured spectroscopic data - infra réd, Raman or phaonon spectra or
neutron inelastic scattering data. Mow isotopic substitution shifts the lines in
~the IR or Raman spectra. However because spectroscopic data are usually only
abailable for the substance composed of the most abundant {sotope, data for the
substance composed of the low abundance isotope have to be calculated from data
for the former (e.g. KIEFFER, 1982). In practice these model calculations are
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often Timited by lack of spectroscopic data or by Tack of mode assigrnments to
existing data.
From the BIGELELSEN and MAYER (1947) formulation the Togarithm of the
reduced partition function ratio can be expressed as :
& ¥ AU
InZ %_-= £, (6(uy) + 0.5 S(u) —) Au

Yy

where G and S are functions of u. Fig. 4 shows how G and § vary with u. Hence the

[18]

!
G (u)or § (u) Glu}

B

In g*z A+BITZ

Siu}

Figure 4 - The variation of the Bigeleisen and Mayer (15%47) functions G(u) and
S(u) versus u, a function of the vibrational frequency. The approxi-
mate form of the temperature variation of the reduced partition func-
tion ratio 1n Q*/Q is given far three different values of u (T in °K).

form of the temperature dependence of the reduced partition function ratio can be
derived.

(1) At high temperatures and/or low frequencies u < 2 and

n 9°/q = B/T2, 119
(2) At intermediate temperatures and/or intermediate frequencies with

2<u<5, InQ"/Q=h+ /TS, [20]
(3) At Tow temperatures and/or high frequenciegs with u >~ 5,

nQ°/Q = A + B/T. . [21]

At very high temperatures where quantum effects disappear and the be-
havigur becomes classical, isotopic fractionations among substances become zero :
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T = o, 1nax_y -0, “x—y - 1. For gases, where the translational and rotaticnal
component Tead to temperature independent isotope effects, the vibratiomal iso-
tope effect counter balances the translational and rotational effects at infini-
te temperature giving zero overall fractionatien,

For silicates, maximum vibrational frequencies are typically between
900 to 1200 cm !,

however has vibrational frequencies betwean 1600 and 3950 cm'l, quite different

Values of u are therefore generally < 2 for T > 500°C. Water

from anhydrous silicates, and u values are > 2 for geological temperatures. The-
refore for geolegical systems many minerals and fluids, including those minerals
with more than one structural site for the element (e.g. tetrahedral and -OH oxy-
gen sites in micas) may have u values which fall within more than one of the a-
bove domains (Fig. 4). The temperature dependence of their fractionation factor
may therefore require a hybrid expression.

The above exprassions [19-21] for the temperature dependence of the
fractionation factor have been widely used for the presentation of experimentally
measured fractionation factors and their extrapolation cutside the measured tem-
perature range. In particular the plot of 1000 lna versus 106T“2 has been common-
1y used for the moderate to high temperature range (300 < T°C < 1000).

In a general survey of the temperature dependence of isotopic frac-
tionation factors STERN et al. (1968) and SPINDEL et al. {1970) showed that many
systems do not simply follow the above expressions for temperature versus frac-
tionation factor. For example isotope fractionations do not necessarily always
decrease with increase in temperature. The fractionation may pass through zero
and then change sign. Such phenomena, called crossovers, reflect the complex
marner by which thermal excitation of vibration contributes to an jsotope effect.
The characterisation of crossover phenomena usually requires detailed experimen-
tal or theoretical studies. We note that for the expression Ina = A + B/T2 if A
and 8 are of-opposite sign there can be a crossover. However this equation can-
not then adequately describe the system as at very high temperatures Ina
approaches the value A not zero, Simijarly the high temperature approximation
Tna = B/T2 excludes crossover phenomena and maxima or minima. Nevertheless cross-
aver phenomena have been propesed for a number-of silicate systems at high tem-
peratures (Fig. 5). Despite considerable evidence for a complex relationship
between the isctopic fractionation factor and temperature (e.g. STERN 2t al.,
1968) some experimental studies and theoretical analysis of such data have, for
practical reasons, perhaps too readily forced the data to fit the above [19-20]
simple a versus T relationships.
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Figure & - Oxygen isotope fractionation between basaltic liquid and olivire (ol),
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One or two other comments, in part cautionary, need to be added, The
calculation of isotopic fractionation factors has been particularly successful
for gases. For solids such calculations are much more compliex and the results,
apart from one or two exceptions, are less satisfactory or less precise. This is
for several reasons. A1l the calculations are based upon experimental spectrosco-
'pic data. These need to be of high quality to calculate fractionation factors
with a precision comparable to the experimental determinations. For many solid
substances of interest the spectral data are not sufficiently or completely known
perhaps because of the complexity of the structure or because observation of the
spectrum is difficult.

The calcuTations determine a very small difference between two large
energy terms, one for the molecule and the other for its isotopically substituted
equivalent. Hence this energy difference can be very sensitive to the approxima-
tions applied. An error as small as 1 «:m'1 in the frequency difference between
the vibrational mode of the normal and isotopically substituted molecule can ge-
nerate a difference in the fractionation factor which is Targer than the experi-
mental precision (RICHET et al., 1977). For solids, knowledge of all the vibra-
tional frequencies and their shift with isotopic substitution is often Tacking.
In addition a model of the crystal is required - Debye-Einstein and lattice dyna-
mical force models have been used with their associated inadequacies. Some of
these necessary simplifications and assumptions are difficult to assess or justi-
fy. ELCOMBE and HULSTON {1975), RICHET et al. (1977) and KIEFFER (1982) discuss
these problems and assess the magnitude of a number of such associated errors.
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However quantitative uncertainties cannot be placed on many af these models be-
cause of the Targe amount of data interpretation.

For gases which are not perfect the interaction energies should be ta-
ken into account. If the oscillators are not perfectly harmonic, anharmonicity
corrections probably should be appiied. For example, in Fig. 3 two curves for
methane~hydrogen are given ; one using the harmonic apporoximation and the other
taking into account the anharmonicity of methane, The choice between two such
curves is not necessarily evident ; it may have to be put to experimental test
(ne experimental fractionation data exist for the system CH4 - HE). For hydrous
minerals, no hydrogen and few oxygen isotope fractionation factors (e.g. musco-
yvite, KIEFFER, 1982) have been calculated.

Wherever possible comparison is made between calculated fracticna-
tion factors and experimentally measured ones. For some systems excellent agree-
ment is found {e.q. H20 - H2, HZO - HZS’ CaCO3 - CO2 for C and 0). For other
systems less satisfactory agreement is observed {e.q. SO2 - HZS, 5102 - HEO). Ma-
ny of these data are summarised in the "Compilation of Stable Isotcpe Fractiona-
tion Factors of Geochemical Interest” of Data of Geochemistry (FRIEDMAN and
O'NEIL, 19773.

2 - Experimental calibrations
_ The experimental determination of isotopic fractionaticons factors in
the laboratory has played an essential role in isotopic'geochemistry right from
the eariiest days of the subject - the classic papers of EPSTEIN et al. (1951,

1953) which established the carbon-water palaeotemperature scale. The principle
is straightforward but in practice the precise calibration of many systems of
geological interest has posed a number of experimental problems. Several labora-
tories have devoted considerable time and effort to the determination of fractio-
nation factors (Table 1). Ideally it is necessary to devise an experimental set
up where (a) the exchanging isotopic species arrive at, or at least, very close
te the equilibrium distribution, and (b) there are built in criteria to demons-
trate that equilibrium has been attained. As a rule of thumb most mineral-mineral
systems in rocks which show relatively large and systematic isotopic fractiona-
tions often have inconveniently low exchange.rates on a laboratory scate.

Table 1 summarises the principal methods that have been applied to
determine or set limits on mineral-fluid or mineral-mineral fractionation factors
for hydrogen, carbon, oxygen and sulphur isotopes. The Table does not list all
of the mineral systéms studied (i.e. it is not exhaustive), nor does it imply
anything about the quality or validity of the vesults. Rather it attempts to
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summarize and emphasize the variety of mineral systems studied and ingenuity of
the experimentalists. A number of fractionation factors among gaseous species
have been experimentally determined (e.g. SO2 - HZS) {THODE et al., 1972), howe-
ver these have not been included in Table 1 as the calibration of such systems
has been dominated by the theoretical calculation methods (Fig. 3).

Before discussing the different methods given on Table 1, it s worth
recalling the salient points of the experimental techniques so that some of the
difficulties can be more readily appreciated. Certain of these technical details
are now known to be of importance not only for the design of the ekperiment‘but
also for the interpretation of the run products and their isotopic composition in
terms of an equilibrium isotope fractionation.

The majority of the experiments are carried out in sealed gold or
platinum capsules which are placed inside a "bomb" {externally-heated cold-seal
bomb, Bridgman-type seal pressure vessal, internally-heated gas vessel, piston-
cylinder unit, etc.) and run at the temperature of interest and at a pressure ty-
pically between I and 20 kbar. Some sulphur experiments are performed in sealed
silica glass tubes. The capsules may be very small (1 mm diameter and 15 mm long
(MATSUHISA et al., 1979)) or very large (5 mm diameter and 40-70 mm long (CLAYTON
et al., 1972) ; 8 mm diameter and 100 mm Tong {CZAMANSKE and RYE, 1974). Experi-
mental configuﬁations'using large capsules may have important temperature gra-
dients (~ 50°C (CLAYTON et al., 1972)) or apparently relatively small (3° to 5°C
{CZAMANSKE and RYE, 1974)). Although the temperature may be monitored to & 5°C -
the actual capsule temperature may not be as precisely known (% 25°C 7) as it is
‘stated because of calibration problems. The run-up time to the temperature may be
very shert (up to about 1 minute in piston-cylinder units) or relatively long
(tens of minutes for cold-seal hombs and up to 1 to 2 hours to reach 800°C in in-
ternally-heated gas vessels). Quench rates to 100°C or below may be very rapid
{few secands in piston-cylinder unit), rapid (one or twe minutes for internally
heated gas vessels) or rather slaw (I0 minutes or more for large conventional
cold-seal bombs). Some isotopic exchange may occur during both the heating up and
couling down stages and material may be precipitated during the quench {e.g.
O'NEIL et al. (1969) ; MATSUHISA et al. {1979) ; GRAHAM et al. {1980)}. For hydro~
gen isotope experiments the importance of hydrogen diffusion through the capsuie
walls, with deuterium (2H = D) diffusing more rapidly than hydrogen (“H) under
some conditions, must be considered or counteracted by using thick-walled tubing
(GRAHAM et al., 1980). _

Solid starting materials may be ultra~fine, being less than a few mi-



TABLE 1. Summary of experimental calibration methods for mineral

systems.

~ Method Element System Remarks Ref.
1. Direct mineral-fluid H Biotite-H,0 _ 1
exchange experiments Epidote—HZO No visible recrystallization 2
C Calcite-CO, 3
Tholeiitic magma—CO2 1120° to 1280°C ; CO2 derived
from decompositicen of oxalic
acid 4
1] Calcite-H,0 Recrystallization evident 5
Quartz-H,0 Recrystaltisation evident 6,7
5 Sphalerite-HS~ 8
2. Direct~mineral-mineral C Calcite-Delomite Both minerals in common solution 9
exchange experiments 0 Enstatite-Basalt magma Exchange via 02 ar CGZ ;
1250°-1500°C 10
Quartz-K-feldspar Both minerals in common solution;
growth of quartz crystals reported 11
S Sphalerite-Galena Solution-reprecipitaticn in
aqueous fluid 12
Sphalerite-Galena Exchange via Pg,-buffer 13
3. Crystallization : (a) gel 0 Quartz—HZO Synthesis from silica gel 6
Muscovite—HZO Restricted to very limited Trange 14
(b) glass 0 15

Jadeite-HZO

H9E



4. Polymorphic transformation
5. Synthesis :
{a) cation exchange

{b) complete

6. Precipitation

0

Ca1cite—H20
Quartz—Hzo

A]bite-H20

Muscovite—HZO
Muscovite-H20
Magnetite—H20

Magnetite-HZO

.Quartz—H20

Dolnmite-H20

Quartz-Magnetite

Galena-S

Ca]cite-HZO

Ca]cite-HZQ

Aragonite - calcite
Cristobalite - quartz

KFeld+NaCl - NaFeld+KC]
Paragonite+kKC1 - Musc+NaCl
Kaolinite+KCl -» Musc+HCT+H,0
FeC03+H20 - Fe304+C02+H2
Fe,05tH,+{H,0) » Feg0,+H,0
Hydrothermal synthesis from
siticic acid (2657°-465°C)
Calcite —+ highMgCt — Dolomite
solution and reprecipitation
Fayalite+H20 - Mt+Qtz+H2
Pb+5(in excess) - PbS+S

Precipitation of ct by removing
C02 from bicarbonate solution

{0-25°C)
Regrowth of animal shell at
known temperatures

16

20

21

22
23

25

1, SUZUOKI & EPSTEIN (1976) ; 2, GRAHAM et al. (1980)

(1978) ; 5, O'NEIL et al. (1969) ; &, CLAYTON et al.
{1973) ; 9, SHEPPARD & SCHWARCZ
12, CZAMANSKE & RYE (1974) ; 13, KAJIWARA & KROUSE

et al. (1983a) ; 16, CLAYTON (1959)

BERTENRATH et al. (1973) ; 20, MATTHEW
al. {1981) ; 23, GROOTENBOER & SCHWARC

(1972)
(1970) ; 10, MUEHLENBACHS &
(1971) ;
; 17, O'NEIL & TAYLOR
S & BECKINSALE (1979)
Z (1969) ; 24, McCREA (1950) ; 25, EPSTEIN e

3 21, MATTHEWS & KATZ

3 3, NORTHROP & CLAYTON (1966} ; 4, JAVOY et al.
; 7, MATSUHISA et al.

(1979) ; 8, KIYOSU
USHIRG (1974) ; 11, BLATTNER &
14, O'NEIL & TAYLOR (1969) ; 15,

18, O'NEIL & CLAYTON (1964) ; 19,
(1977) ; 22, DOWNS et
t al. (1951, 1953).

BIRD (1974) ;
MATTHEWS

59¢
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crons in size {e.g. O'NEIL and TAYLOR, 1967), or tens of microns in section. The
grinding techniques may modify the material by increasing the density of imperfec-
tions etc. Some materials are natural minerals while others are synthesised mine-
rals which are, in general, not as well ¢rystallized as their natural equivalents.
During an experiment the structural state of a mineral such as dolomite or feids-
par may undergo modification. Similariy the f02 conditions during the run may mo-
dify the oxidation state of the mineral thereby modifying its isotopic properties.
For nydrogen isotope exchange in iron-bearing amphibole-water systems this f0,
problem was considered by GRAHAM et al. (1984}.

' Although the stated fluid phase is water, in many experiments, parti-
cularly for the studies orior to the mid-seventies, the initial fluid is in fact
an aqueous sait solution (e.g. O'NEIL et al., 1969 ; CLAYTON et al., 1972). Expe-
riments up to 550°C for hydrogen and 275°C for oxygen have shown that the oxygen
and hydrogen isotope activity ratio of water may depend on the concentration and
the nature of the salt present (SOFER and GAT, 1972 ; TRUESDELL, 1974 ; GRAHAM
and SHEPPARD, 1980).

Experimental calibrations of isotopic geothermometers hayve been per-
formed between 0° and 825°C. However calcite-water is the only system studied
over the larger part of this temperature range. Silicate and oxide systems have
typically been studied between 250° and 8G0°C and sulphide systems between 2507
and 600°C. The upper temperature limit is primarily determined by the stability
of the mineral and/or the working 1imit of the equipment. The Tower temperature
1imit is dominated by the decreasing rate of exchange and the practical time
available for an experiment (generally less than 50 days).

‘Various criteria have been used to establish the attainment of isoto-
pic equilibrium or the percentage of exchange. For direct mineral-fluid exchange
experiments, where the chemical reactions are equivalent for both directions,
isotopic equilibrium can be approached from opposite directions. For mineral-
mineral exchange reactions this criterion is not necessarily applicable (see be-
Tow). For mineral-fiuid experiments where equilibrium is only approached and not
attained an extrapolation technique is used (NORTHROP and CLAYTON, 1966). To
apply this method two or more capsules containing the same mineral phase (identi-
cal grain size, isotopic compesition, imperfections, etc.) and comparabie fluid
phase except for its isotopic composition are run under identical P-T time condi-
tions.

This technique assumes that the measured amount of exchange is direc-
tly proportional to the distance the system is-from isotcpic equilibrium (i.e.
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the percent of exchange is the same for atl capsules in the same group). Note

that it does not imply that the rate of exchange is constant during the reaction.
This extrapolation method has been widely used in oxygen and hydrogen isotope stu-
dies and particularly for the lower temperature runs. However the predicted "equi-
librium" fractionation is often larger than the actual equilibrium value particu-
larly if the percent of exchange is not very high - less than about 50 % (MATSU-
HISA et al., 1978), )

An additional complication, which perhaps has been underestimated in
the literature, is that the NORTHROP-CLAYTON technique does not necessarily apply
to minerals which contain more than a single structural site for the element such
as oxygen in micas and hydrogen in chlorites and serpentines, etc. (0'NEIL and
TAYLOR, 1969 ; SUZUOKI and EPSTEIN, 1976 ; SHEPPARD, 1980 ; GRAHAM et al., 1980}.
For example SHEPPARD (198C) has suggested that the difficulty of reconciling the
experimental hydrogen isotope fractionation data between serpentine and water of
SAKAL and TSUTSUMI (1978} with data on natural serpentines at temperatures below
300°C could be a consequence of errers in the calculated apparent equilibrium
fractionation factor for incompiete exchange in the experiments for T € 300°C
(18 to 87 % exchange). The two principal types of hydrogen in serpentine exchange
at different rates with the solution and have different isotopic compositions (see
also HAMZA and EPSTEIN, 1981). An alternative explanation is that hydrogen isotope
aquilibrium is rarely preserved in some natura! mineral assemblages at temperatu-
res close to the temperatures of formation of the minerals.

An important modification of the NORTHROP and CLAYTON (1966} techni-
que has been introduced by MATSUHISA et al. (1978} and MATTHEWS et al. (1983b)
whereby the oxygen isotepe equilibrium fractionation factor and the percent of
isotopic exchange are measured for each individual capsule. This three-isotope
exchange method is illustrated schematically in Fig. 6. The initial 180/160 frac-
tionation for the mineral-water system is selected to be very close to the presu-
med equilibrium value. In contrast the initial 170/160 fractionation is chosen to
be very different from the equilibrium value. In this way the change in the 17 0/
150 fractionations sensitively monitor the extent of isotopic exchange while the
180/160 variations closely bracket the equilibrium value enabling accyrate deter-
mination of its value. (This method detenn1nes mass spectrometrically the two
oxygén isotope compositions (170/16 0/160) oh very pure oxygen gas). The cbm-
bination of the three-isotope exchange method with the use of high pressures to
accelerate the rate of exchange is_thus an important technical innovation in expe-
rimental calibration.
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80

580

Figure § - Schematic diagram of the three-isotope exchange methad. Natural sam-
nles plot on the primary mass fractionation line (FF) with slope of
0.52 {MATSUHISA et al., 1978). Initial isotopic compositions are mi-
neral (Mg) on PF and water {Wp) which is well removed from equili-
Rrium with Mg in 1707160 but very close to egquilibrium with Mg in

80/160. Complete isotopic equilibrium for the exchange reaction is
defined by a secondary mass fractienation line (SF) parallel to PF
and passing through the bulk isotopic composition of the mingral plus
water system. Isotopic compositions of partially equilibrated samples
are Mg and Wf and completely eguilibrated samples are Me and Wa. Va-
Jues for Mg and We can be determined by extrapolation from the measu-
red values of Mg, Me, Wo and Wr (after MATTHEWS et al., 1983b).

A11 of the non-direct exchange techmiques, numbers 3 tc & in Table 1,
invalve the destruction and creation of phases. Direct criteria for the attain-
ment of equilibrium are less evident and kinetic isotopes effects may accompany
the synthesis of the final mineral phase. Therefore considerable cautien has to
be exercised in interpreting the fractionation data for such experiments. Argu-
ments for equilibrium are often based on observed systematic isotope results arri-
ved at by different experimental procedures. These diverse indirect methods have

"ysually been resorted to because the rate of isotopic exchange for the simple
mineral-fluid system is so sluggish. However kinetic isotope effects can alsa be
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associated with the direct mineral-fluid exchange exberiments (MATTHEWS et al.,
1983s) because the actual experiment departs fran the strict conditions of an
ideal exchange reaction.

Many of the experiments designed to calibrate an isotopic thermome-
ter yield important ancillary information concerning the kinetics and mechanisms
involved in the isotopic exchange reaction (e.g. Fig. 2). Such information can
not only greatly assist in the interpretation of the fractionation data in terms
of a temperature calibration but it can also contribute to an understanding of
mineral-fiuid interaction processes and retrograde exchange problems in natural
systems (e.g. O'NEIL and TAYLOR, 1967 ; MATSUHISA et al., 1978 ; YUND and ANDER-
SON, 1978 ; GRAHAM, 1981 ; MATTHEWS et at., 1983b ; GRAHAM et al., 1984).

2-1 Direct exchange experiments : Idealtly to determine an isotopic equi-

1ibrium constant a simple direct exchange reaction is required, such as equation
(71, where no phase is created or destroyed during the exchange process. In this
situation kinetic isotope effects can be avoided. This method, Table 1, numbers
1 and 2, has been used for all four elements for a. wide variety of systems. It
has been the dominant method for studies on hydrogen isotope exchange (e.g. GRA-
HAM et al., 1984) and the most recent oxygen isotope exchange experiments (e.g.
MATTHEWS et al., 1983a, b, c). Also all the magma-mineral and magma-aqueocus or
€O, fluid studies have used this method. '

In the simplest case the grain size remains constant and volume dif-
fusion of the element is the mechanism for isotopic exchange between mineral and
fluid. This may be the case for the hydrogen isotope exchange experiments (SUZUQ-
KI and EPSTEIN, 1976 ; GRAHAM et al., 1980, 1984 GRAHAM, 1981}. Starting mate-
rials and run products were examined under a microécope but they were not exami-
ned by more refined techniques such as scanning electron microscopy (see MATTHEWS
et al., 1983a, b). In many of the other hydrothermal experiments the grain size
was observed to change due to mechanical breakdown (e.q. fe]dspars},.recrysta1ii~
Zation and/or soluticn-reprecipitation processes. The rate of isotopic exchange
in such hetefogeneous systems will vary with time and kinetic isotope effects
cannot be totally dismissed (MATTHEWS et al., 1983a}, The mechanism of exchange
may vary during the course of the experiment. For the ca1cite—H20 and quartz-HZG
systems oxygen isotope exchange is dominated, at least initially, by Ostwald ri-
pening recrystallization mechanism - dissolution of finer grains and growth of
larger grains (CHAI, 1974 ; ANDERSON and CHAI, 1974 ; MATSUHISA et at., 1978 ;
MATTHEWS et al., 1983a, b, c}. On the other hand for fe1dspar—H20, oxygen exchan-
ge by diffusion is the dominant process rather than dissoletion and redeposition.
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It should be noted that even for direct mineraI—HZO exchange reac-
tions the various phases are not initially in chemical equilibrium with each
‘other. During the early stages of the experiment a fraction of the mineral dissol-
ves, not necessarily congruently, to bring the solution into chemical equilibrium
with it. Mineral : water ratios are usually such that only one or two percent of
the mineral dissolves. Also mineral-mineral fractionations are usually derived
from the mihera]-HZD data taking the solutions as equivalent. In many cases this
is probably justified insofar as the above dissolution phenomena are minor. Where
salts have been added to the water a correction may be necessary (TRUESDELL,

1974 ; GRAHAM and SHEPPARD, 1980C}.

Direct mineral-mineral exchange reactions (Table 1, number 2} are
considerably more complex than mineral-fluid exchange systems. Exchange between
the minerals is usually via a common fluid phase. The two minerals exchange in ge-
neral at different rates with the fluid. Interpretation of incompletely exchanged
experiments is thus complex and the NORTHROP-CLAYTON interpolation technique is
not necessarily valid. Criteria for the attainment of equilibrium are less direct
as, for example, it is practically impossible to have minerals which are identi-
cal in ali respects {defect density, surface properties, size distribution, etc.)
except for their isotopic compositicn.

In sphalerite-galena exchange reactions where the sulphides were co-
precipitated under a small (3° to 5°C) temperature gradient, the measured isoto-
pic fracticnation between the sulphides depended on the nature of the solution,
NHgC1 or NH4I (CZAMANSKE and RYE, 1974). Such experiments are more complex than
"simple" exchange between the minerals because there is solution, transport and
precipitation involved. These results emphasize the necessity of knowing some-
thing about the mechanism and kinetics of the process in order to interpret the
isotopic fractionation data in terms of a temperature calibration.

2-2 Other calibration methods : A number of other approaches have been

used to calibrate isotopic geothermometers (Table 1, numbers 3 to 6} some having
considerable success. Most of the cautionary remarks presented above apply equai-
1y to these indirect methods - possible kinatic isotepe effects, criteria for
eguilibrium, stc. - and these are not repeated here.

2-3 General comments : It is noted that several mineral systems have been

studied by more than one experimental method, for example calcite-HZG, quartz-H,0,
feldspar~H20, muscovite-H,0. A number of such studies for a given system have gi-
ven consistent isotope fractionations within experimental errors. It is difficult
to imagine how such systematic fractionations could be observed if kinetic or
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other non-equilibrium isotope effects were important. Nevertheless there are some
difficulties which, at present, do not have a satisfactory explanation. Typical
results of experimental calibration of some oxygen and hydrogen isotope fractio-
nation factors are shown on Figs. 5, 7 and 8. We note here that the chemical com-
position of a mineral may have a minor {ortho- versus clinopyroxene ; albite ver-
sus arthoclase) or major (anorthite versus albite ; Mg/Fe ratio of biotite far H)
effect on the isotopic behaviour of a mineral system. As these figures include
data derived from more than & single calibration approach, they will be discussed
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Figure 7 - Experimentally determined oxygen isotope fractionation curves between
various minerals and water and basaltic liquid and mineral as a func-
tioh of temperature. Na feldspar and K feldspar are isotopically indis-
tinguishable (O'NEIL and TAYLOR, 1967). Data from O'NEIL et al. {1969) ;
O'NEIL and TAYLOR (1967, 1969) ; MUEHLENBACHS and KUSHIRO (1574) ;
KULLA and ANDERSON (1978) ; MATSUHISA et al. (1979) ; KYSER et al.
(1981) ; MATTHEWS et al, (1983a, c). The calibration of the basalt-
mineral fractionation curves is based on experimental data and appli-
cation of various chemical thermemeters (KYSER et al., 1981).
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" Figure 8 - Experimentally determined mineral-water hydrogen isctops fractionation
curves. Data from SUZUOKI and EPSTEIN (1976) ; SAKAI and TSUTSUMI (1578)
and GRAHAM et al. (1980, 1584). Dashed lines are (1) for serpentine :
based on incomplete exchange experiment data ; (2) for muscovite and
kaolinite : based.on empirical calibraticns (LAMBERT and EPSTEIN, 1980).
Hornblende (A} = ferroan pargasitic hornblends ; Hornblende (B) = parga-
site (GRAHAM et al., 1984) ; "Actinolite" = amphibole of less well-
defined composition (SUZUOKI and EPSTEIN, 1976).

below aftef the presentation of all of the other methods.
3 - Empirical calibrations

Isotope fracticnations can be "calibrated” from measurements of natu-
ral assemblages, either mineral-mineral or mineral-fluid, for which formation
temperatures have already been estimated. The temperature information can be con-
sidered to be of three kinds : (1) direct measurement of temperature, {2) applica-
tion of another geothermometer such as fluid inclusion microthermometry or a che-
mical or cation thermometer, or (3) application of an independently calibrated
isotopic geothermometer.

3-1 Direct temperature measurement : The isotopic¢ fractionation between

two coexisting bhases from an actual system can be determined along with a direct
measurement of the temperature. Such environments -include the active geothermal
systems, modern soil zones, oceanic and lake environments, etc. (Table 2). Addi-
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tional information is required to demonstrate that the measured isotopic fractio-
nation represents the equilibrium value and that the equilibrium fractionation
was attained at the measured temperature. Evidence for equilibrium often rests
more on observed systematic relationships than rigorous proof. In geothermal
wells the directly measured temperature may not necessarily be identical teo the
before-drilling temperature or the temperature at the time of mineral formation.
The results must therefore be treatéd with some caution.

For a given mineral system this approach may only yield one or two
temperature "calibrations" of the isotopic fractionations. By itsel¥ it may not
therefore give the nature of the temperature dependence of the fractionaticn fac-
tor. However the temperatures of many of these empirical calibrations (Table 2)
are outside of the temperature range where equilibrium can be readily attained
during a laboratary experiment. Hence the calibration point is often of great in-
terest. The method has been used most widely for the calibration of hydrogen and
oxygen isotope fractionationms.

3-2 Other thermometers : The temperature of formation of a number of mi-

neral-mineral pairs can be determined from an associated chemical or cation geo-
thermometer or by fluid inclusion microthermometry. Table 2 summarises the mine-
ral systems whose isotopic fractionations have been calibrated by this approach.
Evidence for both the attainment of isotopic equilibrium and the simultaneous
quenching in of the isotopic and chemical thermometers at the same temperature is
necessary but, in practice, may be difficult to find unambiguously.

3-3 Calibration against another isotopic geothermometer : This method can
be considered as a special case of the preceding one. The “temperature calibra-

tion" of an isotopic fractionation is determined fram an asscciated isotopic geo-~
thermometer which has been independently calibrated. For example, a calibration
of the plagioclase-clinopyroxene (or clinopyroxene-magnetite) oxygen isotope frac-
ticnation can be derived from the experimentally calibrated plagioclase-magnetite
thermometer (Fig. 9) (ANDERSON et al., 1871),
The three mineral (X, Y, Z) concordancy diagram - 1031n Oy_ys Versus
1031n Ay _7 oOF 10 Tn @y 7 - like Figure 9 has been very widely used to establish
or seek the thermometric relationships among three or mors coexisting minerals
(TAYLOR, 1968 ; TAYLOR and COLEMAW, 1968 : SHIEM and TAYLOR, 1963 ; SCHWARCZ et
al., 1870 ; ANDERSON et al., 1971 ; SHEPPARD et al., 1971 ; DEINES, 1977 ; HOERNES
and FRIEDRICHSEN, 1978 ; and others).

Correct application of this diagram necessitates that one of the three

isotopic thermemeters, any two of which are independent, has been precisely cali-



TABLE 2. Summary of empirical calibrations of mineral isotopic fractionations.

System

Element

Temperatures

Remarks

References

A. Direct temperature measurenent

Ca]cite-HZG

Epidote—HzO

Gibbsite—HZO
Kao]inite—Hzo

n

Magnetite—H20

Montmori]]onite—HZO
Quartz-Adularia
Quartz-Calcite
Quartz-Illite
Sphalerite-Gaiena

B. Chemical thermometer

Calcite-Graphite

Dolomite-Calcite
Pyroxene-0livine
Quartz-Cassiterite

]
H

H,0

H.0
H,O

C,0

7°=  31°C
90°- 320°C

15°+ 10°C
15°%  10°C
60°- 80°C
65°- 280°C
9°C
112°, 175°C
15°x 10°C
15°¢ 10°C
275 + 20°C
275 & 20°C
160°- 270°C
274°C

600°- 800°C

200°- 650°C
855°-1300°C
100°- 500°C
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Figure 9 - Oxygen isotope concordancy diagram {1000 In dplag-px Yersus 1000 1in
“piag-mt) Tor the triplet plagioclase-pyroxene-mignetite. Solid lines :
eBperimenta! calibration taking into account the anorthite content of
plagioclase (MATTHEWS et al., 1983a). Dashed line £ : ampirical curve
of ANDERSON et al. (1971). Data from GARLICK {1966} ; TAYLOR (1968} ;
WILSON et al. (1970) ; ANDERSON et al. (1971) ; MATSUHISA (1979) ;
KYSER et al. (1981).

brated by laboratory methods and that the three minerals are in isotopic equili-
brium. Systematic fractiomations among the three minerals are not sufficient evi-
dence for isotopic equilibrium (DINES, 1977). For example a suite of sampleé can
give isotopic fractionations which on a concordancy diagram piot along a smooth
curve passing through the zero as a consequence of differential isotopic exchange
during retrograde processes. In the past, as exemplified in many of the referen-
ces above, systematic isotopic fractionations among three or more minerals have
probably been considered to represent equilibrium relationships too readily. This
is perhaps because not even ane of the three isotopic thermometers has been pre-
cisely calibrated or that different schools are not in agreement over the calibra=-
tion. This Tatter problem is often centred about the quartz calibration (e.g. TAY-
LOR, 1974 ; MATSUHISA et al., 1979).

3-4 Combined methods : A set of mineral-HZO oxygen isotope fractionation
expressions (quartz, feldspar, muscovite, magnetite) for temperatures between
500° and B800°C have been proposed by BOTTINGA and JAVOY (1973). These calibration
relations were derived using a combination of methods - theoretical considerations,
published experimental data, and cbserved fractionation systematics among natural

minerals. In additicn to rederiving fractianation expressions fram the experimen-
tal data, a number of mineral systems (pyroxene, olivine, garnet, biotite, amphi-
bole, ilmenite) were thus "calibrated" in the absence of laboratory data {BOTTIN-
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GA and JAYOY, 1975}.

Fractionations between anhydrous silicates or between anhydrous si-
licate and magnetite were described by eguations of the form :

1000 Tn ay_, = BT [22]

Where phase X or Y is water or an hydrous silicate the fractionation equatian
took the form :

1000 Tn ay o = A + BT 2 123]

X-¥
The general theoretical basis of such equations (see Equ. 19 to 21) were discus-
sed above. A number of limitations were pointed out including their applicability
to a rather restricted temperature range.

' The Bottinga and Javoy (1975) fractionation equations have been wide-
1y applied to igneous and metamorphic rocks. This is probably because the derived
isotopic temperatures seemed geologically reasonable and a relatively hﬁgh degree
of concordancy was observed among the isotopic temperatures derived from the dif-
ferent mineral pair fractionations. However the degree of concordancy s in part
a consequence of their methed of deriving some of the equations.

As noted by BOTTINGA and JAVOY (1973) several of their proposed mine-
ra]-HZD fractionation expressions were different from those proposed by the expe-
rimentalists who performed the laboratory calibraticens. In particular the Bettin-
ga and Javoy quartz-water relation was based on all of the experimental data in-
cluding the values derived from the partial exchange experiments {The similar re-
lationship of TAYLOR in WENNER and TAYLOR (1971) was based principally on the
partial exchange results). "Equilibrium” fractionations calculated from the par-
tial exchange experiments using the Northrop and Clayton extrapolation technigue
typically yield values which are larger than those derived from complete exchange
data (MATSUHISA et al., 1979).

The difference between the Bottinga and Javoy quartz—HZO relation
(or that of Taylor) and the CLAYTOMN et al. (1972} and MATSUHISA et al. (1979} re-
fations derived from comp1ete equilibration measurements is important. First,
quartz is commoniy used as one of the minerals of an isotopic geothermometer. Se-
condly, for a given value of the quartz—H20 fractionation the Bottinga and Javoy
relation gives an isctopic temperature which is from 0 to 50°C higher for tempe-
ratures of 650° to 450°C respectively. However temperature differences among mine-
ral-mineral fractionations may be even larger. A quartz-muscovite fractionation
which gives 600°C on the Bottinga and Javoy temperature scale gives a temperature
about 150°C lower using the 0'Meil and Taylor (1963} and Matsuhisa et al. {1979)



377

experimental calibration. .
When the quartz—H20 fractionation relation derived from the complete
exchange data is adopted then the constant A in equation [23] is no longer a
constant for anhydrous minerals. In this case the calibration relationships pro-
posed by BOTTINGA and JAVOY (1973) can no longer Be considered tenable.
4 - Comparison of the calibration methods

The wide variety of approaches - theoretical, experimental, empiri-
cal - applied to the calibration of isotopic fractionations have been summarised
above. Each approach has contributed to the subject and comparison of the results
obtained by different methods for the same system has greatly benefited the dis-
cipline.

Unguestionably the theoretical analysis of measured spectroscopic da-
ta has dominated the determination of the fractionation curves for gaseous subs-
tances for the isotopes of hydrogen, carbon, oxygen and sulphur over the complete
geological temperature scale. Model calculations for carbon, oxygen and sulphur
isotope partitioning in mineral systems have played only a subsidiary role in
quantitative isotopic calibration. This is for multiple reasons - lack of spec-
troscopic data of sufficient quality, complexity of the treatment, and because of
the difficulties of assessing the uncertainties associated with the large amount
of data interpretation. However such theoretical methods are 1ikely to play an
ever increasing role in improving the quality of the basis for extrapolating the
experimental fractionation data outside of the practical laboratory temperature
range. For hydrogen isctope fracticnations in mineral bearing systems there is a
complete lack of adequate theoretical methods.

For mineral systems the laboratory determination of the fractiohation
relations, and in particular from direct complete exchange experiments, has pla-
yed & crucial role for the isotopes of hydrogen, oxygen, sulphur and, to a very
much Tesser extent, carbon. However this method may be limited, for practical
reasons, to only a fractien of the natural temperature range of the mineral con-
cerned. .

A certain care has to be exercised when mineral-H,0 oxygen isotope
fractionation data based on different analytical methods are compared or when de-
riving mineral-mineral fractionations from minera1-H20 data. The indirect method
of determining the isotopic compesition of HZD by analysing CO2 in equilibrium
with the H20 is subject to uncertainties in the value of the COZ—HZO fractiona-
tion factor. Two values have been widely used for this factor : 1,0407 and
1.0412, with a difference of about 0.5 % (see FRIEDMAN and O'NEIL, 1977). Thus
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when comparing among different data sets or deriving mineral-mineral fractiona-
tions from minera1—H20 data a single value for the C02~H20 fractionation factor
must be selected.

The various empirical methods have made an essential comtribution to
the calibration problem of several mineral systems, although considerable care
must be exercised in applying the results. For a number of systems, e.g. kaoli-
nite-H,0, no satisfactory experimental calibration of the hydrogen isotope frac-
tionation factor exists at present. For other systems, e.g9. epidote-fluid {fer
H), or pyroxene-olivine (for 0), the empirical data complement the existing expe-
rimental data and thus contribute to our overall understanding of the natural
systems.

© In a number of cases two or more approaches have been applied. For
example, for the system ca]cite—HZO, theoretical, experimental and empirical me-
thods (see Tables 1 and 2 ; KIEFFER, 1981) have given coherent results. Similarly
for sphalerite-galena more than one method has given mutually consistent results.

For certain systems compariscn among twe or more different methods of
calibraticn have given less satisfactory resuits. This problem is particularly
important for oxygen isotope partitiening in silicate systems because of their
great geothermometric interest. The quartz-K-feldspar fractionation illustrates
the problem although this isotopic geothermometer is not a very sensitive couple.
(In contrast it is very sensitive to disequilibrium processes). At 275°C the la-
boratory determined fractionation of 1.7 % (MATTHEWS et al., 1983a) is grossly
discordant with that of 3.3% derived from the direct measurements cn fissure-
grown quartz and adularia from a geothermal well (BLATTNER, 1975). The difference
‘is not understood. It is considered to be too large to be due solely to differen-
ces in the structural state of the feldspars although there is littie experimen-
tal data available to assess this effect. It is possible that the adularia is not
in isotopic equilibrium with the fluid as a conseguence of its mechanism of crys-
tallization.

As a general rule, many quartz-feldspar fractionations determined on
natufal mineral assemblages are substantially larder than those derived from the
experimental calibration at a geglogically reasonable temperature. Assuming iso-
topic equilibrium is preserved, either many gquartz-feldspar assemblages cuench at
temperatures of 100° to 400°C or more below their temperature af fermation or
there is a problem with the validity of the experimental results.

For systems containing quartz the o-p transition needs to be conside-
red. The theoretical calculations of KAWABE (1978) predict a 1.5 % depletion of
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80 in a-quartz relative to B-quartz at 573°C. Experiments conducted at 2 kbar

(8 field) and 15 kbar (« field) at 700°C give no measurable fractionation

(< 0.14 % ) (MATSUHISA et al., 1979). Comparing resuits at 600°C, using two dif-
ferent experimental systems with therefore probably larger overall amalytical un-
certainties, gives a difference of 0.4 %. (CLAYTON et al., 1972 ; MATSUHISA et
al., 1979). Isotope effects due to the a-p transition are considered to be negli-
gible or at Teast of secondary importance.

For quantitative isotopic thermometry, differences of a few tenths
to one per mil can radically change the value of the derived temperature. Thus
the more gemeral popularity of the empirical calibrations of TAYLOR (1967) and
BOTTINGA and JAVOY (1973) for quartz-bearing systems compared with the calibra-
tions preferred by Clayton and his co-workers (CLAYTON et al., 1972 ; MATSUHISA
et al., 1978, 1979 ; MATTHEWS et al., 1983a) is largely because they give, at
least apparently, more coherent isotopic temperatures whose values are compara-
ble to those using other thermometers. Application of these experimental results
poses many interpretive problems. For example, if isotopic equilibrium is frozen
in, what is the geological sighificance of a temperature tens to hundreds of de-
grees lower than the inferred temperature of formation, etc. However it must be
emphasised that experimental studies such as those of MATTHEWS et al. (1983;; b)
are exemplary in the attention given to their conception and execution. Certain-
1y for the system quartz-alkali feldspar the eyidence, at present, strongly fa-
vours extensive retrograde reequilibration or plain disequilibrium due to diffe-
rential exchange processes. Nevertheless interpretation of the oxygen isotope
fractionation data for certain experimental systems, for example anorthite-HZO,
is less clear (MATTHEWS et al., 1983a).

In conctuding this section on calibration methods an idea should be
given concerning the uncertainties associated with the derivation of a'tempera-
ture from the calibration curves such as Fig. 7. Taking the typical average ana-
lytical uncertainty in the measured oxygen isotope fractionation between two mi-
nerals as £ 0.15 %. the temperature uncertainty in the temperature range of 500
te 700°C is on the order of & 10°C for quartz-magnetite (or iimenite}, * 25°C for
quartz-pyroxene and * 100°C for quartz-alkali feldspar. In addition there are un-
certainties assaciated with the calibration curve which is drawn through the ex-
perimental points. Uncertainties here are much harder to quantify and may vary
irregulariy with temperature {see. Fig.'s in MATTHEWS et al., 1983a). The curves
are usually within 0.2 %. of the experimental point, although anorthite is out-
side of this limit at 700°C.
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VIII - ISOTOPIC GEOTHERMOMETRY

In practice isotopic geothermemetry requires in general the following
information :

1) isotopic compositicn of twe, or preferably three, or more co-exis-
ting phases containing the element of interest,

2) evidence for the attaimment and preservation of isotopic equili-
brium,

3) calibratian of the isotopic fractionation among the phases as a
function of temperature and chemical composition,

4) chemical composition of the minerals. This applies in particular
to plagioclases (for 0) and micas and amphiboles {for H).

Requirements 1 and 4 are measured ; 3, the calibration, either exists
quantitatively, qualitatively or not at all. Demeonstrating the preservation of
isotopic equilibrium is more or less eyident. Initial inspection of the textures
and state of the minerals in a thin section can be extremely rewarding. An addi-
tional approach, not without its pitfalls, has been to analyse three or more mi-
nerals to see whether the two or mere independent isotopic thermometers give con-
cordant temperatures. If the isoiopic temperature is geologically feasible {equal
to or less than the maximum possible tempekature of formation as, for example, gi-
ven by phase equilibria studies) then such concordant temperatures are excellent
criteria for isotopic equilibrium. Because a precise calibration is {or was) la-
cking for some of the mineral pairs, a three mineral concordancy diagramm (see
Fig. 9) has been commonly used to Tock for systematic isotopic fractionations in
a suite of samples. The application of the concordancy diagram was discussed abo-
ve. It is recalled that a point which plots on the smooth curve derived from sys-
tematic isotope fractionations among the three minerals and which passes through
the zerg point is not necessarily an equilibrium mineral assemblage. However
points which plot off are definitely out of equilibrium assuming the curve has
been well calibrated. In the absence of a laboratory calibration of the triplet
curve derivation of the "equilibrium" curvewnhichmust pass through the origin may
require good geological judgement. The regression Tine, obtained from the best
correlation, often does not pass through the zero point (DEINES, 1977) and thus
may have 1ittie or no geolegical significance.

It is noted that isotopic fracticnation factors which do not vary
appreciably with variationg of the temperature, and thus are not very sensitive
thermometers (e.g. quartz-alkali feldspar for oxygen or muscovite-biotite for
hydrogen) are in general very sensitive to perturbation processes such as diffe-
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rential or retrograde exchange during the cooling history or other non-equilibrium
processes. Although such processes can prevent the direct derivation of isotopic
temheratures they do alert the interpreter to the fact that the mineral assembla-
ge records a complex history.

We note that although a small perturbation of the isotopic composi-
tion of one or more of the minerals from the equilibrium value can completely
prevent quantitative geothermometry, it often does not prevent the semi-quantita-
tive calculation of the isotopic composition of the associated fluid (H, C, 0, S)
using the mineral-fluid isotopic fractionation factor and a temperature derived
from another thermometer (see RYE and OHMOTO, 1974 ; TAYLOR, 1574, 1979 : SHEP-
PARD, 1977 ; QHMOTO and RYE, 1979 for reviews).

Isotonic temperatures which are substantially (> 50°C) less than the
inferred formation temperature and/or disequilibrium relationships among the mi-
nerals are most commonly observed in (1) plutonic and metamorphic rocks where the
cooling history was inevitably 1ong and complex, (2) hydrothermal and diageneti-
cally altered sedimentary rocks where the minerals are either not cogenetic or
did not crystallise or precipitate in equilibrium with a common fluid, and (3)
sedimentary rocks where the minerals are of mixed origin - detritic, authigenic,
diagenetic, etc. ‘

The following sections summarise the principal areas of applicafion
of isotopic geothermometry to natural systems. No attempt is made to synthesise
the results for each area because these depend in part on the nature and state
of the calibration data. Nevertheless a number of selected results are presented
to indicate the types of application that have been made and where future research
is required. The references given should enable the reader to enter the specific
subject of his interest.

1 - Igneous rocks

Rapidly crystallised or quenched volatile-poor igneous rocks such as
Tunar basait, volcanic rocks, basaltic achondrites, etc. with very 1little or no
textural evidence for alteration commonly record oxygen isotope temperatures com-
parable to values derived from direct measurements and other thermometers. (e.g.
GARLICK, 1966 ; TAYLOR, 1968 ; ONUMA et al., 1970, 1972 ; TAYLOR and £PSTEIN,
1970 ; ANDERSON et al., 1971 ; CLAYTON et al., 1973 ; XYSER et al., 1981). Some
of these results have been presented on the concordancy diagram, Fig. 9. Mantle
derived ultramific nodyles apparently give similarly high or higher isotopic tem-
peratures than basalts (KYSER et al., 1981} based on the calibration of the oxy-
gen isotope fractionations against various chemical or cation thermometers (Fig.
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5, Table 2). Despite the fact that the sensitivity of isotopic thermometers de-
creases in general with increasing temperature much useful temperature and ather
data can be derived from the isctopic fractionations in such high temperature
rocks (e.g. KYSER et al., 1981, 1982).

Plutonic rocks typically recerd a much more complex isotopic beha-
vicur than volcanic rocks. Systematic fractionations among the minerals may be
observed on a triplet concordancy diagram {Fig. 9). Where there is possible evi-
dence for equilibrium fractionations the isotopic temperature is commonly substan-
tially lower (> 50 to 100°C) than the solidus temperature. Other samples give ob-
vious evidence for disequilibrium isotepe fractionations. Many such cases of sub-
solidus exchange in plutonic rocks from both the continental and oceanic crust
are now known to be associated with the interaction of the hot igneous rock with
a large scale convecting meteoric- or seawater- hydrothermal system (TAYLOR, 1968,
1974, 1978 ; SHEPPARD et al., 1969, 1971 ; TAYLOR and FORESTER, 1971 ; SHEPPARD
and TAYLOR, 1974. ; MAGARITZ and TAYLOR, 1976 ; FORESTER and TAYLOR, 1977 ; HEATON
and SHEPPARD, 1977 '; GREGORY and TAYLOR, 1981 ; CRISS and TAYLOR, 1983 ; TURPIN
and SHEPPARD, 1983 ; and others). In several of the abave studies, systematics
among the minerai-mineral isotopic fractionations were related to textural and mi-
neralogical alteration features. However much remains to be done concerning the
interpretation of subsolidus isotopic fractionations in terms of meaningful tempe-
ratures and geologically significant events.

Isotopic thermometry in igneous rocks has been dominated by oxygen
isotope studies. Hydrogen isatope fractionations between nicas and amphiboles are
essentially independent of temperature for T > 500°C (Fig. 8) and have therefora
not been applied {SUZYOKI and EPSTEIN, 1976 ; GRAHAM et al., 1384).

Silicon isotope fractionations ameng minerals are approximately one
third of concomitant -oxygen isotope fractions (DOUTHITT, 1982). They are therefore
of 1ittle interest for geothermometry.

Sulphur isotope fracticnations between igneous sulphate and sulphide
have not very often been reported in detail for unaltered racks (SCHNEIDER, 1970
SAKAI et al., 1982). Recently reported suiphur isotope fractionations between sul-
phate and sulphide in unaltered basaits, which solidified under sufficient pressu-
re to prevent degassing, are large and consistent with a close approach fto isoto-
" pic equilibrium at magmatic temperatures (SAKAIL et al., 1982). A number of thermo-
metric applications are thus possible to igneous rocks. Carbon isotope thermometry
has not been developed for igneous rocks.
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2 - Metamorphic rocks

There have been a large number of carbon and oxygen isotope studies
of metamorphic mineral assemblages where at least part of the objective was to
obtain isotopic temperatures (JAMES and CLAYTON, 1962 ; TAYLOR et al., 1963 ;
GARLICK and EPSTEIN, 1967 ; TAYLOR and COLEMAN, 1968 ; SHIEH and TAYLOR, 1969z,

b ; SCHWARCZ et al., 1970 ; SHEPPARD and SCHWARCZ, 197G ; VOGEL and ‘GARLICK,
1970 ; WILSON et al., 1970 ; WENNER and TAYLOR, 1971 ; ESLINGER and SAVIN,

1973b ; FOURCADE and JAVOY, 1973 ; BLACK, 1974 ; HOERNES and FRIEDRICHSEN, 1974,
1978, 1980 ; SHIEH and SCHWARCZ, 1974 ; LUSK et al., 1975 ; O'NEIL and GHENT,
1975 ; FREY et al., 1976 ; HOEFS and FREY, 1976 ; RYE et al., 1976 ; TAYLOR and
O'NEIL, 1977 ; HOERNES and HOFFER, 1978 ; VALLEY and O'NEIL, 1981 ; RUMBLE and
SPEAR, 1983 ; KREULEN and VAN BEEK, 1983 ; WADA and SUZUKI, 1983 ; WILSON and
BAKSI, 1984 and others). Hydrogen and sulphur isotope fractionation studies haye
not contributed particularly to isotopic geothermometry.

The oxygen isotope analysis of rock-forming minerals from metamorphic
rocks has shown that there is a consistent order of relative 180 enrichment (GAR-
LICK and EPSTEIN, 1967). The sequence in decreasing tendency to concentrate 180
is :

guartz, doiomite,

alkali feldspar, calcite, aragonite,

muscovite, kyanite,

anorthite,

glaucophane, staurolite,

lawsonite,

garnet, pyroxene,

biotite,

chlorite,

ilmenite, rutile,

magnetite. _

Although systematic variations of isotopic fractionations among mine-
rals with metamorphic grade are a necessary requirement for equilibrium they are
not by themselves evidence for the retention of isotopic equilibrium. Application
of the most recent laboratory calibration curves (Figs. 7 and 8) suggests that
isotopic equilibrium is not in general frozen in among the principal minerals at
the peak metamorphic temperature, Fig. 10 presents many of the labaoratory calijbra-
ted fractionation curves, as a function of temperature, which are applicabTe to
metamorphic rocks. Tha quartz-diopside curve probably closely represents the com-
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Figure 10 - The oxygen isotope geothermometers plotted as 1000 in a versus tempe-
rature in °C, where a is the quartz-mineral fractionation facter. So-
1id curves are experimentally determined ; the dashed extension to-
wards lower temperature is extrapolated (MATTHEWS et al., 1983a ; O
NEIL and TAYLOR, 1969). The tentative biotite curve is from the expe-
rimental data of BERTENRATH and FRIEDRICHSEN ({1975) which have not
been published in detail. The quartz-ilmenite curve is derived from
the guartz-magnetite curve and the systematic fractionations observed
between magnetite and ilmenite (GARLICK and EPSTEIN, 1967). Fractiona-
tion data for co-existing minerals, which are connected by solid 1i-
nes, are from WILSON and BAKSI (1984) for granulite facies samples and
GARLICK and EPSTEIN {1967) for others. Note that anorthite content of
plagioclase is taken into account. Analytical error is given approxi-
mately by size of symbol.
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mon clinopyroxene and orthopyroxene minerals but not jadeite (MATTHEWS &t al.,
1983a}. The biotite curve is based on data which has never been published in de-
tail and the ilmenite curve is derived from the observed consistent fractionation
between ilmenite and magnetite and the experimentally determined magnetite water
curve. The mineral fractionations plotted on Fig. 10, come from a wide variety of
metamorphic conditions and, although selected, can be considered as typical of
metamorphic mineral fractionations. Apart from the relatively anhydrous granulite
facies samples, isotopic temperatures among all of the minerals are not in gene-
ral concordant (Minerals such as garnet which have not been calibrated in the la-
boratory are excluded from this discussion despite the fact that observed mineral-
garnet fractionations are often very systematic (GARLICK and EPSTEIN, 1967 ; TAY-
LOR and COLEMAN, 1968} and therefore could be in equilibrium with other minerals
such as quartz, ilmenite, etc.). We note that quartz-magnetite ahd/or ilmenite
fractionations give systematically higher isotopic temperatures than most other
quartz-mineral pairs with, in part, the exception of quartz-pyroxene. A differen-
ce of gne to two hundred degreesis observed between many quartz-feldspar and/or
muscovite isotopic temperatures and the quartz-magnetite and/or ilmenite tempera-
tures.

The five granulite facies samples, which come from the Fraser Range,
Western Australia, are considered to have had a peak metamorphic temperature of
about ~ 850°C based on phase equilibria considerations and soeme chemical thermo-
meters (WILSON and BAKSI, 1984). The quartz-ilmenite, guartz-biotite and quartz-
pyroxene temperatures, although approximately concordant, are therefore probably
two hundred degrees or so too low. Some of the other quartz-magnetite or ilmenite
temperatures may alsoc be low relative to peak metamorphic temperatures, If it is
assumed that the gquartz-Fe-Ti oxide fractionations closely represent the equili-
brium values then the discordant quartz-biotite or quartz-muscovite, etc. frac-
tionations are a result of differential retrograde exchange of biotite, muscovi-
te and feldspar. Quartz-biotite, quartz-muscovite, quartz-feldspar "temperatu-
res” therefore have little or no physical significance by themselves. Differen-
tial retrograde exchange of all minerals seems more probable, In certain cir-
cumstances it may. be possible to derive thermal and other information from the
degree of discordance {see Fig. 11 below).

Fig. 10 shows that the tie-lines between the same two mineral-mineral
fractionations have strikingly similar sTopes. This suqgests that the rate 1imi-
ting step for the different retrograde reactions varies in a systematic way for a
given mineral. Thus observing essentially identical oxygen isotope fracticnations
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between the same twc minerals from a number of related sample localities may be
more a consequence of such systematic retrograde exchange processes than a fest
for equilibrium. Once again this emphasizes that systematic fractionations obser-
ved on triplet cencordancy diagrams must be interpreted as temperatures with ex-
treme care, particularly if one or more of the mineral pair fractionations has
not been independently calibrated in the laboratory.

The interpretation of the isotopic fractionations among co-existing
minerals in terms of temperature (e.g. Fig. 1) is critically dependent on the
choice of the calibration curve. Fig. 10 is essentially based upon laboratary ca-
librated curves. It must be noted here, however, that use of the empirically de-
rived fractionation curves of Taylor ar Bottinga and Javoy (see Combined methads
section of Empirical calibrations) drastically reduce the degree of discordancy
among the minerals on Fig. 10 to such an extent that many of these samples would
give acceptable concordant isotopic temperatures. For example at 400 to 500°C the
quartz-alkali feldspar fractionations of BOTTINGA and JAYOY (1973) are about twi-
ce as large as those given on Fig. 10. Quartz-muscovite fracticnations are simi-
larly large. These quartz-feldspar and quartz-muscovite fractionations therefore
give temperatures, which are 100 to 200°C higher than those shown on Fig. 10, if
the Bottinga-Javoy "calibrations® are used.

Here the preferred interpretation is to accept the experimental frac-
tionation factors of Fig. 10 and to admit that metamorphic minerals assemblages
in general record a complex isotopic exchange history. Certain mineral pairs such
as quartz-magnetite or ilmenite and guartz-pyroxene may ciesely retain their equi-
librium fracticnations. These can be interpreted as temperatures which then must
be related to a geological event. For example it has been proposed that certain
"closure" temperatures for isotopic exchange may be related to the effective di-
sappearance of the fluid phase (JAVOY, 1977 ; GRAHAM and SHEPPARD, 1980 ; GRAHAM,
1981).

In general the nature and degree of isotopic discordancy among the
minerals depend upon a number of factors including grain size, diffusion coeffi-
cients, mechanism of exchange, role and nature of the fluid phase, rock and grain
permeabilities, rate of cooling, etc. Unravelling the thermal history of a meta-
morphic rock will require considerable effort and information. Modelling of such
systems is at an early stage. Fig. 11 presents a simplified case te illustrate
one possible type of solution. The rock considered as albite-magnetite is initial-
1y at 700°C and 30 km depth and rises towards the surface at 1 mm/year. 1f the
diffusion of oxygen in the magnetite is the rate determining step then isotopic
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Figure 11 - The variation of model albite-magnetite oxygen isotope temperatures
during the cooling of a rock from 700°C. The rock ascends at 0.1 cn/yr.
Isotopic temperature curves are given for (1} diffusion of oxygen in
magnetite, of 0.1 and 0.3 cm grain size, is rate-1imiting step, and
(2) diffusion of oxygen in albite of various graim sizes is rate-
Timiting step (after JAVOY, 1977).

temperatures on the order of 600°C will be recorded with finer grained rocks re-
cording Tower temperatures than coarser grained rocks. If diffusion in albite is
the rate determining step then isotopic temperatures on the order of 400 ta 500°C
are given depending upon the grain size (see BOTTINGA and JAVOY, 1975 and JAVOY,
1977 for further details). . _

Improving our understanding of the dynamic physico-chemical history
experienced by metamorphic rocks will depend on studies which integrate the iso-
topic approach with other techniques and approaches such as detailed studies of
textures, fluid inclusions, fine scale mineralogy, aoplication of cation thermo-
meters, determination of diffusion coefficients and other kinetic data.
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3 - Geothermal systems

Both the thermal fluids and the minerals from hot springs or drilled
geothermal systems may retain frozen-in isotopic equilibria of great thermometric
interest. In particular the varfous fluid-fluid isotopic thermometers (Fig. 3),
often in conjunction with chemical thermometers {Tabie 3), have been very widely
applied in such systems (CRAIG, 1963, 1966 ; MCKENZIE and TRUESDELL, 1977 ; PANI-
CHI et al., 1977 ; SAKAI, 1977 ; PANICHI and GONFIANTINI, 1978 ; TRUESDELL and
HULSTON, 1980 ; GIGGENBACH, 1982). Such isotopic fractionation studies of fluid
species can give temperatures of the deep reservoir either before drilling com-
mences or at depths greater than thosedrilled. A number of other studies have
addressed different aspects of deriving temperature data including calibration
points (see Empirical calibrations, above) from the combined mineral-fluid sys-
tem (CLAYTON et ai., 1968 ; SHEPPARD et al., 1969 ; ESLINGER and SAVIN, 1973a ;
BLATTNER, 1975 ; CLAYTON and STEINER, 1975 ; GRAHAM and SHEPPARD, 1930 ; LAMBERT
and EPSTEIN, 1980}. Methods for collecting fluid samples have been presented by
GIGRENBACH (1976) and TRUESDELL and HULSTCN {1980).

Interpretation of some of the isotopic data cn both fluids and mine-
rals may be more compiex than at first sight for a number of reasons. The fluids
may be a mixture coming from more than a single reservoir or isothermal zone
which differs in temperature, residence time, host rock composition, etc. M{neral
samb}es may be a mixture of newly formed and inherited minerals some of which may
be in equilibrium or have partially exchanged with the fluid phase either at the
measured or at some other earlier temperature. The measured temperature may not
be the same as either the predrilling temperature or the formation temperature of
the minerals and/or fluid. Thus evidence for equilibrium or fossil equilibrium
must be carefully sought both among minerals, among fluid species and between mi-
nerals and fluid.

Isotopic thermometry between fluid species has provided much perti-
nent temperature information. Table 3 presents results for the principal isotopic
thermometers from a selection of active geothermal systems and compares them with
the measured temperature and a number of chemical thermometers. An estimated half-
1ife of the reaction is also given, These latter data are still very scarce des-
pite their critical importance for interpreting and understanding the natural
fractionation data especially for exchange reactions where t 1/2 at 250°C is
greater than about 102 years. For the HZO'HZ’ CH4-H2, COZ'HZO’ 504-H20 and other
systems with estimated reaction rates of a year or so the {sotopic temperatures
are in general comparable among themselves and with the chemical thermometers.



TABLE 3. Observed chemical and isotopic temperatures (°C) and equilibration rates for some geothermal systems®.

13
b Observed Quartz ) - T(D) (D) 1By 1Py
systen TP temperatures  saturation MK Mak-Ca oth ot Gh b co-ci
2 47" 47" 27ty
Yellowstone '
Park, Wy, USA ) VD az . <210 ~120 <220 1085 260-314 = 384
Raft River ) ‘
Tdaho. USA WD 147 137 90 139 142
Ohtake : g
Japan WD 195 195-238 .. 220 230 180-280
Larderello .
TtalyC ) 145-310 152-329  240-402
Geysers :
Ca, USA Vo 245 232 390
Wairaked WO 248 248 255 259 303 360 w
N.Z. g
Broadiands WD 273-307 203-278 311 218-302 275 265 385
Reykjanes
Iceland WD 292 _ 370
Salten Sea
Ca. USA WD 300 230 354 308 220 255 _ 380
White Istand
N.Z. 450 . 560
Estimated t 1/2 (years) at 250°C® 0.02 0.1 0.1 1073 1073 1 >10°

a. See TRUESDELL and HULSTON (1980, Table 5.1) and PANICHI and GONFIANTINI (1978) for references,
b. VD : vapour dominated system ; WD : water dominated system,

. r(lso)cog_Hzo = 140-270 ; t 1/2 = 107 3

., d. T(345)504_H2S =373 5t 1/2 = » 109,

e. In addition to temperature, exchange rates may be very pH sensitive,




390

They may be similar or higher than the observed temperature particularly if the
latter is a surface measurement (e.g. Yellowstone Park, Table 3). For exchange
reactions between species which underqe a valence change, e.g. 504—H25 ar COE—
CH4, the exchange rates may be so low that equilibrium between the couple is

not typically attained during the residence time of the fluid, particularly at
temperatures less than about 300°C. The isotopic temperatures from such couples
are in general substantially higher than those measured either directly or by
another chemical or isotopic thermometer {Table 3). Interpretaticn of such isoto-
pic fractionations as temperatures is not necessarily straightforward {PANICHI et
al., 1977 ; PANICHI and GONFIANTINI, 1978 ; SHEPPARD, 1981 ; GIGGENBACH, 1982).
The following interpretations are possible :

1) the fracticnation records isotopic equilibrium and the higher tem-
perature refers to a deeper part of the system (Note that the "observed tempera-
tures" of Table 3 are not necessarily the maximum temperature of the systems),

2) isotopic equilibrium was never established and therefore the "tem-
perature" has 1ittle or no meaning, i

3) the temperature calibration is in error.

More data, including more precise data for rates of reaction as a function of tem-
perature, pH, etc., are needed to help rescive these probiems. Nevertheless, com-
bined studies using the various isotopic and chemical thermometers that equili-
brate at different rates have helped to reconstruct the thermal history and pro-
file of a number of geothermal systems and have thus greatly contributed to the
exploration and deveiopment of geothermal energy.
4 - Hydrothermal systems
. Application of isotopic thermemetry to fossil hydrothermal systems

and hydrothermal ore deposits have been numerous {SHEPPARD et al., 1971 ; RYE,
1974 ; RYE and QHMOTO, 1974 ; FIELD and GUSTAFSON, 1976 ; BATCHELDER, 1977
HEATON and SHEPPARD, 1977 ; TAYLOR and O’NEIL, 1977 ; KELLY and RYE, 1979 ;
OHMOTG and RYE, 1979 ; O'NEIL and BAILEY, 1979 ; RYE and WILLIAMS, 1981 ; and
others).

Relatively few studies have derived precise isctopic temperatures
with supporting evidence for at least a close approach to frozen-in equilibrium.
Many fractionations are interpreted as temperatures because the temperature
appears to be geologically reasonable. Evidence for the attainment and retenticn
of equilibrium may be difficult to find fer a number of reasons. Some hydrother-
mal minerals assemblages are essentially biminerallic ~ presence of onlty two sul-
phide minerals ; phyllic aiteration with only quartz and moscovite or phengite
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{(note that there are in general two generations of quartz, one inherited from

the host rock and the other newly formed quartz which is isotopically distinct
(SHEPPARD et al., 1971)). Although textural evidence may suggest that the co-
existing minerals could (or couid not) be essentially cogenetic, retrograde ex-
change may be the rule rather than the exception, particularly for elements such
as hydrogen and oxygen, because the presence of a circulating fluid during the
cooling histery can facilitate exchange. Also, in many of the older vein systems,
for example certain Hercynian deposits, subsequent rejuvenation of the hydrother-
mal systems has aided retrograde exchange processes (JACKSON et al., 1982).

Many vein minerals, such as quartz, contain abundant fluid inclusions.

Although such flutds can often be isoctopically analysed for their 0, 3C and/or
80 content an isotopic temperature cannot be derived from, for example, the oxy-
gen isotope fractionation between quartz and the aqueous fluid because of retro-
grade exchange processes between the fluid and the same element in the host quartz
(RYE and C'NEIL, 1968). However an hydragen isotope fractionation can be derived
between fluid inclusions in quartz and an associated hydrous mineral such as mus-
covite or chlorite or an oxygen isotope fractionation between fluid inciusions in
fluorite or spha1erite atc. and an associated quartz. An isotopic temperature can
thus be derived assuming equilibrium. It should be noted however that an isotopic
aralysis of fluid inclusions in a mineral usually requires the crushing of seve-
ral grams of the mineral. Thus great care has to be given to the selection of
suitadle material so that the released fluid is dominated by a single generation
of fluid.

Qualitative temperatures and/or a minimum temperature of formation
can sometimes be derived from combined hydrogen and oxygen isotope studies on the
same mineral. In many meteoric-hydrothermal or seawater-hydrothermal systems com-
bined hydrogen and cxygen isotope studies can characterize, at least to a satis-
factory approximation, the isotopic composition of the water as it entered the
thermal system and before it underwent any isatapic exchange. Using this vafue
and the oxygen isctope composition of the mineral a minimum temperature can thus
be derived. Although often qualitative such information can be of considerable
value in many deposits. This approach can help to distinguish between supergene
and hypogene clay minerals (SHEPPARD et al., 1969 ; TAYLOR, 1974 ; SHEPPARD,
1977a, b ; LOMBARDI and SHEPPARD, 1977 ; JACKSON et al., 1982). It can also set
limits on the temperature of seawater-hydrothermal alteration processes (HEATON
and SHEPPARD, 1977 ; SHEPPARD et al., 1977 ; SHEPPARD, 1980 ; GREGORY and TAYLOR,
1981 ; STAKES and O'NEIL, 1982).
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5 - Sedimentary rocks and palaeptemperatures of the ocean

The very first application of isatepic gecthermametry used the oxygen
isotope fractionation between seawater and calcium carbonate deposited by marine
animals to determine the temperature of the Cretacecus oceans (EPSTEIN et al.,
1951, 1953 ; UREY et al., 1951}. These papers are outstanding examples of the geo-
chemical literature in showing how to set about and solve a geochemical probliem
and for their vision.

The temperature scale of EPSTEIN et al. (1953) is :
T(°C) = 16.5 - 4.3 (5_ - 5,) + 0.14 (6, - 6} [24]

where 6c'15 the 6180 value of C0, released during the reaction of 100 % H3PD4 at
25°C with CaC0g, and 6, 1is the 6180 value of CO, in equilibrium with water at
25°C. The CaC03-H,0 fractionation factor at earth surface temperatures has a fem-
perature coefficient of about 0.2 %. /°C. Therefore, with an analytical precision
of ¢+ 0.05%, the temperature can be determined to = 0.25°C.

Application of equation [24] implicitly implies that the carbonate
was deposited in isotopic equilibrium with the water. Certain organisms deposit
their carbonate in apparent isotopic equilibrium with seawater - many foraminife-
ra, nannofossils, molluscs, brachiopods, etc. - while others do not because of
kinetic or metabolic effects, e.g. crinoidea, echinoderms, certain species of fo-
raminifera, etc. (WEBER, 1968 ; DUPLESSY et al., 1970 ; SHACKLETON et al., 1973
and others). Practical application to fossil systems is also complicated by the
fact that the value for 5, usually has to be assumed. It is now known that there
have been small fluctuations, probably less than 1.5 %. , in the oxygen isotope
composition of ocean water with time, For example, during the mecre usual non-
glacial periods of the earth's history when large quantities of 10w-180 ice did
not exist at the polar regions, the IB0 content of seawater was 0.8 fo 1.3 %
Yighter than at present. Salinity variations also have to be taken into conside-
ration.

Durihg the past few years there have been a large number of studies
directed towards mapping out the variations in the isotopic composition of ocea-
nic organisms on a global scale back to the Cretaceous. These variations have
been interpreted in terms of a combination of a "temperature effect” and an "ice
volume effect” (EMILIANI, 1954, 1955, 1966, 1972 ; SHACKLETON, 1967 ; DUPLESSY
at al., 1970 ; SHACKLETON. and OPDYKE, 1973 ; EMILIANI and SHACKLETON, 1974 ;
SAVIN et al., 1975 ; SAVIN, 1977}.

~ Core samples from the Deep Sea Drilling Project have provided a wealth
of suitable material back to the Cretacecus. Separation of benthic fossils from
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planktonic fossils enables the derivaticon of surface and deep water temperatures

(Fig. 12). The relatively sudden increase in the 618

0 of benthic foraminifera
during the Middle Miocene has been interpreted as a major decrease in the tempe-
rature of the deep ocean ; the polar ice caps reached the sea to establish the

cold deep ocean water circulation (SHACKLETON and KENMETT, 1975).
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Figure 12 - Isotopic palaeotemperature data for Tertiary planktic foraminifera
(open symbols) and benthic foraminifera {closed symbols) primarily
from the North Pacific. A few points are from the South Atlantic and
South Pacific. The curve through the benthic data was drawn to best
fit the points from all the sites. The "Modern" and "Tertiary" ben-
thic temperature scales were calculated assuming water 5180 values
of - 0.08 per mil and - 1.00 per mi1 respectively. To estimate isoto-
pic temperatures of planktic foraminifera add approximately 2.5°C to
appropriate benthic temperature scale (from SAVIN, 1977).

Analyses of Cretaceous nannofossils and foraminifera show that both
surface and deep water temperatures were generally higher than present-day values
{SAVIN, 1977). These results are also supported by the data on Cretaceous belem-
nites from Europe and North America {e.g. LOWENSTAM and EPSTEIN, 1954). Isotopic
variations within individua) belemnites have been interpreted as recording seaso-
nal growth temperatures (UREY et al., 1951).

The quality of the reconstruction of global palaeotemperatures de-
creases dramatically for pre-Cretaceous times. This is principally because of sam
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pling probTems - the direct gceanic samples no longer exist and sediments now on
the continents are much more likely to have been modified by diagenetic processes.

For the Quaternary, the quality of the global palaeotemperature pic-
ture is quite remarkable (Fig. 13). The &0 and/or 6180 values obtained on ice co-
res from Antarctica and Greenland, which go back more than 100 000 years, have
been related to mean annual air temperatures (DANSGAARD et al., 1968 ; EPSTEIN et
al., 1970 ; JOHNSON et al., 1972). Again the variations in isotopic composition
are not necessarily just a function of temperature. However the general pattern
of observed variations is consistent with that derived from the oceanic studies.
The precision of these studies is such that the cyclic pattern has been of consi-
derable interest to meteorologists concerned with predicting long term climatic
changes (MASON, 1976}.
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Figure 13 - Yariation of 6180 of Pleistocene garbonates from deep-sea cores.
Assuming water & 80 value of 0 6180 value of carbonate of 0 and
- 1.8 % gives temperatures of 16.5°C and 25°C respectively {after
EMILIANI and SHACKLETOMN, 1974},

To avoid making assumptions about the isotopic composition of seawa-
ter other mineral-water isotopic thermometers have been examined. Both the phos-
phate-water and silica-water isotopic fractionmations have temperature coeffi-
cients wh{gh are similar to that of calcite-water (LONGINELLI and NUTI, 1973 ;
LABEYRIE, 1974). The mineral-mineral fractionations are therefore not temperature
sensitive. Nevefthe]ess insofar as diatoms may cccur in carbonate-free sedimentis,
considerable effort has been devoted to trying to establish the sitica-water tem-
perature scale. Meaningful analysis of silica is extremely complex because cxygen
is present on more than one crystallographic site and these are exchangeable to
different degrees {LABEYRIE and JUILLET, 1982 ; HAIMSON and KNAUTH, 1983).

An alternative approach has been proposed by RYE and SOMMER {1980)
where coexisting calcite and aragonite from the same organism was analysed. An
empirical calibration was presented and the method applied te determine palaeo-
temperatures and palaeosalinities.

The combined results of all of the above palaectemperature studies
have made a unique contribution both to our knowledge of ocean palaeotemperatures
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anc climatic variations on a global scale.
6 - Diagenesis )

The application of isotopic geothevmometry to the diagenetic environ-
ment is a relatively recent development. This is in large part because of the
formidable problems of separating phases which might be in equilibrium with each
other. It is not just a problem of physically separating fine grained minerals.
Many of the minerals may be isotopically zoned because of overgrowths and other
processes. Existing isotopic studies suggest that considerable thermal informa-
tion is recorded in many diagenetically altered sediments (ESLINGER and SAVIN,
1973b ; HUDSON, 1877 ; YEH and SAVIN, 1977 ; ESLINGER et al., 1979 ; SUCHECKI and
LAND, 1983 ; SAVIN and LEE, 1983 and in preparation). Ideally a technique, 1ike
the ion-probe, is required whereby an isotopic analysis of a mineral car be per-
formed on a wicron, or even submicron, scale with a precision comparable to exis-
ting techniques.

In the diagenetic environment many minerals (strictly phases if there
are overgrowths) appear to retain their isotopic compositions from the time of
their formation (detritic, authigenic or diagenetic} unless they have undergone
chemical and/or mineralogical medifications. This implies that successful geother-
mometry demands a detailed mineralogical study. The quartz-clay oxygen isotope
geothermometer has perhaps given the most-interesting results to-date (ESLINGER
et al., 1979). Fig. 14 shows a comparison between the isctopic temperature caicu-
lated from the isotopic compositions of the finest quartz (0.1 to 0.5 pm) and
associated clay (finer than 0.1 ym) and the measured well temperature from a core
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Figure 14 - Logged well temperatures versus calculated isotopic temperatures.

CWRU Gulf Coast Well n° B from the quartz-clay oxygen isotope frac-
tionation (after YEH and SAVIN, 1977).
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driiled through the Gulf Coast sediments. Logged well temperaturas and isctopic
temperatures are concordant for temperatures greater than about 85°C. The degree
and extent of concordancy between the txo temperature scales may be improved as
more refined methods of separating detrital and diagenetic quartz are developed.
A number of studies have tried to derive temperature data from the
isotopic analysis of cherts either associated or not associated with another oxy-
gen or hydrogen bearing mineral {BECKER and CLAYTON, 1976 ; KNAUTH and EPSTEIN,
1976 ; KOLODNY and EPSTEIN, 1976). The combined hydregen and oxygen isoteope ana-
1yses of cherts developed by KNAUTH and EPSTEIN (1976} should help to resclve
the relative importance of temperature, isofopic composition of the seawater or
diagenetic history in determining the isotopic compositions of the chert sample.

IX - CONCLUSTIONS

Isotopic geothermometry in just over 35 years has grown from an idea
to a method which has been applied to the complete range of geological temperatu-
res - from the sub-zero temperatures of Arctic ice cores to the nhighest terres-
trial and lunar magmatic temperatures. Although oxygen isotope thermometry has
unguestionable dominated the field both in the range of applications and the ge-
neral quality of the results, hydrogen,carbon and sulphur isotope thermcmeters
have also made their contribution to our unravelling of the thermal history of
natural systems {for example see Table 3).

The development of isotopic thermometry has depended upon the vital
and essential interaction among the natural fractionation data and the experimen-
tal and theoretical approaches. The satisfactory resolution of some of the pro-
blems raised above will continue to require this multiple approach and more sys-
tematic confrontation among the different possible thermometers : isotopic, che-
mical and cation, fluid inclusion microthermometry, phase equilibria, etc.

Perhaps the most original contribution of isotopic thermometry has
been and continues to be tec pataeogceancgraphy and palaecclimatology where, in
fact, the game began. COxygen isotope thermometry remains the only widely availa-
ble source of high Quality temperafure data in these domains.

When discussing the experimental studies above emphasis was placed on
the importance of the direct compiete exchange experiment to calibrate quantitati-
vely the isotopic fractionation factor as a function of temperature. Such data are
essential but insufficient to interpret many natural systems. This is perhaps most
clearly brought cut when attempting to interpret isotopic fractionations among mi-
nerals from plutonic and metamorphic rocks which give discordant temperatures
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among either isotopic or other thermometers. (for example see Figs. 9 and 10). A
similar problem exists for the system CO ~CH4 in geothermal enviromments (Table
3). Attempts to interpret such data in terms of thermal information has only re-
cently started and will require experimental studies aimed at giving kinetic in-
formation on the rates and mechanisms of exchange between phases as a function
of fluid composition, pH, ng’ temperature, etc. A number of studies have consi=-
dered different aspects of the kinetics of isotope exchange reactions (e.g. AN-
DERSON and CHAI, 1974 ; CHAI, 1974 ; YUND and ANDERSON, 1974, 1978 ; GILETTI et
al., 1978 ; GRAHAM, 1981 ; GIGGENBACH, 1982 ; OHMOTC and LASAGA, 1982 ; COLE et
al., 1983 ; MATTHEWS et al., 1983b ; GRAHAM et al., 19843,

Mineral systems including their associated fluid phases which have
experienced either a complex cooling history such as pltutonic and metamorphic
rocks and samples from fossil hydrothermal systems or a muitiple derivation such
as some sedimentary and diagenetic rocks must more or less ineyitably preserve a
complex isctopic signature. Interpretation of this record requires considerabie
effort including the confrontation of different methods and consideration of geo-
logical and structural aspects of the system. Such an approach has and can help
Us to understand not only aspects of the thermal history of the system but also
the nature of the fluid-rock interaction processes which are so character1st1c
and fundamental in the crustal domain.
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UTILISATION DES INCLUSIONS FLUIDES
EN GEOTHERMOBAROMETRIE

A. Weisbrod

I ~ IKTRODUCTION

Dans les pages qui précddent, 1l'énorme majorits de géothermométres ou
géobarométres propesés utilise la nature et la composition des phases solides
participant aux assemblages minéraux. Ces derniers sont supposés 8tre bien repré-
sentatifs d'un stade donné de 1'é&volution de la roche a laguelle ils appartiennent.
I} est clair que les estimations de température et/ou de pression que l'on en tire
souffrent de la nature mBme des matériaux utilisés.

* En raison de la complexité chimique qui est le plhs souvent de régle
dans les roches, l'assimilation des systdmes choisis & des gystémes univariants -
qui sont généralement utilisés en géothermo-barométrie- ne constitue fréquemment
qu'une approximation dont la validité n'est pas toujours vérifiable.

* On a vu & plusieurs reprises que l'intervention de paramétres tels que
f‘Oi ou PQ&O// Ptotal pouvait enlever toute signification aux valeurs de T et/ou P
obtenues. Or ces paramdtres, qui concernent avant tout la phase fluide, ne sont pas
accessibles par les méthodes classiques d'investigation employées pour 1'analyse
minérale.

¥ Les modéles de mélanges sollicités pour bien des solutions solides
sont le plus souvent empiriques, parfois peu fiables et toujours approximatifs.

* Enfin, et peut-8tre surtout, il est souvent difficile et parfois im-
possible de reconnaltre jusqu'ad guel point la composition mesurée des phases d'une
paragenése est bien représentative de la composition originelie de cette paragena-
se. Les phases solides une fois formées restent en contact les unes aver leg autres
et gardent donc au meins une partié de leur capacité d'é&change au long de 1'évolu-
tion postérieure i leur apparition : trés généralement, elles ne peuvent &tre indi-
viduellement considérées commes des systémes fermés. D'un autre cHté, certains mi-
néraux "fossilisent" au contraire les composition successives qui caractérisent les
stades successifs de leur &volution. Ces hétérogénéités chimiques -—zonage par exem-—
ple- ont &té utilisées afin d'&valuer les tendances générales (T,P) des métamor-
phismes {(Toteu, 1582}, mais ne peuvent -et pour cause !- conduire a4 1'estimation

d'une pression et/ou d'une température hien déterminées.
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La grande majorité des scientifiques admet 1’existence guasi-systémati-
que, & cBté des phases cristallines constitutives des roches, d'une ou plusieurs
phase{s) fluide(s). Pour les roches formées A une certaine profondeur, la pression
de ces solutions &tait alors largement supérisure & la pression '"normale" de 1 bar.
Lore de la remontée de ces roches vers la surface, oi elles affleurent maintenant,
pratiquement la totalité des fluides présents dans les espaces inftergranulaires,
fractures et cavités diverses, a été expulsée. Toutefois, une petite partie en a
souvent &té préservée, et peut donc maintenant &tre dtudide : il s'agit des fluides
pidgés dans ces petites cavités intracristallines, de tailles presgue toujours mi-

croscopique, et que 1l'on ncmme inclusions fluides. Ces inclusions peuvent avoir été

pidgées durant une phase de croissance du minéral h8te ou postérieurement a cette
phase {inclusions respectivement "primaires" et "secondaires" par rapport i cette
phase ; les inclusions "secondaires' résultant généralement de la cicatrisation de
microfractures affectant le minéral hdte). Pratiquement, tous les minéraux possé-—
dent des inﬁlusions fluides. Quoique des études fructueuses aient pl &tre menées
sur des minéraux comme la cassitérite, les minéraux fortement colorés et/ou & forte
réfringence ne sont pas trés favorables. Feldspaths, topaze, beryl, calcite, apati-
te, fluorine, anhydrite, stc. sont couramment utilisés. Toutefols, compte-tenu des

raisons menticnnées plus bas et & cause de ses caractéres physiques (transparence,

faible réfringence, absence ‘de clivages visibles) et chimiques (minéral générale-
ment trés pur), le minéral hbte de la majorité des inclusions fluides &tudiées est
le quartz.

On sait que le volume molaire des corps’varie en fonchtion de la tempéra-
ture et de la pression. Pour les phases solides, la tras faible amplitude de ces
variations fait que, malgré quelques tentatives (cf. géothermométres 4 feldspaths),
cette propriété n'est en général gudre utilisable. lLa situation est évidemment to-
talement différente pour un fluide piggé, dont la détermination du volume melaire
et de la composition permet de remonter 3 1l'ensemble des couples température-pres—
sion possibles de pildgeage. Tel est le principe général de l'utilisation des inclu-
sions fluides en géothermo-barométrie. Ainsi qu'il va &tre montré, de tels géother-
mométres et/ou baromdtres possédent, sur ceux gui utilisent des phases solides, de

sérieux avantages A condition toutefois gue certaines contraintes soient regpec—

tées, qui concernent la signification réelle des inclusions fluides telles qu'elles

s'offrent maintenant 2 1l'analyse.
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II - SIGHIFICATION DES INCLUSIONS FLUIDES

II-i~ SIGNIFICATION GENERALE

La premiére et indispensable étape d'une bonne étude d'inclusions flui~
des consiste simplement & examiner, sous micrescope, les divers types d'inclusions
présentes dans 1'échantillon, puis de grouper ces types en "populations" ou, mieux,
en "générations" plus ou moins distinctes. On tente ensuite d'établir la chronolo-
gie relative de ces générations, puis de les correler avec les paragenéses minéra-
les successives. Ce travail, basé sur des critdres tels que localisation et répar-
tition dans les minéraux—hdtes, taille, forme, contenu & la température ordinaire,
etc., des inclusions, géométrie des intersections de plans d'inclusions"” (micro-
fractures cicatrisées), ete. peut sembler trivial ; c'est en réalité le plus diffi-
¢ile, le plus "naturaliste" (parce que le moins guantifiable), celui qui demande le
plus d'expérience. Tl est essentiel car c'est en grandé partie sur lui gue repose
la signification des inclusions é&tudiées, en Termes de marquage d'événements bien

définis de 1'histoire de la roche.
I1I-2~- LE PIEGEAGE

Notre propos n'est pas ici de déerire en détail les divers mécanismes de
piggeage, qui ne sont d'ailleurs pas tous bien connus. Tl est plutét de saveir si,
lors du piggeage, le fluide inclus est bien représentatif du fluide qui "baigne" la
roche. Des phénoménes d'adsorption ou de diffusicn sélective pourraient en effet
entrainer une certaine différenciation. Avec des réserves qui concernent les inclu-
sions trés petites et/ou les inclusions formées & des températures inférieures &
L00-200°C {souvent beauéoup moins), les indications expérimentales et naturelles
sont suffisamment nombreuses pour pouvelir répondre par 1'affirmative {voir par
exemple Roedder, 1979, 1981 ; Hollister and Crawford, 1981 ; Ramboz et al., 1982 ;
Weisbrod, 1982).

En réalité, ceci n'est vrai que si le fluide en question était homogéne
lors du pidgeage, c¢'est-a-dire s'il &tait monophasé (absence d'ébullition) et s'il
ne contenait pas d'impliretés solides en suspension. Dans le cas contraire, le pig-
geage simultané de plusieurs phases {liquide + vapeur, liquide + solide(s), vapeur
+ solide{s), liquide + vapeur + solide{s) dans certains cas) dans une seule inclu-
sion est un phénoméne relativement commun : le résultat est un fluide inclus gqui ne
représente bien entendu aucune des deux {ou trois) phases en présence. Un tel pig-

geage hétérogéne est en général assez facilement détectéd ; dans ce cas, non seule-—
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ment il n'est pas -sauf exceptions- un inconvénient sérieux, mais encore il peut
déboucher sur un des meilleurs géothermobaromdtres (voir exemples plus bas et

Ramboz, 188C ; Ramboz et al, 1982),
IT=-3~ MODIFICATIONS DES INCLUSIONS APRES PIEGEAGE : EVCLUTION RETROGRADE

Entre les conditions du pi3geage et celles dans lesquelles 1'inclusion
est maintenant étudide, une &volution rétrograde (& température décroissante) im-
portante a eu lieu, qui peut aveoir des conséquences sur 1'interprétation finale.
Signalons tout de suite que, moyennant certaines précautions élémentaires {augmen-—
tation de température suffisamment lente en particulier}, cette évolution psut &tre
reprocduite -en sens contraire- lors de 1'étude microthermométrique. L'apparition de
nouvelles phases (bulle de vapeur ou ménisque de liquide, cristaux divers souvent
appellés "minéraux fils") lors du refroidissement d'un fluide inclus initialement
homogéne est aisément renversée par chauffage lors des é&tudes microthermométri—
ques : le phénoméne, qui n'affecte d'ailleurs aucune des propriétés globales physi-
ques (volume) et chimigues {composition) de 1'inclusion, est méme utilisé pour dé-
terminer, au moins partiéllement, ces propriétés. D'autres phénoménes par contre
affectent ces propriétés ; certains sont pratiquement réversibles ou, de toutes
fagons, parfaitement négligeables. Citons en particulier (voir aussi Roedder et
Bodnar, 1980) les variations de volume de l'inclusion, dues & la contraction du
minéral-hBte lors du refroidissement (contraction d'ailleurs an partie compensée

par l'expansion de ce minéral lors de la décompression correspondante).

Dans les fluides complexes du systémes C-0-H-(N) l1a rééquilibration des
diverses espéces moléculaires {H;O, GOz, CH,, Nz, CO, Hy,02...) pendant le passage
de la température de piégeage & la température ordinaire ne s'effectue généralement
qu'incomplétement. Il est donc & pricri impossible de savoir Jjusqu'a guel point la
composition observée s'écarte de la compesition initiale. Ceci n'a en fait qu'une
importance minime puisque, a4 partir de la composition (méme métastable) et du volu-
me molaire mesuréé dans les conditions ordinaires, on peut toujours calculer la
composition réelle & n'importe quelle température. fn outre, des simulations 4'évo~
lutions effectudes sur le systéme C-0O-H {Dubessy, 1984) ont montré que ce rééquili-
brage était négligeable et gue la composition analysée & 20°C est directement par-

faitement représentative jusqu'a des températures supérieures 3 800°C.

Dans les inclusions agueuses, les réactions de rééquilibration entre le
fluide inclus et le minéral-hdte sont susceptibles d'entrainer des changements de
compasition et de volume : précipitation de silice dans une inclusion de quartz,

néoformation de serpentine, talc, ete. 3 la parei d'une inclusion d'eolivine, de
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muscovite ou d'argile & la paroi d'une inclusion de feldspath, de topaze, etc. En
réalité, ces réactions rétrogrades sont, 1a encore, incomplétes sinon nulles. De
‘toutes fagons, les concentrations normales en solutés sont si faibles que, sauf
exceptions, 1'effet risque d'8tre tréds minime, & moins que la température de pié-
geage soit extrémement &levée (croissance forte de la solubilité 3 l'approche des
températures de solidus} ou que le minéral-hdte soit +trés soluble (halite par

exemple}.

L'étranglement ('necking-down) d'une inclusion est la séparation d'une
inclusion initiale unique, en deux ou plus ncuvelles inclusions. Ce phénoméne ré-
sulte en général de 1la poursuite de la cicatrisation d'une microfissure pendant
1'évolution rétrograde, ou lors d'&vénements thermiques ou mécaniques ultérieurs au
plégeage. 5i cela se produit alors que le fluide inclus a commencé & se démixter,
en réponse au refroidissement isochore, le résultat est deux (ou plus) inclusions
dont aucune ne posséde ni la composition, ni la densité du fluide original. Le pro-
cessus, schématisé sur la fig. 1, est en général facilement repérable (forme parti-
culiére des inclusions souvent encore connectées entre elles par des canaux capil-

laires plus ou moins cbstrués).

Fig. 1.Conséquences du phénoméne d'é&tranglement d'une inclusion

L'évolution rétrograde s'effectue dans le sens 1-2-3-4
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IT - 4 ~ MODIFICATIONS DES INCLUSICONS APRES PIEGEAGE : FACTEURS “EXTERNES".

On sait que, & des températures suffisamment élevées, 1'hydrogdne peut
diffuser au travers de matériaux variés en réponse 4 un gradient de fugacité d'oxy-
géne. La fuite d'hydrogéne hors des inclusions par ce processus, & la suite de mo-
difications importantes des conditions externes d'oxydo-réducticn, a &té suggérée
(Roedder et Ceombs, 1968). Toutefois, en raison de 1'énorme prédominance des aspd-
ces Hp0, €Oz, CHy et & moindre titre CiH¢ dans la plupart des conditions géologi-
ques, le systdme C-O-H posséde un pouvoir '"d'auto-tampon" considérable. Aussi, a
moins d'évacuer plus de 80% de 1'nydrogéne atomique total initial d'une inclusion,
l'effet d'une telle fuite est plutdt modeste et ne conduit qu'ad des modifications
mineures, voire négligeables, de la composition moléculaire {Dubessy, 1984). Toute-

fois, l'effet sur la densité peut &tre sérieux.

La décrépitation naturelle des inclusions résulte d'une évoliution qui,
partant des conditions T,P de pi&geage, porte la roche 3 une température plus &le-

vée et/ou une pression plus faible., La pression interne de 1'inclusion dépasse

Figure 2. Décrépitation naturelles des
inclusicns.

Une inclusion fluide est piégée en
4 lors de l'évolution (métamorphisme
par exemple)} prograde, sous les condi-
tions (T , P }. Lors de 1l'évolution
rétrograde, l'inclusion repasse & la
température T | avec donc la méme
pression interne P , mais sous une
pression ambiante P ' bien inférieure
a P {point A') : l'inclusicn décré-
pite.

Kbar

%
, el

v

alors la pression ambiante de la roche. Si l'écart est suffisamment important, le
minéral-h&te ne peut supporter cette "surpression” et l'inclusion explose, donnant
parfois naissance & un amas de nouvelles petites inclusions plus ou moins reéguili-

brées avec les nouvelles conditions. Les surpressions maxima supportables par un
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minéral comme le quartz sont de l'ordre de 1 kbar, mais cette valeur varie &normé-
ment avec la taille et la forme des inciusions, la nature et 1'état de . tension du
minéral-hfte (voir A. P8cher, ce volume). Une fuite partielle du conftenu d'une in-
clusion, quoique moins brutale. que la décrépitation appartient au méme type de pro-
cessus. Un tel phénoméne doit &tre suspecté surtout lorsque le minéral-hfte est
pourvu de clivages. Il conduit & un abaissement (en principe variable) de la den—

sité du fluide. inclus.

Une autre cause fréguente de perturbation du contenu des inclusions est
la déformation du minérél—hate, surtout lorsqu'elle s'accompagne (ce qui est fré-—
quent) de recristallisations de ce mindral. Aussi, les inclusions qui parfois sou-
lignent les joints et scus-joints intergranulaires doivent &tre considérées avec
précautions, en particulier lorsqu’elles présentent des formes compliquées et des
traces d'étranglements. Cela ne signifie pas qu'elles doivent &tre laissées de cB-
t€ ; si les mesures conduisent a des résultats bien groupés, ces résultats ont for-
cément une signification, qu'il conviendra alors de trouver {voir A. Pécher, ce

volume).

III - METHODES D'ETUDE DES INCLUSIONS FLUIDES

Une revue détaillée des diverses méthodes et techniques d'é&tudes des
inclusicons fluides sortirait largement du cadre de cet ouvrage. Aussi nous limite-
rong-nous a un bref résumé. Pour plus de précisions, voir par exemple Hollister et

Crawford (1981},
III - 1 — ETUDE MORPHOSCOPIQUE MICROSCOPIQUE

Nous avons dé&ja signalé (II-1i] l'importance essentielle et les difficul-

tés de cette premiére &tape d'une bonne é&tude d'inclusions fluides.
II¥ - 2 — ETUDE MICROTHERMOMETRIQUE

Elle consiste & déterminer la nature des changements de phases oObservés
dans une inclusion lorsque, aprés 1'avoir préalablement refroidie Jusqu'a -150°C
(et méme plus bas), on la réchauffe (jusqu'a 600°C et plus), et & mesurer les tem-
pératures auxquelles ces changements de phases se produisent. On notera ainsi, en-
tre autres, la température de fusion du CC1 (ou de tout autre constituant volatil)
solide (Tmeo, ), du clathrate (Tmc), de la glace (TmI), de la halite (TmH) ou de la
sylvite (TmS) ; la température d'homogénéisation des phases non aqueuses (C0z ligq +

Ch vap = fluide "earbonigue" homogine ; Thee, ), la température d'homogénéisation
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fluide globale de 1'inclusion {(ligquide + vapeur == fluide homogéne) ... On verra
plus loin que, en raison de la contrainte du volume constant, une inclusion fluide
censtitue un sjstéme monovariant : les températures mesurées ont alors une signifi-
cation précise en termes de composition et volume molaire {ou densité) du contenu

de l'inclusion.
III - 3 — ANALYSES CHIMIQUES SUR ECHANTILLON DE MINERAL-HOTE

Elles sont obtenues par des moyens classiques (adsorptlon atomique, colo-
rimétrie, chromatographie en phase gageuse, etc.) aprés extraction du contenu 4'une
grande partie des inclusions de l'échantillon. Cette extraction, parfois précédée
d'activation neutronique {réduction des effets de contaminations externes) fait
toujours appel & des méthodes brutales gcrasement de l'échantillon suivi d'un
lessivage, chauffage entrainant la décrépitation des inclusions, etc. Cette méthode
est trés sensible (dosage de teneurs de l'ordre du ppb dans les meilleurs cas) mais
souffre du fait évident que l'on analyse ainsi un ensemble, souvent complexe, d'in-
clusions, En outre, le minéral-h&te (quartz le plus souvent) doit 8tre trés pur, et

en particulier dépourvu d'inclusions sclides.
III - 4 — ANALYSES D'INCLUSIONS INDIVIDUELLES

Non seulement ces méthodes permettent d'analyser chaque inclusion indi-
viduellement, mais encore, comme certaines d'entre elles ne sont pas destructives,
elles peuvent (et méme, en réalité, doivent) &tre combinées avec une étude micro-
thermométrique. La spectroscopie RAMAN & excitation laser, sous sa forme microsonde
MOLE, constitue certainement la technique d'analyse individuelle la plus puissante
4 L'heure actuelle, malgré ses limites (impossibilité de détecter -—donc de doser -
les espéces menoatomiques, en particulier les ions simples dissous). La microsonde
5 laser utilise un faisceau laser pour faire décrépiter une inclusion ; le spectre
d'émission est analysé par spectrographie optique. Dans les appareils récents, un
plasma est formé par 1l'impact laser, puis analysé par spectrométrie de masse. Ceg
techniques qui semblent pourtant prometteuses, n'ont gudre jusqu'id présent donné de
résulats fiables. Signalons encore les essais, également prometteurs, d'analyse
d'inclusions préalablement geldes 3 la microsonde ionigue. Enfin, 11 ne faut pas
cublier que la microscopie é&lectronique couplée avec un détecteur & dispersion
d'énergie peut s'avérer fort utile pour énalyser les phases solides d'inclusions

préalablement ouvertes.
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Iv - LES EQUILIBRES DE PHASE DANS LES SYSTEMES FLUIDES ET LES INCLUSIOKS.

Iv-1-= L'énorme majorité des fluides naturels observés dans les envircnnements
géologiques les plus variés appartiennent au systéme CwO-H-N-S-sels disscus. L'es—
sentiel de ces derniers est communément représenté par les chlorures alcalins et

leurs produits de dissociation (Cl—, Na+, KV). surtout aux températures relative-

. ; ¥
ment &levées () 200-300°C) ; en-dessous, des espdces telles gue Caf+, Mgr v 30y

COSHA peuvent prendre une importance non négligeable.

La plupart du temps, les fluides naturels sont approchés -de fagon
d'ailleurs souvent abusive- par des systémes plus simples. On trouvera une biblio—
graphie récente concernant les données guantitatives des systdmes ''moddles" dans
Pichavant et al. (13982), Ramboz et al. (1982}, ainsi que dans le numéro spécial du
Bulletin de Minéralogie (1984).

Systémes & un constituant : HzO, CO, , CHQ. Cette approximation est rarement

valable, surtout pour Hlp, et n'est pratiguement plus jamais utilisée.

Systémes 3 deux constituants HQ_O—ng €9, -CH,,, Hzp-NaCl. Les données

concernant ces systémes binaires sont assez complétes, avec quelques exceptions
génantes vers les basses températures (COL~CHH, HQQ—COL), ou aux fortes teneurs en
sel (HLO-NaCi). Ces trois systémes sont les plus simples qui puissent représenter
correctement, dans un nombre important de cas, les fluides naturels i ce sont en
outre des "systémes modéles!

Hy0-CCy : fluides agueux-carboniques trés peusalés,

€0y -CHy : fluides carboniques non aqueux,

H&O—NaCl : solutione essentiellement aqueuses,

On remarque que les deux .premiers appartiennent en réalité au systéme

ternaire C-0-H. En fait, compte-tenu des équilibres entre espéces dans ce dernier,
on peut parfaitement les considérer comme des systémes binaires.

Systémes & trois constituants : C-0-H (scuvent décrit en termes de Hip—COZ-CH

“i
+ qui sont les espéces dominantes de ce systéme), Hzp—cql-NaCl, H 0-NaCl-KCl. Si

P
les données concernant le premier sont satisfaisantes (avec les réserves signalées
ci-dessus), elles sont encere trés partielles pour les deux autres -—bien que
parfois suffisantes pour traiter un nombre non négigeable de problémes. Ce sont
bien entendu des "systémes modéles", plus proches en général de la réalité que les

systémes binaires ci-dessus
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C-0-H : fluides agueux-carboniques trés peu salés,
HLO—ColfNaCl : fluides aqueux carboniques salés,
Hzp—NaCl—KCl ; solutions aqueuses 3 plusieurs electrolytes.

Systémes & quatre et cing constituants : C-O-H-N, (-0-H-NaCl, C-O-H-N-NaCl.

Ces systémes, pour lesquels les données sont encore trés Insuffisantes, permettent
de représenter pratiquement tous les fluides naturels complexes qui ne pesuvent &tre
raisonnablement approchés par les systémes plus simples ci-dessus. On noterz a ce
propos que, de plus en plus, 1'azote apparalt comme un constituant trés répandu
parfois en grande abondance, dans certains fluides naturels (Cuilhaumou et al, 1981

; Giulieni, 1982 ; Weisbrod, 1982 ; Bastoul, 1983) .

Au cours des é&volutions (naturelles dans les phénoménes naturels, provo-
quées lors des études microthermométriques des inclusions) des fluides, plusieurs
phases sont susceptibles d'apparaltre.

Phases sclides : Certaines sont pures (ou considérées comme telles) : glace,
C0 solide, CH sclide, etc. D'autres sont des solutions solides plus ou meins li-
mitées : la halite NaCl et la sylvite KCl sont pratiquement pures a la température
ordinaire mais forment a température croissante des solutions sclides semblables &
celles des feldspaths. lLes hydrates de sel (hydrohalite NaCl.2H%O p. ex.) ou de gaz
{clathrates, comme COQ_S,TS HZP p. ex.) sont communs ; certains sont purs, d'autres
forment des solutions solides (clathrates mixtes en. particulier).

. Phases fluides : On peut habituellement en compter jusqu'a trois coexistant &
l'équilibre. Théoriquement, les notions de liquide et de vapeur n'ont de sens que
lorsque deux fluides immiscibles coexistent & l'équilibre. Toutefois, dans le dow-
maine du fluide homogéne, on peut convenir d'appeler liquide et vapeur des fluides
dont les caractdres sont respectivement proches de ceux du liquide wvrai (faible
volume molaire en particulier) ou de la vapeur vraie {grand volume molaire). Dans
le cas d'un systéme fluide triphasé, on parlera par exemple de liquide 1, liguide 2
et vapeur, avec des caractéristiques physiques du "liquide 2" pouvant 8tre plus
proches d'une vapeur que d'un ligquide.

Les seules phases compatibles avec les évolutions naturelles sont un liguide,
une vapeur et une ou plusieurs phases solides telles que halite, sylvite ... Les
autres phases susceptibles d'apparaitre (hydrates, coexistence de deux liguides) ne
se rencontrent gudre gqu'a la température ordinaire ou & basses températures, lors

des &tudes microthermométrigues.
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IV — 2 - VARIANCE ET TOPOLOGIE DES SYSTEMES FLUIDES

On se limitera aux conditions géologiques, c'est-&-dire aux températures
supérieures A la température ordinaire. La topologie des systémes aux basses tempé-
ratures est souvent extrémement complexe {(¢cf. par exemple Pichavant et al., 1982)
et sa connaissance, si elle est indispensable pour les &tudes microthermométrigues
(voir p. ex. Weisbrod et al, 1976 ; Pichavant et al, 1982 ; Weisbrod, 1982), ne
présente aucun intérdt pour 1'interprétation géothermométrigue.

On peut calculer, & l'aide de la régle des phases (cf. Chapitre I} la
variance des configurations suvivantes. Les variables sont, pour un systéme ac
constituants, T, P et les (¢ - 1) variables de composition de la (ou des) phase(s)
fluide(s) 7

I

— fluide homogéne =1, v=¢c+ 1

- liquide + vapeur, ou fluide + solide Y= 2, Vv = ¢

- liquide + vapeur + cristal; ou fluide + 2 solides P=3, v=oc~1
P= 4

- liquide + vapeur + 2 solides , v=c -2

Si maintenant, on considére une composition donnée (mais quelconque) du

systéme'fluide, les seules variables restantes sont T et P, et la wvariance de-
vient

- filuide homogéne =1, v=2

- liquide + vapeur, ou fluide + solide =2, v=1

— liquide + wvapeur + cristal, ou fluide + 2 solides =3, v=20

En d'autres termes, et quel que soit le nombre de constituants du systé-
me, le fluide homogéne occupe sur une section T P (section & composition constante,
dite souvent section isoBlethe) urie surface bivariante, les associations biphasées
(liquide + vapeur, ou fluide + solide) sont représentées par des courbes univa-
riantes, et les assoclations friphasées par des points invariants,

Dans le domaine du fluide homogéne, on sait que le volume melaire de ce
fluide est 1ié aux autfes variables (T, P et les (¢ - 1) variables de composition
¥i) par une équation diétat, doent la forme la plus générale est

f{r, P, ¥, Xi) = 0

On retrouve bien dans cette relation un des résultats obtenus plus haut:
si les Xi sont fixés {fluide de composition donnée), on dispose de 3 variables (T,
P, V} liées par une éguation £{(T,. P, V) = 0 : le systéme est bien bivariant. 8i
maintenant on fixe en outre la valeur de V, 1le systéme devient univariant et est
représenté sur une section isoplethe par une courbe d'équation £ {7, P) = 0. Une
telle courbe est appellée isochore. Une isochore n'est donc rien d'autre que le
lieu, dans le plan isoplethe (T, P}, des ccuples température-pression pour lesguels

le fluide homogéne de composition fixée possdde un volume molaire donné.
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Les deux exemples suivants, trés simples, illustrent bien 1'ensemble de

ces résultats.

IV -2 - a = Le gystéme HaO

C'est un systéme & un seul constituant, et qui est donc entidrement re-
présenté dans le plan de son unique compesition possible (HpO pure). En ze limitant
aux trois seules phases glace I, liguide, vapeur, on obtient (Fig. 3) trois surfa-
ces bivariantes & une phase (glace ou liguide ou vapeur), trois courbes univarian-
tes 4 2 phases (glace + vapeur, glace + liquide, liquide + vapeur) qui convergent

au point invariant &4 3 phases (glace + liquide + vapeur).En réalité, la courbe uni-

& P
! ;!
g/ / //
by ,
! /
Figure 3. Diagramme de phases TP de l'ezu { ! " f / / / /
pure. i i , / / / / .
T : glace, L : liguide, V : vapeur, 1 3 ! i / /
. Les trois courbes univariantes (asso- @ i' / / liquide .
ciations biphasées IV, IL et LV) s'inter— ‘f‘é ! J ; 7 -~
sectent au point invariant T-{association S i i‘} { / / / .
triphasée L+1+V = 0,008°C, 6x10  bar). - /// 7~ —
La courbe LV se termine au point critique i I / // P e - -
C {374°C, 221 bar). Les lignes en trait ! / -
interrompu représentent des isochores. la ) j— s
liene en trait mixte correspond 3 1'iso-— ‘! . -
chore critique. _—-—-V;;;eu‘;" - =
Il e
s Yem3 mal~?
L 600 fl g
L iy
. 509 =
& =
Figure 4. Diagramme TV de 1'eau pure . 409 Y % % -
Ce diagramme est une projection sur 3 =
le plan TV de la courbe (Ligq + Vap) entre 320 %Tﬁ_
le point triple et le peint critique. Ce # “’.:;“
n'est donc pas un diagramme isobare. Au ®
point critique C, on voit que : - 260
Vlig = ¥vap. On aurait de mé@me
8lig = Svap. 100
i V vapeur C

0 189 200 360 Te
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variante LV se termine au point critigque C. Ceci est di au fait que les dérivées

premidres ( A V) et ( A S) de L'enthalpie libre (& G)"

de la réaction
Eau liquide = Eau vapeur,

s'annulent aux conditions T, P du point critique (Fig. 4). En ce point, les deux
fluides ont donc exactement les mémes propriétés et ne sont par conséguent plus
distinguables.

Un certain nombre d'isochores €5t &galement représenfé sur lé fig. 3.
On voit que,dans le domaine qui prolonge la courbe d'ébullition {courbe LV) au-deld
du point'critique, la distinction entre un “"liquide' et une "vapeur'", méme avec les
définitions élargies données plus haut, n'a guére de sens. Elle n'a en particulier

aucun sens le long de l'isochore critique (isochore issue du point critique corres—

pondant au volume molaire eritique). On peut alors préciser la définition élargie

de liquide et vapeur : on convient de désigner par les vocables liguide et vapeur,

les fluides situés de part et d'autre de la courbe liguide + vapeur prolongée par

1'isochore critique. Cette nouvelle définition s'applique & tout systéme plus com-

plexe sitdt que sa composition est fixée.

La géométrie générale des courbes univariantes, telle gu'elle ressort de
la figure 3, n'est pas quelcongue. Comme elle reste valable pour tout systéme flui-
de, il est bon de l'expliciter.

La condition de 1'équilibre des deux phases coexistant le long d'une
quelcongue de ces courbes est {(voir Chapitre II)

ta e —aa™ e s

=0

Pour les réactions sclide —e liguide, solide = vapeur et liguide =
vapeur, la variation réactionnelle d'entropie est toujours positive ; c'est par
conségquent toujours l'état le moins condensé (fluide par rapport au solide, vapeur

par rappert au liquide) qui est stable vers les hautes températures. Partant d'un

. p .
point quelconque d'une de ces courbes univariantes, [ A G)T = 0, faisons varier T
et P de dT et dP de fagon & ce gue l'on se déplace sur cette courbe. { A G) varie
de d{ A G), mais puisque l'équilibre est conservé, on deit done avoir d{ & ¢) = 0.

Sachant que, dans un systéme 3 composition constante

dlAG) = (AG) dT + 2{AG) dP, et que
=T 2P
2(A G2 T==-(AS; B{AG/2P=(AV) i1 vient
~{A s ar 4+ (A V)T 4P = 0, soit enfin
dp/aT = (& S)hp P V)‘P {&quation de Clapeyron)

L'équation de Clapeyron, gui donne la pente de la courbe en un gquelcon-

que de ses points est trés intéressante.
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Le passage d'une phase condensée (sclide, liquide) & une phase plus “disper-—
sée" (liguide, vapeur) s'accompagne trés généralement d'une augmentation de volume
(A VY > 0, Comme on a vu gue ( A S) était toujouré positif, on en déduit que la

pente générale des courbes dP/dT est trés généralement positive. Une exception est

tréds classique : c'est celle de la transition glace T =» eau, pour laquelle {A V)<
C : la courbe de fusion de la glace I a une pente négative (on peut noter que la
fusion des glaces II, IIT ... suit la régle générale).

Les liguides ont des volumes molaires relativement faibles, du méme ordre de
grandeur que ceux des solides correspondants. Ils sont en cutre peu compressibles
(= V / 2P faible). Dans les réactions solide =% liquide, { AV} est donc petit
{surtout en regard de A S) et assez constant, et les courbes de fusion sont géné-
ralement prcoches de droites trég redressées.

En raison du trés grand volume molaire des vapeurs par rapport & celui des
solides, les courbes de sublimation (solide = vapeur) sont au c¢ontraire toujours
trés '"plates.

Le cas des courbes "d'ébullition" (ligquide =¥ vapeur) est un peu plus comple-
xe. A basse température, la situation est la méme gue dans le cas précédent, avec
Vvap ¥ Vlig : la courbe est trés plate et m@me, au point triple, de pente trés
légérement inférieure & celle de la courbe de sublimation. Lorsqu'on se déplace le
long de la courbe d!'ébullition, la température et la pression augmentent, le volume
molaire du liquide augmente et celui de la vapeur diminue ; par conséquent { A V} =
Vvap — Vlig diminue, ce qui a pour effet d'augmenter la pente de la courbe et de
lui conférer ainsi cette allure exponentielle, & concavité tournée vers les fortes
pressions et basses températures, tout & falt caractéristique des courbes d'ébulli-

tion des systémes & un constituant.
IV~ 2 -b - Le systéme CG; -CH,

Ctest le plus simple des systdmes binaires. Tl comprend bien entendu
deux systémes dégénérés CO, et CHy qui chacun posséde son point triple et ses trois
courbes de sublimation, fusion et &bullition, cette derniére se terminant par son
point critique. Pour 1l'ensemble dﬁ\gfstéme, les seules phases possibles sont : S¢p,
(€0, solide), Scy, (méthane solide}, liquide L et vapeur V. Soit X la variable de
composition, par exemple la fraction molaire de COy. La riégle des phases conduit
aux résultats suivants (Fig. 6 3 8}

. ? =4, v = 0. Dans l'association & 4 phases, T et P sont fixés. ainsi gue la
composition du liquide X1 et celle de la vapeur Xv. Dans l‘espacé {TPX}, 1l'asso-

ciation Scg, (pur) + Scw, {pur) + L + V est donc représentée par deux points, de



Figure 5 :

Vue en perspective d'une surface
-d'immiscibilité (liquide & pauche,
vapeur & droite).

Les courbes de saturation somt en
traits gras. Traits minces : sec-
tions isothermes et isoplethes.
Croix : courbe critique.
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mémes coordonnées T et P mals de coordonnées X1 et Xv différentes (partage du CO,
et du CHq entre liguide et wvapeur) (ces deux points se projettent donc en un point

unigue, appellé eutectique principal, sur le plan TP).

. @ = 3, v = 1. Les associations ftriphasées sont : Sep, + Sewy, + Ly Scep t+ Scwy *
V, Scayg+ L + V et Seny + L + V. Les deux premiéres sont représentées chacune par une
courbe univariante X = fs (T ou P). Les deux autres sont représentdes chacune par
une paire de courbes univariantes X1 = f1 (T ou P), Xv = fv (T ou P}. Chaque pai-~
re de courbes est issue d'un point triple (CHR pour 3w, + L + V,C0¢ pour See, + L +
V) et aboutit au couple de points de l'eutectique principal. Comme lui, chague pai-
re de courbes se projette bien entendu selon une courbe unigue sur le plan T,P. Ces

courbes 8 + L + V sont souvent appellées "courbes de pression de vapeur du liquide

saturéd"” ou "courbes de saturation".

P =2, v = 2. Tl existe cing associations biphasées, représentées par des
surfaces. Les quatre premiéres, 3., + L, Scu,+ L et Sce, + V, Scu, + V, s'appuient
respectivement éuf les courbes univariantes Sc¢p, + Leo; s Sew, + Scn, + L S;Hq +
Lew, et Sy + Veo, » Scoq * Serg + Vi Beny, + Van, + La dernidre association (L + V)

est représentée par une surface {surface d'immiscibilité ou solvus) formée de deux

parties ; Ll'une correspond au liquide (X1 = f1 (T,P), surface d'&bulliticn) et

s'appuie sur les branches "liguide" des deux courbes de saturaticn, 1l'autre corres-

pond & la vapeur {(Xv = fv (T,P), surface de rosée] et s'appule sur les branches

"yapeur' de ces mémes courbes. Ces deux parties se réunissent (avec discordance
-angulaire) le long des courbes L + V des poles purs (C0p et CH iy ) ou passént en
continuité de 1l'une & 1l'autre, le long d'une courbe critique qui jeoint les deux
points eritiques des pdles purs. Le long de cette courbé critique, on a les rela-
tions :
. X1 = Xv

BT/2 XL = DT/d3xv =2 P/ 3XL = IP/ D Xv = 0

Une telle surface est représentée en perspective sur la figure 5.

Sur une section isoplethe, les surfaces S¢p,+L ou Scw, + L sont représentées par
une courbe trés redressée, plus ou moins paralléle aux courbes univariantes Sco, +
Leoy, v Seoyp + Scu* + L, SCHH + Ley, et issue, selon la composition de la section,
des branches liquides de l'ume ou l'autre des courbes de saturation. De méme, les
surfaces correspondantes Scp, ou Scwy + ¥V sont représentées par des courbes trds
plates, plus ou moins paralldle aux courbes univariantes Sco, + Ve, , Sco, + Scn, +
V, Bcu, tVewy » et enracinées sur les branches vapeur des courbes de saturation.
Quant 2 la surface d'épbullition, sa sec&ion isoplethe apparait comme une courbe en
forme de ballon allongé et enracinée d'un. cdté sur la branche liguide, de l'autre
sur la branche vapeur de l'uneou 1l'autre {ou les deux) courbe de saturation. Cette

courbe est elle-méme séparée en deux branches par le point critique correspondant a



Figure 6 : Projection sur les plans
TP (a), PX (b) et TX {c) des cour—
bes univariantes dans un systéme
du type CH _-CO,.

S : solide, L : liquide,¥ : wapeur.
Les courbes en trait mixte sont les
courbas univariantes des pdles
PUrs .

Pour plusz de clarté, les tracés
ont &té extr8mement dJd&formés par
rapport au systéme vrai CH4—002.
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Figure 7. Sections isoplethe (a,
composition Xo), isotherme (b,
température To) et iscbare (c,
pression Po) dans le systdme bi-
naire représenté Fig. 6. Les sec—
tions sont en trait é&pais. Les
projections de 1la Figure 6 ont
été reproduifes en traits minces.
Les assemblages de phases sont
indiqués par les lettres S, L et
V en caractéres pgras.
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Figure 8. Quelques sections iso-
plethes (a), isothermes (b} et
iscbares (¢} du systéme CH —002
dessiné ici a l'échelle. Les as-
semblages de phases L, L + V'etV,
indiquées en caractéres gras, cor-—
respondent & l'isoplethe 50% 002,
(a), 3 1'isotherme -20°C, (b} ou
a l'isobare 50 bars {(c). La figure
a été construite & partir des don-
nées de Mraw et al. {1978}).




1tintersection de la courbe critique par 1a section isoplethe considérée. La bran-

che cbté liquide s'appelle courbe d'ébullition, celle cbté vapeur se nomme courbe

de rosée. A l'intérieur du "ballon" se trouve le domaine liquide + vapeur. Les fi-

gures 5 & 8 permettent de mieux visualiser cette géométrie déja fort complexe.

IV - 3 - LES SYSTEMES MODELES H0-NaCl ET Hp0-COz2

IV - 3 - a - Le systéme H,0-NaCl. BSa topologie ne différe de celle du sys-—

taéme COp -CHy qu'aux basses températures (inférieures a 0°C) par la présence d'un
hydrate NaCl-2Hp0 (hydrohalite). La Figure 9 présente des sections isoplethes, la

Figure 10, des sections isobares et isothermes.

IV - 3 - b - Le systéme Ho0-CO; . Cl'est certainement le plus complexe des

systémes binaires. Aux températures inférieures a 31°C (température critique du COz
pur), il est compliqué, non seulement par la présence d'un hydrate (clathrate COq ,
5,75 nio) comme dans le systéme précédent, mais aussi par l'existence d'un domaine
4 deux liquides. A une température 4 peine supérieure a celle du point critigue du
CO2 , la courbe critique, issue de ce point, intersecte la "courbe de saturation",
(représentée ici par 1'association deux liguides + vapeur) définissant ainsi un
point critique terminal inférieur (LCEP). On retrouve une autre branche de la cour-
be critique, issue du point critique de 1l'eau, qui se termine aux trés hautes pres-
sions par un point critique terminal supérieur (UCEP). Entre le LCEP et le UCEP, ni
la courbe critique, ni la courbe de saturation n'existent. La Figure 11 présente la

géométrie générale et quelques sections isoplethes du systéme.

III - 3 — ¢ - Le systéme Hp0-C0,-NaCl. On se contentera de donner quelques

sections iscplethes de ce systéme extrémement utile mais pour lequel les données

sont encore trés insuffisantes (Fig. 12).
IV - 4 — COMPORTEMENT DES FLUIDES DANS UNE INCLUSION

on a vu (topologie des systémes fluides) que la variance d'un fluide
homogéne, de composition et de volume molaire fixés, est forcement égale & l'unité.
On peut démontrer assez facilement (voir Pichavant et al., 1982) que ce résultat
reste valable pour un systéme fluide multiphasé, quel gue soit le nombre de phases
présentes, & condition que son évolution soit isoplethe (composition globale cons-—
tante) et isochore (volume molaire global constant). Il est clair que, une fois
prises les précautions soulignées dans les paragraphes précédents, les inclusions

fluides remplissent bien cette double condition. Sur une section isoplethe tempéra-
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Figure 9. Quelques sections isoplethes du systame HqO-RaCl. Les sections sont
en traits épais et sont définies par leur composition (en masse % NaCl : 0,1,
5, 20, 50 et 100). Les points critiques correspondants sont désignés par CO,
Cl, C5, etc. La projecticn de la courbe critigue (ftirets)} et celle des courbes
de saturation I+V+H (ftrait continu) sont en trait mince. Les assemblages de pha-
ses indiqués en caractdres gras (H+L, HeV, L, V, L+V) se rapportent a4 la section
S0% NaCl. Trois isochores de la section 1% KaCl ont également &té représentées.
Au-dela de 700°C, le tracé des courbes d'immiscibilité (limites du domaine L+V)

est hypothétique. Ce diagramme, comme ceux de la fig. 10 a été tracé

a partir

des données de Sourirajan et Kemnedy (1962), ypusova (1975), Potter et Brown

(1977). H

: halite, V

: vapeur, L :

liquide.
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Figure 10. Sections isothermes (a} et isopares {(b) du systéme H_ U-NaCl. Méme
légende que la Fig. 9. Les assemblages de rhases indiqués en carac éres gras se
rapportent & 1'isotherme 700°C (Fig. 10a) et & l'iscbare 1000 bar (Fig. 10b).
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Figure 11. Sections isoplethes du domaine liquide (L) + vapelur (V) dans le SysS—~
téme H 0~CO_. Les courbes de rosée (vapeur) sont eén trait plein, les courbes
d'ébullition” en traits interrompus. Les nombres indiquent la composition des
sections, en mole % CO_. La répartition des assemblages de phases est indiquée
en cartouche. La figufe a &té tracée @ partir des donndes de Takenouchi et
Ketnedy (1962) et Todheide et Frank (1963).
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Figure 12. Sections isoplethes {traits épais, continus et interrompus) du domaiw
ne d'immiscibilité liguide + vapeur {localisé & gauche et en bas des courbes)
dans le systéme H_0-C0_, -BaCl. Les sections sont indiguées par le pourcentage
{en masse) de Nacf dans l'eau (nombre supérieur) et le pourcentage (en mole)
de CO, (nombre inférieur). Quelques isochores ont &té tracées pour les composi-
tions 6/10 et 0/10 (masse volumique en g. cm =3, Figure construite a partir des
données de Gehrig (1980).
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ture-pression du systéme adéquat, 1'évolution d'une inclusicon fluide est donc re—

présentée par un trajet univariant unique, dit trajet isochore. De tels trajets

suivis dans le sens rétrograde par 1l'inclusion aprés pidgeage, sont reproduits en

AP P

L+H e \¥a L (1)

1
H
|
i
v
]
t
]
1
‘
L
1
1
0
0
1
A

[}
¢
1
L

TH'CO," Th T

Figure 13. Exemple de trajets TP isochores suivis par une inclusion fluide depuis les
conditions de piégeage (étoiles) jusqu'aux conditions actuelles {points), dans les
systémes type Ho0-NaCl (a) et Hp0-COy (b). L : liquide, V : wvapeur, H : halite. Th
température d'homogénéisation fluide globale de 1'inclusion. Voir texts.

sens inverse lors des &tudes microthermométrigues A hautes températures. La Tigure
13 en donne deux exemples. ‘Il est clair que l'inclusion a obligatoirement &té pie-
gée quelque part sur l'isochore correspondant & sa compogition et & son volume mo-
laire-donc aussi & sa composition et sa tempdrature d'homogénéisation.

Ces résultats sont fondamentaux car ils constituent la base de la géo-

thermobarométrie sur inclusions fluides. Il suffit en effet, de déterminer {(par

microthermométrie, associée si besoin est & d'autres méthodes d'analyse, microsonde
RAMAN par exemple) la composition et le volume molaire global de 1'inclusion. Si
cette derniére appartierit 4 un systéme pour lequel on dispose de suffisamment de
données, la détermination de 1'isochore correspondant est immédiate. Deux cas peu-
vent aleors de produire.

Il n'y a aucune raison de penser que le fluide n'était pas homogéne lors du
piggeage. L'inclusion a été pidgée quelque part sur 1'isochore, gqui donne simple-
ment une relation £{T, P) = 0. Le couplage de cette donnée avec un autre géothermo-

métre ou géobarométre conduit 4 la détermination de T et P.
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I1 y a de honnes raison'de penser que, au moment du pidgeage, le fluide é&tait
en vole de démixtion (coexistence de liquide et de vapeur). Il a alors &té obliga-
toirement piggé au point origine de 1'isochecre (point A sur la figure 13), c¢'est-
d-dire & l'intersection de cette isochore et de la surface d'immiscibilité&. Les pages
qui suivent décrivent un certain nombre d'exemples d'utilisation des inclusicns en

géothermobarométrie.

V - EXEMPLES D'UTILISATION DES INCLUSIONS EN GEOTHERMO-DAROMETRIE

V¥V -~ 1 - UTILISATION CONJOINTE D'UN GEOTHERMOBAROMETRE IWDEPENDANT

V - 1 - a~- Métamorphisme océanique dans l'Atlantique Nord

Le plus commun, mals aussi le moins précis des géothermobarométres uti-
lise le domaine {T,P) de stabilité d'une paragendse minérale bivariante donnée,
domaine limité bien entendu par des courbes univariantes. L'utilisation conjointe
d'inclusions fluides associées & cette paragendse peut parfois affiner guelgue peu
la premiére estimation, comme le montre l'exemple qui suit, tiré de Jehl et al.
(1977}). Lors d'une &étude sur le métamorphisme ccéanique dans l'Atlantique du Nord,
de trés nombreuses inclusions fluides furent observées et analysées. Ces inclusions
sont piégées dans des mindraux néoformés (quartz, calecite, albite, adulaire) des
veines hydrothermales qui caractérisent ce type de métamorphisme. Elles sont en
général bien corrélables avec la paragenése associée. Une de ces paragenéses, par-
ticulidremant intérassante contient de la wairakite {équivalent calcique de 1'anal-
cime), déterminée a la microsonde électronique. Le domaine de stabilité de ce miné-

ral est bien connu {Liou, 1970); il a &té représente Fig. 14. Sur cette figure, on

AP PHz{]:ptﬁ!i
- !
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]
Figure 14. Domaine de stabilité de la -
wairakite. Les conditions de pidgeage N
des fluides, donc celles du métamor-
phisme, se trouvent sur la partie épais- B
sie de l'isochore. La ligne ondulée cor- -1

respond &4 la pression minimum possible,
due & l'épaisseur d'eau de mer.
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a aussi tracé 1'isochore moyermre des inclusions associées (salinité moyenne 5 wt%
eq. Nall, température d'homogénéisation moyenne 237°C, volume spécifique'moyen 1,186
dm kg ). La seule présence de wairakite permet d'estimer la température de ce
métamorphisme & zéolites, entre 220 et plus de 380°C, et ne peut fixer de limite
supérieure 4 la pression. L'utilisation conjointe des propriétés des inclusions
restreint le domaine thermique & 320 + 40°C et la pression & 1000 + 500 bars. Les
incertitudes restent bien entendu importantes mais sont tout de m@me considéraple-
ment diminuées : plus de la moitié'pour la température, dans une proportion énorme

pour la pression.

V - 1-b - Dépbts sulfurés-sulfatés de la Ride du Pacifique Oriental.

Les estimations thermo-barométriques, telles que celles qui sont ici
proposées en exemples, ont &été bien entendu effectudes en prenant toutes les pré-
cautipns nécessaires signalées plus haut. On a en particulier pris le plus grand
goin d'éliminer les cas possibles de ‘perturbations" lors du pidgeage ou aprés
celul-ci.” On est toutefois en droit de rester sceptique quant a la précision et
méme & la signification réelle de ces estimations. Il est en effet trés générale-
ment pratiquement impossible de vérifier par voie directe les résultats obtenus
(ceci est d'ailleurs vrai pour tous les géothermomdtres et géobarométres, et ne
saurait donc pénaliser plus particulidrement les études utilisant ies inclusions).
Pourtant, il existe quelques cas de phénoménes actuels ol ia température a été di-
rectement hesurée, et olt un contrdle peut donc &tre fait. Tel est l'objet de
l'exemple qui suit.

Dans la zone des amas sulfurés massifs de la dorsale du Pacifique Orien-
tal récemment découverts, on a, plus récemment encore, observé par 21° de latitude
N, des évents actifs desquels s'échappe un fort courant d'eaux chaudes {Mac Donald
et al, 1980). Parmi les <types principaux d'évents, on distingue en particulier
les "black smokers" qui forment des cheminées plus ou moins tubulaires, de 1 4 5 m
de haut, d'un diamdtre de 20 & 50 cm. Les fluides chauds en sortent 3 grande vi-
tesse et semblent précipiter, a leur rencontre avec l'eau de mer, une grande quan-
tité de petites particules de sulfures, donnant un aspect de fumées noires. La tem—
pérature du flux hydrothermal, mesurée in situ par sondes thermométriques (engin
submersibles ALVIN), souvent dans des conditions difficiles, est de 1'ordre de
350°C. Les cheminées sont constituées d'une zone interne essentiellement constitude
de sulfures {pyrrhotite, chalcopyrite, wiirtzite) et d'une zone externe, en contact
avec l'eau de mer, essentiellement formée d'anhydrite.

La profondeur du site ést de 1'ordre 2600 m, ce qui correspond & uné
pression hydrostatigue moyenne d'environ 250 bars. Les inclusicns fluides, apparem—

ment primaires et de taille moyenne appréciable (jusqu'd 60 m), ont &té &tudides
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dans la wlirstite et l'anhydrite de trols "black smokers” actifs et d'un inactif (Le
Bel et Qudin, 1982}. La température de fusion de la glace est un peu plus faible
dans les inclusions de 1'anhydrite (-2,2 & =2,6°C) que dans celle de la wirstite
(«1,8 & -2°C). Cette petite différence est due & la solubilité rétrograde de l'an-—
hydrite : lors du refroidissement des inclusions, la solubilité de ce mindral dans
1'eau salée augmente de fagon significative. Malgré la trés faible quantité de ma—
tidre mise en jeu, l'effet est perceptible en raison de l'action des ions bivalents
{ici le caleium) sur 1l'abaissement de la tempérafure de fusion de 1la glace, action
peaucoup plus importante que celle des alcalins monovalents. En utilisant les don-
nées expérimentales de Blount et Dickson (1969), 11 est possible d'effectuer la
correction correspondante 350°C, 260 bars et 0°C, moins de 1 bar. On aboutit ainsi
a4 un résultat bien constant, soit & peu prés 3,5 wt¥ eq. NaCl. On notera en passant
que cette wvaleur correspond pratiquement 3 la salinité de 1'eau de mer du Pacifi-
que. Les températures d'homogénéisation se situent entre 300 et 350°C, avec une
répartition unimodale trés marguée (Fig. 15%) et des valeurs moyennes de 300 a
320°C. Les isochores correspondants ont des masses volumigues de 0,74 4 0,71 g. cm
, ce gqui conduit, pour une pression de 260 bar, & des températures moyennes de pié-
geage de 315 a 340°C. Ces valeurs sont un peu plus faibles gue les températures
mesurées in situ dans les évents (env. 350°C). Globalement, cet écart s'explique
assez bien par le fait gue l'anhydrite, dans laquelle sont localisées "les inclu-
sions étudides, occupe une position plutdt excentrée -donc plus "froide”.le 3el et
oudin {op. cit.) reconnaissent que le mécanisme de formaticn des cheminges doit
Btre passablement compliqué. Des études géochimiques récentes sur ces &vents sem—
blent méme indiquer des phénoménes encore plus complexes {Albaréde, comm. pers. ).
Il est clair que le zonage minéralogique doit &tre mis en relation avec des gra-
dients chimiques et thermiques, qui dépendent sux-m@mes de la porcsité et de 1'é—
paisseur des parois et, plus généralement de la dynamique des fluides dans le sys-
téme. .Quoiqu‘il en soit et avec toutes les précautions que l'on doit prendre guant
3 leur interprétation en termes d'évolution des évents, tout ceci ne saurait remet-
tra en cause les estimations thermométriques dont 1l'accord global avec les estima-—

tions directes est trop raisonnable pour Btre l'effet du hasard.

¥ -1 - ¢ - Pression de mise en place de l'intrusion alcaline d¢'Tllimaussaq

(Groenland)

L'intrusion d'Illimaussaq (province de Gardar, Groénland) est formée
d'un complexe stratifié peralcallin et sous-saturé en 5i0g {de bas en haut : naujai-
te, foyaite & sodalite, pulaskite) entouré d'une bordure figée plus ou moins conti-
nue de syénite & augite localement associée & un granite alcalin. Des intrusiens un

peu plﬁs tardives percent cet ensemble (kakortokite et lujavrite). Les &tudes expé-
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rimentales de Piotowski et Edgar (1970) ont permis de déterminer un liquidus entre

200 et 1200°C, un solidus entre 450 et B50°C ainsi que les domaines des stabilité de
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Figure 15. Histogramme des : Figure 16. Courbes de la fusion
températures d'homogénéisation de la naujaite d'Illimaussaq
des inclusions fluides dans (d'aprés Piotrowski et Edgar) et
deux échantiilons d'anhydrite isochore critique du méthane pur
des "black smokers" actifs (trait mixte). Le cercle indique les
de la ride du Pacifique oriental conditions probables de pidgeage
de ce méthane (voir texte).
aegyrine + liquide et néphéline + liquide (Fig. 16} . Quoique le tampon d'oxydo-

réduction quartz + magnétite + fayalite soit classique dans ce type de roche, d&es
fugacités d'oxygéne bien plus basses ont été proposées (Larsen, 1976 ; Kogarko et
Remanchev, 1977}. Les inclusions fluides ont &té étudides par Sobolev et al. {1870)
et surtout par Konnerup-Madsen et al. (1979}. C'esat au travail de ces derniers
qu'il est fait référence dans ce qui suit.

Plusieurs types d'inclusions ont été reconnus dans la naujaite. Parmi
eux, le type IV offre un intérdt particulier. Le contenu de ces inclusions est en
effet apparemment dépourvu d’'eau et de C0y , et contient du méthane (33 & 75 wol%),

CiHg (4 & 18 wol %) et d'autres hydrocarbures plus lourds (moins de 4 vol %). T
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faut noter aussi 1'abondance de l'hydrogéne (4 & 34 wol %) et de l'azote (4 & 25%).
Certaines de ces inclusions homogénéisent de fagon critigque (disparition de l'in-
terface liquide-vapeur sans modification nette du volume relatif des deux phases)
entre -57 et -B0°C. Or -80°C correspond pratiquement au point critique du méthane
pur.- En supposant donc que le contenu de 1'inclusion correspondante contienne ef-
fectivement du méthane pur, on peut tracer son isochore (isochore critique, Th = -
80°C). Or gquelgues inclusions présentant ce caractére ont &té observées dans la
néphéline, ol elles semblent &troitement associcées &4 de petits cristaux isoclés
d'aegyrine. On peut donc penser que le pidgeage de l'inclusion est contemporain de
la précipitation du clinopyroxéne, et les conditions de piégeage sont celles de
1'intersection de 1'isochore critique du méthane et de la courbe de stabilité maxi-
male de 1'aegyrine {courbe "CPX out") (Fig. 16), soit environ 730°C, 1,3 Kbar. La
précision est ici tout & fait remarquable. On deoit toutefois signaler que le prin-
cipe méme de 1l'estimation souffre dans cet exemple, d'un fait g&nant : les mémes
inclusions, avec les mBmes carachdres, se rencontrent également dans des "veines
hydrothermales” qui recoupent l'intrusion. On peut alors penser que les inclusions
d'aegyrine dans la néphéline ont joué le rdle d'anisctropies mécaniques favorisant
le pidgeage ultérieur d'inclusions fluides & leur contact (voir Weisbrod, 1981, pp.
254-256). Ces inclusions fluides seraient donc représentatives d'événements hydro-
thermaux tardimagmatiques et non des phénom@nes magmatiques, avec des conditions de
pidgeage toujours situées sur le mBme isochore, mais & des températures et pres-
gions sensiblement plus basses. Il n'en reste pas moins que la méthode proposée est
excellente et peut constituer, pour des cas molns doutesux, un trés bon géothermoba-

rométre.

V - 2 — UTILISATION CONJOINTE DES PROPRIETES PHYSIQUES ET CHIMIQUES DES THCLU-
SIONS FLUIDES

0'une fagen générale, la composition d'une solutien aqueuse circulant
dans une roche résulte, au moins en partie, des interactions et échanges chimiques
entre cette solution et la roche. Si la circulation n'est pas trop rapide et/ou si
la roche est homogéne en composition sur une grande longueur du trajet du fluide,
on peut estimer que c¢e dernier est en équilibre avec la roche. Cet équilibre est
encore plus net si des minéraux néoformés apparaissent en réponse & ces interac~
tions eaﬁ—roche.

On connait depuis fort longtemps les "fours A& cristaux" {géodes, <fis-
sures ouvertes) des massifs cristallins externes des Alpes fraco-suisses. Le miné-
ral le plus spectaculaire en est le quartz, souvent accompagné d'adulaire et d'al-
bite (cette derniére plutdt localiszée, en minéraux également néoformés, aux parois

des géodes). On peut raisonnablement penser que le fluide pi2gé en inclusions pri-
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maires dans ces cristaux de guartz était en équilibre avec deux feldspaths alcalins
lors du piégeage. La condition d'équilibre entre une solution agueuse chlorurée
alcaline et deux feldspaths alcalins s'écrit trés simplement :
My /Mpg. = k (T, P, my ...)

M et my, sont les molalités globales en potassium total et sodium total en solu-
tion agueuse (myg = mge + Mg#+ ... par exemple) ; m+ est la molalité +totale en
espdces dissoutes ; k (T, P, My ...) est la "constante'apparente d'&quilibre. On
sait (Orville, 1863 ; Poty et al., 1974 ; Lagache et Weisbrod, 1977} que, sauf aux
trés basses pressions ol intervient 1'immiscibilité dans le systéme Hg0=NaCl (XC1),
la constante k est pratiquement indépendante de la pression et de my . Sa variation
avec la température est importantz et a été expérimentalement déterminde '(Cf.
Lagache et Weisbrod, 1977) (Fig. 17}
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Figure 17a. Variation de la Figure 17b. Condition de pidgeage
constante apparente d'éguilibre des fluides des "fours 3 cristaux"

k = my /mNn'pour un fluide aqueux des massifs cristallins externes,
chloruré alcalin en présence de Alpes fanco-suisses. {1} : Pelvoux,
deux feldspaths alcalins. (2) : Aar externe , (3) : Mont Blanc,

{d'aprés Lagache et Weisbrod, 1977) (4) : Aar central ; (5) : Gotthard.
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Un born nombre d'inclusiens fluides des cristaux de guartz a fait l'objet
de mesures microthermométriques et leur composition a été déterminée par la méthode
d'écrasement et lessivage (Poty et al., 1974). Les résultats sont indiqués dans le

Tableau 1.

PTableau I. Caractdres physique et chimiques et conditions de piégeage des fluides
jinclus dens les cristaux de quartz des fentes alpines des massifs cristallins ex-
ternes (les &cart—types sont entre parenthgses). La salinité (wi¥% NaCl) et la tem—
pérature d'homogénéisation (Th) ont &té déterminées par microthermométrie. La cons-
tante d'équilibre (K/Na) a &té déterminée par dosage de K et Na par adsorption ato-

migque aprés broyage et lessivage.

Wit NaCl 0D K/ta t(oe)  Rivar)

Pelvoux 17 183 0,106 340-345 1700-1800
(Alpe 4'Huez) '
Aar externe 5 182 0,148 415 3100-3200
(Kammeg )

Mont Blanc 8(0,5) 178 (10) 0,161 (0,00%) 430-440 3100-3300
(moyenne) )
Aar Central .8 kl) 196 (10) 0,179 (0,007) 460-480 3200-3400
{moyenne} _

Gotthard 2 252 0,23 550 3200—3500

(Piz Garviel)

La connaissance de la salinité totale et de la température d'homogénéi-
sation des inclusions permet de calculer le volume molaire du fluide inclus, donc
1tisochore correspondant. Comme. la température de pidgeage est déterminée & partir
de la valeur de la constante k = myg /My, mesurde sur le m8me fluide, on en fire
facilement la pression de pidgeage (Fig. 17h et Tableau I}. On notera que cette
pression est en réalité la pression fluide gui peut 8tre différente de la pression
lithostatique et doit donc &tre interprétée avec prudence en termes de profondeur.
gnfin, si les conditions thermobarométriques ainsi estimées correspondent bien & la
formation des cristaux dans les géodes, 1l reste A4 replacer cette étape dans 1'en—
semble de 1'évolution tectonométamorphique alpine. Malgré tout, on constate gue les
températures calculées, croissantes des massifs les plus externes (Aar externe)
vers les plus internes {Gotthard) sont en bon accord avec l'intensité du métamor—
phisme alpin dans ces régions, et on notera l'opposition entre cette augmentation

de température et la remarquable constance de la pression.
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¥ — 3 — UTILISATION DE LA DEWMIXTION DES FLUIDES
V = 3 — a - Généralités.

Dans un systéme fluide quelcongue, 1'immiscibilité est simplement la
coexistence a 1l'équilibre de deux phases fluides ; les volumes molaires et (pour
les systémes & plus d'un constituant), la composition de ces deux phases sont dif-
férents. La phase la plus dense enrichie en sels dissous et appauvrie en volatils
est le plus souvent appellée liguide. L'autre phase, moins dense, appauvrie en so-
lutés et enrichie en volatils est bien entendu 1la vapeur. L'immiscibilité fluide
implique évidemment gque les deux phases soient 4 la m8me température et & la méme
pression, mais aussi que leurs compositions respectives -et done leurs volumes mo-
laires- obéissent aux régles de 1'équilibre chimique hétérogéne.

Supposons que liquide et vapeur soient pi2gés sépardment dans des in-
clusions distinctes. .Dans lea conditions du piégeage, ces inclusions contiennent
donc des fluides homogénes. Mais dés que ces inclusions vont amorcer leur évelution
rétrograde, elles vont commencer 3 se démixter, les unes {liquide) par apparition
d'une bulle de vapeur, é&ventuellement suivie de la précipitation de self(s) dis-
sous . les autres (vapeur) par apparition d'un film de liquide. Cette démixtion
"interne" va se poursuivre jusqu'faux conditions ordinaires, ol l'on observe

- des inclusions a petite bulle de vapeur, trés salées et contenant méme Sou-
vent des cristaux de sel ("minéraux fils") ("types L ou 5"},

— des inclusions & grande bulle de vapeur, peu salées ("type V).

]

/-
Lors de l'étude microthermométrique, cette évolution est inversée, et la tempé-

rature commune d'homogénéisation (em phase liquide pour les types L ou 5, en phase

vapeur pour le type V) correspond donc exactement 3 la température de pidgeage.

Comme en outre, les courbes isoplethes (liquide + vapeur) sont univariantes dans

l'espace (T, .P)}, on en déduit immédiatement la pression de pidgeage. La Figure 1B

résume tout ceci dans le systé@me binaire HaO-NaCl.

Les critéres de reconnaissance de l'immiscibilité en phase fluide ont été expo-
sés et discutés en détail dans déux publications récentes [Pichavant et AL., 1982 ;
Ramboz et al,, 1982}. Aussi nous contenterons-nous de résumer les trois conditions
essentielles d'immiscibilité. Chacune est nécessaire, mais seul l'ensemble des

trois est suffisant.
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% Les deux types d'inclusions définis ci-dessus (L ocu 8 et V) doivent homogéné-
iser a4 la méme température Th, le premier type en phase vapeur, le second en phase
liquide. Pour les inclusions de type S le {ou les) cube de sel doit &tre compldte-
ment dissous & une température inférieure & celle de 1'homogénéisation liquide-
vapeur.

* La courbe d'ébullition correspondant & la composition du type L (ou 3} et la
courbe de rosée correspondant & la composition du type V doivent s'intersecter, sur
une projection (T, P}, & la température commune d'homogénéisation Th. La pression
d'intersection est la pression de pidgeage.

* Les deux types d'inclusions deoivent avoir &té pidgées en méme temps.

En principe, si les deux premidres conditions sont remplies, il est
hautement improbable que la dernidre ne le scoit pas aussi. Si ce n'était pas le
cas, il faudrait en effet que deux fluides différents piégés a des époques diffé-
rentes dans des conditions (T, P) différentes sur leurs isochores respectifs (voir
p. ex. Fig. 18), aient des volumes molaires et des compositions telles que 1'inter-
section des deux isochores coincide justement avec l'intersection des courbes 4'é-
bulliticn et de rosée correspondantes : une telle coincidence tiendrait du mira-
cle !' En fait, ceci est vrai pour les systémes dont les dennées scnt parfaitement
connues (HgO—NaCl, Hs0-CO2); g& ne l'est plus pour les systémes plus complexes (2
commencer par H,(0-CCi-NaCl) dans lesquels les donndes concernant 1'immiscibilité
sont encore trés partielles, et en tous cas insuffisantes pour vérifier & coup slr

1a seconde condition -et donc la troisiéme. En pratique, et chague fois que cela

est posaible, on a donc intérét & accumuler les dennées tendant & confirmer
l'immiscibilité, en particulier la valeur des volumes molaires des deux types
coexistants 4'inclusions, . Enfin, la mise en évidence de piageage hétérogeéne
(pigdgeage simultané dans la mBme inclusion, de liquide et de vapeur), est un bon

critdre d'immiscibilité fluide, gquoiqu'il soit, & lui seul, insuffisant (ce n'est
pas en effet, au contraire des.deux premiéres conditions citées plus -haut, un
critére d'équilibre). Le pidgeage hétérogéne se traduit par des inclusions de
compositions et densités intermédiaires entre les "pdles purs" {liquide et vapeur)
et des Eempératureé d'homogénéisation ancrmalement &levées.

Quoiqu'il en soit, d2s qu'une immiscibilité fluide peut &tre suspectée,
il est important d'accumﬁler les données gui permettent de confirmer le phénoméne

ori dispose alors en effet d'un des meilleurs moyens de déterminer, avec une remar-

quable précision, la température et la pression auxquelles la démixtion & pris pla-

ce. Méme si cette démixtion n'est pas instantanée, méme si elle n'est pas isotherme
et/ou isobare, il sst souvent possible d'en préciser non seulement les conditions

moyennes, mais encore parfois le détail de 1'évolution. Dans ce sens, le pessimisme
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de 1a conclusion de Roedder et Bodnar (1980, p. 294) semble pour le moins trés ex-
cessivement exagéré. L'expérience a montré -et les exemples qui suivent en témoi-

gnent- gue les résultats sont fréquemment concluants.

¥V - 3 « b - Les porphyres cupriféres.

Durant ces gquinze derniéres années, Ll'importance des concentrations
minérales (cuivfe surtout, mais aussi molybdéne, tungsténe) associfes aux intru-
sions dioritiques & granitigues peu profonde de type "porphyre'" n'a cessé de croi-
tre. A la fin de la cristallisation des corps magmatiques, une intense fracfuration
permet une importante circulatién fluide dans les intrusions et leur encaissant
preche. Queoique des concentrations métalliques primaires puissent résulter des dif-
férenciations magmatiques, on admet généralement que 1l'essentiel des minéralisa-
tions est déposé par ces fluides post-magmatiques. On attribue aussi & ces fluides
les altérations hydrothermales si caractéristiques de ce type de formation : alté-
ration potassigue, muscovitique ou séricitique, propylitique, etc. En raison de
leur abondance et de leur variété, les inclusions fluides des porphyres n'ont cessé
d'attirer 1l'attention des scientifiques depuis les premiers travsux de Roedder
{1971) et Nash et Theodore {1971) (voir par exemple Denis, 1974 ; Etminan, 1977 ;
Eastoe, 1978 ; Denis et al., 1980 ; Le Bel, 1980 ; Ramboz, 1980)}.

Le premier exemple concerne les inclusions fluides piégées daps des
veines précoces & quartz, feldspath potassique et chalcopyrite de la zone d'altéra-
ticn potassique du porphyre_cuprifére de Sar-Cheshmeh {(Iran). Les données utilisées
ci-dessous sont exbtraites du travail d'Etminan (1977). Des inclusions de type S
{présence d'un cube de sel & 25°C, TmH = 250 & 400°C, 35 & 45 wt¥% NaCl ; petite
bulle de vapeur, homogénéisation en phase liquide entre 470 et 520°C) sont intime-
ment associées & des inclusions de type V (Tml = 3 & 4°C, moins de Swt% eq. NaCl
;grande bulle de vapeur, homogénéisation en phase vapeur entre 480 et 530°C). Le
report de ces valeurs, par exemple sur une projection isobare (Fig. 19a)) montre
bien que, dans 1l'ensemble, les conditions définies ci-dessus sont parfaitement res-
pectées. On peut donc conclure & une démixtion du fluide vers 500 ¥ 20°C, entre 550
et 350 bars. Mais il est m8me encore possible d'aller plus leoin. Les points repré-
sentatifs des inclusions 3 sont répartis selen une tendance assez nette sur la pro-
jection iscbare (Fig. 19a) : salinité croissante & température et pression décrois-
santes. Ceci est encore mieux perceptible si l'on reporte les couples T, P corres-—
pondants- & chague inclu;ion sur une projection température-pression (Fig. 19b) : on
met ainsi en é&vidence une évolution thermobarométrigue de type quasi-adiabatique

entre 520°C, 575 bars et 470°C, 350 bars. Ce type d'évolution est assez caractéris-
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tique des fluides associés aux phénomenes magmatiques peu profonds {Weisbrod et
Poty, 1975 ; Ramboz et al., 1982). On %trouve aussi, assocides aux inclusions S et V
T“G%
N . /
$ P k bar isochare 20% eq. ,

NaCl,526°C 7=/

500
L 0.8
piegeage possible des

400

360

200

100 i

1 20 30 40

wt%NaCl 400 500 500 e

Figure 19a. Report des inclusions § (symboles pleins), V {symboles vides) et L
(symboles demi-pleins) de porphyres cupriféres sur le diagramme salinité-températu-
re du systéme H O-NaCl. I : glace, H : halite, L : liquide, V : vapeur. Les courbes
étalonnées de 1 & 750 bars sont les sections isobares de la -surface liquide + va-
peur. On voit que les inclusions S et V de Sar Chesmeh {carrés) sont situés sur le
méme faisceau d'isobares, dans la m@me gamme de températures : elles représentent
bien le liquide et la vapeur d'un fluide demixté, dont la composition globale ori-
ginelle pourrait &tre représentée par les inclusions de type L. Prospect de
SWTintic : cercles {voir texte).

Figure 19b. Report des inclusions S de Sar Cheshmeh sur un diagramme T, P sachant
qu'elles représentent le liguide d'un fluide demixté. L'évolution T, P, de type
quasi adiabatique, apparalt trés nettement. La courbe en trait plein est la limite
L+ V & L d'un fluide dont la composition moyenne est celle des inclusions L
{env. 20 wt¥ NaCl). Trait mixte : isochore Th : 525°C, 20 wt% NaCl. Fléches :
évolution possible du fluide.

mais, semble-t-il, un peu plus précoces (encore gue ce point ne soit pas indubita-
ble) des inclusions de type L, a4 salinité assez forte (entre 17 et 22 wi% eq.
NaCl}, homogénéisant & hautes températures [525 + 15°C). La courbe moyenne d'ébul-
lition de tels fluides a été indiquée sur la Figure 19b. On voik {Fig. 1%a) que ces

inclusions pourraient bien représenter le fluide originel, pi&gé peu avant son
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gbullition, ébullition due essentiellement a une chute de pression, telle que celle
représentée sur la Fig., 19b. Bien entendu, les résultats quantitatifs remarquable—
ment précis obtenus ici devraient &tre en réalité un peu modifié pour tenir compte
de la présence, dans les solutions, de sels dissous autres que NaCl {KC1 en parti-
culier, encore que la proportion de ce sel, dans ces conditions, ne devrait guére
excéder 10 4 20%, voir Lagache et Weisbrod, 1977).

Le second exemple concerne des inclusions tardives, de type S (TmH de
150 a plus de 400°C, 30 & plus de 50 wt% eq. NaCl ; Th assez constant @ 160 +
109C}, observés dans des veines quartzeuses tardives minéralisées en pyrite (chal-
copyrite absente) d'un indice de type porphyre du district minier de Seouth West
Tintic (Utah, USA) (Ramboz et Weisbrod, données non publiées ; voir aussi Ramboz,
1979). Les donndes correspondantes ont &galement &té reportées sur la Figure 12. On
remarque qu'une majorité de points se trouve & proximité immédiate de la "courbe de
saturation" halite + liguide + vapeur. Quoigue les inclusions Eorrespondant & la
vapeur n'aient pas été observées, une telle disposition ne peut.guére 5'expliquer
autrement que par l'ébullition d'un fluide saturé en halite a4 une température
moyenne de 180°C et une pression moyenne d'environ 10 bars. La tendance marquée par
la dispersion des peints A l'intérieur du domaine liquide + halite résulte simple-
ment du pidgeage hétérogéne, avec le liquide, de cristaux de sel de tailles varia—
bles. En raison de la pression excessivement faible, donc de la faible profondeur a
laguelle ce phénoméne a eu lieu, la vapeur a pl &tre évacuée trés Tacilement et
rapidement hors du systdme et n'a donc pas pli &tre piggée en inclusions. LA encore,
et peut &tre plus encore-que dans le premier exemple, la précision de l'estimation

thermométrigue et barométrique est trés remarquable.

¥ - 3 - C = Evolution rétrograde des métamorphites du Morse Basin, Co-

lombie Britannique (Canada}

Les micaschistes & disthéne du Morse Basin contiennent des veines de
quartz concordantes (Crawford et al; 1979). Des inclusions fluides, localisées dans
des fractures cicatrisées de ces veines, ont &té observées et étudiées par Hendel
et Hollister [1981). Selon ces auteurs, les fluides observés concernent trés proba-
blement des stades assez tardifs de 1'é&volution rétrograde du métamorphisme.

La plupart des inclusions a montré la fusion d'un solide entre -56,6 et
56 ,8°Cindiquant une quantité importante de COp, mais aussi une teneur pratiguemsnt
négligeable en wolatils autres que cette espéce. La température de fusion du cla-
thrate, dans le systa3me H30-COp -NaCl, conduit & une salinité trés constante
{2,6wt%NaCl). Cette température permet &galement de calculer la densité des phases

aqueuse et carbonique entre 10 et 20°C, puis, avec l'estimation des proportions
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L 1.0
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Figure 20 - Conditions de pid-
geage des fluides tardifs du
Morse Basin (Colombie Britan—
nique). 7
Courbes en trait plein : limi-
te L+¥ (& gauche) =+ V (4 droi-
te).

Les nombres indiguent la frac-
tion molaire de COz. La teneur
en NaCl est constante (2,8
wt % NaCl dans la phase aqueu-
se).

Aires en pointillé : condition
de pidgeape d'aprés les inclu-
sions de type L. Aires hachu—’
rées, id., d'aprés les inclu-

0.6 sions de type V.

o Les fléches représentent le
trajet TP possible lors de
1'évolution rétrograde.

. 0.4

0.2

i 1 E ] 'B
2480 280 - 320 360 Tre
volumigques, la composition globale des fluides. Les températures moyennes
d'homogénéisation et la nature de cette homogénéisation (V : en phase vapeur, L :

en phase liquide) ainsi que les compositions moyennes globales sont résumées ci-

dissous:
271°C (L),
273°C (v),
291°¢C (L),

8 mol % COz (3 valeurs)
70 mol % CO; {4 wvaleurs)
9 mol % CO, (2 valeurs)

340°C (presgue critique, assimilé & un ligquide), 18 mol % COz (1 valeur )

340°C (presque critique, assimilé & une vapeur)

]

40 mol % COg (1 valeur )
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Le fait que des inclusions "L" et "Vy" homogénéiseni aux mémes tempéra-
tures [& 272 et 340°C) est une présomption d'immiscibilité fluide. Les auteurs qui
ne disposaient pas des données de Gehrig (1980), ont admis cette immiscibilité et
ont utilisé les valeurs ci-dessus pour &tablir, de fagon guasi-empirique le solvus
{limite du domaine L + V) du systéme C0x-H20-2,6 wt% NaCl. La pression a été esti-
mée entre 1 et 2 kbar, compte-tenu du fait qu'un certain nombre d'inclusions ont

décrépité peu avant ou peu aprds la température d'hemogénéisation.

En utilisant les données expdrimentales de Gehrig (1980), on a reporté
sur la figure 20, les limites d'immiscibilité pour les compositions données ci-
dessus. Le résultat est tout & fait remarquable : les courbes L + V==1 (8 mol %

C0a) et L+V=eV (70 mol % CO2) s'intersectent vers 274°C, & comparer avec les tem-
pératures d'homogénéisation des inclusions correspondantes (271-273°C). De m2me les
courbes semblables pour les fluides & 18 mol % CO2 et 40 mol % COz s'intersectent
vers 342°C, & comparer avec la température d'homogénéisation (340°C). Ceci suffit &
confirmer définitivement la démixtion du fluide, et donc aussi le fait que les tem~
pératures d'hemogénéisation sont aussi les températures de pidgeage des fluides.
Les pressions sont obtenues simplement en reportant sur les limites d'immiscibilité
les températures correspondantes. Compte—tenu des incertitudes sur la position pré-
cise des courbes et sur la composition exacte des inclusions étudiées, les ceondi-
tions (T, P) de pidgeage ont &t& indiquées sur la figure 20 par des aires en poin-
ti1lé {inclusions L) et hachures (inclusions V ; on y a adjoint les inclusions ho-
mogénéisant en phase liquide & 291°C, en supposant qu'elles étalent aussi a 1'équi-
libre avec une vapeur, lors du piégeage. L'évolution retromorphique apparait trés
nettement avec un premier stade de piégeage vers 340°C, 800 & 83C bar, puis deux
stades de pidpgeage trds voisins vers 290-270°C, 700 bar. On remarquera que les

pressions ainsi calculdes sont sensiblement inférieures A& celles estimées par

Hendel et Hollister (1 & 2 kbar), mais on sait le peu de fiabilité que l'on doit
accorder, surtout dans ces roches, aux pressions déduites des températures de
décrépitation.

VI - CONCLUSIONS GENERALES

Lorsqu'une grandeur physigque n'est pas directement accessible & la me-
sure, il est toujours préférable chaque fois que cela est possible, de 1l'estimer
par plusieurs méthodes différentes. C'est évidemment particuliérement vrai pour la
détermination des températures et des pressions qui président aux phénoménes pro-
fonds., L'utilisation des inclusions fluides constitue une des méthodes possibles. A
ce titre, elle ne saurait jouer le rdle de panacée universelle et on ne doit pas,

en principe, lui accorder plus {ni moins !) de crédit que les autres approches.
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Pourtant, & condition de prendre toutes les précawtions soulignées au long des pages
qui précédent, on deit lui reconnaitre bon nombre d'avantages!{voir aussi Weisbrod,
1981, 1982 ; Weisbrod et al, 1976).

* Le calage du phénoméne de pidpgeage des inclusions dans lfévolution de la ro-
che étudiée est généralement au moins aussi précis -et parfois plus- que celui des
phénoménes utilisés dans les autres méthodes.

* La plupart des méthodes géothermobarométriques utilise les propridtés chimi-
ques d'objets particuliers (minéraux, verres, fluides inclus}. Avec les f;uides
inclus, on prend également en compte certaines propriétés physiques (masse volumi-
que en particulier), ce qui impose des contraintes supplémentaires et entraipe done
une meilleure précision.

* Une fois le piégeage effectué et en &liminant les cas douteux, les propriétés
physiques et chimigues des fluides inclus demeurent inchangées. Ce n'est générale-
ment pas le cas pour les phases solides.

* Enfin, les inclusions fluides constituent parfois, & elles seules, d'excel-
lents et trés précis géothermobarométres. C'est le ¢as, par exemple, de 1'approche -
qui consiste & utiliser la mfme inclusion pour mesurer la constante d'équilibre
entre le fluide inclus et un tampon minérai (premiére relation TP) et la masse vo-
lumique de ce m@me fluide inclus {(seconde relation -isochore-TP)}. Mais le meilleur
gépthermobarométre disponible & l'heure actuelle est certainement celui qui utilise
1'immiscibilité fluide, relativement aisée a4 mettre en évidence lors de 1'&tude des
inclusions, et bien plus fréquente qu'on pourrait le penser dens un grand nombre de

phénoménes géologiques profonds.
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I - INTRODUCTION

Les inclusions fluides (IF), presque omniprésentes dans les cr15taux
nature]s, sont les seuls témoins directs du paléo-fluide existant autour d'un
cristal lors de sa formation. Elles sont donc de plus en plus largement utilisées
en métallogénie et en pétrologie.

Parmi les différentes techniques qui permettent aujourd'hui de les
étudier, 1'une des plus fructueuses,1'une des-moins coliteusesaussi, reste sans
conteste la microthermométrie, ou mesure des températures de changements de phase
abservés au microscope dans les inclusions lors de leur chauffage ou lors de Teur
refroidissement. On obtient en effet ainsi des données de deux ordres, concernant :

- le chimisme de la phasé fluide piégée,

- la densité actueile du fiuide piégé, déduite de sa température d'ho-
mogénéisation Th (Fig. 1). Si 1'on admet qu'elle n'a pas varia depuis la fermeture
de 1'inclusion, elle nous fournit 1a relation pression fluide - température qui
existait 4 ce moment. A ce titre, les IF doivent pouvoir jouer le réle d'un excel-
lent géo-barothermométre.

Pi€9eage  £igupe 1 : Diagramme P-T d'un systéme

P simple. Pc = point critique.
Une inclusion piégée a P, 7 a une den-
sité d correspondant i unre température
d'homogénéisation (Tiq + gaz == 1ig) Th,
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L'utilisation des IF pose néanmoins un certain nombre de problémes,
qui ont peut-étre &té sous-estimés :

1 - Que 1'on s'intéresse au chimisme du paléo-fluide ou & sa densité, 1'inter-
prétation des données passe nécessairement par leur couplage avec Tes autres
données géologiques, minéralogiques surtout. Ceci implique que 1'on sache situer
la formation des inclusions &tudiées dans 1'histoire de la roche. Autrement dit,
i1 faut pouvoir :

- caler le cristal hdte de 1'inclusion par rapport 4 son environnement
géologique, '

- caler les différentes générations d'inclusions par rapport @ 1'his-
toire du cristal. '

2 - On admet, souvent implicitement, que le fluide observé aujourd'hui a
conservé les caractéristiques du fluide initialement piégé.

De ce point de vue, i1 semble que les données sur le chimisme du fluide
ne soient que peu sujettes & caution : il n'existe apparemment pas de modifications
chimigues significatives du fluide aprés son piégeage. Par ailleurs, la finesse
des résultats obtenus s'est beaucoup améliorée ces derniéres années avec la con-
naissance de plus en plus compléte des diagrammes de phase 3 utiliser en micro-
thermométrie (voir par ex. Ramboz et al., 1982, Weisbrod, ce volume), et avec
1'apparition de techniques qui, telle la microsonde Raman, permettent }'analyse
ponctuelle directe du contenu de 1'inclusion.

Par contre, lorsqu'on u£1115e la densité {1 du fluide comme thermo-
barométra (Fig. 1), on admet qu'elle est restée constante pendant toute 1'évolu-
tion post-fermeture de 1'inclusion : on suppose que ni le volume de 1'inclusion,
ni ja masse du fluide piégé n'ont varié au cours du temps. Or certains exemples
naturels ou certaines données expérimentales montrent que cela n'est peut-gtre
pas toujours le cas. I1 faut donc savoir reconnaitre, et éventuellement exploiter,
tes cas ol des ré-gquilibrages se sont produits.

I1 - LE CALAGE CHRONOLOGIQUE DES IMCLUSIONS FLUTDES

11 est 8vident que les informations fournies par des IF ne premnent
toute leur valeur que si ces IF sont calées chronologiquement dans 1'histoire
géologique de leur encaissant. La pratique montre cependant que ce nécessaire
calage est souvent trés déiicat et non dépourvu d'ambiguité: les minéraux dans

{1) Rappelons que la densité, contrairement i une erreur répandue, n'a pas d'unite.
La masse volumique s'exprime dans le systéme CGS en gr.cm™3 par le méme
chiffre que ia densité.
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lesquels se font les études d'IF (dans de trés nombreux cas, le quartz) n'ont pas
toujours (rejcristallisé en méme temps que les paragentses utilisées par ailleurs.
Et si, dans un minéral, i1 est relativement facile de fixer 1'4ge maximan d'une

&ge du cristal qui la contient), il est beaucoup plus difficile
de Tui attribuer un 4ge minimum certain (sauf cas d'une IF réellement primaire,

inclusion {c'est 1¢

dont 1'3ge est alors celui du cristal hdte). Aussi nous &voquerons rapidement ci-
dessous ‘quelques-unsdes probiémes que pose ce calage.

1 - Chronologie des inclusions dans le cristal

Le plus souvent, un cristal présente plusieurs générations d'IF. 11 est
trés difficile de determiner 1'3ge réel de ces différents familles 3 oh peut
néarmoins tenter une chronologie relative, en se basant sur des critéres géomé-
triques. Classiquement, on distingue (Fig. 2} les inclusions primaires, formées
au cours de la croissance du cristal, et Tes inclusions secondaires, formées au
cours de 1'histoire ultérieure du cristal.

Figure 2 : Section schématique d'un cris-
tal montrant des IF primaires
le long de surfaces de croissance (1) ou
d 1'intersection de 2 zones de croissance
{2), des inclusions pseudo-secondaires le
long de fractures précoces (3), et des IF
secondaires le Tong de fractures tardives
- {4) (Eadington et Wilkins, 1980).

Les IF primaires correspondent i des défauts de croissance du cristal,
qui apparaissent : '

1 - lors de variations de la vitesse de croissance,

2 - lors de changements des mécanismes de croissance,

3 - Jors de changements d'activité chimique des constituants de 1a
solution,

4 - Torsque des particules se plaquent sur une face de croissance
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(particules solides, en général, mais aussi liquides ou gazeuses, dans le cas
d’un fluide en &bullition).
5 - par corrosion le long de dislocations lors d'une sous-saturation
momentanée de la solution,
6 - quand la croissance du cristal se fait en mosafque, avec plusieurs
zones de croissance faiblement désorientées les unes par rapport aux autres bien
~qu'issues d'un méme nucleus.

Tous ces défauts ont piégé la solution qui baignait le cristal en
cours de croissance. Les IF qui en résultent doivent donc bien refléter les condi-
tions physico-chimiques de la palgo-solution “primaire”. Mais ces défauts ne sont
pas toujours reconnaissables au microscope optique, et it n'y d guére de critére
qui permette d'affirmer qu'une IF est réellement primaire. Neéanmoins :

- Les mécanismes {1}, (2) et (3) aboutissent en général & des IF
regroupées par plans, soulignant de maniére caractristique les bandes de crois-
sance du cristal.

- Le mécanisme (4) donne plutdt des IF isolées, dans lesquelles on
retrouve parfois Te minéral impureté & 1'origine de 1'TF ; sa signification est
bien sOr traés différente de celle des minéraux inclus apparus plus tardivement
par précipitation directe dans 1'IF (par exemple, cubes de sel}).

- Les IF formées dans les canaux de corrosion (5) se disposent en
ligne selon des directions de dislocation {phénoméne tr€s net, par exemple, dans
le quartz synthétique ; cf. Wilkins et Mc Laren, 19Bl}, tandis que les IF du der-
nier type (6) jalonnent les jonctions entre plages de croissance.

Ces deux derniers mécanismes seraient Tes plus importants (Eadington et
Wilkins, 1980). Malheursusement, les défauts correspendants - dont 1'observation
permettrait de conclure au caractére primaire trés probable de 1'IF - ne sont
révélés que par des méthodes "tourdes”, telles que topographie RX, MET, irradia-
tion par protons.

On remarquera enfin que cette notion d'IF primaire ne s'applique guére
qu'a des cristaux s'étant formés par croissance libre au sein d'une phase liguide
ou gazeuse (cristaux de fentes ouvertes ou de géodes}. Elle perd un peu de sa
signification dans les roches o0 la croissance cristatline s'est faite en milieu
solide, par migratidn de joints de grains accompagnée ou non de changements de
phase (cas notament des roches métamorphiques). Dans ce dernier cas, les inclu-
sjons précoces, dues au piégeage d'un film fluide intergranulaire, seront toujours
trés difficiles & mettre en évidence, 1'équilibrage textural de la roche &tant
bien socuvent postérieur & 1'&quilibrage minéralogique de ses différentes phases.
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Les IF secondaires ont plusieurs origines possibles.
En général, eiles se forment lors de la cimentation de microfractures

du cristal par croissance dendritigue du minéral & partir des lévres de la fissure
(Fig. 3)(Lemmlein et Kliya, 1960; Shelton et Orville, 1980).
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U T AL Sa T o
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Figure 3 : Formation d'IF secondaires par croissance dendritique du minérai
d partir des Tévres d'une microfracture (Roedder, 1962}, A 1a
fin du processus (4), le volume total des inclusions néo-formées
est égal au volume initial de la fracture (1).

De telles microfractures peuvent d'ailleurs apparaitre, méme dans les
cristaux géodiques, au cours de la croissance du cristal, et 2tre ensuite recou-
vertes par les couches cristallines ultérieurement formées : on parle dans ce cas
d'IF "pseudo-secondaires" (Fig. 2) ; Teur'rempiissage refldte théoriquement les
caractéres du fluide "primaire".

Le plus souvent, la fracture une fois recimentde ne se distingue plus.
En effet, la désorientation du réseau cristallin de 1'une 3 1'autre de ses Tévres
étant toujours trés faible, i1 y a continuité cristalline - et donc optique -
presque parfaite entre Te cristal ancien et le matériel nouvellement déposé ; la
fracture ne se suivra donc que par les IF qui la jalonnent en alignements planai-
res. Le remplissage des inciusions formées dans une méme fracture est souvent trés
homogéne ; cependant, si la fracture finit de se cicatriser en dessous de 1a tem-
pérature d'homogénéisation, les phénoménes d'&tranglement (necking) peuvent entrai-
ner une dispersion assez forte des densités (voir Darimont et Coipel, 1982),

Contrairement au cas des inclusions primaires, certains critdres
permettent d'affirmer sans ambiguité le caractére secondaire de certaines IF :

IF formant des groupements planaires ou curviplanaires
- non paralléles & une orientation cristallographique simple,
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- ou issus d'un joint de grain ou d'une IF de plus grande taille,

- ot recoupant un joint de grain ou une figure de déformation plasti-
gue {sous-joint, bande de pliage),

- pu au contraire jalonnant 1'une de ces figures.

La chronologie relative des microfractures & IF secondaires se fait
assez aisément, & 1'aide des critéres classiques d'intersection des plans de frac-
ture successifs. Par contre, le calage de ces fractures par rapport aux événements
régionaux successifs peut étre beaucoup plus difficile. De ce point de vue, il
faut distinguer les fractures formées sous 1'effet des contraintes régionales, et
les fractures d'origine locale :

Les premidres se distribuent normalement en réseau régulier, souligné
par de Tongues trainées d'IF bien réglées et recoupant les joints de grain (voir
Tuttle, 1349)}. On peut les traiter géométriquement comme n'importe quel réseau de
fractures en traction {trainées sub-paralleles & la direction de raccourcissement
locale maximale), et Tes corréler aux &pisodes fragiles méso- ou macro-tectoniques
(dans 1a mesure bien siir od on a pris soin d'orienter &chantillons et sections)
{Fig. 4). '

Figure 4 : Diagramme en rose des orientations

des plans d'IF dans un échantillon
de quartzite. Les fléches représentent 1'ori-
entation de }'axe C des différents grains de
quartz. On remarque que 1'orientation des
plans d'IF ne dépend pas de 1'orientation du
cristal hote, mais de celle de 1'échantillon
par rapport au référentiel externe choisi
(BoulTier, 1982)

Les secondes, par contre, sont trés difficiles & caler puisque leur
orientation ne dépend que peu de 1'état de contrainte régional. Elles sont Tiées
principalement & deux ph&noménes :

- L'anisotropie directionelle des propriétés thermigues et mécaniques
des cristaux, qui peut créer localement, par exemple lors du refroidissement de la
roche, des.états de contrainte suffisants pour fracturer le minéral. IT apparait
alors des fissures bartant des joints de grains et se dirigeant vers le centre
des cristaux (fissures dP/dT, Simons et Richter, 1978).
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- La décrépitation (rupture de 1'inclusion par augmentation de sa

presston fluide interne), qui se marque par des wmicrofractures issues de 1'inclu-

sion décrépitée et d'orientation assez nettement guidée par Tes plans de clivage
du minéral hote (Fig. 5). Lorsqu'elles sont entiérement recimentées, elles donnent

souvent Tieu 3 des groupements caractéristigues de petites IF secondaires "en
grappes® (“decrepitation clusters", cf. Swanenberg, 1980, et Fig. 6) ou en "aile
de papilion” {cf. Pécher et Boullier, 1983, et Fig. 7).

Figure 6 : Figure de décrépitation na-

turelle dans un quartz des

Alpes : IF "en grappes". Echelle :

um (Jenatton, 1981).

15

Figure 5 : Orientation des plans de fracture
apparus lors de la décrépitation
natureile d'un quartz filomien, Australie.
Canevas de Schmidt, plan de projection =
plan basal du guartz. 98 mesures, densité
maximale : 13%. Triangies : pdles des faces
des IF en "cristal négatif" (plans prismati-
ques m)(Pécher et Wilkins, travail en cours).

Figure 7 : Figure de décrépitation "en aile

de papillon" dans un quartz syn-
thétique. Fracture mal cicatrisée avec for-
mation de grandes IF secondaires partielile-
ment connectées par des capillaires. La
timite externe de la fissure est soulignée
par de trés petites IF secondaires {Pécher
et Boullier, 1983).
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A cOté des inclusions formées par déformation rupturelle, i1 existe
aussi des inclusions modifides ou initiées par déformation plastique, Mais i1
n'existe encore que peu de données sur ces IF, qui sont pourtant importantes :
nombreuses méme dans les filons et les fentes assez superficielles, ce sont pra-
tiquement les seules inclusions relativement précoces que 1'on retrouve dans les
roches métamorphiques.

Au microscope, on reconnait ces IF & Teur association géométrique
avec Tes figures de déformation plastigue du cristal (les "extinctions onduleuses"
des minéraux), ou avec les figures de recuit de 1'agrégat poliycristallin :

- Dans 1'exemple du quartz, elles jalonnent les lamelles de d&forma-
tion{trés fines lamelles, assez difficiles 4 voir au microscope optique, souvent
orientées selon le plan [0001] )(Fig. 8) et les bandes de pliage (structures plus
larges, généralement prismatiques et marquées par 1'alternance de zones faiblement
désorientdes les unes par rapport aux autres).

Figure 8 : IF dans un cristal de quartz déformé plastiquement :
les deux alignements principaux d'IF dessinent les
limites d'une bande de pliage, tandis que de trés petites IF,
en trainées d peu prés perpendiculaires 3 la direction C du
quartz, soulignent les lamelles de glissement {Boullier, 1982).

- Elles soulignent les sous-joints et les joints de grain. 11 semble
que, lors des phénoménes de restauration, Ves anciennes IF puissent migrer dans Je
cristal, disparaissant des sous-grains pour se concentrer dans les sous-joints;
de telles migrations seraient & 1'origine des transpositions partielles d'anciennes
trainées d'inclusions (¢f. fig. 44 et 45 in Swanenberg, 1980). De maniére un peu
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analogue, Ta migration d'un joint de grain (recuit) peut “drainer” les IF qui
interférent avec lui ; 1a zone de croissance du grain (i1 s'agit ici de crois-
sance- & 1'état solide, et non en solution) se caractérisera par sa raretéd rela-
tive en IF, & 1'opposé de la zone situde & )'extérieur du joint, qui a garde
toutes ses IF antérieures (Wilkins et Barkas, 1978).

On ne connait pas la signification barc-thermométrique précise des IF
des zones déformées plastiquement ou recuites. Mais leur densité ne refléte cep-
tainement plus les conditions P-T anté-déformation, comme le montrent en parti-
cuiier les deux exemples suivants :

-~ En cnmpérant dans une méme veine de quartz des zones non déformées
et des zones déformées plastiquement, Kerrich (1976) a pu mettre en évidence dans
ces dernidres une nette diminution conjointe du nombre d'IF et de Teur densité
(Fig. 9).
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Figure 9 : Histogramme des Th mesurées dans une zone appa-

remment non déformée (en bianc) et dans une zone
déformée plastiquement (en noir) d'un méme fragment de
quartz de veine (d'aprés Kerrich, 1976).

- Dans des quartzites métamorphiques himalayens (Bouchez et Pécher,

1981) d'abord fortement déformés plastiquement (acquisition d'une texture en
mosaique aplatie), puis recuits (croissance exagérée de certains grains}), on
observe (P&cher, 1978) que : (i) i1 n'y a pas d'IF dans les anciens grains de la
mosaique, et {ii) dans les zones od il y a eu croissance par migration de joints
de grains, les IF sont assez peu nombreuses et ont des densités compatibles avec
les conditions supposées du recuit, mais non avec celles du métamorphisme initial
accompagnant la déformation plastique.

I1 existe enfin des IF secondaires formées par précipitation : en
effet, tous les minéraux, y compris ceux réputés anhydres (Wilkins et Sabine,1973),
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contiennent une quantité non négligeable d'ions OH (quartz : jusqu'd plus de 500
ppm H/Si} qui peuvent précipiter sous forme d'inclusions aqueuses.

Ainsi, Mc Laren et Phakey (1966) ont montré que des cristaux d'amé-
thyste, chauffés & 600°C pendant quelques heures, devenaient laiteux par précipi-
tation de petites IF (< 1000 E) selon les bandes de croissance du cristal (IF
d'aliure donc typiquement "primaires"}. De méme, des expériences de Jones (1977)
et de Paterson et Kekulawala (1979) de recuit sous preséion de monocristaux de
quartz synthétique ou naturel (P = 100 & 1000 MPa, T = 800 & 1000 °C) mettent en
évidence la précipitation des ions OH du réseau sous forme de petites inclusions
décorant les dislocations. Pour Spear et Selverstone (1983), i1 faudrait voir 13
1'origine de bon nombre d'IF "primaires” observées dans les roches métamorphiques.

Meammoins, ces inclusions par précipitation ne semblent pas pouvoir
atfeindre les dimensigns des IF étudiées habituellement (queiques microns). En
effet, le calcul montre (J.C. Doukhan,comm. pers.) qu'ad 1'équilibre leur rayon
limite ne devrait gudre excéder quelques 1/10 de um.

2 - Calage du minéral hGte dans la roche

Méme si 1'adge du minéral héte ne représente, la plupart du temps, que
1'age maximum de 1'IF, toute interprétation des données [F nécéssite un calage du
minédral &tudié dans T'histoire de la roche encaissante. Ceci se fait sur des
critéres microtectoniques connus, qu’il n'y a pas lieu de rappeler ici. On peut
simplement souligner que, si i'on veut utiliser les IF comme géo-barothermométre,
il existe deux types de minéral hote qui soulévent des questions différentes.

a - Les IF sont étudides dans un minéral d'une paragénése magmatique
ou métamorphique, ou dans une loupe d'exsudation :

- Le minéral est-il en équilibre avec les autres minéraux utilisés
comme thermom&ire ou barométre exferne 7

- On est trés généralement confronté & des phénoménes de rétromor-
phose et de recristallisation dynamique ou statique post piégeage : bien souvent,
les IF, méme d'apparence précoce, se sont formées 3 un moment difficile & préci-
ser de la décroissance des conditions P-T dans 1'encaissant. Ceci est particulie-
rement vrai pour les inclusions du guartz, minéral qui continue 3 {re}cristalliser
dans des conditions P-T beaucoup plus basses que celles ol se bloquent les miné-
raux index des conditions métamorphiques ou magmatiques.

b - Les IF appartiennent & un cristal d'un filon ou d'une fente en
traction. Ce cas est plus favorable & la persistance d'IF primaires ou trés
précoces, mais :

- la corrélation entre ces fentes (déformation rupturelle} et 1'histoi-
re de 1'encaissant est parfois mal aisée ;
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Figure 10 : Quartz géodique du Val d'Ttiiez, Alpes suisses. Evolution

saccadée des valeurs de pression fiuide lors de 1'ouverture
de la fente, daduite des températures d'homogénéisation mesurées dans
tes zones de croissance successives du cristal (Mullis, 1976}).
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Figure 11 : Fente tardive & quartz, région de Bourg d'Qisans, Alpes francaises.
Evolution des densités depuis Tes épontes (début de la croissance
du quartz) jusqu'd la suture médiane (fin de la croissance). Les différents
symboles correspondent 3 la valeur des densités pour différentes morphologies
d¢'IF. Etoiles : pic de 1'histogramme, toutes IF confondues (Jenatton, 1981).
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- La relation entre la pression fluide dans la fente (refletée par la
densité du fluide piggéd) et la pression de confinement est en général mal définie.
E11e dépend beaucoup des modéles de circulation fluide et de comportement rhéolo-
gique de 1'encaissant adoptés {voir par exemple Roedder et Bodnar, 1980, Pollard
et Holzhausen, 1979). Dans des fentes ouvertes, prdches de la surface, i1 est sans
doute souvent justifié d'admettre que la pression fluide fossilisée dans les IF
refldte une pression de type hydrostatique. Dans les zones plus profondes, la
oression des fluides doit se rapprocher en moyenne de la pression de confinement,
mais avec des hétérogéndités locales importantes tant que le terrain a encore un
comportement partiellement &lastique.

Par ailleurs, quelques études de détail (Mullis, 1976 ; Jenatton,1981)
montrent qu'il existe méme dans des fentes trés simples et trés tardives des
‘variations de densité assez importantes, correspondant sans doute & 1'ouverture
de 1a fente par ruptures successives avec chutes concomitantes de pression fluide
(Fig. 10 et 11}. '

TII - LES MODIFICATIONS POST-PIEGEAGE DE LA DENSITE

Méme en admettant que les IF utilisées soient parfaitement calées par
rapport a4 leur encaissant, 1'utilisation des données IF impligue que la densité
aujourd'hui mesurée ne soit pas significativement différente de celle qu'aﬁait le
fluide lors de son pidgeage. On trouwvera ci dessous quelques £1&ments qui montrent
que, 14 aussi, une certaine prudence est nécessaire : exemples de quelques cas
naturels ol i1 y aurait eu modification de la densité {bien que dans les exemples
naturels, il soit difficile de faire la part entre ré-gquilibrage et formation
tardive des IF discordantes); données expérimentales qui soulignent la possibilité
de variations lentes de la densité du fluide inclus.

i - Quelques exemples de ré-equilibrages naturels

On remargue souvent un désaccord entre les densités des [F et les
(thermo-)barométres externes, surtout lorsqu'il s'agit d'IF formées a assez haute
pression {plusieurs Kb) dans des roches magmatiques ou dans des tectonites.
Guelques exemples sont analysés (Fig. 12); mais cette liste est loin d'étre exhaus~
tive, en particulier pour ce qui concerne ies études anciennes (voir a ce sujet
Roedder et Skinner, 1968).

a - I1 existe des cas o0 1'inclusion a pu résister d de hautes pressions
internes :

- Roedder, 1965, phénocristaux d'elivine dans des basaltes : IF secon-
daires {soulignant des microfissures), de petite taille, a COZ’ de densité 0.8,
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ce qui implique une pression interne de 3 & 5 Kb lors de i'arrivée des basaltes
& la surface (environ 1200°C). ' _ _

- Bilal et Touret, 1976, enclaves catazonales du Massif Central
feangais : IF & COZ "précoces", formées & environ 8 Xb (d ~ 1}, ceeéxistant avec

des IF & CU2 "tardives", formées & moins de 2Kb, wais & température équivalente ;
les IF précoces ont donc résisté 3 des pressions internes de 1'ordre de 6 Kb.
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b - Quand i1 y a décalage entre les données des IF et celles de 1'encaissant,
il provient en général d'une densité apparemment trop faible des IF.

- Hollister et Burrus, 1976, complexe catazonal du lac Ktada, dans les
Rocheuses canadiennes : les IF & C02 les plus denses et les plus précoces coinci-
dent avec les conditions minimales possibles pour le métamorphisme.

- Pécher, 1979, Sauniac et Touret, 1983, Himalaya : des IF d'allure
parfois primaire, & H20 + C02, dans du quartz de loupes d'exsudation a disthéne
synchrones du métamorphisme donment des pressions de 2 & &4 Kb inférieures au méta-
morphisme indiqué par la minéralogie.

- Coolen, 1980, 1982, granulites de Tanzanie : dans du quartz, du
plagioclase et du grenat, des IF primaires et syngénétique; donnent une pression
inférieure de 1 & 3 Kb aux 10 Kb déduits des équilibres minéralogiques.
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¢ - Les IF peuvent aussi, mais plus rarement, avoir une densité trop forte.

- Poty et al., 1976, Bernard et al., 1977, Salict et al., 1982 : IF
des fentes de la couverture dauphingise des massifs cristallins externes alpins
dont les densit&s impliquent des taux de recouvrement trop forts.

- Swanenberg, 1980, précambrien du Sud-Ouest de 1a Norvége : des IF
E CUZ’ 4 densité trop &levée {jusqu'a 1.23) pour correspondre au pic du métamor-
phisme, existent préférentiellement dans les zones déformees plastiquement ou
rétromorphosées. I1 s'agirait d'un ré-gquilibrage aprés piégeage, sous 1'effet
d'un refroidissement isobarique.

De maniére plus générale, lorsqu'on &tudie les IF des cas naturels,
on s'apergoit que :

- L'étalement des mesures est toujours assez grand, méme lorsque 1'on
a affaire 3@ des If apparemment congénéres, dans un contexte géolegigue simple :
environ 10°Cdans les meilieurs des cas. Ceci s'oppose aux histogrammes obtenus a
partir des mesures sur les inclusions des cristaux synthétiques (Fig. 13). S'agit
i1 1a d'un effet du vieillissement des IF ? de la non-homogéngité thermique lors
du piégeage 7 d'une distribution des pressions fluides non homogéne 3 1'échelle

du grain 7
30 A 3 30 B
20 b 201
10F 0
| ...\iu.m.n'l. ..... I L.L.u,m,ulua.u.n.mll.tuuﬁ
130 160 246 260

Figure 13 : Histogrammes des Th déterminées (A} sur des IF de
méme forme (cristaux négatifs) dans une zone res-

treinte d'un quartz de la veine de Ta figure Il {(Jenatton,

1981) et (B) sur des IF d'un cristal synthétique de quartz.

- En utilisant les valeurs de pic des histogrammes, il existe souvent
des différences significatives entre les valeurs P-T estimées & partir des IF et
celles déduites d'autres méthodes. Néanmoins, Tes résultats trouvés sur IF
montrent une certaine cohérence en grand ; ils sont donc sans doute significatifs
et utilisables. -

- Dans la majorité des cas, on peut mettre en doute le caractére pri-

maire des IF. I1 s'agit surtout d'IF secondaires dans des fractures cimentées. I1
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faudra alors distinguer : (i} Ta microfissuration générale, qui a permis la per-
cofation et le piégeage de différentes générations successives de Fluides, par
exemple lors de Ta rétromerphose, et (i) la microfissuration d'origine locale,
surtout due & la décrépitation des IF précoces (fracturation hydraulique par
augmentation de Pi/Pc)’ qui conserve le chimisme des fluides, mais abaisse teur
densité.

~ La déformation plastique et le recuit modifient fortement les den-
sités des IF. IT faut donc a priori se méfier des IF assocides aux figures de
déformation plastique, c'est @ dire aux figures soulignées par des désorienta-
tions optiques. Néanmoins, certains exemples (Himalaya) laissent penser que le
ré-équilibrage par recuit donne des densités assez significatives de ce recuit.

2 - Données expérimentales

Dans Ta mesure ol Ta possibilité de ré-équilibrage est un facteur
crucial dans les études d'IF, d'assez nombreux tests exp&rimentaux ont &té réali-
sés dans les années 50, avec des résultats parfois assez pessimistes. Roedder et
Skinner (1968), aprés de nouvelles expériences, réfutent la plupart des résultats
antérieurs et arrivent & Ta conclusion que la majorité des IF se comportent bien
comme un réservoir étanche et de voiume constant. Les données présentées ci-
dessous sont fournies par des expériences récentes (Leroy, 1979 ; Pécher, 1981 ;
Sabouraud, 1981 ; Gratier, 1982 et 1983 ; Pécher et Boullier, 1983), réalisées
dans des conditions plus proches de la réalité géologique que les précédentes
(expériences de plus Tongue durée, a plus haute température, et pour certaines
“avec pression de confinement). C'est ainsi qu'ont pu Btre mises en évidence des
modifications significatives de forme et de coefficient de remplissage (densité)
des inclusions des cristaux testés.

a - Modifications de densité.
Quand on impose & 1'intérieur de 1'IF une pression P1 {par chauffage a
T> Th) supérieure & la pression de confinement Pc, deux types de comportement
ont &té observés, qui aboutissent tous deux & une baisse de la densité du fluide
piégé (i.e P; tend & se rapprocher de Pc) ¢ décrépitation de 1'inclusion, au
dessus ¢'un certain seuil Pi-Pc, et modification lente de densitd en dessous de
ce seuil.

- Décrépitation : c'est 1a rupture fragile de 1'IF quand Pi a dapassé
d'une valeur suffisante Pc. La surpression nécessaire est assez variable, dépen-
dant sans doute pour un minéral donnd de nombreux paramétres {forme de 1'IF, &tat
de surface de ses paroiS., nature du fluide, etc.), 1'un des plus influents &tant
1a taille de 1'IF. Dans le quartz (Leroy, 1979 ; Swanenberg, 1980 ; Fig. 14), une
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IF de trés petite taille peut résister & plusieurs centaines de Mpa (plusieurs

4

Kb}, tandis qu'ume inclusion de grande taitle (¥ > 2.10 um3, ce qui correspohd

aux IF de pius de 10 & 20 um, les plus utilisées en microthermométrie}) décrépite
pour une valeur P, - P toujours d'environ 80 & 100 MPa (Fig. 14). Dans la fluo~
rine, cette valeur s'abaisse jusgqu'a 45 MPa (Sabouraud, 1981).

7
* . Figure 14 : Variation de la pression atteinte dans
5, des IF (& P¢ = Pathm) au moment de la
’ décrépitation en fonction de Teur taille. P : Kb,
taille : um. Points : données de Swanenberq, 1980;
b atgiles et ¢ourbe en tiretd : données de Leroy,

a 0ot 1979 {in. Swanenberg, 1980}.

Aprés rupture, i1 se crée dans 1'IF un nouvel équilibre, tel que
Pc = Pys Pé, qui tend 3 refermer la fissure, Equilibrant Py, qui tend 3 1'cuvrir.
Si la fissure se referme élastiquement, Th ne sera pas modifiée, Mais si pendant
son ouverture i1 se crée d .sa place un résedu d'IF secondaires, le treillis résis-
tant de leur parocis empéchera cette fermeture. Ce processus ne modifiant pas le
volume global du systdme, la nouvelle densité tant de 1'IF initiale décrépitée
que des IF secondaires néoformées dans la fissure reflétera le nouvel équilibre
Pi = Pc. Ceci est effectivement observé éxpérimentalement, avec une 1égére disper-
sion des densités (histogramme des Th s'@talant sur quelques degrés) provenant
sans doute de phénoménes de capillarité {effets de surface devenant non négligea-
bles par rapport aux effets de volume dans la formation des trés petites 1F).

"~ Modifications lentes de densité : Les expériences réalisées sur le
quartz montrent que méme en dessous dy seuil de décrépitation, il existe quand
Pi > PC,'une baisse de densité, qui peut 2tre trés significative dans les expéri-
ences les plus Tongues (accroissement de Th ailant jusqu'd 10°C dans les expéri-

ences -de 3 mois & T =435°C et P = 200 MPa, Pécher et Boullier, 1983, cf.Fig. 15).
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-~ Figure 15 : Modification lente de d
. - dans des IF de quartz syn-
e + thétique. Variations de Th en fonction
P de Ta durée de 1'expérience (de 63 h &
e % _ 3064 h). Conditions expérimentales :
1 t - gt P. = 200 MPa, T = 445°C, Py = 280 MPa
L L (Pacher et Boullier, 1983).
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Cette variation qui se fait, contrairement a Ja décrépitation, a volume constant,
implique une diffusion du fluide & travers Tes parois de 1'IF. i s'agit d'un
phénoméne encore trés peu &tudig, dont i1 est difficile de saisir 1'importance
réelle dans les cristaux naturels, mais qui intervient peut-8tre dans 1'explica-
tion de certaines "anomalies" apparentes &voquées plus haut.

Par ailleurs, on a pu observer, toujours pour du quartz synthétigue,
une augmentation de Ta densité des IF aprés des expériences & Pc > Pi' i1 ne
s'agit plus 18 de diffusion sensu-stricte (le fluide de confinement &tant de
T'argon, et non de 1'eau comme le remplissage des IF), mais ¢'un phénoméne mal
&lucidé ol interviendrait peut &tre Ta précipitation d'esu structurale du quartz
(augmentation de la masse du fluide inclus dans 1'IF).

b - Modifications de forme.

Toutes ies expériences de longue durée mettent em &videnge des chanp-
gements morphologiques nets des IF : les inclusions de forme irréguliére ou aljon-
gée acquiérent progressivement une forme "en cristal négatif® {surface de 1°[F
formée par les plans <0110>, <0i11> et <1011, pour du quartz) trapu, qui minimise
1'énergie de syrface. ' -

Ces changements de forme se font par dissolution du minéral hbte,
diffusion en phase liquide et re-dépdt dans les zones o le potentiel chimique
& 1'interface fluide - minéral est minimum. On aboutit ainsi 3 une diminution du
vapport L/Y des IF, ou, $'i1 se produit des étranglements (necking), 3 la forma-
tion de plusieurs petites IF aux dépens d'une anciemne IF de grande taille {Fig.18).

Bans 1'un et 1'autre cas, le volume final global reste le méme que
le volumie initial de 1'IF ; ce processus ne peut donc & Tui seul modifier la den-
5ité du fluide incius.

- - +©@
Figure 16 : Différents types d'évolution G;
morphoiogique cbservés dans

des IF de quartz synthétique, selon la :
position de 1'IF initiale par rapport a : :
T'axe C du cristal. Diminution du rapport ‘
L/1, coatescence de 2 inclusions, 2 types = ¥
différents d'étranglement (Pécher et
Boullier, 1983).
{ocar)
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Dans le gquartz et 1a calcite étudiés (Gratier, 1982, 1983 ; Pécher et
Boullier, 1983), on remarque les points suivants :

- pas de changement de forme_quand Pi est trés faible,

-3 Pi égale, la vitesse £ de changement de forme augmente avec le
rapport L/1 de 1'inclusion,

- & forme initiale égale, £ augmente avec Pi’

- dans un &tat de contrainte uniaxial, £ varie en fonction de 1'orien-
tation de 1'inclusion,

- dans le quartz, le rapport L/1 tend au bout d'un temps suffisamment
long vers une valeur limite d'environ 1.80. Dans beaucoup de quartz naturels, les
IF morphologiquement &volubes, en forme de cristal négatif, ont aussi un rapport
d'allongement de cet ordre.

¢ - Wigration d'inclusions _

Pour mémoire, nous rappelerons enfin que les phénoménes de disscolution-
recristallisation @voqués ci-dessus permettent 1a migrétion d‘'IF sous 1'effet de
gradients. Celle-ci est prouvée expdrimentalement dans du KC1 soumis & un gradient
thermique (Anthony et Cline, 1971); mais son effet sur le contenu des IF n'est )
pas connu, et son importance géologique difficile & évaluer (voir : Roedder, 1971 ;
Wilkins et Sverjensky, 1977). :

IV - EN CONCLUSION

11 est & craindre que cette rapide revue, bien incompléte, des utili-
sations - ou des non utilisations - possibles des IF en thermobarométrie n'ait fait
naftre un certain pessimisme chez le lecteur non spécialiste d'inclusions ; i1 se
demandera peut-&tre si la difficultd d'interprétation des données justifie les
longues heures qu'il aura di passer sur son microscope pour les acquérir.

11 faut donc encore une fois insister sur la place unique gqu'occupent
les IF parmi les "fossiles" directs ou indirects de 1'histeire des roches. Et si
nous avons soulevé de nombreux problémes en ne donnant que des clefs bien partielles
pour leur résolution, il ne faut pas oublier que la cohérence régionale des résul-
tats obtenus dans maintes &tudes confirme amplement que les IF gardent un sens
géologique méme dans des contextes compliqués.

Néanmoins, le développement d'étudas trés fines et critigues de cas
naturels, avec la prise en compte de param@tres - microstructuraux en particulier -
souvent un peu négligds dans ce type d'étude, ainsi que 1'exploitation des données
expérimentales - dont beaucoup restent 3 acquérir - sont actuellement nécessaires
pour pouvoir utiliser a bon escient les inclusions fluides.
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Introduction

Pour tenter d'atteindre une certaine unité & travers les nombreuses publica-~
tions qui traitent de la diagendse, i1 faut retrouver la fraicheur de 1'&tonne-
ment qu'Einstein admirait tant chez 1'enfant. IT est dangereux de prendre pour
récents ou actuels des sédiments en surface des fonds marins, comme i1 est aléa-
toire de croire & une continuité sans Tacune de 1a sédimentation des fonds aqua-
fiques, Timnigues ou marins. La reconstitution de la "pile" de sédiments qui a
disparu par érosion, est la troisiéme source d'éparpillement des différentes
valeurs initiales de porositd ou de densité des sédiments de surface {par exem-
ple}.

C'est pourquoi 1'dtude des critéres qui permettent de retrouver les divers sta-
des de la diagenase, doit porter en toute Togique sur tes sédiments actuels et
leurs &quivalents récents, Les grandes tendances ainsi dégagées pourront dtre
extrapolées aux sédiments anciens avec, du reste, toute 1'imprécision qui sub-
siste maigré Tes meilieures précautions a4 1'application du principe d'actualita.
L'idée directrice de cet essai d'uniformisation repose sur le fait que la for-
mation d'un sédiment et sa transformation ne sont pas 1'effet du hasard ety 5i
Tes tendances fn'apparaissent pas, c'est qu'on ne dispose pas de tous Tes Faits
d'observation ou que les Tois contraires n'ont pas &té mises en évidence.
L*Btude des indicateurs de diagendse a donc pour but de retrouver les stades

de transformation, enfouiésement, désenfouissement, déformation par lesguels
sont passés les sédiments ay cours de leur histoire. Les principaux indicateurs
sont la réduction du volume des eaux interstitielles, les transformations de Ta
matiére organique (:M0) et celles de 1a matigre minérale. Si la pression joue
un réle important dans la compaction, c¢'est surtout 1'augmentation ce la tempé-
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rature qui est invoguée pour expliquer les transformations de la MO et des mi-
néraux,

Les nombreuses recherches de ces 20 derniéres années, 1'amélioration des tech-
niques analytiques en chimie organique particuliérement, 1'amélioration des en-
registrements des paramétres physiques et chimiques dans les forages pétroliers
débouchent sur des modales de la diagendse et sur une zonéographie indispensa-
bles a la compréhension de 1'importance de la pression et de la température
dans la transformation des roches, du moment od elles se sont daposées jusqu'ad
1'épizone.

1 - LA COMPACTION.

1 - Définitions, mesures.

Si la lithification est la consolidation d'un sédiment meuble par
Jes processus de cimentation principalement, 1a compaction est la réduction du
volume global avec 1'enfouissement. Tous les sédiments subissent cette réduc-
tion mais avec des grandeurs différentes. Cela dépend du volume initial des
fluides Vfi par rapport au volume total Vti ou par rapport au volume solide Vsi
car la compaction est en premier 1ieu une diminution du volume des fluides. lLes
mesures utilisées dans la compaction sont principalement :

la porosité 1} v - Vf/Vt ol 0 <<
' Ve "z voTume des fluides,
Vt : volume total
n 11
la teneur en "eau" . 2) ty = (Ph-Ps}/Ph O <teh<1

"humide"
. Ph : poids humide
Ps : poids sec & 110%

la teneur en "eau" _ _

isacren 3) t, = (Ph-Ps)/Ps 0 <t < =

le taux de porosité 4y e = Vi/Vs I<e €=
e = ¢/(1-¥)

la “densité apparente" -3
ou “densité globale" 5) pg = pg + {1-9) Ds[g cm ]
ou poids spécifique global

P poids spécifique du fluide
p_ : poids spécifique matrice solide

la proportion de grains
solides 6) G

P,/ Pe = Vs/¥t = 1- ¢ = 1/1+e 0<G<]T

g
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Par commodfté de mesure, les teneurs en eau sont utilisées pour Tes sadiments
meubles récents, porosité et poids spécifiques pour tous les autres.

~ Comme Ta compaction pure est due & T'expulsion des fluides, elle dépend donc du

volume initial des fluides Ve {ou Pis By pg.), de Teur facilité de migrer, la

perméabilité k et, pour 1a trame solide, de s; compressibilité. Dans les sédi-
ments grenus isemétriques, par exemple dans Tes sables quartzeux ou carbonatés
dont on dit qu'ils ont une bonne porosité, le Vﬁ ne peut dépasser 0,50 ou 50%
du volume initial total, par contre 1a perméabilité de matrice est excellente.
Cependant la trame solide est relativement peu compressible. Dans les sédiments
fins de 1a taille des argiles, donc d'un diamatre &quivalent inférieur a 2 pam
ie ‘.fﬁ est, au contraire, trés &levé; la porosité initiale peut dépasser 0,8
(80%) et ceci quel que soit Te milieu de dépbt, marin ou lacustre. Par contre
de tels sédiments ont une perméabilité de plusieurs ordres de grandeur plus
faible que celle des sahles isométriques. Le réarrangement de la trame solide:
ta compressibilite,est beaucoup plus grande pour ces sédiments que pour les sa-
bles. _

On comprendra dés lors qu'il n'est pas possible d'établir une Toi unique gqui
rende compte de la compaction pour toutes leg lithologies. I7 faudra, en effet,
faire intervenir des facteurs qu'on ne maitrise qu'imparfaitement, ne serait-ce
que 1a proportion exacte des différentes tailles. '

2 -Les modéles de Ta compaction des argiles.

§'i1 est bien &tabli que la charge géostatique est la cause princi-
pale de la compaction, pour les argiles de nombreux autres facteurs intervien-
nent. Dans Teur tentative d'approche mathématigue, Chillingarian et Riecke
{1976) citent, en plus de 1a contrainte o exercée sur le systéme, le volume V,
1a compressibilité ¢, la profondeur d'enfouissement z, la porosité ¢, la per-
meéabilité k, Te temps t, le poids spécifique apparent Pt et v des paramétres
de vitesse pour Tes fluides interstitiels et les solides de 1'glément considéra
lors de 1'enfouissement.

Iy C=+F{ G.v,0tsVav,k oz, t,c )
La température n'apparait pas dans cette expression, elle est comprise dans,
tes termes de k: la perméabilite par T'intermédiaire du coefficient de visco-
sité :

8) g =% S ap/n 1. Loi de Darcy

ol q = le débit (cma/sec) est proportionnel 3 la section
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S (cmz) i 1a différence de pression Ap et inversement proportionnel au coef-
ficient de viscosité n {centipoise, cp) et a la longueur de la cellule 1,
par 1*intermédiaire d'un coefficient de proportionnalité k, appeléd par
Darcy la perméabilité (cmz).
Hubbert (1940) et les hydrogéologues utilisent plutdt Ta conductivité hy-
drauligue, ou transmissivitd K qui, dans le language courant, s'appelle
aussi perméabilita.
9) K={(k pr-9)/n
Malgré cette approche par mod2le mathématique, pour Fertl (1980):" la complexité
du comportement des sédiments en voie de compaction interdit ume description ma-
thématique rigoureuse du processus".
Cependant i1 est bien utile de connaitre quelques-uns des gradients empiriques
de la compaction en fonction de 1'enfouissement, & titre de contrdle éventuel
des autres indicateurs de paléo-enfouissement.

3 - Quelgues modéles empiriques: les poids spécifiques apparents.

Depuis Athy (1930}, de nombreuses courbes de progression de la den-
sité, pour des sédiments argileux ou des shales, ont &té publiges.
Les courbes de Ta figure 1, compilées par Riecke et Chillingarian (1974), susci-
tent les remarques swivantes: Les densités apparentes, plus exactement les poids
spécifiques de 1a roche totale ont &té mesurss soit sur le sédiment humide, soit
sur le sédiment sec, ce qui n'aytorise pas une comparaison exacte.
Les densités initiales: p gi sont trés différentes et elles s’'étalent dans une
fourchette de valeurs inférieures & 1,5 & des valeurs supérieures 3 2,1. Cette
variation représente une indétermination de plus de 3000 m d'enfouissement, si
par example on extrapolait le p gi de Ta courbe 9 3 la courbe 1 (fig. 1}.
Seule la courbe 2, celle de Storer (1959), pour les mudstones de la Vallée du P,
s'approche d'une droite. Toutes les autres courbes ont, par ta force des choses,
une allure exponentielle, En effet, le pgi doit fatalement rejoindre le p s
des grains de la trame pour autant que des ngoformations de sulfures, par exem-
ple, ou d'autres minéraux & poids spacifiques p]us'é1evés; ne medifient pas le
I final.
Lo lissage des points expérimentaux n'a conduit aucun auteur & construire des
droites brisées ou des courbes d points d'inflexion marqués. Cela signifie qu'
ils ont tous admis une progression continue de la densité avec la profondeur,
sans discontinuité. Le Jissage des courbes est du reste une approximation assez
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Exemples de courbes de compaction densité&-profondeur. Compila-

tion de Riecke et Chillingarian (1974). 1: Sé&diments saturés de
méthane. 2:Argiles silteuses, Bassin du P§. 3: Gulf Coast, den-

sités moyennes calculées a partir de données géophysiques.
4: Gulf Coast, densités moyennes & partir des logs-densité et de

roches. 5; Bassin de MaracaTbo, Motatan 1. 6:Georgeteg 1, Hongrie.

7: Courbe d'Athy (1930) densité séche réajustée. 8: Las 017as 1,

Vénézuela oriental,
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Figure 2 : Exemple de progression de la densité dans les toutes premidres
couches de sédiments d'un fond océanique (repris de Riecke et
Chillingarian, 1974): points noirs pleins, mesures in situs
* mesures in situ répétées, carrés noirs, mesure en laboratoire

par "gamma-ray".
Les densitds ont &té mesurées in situ, puis répétées et contrdlées en laboratoi-
re par un “gamma-ray": 1a densité croit trés fortement dans les premiers centi-
métres puis sa croissance devient expenentielle dans le premier métre et demi.
Le lissage peut 2tre alors excellent aussi. I1 est plus difficile dans la cour-
be de Storer (1053)(fiy.3) oi, avec les données origipales, on pourrait Tisser
plusieurs courbes et parmi elles, celle des densités maximales et celle des den-
sités minimales. La dispersion des points par profondeur serait, par ailleurs,
aussi riche d'enseignement que la courbe extrapolée. Cependant, dans la Plaine
du P8, de 300 5'1600 m, les densités maximales s'orientent selon une droite avec
un gradient de 0,082 g/cm3 par 100 métres; de 1600 & 3000 m ce grad%ént n'est
plus que de 0,01 g/cm3 par 100 métres. La progression des densités maximales
peut donc se décrire par 2 droites & pente différente. En ce qui concerne les
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densités minimales, de 1200 & 3000 m, elles passent de 1,90 & 2,40 g/cm3 selon

une droite avec un gradient de 0,028 g/cm3 par 100 métres. On remarquera donc

que 1'allure de 1a progression de la densité avec 1°enfouissement dépend un peu

du mede d'extrapolation des points expérimentaux et, en 1°&tat actuel des con-

naissances, il n'est pas prouvé que cette progression se fasse selon une loi

continue d'allure exponentielle.

Eigure 3 :

DENSITE en g /cmd® =
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Qunpaction; densité-profondeur, Plaine du P {d'aprés Storer,1959
in von-Engethardt, 1960).Exemple d'interprétation alternative des
données expérimentales. Les valeurs les plus faibles, donc ies
plus argileuses, s'orientent selon une droite, Tes valeurs les
pTus fortes selon 2 droites brisdes. L'interprétation commune est
une courbe & tendance exponentielle. En.diagraphie différée, 1a
droite des plus faibles valeurs serait interprétable comme Ta
tigne de base de référence des argiles.
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11 est des cas, i1 est vrai, ol malgré une forte dispersion entre les densités
{du reste siches) maximales et minimales, i1 est bien difficile de trouver des
droites dans 1'extrapolation & partir des points expérimentaux (cf. courbe
d'Athy, 1930, fig. 4).

DENSITE en g /om? =

14 185 1.8 20 252 2f4 2f3
L ) 1

1000 4

-« PROFONDEUR en m

2000 4

Figure 4 : Courbe de compaction d*Athy (1930): densités séches de sediments
argileux pennsylvaniens et permiens. Profondeur réajustée.
Cependant, quelques faits d'observations simples peuvent aider & 1*interprétation
des densités.
En géologie de subsurface, pour compiéterf1a diagraphie différée de densité, on
utilise la diagraphie acoustique (log sonic) symbolisée par At sh qui n'est au-

tre que le temps nécessaire & une onde sonigue pour parcourir une longueur défi-
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nie. Le At est faible pour 1'anhydrite, Tes calcaires compacts, etc; il est
d'autant plus grand que le sédiment contient plus de fluides, par exemple de

gaz {cf. fig. 1, courbe 1). La progression de la densité est alors mesurée sur
les profils en pointant les At continus et &levés. Par les autres diagraphies

on contrble qu'il s'agit bien de shales non imbibés de gaz ou d'autres hydrocar-
bures Tiquides. Cette méthode est 1'une des meilleures actuellement et, comme
V'enregistrement est continu, elle ne laisse que peu de place 4 1'extrapolation;
grice 3 elle, 1z technique de 1'interprétation des densités minimales, proposée
pour la courbe de Storer (cf. ci-dessus), est justifiée. Nous verrens plus Tein
une application de cette méthode.

Dans les sédiments argileux la densité initjale dépend du type de minéral argi-
leux; les propriétés de surface changent d'un type § 1'autre et, dans le milieu
naturel, elles existent selon des tailles moyennes différentes. Les smectites
présentent un mode dans les diamétres compris entre 0,6 et 0,2 pm. Les diamétres
des kaolinites peuvent atteindre 30 & 40 um.

Ces différences de diamdtres se traduisent par des taux différents d'hydratation.
Ces taux sont en relation avec la surface spécifique et la capacité d'échange ca-
tionique C.E.C. En génadral C.E.C. et surfaces spécifiques augmentent avec la dimi-
nution de la taille. Pour les minéraux qui ne présentent pas de saturation inter-
foliaire, c'est-a-dire les mindraux non gonflants comme les chlorites, micas et
kaolinite, les relations diamétres, surfaces spécifiques et C.E.C. sont relati-
vement simples. Ainsi, pour une kaolinite de Bath, South Carclina (Peerless No.2,
Vanderbilt Co) 1a C.E.C. et la surface spécifique passent de 3,88 3 4,40 még/

100 grammes et de 18-19 & 26-30 mz/g(Nz) Torsque la fraction inférieure & 0,5 um,
en diamétre &quivalent, est séparée (cf. van Olphen, In Gieseking, 1975). La pro-
gression de la C.E.C., en fonction de la taille, est bien illustrée par les va-
leurs du tableau 1. '

Pour les minéraux gonflants, ceux qui présentent un espace interfoliaire satura-
ble, comme les smectites (montmorilionites, beidellites, nontronites, sapenites
ou bentomites) 1'eau adsorbée dépend des processus d’adsorption des molécules
d'eau sur Tes oxygénes en surface des feuillets et sur les cations échangeables,
elle dépend aussi du gonflement, c‘esf-é—dire de 1'écartement des feuillets et

de la migration des cations ichangeables qui guittent Teur “trou" des feuillets
tétraédriques od ils se situent & 1'&tat non hydraté (van Olphen, loc.cit.). La
surface d'eau mesurdz par BET dépend alors des cations adsorbés. Pour une bento-
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nite du Wyoming, saturée au Li, elle est de 290, ‘et de 434 mzfg saturée au Ca
ou au Mg. Pour une bentonite de 1'Arizona, elle passe de 282 - saturée 3 K -
a 491 mz/g saturée au Ca.

Tailles SN, C.E.C.
um mz/g | MBg/100g
0,4 - 0,8 11,6 1.65
0.8 - 1,6 8,5 1,15
0,25 - 0,1 - 5,43
0,25 - 0,5 - 3,88
0,1 - 0,5 : - 3,76
0,2 -~ & - 3,58
0,5 - 10 ‘ - 2,60
0 - 20 - 2,40
Tableau 1 : Kaolinites: variation de la surface spécifigue mesurée

par les isothermes d'adsorption de 1'azote et de la ca-

pacité cationique C.E.C. en fonction de 1a taille,

d'aprés van Qlphen, in Gieseking (1975).
La chaleur d'immersion est une bonne mesure de 1'effet des cations &changeables
sur 1'adsorption d'eau de surface interfoliaire. Alors gque cette chaleur oscille
autour de 3,77 - 6,01 J/g (0;9 - 1,45 cal/g) elle varie entre 37,7 J/g (9 cal/g)
saturation-au Rb, a plus de 230 J/g (55 cal/g), saturation au Ma (van Olphen,
ibid.)}. '
Si 1a nature des cations exerce une influence sur Ta surface spécifique i 1'eau,
on peut prévoir gque la salinité se répercutera sur la teneur en eau des argiles.
Ainsi Hoffimann et Hausdorf (1945, in v. Engelhardt, 196Q) ont mesuré le volume
et la porosité d'une bentonite en présence de solutions de NaCl.
Cela pourvait signifier que les volumes d'eau de bentonites sédimentées seraient
plus grands en eau douce qu'en eau salée, Cependant, en présence d'électrolytes
forts, les paillettes d'argiles ont tendance i s'agglomérer non seulement face
par face, mais cGtés sur faces, formant ainsi des aggrégats (floculation) rete-
nant des volumes d'eau non Tiée et non adsorbée, plus grands que dans les &lec-
trolytes faibles.
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NaCl Vol. du sédjment Porosité Poids spécifiqge
Mole/ 1 cm~/g d'argile séche calculé g cm”
2,0 4.3 0,903 1,13

0,2 10,0 0,956 1,06.

a,02 19,0 0,976 1,03

0,004 env. 70 0,99 1,01

Tableau 2 : Yolume du sédiment, porosité et densité d'une bentonite en
présence de solutions de NaCl 3 concentration molaire dé-
croissante (d'aprés v.Engelhardt, 1960, modifig).

4 - Les porosités’

Camme pour les densités, la diminution de la porosité avec 'en-
fouissement est assjmi]ée a des courbes plus ou moins asymptotiques (cf.fig. 5).
Les porosités initiales sont trés variables, de 30 & plus de 60%. Ces ¥i dépen-
dent du diamdtre moyen, de Ta nature du minéral argileux et de celle du cation
échangé,
Les gradients de porosité, en fonction de la pression, seront différents pour
chacun de ces ¥i et Fertl (1980) résume en un tableau synoptigue 1'influence
de ces paramétres (fig. 6). Pour la représentation des gradients, avec la pres-
sion et la profondeur, et du reste souvent pour le calcul, on préfére le taux de
porosité e 3 la porosité ?qui & 1'avantage de ne pas &tre enfermé entre 2 bornes:
0 et 1 comme la porosité dite fractionnelle.
Pour von Engelhardt (1960), selon des donndes du Vénézuela, de ]'A11emégne du NW
et de la Plaine du Pd, 1] existe une relation empirique lindaire entre la décrois-
sance du taux de porosité et le logarithme de 1a profondeur.

10) e = e'1 -b' gz

ol e'l est le taux de porosité originelle d 1m de la surface

z la profondeur en métres et

B'- un coefficient de compressibilité du sédiment argileux considéré.
Si cette expression est valable jusqu'd disparition du taux de porosité, Ta pro-
fondeur zo, pour lagquelle e = o, se calcule :

11} 19 z, = e*;/b*
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Figure 5 : Courbes de compaction: porosité fractionnelle profendeur (d'a-
prés Riecke et Chillingarian, 1974).
1: Proshlyakov; 2: Meades; 3: Athy; 4: Hosoi; §: Hedberg;
6: Dickinson; 7: Magara; 8: Weller; 9: Ham; 10: Foster et Wahlen.
A noter Tes trés grandes diffdrences des porosités initiales.



TAUX DE POROSITE
& o

[/8 b
1 i

= H ue NIAOW IHLIWWIC
ool
L

0oL

[+ [ (2

i g

POROSITE en % de volume

TAUX DE POROSITE

NOISS3Hd

- a/ 6y ue
o

TAUX DE POROSITE TAUX DE BQOROSITE
o - " o - L W
=] | L - ] ! L
)
v 21 ¢
2 8 | 5
(]
[, o
o~ 9 >
[®] 51 £
r4 e ™ §
2 =3
D J
3 & £
Sl
X a
@ 3 (3
37 "
3
-u (Y & G
¥ -
T T d‘ q'a T T T T T
e =] -] Q a3
POROSITE en % de volume POROSITE en % de volume
TAUX DE POROSITE TAUX DE POROSITE
e 1 ':’ i Jll i o e ul‘ ? "t?
o]
=
T
a
T
¢ A
g o
z ]
o
g 2z
@ 1
} =
3 g
8 a
3
)
" ¥
LALLEE W 3 T T T 6 LELL L |. T
(=] a a8

=]
POROSITE en

% de volume

8
POROSITE en 9% volume

ool

POROSITE en % de volume

108




502

Figure 6 : Résumé schématique des divers facteurs influencant les rela-
tions taux de porosité-pression, selon Fertl (1980 modifig).

a) taux de porosité et djamétre moyen exprimé en unité ® ou m
pour une charge géostatique inférieure & 101.325 k Pa (1 kg/
cme},

b) diminution de la porosité avec Ta pression en fonction de Ta
taille moyenne des argiles. En abcisse 10.13; 101,325
1013,25 et 10132,5 k Pa.

c) influence du type de minéral: gonflant: montmorillonites non
gonflant: kaotinite.

d) infiuence du cation &changé pour des montmorillonites.

e} influence de la salinité illustrée par 2 concentrations mo-
laires différentes de NaCl sur des illites, dont 60% des
cristallites ont une taiile inférieure & 2 um.

f) mémes conditions, mais pour une illite inférieure & 0,2 um.

Reprenant les données de Hedberg (1936) sur le yénézuela, celles de Storer {1959}
sur Ta plaine du P8 et celles de t'Allemagne du NW, von Engelhardt (1960 ) a cal-
culé les paramétres de 1'expression?l(cf tableau 3 et figure 7).

e‘i b' ¥ 1 Z,
Tertiaire Vénézuela
Hedberg 1936 1,844 0,527 0,65 3'160
Tertiaire Plaine du Pd
Storer, 1959 1,700 0,481 0,63 3'.500
tias NW de 1'Allemagne 1,163 0,317 0,54 4'570

Tableau 3 : Calculs du taux de porosité initial & Im de la surface: &'y,
du coefficient de compressibilité: b', de la porosité initiale
i Im sous la surface: iy, et de la cote profondeur correspondant
3 un taux de poresité = 0. : Ip {selon von Engelhardt,1960).

I1 est intéressant, une fois calculées les porosités initiales, de calculer les

3

volumes perdus Tors de la compaction. Selon von Engelhardt, 1 cm” d'argile sé-

che occupe, i la profondeur initiale de 1 m, Te volume V1 ol
- 12) V1 =e t 1
3 la profondeur z, ce volume devient :
13} Vz = e - b' 1g z + 1
Ta perte en volume : 14) ¥;-¥, = b' 1g z

15) AVZ=VI-VZ/V1 =b'lgz/ e1+1
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Compaction: relation entre le Togarithme de 1a profondeur

et Te taux de porosité, d'aprés von Engelhardt (1960, modifia).

Les résultats de ces calculs figurent au tableau 4.

Prof. Tertiaire Tertiaire Lias
Z (m) Vénézuéla PI1. du P8 Allemagne
' % %

500 50 48 39.
1000 55.5 53.4 a4.0
2000 61.1 58.7 £8.5
3000 64.4 61.7 51.0

Tableau 4 : Pertes en velume, en fonction de la profondeur, calculées
par von Engelhardt, en admettant que la diminution de volume
soit Tinéaire avec e logarithme de la profondeur.

Ces résultats sont trés suggestifs. La moitid de la porosité initiale est perdue

dans les 500 premiers m&tres des sédiments tertiaires, et pourtant la porasité imi-
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tiale calculée n'était par particuliérement &levée ni pour le Véndzuéla, ni pour
la Piaine du P& (0,65 et 0,63%).

Sur la base d'observations semblables on a cherché & distinguer plusieurs stades
dans la perte en volume de fluide. Un stade "épidermique“, celui des premiers dé-
cimétres ou centiméires de sédiments ol la poresité, souvent inférieure a 90% ou

. 0,9, tombe rapidement 3 des valeurs de 0,8 ou 0,7 (Zii11ig, 1956 et figure 8).

2 .
3 e
4
o
-
A5
&
g
06
[
0.
Y7
84
m 50 B0 90% Porosité
|I.Illll:l_]|||]|llll
% 20 30 70| o 500 aop dynes/ecm?
‘Terneur en | Resistance a
eau la compression

Figure 8 : Compaction "“&pidermique” sédiments récents du lac de Ziirich
(d'aprés Ziit1ig, 1956). Dans les premiers décimétres sous 1'in-
terface eau-sédiments, la décroissance de la porosité ou de la te-
teneur en eau est trés rapide. Le m2me ph&noméne se retrouve
dans les fonds océaniques mais pour 1a densité (cf.fig.2) La ré-
sigtance & la compaction simple est exprimée en dyne/cm2-981.
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Puis 1'eau gravifigue, celle qui n'est pas 1iée par 1'adosrption, est expulsée.
Ce sont les stades 1 de Hedberg (1936), de Weller (1967), de Powers (1959) et de
Burst (1969). Ceux donc o0 Ta pression de 1a colonne de sédiments suffit & défor-

mer et & compacter la trame formée par les particules d'argiles. C'est du reste
dans ce stade que Ta loi logarithmique de diminution de la porosité a le plus de
chance d*étre valable.

5-"Les pressions
Dans ses essais en labovateire, Terzaghi {1925) avait trouvé une

loi empirique satisfaisante, liant pression et taux de porosité :

14) e=e ~-b lg p

Cette expression est identique, dans sa ferme, & celle liant profondeur et poro-
sité (von Engelhardt, 1960}.

En laboratoire, en appliguant une pression p sur une argile humectée dont on a
mesuré ey le taux de porosité & 1 kg/cm2 et mesurant e, ce méme taux aprés pres-
sion on peut calculer b, Ces valeurs compilées par von Engelhardt (1960) sont re-
portées au tableau 5. Elles sont comprises entre 0,32 et 0,91.En les comparant
aux valeurs compilées par Riecke et Chillingarian (1974) et calculées 3 partir
des pressions et porosités mesurées sur des argiles du Cambrien jusqu'au Quater-
naire, on constate une benne concordance (tableau 5 et figure 9) entre les va-
leurs du laboratoire et celles des séries sédimentaires. Par ailleurs, les va-
leurs calculées par von Engelhardt (1960) pour le Tertiaire du Vénézuéla, pour
celui de la Plaine du P& et pour le Lias du NW de 1'Allemagne, s'encadrent bien
aussi dans les valeurs russes ou celles du Taboratoire.

L'index de compressibilitéd b est directement proportionnel au taux de porosité.
Dans les exemples compilés ci-aprés, le coefficient de corrélation linéaire en-
tre b ét e est de 0,95.

I1 y a donc un excellent accord entre les essais en laborateire et les mesures
sur Tes séries sédimentaires naturelles. La pression diminue la porosité dés ar-
giles dans les 2 cas, selon la 101 empirique de Terzaghi. Cependant cette loi

ne s'applique pas dans les tous premiers centimétres ou décimétres des sédiments
et elle ne peut &tre valable gue pour une réduction du volume du sédiment due
uniguement au départ de 1'eau de porosité, celle qui n'est pés.1iée par les sur-
faces des argiles. La pression seule ne peut expliguer la deshydratation des ar-
giles.
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e 2 e 1 b
1. Argiles marines Bosphore 0,97 0,492 0,32
2. Argiles de Gosport Estuaire 1,11 0,525 0,46
3. Delta du Ganges 1,22 0,544 0,42
4. Argiles bleues Londres Eocéne 1,28 2,560 0,49
5. Lit du Mississipi 1,50 0,600 0,64
6. Argiles de Yaguajai Cuba 1,81 0,644 0,90
7. Argiles Bassin de Paris Eocéne 1,82 0,645 0,81
8 Argiles Danemark Eccéne 2,18 0,685 0,91
3. Shales Plate-forme russe NW Cambrien 1,39 0,67 0,18
S e Eprorme russe cenral SIRE 0.2
11. Maykol, Pré-Caucase 3,13 1,46 0,44
12. Apchéron, Pré&-Caucase 3,06 1,26 0,45
13. Vénézuéla Tertiaire 2,80 1,20 0,40
14. Caspienne méridionale Quaternaire 2,66 1,10 0,38

Tableau 5 : 1 - 8 valeurs compilées par von Engelhardt (1960).Essai de compres-
sibilité en laboratoire.

10 - 14 Compilation de Riecke et Chillingarian (1974) selon Muhkin
. {1968), }
e taux de porosité 4 101,325 k Pa (1 kg cm 2),

! porosité fractionnelle & 101,325 k Pa (1 kg cm-2

)

b index de compressibilité calculé selon 1'expression :
e o=e - b log p
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Figure 9 : Relation entre 1'index de compressibilité et le taux de porosité.
(compilation d'aprés Riecke et Chillingarian, 1974; Muhkin, 1968;
et von Engelhardt, 1960).

6 - L'eau d'hydratation

Dans 1'espace interfoliaire des minéraux gonflants, 2 modéles de 1iai-
son des molécules d'eau avec les plans oxygéne ou- hydroxyles ont fait 1'objet de
loangues discussions. Dans Te premier, ou modale cristaiTographique, les molécules
d'eau sont Tiées par des liaisons hydrogéne aux okygénes de Ja surface des argiles
en formant des tétraddres. Cette eau, ainsi Tide. peut étre assimilée d de T'eau
"glace". I1 existe cependant, dans le milieu naturel, des cations principalement
mono et bivalents qui ont leur propre énergie d‘hydratation et qui affectent aussi
1'efficacité de 1a liaison H.

Selon van Olphen (1975}, le modéte e plus prometteur est celui qgui tient compte,
dans les processus d'hydratation, de la position du cation dans des sites d'énergie
différente, soit & 1'atat deshydraté dans les "trous" des couches tétraédriques,
soit & 1'8tat hydraté & mi-chemin de 1'espace entre les 2 feuillets. Pour les sapo-
nites de haute charge et les vermiculites, la position du cation peut &tre mesurae
par diffraction X. Dans les cas les plus simples et avec des mindraux de haute
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charge, le recouvrement des surfaces interfoliaires comprend 2 couches. Le tra-
vail nécessaire pour transférer les molécules d'eau de Ta premiére et de la se-
conde couche dans de 1'eau libre, peut &tre calculé par les isothermes d‘'absorp-
tion. Ainsi van Olphen (voir révision 1975) cite, pour une vermiculite sodique,
des valeurs de 105 et de 40 erg/cm2 pour extraire d 259 1'cau de la premiére et
de T1a seconde couche. L'épaisseur serait de 2 R (0,2 nm) et de 3 R (0,3 nm) pour
la premidre et la seconde couche d'eau.

Lors de 1'hydratation du stade deshydraté et fermé au stade ouvert et hydraté, le
travail net par couche unitaire est la somme de 1'attraction de van der Waals, de
J'attraction électrostatique entre le cation chargé positivement et situgé a mi-
chemin entre les surfaces d'oxygénes chargées négativement des 2 feuillets et le
travail d'hydratation des surfaces et des jons. Les forces de van der Waals pou-
vant &tre négligées dans ce mod&le, van Jlphen calcule que, suivant la constante
diélectrique de 3 ou de 6, le travail a effectuer lors de la formation de 1'hydra-
te monocouche , pour vaincre les forces d'attraction électrostatiques, ast de 134
i 268 erg/cmz. Si 1'on ajoute 3 ce travail le travail net d'hydratation de 105
erg/cm2 mentionné ci-dessus, le travail total d'hydratation serait donc de 239 &
174 erg/cm2 ce qui correspond A une énergie de 20,8 & 32,5 kd/mole d'eau { 4,97

i 7,76 Kcal/mole d'eau). Pour la seconde couche, des calculs semblables conduisent
i des énergies plus faibles de 11,2 & 20,5 kd/mole d'eau (2,67 & 4,89 kcal/mole
d’eau et, pour la formation du complexe biceuches & partir du stade deshydraté,

a des énergies de 14,5 3 24,7 kd/mole (3,47 & 5,89 kcal/mole).

Dans la monocouche ol 2 moles d'eau encadrent chague ion, van Olphen estime 1'éner-
gie de 41,9 4 62,8 kJ/mole (10-15 kcal/mole) et dans le systéme bicouches ol 6 mo-
les d'eau entourent chaque cation, le travail est compris entre 87,9 et 146,5 kJ/
mote (21 et 35 keai/mole).

11 s'agit d'énergies considérables et pour illustrer ce fait, van Olphen a calcu-
1& 1a pression requise pour expulser 1'eau de la premigre et de la seconde couche.
Ces pressions sont de 133,3 MPa (1333 bars) pour Ta seconde couche et de 520 MPa
= (5200 bars) pour la premidre couche d'eau. Ces valeurs correspondent & une pro-
fondeur d'enfouissement de plus de 3 km pour la seconde couche et de plus de 13

km pour la premiére couche. Ce qui est tout-a-fait contraire d ce qu'on peut ob-
server dans Tes forages pétroliers profonds, ' '
11 est impossible, par pression différentielle uniquement, d'extraire 1'eav des
smectites hydratées. C'est pourquoi Powers (1959) et Burst {1969) ont fait inter-
venir la température comme source d'énergie.
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7 - La température

L'eau se dilate avec 1'augmentation de la température. La températu-
re augmente avec 1'enfouissement, donc T'eau se dilate avec 1'enfouissement. Si
la trame solide se dilate autant que 1'eau, il n'y aura aucun déséquilibre entre
fluides et minéraux. En général le coefficient de dilatation des minéraux est
beaucoup plus faible que celui de 1'eau. Magara, in Hobson (1980) prend comme ré&-
férence la dilatation du quartz qu'il estime & 1/15 de celui de 1'eau. §i le rap-
port du volume d'eau & celui de la trame solide de la roche est supérieur a 1/15,
c'est-i-dire & une porosité de 0,06, la dilatation de 1'eau T'emportant sur celle
de la roche, celle-ci doit s'&chapper. Si elle ne Te peut pas, elle créera une
pressicn anormaie. Ce phénoméne est connu en géologie pétroliéra sous Te nom d'
effet aquathermique. Nous avons vu plus haut que Ta compaction pouvait se résu-
mer par 1'expulsion des fluides de porosité. Cependant plus la compaction pro-
gresse, plus Te dimadtre des pores se réduit et surtout leur communicabiiité,
c'est-d-dire Ta perméabilité devient mauvaise. L'effet agquathermique facilite
1*expulsion de 1'eau partout o0 le travail que pourrait fournir la pression de-
vient insuffisant. Cela signifie aussi pour nous que dans des sédiments argileux
compactés dans lesguels, par la forme méme des mindraux, la perméabitité devient
encore plus mauvaise, le travail & fournir pour expelser une molécule d'sau du
systéme devient aussi grand que Ye travail nécessaire i deshydrater les minéraux
gonflants. Quelle que soit T'origine de 1'eau, c'est-i-dire celle des macropores
bloqués par une mauvaise perméabilité, ou celle des espaces interfoliaires dag
minéraux gonflants, si avec le temps une communicahilita satisfaisante est réali-
sée, par exemple par 1'intermédiaire des intercalations gréseuses, si donc le
systéme est ouvert, il se produira, par 1'effet aquathermique, une circulation
des zones les plus chaudes vers les zones Tes plus froides.Ainsi,progressivement
avec 1'enfouissement, 1'effet de la pression géostatique qui &tait le moteur pré-
pondérant, est relayé petit & petit par 1'effet de Ta temp&rature.

On remarquera que pression et température sont complémentaires dans la compac-
tion. En effet, Ta pression devient de moins en meins efficace avec 1a profondeur,
précisément dans le domaine ol Te coefficient de dilatation augmente.

On voit & la figure 10, d'aprés Magara (in Hobson, 1980) que, quel gue soit Te
gradient géothermique le volume spécifique de 1'eau r'augmente que peu jusgu'i
1500 m environ et dés 2500 m son gradient devient fort(pour un gradient géother-
mique de 3608/km par exemple). Plus instructif est de comparer ies droites pres-

sion hydrostatique - température pour 3 gradients aéothermiques et leur intersac-
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tion avec des droites d'isodensité (fig. 11).
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Figure 10 : Relation entre le volume spécifique de 1'eau et
Ta profondeur pour 3 gradients géothermiques
{(d'aprés Magara, in Hobson, 1980).
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Figure 11 : Diagramme pression-température-densité et volume spécifique
de 1'eau (d'aprés Magara, in Hobson, 1980, modifié). Les
1ignes d'isodensités pour des températures et pressions
croissantes sont recoupées par les 3 droites des 3 gradients
géothermiques dans un champ de pressions hydrostatigques.
{comparer avec Ta figure 10).
En fait, en premant un gradient lingaire de pression hydrostatique de 109,4 k Pa
{1,08 kg/cmz) par 10 m, on peut construire un diagramme pression hydrostatique
et température. Comme 1'é&lévation de la température avec 1'enfouissement peut
avoir plusieurs gradients, les pentes des droites pression hydrostatique - tem-
pérature (origine a ZDOC) seront d'autant plus faibles que les gradients géo-
thermiques seront plus forts. Par ailleurs, d'aprés les droites de Barker (in
Magara, in Hobson, 1980) d'isodensité dans un champ p et T, les pressions néces-

saires & maintenir le volume d'eau constant - malgré 1'@lévation de la tempéra-
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ture, sont plus grandes que les pressions hydrostatiques. Les droites de gra-
dients hydrostatigues recoupent totalement les droites d'isodensités mais de den-
sité de plus en plus faible. Dans un systéme ouvert, la diIatation de 1'eau est
prévisible. Sur la figure 11, 1'intersection du gradient hydrostatique 36°C/km
recoupe la droite d'isodensité (1,14 Vol.spécifique ou 0,877) a une température
de 220°C environ et une pression hydrostatique d'environ 63,834 M Pa(630 kg/cmz),
pour une profondeur de 6000 m environ. A cette profondeur et en régime hydrosta-
tique, 1'eau occupe 15% du volume en plus qu'en surface. 57 le systéme &fait clos,
la pression des pores devrait atteindre la pression géostatique qui serait, pour
cette profondeur, dfenviren 152 M Pa (1500 kg/cmz). Une telle pression n'est pas
suffisante pour contenir la dilatation de 1'eau. On peut prévoir aux Timites 3 .
situations. Ou bien la dilatation de la trame solide compense la dilatation de
1'eau; dans ce cas Ta pf {pression de fluide) est égale & la pc {pression confi-
nante ou pression géostatique. Ou bien ia dilatation de la trame ne compense pas
celle de 1'eau, i1 y a alors rupture, la pf dépasse la pc. Ou bien Te systéme
n'est que partiellement clos et, comme nous 1'avons vu ci-dessus, 1'écoulement
méme lent des fluides permet 3 la pression de pores d'étre intermédiaire entre

ja pressicn lithostatique et la pression géostatique. Cette derniére situation
est la plus courante dans la diagenése et elle est connue surtout dans les zones
3 "haute pression", c'ast--dire dans les argiles et les shales sous-compactés.

8 - Quelques applications 4 la diagenése.

Fertl (1980) résume en une succession de schémas les grandes tendan-
ces que présente la densité des argiles avec 1'enfouissement, teiles qu'elles
ont pu &tre dégagées de 1'é@tude de nombreux puité dans de nombreux bassins.
Ainsi Dalimus (1958) décrit un accroissement systématique de la densité des bords
vers le centre d'un bassin d'Amérique du Sud {Fig. 12a). D'autre part les densi-
tés seraient sensibles & 1'age: plus faibles dans les s&diments récents, plus é-
Tevées dans les sédiments anciens (fig. 12b). Toutes profaondeurs égales, elles
sont plus élevées dans un synclinal que dans un anticlinal. Elles sont aussi
plus élevées sur le sommet que sur les flancs d'un antictinal {fig. 12c et e).
Ces observations sont quelque peu surprenantes. Tout dépend du style de plisse-
ment. I1 n'en reste pas moins vrai que la déformation contribue & 1'expulsion de
1'eau.

Les densités sont actuellement couramment employées en géolegie pétroliére de

subsurface pour reconstituer 1'histoire de la compaction. Dans chague bassin ou
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Figure 12 : Résumé schématique des diverses variations de la densité en
fonction de la profondeur, telles qu'elies ont pu étre gbservées
en géologie de subsurface{Selon Fertl, in Hobson, 1988).
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dans chaque champ, par exemple grdce aux diagraphies de densités, la courbe des

densités inférieures et des densités supérieures est pointée. (Fig. 13)
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Figure 13 : Evolution de la densité apparente de sédiments argileux de

"Gulf Coast", d'aprés les diagraphies différges (Selon Fertl,

in Hobson, 1980, modifié).
Puis une courbe moyenne est extrapolée. Si la densité mesurée dans un forage, d
une cote donnée, est plus élevée que cel]e'de Tla courbe moyenne, le sédiment a
até enfoui plus profondément et, par le jeu des mouvements tectoniques, est re-
monté d sa cote actuelle. Cela implique pour Tes s&diments plus jeunes une &ro-
sion qu'on peut contrdler par la sismique. C'est cette interprétation qu'a donnée
Fiichtbauer (in von Engelhardt, 1960) aux champs de pétrole et & quelgues forages
du Nord de 1'Allemagne dont les porosités aux profondeurs actuelles sont beau-

coup plus faibles que ne le prévoit la tendance régionale.(Fig. 14).
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Figure 14 : Refation . taux de porosité et Togarithme des profondeurs
pour des sédiments argileux d'Allemagne nerd-accidentale (d'aprés
Fichtbauer in von Engelhardt, 1960). Par rapport & Ta tendance
générale définie par les champs pé&troliféres et forages numérotés
de 1 & 6, les atres des champs et forages de He 3 A ont de trop
faibles porosités pour leur profondeur actuelle. La tectonique
post-diagénétique a formé des structures qui ont remontd ces
sédiments de plus de 700 m.

Les sédiments liasiques de ces champs auraient d'abord été enfouis puis, par le
jeu des déformations, seraient remontés 3 Teur cote actualle. Cela signifie que
1'augmentation de la densité et la diminution de la porosité avec 1'enfouisse-

ment sont des phénoménes irpéversibles qui fonctionnent comme des instruments &

maximum. Grice & eux on peut reconstituer les relations temporelies entre enfouis-
sement et déformation. Dans Te Lias de 1'Allemagne du Nord, 1'enfouissement est

antécinématique.
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D'un autre cBté si les densités sont trop faibles et les porosités trop fortes
par rapport & la tendance générale, les argiles sont sous-compactées. Par 1'&ta-
blissement d'un sceau, 1'eau n'a pu s'échapper, la pression de pores est alers
comprise entre la pression hydrostatique et la pression géostatique. Pour confir-
mer cet atat de sous-compaction, i1 y a Tieu d'examiner les profils de pression
et de température et de les confronter avec les profils de densité et de porosi-
Lé.

I1 est trés difficile, sinon impossible d'interpréter ces zones sous-compactées
en termes de relations temporelles enfouissement-déformation. Les zones sous-
compactées doivent disparaitre avec le temps. Elles constituent cependant un ré-
servoir d'eau a ne pas négliger, surtout dans la diagenése profonde, dans 1'an-

chizone ou en cas de métamorphisme de contact.

II - LA MATIERE ORGANIQUE {MO}.

La matigre organigue se transforme avec 1'enfouissement pour donner
les hydrocarbures liquides et les charbons. La MO végétale formera principale-
ment les charbons, celle du régne animal, y compris le phytoplancton et les bac-

téries, les pétroles.

La destinée de la MO dans la diagendse est une réduction du nombre et une simpli-
fication de la sfructure des tr@s nombreux composds organiques & un seul composé:
le carbone élémentaire sous forme de graphitoides ou de graphite suivant Tes cas.’
La M0 est donc la matiere la plus sensible et la plus variée aux transformations
diagénétiques; elle livre aussi le plus grand nembre da composés index d'un état
de transformation. Les voies les mieux explorées sont actuellement la génération
des hydrocarbures gazeux, celle des hydrocarbures liquides et, par 1'observation
microscopique des bioclastes et de leurs dérivés, la réflectance des macéraux
qui a permis d’atablir un pont entre les "charbonniers"” et les "petroliers".

Les organismes vivants livrent aux sédiments et aux sols des hydrates de carbone,
des protéines, des lipides et de ta lignine. Dans une premigre évolution "épider-
mique", ces cdnposés sont utilisés par 1'activité enzymatique des micro-organis-
mes, bactéries et cryptogammes. A cette destruction par minéralisation peuvent
échapper des monaméres qui, selon le schéma de Tissot et Welte (1978) vont subir
une po]ymérisatioh et une condensation pour former des géopolyméres hétérogénes:
le kérogéne. Celui-ci serait Te résultat de la condensation et de T'insolubili-

sation des acides fulviques et humiques. Une partie, faible & trés faible, des
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Tipides et hydrncarbuﬁes de 1a matiére vivante peut &tre préservée et former,
par la suite, des fossiles géochimiques. (Fig, 15).
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fossiles geochimigques et au kérogene

BEOPOLY MEF
’SAUTEMEN? PROTEMES LIPIOES
POLYSACCHARIDES HY| IE
ORGANISES < DACCARBURES
23 £ o
8t S
L0y o
[ g o
e & RE-EMTREE DANS
DEGRADATIONS LE CYCLE RIOLOGIQUE
ENZYMATIGUES
(MICROBIOLOGIQLES) )
sou) e, .
. &% X
e UTILISES PAR LES KM
s, MICRO-ORCANISMES i
2y POUA LES CONSTITUANTS o
2, DE LEURS CELLULES /l' ol
: -: o
() - T
.l D.I.l
B.ﬁu!
MONGCRMERES ACIDES AMINES X
INDIVIDUELS SUCRES foeces
)
B e O e
| X
e el
W% UTILISES PAR LES focs
MICRO-ONGANISMES ord
PRESERVES COMME  SOURCE ok
R D ENERGIE S,
N3 &
o o 5
e MINERALISATION e
POLYMERISATIONS €0, . H0 BEE ALTERATONS
CONDENSATIONS MiNEURES
AU HASARD
=, -D
S i
g ACIDES  FULVIGUES =
BT HUMIQUES o
conl i .
GEOPOLYMERES DENSATION HumE x
HETEROGENES NSOLUBILITE X Y
CROISSANTES A< HYDROCARBURES
X LBAES ET
COMPOSES  A530GIES

FOSSILES
HKERQGENE GEOCHIMIQUES

Figure 15 : Stades "épidermiques" de transformation de la matiégre

vivante a4 Ta matiére organique des sédiments (d'aprés
Tissot et Welte, 1978).

Le kérogéne, bar augmentation de 1'enfouissement, donc de Ta température, subit
une dégradation thermique qui produit des hydrocarbures Tiquides: la principale
zone de formation des pétroles. Puis, la température devenant trop &levée, kéro-
géne et HC Tiquides subissent un "craking " donnant des HC gazeux de plus en plus

Tégers jusqu'au méthane. Le terme final de cette &volution est, nous 1'avons VU,
le carbone résiduel &lémentaire.(fig. 14).
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De la matiére vivante ou graphitoide & travers toute la diagenése

(d'aprés Tissot et Welte, 1978). La séparaticn des zones est celle
des géochimistes et 1a clef de la distinction en est les poten-
tiels de génération des hydrocarbures fluides. Cette nomenclature
ne respecte pas celle des pétrographes {Dunoyer, 1970 a) dans
laquelle 1a diagengse ne cesse qu'& 1'anchizone.

vue &conomique déji, la diagendse peut &tre divisée en quatre sta-

immature, le stade de génération des huiles, le stade de génération

des gaz et le stade supermature. i1 n'y a pas d'accumulation de pétrole ou de gaz

exploitable si la matiére organigue n'est pas passée par ces stades.
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Cependant, des recherches sur les gaz HC adsorbés ont permis de subdiviser ces

quatre grands stades.

1 - Les gaz HC adsorbés

Les gaz adsorbés sont ceux qu'on peut désorber par un moyen mécanique,
donc sans attaque chimigue et sans montée en température. La désorption peut &tre
effectuée par un gaz parteur et inerte, ou par malaxage mécanique &tanche. Par
ailleurs, du moment de la conservation étanche des déblais de forage jusqu'id ce-
Jui de T'analyse en laboratoire, ces gaz se désorbent pour une part, forment une
bulle au sommet du récipient et les résultats de Teur analyse sont connus sous
le terme de gaz de t&te (headspace adsorbed gases, Kibler, 1981). Les résultats
présentés ici portent sur Tes gaz de téte additionnés des gaz désorbés mécanique-
ment par malaxage Btanche et dosés par chromatographie en phase gazeuse.

Avec la profondeur on constate une augmentation du méthane (C]) puis 1‘apparition
successive de 1'éthane (C2), du propane (C3) du normal- et de 1'isobut§ne (n-C4
et 1-04). Pour illustrer 1'apparition puis 1'augmentation des homologues supéri-
eurs duy méthane on a d&fini un rapport C2+C3+C4+1+n54/ﬁ1,1e méthane é&tant taxé
de gaz sec et ses homologues de gaz humides (wet gases). A la figure 17, le rap-
port des gaz humides 3 la somme des gaz croit brusquement & partir de 2'40Q m,
puis se stabilise autour de 80%. Ces progressions ont &té interprétées comme des
indicateurs de maturité croissante de Ta MO.

Grace a elle, la zonéographie proposée par Rumeau et Sourisse (1975, voir fig.18)
peut &tre complétée par les gaz adsorbés et les occurences d'huile et de gaz su-
permatures {Tableau 6}.

Stades - Type Nom
I Méthane biogénigue MB
Il Méthane thermocatalytique sup. MES
I Gaz & condensats supérieur Cs
IV Hydfocar?ure§ Tiguides . FHP

Fendtre & huiTes potentielles
) Gaz & condensats inférieur CI
VI Gaz sec inférieur MEI
VII ‘Supermature étéri1e © SUS

Tableau 6 : Zonéographie d'aprés les hydrocarbures fluides.
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Gaz adsorbé&s HC,Karisefni X-13. Off-shore Labrador (d'aprés
Kiibler 1979 ). Les quantités sont exprimées en pZ/7 ou en

ppm volume par volume. Méthane, &thane, propane, iso- et normal-
butane progressent en relais avec la profondeur. TG: total gaz,
T 0C: carbone crganique de la roche totale; wet:proportion des
gaz humides (Cp Cq Cq) sur Te total des gaz; i/n:rappert iso-
sur normal-butane qui est un index de maturation; TG/0C: rappeort
des gaz totaux au carbone organique qui est un index de poten-
tialité. Les 3 derniers quotients sont utilisés pour illustrer
la croissance simultanés ou en échelons des gaz
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Figure 18 : Zonéographie de Rumeau et Sourisse (1975). Leur zone 2
correspond d nos stades II et IIIl: MES et CS, zone 4 &
nos stades V et VI: CI et MEL.

Les auteurs font correspendre d Teur zone Tes rapports
isotopiques 13C]/12C1. :

Cette zonéographie, résultat de 1‘observation de 1'occurence des hydrocarbures,
est valable pour une certaine gamme de matidres organiques: les sapropélites et
dans 1'hypothé&se d'une migration relativement faible (ct. Kibler et al.,1982).
St les stades 4 & 7 sont bien connus par Tes travaux de géochimistes organiciens
{Tissot et Welte, 1978), les stades 2 et 3 compl&tent, vers les termes précoces

parfois improprement appelés superficiels, catte zonéographie de la diagendse de
la MOD.

13 1

C - ZC des gaz HC.

La composition isotopique ‘3C passe de - 70 a - 80 ®/00 pour le mé-
thane taxé de biogérigue, jusqu'a - 30 et méme - 25 %/00 pour le méthane du sta-
de VI, le stade d gaz sec (Stahl, 1977). Dans les champs de 1'Athberta, Fuex(1977)
note une augmentaticn du ‘36 avec la profondeur. Cette augmentation est le résyl-

2 - Les rapports isotopigues

tat, selon lui, de 1'enrichissement progressif du méthane biegénique de proche sur-
face en méthane thermocatalytique et,!'alourdissement de la composition isotopique

du méthane se corréle parfaitement avec 1'augmentation des gaz humides dont nous
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avons vu plus haut 1'utilité comme indicateurs des premiers stades de la diagené-
se. La composition isotopigue du m&thane permet donc de contrdler les résultats
des gaz adsorbés.

Cependant, selon Stahl (1977) la composition isotopique du méthane thermocataly-
tique de roches méres sapropéliques est, gquel que soit le stade diagénétique,
plus lager que cefui de la MO humique {charbons). La différence moyenne est d'en-
viron 20 %/0o. IT est donc impossible d'interpréter Ta composition isotopique du

méthane sans connaitre la nature du kérogéne dont i1 est issu. (fig. 19).
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Figure 19 : Influence de la nature de la MO sur la composition isotopique
13¢ /12, . Les méthanes des champs d'huiles sont plus Tégers
que ceux des charbons,
Par ailleurs si on utilise 1a 1imite de Fuex (1977} pour Tequel un5]3C1 supérieur
par valeurs négatives & - 600/00 est d'origine bicgénique, dans Te profil des gaz
adsorbés publié par Stahl (1977, Faber et Stahl, 1981), on doit admettre que du
méthane biogénique peut encore exister jusqu'd 3'500 m.(fig. 20}.
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rigure 20 : Composition isotopique du méthane adsorbas dans un puits de

Trinidad (d'aprés Stahl, 1977; Faber et Stahl, 1981). Si on
admet Ta timite de 60%00 de Fuex (1977) jusqu'i 3'500 m, le
méthane est d'origine biochimique. La composition change peu
avec la profondeur, contrairement aux observations courantes.

A défaut d'autres indicateurs de maturation de la MO sur cet exemple, i1 est dif-

ficile de comprendre pourquai ce méthane reste si léger, si profondément. Tout .

au plus pourrait-on faire intervenir une subsidence rapide, & gradient géothermi-

que faible, permettant de "fossiliser" le méthane bicgénique.
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La composition isotepique du méthane est un excellent indicateur de la matura-
tion de la MO, mais sans connaitre la nature originelle de calle-ci et sans con-
naitre les conditions de sédimentation, elle est difficile d interpréter sans am-
biguité. POur sortir de cette ambiguité, Schoell {1980 a et b} compare les campo-
sitions isotopigues deutérium-hydrogéne & celles du ]3C1- ]2C1en fonction de Ta
maturité de la MO. I1 deit aussi distinguer une Jignée humique et une Tignée

plus saprop@lique. Pour la lignée humigue plus riche en ]3C]et en deutérium, Ta

relation entre les deux compositions isctopiques est relativement simple :

Kérogéne humique D (CHy) = 3,8 - 83, - 40°/00
Pour la lignée sapropélique la relatiocn D - 513C] deyient :
Kérogéne plus riche en H D (CH4) = 3,2 - 613C1 - 250/00

Ces Z relations permettent de retrouver le degré de maturaticn de la MO d'aprés
la composition isotopique du méthane, sans avoir & connaitre la nature de la MO
originelle. Cependant Tes gaz sont souvent le résultat d'un mélange. Nous avons
vu le mélange du méthane biogénique et du méthane thermocatalytique invoqué par
Fuex {1977). Les accumulations de gaz ou les gaz adsorbés peuvent 2tre aussi le
mélange de gaz & partir de kBrogénes humiques ou riches en hydrogéne. Les compo-
sitions isotopiques sont, dans ce cas, le reflet des proportions du mé&thane d'o-
rigine humique et du méthane d'crigine sapropéligue en plus du niveau de matura-
tion. L'incertitude de cet effet de mélange est maiheureusement renforcée par la
capacité de migration du mé&thane. D'autres indicateurs de maturaticn restent in-
dispensables pour 1'interprztation correcte de ces compositions isotopiques,
Cependant James {1983) propose une méthode &légante pour s'affranchir de ces
contingences. Supposons qué le kérogéne, par altération thermique, donne des nor-
males paraffines de Gy & C32 par axemple. Ce kérogéne a une compesition jsotopi-
que donnde. Supposons en outre qu'au moment de Ta génération, a partir de ce ké-
rogéne finement divisé dans les roches méres, 1'énergie interne entre les pro-
duits formés soit &gale, i1 est alors possible de calculer la distribution du car-
bone lourd pour chaque produit de réacticn. Pour les normales paraffines gazeuses
de & 3 830 et pour les Cl’ C]S’ CZD’ C25 et C30 James a donc caiculé, en fonc-
tion de températures de 300 & 700° K, les ceefficients de fractionnement isoto-
pigue, les fonctions de partition puis Tes facteurs de séparation isotepigue peur
chaque normale paraffine nermalisée au méthane. I1 a analysé la composition isoto-
pique de plusieurs centaines d'échantillons de gaz de toute provenance, associgs

ou non i des gisements d'huiie et dont 1'dge des réserveirs va de 1'Ordovicien au
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Pléistocéne, I1 a comparé ces compositions aux indices de maturation tejs'que le
LOM (Level of organic maturity, Hood et al.,1975) ou le TAI (Thermal alteration
index, Staplin, 1969} et i1 a constaté que les données mesurées et Jes données
calculées de séparation isotopique pour le CT’ Cz et C3 coincident remargquable-
ment bien. (fig. 21),
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Figure 27 : Comparaison des "s&parations® isotopiques du carbone entre Tes
valeurs expérimentales (les points) et les fonctions calcuiées
(Tes droites) en relation avec Tes indices de maturation de la
MO (Level of Organic Maturity. Hood et al.,1975; Thermal Alte-
ration Index, $taplin,196%). D'aprés James {1983) les différences
de compositions isotopiques entre le méthane et les autres HC
sont reportées selon 1'échelle des ordonnées d'aprés une origine
Flottante. La coTncidence entre les droites caleulées et les
points expérimentaux est excellente. Par cette méthode James
s*affranchit de la valeur absolue du  513C puisque ce ne sont que
les différences qui sont reportées. La nature de Ta MO origineile
n'influence donc pas ces différences. Tous Tes gaz analysés &
T"Exxen Production Research Co proviennent des réservoirs. Les
points qui s'écartent des droites,particulidrement ceux du métha-
fie, seraient dus au thermocrackage d'hydrocarbures déja formés.
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 Les hypothéses de départ sont valables. La séparation isotopigue est un indica=-
teur de maturation indépendant de la nature du kérogéne pour autant que les gaz
C1 a C5
du kracking thermique d'huile ou de filons de charbons, 1'hypothése fondamentate

soient générés directement i partir du kérogéne. Si ces gaz proviennent

que les énergies internes des produits formés sont &gales n‘est peut-étre pas va-
lable. Par ailleurs, la méthode n'est yraiment efficace que depuis Te stade IV,
c'ast-d-dire 1a F H P; elle n'est plus valable dans le stade VI pour la raison

syidente que Jes gaz humides n'existent plus.

3 - Gaz hydrocarbures in situ, résumé.

La composition des gaz libres de gisement, ou des gaz adsorbés, est
un excellent indicateur de la maturation de la MD. Cependant 1°interprétation est
soumise 4 des contraintes comme la nature de Ta M) originelle et son état : dis-
persé = roche mére, rassemblé = charbon. Pour se Tibérer de ces contraintes, les
techniques de laboratoire deviennent plus iourdes: rapports isotopiques 136 /
]ZC, deutérium-hydrogéne ou encore 13C/]ZC du méthane et de ses homologues supé-
rieurs. On aura remarqué gue méme si on définit des stades, les processus sont
continus et aucun auteur ne fait intervenir des notions de seuils, aussi bien
dans.1a génération des gaz que dans la composition isatopique.

Le paramétre physique extérieur invoqué est la température comme moteur des trans-
formations. La pression est négligée. Enfin si la nation d'@quilibre est parfois
Bvoquée, elle est corrigée par celle de cinétique.

Une interprétation correcte des gaz devra toujours faire appel d une connaissance
aussi précise que possiblie de 1'histoire du sédiment (milieu de dépdt, enfouisse-
ment, déformation).

La migration est plus facile pour les hydrocarbures légers gue pour Tes Jourds,
peur les gaz que podr les liquides. Cette migration peut conduire & un schéma

interprétatif totalement différent.

4 - Alternative autochtonie - allochtonie

Pour Keglia (1979) 1'énergie suffisante pour la génération des daz
HC ne peut tre atteinte que dans Te stade VI, cefui du méthane inférieur ou des
gaz secs. En raison de la temp&rature cas gaz sont trés mobiles. Par compaction
les argiles ont perdu, dans ce stade, leur eau libre en totalité. Elles re sont
plus aussi plastiques et imperméabies que plus haut. Par Te jeu du réajustement
des pressions et par celui de Ta compaction différentielle, la fibrillation in-

terne, les microfractures deviennent autant de voies d'&chappement aisées pour
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la migration des gaz vers Te haut,

Ces gaz & haute pressien et haute température, solubilisent au passage la MO fi-
nement dispersge dans la roche générant les HC i poids moléculaire de plus en
plus &levés. Ils extraient ainsi les HC du stade V: gaz i condensats inférieur

et du stade IV: hydrocarbures 1iquides de la FHP. Ces gaz sont donc Te moteur de
la wigration primaire. Lors de leur ascension ils se refroidissemt et atteignent
des couches de moins en moins chaudes. IT se produit alors une condensation dite
rétrograde dans laquelle les condensats se séparent des huiles. A partir du sta-
de IV: FHP, la colonne lithologique peut Btre assimilée 3 une colonne chromato-
graphique, les gaz Tes plus légers migrent le plus haut, en particulier le métha-
ne dont on peut suspecter qu'il va parvenir en surface, créant des anomalies sur
tesquelles reposent tous les espoirs de la prospection géochimique de surface.
(fig. 22).

Cependaht, pour Neglia (1979) la colonne sédimentaire, surtout si elle est riche
en argiles, n'exerce pas seulement une action de séparation sur les poids molé-
cuiaires mais encore sur les masses. La différence de masse entre 13CH4 et ]ZCH4
est d'environ 5,9 %; elle serait donc suffisante pour permetire une séparation
isotopique, Te méthane Tourd migrant plus Tentement que te méthane T&ger. Ainsi
en moniant vers la surface les rapports isotopiques ']35/]2C doivent devenir de
plus en plus négatifs. C'est ce que 1'on a constaté plus haut. _
L'hypothése de Neglia repose sur des observations et des mesures dans des bassins
Jjuvéniles, Pliocéne et méme P1&Tstocéne du Bassin du Pd, Tertiaire du Delta du
Niger, etc. Dans cette conception panmigratrice des HC dans Ta diagenése, si on
veut invoquer les effets chromatographiques, encore faut-il1 que les produits sé-
parés soient immobilisés par exempie Te temps que 1’'homme, par la prospectian,
les découvre. L'immobilisation est réalisée par les couvertures imperméables des
gisements (évaporites, argiles, argiles sous compactées, etc). Les HC Jes moins
mobiles seront donc piégés sous ces couvertures. Cependant celles-ci sont dis- '
continues et les gaz, dans Teur longue migration, "débordent” en quelque sorte
des piges pour poursuivre 1eurimigrati0n. IT est toutefois difficile, sfnon im--

3

pessible d'imaginer que les piéges retiennent de préférence le ! C. Cela signifie

gu'en attendant Te temps nécessaire, le 130 parviendra aussi dans les mémes hori-
zons que le 120; Ceci a @té prouvé par les études de Stahl et al.{1981) oit Ta

composition isotopique du méthane, dans les petits forages de prospection géochi-
migue de surface, est la méme que celle du réservoir mississipien (Hunton forma- -

tion) située £'500 m plus bas. Dans ce cas le temps de la migration a &té assez
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Tong pour annihiler les effets temporaires de s&paration de masse. L'hypothése
panmigratrice de Neglia n'est alors valable que dans les bassins juvéniles, la
séparation de masse, par effet de chromatographie de la colonne lithologique, ne

peut &tre invoguée dans les bassins anciens {fig. 23).
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Figure 22 : L'hypothése panmigratrice de Neglia (1979). Les gaz générés
dans la diagenése profonde, en migrant vers la surface, réa-
gissent sur le kérogéne pour provogquer la g@nération des hui-
les puis, par perte d'énergie, Ta condensation rétrograde peut

~avoir Tdeu, enfin les gaz les plus légers peuvent arriver en
surface, Que 1'on prenne le schéma panmigratoire (allochtonie)
ou celui de 1'autochtonie, la zonéographie est la méme,
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Figure 23 :

{d'aprés Stahl et al.,19B1). M: Mississipien; D: Dévonien;

5: Silurien; SOL: extraits organiques; TOC: carbone organique
roche totale. Les compositions isotopiques dans le réservoir
Hunton se retrouvent dans les gaz désorbés des petits forages
de surface, aprés une migration de 4500 m.

Gaz hydrocarbures - ceonclusions.

Que T'on prenne 1'hypdthése de 1'autochtonie ou celle de 1'allochto-

nie(panmigration),la zonéographie des stades de maturation reste la méme.Dans Tes
2 hypothéses i1 faut souligner surtout 1'ubiquité des gaz hydrocarbures dans tous



les stades diagénétiques, S'ils sont capables, lors de leur migraticn, de tfrans-
former ta MO et méme les huiles déja formées, ils maintiennent dans tous les com-
partiments de la diagen&se une atmgsphére réductrice. Cela se traduit, dans le
domaine minéral, par 1'abendance de Ta sidérite et de Ta pyrite, pour ne citer
que Tes minéraux ferreux. L'ubiquité de ces gaz réducteurs est un des critéres
importants a4 la séparation ces domaine diag&nétiques et métamorphigues. Il n'est
pas &tonnant non plus que les micas de nécformation ou de transformation que "1i-

vre" la diagenése au métamorphisme, aient une composante céladonitique.

6 - La fenétre 3 huile et les hydrocarbures liguides.

Le concept de T1a fenétre & huile vient d'abord de 1'observation de
la courbe de.fréquence des champs de pétrole en fonction de Ta profondeur. Dans
la "Gulf Coast" cette fréquence présente deux modes, 1'un & 7'500 m environ et
1'autre 3 2'200 m- (Burst, 1969). Une statistique mondiale recensant 12'018 champs
ne change pas significativement la profendeur de ces deux modes {Tissot et Welte,
1978, figure 24).
Cependant des champs d*huile se rencontrent déja 3 300 m et peuvent encore étre
exploités d prés de 5'000 m. I1 s'agit, & cette profondeur, d'huiles légéres trés
évoluées avec un rapport gaz-huile (G.0.R.: Baz 011 Ratic) important. Cette obser-
vation indigue tout de méme, si 1'on tient compte des migrations possibles et du
jeu de la tectonique, gue les HC liguides doivent se former entre certaines 1imi-
tes de profondeur. Pour le prouver les géochimistes organiciens, depuis Philippi
déja (1965),ont extrait les HC ligquides des roches et c¢'est ainsi qu'un des sché-
mas les plus didactiques a &té publié par Tissot et al.(1974){Fig. 25).
Dans les extraits organiques des roches, les constituants huileux (sup. & 015)
passent par un maximum puis disparaissent. Les gaz augmentent au fur et & mesure
que les huiles diminuent et ces extraits ont permis aux géochimistes organiciens

de distinguer, grdce "au métamorphisme" de la MO :

une zone ijmmature appelée dizgenése
une zone i huile et uné zone 4 gaz humide appelée catagenése
ia derniére zone, celle & méthane sec appelée métagenése

lLa diagenése correspond aux stades I et II

La catagenése ! " " IIT, IV et ¥

La métagenase " " * ¥I {cf. plus haut)
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Figure 24 : Comparaison des profondeurs des sommets des réservoirs
productifs dans le “Gulf Coast"{Burst, 1963) et dans le
monde {Tissot et Welte, 1978).

Dans ces extraits huileux Ta composition des normales alcanes évolue vers les
chaines & nombre de carbonre faible. Les alcanes impairs diminuent pour devenir
aussi abondants que les pairs. Dans les cyclo-alcanes le nombre de noyaux dimi-
nue comme diminuent, dans les aromatiques, e nombre de cycles et le nombre de
carbone. Signalons que la présence de nombreux autres composés et parmi eux ceux
de 1a catégorie des fossiles géochimiques, sont autant d'indicateurs complémen-
taires & ce schéma.

I1 est donc p0551b1e, grice aux constituants huileux extraits des carottes ou des
deblais de forages et méme d'échantillons frais de terrain, de définir la zone de
maturation qu'ad subie la MO du sédiment. Les profondeurs de ces zones ne sont pas
fixes, elles dépendent, comme le remarquent Tissot et al.(1974), Tissot et Welte
(1978) du type de la MO, de 1'histoire de 1'enfaouissement ef.du gradient-géother-

mique,
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Figure 25 : Schéma de formation des hydrocarbures selon Tissot et Welte(1978).
Les prafondeurs ne sont données qu'd titre indicatif. La catage-
nése debute avec le stade de production des HC Tiquides, Ta méta-

genése avec celui des gaz secs, donc la zone d méthane.

Cepéndant ce schéma représente ce qu'on peut attendre de 1'analyse quand toutes
les conditions sont favorables. £n Aquitaine (fig. 26), la quantité d'extraits
organiques normalisée au’ carbone organique sur prés de 70 échantillons de 14 fora-
ges, forme un Huage de points qui, i1 est vrai, sont fous compris sous une courbe
enveloppe définie par 18 échantillons seulement. Ce gui signifie que les 3/4 des
achantillons ne peuvent &tre utilisés d'aprés Teur teneur en extraits organiqgues
pour reconnaitre les zones de transformation de ta MO. Par ailleurs, dans le bas-
sin de la Uinta, il n'y a pas de courbe enveloppe pour les extraits organigues,
seuis, dans ces extraits, Tes HC permettent de reconnaitre la "catagenése"(Tissot
et al.(1978}. On comprendra dé&s lors pourquoi une partie de la recherche en géo-
chimie organique a £té activement motivée pour 1'étude des composes aorganigues mar-
queurs de stades de maturation, mais aussi indicateurs de car;é1ation roche mére-

accumulation dans le but de centrdler 1'étendue de la migration.
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Figure 26 : Le concept de 1a fendtre & huile potentielle et le cas concrét
du bassin d'Aquitaine {selon Le Tran et al.,1974). La courbe
enveloppe n'est définie que par une quinzaine de peints expé-
rimentaux. Tous Tes autres se trouvent & 1'intérieur de la
courbe. La production M,S est un phénoméne diagénétique, elle
accompagne celle des gaZ et devrait se retrouver dans les in-
clusions fluides. La profondeur est celle mesurée en Aquitaine.

7- Alternative : migration.

Asakawa et Fujita (1979) admettent que dans les exemples qu'ils ont
présentés, la croissance dans les extraits organiques des HC, normalisée au C.org.
est continue et legarithmigue avec la profondeur. I1s 1'appellent le "normal in-
creasing trend. Ce type de croissance se retrouve par exemple pour les extraits
organiques d'Aguitaine (Le Tran et al.,1974) aux HC/C du Bassin d'Winta (Tiséot
et ai.,1978) et dans de nombreux autres bassins {Kibler et al.,1979). Par ail-
leurs cette croissance peut avoir 1'allure d'une courbe comme dans un forage du
Delta du Niger (Asakawa et Fujita, 1979). Or cette augmentation générale est in-
terrompue par des diminutions des extraits 3 des zones hien dé&finies. Les auteurs
ont constaté que ces diminutions carrespondaient aux accumulations d'huile mais,

en plus, coincidaient avec Te sommet des zomes sous-compactées (fig. 27).
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Concept de Ta fenétre & huile et migratien d'aprés Asakawa et
Fujita{1979).Le Togarithme des hydrocarbures normalisés au car-
bone arganique croit lin&airement avec la profondeur.le Jogari-
thme de Ta porosité décroit lindairement aussi avec la profon-
detr jusqu'a la zone sous-compactée. Au-dessus de celle-ci les
HC sant trop faibles par rapport & Ta croissance normale.Ils ont
migré vers les réservoirs & huile.Ceci pourrait expliquer les va-
Teurs HC/C ou EQ/C trop faibles dans la courbe enveloppe d'Aqui-
taine.La profondeur est en centaines de métres.

Figure 27 :
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Ces diminutions sont le résultat de 1a migration des fluides vers les accumuls-
tions d'huile. Dans ce cas on deft admettre que Ta courbe enveloppe de Philippi
{1965),A1brecht et al.,{1969 ), Tissot et al.,(1974), Le Tran et al.,(1974),
Tissot et Welte (1978) est d'autant plus valable que les migrations primaires
sont faibles 4 inexistantes. Dans ce cas Tes extraits organigues sont d'excellents
Tndicateurs de la diagengse. $1 au contraire les migration ont pu créer des accu-
muTations commercialisabies, seule la courbe des extraits organiques, diment com-
plétée par les autres mesures de la géologie de subsurface, peut Btre utilisée
mais en deux temps: les séries sédimentaires ont, par enfouissement, atteint le
stade de génération des HC liquides. Puis, par exemple, par rupture de la frange
supérieure de Ta zone sous-compactée les HC ont migré vers les réservoirs ol ils
se sont accumulés, diminuant les valeurs sur la courbe des extraits.

Donc sans connaitre 1‘ensemble de la géologie de subsurface ou du moins de quel-
ques-uns des paramétres les plus caractéristiques, comme la lithologie, la densi-
té ou la porosité, i1 devient difficile d'utiliser les extraits organigues, les
HC.extractab1es, les rapports des constituants huileux et méme les composés typi-
ques, en terme d'indicateurs des zones de maturation de Ta MO, donc des stades
diagénetiques. IT faut préciser toutefois que le concept de migration de Asakawa
et Fujita (1979) auquel se rallient du reste Magara {1980} et Kibler {1980), n'
est valabie que jusqu's la zone maximale de production potentielle d'HC liquides.
Au deld de ce maximum les critéres ¢'interprétation redeviennent classiques pour
autant qu'on puisse contrdler les stades de maturation atteints par d'autres cri-

téres. Parmi ceux-ci, 1'un des plus utilisés est Te pouvoir réflecteur de la MO.

8 -~ Le pouvoir réflecteur de la vitrinite

De la tourbe & 1'anthracite, les rangs des charbons sont assimilabies
aux stades de maturation de la MO. Ces rangs sont d&éfinis par le taux de matiéres
volatiles, le taux de carbaone, le rapport H/C sur pur sec ou par Te pouvoir calofi-
fique. Dans Tes charbons on savait reconnaitre les fusain, clarin, vitrain, etc.
Depuis le perfectionrement des microscopes & réflexion et surtout depuis te perfec-
tionnement des cellutes de mesure de 1a Tumigre r&fléchie, Te pouvoir de réflexion
de chaque macéral ou “organglite" a pu Btre mesuré en fonction des rangs. Les orga-
nolites_bu macéraux sont, selon Alpern (7970) les "minéraux organiques des parti-
cules charbonneuses”, De tous les macéraux, la vitrinite s'est révélée la meilleu-
re. Son pouvoir de réflexion augmente progressivement dans toute Ta gamme de Ta
diagenése jusqu'au métamorphisme - schistes verts. La vitrinite résulte de 1" amor-
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phisation de la MO des tourbes qu'elle cimente. Son pouvoir réflecteur (PR dans
la littérature francophone) ast mésuré par immersion de 1‘cbjectif dans 1'huile
{Ro: reflectivity in oil, Reflexionsvermigen in Qel, réflectance dans 1'huile),
i1 est exprimé en pour cent de Ta lumiére réfléchie d la Tumiare incidente.

Un étalonnage trés sérieux du Ro de la vitrinite par rapport aux composants vola-
tiles et au carbone, a &té fait par Mme Teichmiiller (1971). On voit & la Tigure
28, que la progression de Ro,par rapport aux matiéres yvolatiles, se décompose en
2 droites avec intersections & 40% MYy et 0,5% Ro, 7,5% MV et 2,5% Ro. En gros ces
droites définissent 3 domaines: les tourbes et lignites, les charbons et les an-
thracites.

La vitrinite mesurée dans les charbons, ou particules charbonneuses, &tant éta-
lonnée sur les rangs des charbons, il devenait intéressant de comparer cette zo-
néographie d celle des HC (extraits organigues et gaz}. Dans ce but Hood et Gut-
jahr {1972) ont extrait les constituants huileux et séparé Tes HC Tiquides de sé

quences sédimentaires dans lesquelles iis pouvaient mesurer les Ro de la vitrini
te 4 partir de passées charbonneuses. Les résultats ont été compilés par Mme
Teichmiilier (1971)et sont reportés & la figure 29. Cependant ce graphe d'équiva-
lence qui, du reste, a &té largement adopté par les géochimistes organiciens, po-
se des problémes. En effet, 1'achelle des LOM {Level of Organic Metamorphism) est
linéaire, O caractérisant 1'état 0 de surcharge dans les sédiments de surface et
20 le passage des anthracites aux méta-anthracites. lLes auteurs ont cru cheisir
des séquences de référence 4 taux constant de subsidence et i gradient geothermi-
que linéaire. 11 est fort possible que Te gradient geothermique actuel soit cons-’
tant, mais 1'achelle des Ro de la vitrinite, que les auteurs ont soumis @ une é-
chelle lindaire des LOM, ne trouve pas d'équivalent dans les courbes des Ro en
fonction de 1'enfouissement (corrigé du gradient géothermique) publiges dans la
Tittérature (cf. Alpern ef al., 1972) (fig. 30).

Dans Te schéma de Hood'et al.,{1975), on remarquera gque pour conserver une echel-
le linéaire des LOM, 1'échelle des Ro entre 1 et 2% est trés reserrée par rappori
aux autres valeurs (inférieures & 1% et supérieures 4 2%). Or, rien ni dans les
corrélations MO-Ro de M. Teichmiiler {19713, ni dans la courbe de progression des
Ro en fonction de la profondeur corrigée du gradient géothermique (Alpern et al.,
(1971),ne Taisse préjuger de cette variation. Dans le domaine de Ro, entre 1 et
2%, au contraire la progression de la réflectance semble linéraire en fonctien d'

une profondeur corrigde du gradient gécthermique (fig. 30).
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Figure 28: Etalonnage des pouvoirs réflecteurs de la vitrinite, mesurés
dans des charbans, avec tes composés volatiles (i gauche) et
le carbone élémentaire (& droite), d'aprés M. TeichmlilTer(1971).
Dans les tourbes et lignites Re n'augmente que peu avec une for-
te perte en composés valatiles. IT augmente plus dans les char-
bons et beaucoup plus dans les anthracites, méta-anthracite,
Dans la progression de Ro on peut donc distinguer treis droites
dont les raccords sent Tes sauts de carbonisation,
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Figure 29 : Tentative d'&quivalence entre les rangs des charbons et Tes
zones de maturation des hydrocarbures (seicn compilation M.
Teichmiller, 1971). L'échelle des L 0 M (Jevel of organic
metamorphism) sert de référence d ce tableau. £lle est postulée
linéaire, 20 &tant le stade des méta-anthracites. On remarquera
Ta prograssion distordue des Ro calés sur Jes L 0 M. Les HC/C,
hydrocarbures extraits normalisés au carbone organique, sont
faibles, en parfait accord avec un kérogéne de type IIL. Ce
tableau d'aquivalence est donc valable pour Tes rangs des
charbons et une matiére organigue d'origine humique.

11 faut donc admettre en toute logique que 1'Echelle des LOM n'est pas lin2aire
avec la profondeur et que la FHP correspondante est déformée. lLe schéma de Hood
et al.{1975) a été repris par de nombreux auteurs: Teichmiilter {1971); Tissot et
Weite {1978) & titre d'illustration des correspondances entre la zonéographie des
“charbonniers" et celle des "pétroliers”. L'échelle des.LOM a &té aussi reprise
par de nombreux auteurs. Nous- aimerions préciser qu'il n'y a pas d'erreur de lo-
gique dans cette &chelle, mais gue les données concrétes du Ro ne confirment pas

son caractére linéaire. Par ailleurs, les teneurs en HC/C publiées par Hood et al.
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Figure 30 : Comparaison des stades de maturité des hydrocarbures gazeux et
Tiquides, des rangs des charbons, des matiédres volatiles et du
carbone &lémentaire sur pur sec, de la teneur en eau et de la
réflectance de Ta vitrinite; en fonction de la température, de
la profondeur et de Ta pression géostatique pour 3 degrds géo-
thermiques. On notera que 1'échelle des Ro est logarithmigue
et que sa progression est postulée linéaire avec les profondeurs
dans le stade de la.F 4 P {d'aprés Alpern.et al., 1972).

{1875) ne peuvent que concerner des kérogénes de type III (selon van Krevelen, _
1963) et méme plus humiques qui générent peu d*HC Tiquides. I1 n'est danc pas sor
que la corrélation entre les indicateurs de la géochimie des HC et celle des char-
bons soit logiquement correcte, C'est la raisor pour laquelle nous avons &tabli
des équivatences entre les divers indicateurs de la diagenase i partir d'ure &-
chelle Togarithmique des Ro croissants (fig. 31). De toute facon des corrélations

trés précises sont & &viter car la mesure de Ta réflectance de la vitrinite a,
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Figure 31 : Essais d'égquivalence entre la zonéographie des charbens et celle

des hydrocarbures fluides {d'aprés Kibler et al.,1979, modifié&).
L'échelle de référence est celle du logarithme de la réflectance
de ia vitrinite.

commé toute méthgde, ses 1imites. La yitrinite 8tant par définition un ciment, sa

distinction précise nécessite des particules de taille suffisante pour reconnai-

tre ses qualités de ciment. La distinction est difficiie quand les grains sont pe-

tits, impossible quand ils sont trop petits,

La resédimentation de la yitrinite est un phénoméne sauvent décrit (Raynaud et
Robert, 1976; Combaz et al,,1977; Alpern et Cheymol, 71978; Kubler et al., 1979).

Gridce 3 1'anaiyse séguentielle, i1 est relativement aisé de reconnaitre les par-

ticules resédimentées. La réflectance dépend de 1a lithologie. A isodegré de ma-



turation elle est en gé&néral plus forte dans Tes charbons et plus faible dans les
grés. Les exemples de Timofeev et Bogolyuhava (1970) indiquent que ces différences
sont valables pour des gammes de Ro de 0,20 & 0,40% et de 0,70 & plus de 1% pour
des séquences tourbe-argile-sablon-sable ou charbon-argilite-silstone-grés (fig.
32)
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Figure 32 : Influence de la TithoToyie sur la réflectance de la vitrinite
{d'aprés Timofeev et Bogolyubova, 1970, in Bostick et Foster,
1975). A niveau de maturation &gal, Ro est plus fort dans les
charbons que dans les grés, dans les tourbes cue dans les sables.
Malheureusement, selon leurs propres résultats et par compilation des données de

Ta Tittérature, Bostick et Foster (1975) ne retrouvent pas des 10is aussi belles

que Timofeev et Bogolyubova (1970) ( fig. 33). En prenant comme référence le Ro
des charbons, charbons feuilletés et tourbes, ils ont calculé 1a différence rela-
tive entre les Ro mesurés dans chaque lithoTogie et le charbon-de référence. Dans
une gamme des Ro qui s'étend de 0,2 & 1,1%, c'est-i-dire dans les stades I, II,
I1I et IV {pro parte) seuls 5% des Ro sont supérieurs i la référence. Dans les 92%
inférieurs, les plus grandes différences ont &té mesurfes dans les argites (Jjus-
qu'd -40%}. Pour les grés et sables de Timofeey et Bogolyubova (1970}, les diffa-
rences sont comprises entre -20 et -30%. Les grés au toit de filons de charbons

de Jones et al.{1972) ont des différences plus faiﬁ]es; entre -15 et -5%. Dans

Yes calcaires les différences vont de -17 3 +3%. On ddit conclure que, dans 1!'é-
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Figure 33 : Ro des différentes 1ithalogies rapportées aux Ro mesurés dans
Jes charbons. Ceux-ci, sauf 2 cas, sont plus 8levés dans les
charbons, du moins dans la gamme des 0,2 & 1,1%, c¢'est-a-dire
dans les premiers stades de la diagenése jusqu'ad la fenétre 2
huile potentielle {de la diagen&se a la catagenése de Tissot
et Welte, 1978). Selon Bostick et Foster, 1875, modifié.

tat actuel, la dispersion des valeurs est telle qu'il n'est pas pessible ¢e cor-
riger efficacement 1'effet de lithologie. Dans les forages d‘exploration d*HC,
les mesures du Ro de la vitrinite sont surtout faites sur des grains dispersés
que 1'on doit préalablement concentrer. Les faciés les plus favorables (les

moins pauvres) sont les shales, les grés, les grés immatures, arkosiques ou grau-
wacﬁes: donc les faciés pour lesqueis, dans 90% des cas, les Re sont plus fai-
bles que ceux des charbons. Or Ta zonéegraphie par les HC Tiquides ou gazeux a
été comparée i la réflectance de la vitrinite dispersée. Au contraire les rangs
des charbons ont &té comparés a la réflectance de la vitrinite dans les charbons.
les ? Behelles de réflectance &tant décalées, du moins de 0,2 & 1,1% Ro, on n'ap-
porte pas de précision supplémentaire i Ta zonéographie des "nétroliers" en tra-
duizant les diverses zones en terme de rang des charbons.

Dans le domaine de la géologie structurale, il est souvent important de recon-
naitre un métamorphisme anté-, syn.- cu postcinématique. La réflectance de la vi-
trinite est un des meilleurs indicateurs pour ces &tudes. Cependant, les roches
prises dans ces déformations présentent des réseaux de failles, des clivages de
fractures ou des schistositas, D'aprés les résuitats de Blanquart et Meriaux,
{1975),%e Ro maximal ou minima? dépend de 1'épaisseur des filets ou veinules
charbonneux. D'une épaisseur de 0,02 & 0,08 mm, Te Ro maximal augmente de 1 &
pras de 1,5% ce qui, exprimé en stades de maturation, correspondrait & un passage
continu du milieu du stade IY (FHP) au stade ¥ {CI){fig. 34).
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Figure 34 : Influence de 1'épaisseur des filets charbonneux A et des veinules
B sur le pouvoir réflecteur minimal et maximat, Ro. D&s 0,8 mm
Ro n'augmente que peu avec 1'épaisseur. Au-dessous, les valeurs
de Ro passent par exemple du stade principal de formation des
AC Tiguides {Ro 0,9-1%) au stade de gaz & condensats (Ro >1,35%).
D'aprés Blanquart et Mériaux (1975).
Au-dessus de 0,08 mm d'é&paisseur de Ta veine et jusqu'id 0,32 mm les Ro n'augmen-
tent que de 1,5 & 1,6% environ. Ces faits permettent de comprendre pourquoi les
Ro sont parfois trés dispersés dans tes séries anchi- 3 épimétamorphiques. On _
peut avoir mélangé, tors de 1‘enrichissement, des particules dispersées dans la
roche ou rassemblées en filets, fines veinules ou méme provenant de miroir de
faille. 11 ne faut pas attribuer 1a diminution du Ro avec 1'épaisseur des veinu-
Tes a 1'effet de pressions dirigées. TeichmlllTer et Juch (1978) ont pu démontrer
qu'une mylonitisatfon croissante de filons de charhan (rang semi-anthracite & an-
thracite} n'avait que peu d'influence sur le Ro maximal.

Résumé . La réflectance de la vitrinite est un des meiTleurs indicateurs des
transformations dans la diagendse. Ses applications sont nombreuses: rangs des
charbons, zones des hydrocarbures liquides ou gazeux, stades de 1a diagendse,
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origine des détritiques, recgnstruction des courbes d'enfouissement, relation
temparelle entre la cinématique et la diagenése ou le m&tamorphisme.
L'augmentation du pouvoir réflecteur est surtout attribuge & Ta température. On
compare souvent la réflectance de Ta vitrinite & un thermométre & maximum. ETle
ne présente pas de cas cornu de transformation rétrograde. Elle n'est pas sensi-
ble & Ta pression extérieure (hydrostaticue, géostatique ou dirigée). La vitrini-
te est rare dans les calcaires ou dolomies. En toute rigueur on ne devrait compa-
rer 1a réflectance que pour des isclithologies. Pour les sédiments antédévoniens,
la mesure de la réflectance de la vitrinite est remplacée par celle des "pyrobi-

tumes asphaltiques", grice & la courbe d'étalonnage de Jacob (1967).

9 - Maturation de la MO, facteurs physigques extérieurs (p, t et T)

le principe de "Parmentier".

La majorité des donndes sur la maturation de la MO provenant de fora-
ges, 1'ordonnée de référance objective est la profondeur (z) donc Ta température
(T). La fen&tre & huile (Pusey ITI, 1973) c'est-a-dire Te domaine d'existence des
accumulations d'huile n'est Tiée 4 Ta profondeur que par 1'intermédiaire du gra-
dient géothermique (fig. 35).

Dans le concept méme de cette fenétre & huile, les températures limites sont fi-
xaes: 37 1 45°C pour la limite supérieure et 120 a 128°%C pour la timite inférieu-
re. C'est le concept isctherme qui implique obligatoirement une durée constante de
transformation. Ce concept a aussi &té appliqué i la réflectance de la vitrinite
ol Tes températures,que 1'on faisait correspondre aux Ro,ne pouvaient &tre compa-
rées que pour une méme durée. '

Une approche quantitative de 1'influence du temps a &té proposée par Cennan{1974).
La relation qui iie temps (t) et température (TOC) étant du type

7 log t = (A/T) - B

- par application de cette loi aux sommets de la zcne principale de génération d'
huile (passage des stades ITI-IV) et pour des bassins du Pal2ozoTque au Tertiaire,
1'auteur a pu définir la relation enpirique :

18) log t= (3%514/T)- 6,498
al t est exprimé en millions d'années et T en degrés centigrades.lLes sclutions de

cette équation pour 10 millions et 100 millions d'années sont respectivement de
130% et 81%C (fig. 36).
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Figure 35 : Le concept de la fengtre & huile, selon Pusey II1{1973, in
Kibler, 1980). La profondeur de la fenétre 3 huile dépend de la
température, donc du gradient géothermique. Sur le graphe original
ont &t& rajoutées: les donndes d'Aquitaine, du Bassin de Paris,
du Crétacé du Cameroun (Logbaba), du Bassin de Los Angel@s et
d'Afrique centrale {Sahara} et occidentale.

Cette relation signifie bien que le degré de maturation de la M0 dépend de la
quantité d'énergie; celle-ci peut &tre fournie par une T relativement faible pour
une durée de réaction grande ou une T plus &levée pour un temps plus court. Ce
principe calorimétrigue ou "thermo temporel"(Kiibler, 1979) a &té aussi appelé le
"Principe de Parmentier®(plus didactique). Ce qui est nécessaire, en effet, i la
transformation de 1'amiden pour qu'il soit comestible, c'est la quantité totale
d'énergie et non Ta température seule. Cette quantité peut &tre fournie a tempé-
rature relativement basse et longue durde (autocuiseur), i température normale

et durée moyenne (pression atmosphérique}, ou & température &levée et temps bref
(marmite & vapeur). Donc la maturation ne dépend pas seulement de Ta profondeur
et du gradient géothermique, mais de l1a durée d'exposition & une température don-
née. C'est aussi valable pour la Tignée de la vitrinite que pour celle des hydro-
carbures. Dans 2'f0rages de Ta "GuTf Coast" choisis pour leur gradient géothermi-
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Figure 36 : Influence du temps-durée sur le début du stade de génératicn

des hydrocarbures liguides (d'aprés Connan, 1974). En ordonnges,
les iges en échelle logarithmigue, en abscisses Tes températu-
res en 9C et leur inverse en %K.

que (mesuré) actuellement identique, la progression des pouvoirs réflecteurs avec
la profondeur (doné la température) s'oriente selon des droites pour autant que
Tes Ro soient classés par dge et que leur échelle soit logarithmique(Dow, 1978)!)
5i on prend, comme bhase de comparaiscrn, te début de la FHP (stade IV) que Dow
{19783 fixe & Ro = 0,6% pour un gradient géothermigue constant de 229 /km, les
températures et profondeurs correspondantes calculées selon la fig. 37 (d'aprés

Dow, 1978) sont bien les plus fortes que ltes squences les plus Jeunes.

1)La courbe d'Alpern {1970) s'approchierait d'une droite si elle était représentée
selon une échelie Jogarithmique.L'@chelle des LOM (hood et Gutjahr,1975) ne se-
rait, dans ce cas, pas linéaire avec la maturation.
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Figure 37 : Influence de la durée et de la température sur le Ro de la vi-

trinite & partir de matidre organique dispersée dans un bassin
pétrolifére productif, la"Guif Coast”(modifié d'aprés Dow,1978).
La profondeur en échelle normale (ordonnées) et le Ro en échelle
logarithmique (abscisses) sont 1iés par des droites dont la pen-
te est d'autant plus forte gue les séquences sont plus jeunes.
I1 faut une subsidence de 4 km pour gque Ro atteigne 0,4% dans Te
Plipo-Pl&7steczne alors que cette valeur est déja obtenue -3
1800 m dans le Crétacé.
Pour 66 millions d'années la température nécessaire est d'environ SOOC; pour 2
millions elle se monte au doubie, c'est-a-dire 160°C. Retrouvant dans les exemples
de Dow (1978) les ordres de grandeur qu'on peut calculer selon Connan (1974} nous
avons, d'aprés les températures de Dow, calculé les dges selon 2 relations de
Connan. Les dges coincident relativement bien jusqu'a T'Eocéne.‘La concordance
2st beaucoup moins bonne pour le Crétacé et T'Eocéne. On peut invoguer 3 raisons:
Pour 1'exemple du Crétacé, une erreur de lecture des températures de 1°C entraine
une différence de 6 Ma. I1 n'est pas prouvé que 1'dge des sédiments & Ro = 0.6%
corresponde au sommet des séquences, mais, 3 1'intérieur d&ja de ces séquences,
1'dge déduit est donc plus vieux. La 3&me raison est la plus fondamentale, Tes taux
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de subsidence étant trés différents pour le Crétacé et le Miccene (fig, 38}, les
temps de résidence ont &té plus longs pour le Crétacé et plus brefs pour Te Miocéne.
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Figure 38 : D'aprés Dow (1978), influence de 1a durée sur la maturation de la
matiére organigue dans le bassin subsident du "Gulf Coast". Les
Tignes d'isoréflectance, 0,6 et 1,35%, sont plus profondes dans
Tes terrains plus jeunes. Elles recoupent les limites stratigra-
phigues. Les corps sableux (en hachures) soulignent, du Crétacg
au P1éstocéne, la progradatian de Ta ligne de rivage. lLa matu-
ration est due & la subsidence, elle est ici syncinématique.

Age séries Prof. Tgmp. Ages I Ageg I1 Ages réf.
(m) ) 100 a 109 a

P1é&isto=Pliocéne 6095 161 2,19 3.8 1,8
Miocéne sup. 5071 142 5,82 6,9 5,5
Miocéne inf. 4524 125 11,88 12,1 15
0Tigocéne 3695 111 22,44 21,2 22,5
Focéne 2928 88 70,96 58,1 38
Crétacé 2357 78. 122,72 92,3 66

Tableau 6 ; Profondeurs et températures correspondant & 1'entrée de la FHP
{stade 1Y) pour un Ro fixe de 0,6%,calculées selon les données de
Dow(1978). Ages I sont calculés selon la relation de Connan(1974)
Tn t= 6'942/T-14.965. Les dges II selon une seconde relation de
Connan 1n t=5879/T-12.224. Les dges de référence sont ceux du"som-
met" des époques, tirés de Geological Time Tahle (van Eysinga,
1975).
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Ce sont des ohservations de faits semblables en Mer du Nord et dans le Nord de

1'Allemagne qui ont conduit Cornelius

(1975)

que™ et un "temps de formation" (fig. 39),

4 distinguer un"temps stratigraphi-
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Figure 39 : Les isothermochronolignes de Cornelius (1975) Influence de la

durée sur les isoréflectances et comparaison avec la zonéagra-
phie des HC fluides, avec les transformations minéralogiques.
Bifférence entre le temps de formation (ou d'exposition) et le

temps stratigraphigue des couches productrices.

Bassin de Paris).

{cf. p.ex. le

Pour les séquences tertiaires, crétacées et Jusqu'au scommet du Jurassique, 1'au-
teur, dans une approche glgbale, ne distingue pas dans le temps de farmation un

temps de résid

gnce,

Par contre, pour des sédiments plus vieux, par exemple ceux

du Bassin de Paris, i1 d&finit un "exposure time" beaucoup plus jeune que T’age

stratigraphique qui est e temps de la matwration-migration,

Lopatin (1971} a présenté T1a meilleure i1lustration du témps de résidence. Si Ne

est le nombre jnitial de réactants aprés un temps t , & unme température 7, Ta dé-

croissance de No,en fonction du temps par assimilation aux lois de décroissance




de la radicactivité naturelle, devient :
19) In (No/N) = k t

k, la constante du taux de rgaction pour une température donnée se calcule par

1a relation d'Arrhenius
20) k = A exp (-E/RT)

oi A, souvent appelé le facteur d'Arrhenius, facteur d'impact ou facteur de fré-
quence, est le nombre de groupes de molécules réagissant avec chague autre grou-
pe par unité de temps. £ = 1'@nergie d'activation; le faux de réaction, dans nos
applications Te taux de "houillification" ou de "hpilification", se formule
ainsi : .

21) In{Me/N) = A t exp (-E/RT)
Cette espression trés générale a &té employée par Tissot (1969), Johns et Shi-
maoyama (1972 ),Connan (1974}, Karweil {1975), Tissot et Welte (1978) cf. Kiibler
et al.(1979).
Pour Lopatin {1971), comme k varie avec la température, i1 suffit d'introduire
v : un coefficient thermigque de vitesse de réaction qui se catcule empirigue-
ment ainsi

22) 7 =k, /k

{n

et vy est caractéristique de chague classe de température avec une augmentation

(T+10)

du pas de 10%C. Dans T'application au forage de Minsterland, Lopatin (1571) a
dafini 18 classes de température (fig. 40} et fixé vy = 1 pour la classe 7, c'est-
d-dire la classe de 110 3 120%. Cependant dans 1'expression 21, 1'énergie d'ac-
tivation change avec la temﬁérature, comme changent les molécules réagissantes.
Lopatin fait donc correspondre aux classes de température des classes d'énergie
d'activation avec un pas de 20,9 kd (5 Kcal/mole, 5,10,15,20 etc.). I1 ne s'a-
git alors plus d'énergie d'activation sensu stricto, mais d'énengie d'activation
apparente ou pseudo-énergie d'activation. La courbe d'enfouissement en fonction
du temps, étant connue, an peut calculer le temps de résidence des sédiments dans
chacune de ces ciasses. Or, nous 1'avans vu, 11 faut un temps de résidence Tong
dans des classes de basse température pour ofitenir Je méme effet g'un temps de
résidence bref dans des classes de haute température, Lopatin introduit le temps
de résidence corrigé :

23y t = 7Tt
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0 t est le temps de résidence de la classe de température (calculé d'apres la
courbe d'enfauissement) et v Te coefficient thermique des vitesses de réaction
(cf.22). A chaque classe de température correspond un temps de résidence corrigé,
exprimé en millions d'années équivalentes. Pour 4 veines de charbon de Minster-
Tand, Lopatin a mesurd 1es temps de résidence de chaque classe (classe T: 50-
60° £; classe 9: 130-140° C). Ainsi pour Ta veine de Wilhelm (fig. 39 1), la der-
niére classe est la classe 5 (90-1OG°C). T est plus petit que T, le temps de ré-
sidence corrigé et cumulé est plus faible que le temps réel de résidence. I1

n'est ici. que de 39,8 Ma équivalent. Au contraire pour la veine Hinnebecke (fig.
40 1v), dans les classes 8 et 9, 11 est plus grand que 1 et le temps de résiden-
ce corrigé et cumulé est de 489 Ma &quivalents. Dans chacune de ces veines le
pouvoir réflecteur de la vitrinite a &té mesuré et Lopatin les a comparés aux
temps de résidence corrigés et cumulés. La corrélation entre Ro et les log de T
est excellente (fig. 41).

Le coefficient de corrélation 0,999 en témoigne. Cela apporte des confirmations
importantes pour la diagenése. Dans le cas d'un pouvoir réflecteur de 1 i 5%: la
distinction de classes de 10 en 10° C, Te pas des pseudo-énergies 4" activation de
20,9 kd/mole (5 en 5 kcal/mole) Te choix de Y= 1 pour la classe 7 (110-12000),
te principe de calculer les temps corrigés et de les cumuler, sont vérifies
(Kubler, 1980).

La notion de temps de vésidence dans les transformations diagénétiques est ainsi
capitale. Plus généralement elle est valable dans toutes les transformations ol
la cinétique intervient. Pour le moment elle est la mieux illustrée dans le do-
maine organique.

Toutefois, on doit se poser Ta question du transfert des résultats de Lopatin
(3971) de la lignée des charbons i la lignée des hydrocarbures (sensu lato). Pour
que le transfert soit possible, i1 faut qu'd température et durée égales les &-
hergies apparentes d'activation scient aussi égales. Une brave révision non ex-
haustive) de la Tittérature montre qu'il est diffic{le de donner une répcnse
claire (Kibier, 1979),

Pour Ta Tignée des charbons, 1'&nergie apparente d'activation pour Ta formation
de -benzéne & partir de tourbe, est de 100,5 kJ/mo]é(24 Kcal/mole) {Connan, 1974
citant Gaivin, 71969 et Lopatin, 1971). Pour Ta houillification elle s'@tend de
209,3 4 272 kd/mole (50 & 65 Kcal/mole, Tissot et Welte, 1978). Par contre elle
est beaucoup plus Taible dans 2 filons de la Ruhr (35,2 kd/moTe - 8,4 Keal/mole,
Karweil, 1975). La fourchette des variations s'@tend donc de 35,2 & 272 ki/mole
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Figure 40 : Temps de s&jour des houilles dans les différentes classes de
température, selon Lopatin (1971):

I veine de Wilhelm Ro = 1,49 %
IT  Girondelle 8 Ro = 1,82 %
III Banc de Sarus Ro = 2,31 %
IV Minnebecke Ro = 3,001 %

Le pas des classes de températures est de 1DOC, 1= 50-60;
2= 60-7C.... 9= 130-140°C. _
Les histogrammes de gauche représentent les temps de résidence
en Ma, calculéds par 1la courbe d'enfouissement. Les histogrammes
de droite sont les temps de résidence équivalents, multipliés
donc par le coefficient_gamma.
(8,4 & 65 Kcal/mole). Ceci est tout & fait conforme au concept de Lopatin(1977)
ol 1'énergie apparente augmente avec la température.
Pour 1'huilification, 1'approche de Tissot (résumée dans Tissot et Welte, 1978)
ast tout 3 fait semblable., Le spectre des énergies d'activation dans Ta Tignée
des hydrocarbures s'étend aussi de 33,5 3 272 kJ/mole {8 3 65 Kcal/mole). La MO,
au cours de son transit dans des couches de plus en plus chaudes, passe donc par

toute la gamme des énergies apparentes, Cependant i1 n'est pas prouvé cue Tes mé-
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mes Energies correspondent aux mémes classes de température. En fait, pour Tissot
(Tissot et Welte, 1978) les spectres des énergies apparentes présentent des modes
différents suivant Ta Tignée des kérogénes: Type 1: 293 (70), Type II: 209 (50},
Type III: 251 &kd/mole (60 Kcal/mole). Selon Arrhenius cela signifie que suivant‘1a
nature de la M0, k devant &tre constant, si E diminue i1 faut que T diminue aussi.
Dans ce cas le coefficient v de Lopatin diminue ainsi que T . Traduit en clair,
cela signifie que si on prend comme échelle de référence la réflectance de la vi;
trinite et qu'on compare & cette &chelle 1a courbe enveloppe des extraits organi-
ques a partir des kérogénes de type II, on pourra faire correspondre Te maximum de

cette courbe 3 un Ro aéfini qui est compris en général entre 0,9 et 1 %.

10 000

1000

100 Ro=1301log ® -0.5282

1t 2 3 4 5 Ro%

Figure 41 : Corrélation entre le logarithme du temps de résidence &quivalent
T en Ma et la réflectance de la vitrinite Ro (d'aprés Lopatin,
1971, in Kibler, 1980).

Pour Tes kérogénes de type III, oit 1'E.app. est de 41,9 kd/mole (10 Kcal/mole).
plus élevée que pour le type II, soit 2 classes de Lopatin supérieures, comme 1'
échelle de Ta vitrinite est_constante, le maximum de la courbe enveloppe doit cor-
respondre & des Ro plus &levés. 11 en est de méme pour les kérogénes type. I od le
mode de 1'E app. est de 4 classes Lopatin pius élevé. C'est du reste ce qu'on a
constaté empiriquement en comparant Logbaba, Type III, maximum entre 0,9 et 1 %3
Hood et Gutjahr, 1972, maximum & 0,8 %).

D'aprés ces faits on en conclut qu'une énergie d'activation apparente ne.peut gtre
comparée i une autre gue si elle est placée dans son cadre. Celui-ci doit compren-
dre la température ou la classe de Lopatin et Ye type de MO. Si 1'une ou 1'autre

de ces varjables est inconnue, on peut les calculer i condition que Te temps de
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résidence dans ia classe considérée soit connu. ‘
Capendant 1'énergie d'activation dépend de la présence de catalyseurs. L'effet de

catalyse des montmorillonites est évoqué depuis trés longtemps. Johns et Shimoyama
(1972) ont mesuré la décarboxylation d'un acide gras, Co00H C21+602+H20 en
présence de montmorillonite. Pour une temp3rature de 250°C, 1'énergie d'activation
calculée est de 194,6 kd/mole (46,5 Kcal/mole) alors que sans montmorillonite cet-
te énergie est de 238,6 kd/mole (57 Kcal/mole, Abelson, 1963). L'effet catalyseur
diminue 1'énergie d'activation de 18%, ¢'est-a-dire de deux "classes Lopatin". Or
la montmorillonite se dépose surtout et presque uniquement dans les sédiments fins,
ceux que 1'on considére comme des roches-méres potentielles du pétrele, les char-
bons, quoique les résultats de sédimentation fine sont encadrés par des détriti-
ques grossiers dans lesquels la montmorillonite est le plus souvent absente, comme
elle T'est du reste dans les filons eux-mémes.

La diagendse, nous 1'avons vu, est soumise @ Ta cinétique; cela joue aussi un rdle
dans la comparaison des iignées des charbons et des huiles. Pour les charbons, la
MO est rassemblée et la permBabilité faible. Pour Tes huiles, la MO dans les ro-
ches-méres est finement divisée et comme tout Te monde doit admettre la réalité de
la migration primaire, une certaine perméabilité a di exister. Ceci favorise une

plus grande vitesse de réaction pour la matigre finement divisée.

Conclusions

Toutes les transformations de 1a MO dans la diagenése ne dépendent que de la quan-
tité d'énergie, qu'il s'agisse de 1a coloration des spores et pollens (T A I}, de
la réflectance de Ta vitrinite, de la flucrescence des huminites-vitrinites, de la
génératiocn des hydrocarbures liquides et gazeux; de Ta carbonisation ou "houillifi-
cation" des matiéres humiques. I1 est impessible d'utiliser les valeurs d'énergie
d'activation, les molécules sont trop complexes, trop variées et trop ncmbreuses.
Par contre lors de Ta maturation de Ta MO on peut recourir aux énergies d'activa-
tion apparentes, dont on admet que les valeurs se distribuent de 25 3§ 335 kd/mole
{6 a 80 Kca1/ﬁb1e) et peuvent présenter des modes. Pour la lignée des HC ces modes
correspondent & des types différents de kérogéne et ont des valeurs différentes.
Pour la "houillification", Lopatin {1971} admet implicitement une progression 1i-
néaire avec la température lorsqu'il divise les spectres des énergies apparentes
en classes (pas de 20,9 kd/mole). Lors de son enfouissement la MO passe par toutes

les énergies apparentes jusqu'd un stade maximal qui correspond & Ta somme de ces
énergies. Une preuve empirigque a &té donnée pour la réflectance de la vitrinite

des charbons.
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La somme des énergies du stade final est Ta somme des facteurs thermo-temporels,
¢'est-d-dire des temps de résidence par température. Connaissant le flux thermique,
Ta conductibilité calorigue des roches, le taux de subsidence et son époque, il
est parfaitement possible de prévoir,par calcul, le niveau de maturation atteint
par Tes sédiments. Mais pour cela i1 est indispensable de reconstituer la courbe
d*enfouissement. I1 est parfois difficile, sinon impossible d'approcher les durées
de non-déposition ou d'érosfon. Le dialogue entre les valeurs prédites et quelques
valeurs mesurées peut lever les incertitudes.

On est loin, on le voit, des simples comparaisons Ro-profondeur ou Ro-température
0u enccre zonéographie des HC et rang des charbons.

Le notion de temps de résidence-tempdrature n'est pas seulement valable pour la
diagenése d'enfouissement, mais pour tout métamorphisme et hydrothermalisme de
contact. I1 est aussi valable pour les fronts des orogénes oii, par mouvements tan-
gentiels, des séries de 1'anchizone ou de 1'&pizone faible chevauchent des sé&di-

ments encore diagénétiques.

10-Réle de la pression et de la température dans les transfor-

mations de la MO.

On ne peut pas, dans la diagenégse de la MO, citer des équilibres dans
Te champ p et T comme dans le mé&tamorphisme. D'autre part, dans la diagensse d'en-
fouissement on retrouﬁe des pressions hydrostatiques jusqu'ad plus de 4 km de pro-
fondeur, ce qui signifie un &quilibrage des pressions de fluides, donc une migra-
tion de ceux-ci. Le rdle de Ta pression est contradictoire. Dans les séries sous-
compactées nous aurions tendance & penser que la surpression pourrait conduire i de
véritables équilibres entre réactants et produits formés,tout particuliérement les
HC fluides mais aussi Te €0,. Cet équilibre ne signifierait rien d'autre gque 1'ar-
ret des réactions. Seule une augmentation des facteurs extérieurs, c'est-i-dire p
eE T, pourrait faire repartir ces réactions. Or le temps (durée) exerce une beau-
coup-plus grande influence que la pression. I1 faudrait que 1a durée des zones sous -~
compactées soit au moins aussi grande que les durées nécessaires 3 la mise en Bvi-
dence de 1'effet calorimétrigue. Mous 1'avons vu, pour une différence relativement
faible de température 3 1‘'schelle de la croite, 80 & 120 ou 1600C} la différence
des durées est d'environ 100 Ma. Les surpressions durent rarement aussi Tongtemps.
Nous en avons conclu gue les zones sous-compactées n'Gtant que des systémes semi-
fermés, on ne peut espérer dresser des courbes d'équilibres p.T d'autant moins que
1'influence de 1'affet calorimétrique est,sans commune mesure, plus grande.




Pour Karweil (1975) la pression favorise 1'augmentation de Ta réflectance et de Ta
résonnance magnétique électronique. Dans les charbons, en effet, les pores sont si
ténus, la perméabilité si faible et la pression de pores {ou capillaires) si forte
(jusqu'a 100 MPa, 1 kb) que les gaz produits ne peuvent expulser Tles produits 1i-
quides formés. Ce confinement des bancs de charbons favorise les réactions solide-
liquide et un état visqueux intermédiaire entre solide et iiquide. Par 1'augmenta-
tion du facteur thermo-temporel, les fluides visgueux réagissent sur les solides
spus forme de dissolution des produits solides ou solidifiés, augmentant ainsi 1
énergie apparente d'activafion. Cet état visqueux favorise 1'orientation des sys-
témes aromatiques, augmentant ainsi le pouvoir réflecteur de Ta vitrinite. On rap-
pellera que la vitrinite est un ciment qui a donc passé par une phase visqueuse.
Grice i cette argumentation de Karweil (1975) on peut expliquer pourquoi Tes Ro de
la vitrinite 4 iso-facteur thermo-temporel, sont plus alevés dans les charbons gue
dans les grés ou encore plus &levés dans les filons que dans les veinules. Le confi-
nement de la MO dispersée dans les grés. les carbonates ou les shales de méme gue
dans les fines veinules, est impossible. Les fiuides s'échappent, 1'8tat visqueux
ne peut se développer, T'orientation des systémes aromatiques est défavorisée. Tou-
tefois en ce qui concerne Tes charbens, Karweil (1975), interprétant Jes travaux
de Huck et Patteiskf (1955), remarque que la pression de confinement peut retarder
"JravoTution chimique”, donc la progressicn dans les rangs, mais favoriser la ré-
flectance de 13 vitrinite par 1'orientation des systémes aromatiques.

En extrapolant 1'argumentation de Karweil {1375) aux zones de surpression, on re-
marquera que les gaz, les fluides volatiles ou visqueux formés sont retenus dans
ces zones. Elles se signalent en effet par des extraits organigues et des HC ad-
sorbés abondants. Ces fluides, par le confinement, devraient aussi réagir sur le
kérogéne, augmenter la constante d'Arrhenius et diminuer 1'énergie apparente d'ac-
tivation. Par ailleurs le €0,, sous produit obTigatoire de la décarboxylation
thermocatalytique, dont i1 n'a &t& que peu question jusqu'ici, est capable, avec
1'augmentation de la pression, de se dissoudre dans les composés huileux en voie
de formation, de les fluidifier et ainsi de permettre Teur expulsion des roches-
méres. Une augmentation de la pression favorise 1a solubilité du CO2 et donc la
fluidification, doublée d'un gonflement des constituants huileux. L'augmentation
de Ta mohilité pourrait se traduire, comme dans les charbons, par une augmenta-
tion du facteur d*Arrhenius et une diminution de 1'énergie apparente d'activation.
Le rdole de la pression, dams les transformatians diagénétiques de la MO, doit Etre

encore 1'objet de nombreuses recherches et réflexions dialectiques.
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En ce qui concerne la température, elle ne doit &tre interprétée gu'en fonction

de la durée, ce que ne prévoit pas T'utilisation des éguilibres dans Te métamor-
phisme. On peut toutefois prévoir que si dans Te métamorphisme on admet gue la ci-
nétique a peu d'influence, 1'importance de la durée doit aller en diminuant de la
diagenése profonde 3 1'anchi- puis a 1'&pizone. '

ITI - LES TRANSFORMATIONS MINERALDGIQUES

Introduction.

. Pour MilTot {1970}, Ta diagendse se résume & une réduction de la palette des mi-
néraux argileux jusgu’d deux seuls types, Tes micas et les chlorites. Les mina-
raux de Ja pédogenése gibbsite, boehmite, kaolinite, smectite, goethite, lépido-
crocite, palygorskite, sépiolite, disparaissent avec 1'enfouissement. Dans un
schéma isochimique, la disparition de ces minéraux .]1ibére de T'alumine, de la si-
lice, du fer et du magnésium qui se recombinent pour former de nouveaux minéraux.
Dans le cas des transformations minéraltogiques aussi on 1nvoqué principalement
la température comme “moteur" des transformations. Mais une augmentation de tem-
pérature serait impuissante pour la transformation du diaspore en muscovite par
exempie si de la silice et du potassium n'étaient pas disponibles. Les sources
des fons nécessaires se trouvent avant tout dans les eaux, qu'elles soient inter-
stitielles, connées, vadoses ou de lessivage. Les cations peuvent &tre libres
comme K ou OH ou appartenir & un monomére comme dans la néoformation de 1z musco-

vite & partir duy diaspore.

3 ATODH + 3 HgSi0, + K' + O = KA1,Si04A0;,(0H), +?H20

Diaspore Muscovite

La chimie des eaux joue donc un réle capital dans la diagenése. Les mécanismes
“de néoformation de transformations ressortent aussi bien de Ta chimie des surfa-
ces que de celle des germinations et de Ta croissance des cristaux. Ce domaine
est trés vaste,aussi se contentera-t-on de décrire sommairement les grandes ten-
dances observées dans leur cadre géologique. Pour cette description, les réac-
tions d'équiTibre entre les diverses phases qui interviennent dans la diagendse
serent autant d'indications sur 1'existence possible des minéraux, autant de

bornes utiles au raisonnement.
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1 - Les réactions d'équilibre de surface selon Lippmann (1979).

Lippmann (1979) constate que d&ja dans le systéme binaire Al,0; -
HZO’ il existe plus de minéraux que la régle des phases ne le permet. Dans les
bauxites par exemple, gibbsite, bayerite et norstrandite ont la méme formule
structuraie: AI(OH}3; diaspare et boshmite dont la formule représentative s'é-
crit ATO0OH peuvent coexister & 2 ou 3. Dans le sysiéme ternaire A1203 - SiDZ—
1
1'halloysite, de la métahalloysite, de la kaolinite triclinigue, de la dickite

0, i1 en est de méme et dans 1'environnement naturel on trouve aussi bien de

monociinique ou encore de Ta nacrite. I1 ne s'agit pourtant 13 que de minéraux a
deux couches de structure relativement simple. Pour les minéraux 3 trois couches
da Ta famille des micas (sensu Jato)} ou des smectites, donc ceux qui appartien-
nent au systéme KZD - A1203 - 5102 - HZO’ il existe aussi plus de phases, notam-
ment les polymorphes de Ja muscovite, que la régle des phases ne le permet. En
pius ces minéraux sont connus pour leurs interstratifiés réguliers et irréguliers.
Dans Tles conditions de surface ces interstratifiés peuvent &tre assimilés i des
solutions sclides entre 3 phases pures qui sont la pyrophyllite (A1Fe3+)5i40

. 10
(0H), feuillet neutre, la muscovite (A1Fe3+)

ST3A1 Om(DH)2 avec une charge néga-
tive compensée le plus souvent par K"

Comme le remarque Lippmann {1979) 1'étendue de la miscibilité dans ces cristaux
mixtes est un cas rare en minéralogie. En effet, la miscibilité augmente en géné-
ral avec la température. Or, tous les faits d'observation du milieu naturel ont
exactement démontré le contraire: les interstratifiés diminuent avec 1'intensité
de la diagenése. Pour Lippmann (1977), les minéraux interstratifiés des séries
montmorillonite, beidellite et micas sont métastables; d'aprés les lois de la
thermodynamigue ils doivent se "démixer" ou se purifier par recristallisation.
C'est exactement ce que proposait Millot (1964 et 1970), Dunoyer (1969), Kibler
(1667 )par 1'étude de séquences de la diagenése profonde jusqu'au métamorphisme.
Aux conditions normales # la surface de Ta terre (T = 25°¢ et pression atmosphé-
rique) Lippmann (1979} & calculé Tes diagrammes d'équilibre d'aprés les énergies
de Gibbs (&nergie 1ibre d'enthalpie) pour les systémes KZO - A1203 - 5102 - HZO,
NaEO - A1203 - 5102 - H20 et Mgl - A1203 - 3102 - HZO ol A1203 est fixé comme
composant immobile. De ses calculs i1 conclut que seuls diaspore, muscovite, mi-
crocline, dickite, quartz, pyrophyllite, albite, analcine, néphéline et clino-
chlore sont les minéraux stables i la surface. I1 distingue donc des limites en-

tre phases stables et phases métastables (fig.42 ) et des champs correspondants.,
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Figure 42 : Systaéme K20-A1503-5103-Ho0 selon Lippmann {1979) Al504: immobile,
25°C, p normale. Limites: phase stable, lignes continles; méta-
stables, traitil1és. Minéraux stables: grandes capitales; méta-
stables:petites capitales. Les pentes résultant des nombres
stoechiométriques des composés mobiles ainsi que les angles des
pentes des Timites de champs sont indiqués. Les flaches indiquent
Tes limites de précision calculées i partir de la déviation stan-
dard X. position de 1'eau de mer. La muscovite est en éaquilibre
avec 1'eau de mer. En minuscules, la. position des phases tout
a fait métastables qui ne peuvent méme pas entrer dans les phases
métastables. Exemple: smectites, i1lite, interstratifiés, etc.

En contact avec de 1'eau de mer, tous Tes aluminosilicates devrajent finalement se
transformer en muscovite. En augmentant 1'activité de H4S1‘04 depuis 1'eau de mer
(1 mg/1) Jjusqu'd la saturation avec le quartz ( 6 mg/1}, on retrouverait des con-
centrations fréguentes dans les eaux de proche surface. Si cette activité augmente
encore, on se rapproche de la saturation de 1'opaie amorpaz et les conditions né-
cessaires a la néoformation du microcline sont remplies.

IMlite, sméctite, ha110ysite, kaolinite désordonnée, bayerite et nordstrandite
sont des phases probablement totalement métastables, dans Te sens que méme les &-

quilibres de phases métastables ne peuvent Teur &tre appliqués comme par exemple
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pour ia kaolinite ou la gibbsite.

Du systéme NaZO—A1203—5102—H20, d'aprés les champs de stabilité des phases,
tippmann conclut que le champ de la paragonite. défini par Tes équilibres analcime-
kaolinite-diaspore et néphéline, est si &troit par rapport aux tolérances d'erreur
des calculs qu'il doit totalement disparaitre. En d'autres termes, la paragonite

n'est pas une phase stable en conditions de surface {fig. 43).
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Figure 43 : Systadme Na O—A1203—5102—H20. Lippmann {1579). A1203 fmmobile,
259C et p. normald.
Méme signification graphiaue que la figure £Z. Le aiaspore est
stable avec 1'eau de mer, la kaolinite métastable. Le champ de
1a paragonite est si faible que les erreurs dues aux calculs
(écart-type) sont plus grands. Lippmann en conclut gue la para-
gonite n'est pas stable en surface, ni dans 1'eau de mer.
Dans le systéme MgG—A]ZOS—SiD? at HZD’ le clinochlore est une phase stable en pré-
sence d'eau de mer, comme le saraient dans les carbonates la magnésite et la dolo-
mite. Lippmann (1979) invoque la forte hydratation du Mg2+ pour expliquer qu'a
partir de 1'eau de mer ne se forment ni le clinochiore, ni la dolomite ou la ma-
gnésite. En présence de forte concentration de Mg par rapport a Al, la phase talc
pourrait &tre stable, la sépiolite métastable alors gque montmorillonite, saponite,

sudoite et corransite seraient des phases totalement métastables (fig. 44).
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Figure 44 ; Systéme MgG-A1,0,-510,-H,0, Lippmann (1979), A1,0, immobile,
—_ 2 g 22 273
25%C et p normalg.
Le clinochlore est stable avec 1'eau de mer; sépiolite et talc
sont métastables dans un excés d’Al 03. MontmorilTonite, tosu-
dite, saponite, sudoite et corrensi%e sont tout 4 fait méta-
stables. '

L'intérat de ces calculs thermodynamiques réside dans le fait que, en conditions
de surface, des néoformations de muscovite, de chlorite, de feldspaths potassiques -
et d'albite sont possibles et sont stables en présence d'eau de mer pour autant

gue Tes facteurs inhibiteurs attribués i 1a cinétigue soient surmontés. Or les"il-

tites" des Argiles bleues de L&ningrad sont restées dans Teur &tat totalement meé-
‘tastables depuis plus de 500 Ma (Kiibler, 1980). Ces argiles n'ont jamais &t& en-
fouies profondément. Par ailleurs, en surface les néaformations de talc, clinochlo-
re, dickite ou encore de corrensite ou de sudoTte et méme de muscovite, r'ont ja-
mais &t& prouvées. Par contre ces minéraux peuvent &tre des mindraux index de
stades diagénétiques. Tout se passe donc comme si la diagendse accélérait les vi-

tesses de réaction et 1'accélérateur invogué est ici aussi la température avant

tout. Par opposition aux &quilibres du mé&tamorphisme o la cinétique est rarement
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utilisge, dans la diagendse les équilibres ne sont que rarement atteints, ce gqui
signifie que pour les transformations minéralogiques, i1 faudrait peut-2tre aussi
tenir compte de la durée et donc préciser les cenditions p, t, T de chacun des sta-
des que T'on veut définir.

2 - La disparition des smectites.

Les smectites sont fréguentes dans les sédiments de surface et les
sols. Elles disparaissent avec 1'enfouissement. Cependant pour pouvoir Te prouver
il faut respecter, comme dans Ja tragédie, la régle des trois unités de temps, de
Tieu et d'action. Burst (1959} 1'a fait en analysant, grdce a plusieurs forages,
la formation de Witcox (Eocéne), dans le bassin du Gulf-Coast soumis 4 un enfouis-
sement progressif de Cairo dans 1'I11inois jusque dans le Golfe du Mexique(fig.45).

T
PRAOFONDEUR en km

Figure 45 : lLa régle des unités dans la tragédie classicue, obligatoire pour
les transformations diagénétiques. Unité de temps: le Wilcox
avec un faci®s souhaité identique; unité de Tieu: méme formation
d'un seul tenant dans un méme bassing unité d'action: subsidence
progressive dans le Gulf Coast (selon Racine et Burst, ce dernier,
1969} .

Malgré une certajne dispersion des données inhérentes & la difficulté des mesures,
il a pu distinguer trois zoneé en fonction de 1z profondeur: une zone de stabilité
sans transformation minéralcgique; une zone de migration du pic des smectites de
1,7 nm (17 R) a 1,0 nm{C ﬂ}, c'est-3-dire de 1a position des smectites saturées

a 1'athyléne glycol a celle des micas; une zone ol les interstratifiés centrés sur



Ta positien des micas ne peuvent que s'exprimer par un calcui du pourcentage des
couches non gonflantes (fig. 46).
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Figure 46 : Transformation diagénétique dans Te Gulf Coast, selon Burst
(1969). A noter en haut:la zone de stabilite sans transforma-
tion des smectites; au milieu la zone de transition, diminution
des smectites avec migration du pic maximal des smectites vers
les micas. Er bas: zone des interstratifiss cenitrés sur le pic
des micas.

Cette disparition des smectites est un phénoméne trés général constaté aussi bien
en forage qu'en affleurement, depuis Te Jurassique Jusqu'au Tertiaire supérieur,
Cette disparition est le résultat de trois phénoménes: d'une part une recristal-
lisation, d'autre part une diminution du volume d'eau et enfin une augmentation
du diamétre des cristallites. La recristallisation est difficile 3 &tablir parce

que Tes minéraux de départ: Tes smectites sont si mal définissables cristallogra-




phiguement que Brindley (in Brindley et Brown, 1980) ne les classe plus dans des
groupes minéralogiques 4 structure dé&finie, mais dans Tes phyllosilicates & trois
couches (2:1), désordonnés. Si la majorité des smectites sédimentaires sont du ty-
pe montmorillonite-beidellite (dioctaédrique avec substitution et taux de charge
variable), leur composition chimicue reste variable. Dans les octaédres 1'Al peut

3+; dans les tétraédres le taux de substitution du

étre accompagné par du Mg, du Fe
$9 par 1'AT est variable et par conséquent la charge résiduelle du feuillet aussi.
Cette charge est compensée par Tes cations interfoliaires Na,K,Ca,Mg, etc.

Par 4illeurs ces smectites selon Brindley [in Brindiey et Brown, 1980) forment des
"paguets" trés petits constitués généralement de 4 & & couches. Ce "systéme" smec-
titique,dont les caractéristiques fondamentales sont la trés petite taille des
cristallites, donc la trés grande surface spécifique, est capable d'adsorber et

de compenser les déficits de charge par tous les cations en solutien dans le mi-
1ieu naturel, vy compris les é1éments mineurs et les &léments-trace. I1 existe tou-
tefois une sé&lectivité du K qui une fois adsorbé n'est pius aussi échangeable que
les autres. 11 est das lors compréhensible gue les micas potassiques soient les
produits de transformation des smectites. Dunoyer (1969), Foscolos et al.(1974 et
19756), weaﬁer et al.{1971), Hower et al.(1976) cnt effectivement constaté une aug-
mentation du potassium dans Jes fractions fines. Cependant grice a la présence
déji de Mg et de Fe dans les octaddres, les micas néoformés s'approchent plus de
phengites que de muscovite (Gliven, 1970; Rey et Kibler, 1983). I1 n'est par ail-
leurs pas obligatoire-que tous les feuillets smectitiques se transforment en micas
potassiques. Parmi eux, ceux qui ont capté le Na se transformeront en allévardite.
Ce minéral a &té souvent signaié 4 la fin de la zone de transition de Burst{1969).
Les smectites trioctaédrigues (sapenites, hectorites) dont la caractéristique est
1'occupation des sites octaédriques par du Mg et du Fe se transformeront en cor-
rensite et méme en chiorite.

Dans Ta zone de transition et dans celle d'interstratifiés centrés sur les micas,
la présence de "paquets" & composition muscovitique, phengitique cu chloriteuse,
celle des "paguets" mixtes comme les interstratifiés réguliers, allévardite ou cor-
rensite et méme tosudite, est possible mais leur apparition est discréte et elle
ne peut &tre distinguée par Ta diffraction X ou par la diffraction &lectronique

ni méme par la microanalyse.

Les smectites. phases trés métastables, se transforment dans les premiers stades
de Ta diagenése en phases métastables. Le calcul thermodynamique est 4 peu prés

impuissant d rendre compte de ces transformations; il ne nous reste que la possi-
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bilité de décrire les phases de transformation avec Te plus de minutie et le plus
grand nombre de paramétres issus autant de 1'anaiyse en laboratoire que de celle
du cadre géologique, tout en conservant & 1'esprit que ce qui nous apparait glo-
bal n'est que Ta somme des transformations dans Tes micromiTieux. I1 n'est pas
possible non plus d'apprécier ici le role de 1a pression par rapport & celui de

la température et de la durée.

Lors de Ta recristallisation des smectites en micas, la transformation minéralogi-
que conduit & une réduction de T'espace interfoliaire d'environ 30%. Cette réflex-
ion a conduit Powers (T1959) puis Burst (1969) 3 distinguer deux et trois stades de
" deshydratation des shales, le troisiéme &tant précisément le départ de 1'eau inter-
foliaire des smectites et des couches gonflantes (assimilées i des couches & pro-

prigété smectitique) des interstratifigs (fig. 47).
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distribution des fluides; 3&me stade: deshydratation des feuillets
smectitigues (Burst (1969).Pour 1'auteur, Te début de ce 3éme sta-
de,appelé isopieth diagénétique d'énergie,augmente de profondeur a-
veclatempérature.Ce fait est en apparence en contradiction avec
le principe de Parmentier.Cependant si on considare qu'en GuiIf
Coast les gradients g&othermiques sont Tes plus faibles dans le
Plio-Pléistocéne et normaux dans 1'Focéne et e Crétacé de bordu-
re, une faible profondeur et une faible température corrigésd'une
longue durée, sont en accord avec une profondeur” et une températu-
re plus &levées pourvu gque la durée soit plus faible. I1 ne s'a-
9it plus alors d'un isopleth au sens de Burst, mais d'une thermo-
isochronoligne au sens de Carneliys.
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Burst a comparé les profondeurs de la premiére apparition des interstratifiés avec
les profondeurs du maximum de fréguence des gisements d'huile dans la Gulf-Coast.
Constatant que ia différence entre ces 2 profondeurs &tait assez constante, i1 a
émis 1'hypothése que la deshydratation des smectites fournissait le "piston" néces-
saire 4 la migration primaire des huiles brutes qui, par migration secondaire, al-
laient s'accumuler dans Tes réservoirs sus-jacents. Or Ta migration primaire ne

peut aveir lieu que si la maturation de Ta matiére organique est suffisante. Le
début de la disparition des smectites correspondrait donc d un stade de maturation,
celui de Ta fendtre-d huile potentielle (stade IV, FHP)}. Une transformation minéra-
Jogique est ainsi corrélée i un stade de maturation de la MO et en plus Tiée d une
migration. Ceci explique le large usage de Ta disparition des smectites dans 1'ex-
ploration pétraliére. Ceci confirme aussi le rdle d'indicateur diagénétique de cette

transfaormation.

3 - Disparition des smectites: discussion.

Présence-absence des smectites

En diagendse i1 est toujours dangereux de raisonner sur une deonnée,
L'absence de smectite dans une formatiocn ne peut pas obligatoirement signifier que
le stade IV (FHP) a &té atteint. En effet des formations de méme ige et de méme ni-
veau diag8nétique peuvent présenter des smectites ef une absence de celle-ci. Dans
la plate-forme berriasio-valanginienne du Jura méridional, les smectites sont sur-
tout abondantes sur le talus externe et la bordure de la plate-forme. Elle n'appa-
rait qu'en trace dans la partie tout & fait interne (fig. 48) (Darsac, 1983). Vié-
ban (1983) avait constat® la méme distribution dans 1'Hauterivien-Barrémien de la
méme région. Dans le Jura central (environs de Neuchdtel-Suisse} le schéma de dis-
tribution de la smectite et de 1z kaolinite montre les mémes tendances avec guei-
ques modifications (fig. 49). (Adatte et Rumley, 1983). Dans ce Crétacé inférieur
la présence et 1'absence de smectite sont liées au milieu de d&pdt par 1'intermé-
¢iaire de 1'hydrodynamisme et de la configuration de la barre ou des barres sépa-

rant plate-forme interne et plate-forme externe.

Dans une &tude minutieuse de Ja zone de disparition des smectites dans

la Miocéne-0ligocéne du Gulf-Coast, Hower et al.(1976) ont montré 1'augmentation

des feuillets micacés (i111fe) dans les feuillets gonflants, celle concommittante
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Figure 48 : La distribution des argiles dépend du facteur hydrodynamique
dans la plate-forme berriaso-valanginienne du Jura méridional
(d'aprés C. Darsac, 1983).

du KZQ, la diminution des feldapths potassiques et de la chlorite. On remarquera
que s7 Jusqu'a 3'500 m environ des tendances se dessinent, au-dessous, toutes les
valeurs sont stables avec la profondeur (fig. 50%. Un tel comporteﬁent est‘attribué
a un changement du milieu de dépdt plutdt qu'd des transformations diagénétiques.
Si on corréle en effet la calcite obtenue par diffraction au Ca0 mesuré sur roche
totale, Te coefficient Tingaire est de + 0,969. Or ce Ca0 se corréle négativement
avec 1erK20 par un ceefficient de —0,845. Cela signifie que Te Miocéne est plus ri-
che en calcite qui "dilue" Tes couches micacées et les faldspaths potassiques.
Conme dans la fermation inférieure, non seulement la calcite est faible mais Tes

feldspaths potassiques ont disparu; T'augmentation du KZG ne peut é&tre attribuée
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Figure 49 : Distribution des argiles en fonction du milieu de dépdt dans le
_Berriaso-valanginien des environs de Neuchitel. Méme ph&noméne
que dans le Jura méridional (selon Adatte et Rumiey, 1983).

qu'i 1'augmentation des couches micacées. Celle-ci est particuliérement sensible
dans les fractions fines ot la corrélation entre KZO et couches micacées est ex-
cellente. Cependant aussi bien KZO que les couches micacées sont stables avec la
profondeur. Tous ces faits sont en faveur non de transformations diagénétigues,

mais d'un changement des conditions de dépdt,qui d'ailleurs est progressif, de la
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Figure 50 : d'aprés Hower et al.{1956) modifié.- Variations avec la profon-
deur. Diminution des feldspaths potassiques dans les fractions
supérieures & 10 pm et comprises entre 2-10 pm; diminution de la
kaolinite dans 2 fractions fines; augmentation des feuillets mi-
cacés non gonflants (iT1ite) dans les interstratifids smectite-
micas; augmentat1on concommittante du K»0. On remarquera en gé-
néral 2 groupes: 1'un supérieur a 3000 m, 1'autre inférieur a.
4000 m et une zone de transition entre 3 et 4000 m. I1 peut aussi
bien s'agir de 1'effet de la diagenése que de deux formations sé-
dimentaires & T'origine d&jd différente.

formation inférieure 3 la formation supérieure.

Sur les mémes &chantillons, Arronson et Hower (1976) ont dosé 1'Argon radiogénique.
Sur roche totale, les 4ges apparents calculés vont de 150 MA, & 1850 m, & 75 MA &
3700 m. Un tel rajeunissement des dges apparents a déja até décrit au front N des
Alpes glaronnaises par Frey et al.(1973) mais pour Ja suite glauconite-stilpnomé~
lane, de Ta diagenése profonde 3 1'anchizone. Dans les deux exemples, le rajeunis-
sement est di & une perte d'Argon radiogénique. Cependant dans ta fraction infé-
rieure 3 0,1 um, dés que le taux de couches micacées dans }'interstratifié mica-
smectite atteint 80%, 1'Argon radiogénique augmente comme le KZO si. on les rappor-
te aux teneurs de la formation supérieure. les iges calcu]es seraient de 18, 41

2;0 MA (fig. 51) et diteraient 1'incorporation du K dans les feuillets gonf1ants

En fait si 1'on tient compte que des teneurs mesurées en K et Ar rad1cgen1que dans
Ta fraction fine, on constate aussi un rajeunissement, donc une perte en Argon, ce
qui serait di* & une perte d'Argon par transformation diagénétique. Les rapports
isotopiques de 1'oxygéne (Yeh et Savin, 1977} ne permettent pas de trancher pour
T*une ou 1'autre hypothése. On doit donc ici aussi constater que le rdle de la

pression n'est pas abordé et que celui de la température est discuts, mais invoqué
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Figure 51 : d'aprés Arronson et Hower (1576) modifié, et Hower et al.(1976).
Comparaison entre fes teneurs en calcite par fraction, teneurs en
feuillets non gonflants et Adges déterminés par Te K/Ar sur les
feuillets non gonflants "néoformés".

unigquement pour les &guilibres entre phase aqueuse interstitielile et phase solide
pour les rapports 180/160. La part de la diagenése et celle des différences de

"T'héritage” (Millot, 1964) ne peut étre faite que si 1'on respecte Tes trois uni-
tés de Burst {cf. ci-dessus), c'est-a-dire si 1'on trouve dans les éguivalents la-

téraux moins enfouis de la formation inf&rieure le "facids § smectite".

4 - Disparition des smectites: systéme ouvert - systéme fermé et

corrélation domaines organique - minéral.

Dans le forage de Karlsefni (off shore du Labrador), du Glaciaire au
Paléocéne, on dispose des résultats sur les extraits organigues, les hydrocarbures
Tiquides, Tes gaz adsorbés, la coloration des spores et pallens, la réflectance de
la vitrinite-huminite, la minéralogie des fracticns 2-16 ym et inférieures 3 2 um.
L'ensemble de ces données a pu étre cadréd dans une analyse sismo-stratigraphicue
et comparé aux diagraphies différées importantes pour la diagenése, tels Te gamma -
ray, le sonic, 1'induction et la densité (Kiibler et al.1982).
Le fait le pius frappant est illustré par la progression ancrmale du pouvoir ré-
flecteur Ro. I1 est stablie de la surface jusqu'd 2250 m, puis i1 augmente jusqu'a
4000 m selon une pente Ro'= 0,072T7 + 0,1707 z, ol z est la profondeur en km
{fig. 52). Pour les extraits organiques am constate Ie méme type de progression
jusdu’a 2000 m enviren, puis progression jusqu'ad 3500 m. Au-dessous, la nature du

kérogéne et la stérilité des séries est la raison des faibles valeurs (fig. 53).
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Karlsefni H-13 Eastcan et al. off-share du Labrador.
Progression anormale du pouvoir réflecteur de 1'huminite-
vitrinite en fonction de Ta profondeur: zone de stabilite
Jjusqu'd 2200 m enviraon, zone de progression normale au-dessous
de cette cote. D'aprés Héroux et &1.(7987) .
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Figure 53 : Karlsefni, Eastcan et al. d*aprés Héroux et al. (1981).
Zones de stabilité de la surface jusqu'a 2 km environ pour les
extraits -organigues normalisés zu carbone arganicue (FO/CY pour
les gaz HC désorbés en ppm (Val./Vol.) donc en pi/ 7, pour les
smectites guantité et position du premier pic de diffraction.
Au-dessous de 2 km, augmentation des EQ/C: apparition du Cp, Cqs
iCq et A-Cq, &thane, propane, normal et iso-butane; augmentation
des gaz humides (WET} sur Tes gaz totaux; disparition progressive
des smectites, migration du pic principal vers Tes micas; augmen-
tation des interstratifiés et augmentation de la largeur de
Scherrer des micas.

Pour les gaz adsorbés, Ta zone de stabilité s'étend Jusqu'a 1800 m environ, puis
les teneurs progressent par paliers parfois. Les smectites dans la fraction infé-
rieure a Z um restent stables jusqu'a 1800, puis elles diminuent progressivement
Jusqu'a 3200 m ol elles disparaissent. Ce phénoméne est mieux illustré par la po-

sition du pic 001 qui, stable & 1,4 nm jusqu'Z 1800 m, tend i migrer vers le pic
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des micas jusqu'a 3200 m. On retrouve 1ci Ta zone de stabilitéd et la zone de
transition de Burst (1969). Donc la majorité des paramétres organigues et minéraux
présentent des tendances identiques. Cela signifierait gue 1'enfouissement et 1°
augmentation de la température n'exercent aucune influence jusqu'i environ 2000 m.
Pourtant les togs densité et sonique {fig. 54) indiquent une trés beile progres-
sion continue de Ta compactfon jusqu'd 1'entrée dans la zone sous-compactde.
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Figure 54 : Karlsefni H-13, Eastcan et al. Diagraphie différées. A noter
1'augmentation continue du "sonic" (usec/feet) et du log den-
sité jusque dans la zone de sous-compaction,

Au contraire le Tog "induction" ne commence & augmenter qu'i
partir de 2000 m enviren. On notera 1'dchelonnement de 1'appa-
rition des gaz HC mesurés au dégazeur sur le chantier. La
compaction est continue mais la salinité n'augmente qu'd par-
tir de 1800 ou 2200 m environ, d'aprés Prim (1979) inédit.
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La diminution du volume d'eau est confirmée par laz mesure de la radicactivité na-
tureiie (gamma-ray). Cependant le iog induction est stabie jusgu'a 2000 m, puis il
augmente jusgue dans la zone de sous-compaction. L'induction est une mesure de Ta
salinité des eaux interstitielles. Celle-ci est stable jusqu'd 2000 m, puis elle
augmente. Cela signifie que jusqu'a la profondeur de 2000 m 1'eau de porositéd est
expuisée par compaction sans changement de composition chimigue, entrainant avec
elle les produits de réaction que 1'augmentation de la température aurait pu pro-
duire. Ainsi vitrinite, extraits organigues at gaz adsorbés restent stables. Dés
2000 m les argiies créent un sceau qui, par effet de membranes, Jaisse passer les
molécuies d'eau et retient les ions. La salinité augmente progressivement, les
smectites se transforment peu & peu et ies produits des réactions thermotemporel-
. Jes sont retenus. C'est la raisen pour laquelle tous les paramétres organiques
principaux commencent leur évolution normale avec 1a température a partir du”sceau”,
De 1'exemple de Karlsefni on peut tirer plusieurs conclusions 1mportantés pour la
diagenése. La pression n'intervient que pour expulser 1'eau de porosité. Les volu-
mes d'eau qui retcurnent d Ta mer sont considérables dans Ta zone de stabilité;
ils retournant avec leurs ions, ce qui a une grande conséguence sur le calcul géo-
chimique des bilans et des temps de résidence des &l&ments dans 1'eau de mer. La
vitrinite ne peut se former et &voluer que si les produits formés ne peuvent s'é-
chapper. Iis provogquent alors des reactions secondaires dans le kérogene. Ceci
confirme 1'hypothése de Karweil (1975) et ast en accord avec les Ro plus grands
dans ies tourbes-lignites~charbons gue dans les sables ou les grés. La capture des
jons potassium par les feuillets smectitigues ne se produit que lorsque la salini-
té augmente. La zone de disparition des smectites, avec migration du pic, est aus-
si &paisse que celle de production des HC liguides, la FHP (stade IV). Le second
stade de deshydratation de Burst {1969) est trés progressif et par conséquent pas
aussi margué que 1'auteur ne 1'indique.

L'augmentation de Ta température est impuissante tant que le départ de T'eau de
porosité et de ses ions se produit. Les conditions nécessaires pour ces stades pré-
coces de diagendse ne sont donc ni 1z pression, ni la température, mais la perméa-
bilité. Celle-ci dépend de la 1ithologie at & Karlsefni la zone de stabilité qui
est attachée a des facigs d' "inner i outer shelf" se termine avec les sédiments
fins de pente ou bathyaux, interrompus par des sédiments de cdnes profonds.

La Tithologie Fossile du milieu de dépdt (matiére crganique, matiére minérale, tex-
ture, structuve et eaux interstitielies) est si importante que,dans Tes stades

moyens a évolués de la diagendse,on a di séparer les mingraux index d'aprés leur
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TithoTlogie-hote.

5-La "cristallinité de 1'iilite" dans les premiers stades de

la diagenése,

D'un point de vue cristallographique raisonmable, 1'i17ite n'existe
pas et la cristallinité telle qu'elle est mesurée est un mauvais terme, Pourtant
1a Targeur de Scherrer {LS) mesurée sur des pics de diffraction, centrés & 1,0 nm~
(10 ﬂ), c'est-d-dire le premier pic des micas, a rendu bien des services dans la
reconnaissance des stades moyens d profonds de la diagenése. Cependant, comme ftou-
tes Tes autres mesures en géologie, méme les plus sophistiquées, Ta LS ne peut
étre interprétée que si le contexte sédimento-structural est connu.

En fait, comme tout Te monde le sait actuellement, la LS est représentative du
grain moyen, éventuellement du domaine cohérent, de Ta présence en interstratifi-
cation désordonnée de couches étrangéres & celles des micas potassiques, comme par
axenple de couches gonflantes smectitiques ou pyrophyllitiques, de couches i ca-
tions compensateurs sodiques ¢'est-a-dire paragonitiques, de feuillets i faible
taux de substitution $i par Al (tétraédrique) et & substitution de Mg et de Fe
{phengites} mais aussi de couches 2/2 chloritigues. Les méthodes ne manquent pas
pour tenter de mieux préciser Te probléme cristallographique. Ainsi Weaver (in
Weaver et al.,7971) mesure 1a LS sur des échantillons chauffés a 300°C pour &limi-
ner 1'influence des couches gonflantes. Rey et Kibler (1983) essaient de corréler
la LS avec les rapports de trois ou de quatre pics des &difices micacés pour ten-
ter de trouver des précurseurs dans la diagenése d&ji aux micas phengitiques si
abondants dans 1'anchi- et 1'&pizone.

Par ailleurs, par un large consensus chez les cristallographes, 1'augmentation des
failles des cristallites de la diagenése au métamorphisme, est admise quoique non
prouvée par des mesures de détail. La taille des cristallites a une influence sur
les intensités des pics harmoniques 007 ; ainsi une muscovite de 20 poa 1'inten-
sité du 3éme pic toujours plus forte que celle du premier pic. Cependant, dans une
taille inférieure & 2 pn eile devient &gale  plus faible gue celle du premier pic.
Pour tous ces faits 11 faut considérer la "cristallinité de 1'itlite™ comme une
approche pragmatique et constater qu'en général sa grandeur, exprimée par Ta lar-
geur de Scherrer, décroit avec 1'enfouissement et devient minimale dans les micas
des granitoides.

Les échelles de références de l1a cristallinitd ont &tg,a 1'origine, des mesures
sur la fraction inférieure i 2 pm (Weaver, 1961; Millot, 1964; Kiibler,1964,1966;



Dunoyer, 1969). Dans les premiers stades de la diagendse quand i1 y a encore co-
existence des smectites, la LS peut &ire une mesure indirecte de Ta quantité de

smectite dont le pic 002 &largit Te pic des micas & 1,0 rm {fig. 55).
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Figure 55 : Influence de la fractionnation granulométrique sur les associa-
tions minéralogiques déterminges par diffraction X {(in Monnier,
1979 ).La largeur de Scherrer,LS (cristallinité de 1'i11ite} est
faible pour Tes muscovites détritigues de taille supérieure & 0,6
pm.5i on méiange foutes les fractions inf. 3 2 um, la largeur du
pic 002 de la muscovite augmente par mélange mécanique avec la
smectite. La LS est indirsctement une mesure de Ta quantité de
smectite de fine taille.



Elle peut 2tre aussi une mesure de la fraicheur des micas détritiques {fig. 52).
Dans la colonne cristallinité de 1'illite de Karisefni, les micas de la formation
supérieure ont une LS comprise dans 'anchizone. témoignant d'ume faible altéra-
tion des micas sur le continent d'origine et Jors du transport. Lorsque les smec-
tites se sont transformées en interstratifids, la LS du pic @ 1,0 nm augmente.
Donc dans Tes premiers stades de la diagenése du stade [ au stade IV, si le stock
détritique des micas témoigne d'une certaine fraicheur, on doit trouver une aug-

" mentation de la LS ou, autrement dit., "une dégradation de la cristallinité de
1'i11ite" avec ta profondeur. k

Par ailleurs, les micas et Teurs interstratifiés ont surtout été studiés dans les
argiles ou argilites. Or ils sont ubiquistes, on les trouve dans les grés, les
marnes, les calcaires et dolomies. Pour Tes isoler des carbonates consolidés, une
attaque acide est indispensable. La moins mauvaise est une attaque 4 HCT 1IN en
forte agitation et minimum de temps. D'aprds les essais de Pochon {non publié) une
attaque acide & 80°C , 4 heure réduit la LS de 2,5 3 1,180(29CuKa). Aprés une se-
conde attaque la LS n'est plus que de O,84°{29€uKa). Le principal effet des atta-
ques acides est de soTubiliser les couches smectitiques, Dans les stades prufonds
de la diagenése, 1'attaque acide n‘exerce plus d'influence sur la LS.

Les LS des é&chelles de référence ont 6tE mesurées sur des préparations orientées,
séchges & 1'air. Des différences de degré hydrométrique: peuvent entrainer des va-
riations de 40% de la LS quand les interstratifies sont riches en couches gonflan-
tes. Ces variations s'estompent avec 1a diminution de la LS et elles deviennent
nulles dés 1'anchizone. Certains auteurs mesurent la LS sur les préparétions trai-
tées a4 1'éthyléne glycot. D'aprés Pochen{1976,inédit), les différences sont impor-
tantes entre les deux mesures. La LS peut passer de 2,5 i 0,52, de 1,18 4 0,42
ou encore de 0,84 a 0,28%28CuK de 1'&tat sécheé a 1'air & la saturation i 1'athy-
1éne glycol. En fait, par ce traitement, on retrouve le noyau résistant des micas
détritiques débarrassés par gonflement de Teurs cortéges de couches smectitigues.
Les différences entre les 2 &tats s'estompent avec la diagenase,

En résumé, la LS ou “"cristallinitéd de 1'911ite" peut dtre, dans les premiers sta-

des de la diagenése, une mesure :

- des conditions d'altération-transport donc de 1a "frajcheur® du détritisme,

- de Ja quantité, dans la fraction inférfeure i 2 pm, de fractions inférfeures 3
0.6 et 0,2 pm dans lesquelles smectites et interstratifigs micas-smectites domi-
nent,
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- de 1'origine des détritiques, resédimentation d'argiles qui ont déji subi un cy-
cle d'altération ou de transformation,

. - das conditions hydrodynamiquesde dépdts qui imposent un tri granulométrigue:
pailiettes de micas bien cristallisées dans les milieux de haute gnergie, inter-
stratifiés el smectites dans les milieux plus calmes.

En plus la LS augmente avec la profondeur par néoformation d'interstratifiés gon-
flants ou non.

6 - "Cristallinité de 1'i1lite", diagendse &pi-anchizone.

Das le stade IV, Ta LS diminue trés généralement en se rapprochant du
front du métamorphisme et ceci quelle que soit Ta Tithologie. Cependant, dans les
salinités diverses, la qualité de la perméabilité, la présence d'hydrocarbures
lourds, de hitumes ou d'éspha]tes, exercent encore une influence sur la LS soit en
favorisant, soit en fossilisant les néoformations. C'est pourquoi la diminution de
1a LS dans la diagenése profonde progresse en dents de scie mais avec des écarts
qui s'amenuisent pour devenir trés faibles dans 1'anchizone. Ce dernier fait est
du reste un des critéres de définition de 1'anchizone.

Pour définir 1'anchizone et 1'épizone par la LS, on a tenu compte de critéres de
Ta géochimié organique, de la minéralogie et de 1'observation microscopigue. Ce-
pendant les donndes de la LS ont varié avec les années et Jes diffractométres. La
vraie expression est une fraction d'angle mesurée 4 1,0 nm {10 R). Elle dépend
bien entendu de la vitesse angulaire du. acniométre, du mode d'envegistrement gra-
phigue, de la largeur des fentes de convergence at divergence, de 1'emploi ou non
d'un monochromateur, de la discrimation des impulsions d'aprés Teur hauteur, etc.
Pour une vitesse angulaire de 20/min, des fentes de ZO-D,me et 20, filtre N3,
compteur proportionnel et discrimination,les"limites" de 1'anchizone pour Ta raie
a1,0nm , c'est-d~dire & 8,84 28CuK, sont de 0,25 et 0,420.

Kiibler Kiibler Frey Dunoyer Kiibler

Diagenése 1954 1967 1969 1969 1969
mm mn i m 92 ¢

Anchizone 8,5 4,2 7,5 5,6 4,0 0,42
Epizone 5,0 2.5 4,0 3,5 2,5 0,25

Tableau 6 : Les limites de 1'anchizone sont des limites de travail, comme on
7'aura remarqué, la diminution de la LS est progressive sans rup-
ture au point d'inflexion de la diagenése prafonde aux schistes
verts.
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7 - Etalonnage de Ta LS par Yes minéraux index, la réflectométrie

de la vitrinite, les stades des hydrocarbures fluides, par

milieu géochimique.
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Figure 56 : Tableau d'&quivalence entre les transformations minéralogiques:

les minéraux index, par environnement sédimentaire et géochimique
et le pouvoir réflecteur de la vitrinite.

Dans les faciés & zeéolite, ia laumontite et Ta corrensite apparais-

sent d&ja au passage de la zone III-IV, la prehnite peut débuter
dans la zone IV, la pumpellyite apparait dans la diagen&se profon~
de. D'aprés Kibter et al.(1979} madifis,

Cette figure est la compilation de résultats ol sur Te méme forage on a pu mesurer

par exemple: Ro et la cristallinité, ou encore 1'apparition ou la disparition d¢‘un

minéral index. Les paragenéses, dans la dtagendse, sont trés différentes selon Te

milieu géochimique. C'est pourquei i1 a fallu distinguer 4 milieux principaux:
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- Le milieu argilo-détritigue commun est par exemple celut de 1*off-shore du La-
brador qui est trés représentatif d'une marge continantale mobile ouverte sur 1'
ocan. On peut rattacher & ce milieu le Gulf Coast, depuis Te Crétacd, pour une
part le Viking Graben depuis e Jurassique, mais aussi certains complexes delta¥-
ques comme la Mahakam ou le Niger. Ces milfeux sont cependant moins ouverts sur
1'océan ce qui amélicre la préservation de la matigre organique. Ils sont aussi
caractérisés par 1'apparition de 1'aliévardite (rectorite irréguligre). Dans ces
milieux, pour une raison encore mal &claircie, Tes salinités mesurées par diagra-
phies sont scuvent plus fazibles gue la normale (sauf & proximité des systémes sali-
féres). Les zones sous-compactées sont fréquentes.

- Le milieu des shales noirs qui peuvent devenir ardoisiers, serait par exemple
celui du Lias argileux d'Europe centrale, du Silurien argileux des confins du Ma-
roc par 1'Algérie, la Lybie jusqu'en Anatolie, celui des argiles naires du Juras-
sique atlasique algérien. Ce milieu est caractérisé par une matiére organique d'o-
rigine continentale, une salinité faible et Ta présence d'ailévardite puis de pyro-
phyllite.

- Le milieu des faisceaux charbonniers est trés particulier dans 1°Est de la
France. Contrairement aux milieux précédents, ia LS s'élargit avec la prefondeur.
Les micas s'altérent, se transforment, pro parte, en allévardite puis en pyrophyl-
Tite.(fig. 57). Dans ce cas une"dégradation de la cristallinité" est justement le
signe d'une diagenése plus intense. C'est en tout cas ce que T'on constate dans le
Westphalien D et plus jeune de Girenville. Cela rend un é&talonnage de Ta LS par Ro
impossible.

- Le milieu des volcanc-détritiques,commae celui des Grés de Taveyannes des Alpes
occidentales et des Apennins, est tout aussi défavorable & la LS. L'activité du Mg
mais aussi du Fe est trop forte par rapport d celle du K; ces milieux dégradent

les micas du reste peu abondants, rendant ainsi une corrélation absclument impessi-
ble entre les zeéolites des faciés & zéolites-pumpellyite-prehnite et la LS.

On remarquera que chague fois qu'il est impossible d'utiliser la L5, i1 apparait
des minéraux index qu'on peut corréler avec Ro.

Dans le tableau de la figure 55, la limite supérieure de 1'anchizone a 0,420 28Cu
K. st corrélée avec des Ro de 2,6 - 2,8% d'aprés des sondages de 1'Ordevicien
Silurien-Dévonien de 1'Est du Canada (Québec et Provinces maritimes). La limite in-
férieure & 0,25029 correspandrait & des Ro de 4,0 t Q0,2 %. Les séquences étudiées
appartiennent au milieu argile-détriticue commun. Il est peu raisornable de faire

correspondre ces limites & des températures tant qu'on ne connait pas Tes temps de
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Figure 57 : Comparaison de ia réflectance Ro dans les charbons et de la “cris-
tallinité de 1'i1lite" {largeur de Scherrer, &chelle SNPA, 1967)
dans le forage de Gironville,Lgi 101, d'aprés Alpern (1972 ) et
Kibler (inédit). Contrairement d la régle, la LS augmente avec
la profondeur, par disparition de Ta kaolinite, domaine d'existen-
ce des allévardites et pyrophyllites ' :

8 - Faciés & zéolites et a pumpellyite-prehnite

D'aprés les observations principalement de Coombs (1954) dans Tes col-
lines de Taringatura (Southland, Nouvelle Z&lande), Fyfe, Turner et Verhogen{19581

ont défini le faciés & zéolites que Coombs (1961) a situé, par la suite, dans le

cadre de son "métamorphisme d'enfouissement".Le faciés i laumontite &tait assimila
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d un faciés de métamorphisme zonal, de tras faible degré et qui assurait la tran-
sitien entre le faciés d analcime-heulandite et le faciéds i pumpellyite-prehnite
(Coombs, 1671; Winkler, 1967, 1973; Martini et Vuagnat, 1965, 1970; Coombs et al.
(1959). Cependant pour Madsen et Murata (7970) Ta néoformation de la laumontite
n'était pas due seulement a une augmentation de la température mais pouvait &tre
contrdiée par Ja perméabilité et la composition chimique du sé&diment. KibTer({1973b)
remarquant 1'association trés fréquente corrensite-laumontite propcsait de rempla-
cer le faciés & TJaumontite par le facigs & laumontite-corrensite et le situait
dans la diagenése moyenne, c'est-i-dire le stade IV. Par ta suite Hood et Castano
{1974) mesuraient des réflactances de la vitrinite de 0,44 i 0,46 & Cache Creek

et de 0,62% dans la région de Tejon en Califernie pour la premiére apparition de
la laumontite. De telles réflectances correspondent aux stades III et IV. I1 é-
tait dés lors prouvé que Ta Taumontite pouvait apparaitre déja dans la diagenése
moyenne et n'était pas uniquement le minéral index d'un métamorphisme zonal méme
faible. Dans les champs d'hydrocarbures de Niigata (Japon),lijima et Utada (1969)
décrivent la succession des associations caractéristiques clinoptilelite-smectite,
anaicime-disparition des smectites et apparition des premigres laumontites, enfin
Taumontite-corrensite-albite, cette derniére association pour des températures
actuelles de 106°C environ. En fait, selen la révision de Boles et

Coombs (1977), les températures d'apparition de la Taumontite dans la diagenése
d'enfouissement se situent entre 104°C Eocéne-Miocéne de Californie et 130°C &
Cache Creek Crétacé, Greath Yalley (Castafo et Sparks, 1974). La laumontite est
aussi signalée dans Tes systémes hydrothermaux par des températures actuelles de
75 I 59¢ {Seki et al.,1969). Dans ces systémes, la pression est du type hydrosta-
tique c'est-d-dire que la pression de fluide est beaucoup plus faible que la pres-
sion lithostatique: pf <& pg. Les températures d'apparition dépendraient des pres-
sions de fluide, en d'autres termes du rapport pf/png. Dans les systémes fissuraux
pf étant beaucoup plus petit que pg, Te remplacement de 1'heulandite matricielle
par de la laumontite fissurale, de laumontite par de 1z pumpellyite ou par de la
pumpeilyite-prehnite ou encore de 1'analcime par de 1'albite, est attribué par
Boles et Coombs (1977) & un changement important de Ja pression de fluide. Les mi-
néraux remplagant les minéraux préexistants 1'ent fait 4 des températures plus bas-
ses mais & des pressions plus faibles, Ce qui signifie en clair qu’d température
constante, suifvant la pression de fluide on peut avoir ceexistence de 1'analcime,
Taumontite, prehnite et méme &ventuellement de pumpellyite. Boles et Coombs (1977)
expliquent ainsi la présence simultanée d'heulandite-prehnite, de laumontite-preh-
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nite, de laumontite-pumpellyite dans la région de d'Hokgnui (Nouvelle Z&lande,
Southland) et que les températures minimales calculées d'aprés 1'enfouissement
peuvent &tre aussi basses que 50 & 100% pour la laumontite, 90 & 130% pour Ta
prehnite et 180 & 220°C.pour la pumpellyite. Si 1'on connaft Ta température, ces
associations pourraient servir de paléoindicateurs de la pression de fluide ou
alors le rapport pf/pg étant connu, de paléothermométre. Dans ce domaine aussi,

la connaissance des zones sous-compactées est capitale et on peut prévoir que les
grauwackes a tendance basique dans Tesquels ces faciés ont &té reconnus, doivent
étre, par Teur faibie perméabilité matricielle, un Tieu privilggié des sous-com-
pactions.

C'est en tenant compte de 1'ensemble de ces observations que nous avons fait débu-
ter les corrensites au bas du stade II, Ya laumontite au passage du stade 11T & IV,
la prehnite dans Te stade IV et la pumpellyiie dans le stade V (cf. tableau de Ta
fig. 56). Pour la laumontite et la corrensite, les apparitions sont réparties d'
aprés les pouvoirs réflecteurs de la vitrinite. Faute de données, cela n'est pas
possible pour la prehnite, Ta pumpellyite, comme du reste pour Ta disparition des
carrensite, Taumontite, prehnite et pumpellyite.

9 - Le probléme'des phengites.

Les phergites ont &té particulidrement &tudiées ces 30 dernidres années
parce que leur composition serait dépendante des facteurs physiques externes du mé-
tamorphisme, c'est-da-dire de la pression et de la température. Elles seraient des
indicateurs de therme-barométrie. Or de nombreuses &tudes récentes tendent & infir-
mer les interprétations que 1'on a pu tirer de la composition des phengites en ter-
mes de métamorphisme de relativement haute pression et basse température, par exem-
ple. Pour essayer de comprendre la raison de ces interprétations contradictoires,
i1 convient de retourner & la définition méme des phengites et aux moyens de les
reconnaitre.

Selon Bayley {in Brindley et Brown, 1980} Schaller (1950) a suggéré qﬁ'i] existait
une série de micas dioctaédriques intermédiaires entre le pdTe muscovite trisiTici-
que et Te pdle céladonite tétrasilicique, C'était 13 une définition cristallogra-.
phique. Si la substitution du silicium par 1'aluminium dans la cquche tétraédrique
diminuait, au bien le déficit de charge du feuillet diminuerait, ou bien, s'i] &-
tait constant et par définitien -1, {1 faudrait qu'un cation divalent rempléce B
aluminium trivalent dans la couche octagdrique. En fait, dans Ta céladonite le dé-
ficit de charge provient de la substitution de 1'A13+ par du Mgz+, éventuellement
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du Fe2+ dans 1a couche cctaédrique,tandis que dans la muscovite Te méme déficit
provient de la substitution d'un silicium tétravalent par un aluminium trivalent,
Sur ce raisonnement cristallographigue i1 &tait dés Tors parfaitement clair qu'il
suffisait de doser chimiquement le $i,A1,Mg et Fe dans ces micas dioctagdriques
pour connaitre les taux de substitution dans les couches tétra- et cctagdriques.
Foster {1956), par compilation d'un grand nombre d'analyses chimiques de micas di=-
octagdriques bien cristailisés, conciut a la réalité de la suite phengitique.

On ne peut faire confiance d 1'analyse chimique que si les micas isolés sont de
grande pureté en 1'absence de trace de quartz, magnétite, pyrite, chlorite, bioti-
te, phlogopite et autres minéraux magnésiens, ferro- ou ferriques. Or dans Tes
séries métamorphiques, chlerites, biotites, muscovites, paragonites, pyrophyllites
sant des minéraux associss quasi obligatoires des phengites, suivant le faciés et
Te degré. Ce sont donc autant d'impuretés qui peuvent fausser 1'interprétation des
analyses chimiques globales. Dans la majorité des échantillons métamorphiques, la
phase micacée n'&tant donc pas isolée, i1 a fallu chercher des moyens de pallier

3 cette difficultd, 1'un de ces moyens est la micrcanalyse par microsonde {sonde
de Castaing). Cette technologie est parfaitement efficace pour des paillettes d'
une taille suffisante (voir p.ex. Saliot, 1978; Goffé, 1982). Cependant les micas
de la diagenase profonde ou du métamorphisme trés faible & faible, ont des tailles
de 1'ordre du micron cu de la dizaine de microns. En 1'état actuel de Ta technole-
gie, méme avec un microscope &lectronique i balayage équipé de la microaralyse,
1'analyse quantitative n'est pas encore possible et on doit toujours se contenter
d4'une analyse relative. Par ailleurs, dans chacune de ces analyses, seul le fer
&lémentaire total peut &tre dosé et les divers &tats d'oxydation du fer sont alors
répartis par calcul sur la base d'une formule structurale fdéale. C'est pourquoi
de nombreuses tentatives ont &té faites pour mesurer les degrés de substitutions

3 partir des données cristallographiques de la diffraction des rayons x. $'il n'
est en effet pas possible de distinguer céladonite de muscovite selon les pics

de diffraction harmonique de 007, la différence des espaces réticulaires perpendi-
culaires a bo ast suffisante. Elle est de 0,065 R entre le d 060 de la céladonite
et celui de la muscovite 2 My (Tab. 7} . Le déplacement de 060 ayant &té corrélé

a la teneur en Fe + Mg (Cipriani et al.,1968}, on a caiculé by, Etabli des régres-

sions entre b, et le taux de substitution, par exemple :
by = 9,98 - 0,491 * RM oii RM = FeQ + Mgd + [ (Fesls)

[Guidotti et Sassi, 1976), et utilisé directement by calculé daprés d 060 comme
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a01(3) 003(3) 0,60 by calc
Muscovite 1 M 10,077 3,356 1,499 8,994 (M)
‘Muscovite 2 M] 10,014 3,351 1,499 8,994 (M
Muscovite 2 My 10,025 3,348 * 1,500 9,000 * (1)
Muscovite 3 T 9,969 3,311%* 1,502 9,012%* (1)
Céladonite 1 M 9,97 3,318 1,509 9,059 ()
Slauconite 1 M 10,1 3,33 1,511 9,066 (1)
Muscovite 2 My 10,007 3,336 1,4992 8,99 {2)
Muscovite 2 My %.890 3,287 1.49%60 8,9762 (2}
Muscovite 3 T 9,990 3,330%* 1,500%* 9,000%* (2)
Phengite 9,923 3,308 1,5064 9,0383 (2)

Tableau 7 : Comparaison des &quidistances des micas dioctaédriques de
référence. (1) compilations de Bayley (in Brindley et Brown,1980),
(2) de Borg et Smith (1969)*, ** assimilé & 060 {3) 001 et CO2
deviennent 002 et 006 pour 2ZM.

indicateur "pétrogénétique” des conditions de p et T du métamorphisme (Sassi,1972;
Sassi et Scolari, 1974). Dans 1'utilisation de bg 1'accent &tait donc mis sur la
variation de b, reliée 3 la substitution dans la couche octaédrique.

Toutes ces études cristallographiques avaient pour but la distinction d'un méta-
merphisme de haute pression d'un métamorphisme de haute température. Velde{1965a
et b, et 1967a) avait en effet &tudis la stabilits des polymorphes‘dioctaédriques,
la substitution dans la couche octaédrigue et démontré que dans Ta paire mica-
feldspath potassique, la substitution de Si par Al augmentait avec la pression aT
constante ou, & pression contante, diminuait avec la température (voir fig. 58),

Cependant pélites et schistes métamorphiques présentent plus souvent 1'assocfation

muscovite,chlorite, plagioclase que muscovite-feldspath potassigue. C'est pourquoi
Guidotti et Sassi (1976} ont &tudié Te taux de substitution céladonitique dans Tla
paire muscovite-plagioclase (fig. 53). Sous 1'effet d'un métamorphisme croissant,
Te Na substitue le K diminuant ainst le d{002). Plusieurs droites de régression
ont &t& calculées, Tiant Na/(Na+K) et le déplacement de 002 {Zen et Albec,1964;
Guidotti, 1974; Cipriani et al.,1968). La substitution sodique dépend de la tempa-
rature et de la pression {fig. 60). A pression constante et d température croissan-
te, cette substitution passe par um maximum. La température du maximum dépend de

la pressjon. Elle est plus basse pour Tes hautes pression et plus &levée pour les
faibles pressions. Dans la paire mica dioctaédrique-plagioclase, i1 intervient



586

O |
5
=, 80~ \)
S, )
B 3
3 kY
b= 2
7 60
< \\10 Kb
< \
@
]
T 40
[e}
£
e 4
e
]
E 20
10 ¥ T T T .. e
300 500 00T 1oCct -

Figure 58 - Diminution de la substitution "célado-
nite" avec 1'augmentation de la tempé-
rature pour 3 prassions différentes,

selen Guidotti et Sassi(1976) et Velde
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paire muscoyite-plagioclase et pour 3 pressions. (Guidotti et
Sassi, 1976).
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donc 2 substitutions, la substitution "paragonite” et la substitution "phengite".
La valeur de ces 2 substitutions a &té appréciée par les données cristallographi-
ques de 060 recalculées en b, et de 002 {fig. 61). 11 existe une derniére complica-
tion dans cette paire, c'est que la substitution sodique n'est pas indépendante de
la substitution phenéitique. Elles sont en général en relaticn inverse. Enfin sur
1a base des rapports Fe3+/Fe2+, il a 8té suggéré 1'existence de pdles ferriques
dans les tri et dans les tétrasiliciques.

Des résultats récents mantrent par exempie que la substitution paragonitique est
indépendante du type de métamorphisme (Saliot, 1978). Les valeurs de by dans le
Paléozoique et le Verrucano de Toscane ne dépendent pas de la pression mais de la
composition et des associations minéralogiques des roches {Bertagnini et Frances-
chelli, 1982). La substitution céladonitique,calculée d'aprés b, et d'aprés les a-
nalyses 4 1a microsonde, refléte la composition chimique de la roche plus gue les
paramétres physiques du métamorphisme dans les métapélites de Nurra {Sardaigne,
Carmignani et al.,1982). L'utilisation des paramé&tres by, 002 et des teneurs en Fe
et Mg ne conduit pas & la distinction des divers types de métamorphisme si 1’on ne
tient pas compte de la composition des roches.

Par contreen n'utilisant que la paire muscovite-feldspath potassigue, en se res-
treignant au dosage Te plus précis possible de la substitution AT-S{ tétraédrique,
les différents types de métamorphisme peuvent &tre reconnus (Saliot, 1978; Goffé,
1982). D'un point de vue théorique, on s'affranchit des complications de la substi-
tution paragonitique et du contenu exact des substitutions dans la couche octaédri-
que. Ceci n'exclut pas que la paire mica-plagioclase puisse aussi donner des résul-
tats pour autant que 1'on compare des roches de compositicnsstrictement identiques.
On remarquera que la plupart des micas de Ta diagenése profonde de 1'anchizone et
des premiers termes de 1'épizone doivent avoir une composition phengitique d'aprés
Te spectre de diffraction de la série harmonique 007 en valeur de d et en intensi=
tés relatives (Rey et Kibler, 1983).
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LES INCLUSIONS FLUIDES, TEMOINS DE LA DIAGENESE ET DE L'ANCHIMETAMORPHISHME
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INTRODUCTION

L'application des &tudes d'inclusions fluides 4 Ta caractérisation des
environnements sédimentaires ne s'applique gu'aux cas dans lesauels des cris-
taux piégent des inclusions d'une taille suffisante. Dans Tes conditions de la
sédimentation elle-méme, i1 n'y a guére gue des minéraux d'origine évaporitique
comme le gypse et 1'halite gui puissent &tre &tudiés. Encore s'agit-t-il1 d'es-
péces fragiles qui peuvent ne renfermer aujourd'hui qu'un tout petit nombre
d'inclusions syngénétigues ; ces inciusions "religues" ont toutefcis une grande
signification ; par exemple, elles ont permis de distinguer 1'origine marine ou
non marine de différents cypses du Tertiaire frangais (Sabouraud, 1975). L'hali-
te renferme des inclusions de saumures qui sont parfois peu différentes, par
leur composition, d'eau de mer &vaporée mais qui, plus souvent, représentent
des solutions modifiées lors de la diagenése ; elles sont d'ailleurs souvent
associées & des inclusions riches en CH4 ou CO2 (bibliographie in Roedder, 1979).
Cat exemple, un peu particulier, servira 3 introduire les processus diagénéti-
ques : 11 s'agit de T'ensemble des phé&noménes affectant Tes sédiments ({frac-
tions minérale et organigque, eaux conndes) pendant et aprés 1a transformation
en roche sédimentaire, 1'altération superficielle atant spécifiguement exclue.
l.a transition ay métamorphisme est plus ou moins graduelle ce qui explique que
1'on ait introduit 1'anchizone comme terme de passage (comode} entre diagenése
et métamorphisme épizonal.

La diagenése précoce ne 1aissé que peu de traces qui puissent étre
décelées dans les ifacunes intracristallines. Par contre, les fluides de la
diagenése tardive sont &tudiables dans des échantillons de diverses provenan-
ces : a 1'affleurement, i1 s'agit par exemple de quartz néoformés dans des
septarias ou des fentes. En mine (ou & 1'affleurement), ce sont certaines
fluorines, blendes ou calcites provenant de gites stratiformes du type "Missis-
sippi valley". Enfin, les forages pétroliers profonds Tivrent des échantillons
d'étude 3 priori difficile mais, comme on le verra ci-dessous, d'un grand in-
térét géologique.
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Nous rappellerons pour commencer 1'crigine et 1'évolution des hydro-
carbures et des solutions salines dans les bassins sédimentaires avant de pré-
senter ces fluides sous forme d'inclusicns intraminérales et de discuter les
informations thermobarométriques que 1'an peut tirer de leur é&tude.

I. L'ORIGINE ET L'EVOLUTION DES FLUIDES DE LA DIAGENESE

La genése d'hydrocarbures & partir de la matiére organique disséminée
dans Tes sédiments s'effectue pour une certaine part & un stade trés précoce
(ex. : gaz des marais = "biogénic methane") mais se déroule pour 1'essentiel au
cours de 1'enfouissement des bassins sédimentaires sous 1'infiluence de la tem-
pérature. Selon 1'origine du kérogéne concernd, on aura soit une évelution an
direction de la formation du pétrole soit la formation d'hydrocarbures iégers.
Corrélativement, i1 se formera des résidus enrichis en carbone dont les proprié-
tés physiques se rapprochent de celles des graphitoides.

Dans les schémas classiques (figure 1), la formation du pétrole est
supposée s'opérer entre 60 et 120°C, selon le bassin considéré, la maturation
de 1a matiére organique étant fonction de son temps de résidence & diverses
températures au long du gradient géothermique (B. Kubler, ce volume). La limi-
te extréme d'existence de ces hydrocarbures liguides est considérée comme &tant
comprise entre 150 et 250°C. On néglige alors cependant le r3le de la pression
et du confinement qui tend & stabiliser ces hydrocarbures : on a récemment
décrit, a Ta faveur de forages irés profonds Ta présence de matiéres organi-
'ques'ayant'conservé un pouvoir pétroligéne encore notable dans des roches por-
tées a4 300°C. A température dépassant la limite supérieure d'existence du
pétrole ("oil floor")}, i1 se forme par cracking des fractions plus 1égéres
("wet gas"} et finalement du méthane pratiquement pur ("dry gas") renfermant
des quantités variables de C02, HZS et N2. Au-deld de certaines conditions
("dry gas preservation 1imit"} le méthane Tui-méme disparait par migration
ou destruction. Comme on le verra plus loin, une raison possible de 1a décom-
position du méthane est sa transformation en graphite.

Les solutions agueuses qui accompagnent les hydrocarbures {"eaux de
gisements” ou encore "eaux connées") peuvent @tre décrites comme de 1'eau de
mer diagénisée. D&s le stade de la diagendse précoce qui s'opére sur le plan-
cher océanique, divers processus modifient Ta compasition de 1'esau de mer
interstitielle des sédiments : 1'oxydation de la matiére organique améne la
réduction des sulfates et 1a 1ibération de COZ’ en partie fixé sous forme de
carbonate ; des dissolutions-cristallisations relatives aux carbonates et aux
silicates modifient la composition cationique de 1'eau de mer initiale : on
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retiendra particuliérement la dolomitisation qui rend compte de 1'appauvrissement
trés notable des eaux connées en magnésium par rapport & 1'eau de mer. A des stades
plus tardifs, les mémes processus peuvent intervenir, trés postérieurement & Ta
lithification et 3 1'enfouissement des roches sédimentaires.

i1s sont complétés par d'autres processus mettant en jeu la migration
des solutions agueuses au sein des bassins sédimentaires. De tels processus expli-
quent en particulier les fortes salinités de la plupart des eaux connées. Dans cer-
tains cas, ces eaux ont &té enrichies en sels dissous par mélange avec des saumures
provenant de la dissolution d'anciens niveaux de sel gemme, et il se peut méme qu'il
s'agisse de ces saumures elles-mémes ; le phénoméne est documenté dans de nombreux
bassins sédimentaires oll les évaporites sant largement représentées. Dans d'autres
cas, on a invogqué une migration sélective de 1'eau par diffusion au travers des
membranes semi-perméables que sont les shales, principalement dans le cadre du
phénomane d'osmose inverse.

Finalement, les eaux conndes sont des solutions salines (parfois méme de
véritables saumures) dont les jons dominants sont cI, Nat et ca*t. Leur température
n'excéde pas généralement 250°C et elles sont parfois assocides & des hydrocarbures.
Cas caract@res, qui reposent sur 1'&tude actuelle des bassins sédimentaires, permet-
tront d'identifier Tes eaux connées fossiles piggées sous la forme d'inclusions
intraminérales.

IT. NATURE ET PROPRIETES CARACTERISTIQUES DES HYDROCARBURES IMCLUS

Si 1'on excepte le cas de certaines roches ignées de caractére alcalin
(éninsuie de Kola et Groénland,cf. Roedder, 1972 et Konnerup-Madsen et al., 1979),
Ta présence d'inclusions fluides ol les hydrocarbures scient prédominants est assez
caractéristique des minéraux de la diagenése et du métamorphisme débutant. Ainsi,
le sel gemme recristallisé en profondeur peut contenir des inclusions gazeuses
sous assez forte pfession, dont certaines sont presque uniquement constituges
d'hydrocarbures. De méme, la fluorine et la blende de divers gTtes de couverture
{gites “MissﬁssipﬁiVa]]ey“) renferment des inclusions de bitume ou d'huile mingrale
(Roedder, 1979}. Plus généralement, corme on le verra ci-dessous, 1'étude de min&raux
néoformés dans les conditions de diagendse ou de mé&tamorphisme débutant peut révéler
la présence d'hydrocarbures inclus. I1 apparait donc important de présenteﬁ maintenant
les différentes "maniéres d'8tre" des inclusions i hydrocarbures et leurgcritéres
d'identification. Compte tenu de Ta faible miscibilité de 1'eau et des hydrocarbures
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qui conduit parfois 3 la formation d'inciusions wmixtes, nous décrirons aussi
les solutions aqueuses piégées.

IT est commode d'établir une nomenclature de ces inclusions seion le
nombre et la nature des phases observées 3 1°ambiante (Touray et Barlier, 1975 ;
Burruss, 1981) en se référant, pour ce dernier caractdre, 3 trois constituants :
W, L et 5. W représente une solution aqueuse, G dy gaz Yiguéfiable visiblement
tors des expériences microcryoscopiques et L un hydrocarbure liguide. A titre
d'exemple, une inclusion ITIWL comporte & 25°C trois phases qui sont respecti-
vement de T'eau (W) et du pétrole (L) en &mulsion et une bulle gazeuse sous
faible pression ; ure inclusion IG ne renferme que du gaz, Tiquéfiable par refroi-
dissement. |es différents types possibles sont reporiés dans le tableau I.

Tous ont &té observés ; parfois rarement, comme Te type IIWL, ou plus couram-

ment.

1 = Caractéres des "huiles minérales”

Dans Ta nemenciature précédente, le constituant L représente en fait
deux catégories de produits qu®il est en général facile de distinguer : d'ume
part des ligquides peu volatils, assez comparables & du pétrole brut, d'autres
part des Tiquides trés volatils qui sont en fait des condensats, comparabies
au butane 1iguéfié qui remplit le réservoir d'un briquet. Ces constituants se-
ront présentés au paragraphe relatif au hydrocarbures gazeux.

‘ Sur le plam analytigue, on ne dispose que de résultats dispersés et

partiels, par exemple aprés analyse par chromatographie en phase gazeuse et
spectrométrie de masses (Kvenvolden et Roedder, 1971). L'emb]oi de l1a micro-
sonde & effet Raman, th@oriquement possible, ast en fait Timité considérable-
ment par la fluorescence habituelle des huiles minérales et leur fréquente
décomposition sous 1'impact du faisceau lTaser ; dans guelques cas cependant,
la distinction entre hydrocarbures aliphatigues et aromatiques a pu &tre menée
a bien (Suilhaumou, 1982). Rappelons d'ailleurs qu'd !‘écheile macroscopique,
1'anatyse moléculaire des pétroles est une opération longue et socuvent par-
tielle, La caractérisation des huiles minérales en inclusion s'effectuera donc
essentiellement sur Ta base de caractires optigues et microthermométriques
{Burruss, 1981).

L'existence d'émulsions asseciant de 1'eau 3 un liquide peu volatil
d*indice supérieur conduit 3 1'identification d'inclusions des types II WL,
IIT WL ou IIT WLG ; toutefois de telies émulsions ont un caractére occasionnel
et d'autres critéres doivent &tre utilisés.
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Type Composition {1} (2)
IG CHy (Nz, Co, s HoS,
autres hydrocarbures gazeux ouf 4___-T?T_,,
T, file minerale | non | nom
T, | Solution aqueuse | non | non_|
R R
Cf. IG + condensat ou
TEL huile minérale out parfois
Tme | om0 | oui | parfois
Toms | choTeL + He | ot | oul |

Tableay I - Nomenclature des inclusions & hydrocarbures Tiguides et/ou
gazeux {cf. texte).

(1) : condensation d'une {ou plusieurs) phase(s) Tiquide(s)
au refroidissement.
(2) : Représentent le piégeage d'un fluide hétérogéne.
W
calcite r|
M _
fluarne
20 20
il water I’:Nmer
A= | 5 o 7]
50 100 150 h 50 100 150 'h

Figure Z -Histogrammes des Ty, d'inclusjons IIL et IlW dans Ta fluorite et la
calcite du gTte de Berbés (Espagne). Ces inclusions ayant &té pié-
gées simultanément, le décatage entre histogrammes plus important
dans la fluorite que 1a calcite indique gue ce dernier minéral a
cristallisé & plus faible pression que le précédent (Garcia-
Iglesias et Touray, 1977).
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La valeur élevée, pour un liquide, de T'indice de réfraction est

un caractére distinctif important des pétroles inclus. Les mélanges d'hydro-
carbures liouides ont des indices compris entre 1,35 et 1,57 environ (Burruss,
1981} ; de ce fait, les inclusions d'huile minérale auront souvent un faible
relief par rapport au cristal hote, parfois méme un relief nul ou positif
comme on peut 1'sbserver dans la fluorine {n = 1,434).

La Fluorescence dans Te visible sous irradiation ultra-violette de
certaines molécules organiques (présentes 3 T1'&tat de constituants mineurs dans
le pétrole} est un caractére diagnostic important. Aujourd'hui, la microscopie
de fluorescence permet le repérage facile d'inclusions d'huile mingrale d'une
taille éventuellement trés modeste ; Ta variété des cou1eu+s observées (jaune
d'or, bleu profond, vert vif, etc...) conduit parfois & distinguer plusieurs
générations d'ages différents (Burruss, 1981). On soulignera cependant que tous
les hydrocarbures liquides ne sont pas fluorescents.

La couleur des pétroles inclus varie du brun & un jaune parfois trés
clair ; 11 existe aussi des hydrocarbures inclus incolores, i premiére vue tout
a fait semblables d de 1'eau {Touray et Barlier, 1975).

l.a dilatation thermique facile des hydrocarbures liquides explique,
par contraste avec le comportement des inclusions aqueuses monophasées, que
les inclusions T L laissent apparaitre facilement une bulle de retrait au

refroidissement. Le phénoméne peut se dérouler par exemple d -5°C, 1'homogéné-
~isation totale s'effectuant entre + 13°C et 33°C (Kulchitskaya, 1977).

La congélation des liquides organiques,par contraste avec celle de
1'eau, s'effectue avec une augmentation de densit@ qui se traduit par une aug-
mehtation du volume de la phase gazeuse. Les solides formés ont des tempéra-
tures de ¥in de fusion trés variables, par exemple de - 14°C 3 + 14°C (Garcia-
Iglesias et Touray, 1977).

La compressibilité des hydrocarbures liquides est en général supé-
rieure d celle de 1'eau ; de ce fait, dans des applications géothermobaroma-
triques, on devra tenir compte d'une “correction de pression” plus importante
que celle qui serait relative & des inclusions aqueuses piégées dans les mémes
conditions (Roedder, 1963). On note en effet, 3 quelques exceptions prés
(Yajima €t Touray, 1967} que les inclusions II.L présentent des températures
d'homogénéisation inférieures d celles des inclusions II W qui leur sont con-
temporaines. C'est ce qu'iflustre la figure 2. Si 1'on disposait des diagram-
mesP-VY-T relatifs aux compositions des diverses catégories de pétroles en
inclusion, i1 est certain que les couples d'inclusions synchrones des types
IT ¥ et IT L pourraient fournir d'excellentes informations thermobarométriques
par recoupement des isochores appropriés (Roedder et Bodnar, 1980 ).



Type p Autres ' N
d*inclusion Méthode CH4 CZH6+C3H8 hydrocarbures N2 H2 HZS . o Localisation Auteur
1 .
Gaz naturel C 69.2 4.3 1 0.5 |~0 | 15,21 9. Lacq in Rumeau et
76.5 7 10.3 0.8 (v0 0.8y 4 Rousse (Fr.} |[Sourisse - 1973
IT.6GL 50-55 | 10 nd 25-30 8-10| nd | 3. Ukraine Gigashvili et al.
[.G et TI.GL SM 68-45 ? 7 35-23 |~ 0 nd P4 Ukraine Voznyak et al.
1974
85 <l % nd 2.8 [0 nd 1. Donbass (URSS) Kalyuzhny}gﬁg al.
88.7 0.8 nd 7.0 [~0 1.3 2. Remuzat (Fr.)
90.6 0.2 6.2 4.6 |0 0.7 3. Lastourville Dhame]iggeurt et
. {Gabon} 1979
94.7 nd nd .1 a0 | 0.7] 3. ‘{glﬂg [11iez
1.6 MR se)
56.6 0 ~{ v ~0 | 30.81 12, Smackover GuiThaumou
formation et al.
58.2 0 a0 () ~0 | 41.8(~0 (USA) 1983
11 ~ 0 0 89 w0 |0 b0 Jebilet Bastoul et al.
1983
69 20 "0 31 w0 |0 0 {Maroc) Bastoul et al.
Les Bondons 1583
14 Q0 w0 68 w0 {ad 18 (France)
Tableau 1I- Composition, en pourcentage motaire, d'inclusions des types I G et IT GL et

de gaz naturels.

{C : analyse chimique ; SM : spectrométrie de masses : MR : microsonde Raman).

909



607

Malheureusement, on ne dispose actuellement d'aucune donnée satisfaisante &
températures et pressions &levées. En outre, Ta variété des compesitions ren-
contrées, qualitativement exprimée par Tz variété des couleurs des indices et
méme des viscosités des huiles piégées, montre que de nombreuses donnges expé-
rimentales serajent nécessaires.

2 - Caractéres des hydrocarbures gazeux et liguéfiés

Les inclusions I.G se caractérisent par leur relief négatif que sou-
ligne, sauf dans les inclusions trés plates, une marge noire due 3 des phéno-
ménes de réflexion totale. Dans les inclusions FI GL, i1 s'y ajoute une frange
liquide, plus ou moins importante, d'hydrocarbures généraiement fluorescents
et facilement expansibles au chauffage.

La composition de ces inclusions, dans Tesquelles prédominent Tes
alcanes les plus légers et particulidrement CH4, est relativement bien connue

et peut &tre comparée & celle de gaz naturels (tableau IT}. Depuis guelques
décennies, 1'analyse par sepctrométrie de masses en source 3 gaz (Murray, 1957 ;
Touray et Jauzein, 1967) éventuellement combinée avec un dispositif de chroma-
tographie en phase gazeuse (Kvenvolden et Roedder, 1971} a fourni un certain
nombre de données analytiques fiables (tableau II). Aujourd'hui, ces résultats
sont complétés, en 1'absence de fluorescence parasite trop importante, par
1'analyse & la microsonde & effet Raman (Dhamelincourt et al., 1979 ; Guilhau-
mou et al., 1983). I1 apparait que les inclusions I & et II GL renferment plus
de 50 moles? de CHys des quantités généralement modérées de CO2 et des propor-
tions variables de N2 et HZS' I1 semble, d'aprés les données du tableau

gui incluent certains résultats présentés au Sympasium E.C.R.F.I, en avril
1983 (Bastoul et al., Guilhaumou et al. ) qu'iT existe des mélanges pratique-
ment binaires 3 CH4--N2 et d'autres & CH4-HZS, ainsi que des mélanges CH4-H2—
C02 et CH4—C024H25. On est donc conduit & penser gue 1a variété de composition
des inclusions I G est beaucoup plus Targe que ce que pouvait laisser penser

1'analyse des seuls "quartz a méthane" {Touray et Barltier, 1975),

La présence d'hydrogéne, signalée dans certaines analyses effectuées
par spectrométirie de masses (tableau IR pose encore un probléme dans la mesure
0d, & notre connaissance, elle n'a pas encore été confirmee par microanalyse
Raman au sein d'échantillons formés lors de la diagenése et du métamorphisme
débutant.

Le comportement, au refroidissement, des inclusions I 6 ou II 6L peut
Btre décrit par r&férence au méthane pur (Fiqure 3}, au systéme CH4-HZS ou
encore par rapport d d'autres mélanges binaires méthane-autre alcane.
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En 1'absence de quantités nctables d'HZS et de NZ’ 1'abondance des
hydrocarbures plus Jourds que CH4 est le paramétre le plus important qui régle
le comportement des inclusions 1.6 au refroidissement, en jouant d Ta fois
sur Tes températures de transition de phases et le nombre des Tiguides immisci-
bles susceptibles d'apparaitre au refroidissement. Dans Tes incTusions de métha-
ne impur, 1'homegénéisation totale s'opére au-dessus de -82,1°C, température
critique du méthane, & une température d’aytant plus @levée que Ta teneur en
“H.H.C." (“higher hydrocarbons"”) est grande. Pratiquement, la valeur de 1 %
de "H.H.C." apparaft critique (Muilis, 1979} ; au-dessous de cette teneur, on
peut considérer le méthane comme pur, c'est-a-dire utiliser le diagramme de
stabilité du clathrate (figure 4) et utiliser 1'inclusion comme géobarcmétre en
faisant référence au diagramme PVT de CH4 {figure 5). A des teneurs plus &levées
ce n'est plus possible.

II1 - Paléotempératuves dans la diagenése d'enfouissement

Comme indigué dans 1'introduction, 1'étude des environnements diagéné-
tiques anciens peut &tre abordée par 1'analyse d'inclusions fluides dans des
&chantillons provenant d'affleurements, de forages et de travaux miniers. A cet
égard, les gisements du type "Mississipi Valley" livrent parfois des cristaux
de fluorine, blende, quartz ou carbonates ayant piggé dans Teurs lacunes de
cristallisation des hydrocarbures Tiguides et des solutions connées ; une syn-
thése des données connues sur cette question a &t& publiée (Roedder, 1979) et
nous’ n‘y reviendrons pas. On remarquera seulement que les conditions de mise
en place de ces gisements sont probablement assez particuliéres au titre des
températures {trop fortes) et des profondeurs de mise en place (trop faibles)
et ne donnent pas une vue géndrale des conditions de la diagenése. Nous dis-
cuterons dans la derniére partie d'études menées sur achantillons récoltés en
surface et nous aborderons ici les résultats obtenus sur des roches prélevées
par forage, i des profondeurs généralement comprises entre 2z et 5 km. Les
inclusions fluides ont &té parfois étudides dans les ciments de roches siii-
ceuses mais 1a plupart des donnges sont relatives aux ciments carbonatés de
calcaires ou de dolomies cu encore aux veinules de calcite ou de quartz qui
les recoupent. Les interprétations sont compTiquées par la taille généralement
trés petite des inclusions, la quasi-impossibilité d'identifier les inclusions
primaires et la difficulté d'établir une chronclogie des inciusions secondaires.
Par cantre,-les échantillons ont &té prélevés dans un contexte trés bien connu
at les rasultats peuvent étre intégrés dans une interprétation géologique géné-
rale.
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Figure 3 - Courbe densité-température, a 1'équilibre entre méthane liguide et

gazeux (in Mullis 1979)
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La présence d'hydrocarbures liguides fluorescents (Burruss, 1981)
aest assez banale, on connait également des inclusions I G & méthane prédo-
minant et on a récemment décrit, dans les échantillons provenant de 7 km
de profondeur des inclusions de ce type a CH4 + HES et 002 subordonné (Guilhau=-
mou et ai., 1983, cf. tableau II). Peu de conclusicns thermobarométrigues ont

8té tirées des données microthermométriques relatives & ces inclusions, En

tout 8tat de cause, la température d'homogénéisation des inclusions & pétrole
est inférieure ou édale & leur température de piégeage. mais 1'importance
probable des corrections de pression diminue fortement 1'intarét de 1'informa-
tion. Le coupiage, théoriquement possibie, des résultats avec les températures
d*homogénéisation d'inclusions aqueuses cogénétiques est, dans la pratique,
trés délicat faute de la connaissance des diagrammes PVT relatifs aux mélanges

d'hydrocarbures concernds.

IT s'agit de solutions de salinité forte & trés forte (Nanhybida
et al., 1982, Klosterman, 1981) dont la température eutectique est trés in-
férieure 3 celle du systéme NaCI-HED, indiquant la présence de quantités
notables de cations bivalents, vraisembiablement Ca'™ (Crawford, 1981}. Les
températures d'homogénéisation sont en g&néral comprises entre 60 et 200°C.
La détermination des températures de pidgeage correspondantes suppose une
correction pour 1'°effet de la pression. Nous allons maintenant discuter de
cette guestion.

Dans Tes forages pétroliers relatifs 4 des bassins dont 1'enfouisse-
ment a une histoire connue, une estimation de la pression des fluides au moment
du piégeage peut &tre tentée, si 1'dge de ce dernier phénoméne est connu. I1
suffit de reconstituer Ta profondeur de capture en tenant compte de 1'é&pais-
seur de terrains érodés et de déterminer, pour le bassin considéré, la relation
pression=profondeur. Cette derniére, qui s'etablit respectivement a 0,10 et
0,27 banrs.m_1 dans les régimes de charge hydrostatique et lithostatique, cor-
respond 4 des valeurs intermédiaires telles que 0,12 ou 0,17 bars.m'1 dans di-
vers bassins sédimentaires. Ce fait est la conséquence de surpression dont
1'origine et la durée dans Te temps sont variées (Graf, 1982} ; 4 un stade
précoce de 1'histoire d'un sédiment on peut mettre en cause un déséquilibre

de compaction, qui sera matérialisé par une zone sous-compactée dans la colonne
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lithologique. Ultérieurement, d'autres phénomgnes comme 1a déshydratation
des smectites sous 1'effet de Ta température, 1'enfouissement d'une masse
de sofution isolée dans un milieu de plus en plus chaud ("aquathermal pres-
suring", Barker, 1972) ou encore des compressions latérales d'origine tecto-
nique pourront jouer un rdle. ’

L'exploitation fine des diagraphies acoustigues réalisées lors de
1'exploitation pétrotiére permet, dans certaines conditions favorables, de
reconnaitre les zones sous-compactées ainsi que 1'amplitude de 1'érosion
dés 1'instant o0 sont connus : a) un forage témoin dans une zone oi 1'éro-
sion présente une amplitude connue, b) la courbe d‘&volution normale de la
porosité avec la profondeur pour le bassin considéré (Magara, 1976). Moyen-
nant une hypothése sur la valeur probable de Ta relation "fossile" entre
pression et profondeur dans les zones sous-compactées (par analogie avec les
sédiments récents) il est possible d'estimer des corrections de pression
appropriées (Magara, 1976) amenant 3 modifier des déterminations thermomé-
triques antérieurement publides (Currie et Nwachukwu, 1974).

La démarche inverse (théoriquement possible) consisterait a utili-
ser les inclusions fluides comme barométres en se calant sur une température
de piégeage estimée 3 partir de données géologiques. Elle serait certainement
peu précise pour les raisons suivantes :

- les isochores des solutions agueuses ont des pentes dP/dT qui
présentent des valeurs élevées ; par conséquent, une faible erreur sur T
‘conduit & une erreur importante sur P

- les gradients géothermiques anciens paraissent encore plus dif-
ficiles a estimer que les paléopressions ;

On sait que les corrections apptiquées aux températures d'homogé-
néisation des inclusions aqueuses s'appuient sur les propriétés volumétrigues
du systéme NaC]-H20 (Potter, 1977), 1'isochore approprié ayant son origine
sur la courbe de tensjon de vapeur de la solution. Lorsque 1'on envisage ia
présence d'un gaz dissous, la démixtion du systéme se produit, pour une
température donnée, 3 des pressions trés supérieures 3 }a tension de vapeur
de la sotution. L'erreur commise en négligeant ce fait est explicitée sur
la figure 6.

Pf, pression de formation, &tant connuve, Tf sera déterminée a
partir de 1'isochore correspondant & T,- Selon 1'erigine de ce dernier, on
obtient deux résultats différents. A est la courbe d'ébullition de 1'eau et

B une partiedela "courbe de bulle" relative & une certaine teneur en gaz
dissous dans la méme solution. L'erveur peut n‘étre pas négligeable ; ainsi
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Figure 6 - Erreur commise lorsgue 1'on remplace Ph’ pression d'homogénéisation, par

la tension de vapeur saturante de 1'eau 3 Th’ Tors du tracé d'un isochore.

A : Courbe.d'2bulTition de 1'eau. Le point critique (T = 374°C, P = 220 bars)
donne 1'&chelle des températures et pressions.

B : Fragment (hypothé&tique) de la courbe de bulle (bubble point curve} rela-
tive & un rapport CH4/H20 déterming dans la sciution piégée,

Th’ Ph : Température et pression d'homogénéisation
Tf, P
Ts

P Température de pression de piégeage
: Température de piégeage déterminée de facon errcnée.
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pour une inclusicon d'eau douce renfermant 0,2 woles de CH4 par kg et piégée

3 100°C et 0,5 kbars, la correction de pression réelle est de + 3°C alors
que la correction apparente est-de 50°C (Hanor,1980).

Cette remarque conserve toutefois un caractére théorigue dés 1'ins-
tant ol la présence (ou 1'absence) du méthane n'a pas &té tonfirmée {ou in-
firmée) par analyse & la microsonde Raman des "bulles de retrait" des inclu-
sions aqueuses. Ainsi, des résultats récents (Visser, 1982) fournissent
1'exemple d'un cas pour lequel i1 n'y a pas lieu, semble-t-il, de tenir
compte de la présence de méthane dissous : les études ont porté sur la par-

tie basale d'un forage d'environ 5 km recoupant les sédiments furoniens du
bassin du Maracaibo au Vénézuéla ("La Luna formation"). Dans Ja calcite et

le quartz de veinules tardives, on note Ta présence d'inclusiens a pétrole

et d'inclusions aqueuses. Toutes sont d'origine secondaire, certaines ayant

- méme pu avoir été piégées trés récemment ; c'est probabiement le cas des
inclusions aqueuses en alignements trés tardifs dans ta calcite qui montrent
des températures d'homegénéisation bien regroupées dans 1'intervalle 90-105°C.
Selon Visser, i1 s'agirait d'inclusions subactuelles ayant enregistré les
conditions de température et pression régnant actuellement & la base du forage
atudid ; i1 est en effet remarquable de constater que, pour une pression de
500 bars et une salinitd de 7 ¥ NaCl, la correction de pression déterminée

a partir du systéme NaCl-H,0 (Potter, 1977) est de + 55°C, si bien que la
température de piégeage de ces inclusions est de 145 & 160°C, en excellent
accord avec 1a température de 157°C mesurée ay fond du forage, alors qu'une
correction plus faible, tenant compte de la présence possible de CH4 dissous,
aurait donné des résultats moins satisfaisants.

Finalement on peut, & t'heure actuelle, adopter deux attitudes : soit
ajouter une correction de pression en faisant référence aux abaques de Potter,
soit considéreyr les températures d'homogénéisation des inclusions agqueuses
comme des estimations minimales des températures de piégeage, probabiement
pey inférieuyres a ces derniéres (Burruss, 1981).

IV - Paléotempératures et paléopressions dans la diagenése et

1'anchimétamorphisme : 1'exemple des zones externes des Alpes

La reconstitution des conditions de la diagengse et du métamorphis-
me débutant, & partir de résultats obtenus sur des aéchantillons récoltés &
1*affleurement, a &té iargement effectude dans le domaine péri-alpin, tant
en France qu'en Suisse. Aprés de premidres donnges sur 1'existence d'hydro-
carbures 1iquides ou gazeux dans les quartz de septaria et de fentes alpines



614

(Touray et Jauzein, 1947 ; Stalder et Touray, 1970 ; Touray et al,, 1970 ;
Mullis et al., 1973} ont &t& développées des études de caractére régional
dans lesquelles les informations tirées de 1'&tude des inclusions fluides
étaient confrontées aux dennées minéralogiques, aux mesures de cristalli-
nité de 1'111ite et aux mesures de pouvoir réflecteur de la matidre orga-
nique disséminée. La premifre de ces études, que nous présenterons 3 titre
d'exemple, concernait e domaine des Terres noires de la Drome et des
Alpes de Haute Provence (Barlier, 1974).

Les Terres noires sont des shales d'dge Jurassique qui affleurent
dans 1a Dréme, Jes Hautes-Alpes et les Alpes de Haute-Provence. L'&tude semi-
guantitative de la fraction argileuse améne i y distinguer deux zone princi-
pates séparges par une frontidre proche de la Timite du chevauchement de
Digne. Lorsque 1'on traverse cette frontiére d'Ouest en Est, Ta kaolinite
disparait (fig. 7), les teneurs sn i11ite et chliorite augmentent ainsi que
Ta cristallinité de 17i1lite (fig. 8), par contre Ta fraction d'interstra-
tifiés i11ite-montmorillonite diminue notablement. Une zone extréme orien-
tale peut étre définie par disparition totale de l1a fraction gonflante
(figure ). On observe donc, depuis Nyons jusqu'a Barcelonnette, une évo-
Tution depuis des assembiages phylliteux d'origine diagénétique jusqu'a
des paragenéses anchimétamorphiques.

L*étude minéralogique a &t compigtée par des déterminations du
pouvoir réflecteur de Ta fatidre organique disséminée. La limite définie
au voisinage de Digne par 1'étude des argiles sépare encore deux daomaines dis-
tincts : A 1'Ouest, les réflectances sont distribuges de maniére gaussienne
autour d'une moyenne de 2,1 % tandis qu'd 1'Est on observe une distribution
bimodate : Te mode le plus faible est relatif & des bitumes ayant tardive-
ment migré alors que le mode le plus &levé (R0 = 4,4 %) correspond 4 de
ia vitrinite disséminge. Par référence aux donnges générales sur 1'&volution
des hydrocarbures i température et enfouissement croissants, cette limite
se¢ place peu au-dessous du plancher des gaz 3 condensants ("wet gas floor",
RO = 2,0 ; fiqure 1).

Cette conclusion est confirmée par Tes variations de composition
des inclusions 1 § piégées dans des quartz de septaria récoltés dans Tes
deux zones mises en &vidence.A 1'Ouest, {1 s'agit de CH4 impur renfermant
des proportions détectables d'hydrocarbures plus lTourds comme 1'indigue
1'analyse de la fraction volatile extraite par broyage sous vide (Touray et
Jauzein, 1967 ; Barlier, 1974) ou mieux encore 1'analyse par microsonde a
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Figures 7, 8 et 9 - De haut en bas

: cartes de répartition de Ta Kaolinite, de 1a

cristallinité de 1'i11ite et de la fraction gonflante (interstra-
tifiés I1Tite-Montmorillonite) dans les "Terres noire" subalpines.
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effet Raman {tableaull, &chantillon de Rémuzat). Par voie de conséquence,
T'homogénéisation s'opére souvent au-dessus de -82,1°C, température
critique du méthane (figure 10). Au contraire, 3 Bl&giers dans la zone orien-
tale, les inciusions I G deviennent monephasées au-dessous de =82,1°C et sont
représentatives du "faciés fluide a CHQ" défini par Mullis (cf. infra).

Des inclusions d'hydrocarbures Tiguides sont présentes dans les
deux zones.

Dans 1a zone occidentale, la plupart des inclusions II W s'homogé-
néisent entre 140 et 150°C, leurs salinités sont moyennes & fortes. A BI&-
giers, Th est comprise entre 180 et 220°C, Tes salinités &tant faibles 3
moyennes.

Dans ce dernier gisement, on peut encadrer la température de pié-
geage des fluides entre 200°C, valeur moyemne de 1> et ta Timite supérieure
de stabilité thermique des huiles minérales. Malheureusement, cette Timite
est fonction du temps (B. Kubler, ce volume) et elle ne peut en T'occurence
etre chiffrée simplement. Dans la zone occidentale, la température de pié-
geage était comprise entre 150°C, valeur moyenne des températures d'homo-
généisation des inclusions II W, et Ta limite supérieure de stabilité du
“méthane fmpur". Cette derniére a &té placée i 200°C environ dans Te domaine
helvétigue {Mullis, 1979),

En définitive, tous Tes résultats souTignent 1'importance des dif-
férences du degré d'enfouissement des Terres noires, de part et d'autre du

chevauchement de Digne, dont Te caractdre relativement tardif est ainsi
confirmé.

Depuis cette étude, divers travaux ont &t& entrepris dans les zones
externes des Alpes suisses. Ils aménent i généraliser les résultats précé-
dents en s'appuyant sur ta notion de *faciés fluide".

Une correspondance peut &tre effectuée entre la composition des
fluides piégés Te plus précocément dans e quartz des remplissages filo-
niens et le degré de métamorphisme des roches ericaissantes. A température
et enfouissement croissants, quatre facidés successifs caractérisés respec-
tivement par la présence d'hydrocarbures valatils plus lourds que le méthane
{HHC), de m&thane pur, d'eau et de €0, (tabTeau III) ont été dacrits.

La transition de la zone de diagenése profonde (faciés HHG) 3
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Figure 10 - Tempéfatures d'homogénéisation des inclusions IG dans les "Quartz &
méthane" de différents gisements des "Terres noires".

Domaine occidental - A : Condorcet, B : Rémuzat, C : Orpierre,
D : Laragne, E : Ribiers.
Domaine oriental - F : Blégiers.

On remaraguera que, dans Te gisement de Blégiers seulement, les tempé-
ratures d'homegénéisation sont inférieures & a température critique
du méthane.
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fluid field fluid composition metamorphic grade
HHC* ~1 tc >80 mole-% HHC non-metamorphic zone
(CHy, H,0, CO,, NaCl)#®
CH4 ~1 to »30 mole=% CH4, low~ and medium-grads
<l mole-% HHC anchizone
(HZO' €O, NaCl)
Hzo ~%0 to »>99 mole-% HEO,. high-grade anchizone
<l mole-% CH4 and epizone
(COZ' NaCl)
Co, ~10 o »60 mole-% C02 mesozone
(Cﬂd' HZO' Nacl)

* HHC = higher

** in brackets:

Furthermore,

hydrocarkbons
additional species found in inclusions.

small amounts (<3 mole~%) of H,S and N2

2

may be present as well.

Tableau IlI-Caractéristiques des "faciés fluides" (Frey et al., 1980).

inclustans Ta e Pp (bars)
9 - 182 -
8 0.162 194 + 5 455 + 5
7 - 206 -
6 0.263 219 + 5 1135 + 15
5 - 232 -
4 0.299 237 +3 1645 + 15
3 - 242 -
2 0.290 246 + 2 1555 + 15
1 - 249 -

Tableau IV- Résultats obtenus sur neuf zones de croissance succes-

sives d'un cristal en sceptre & morphologie complexe
du ¥al d'ITliez {Mullis, 1979). La succession chrono-
Togique va du bas vers le haut ; les zones paires ren-
ferment des inclusions IIW et Tes zones impaires des
incTusions IG 3 méthane presque pur.

Th est la température d'homogénéisation mesurée (ou
interpolée) des inclusions IIW dans les différentes
Zones.

Py, est la pression régnant dans les inclusions IG 4 la
température Tyn. Elle est inférieure ou &gale & Ta
pression de piggeage.
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1'anchizone est caractérisée par la décomposition thermigue des hydrocarbures
volatils plus Tourds que le méthane. Le passage du"facids & CH4" au "faciés

i HZO" est plus délicat & expliquer. En présence de graphite, on sait que

Ta fraction velatile présente une composition qui dépend directement de la
fugacité d'oxygéne. A T et P fixdes et f02 croissante, on a2 successivement
dans le systéme C-H-0) prédominance de CHQ, HEO puis CDZ' L. "absence de com-

posé volatil du carbone sous la valence zéro explique qu'’en conditions inter-
médiaires cet éiément s'exprime sous forme de graphite et que 1'eau soit

le fluide prédominant. En présence d'un tampon redox déterming, i1 se peut
qu'en &levant Ta température, le constituant volatil prédominant change ;
ainsi, pour P = 2kb, un fluide tamponné par }'assemblage QFM sera constitu@
principalement de CH4 d 300°C et d'eauj 450°C (Etugster et Skippen, 1967).
C'est une explication de ce type qui peut étre retenue pour expliquer la
disparition de CH4 d température croissante. ‘

La relation entre faciés fluides, cristallinité de 1'i1lite et
pouvoir réflecteur de la matiére organique disséminée a &té illustrée, dans
les Alpes Helvétiques, par 1'8tude de différentes coupes (Frey et al. 1980).
D'une fagon générale, i1 y a amélioration simultanée de 12 cristallinité de
1'i119te et du pouvoir réflecteur de la M.0. en allant des unités tectoni-
ques les plus superficielles jusqu'aux plus profondes ; au sein d'une unité
donnée, 1a méme variation s'observe des parties externes aux parties inter-
nes.

A titre d'exemple, les conditions de température et pression de la
diagenése profonde ont &té atteintes par la nappe du Wildhorn, celles de 1'an-
chizone par 1a nappe de Gellihorn ; la transition anchizone-épizone s'observe
dans la couverture autochtone du massif de 1'Aar.

Dans les Alpes Helvétiques, la corrélation entre les trois appro-
ches est bonne, sans qu'il existe toutefois de relation de caractére général
entre les valeurs des paramétres mesurds {cristallinité de 1'i1lite, pou-
voir réflecteur de Ta M.D., température d'homogénéisation des inclusions
aqueuses). Quoi qu'il en soit, la caractérisation du degré de mé&tamorphisme
est assez précise pour mettre en &vidence des chevauchements tardifs (métamor-
pnisme transportéd). Ainsi, la nappe pennique de Niesen, qui a atteint te
sommet de 1'anchizone, repose sur des unités helvétiques ne montrant gque
1'empreinte de 1a diagenése profonde. On retrouve ainsi le caractére tardif,
dans Te domaine subalpin, de chevauchements d'une grande ampleur.
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- Les "faciés fluides" : domaines d'existence

Les conditions de température et pression relatives aux différents
"facigs fluides" peuvent é&tre approximativement déduites des donndes expé-
rimentales relatives aux paragenéses métamoerphiques de 1'encaissant.

IT est important de souligner que Tes conditions d'existence du
"facigs d méthane" peuvent &tre déterminées en ne faisant appel qu'aux é&tu-
des d'inclusions fluides, ce qui permet de s'affranchir de 1'hypothése du

cogénétisme entre fluides piégés dans le quartz et paragenéses métamorphiques.

La détermination des température et pression de formation des quartz
d méthane en domaine anchizonal a &té expliguée par J. Mullis {1979}. L'exemple
Te plus pédagogique est celui des cristaux du Val d'Illiez dans lesquels on
reconnait parfois neuf phases de développement du guartz, en couches successi-
ves au sein d'un méme individu de morphologie complexe. I1 se trouve que les
inclusions primaires sont alternativement du type II W et du type I G ; le
remplissage de ces derniéres est constitué de méthane pratiquement pur.

La température d'homogénéisation des inclusions I G permet d'en
déterminer la densité, par référence & la courbe température-densité &tablie
tout au Tong de 1'2quilibre d'ébuliition du méthane {figure 3). On peut dé-
finir, par interpolation, Th température d'homogénéisation d'incTusions aqueu-
ses (virtuelles) gqui seraient cogénétiques des inclusions I G. Enfin, 1'uti-
lisation du diagramme PVT du méthane permet de dé&terminer Ph’ pression régnant
dans les inclusions I & 3 la température Th.

51, au moment du piggeage, les sclutions agqueuses se trouvaient
dans le demaine 3 une phase, Th et R fournissent une estimation minimale de
Ta température et de la pression de piégeage. Théoriquement, on serait en
droit pour faire progresser 1'interprétation de recouper 1'isochore des
inclusions I G et celui des inclusions II W, 1'intersection indiguant Tes
conditions du piégeage. Maiheureusement, le tracé de 1'jsochore des inclu-
gions agueuses suppose connue la pression d'homogénéisation de ces derniéres
(figure 6). La détermination de cette grandeur est une opératicn complexe
qui nécessite : a) Ta mesure de la teneur en méthane dissous, b) Ta connais-
sance de la courbe de bulle correspondante. Cette opération est probablement
inutile, car selon toute vraisemblance, le systéme évoluait sur une surface
de démixtion (fluides immiscibles). Dans de telles conditions, les tempéra-
tures et pressions d'homogénéisation représentent Jes valeurs réelles au
moment du piégeage.
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Finalement, on peust fixer la limite inférieure du "faciés & CH4"
3 200°C et 1,2 kb et sa limite supérieure & 270°C et environ 1,7 kb. Par
Ta méme occasion sont fixées les Timites supérieure et inférieure des

faciés HHC et HZD.

Compte-tenu des corrélations effectuées avec les paragendses méta-
merphiques de 1'encaissant, Te "faciés i CH4" caractérise 1'anchizone infé-
rieure et moyenne.
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CONCLUSTON

Les fluides organiques de la diagengse (hydrocarbures liquides et
gazeux) résultent de la maturation sous 1'influence du temps et de la tempé-
rature de matiéres organiques d'origines variées. Les “"eaux de formations"
proviennent de modifications de 1'eau de mer initiale par interactions avec
Tes sédiments (effets osmotiques, dissolutions, néofarmations}.

En inclusion, les hydrocarbures liguides se caractérisent par leur
fluorescence, teur couleur, leur indice, leur comportement cryoscopique et
Teur forte compressibilité. Parmi Tes hydrocarbures gazeux, on distinguera
Te méthane presque pur des mélanges ol d'autres hydrocarbures plus lourds
(HHC) sont présents

Les solutions piégées présentent des saiinités souvent élevées et

. Lo ++
sont généralement enrichies en Ca .

La détermination des pal&opressions dans les bassins sédimentaires
s'appuie sur des bases géologiques et géophysiques {Epaisseurs érodées, impor-
tance des surpressions anciennes relifes & un déséquilibre de la compaction).

La détermination des paléotempératures dans les environnements sédimentaires
pose un probléme d'ordre théorique : on ne sait pas bien quelle correction de
pression appliquer aux températures d'homogénéisation des inclusions aqueuses :
dans 1'hypothé&se {vraisemblable) o0 ces soTutions seraient riches en méthane
dissous, la pression d'homogénéisation peut étre &levée et le point de départ

de 1'isochore n'est pas situé sur la courbe d'8Bbullition de 1'eau mais nettement
au-dessus sur une courbe de démixtion du systéme CHa-HZO dont ia position est en
général mal connue. I7 n'existe pas, actuellement, de données expérimentales
appropriées sur les diagrammes PVT des "gaz 3 condensats" et du pétrole et 1'on
ne peut tracer d'isochore gue pour des inc¢lusions de méthane pratiquement pur.
La composition des inclusions riches en CH4 est, de fagon grossiére, reliée &
leur température de piégeage : la Timite entre le "facids HHC", dans lequel on
observe plus d'un pour cent d'autres hydrocarbures que le méthane, et le "faciés
CH4" se place au voisinage de 200°C dans Tes zones externes des Alpes.

La transition de 1a diagengse & 1'épimétamorphisme peut &tre suivie gréce
d différents marqueurs (nature des argiles, cristallinité de 1'i17ite, pouvoir
réflacteur moyen de la vitrinite disséminée) qui compiétent 1'Btude des inclusions
fluides. Dans le domaine anchizonal, ot le degré de pureté du méthane inclus est
suffisant, on a pu recouper les informations tirées des mesures de densité des
inclusions aqueuses et des inclusions gazeuses et fixer & 200-270°C et 1,2 a 1,7 kb
environ Tes limites de 1'anchizone inférieure & moyenne.
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T - INTROGUCTION

Les isotopes du soufre sont principalement utilisés pour déterminer
1'origine du soufre d'unme minéralisation. Mais, la différence entre les compo-
sitions isotopiques des constituants sulfurés gazeux,aqueux ou cristallisés
d'un systéme est une fonction directe de Ta température sous certaines condi-
tions. Cette application géothermométrigue des isotopes du soufre s'appuie sur
un ensemble de données d'ores et déji considérable. Limitée dans Te temps,
cette présentation ne peut Btre exhaustive. Par ailleurs, un des buts de cette
Ecole d'Hiver est de présenter aux non spécialistes cette technique géothermo-
métrique en en soulignant mérites et limites. Pour ces deux raisoms, nous nous
sommes limités & analyser en détail un nombre restreint de géothermomdtres. A
‘sulfates-sulfures”, 502-5H2 et a galéne-sphalérite, ces géothermomdtres sont
importants en métallogénie des gisements sulfurés actuels ou anciens. I1s pré-
sentent 1'intérét supplémentaire d'iTlustrer les différents types de problimes
posés par les systemes naturels et expérimentaux homogénes et hétérogenes,

Nous avons porté une attention particuliére & la paire galéne-spha-
1érite dont les applications géothermométriques sont nombreuses. La température
“isotopique" fournie par cet assemblage peut 8tre voisine de la température
réelle de cristallisation, estimée par étude des inclusions fluides de Ta spha-
Térite, ou beaucoup plus élevée. Cet écart qui semblerait infirmer la validité
du géothermométre isctopique apporte en fait des informations importantes quant
a la cinéticue de cristallisation de ce couple de sulfures. Pour cette raison,
cette présentation sera complétée d'une analyse sommaire des causes suscepti-
bles d'aTtérer 1'enregistrement isotopique de la température de syncristalli-
sation.




IT - RAPPEL DES NOTIONS FONDAMENTALES

1 = Echange isotopique

Soient deux espieces sulfurées AS et BS dont le soufre est un mé-

lange de deux isotopes : Téger (328) et Tourd (343). Au cours d'une transfor-
32

mation physigue ou chimique, ces deux composés vont échanger des isotopes ™S
et 348. La réaction d'échange - une réaction globale qui ne préjuge pas du
mécanisme réei permettant 1'échange - est généralement exprimée par la rela-
tion :
(1) %%+ 8% = A% . %%
Lorsque 1'équilibre isotopique est atteint :
s 8% L a3 s
(a%%5] [g3%s)  ASTBS - 4325 d3dg
Dans cette relation [A3%s} et ap34¢ désignent indifféremment 1'activité du cons-
tituant A%%s.

Dans 1a relation (1) chague constituant ne comporte qu'un seul atome
de soufre échangeable. Les notations Ky oo et aye_po sont alors rigoureusement
équivalentes. Dans le cas ol n atomes de soufre sont échangés au cours d'une
transformation, oy et Kij sant Tiés par :

(21w = (Kij)1/” Tudge et Thode (1950)

Ces paramétres ne dépendent que de Ta température. Par ailleurs, i1 est généra-
Tement justifié de poser :

(3) vp34g / Vp325 = Yp3dg / 5325
Les rapports des concentrations 348/325 dans les constituants AS et BS sont liés
a la constante d'équilibre isotopique par les deux relations strictement équiva-

Tentes :

25) J2) e - ()

324 1S 32g - AS-BS Mh32g. mB325'
Cette écriture peut permettre au lecteur de relier plus commodément les travaux
théoriques sur les isotopes du soufre {Tudge et Thode, 195() aux travaux de
thermodynamique isotopique - ceux de Ohmoto (1972) par exemple - dans lesquels
la seconde notation est géndralement adoptée.

La composition isotopique d'un échantillon est usuellement expri-

mée par un facteur d'enrichissement en 345 par rapport & une référence inter-
nationale - le soufre de 1a tro7lite (FeS) du météorite du Cafon Diablo (Ari-

zona) dont e rapport 325/345 mesurd est dgal & 22.220 (345/325 = 0.0450045)
(Ault-Jensen, 1863). Le 6345 est défini par
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34, ,32
(5) %, = f__fii__flésb; -1l x 10®
éch. |34 ,32¢)

réf.

Combinant Tes relations (4) et (5), i1 est possible d'opérer certaines tramsfor-

345/32

mations afin de relier le rapport isotopigue S {une valeur absolue) au fac-

teur d'enrichissement en isotope 343 : 5348 %. (une valeur relative)}
34
34 /.3 5" Sps
(6) §77S4c - 8 Spg = 107 (ope ps = 1) |1 + —

34 ¥,
(7) 675, - 67'5p¢ = 1000 Ln oy oo
34

34

{8) s%s . - §°%

AS BS ~ Sas-gs * 1000 Ln ape oo

Cette approximation se justifie lorsque Yps.ps est inférieur & 1.015 : une con-
dition généralement remplie & moyenne et & haute température. Pour
1.015, T'application des relations (4) et (5) conduit a 625,¢ - 53 ¢ = 15.099%,
qui est bien trés proche, pratiquement, de 103 Ln {1.015) = 14,888%,.

Ypg-gs =

La réaction d'échange isotopique est une réaction globale. Elle dé-
erit 1'état d'équilibre isotopique et non le processus physique ou chimique
conduisant & 1‘équilibre isotopique. Dans les 3 relations suivantas :

(9) 3oy 4 Mg g Mgy, 3%

32.-- . 34 L 34 -- 32
SO4 + SH2 = 504 + SH2

(1) s 4 % = ppdls 4 zndts

La similitude d'écriture masque une réalité physique trés différente. La rela-

(10)
4

tion (9} est la conséquence de 1'existence du sous-systome :

(12) % ewt = s (k)
(13) T e wt = e (k)
A 1'équilibre chimigue i1 vient :

(14) a,, _/a .a =K
325H 325-~ *

{(158) a,, _/a .a | =
345H 345-- H 2

Le quotient (143/(15) conduit a (*) ;

(*) Admettant que v /v =y !y
BQSH' SZSH- 34S~~ 325--



: >
(16) (:345")/(:345}1'): _:i - g gy - ;lil E; Cheml?g:Z)Perie
325-- 32SH— 2 k1/ k2
Les symboles utilisés ont les significations suivantes :

K1 : constante de dissociation de 1'équilibre chimigue entre iso-

topes Tégers

Kz : constante de dissociation de 1°'équilibre chimiqge entre iso-

topes Tourds

?1, ié, E1'et fa sont les constantes de vitesse des demi-réactions

directes et inverses -~ 1 et 2 soulignant la nature légére ou
Tourde de 1'isotope impliqué. Les réactions directes et inver-
ses sont trés rapides dans ce cas précis.

La réaction (10) peut également &tre décomposée en une somre de
deux équilibres Tégers et Tourds évoluant parallelement. Mais ceux-ci sont les
bilans d'actes chimiques élémentaires beaucoup plus complexes (Ohmoto-lLasaga,
1982). La réaction d'échange (11) peut se produire de plusieurs maniéres. Elle
peut se réaliser par :

- double diffusion antagoniste des isotopes 328 et 345 & 1'état
solide & trés haute température,

- sulfuration simultanée du Pb et du Zn :

(17} 2°Pb + SZG = 2 PbSC

(18) 2In + S2G = 2 ZnSC
- syncristallisation en solution aqueuse (%

: ! . - |
(19) Pb3ESC = et e |3 Mo | ot = s

|
- - - [
(20) s, = ™ 4 [ HsTT e e ¥

La seconde partie de la relation (16) peut &tre reformulée de dif-
férentes maniéres :

4 /)
{21) K—2=(IS""_ SH-: k—2 T(E Ekf/kl“

(a) (b} (c)
Sur 1'exemple d'un échange isotopigue entre SH et ST, la relation 16 montre
que la constante d'équilibre isotopique est £gale au quotient K1/K2 des cons-
tantes des équilibres chimiques léger et Tourd. Ceci nous permet de comparer

{(#) Les réactions de complexation ultérieures n'ont pas été représentées ici.
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Ta variation d'énergie Tibre de la réaction d'échange isotupique (Aﬁoéc 3
celle de Ta réaction chimigue globale.

(22} Ln Be-- _ gy- = Ln K1 = Lln Ky = (A6 R, - AG°R1) / RT
13 KZ’ ﬂG“R et AG“R désignent respectivement les cons-
tantes d'équilibre et les variations d'énérgie Tibre de 1'équilibre léger (1)
et Tourd (2).

(23) AGDéch. = - RT Ln Qg

h.)
Dans cette relation K

- SH™
A 280°C, ag-- _ ¢ = 1.005 {Sakai, 1968). L'application de la relation 23 donne
AGoéch, = 0,005 Kca1.mo1e-1. Cette quantité de chaleur est extrémement faible. A
titre comparatif, Ta variation d'énergie libre résuitant de Ta réaction chimique
correspondante ($™7 + HY=SH") est de 24.86 Keal.mole ' (E111s - Giggenbach,
1971). Dans la réaction d'échange isotopique entre galzne et sphalérite, la dif-
férence AGoéch. = (AG“Pbags + AG°2n343) - (AG°Pb345 + AG°ZH323) est de -~ 0.0018
Kcal.mole~1 3 358°C {Czamanske - Rye, 1974). L'excds d'énergie Tibre résultant
d'un déséquilibre isotopigue est trés faible - du méme ordre de grandeur que
celui résultant de 1'accumulation de dislocations dans un cristal 1&gérement
déformé. S1 un assembTage & galéne-sphalérite est déposé en des conditions de
déséquilibre isotopique - ce cas fréquent s'explique pour différentes raisons
dont certaines seront examinées plus en détail dans les pages suivantes - Te
systéme métastable résultant pourra persister 3 1'Schelle des femps géologiques
si 1'échange isotopique est trés 1imité dans les conditions régnantes,

La formulation 21b souligne que le fractionnement isotopigue est la
conséquence d'une différence dans les constantes de viiesse des processus di-
rects {+) et inverse («). Pour des raisons de mécanique statistique qui ne se-
ront pas abordées, k1 est toujours supérieure & k2 si 1a réaction chimique se
réalise en une seule étape (Moelwin-Hugues, 1971) {réaction guasi monomolécu-
laire par axemple). En ce cas, (k{?ﬁé) et (k;?iz} sont strictement positifs.

La formulation 21c est parfois mentionnée dans la Tittérature. Ain-
si, Ohmoto-Lasaga (1982) proposent de décrire Ta vitesse de la réaction d'échan-
ge isotopique (10)

32eq== . 3o, L Mo 32
S0y + TUsH, = TTs0pT + Csh,

par un mécanisme du 2éme ordre. Si Tes concentrations molaires (mole / 10+3 cm3

SH,» 50;" et 3450&“ sont respectivement définfes par xq, X5,
N et Yo Tes vitesses des réactions seront donndes par :
dx dy dx dy
2 _ 71 1 _ 2 _ ~
A il L R R




Donnée ici, dans un souci de clarté et de conésion, cette relation sera exami-
née ultérieurement dans la seconde partie de cette revue.

2 - Estimation des constantes d'échange isotopique

Les constantes d'échange isotopique (“ij) peuvent théoriguement
&tre estimées trés précisément par la mécanique statistique en utilisant les
données spectroscopiques sur tes molécules isotopiques considérées. Développée
par Urey (1947) cette méthode complexe a été appliquée par Tudge-Thode (1950)
et plus récemment par Richet et al. (1977). Rigoureuse au plan théorique cette
méthode peut néanmoins conduire & des résultats entachés dferreurs si les fré-
quences de vibration des molécules isotepigues ne sont pas exactement connues.
Ainsi, une incertitude de Aw = ¢ crn"1 conduit & une incertitude Auij triés supé-
rieure 3 1'erreur analytique (~ * 0.2 %) (Richet et al., 1977). Cette incerti-
tude croit pour les composés sulfurés en solution et peut devenir trés impor-
tante pour les sulfures et sulfates cristallisés. Divers palliatifs ont été
proposés. Beaucoup s‘appuient sur une estimation indirecte de la fréquence
de vibration de la molécule contenant 1'isotope le plus abondant. Selon Broe-
cker-Oversby (1971}, cette approximation grossikre consiste & postuler qu'il
n'existe qu‘une seule fréquence de vibration dans une substance cristallisée
{modele d'Einstein) et que celle-ci conduit & Ta capacité calorifique Cy mesu-
rée a 298 K. La relation découlant de ce postulat peut conduire a des estima-
tions entachées d'une erreur importante.

Sakai {1968) propose deux méthodes de caicul - 1'une basée sur une
combinaison des modales de Einstein et Debye, 1'autre sur certaines propriéiés
macroscopiques {compressibilité ...) dont Ta signification microscopique sorti-
rait du cadre de cet exposé. Les rapports des fonctions de partition réduites
iﬁ estimés par cet auteyr sont données dans le tableau { sous une forme loga-
rithmigue. Leur utilisation est extrémement simpie puisque :

(25) Lnogy = 10° [n f; - Ln s

Cette relation est strictement équivalente de celle proposée par Chmoto en 1972
{Ln oy = 167 [l.n(Q'Z/Q’1),.I - Ln{Q’Z/Qlf)j])' Définis dans 1"intervalle 300K -
800K, ou plus simpiement encore & 300K, Tes 103 Ln f% sont estimés au-dela par
une extrapoiation en A/T2 : 103 Ln f% tendant vers zéro Torsque T tend vers 1'in-
fini. La figure 1 donne les rapports des fonctions de partition réduites en fonc-

tion de T. La figure 2 donne 103 Ln oy SH, pour différents composés. Propo-

sées par Ohmoto-Rye (1979), ces valeurs dérivent directement des estimations
de Sakai (1968), Tudge-Thode (1950), Thode et al. {1971} ou du traitement des
données expérimentales disponibles.
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Composé 300 400 500 600 700 a0 °K

508 aq. 82.1 5.7 35.2  25.3  18.8  14.0
50%° aq. 7i.2  43.1 8.6  20.4 15,2 11.7
S0, gaz 43.0  27.6  19.1  13.9  10.6 8.2
H,S g. ag. i3.0 8.9 6.6 5.1 4.0 3,2
HS™ ag. 9.2 6.7 5.1 3.7 3.0 2.4
$¢(1/8) g. 15.8 8.9 5.7 4.0 2.9 2.2
S2{1/2) q. 10.1 6.0 4.9 2.8 2.1 1.6

S¢ orthorho. 15.8 - - - - _
FeS,(1/2) Py 18.4  10.9 7.0 4.8 3.6 2.7

InS Sp 14.3 8.0 5.2 3.6 2.6 2.0
PHS Gn 3.5 2.0 1.3 0.9 0.6 0.5
527 ag. 0.0 ¢.0 0.0 0.0 0.0 0.0

Tableau 1 : Valeurs numériques du 103 Ln f de quelgues composés
sulfurés dans 1'intervalle 300K - 800K (Sakai, 1968).
Les valeurs (1/n) indiquent que le 103 Ln § a &té
exprimé en tenant compte du nombre n d'atomes de
soufre échangeable. Le 103 Ln fsuu est supposé nul
a toutes températures.

IT] - GEQTHERMOMETRIE ISOTOPIQUE
1 - Généralités

Le choix d'un géothermométre dépend de plusieurs critéeres. Le cou-
ple de composés i et j doit étre tel que 103 Ln % 5 soit important méme 2 hau-
te température. L'incertitude sur une extraction suivie de son analyse spectro-
métrique est de 1'ordre de + 0.2 %.. La différence 634Si - 534Sj est donc con-
nue avec une imprécision de + 0.4 %.. Bien que faible, cette somme d'erreurs
analytiques conduit 3 une incertitude sur T qui dépend de 1a pente (Fig. 1) de
10° Ln oy = 10% [Ln fi - Ln fjl' Dans le cas d'une paire InS -~ PbS, AT est de
T'ordre de 50°C ce qui est considérable comparé & 1a précisions d'une analyse
microthermométrique. Les figures 1 et 2 nous montrent qu‘un certain nombre de
couples ij peuvent constituer des géothermométres relativement précis, Citons
notamment :

S0, - SH,
% S0, - SH (*)
4aq 2aq

(*} = SDE" désigne Ta somme des espices sulfatées en solution. IT est supposé

(Sakai, 1968 ; Ohmoto, 1972) que : 16° Ln 2 0

o -
H30, - S04
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Figure 1 : Valeur numérigue du 107 Ln # de quelques composés sulfurés - données
Sakai (1968).
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X SO4 - ¥ S (X :Ba,Ca; Y :Pb,In, Cu...)

PbS - ZnS

Pbs - CuFe52

Parmi ceux-ci, plusieurs ne peuvent &tre utilisés au-dessous d'une
température critique qui est la température de figement de T'équilibre chimique
considéré. En-dessous de cette température Te principe de micro-réversibilité
n'est plus vérifié - une variation infiniment petite d'un des param@tres du
systeme ne conduit donc plus & une modification paraligle et infiniment petite
de 1'état du systéme. C'est le cas pour le systéme SU;_ - SH, notamment. Or,

1'absence d'équilibre chimique implique un déséquilibre isotopique plus ou moins
important.

Par ailleurs, 1'équilibre chimique peut 8tre atteint sans que
1'équilibre isotopique soit réalisé. Lors de notre amalyse succincte du méca-
nisme d'échange isotopique nous avons montré que 1'éguilibre isotopique est un
raffinement au plan énergétique puisque le AG°, ., est de 1'ordre de quelques calo-
ries/mole alors que le 4G de 1'éguilibre chimique correspondant est générale-
ment bien supérieur a 10 Kcal/mole. Cette disproportion explique que le désé-
quilibre isotopique soit peu “onéreux”" au plan énergétique.

'atteinte de 1'équilibre isotopique est généralement favorisée par
une cinétique rapide. Ainsi, SH, et SH™ ou SH et S~ sont généralement en équi-
libre isotopique d&s la température ambiante. Ces deux réactions qui font in-
tervenir des transferts de protons :

+ - -
(26) %D +5 = HS +Hﬂ

se déroulent & des vitesses trés grandes. L'ordre de grandeur des constantes de
vitesse ¥ et k cofncide avec celui du facteur de collision - le processus s'ef-
fectue donc pratiquement 3 chaque collision : Moelwyn-Hughes (1971). A T et pH
fixds, le systéme microscopique est en mouvement incessant bien que le systéme
macroscopique soit immobile (V = V-V=0). rar "retouches" incessantes per-
mises par une cinétidue rapide (ou efficace) le systéme atteint facilement
1'équiTibre isotopique. Cette aptitude décroit naturellement avec le nombre de
chocs efficaces. Aussi a une température fixée, un systeme théoriquement réver-
sible mais dont la cinétique de mise & 1'équilibre est beaucoup plus lente,
risque fort d'é&tre en déséquilibre isotopique. Ce point'Eera analysé plus en
détail dans la section consacrée i la thermométrie isotopique expérimentale.

2 - Thermométrie isotopique expérimentale

a - introdyctien

Le rapport des fonctions de partition réduites {i = (Q'Z/Q‘1)i d'un
composé sulfuré i peut toujours &tre calculé si 1'on dispose des données spec-



troscopiques correspondantes. Connaissant jﬁ et %, on peut toujours calculer
le 103 Ln @55 d'un couple i-j. Mais ceci ne signifie pas nécessairement que Ta
valeur de 103 Ln &5 est exacte {i1 existe parfois de grosses incertitudes sur
les données spectroscopiques disponibles) et que 1'équilibre isotopique est fa-
cilement atte{nt en pratique - 1'équilibre chimique devant également &tre at-
teint. Dans le cas d'une paire de sulfures cristallisés, i1 va sans dire que
les deux espgces doivent étre stables pour une méme valeur de }SZ a T fixée. I1
semblerait qu'on puisse facilement lever ces incertitudes par une étude expéri-
mentale. L'analyse succincte des systeémes "sulfate - sulfure", SO2 - SH2 et PhS
- InS montrera gue cette vérification est souvent difficile voire méme impossi-
ble pour des raisons théoriques. En contre partie, une paire PbS - ZnS peut
tres bien &tre déposée en déséquilibre isotopique dans le processus métallogé-
nique initial, si la colonne de fluides dépose rapidement ces substances et se
rééquilibre ultérieurement grice aux lentes recristallisations (vieillissement
du minerai par grossissement du grain).

Les travaux de Tgumnov (1976), Igumnov et al. (1977), Sakai-Dickson
(1978}, Sakai-Kamada (1980), Shanks-Bischoff (1981) et de Ohmoto-Lasaga (1982)
permettent d'apporter d'importantes précisions quant aux cinétigues de mise en
éguilibre chimique et isotopique d'une part et quant 4 la valeur réelle de 103
Ln “SDQ-SH d'autre part. La figure 3 permet de comparar le 103 Lh o caleuid
et mesuré @ 1'accord est satisfaisant compte tenu des difficultés expérimenta-
les. En revanche, la vitesse de mise & 1'équilibre reste extrémement imprécise.
Igumnov (1976) montre que cette vitesse est fortement dépendante du pH 3 T fi-
xée. Cette dépendance est donnée figure 4. Kameda et al. {1980) lient t
et mi5 par :

(27} Log £y

1/2° 2h+
_ 4810
T
Reprenant cette éfude Ohmoto-Lasaga (1982) postulent que 1‘échange
isotopique décrit par :

+ .29 pHT - Log mzS - 12.5

k
(10} 3230;' o gy g, gy

2k 4 2
r
est un processus bimoléculaire obéissant & Ta relation :
(28) tn{(1-F)_ _ k.t
(x} + [v]

Pans cette relation, F est la fraction d'échange isotopique définie
par Myers-Prestwood {1951) par :
o - o
(29) F = g

o -
e
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tion entre le temps de
demi-daquilibre (f1/5) et le
pH a 300°C (Igumnov, 1976).

-

Dans cette relation, o, et o désignent respectivement le fractionnement isotopi-

que entre sulfates et sulfures & 1'instant ipitial (t

0} et au temps t. o, est

le fractionnement isotopique a 1'équilibre (pour t = =). [X] et [Y] sont les
concentrations en moles/litre de SH2aq et de SDQ“. 5§ le postulat est exact, la
relation (28) permet de prévoir un alignement des points expérimentaux pour
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Figure 5 : Valeur expérimentale de k. & différentes températures - extrait

‘ de Lasaga-Ohmoto (1982). Ces auteurs ont reporté une partie seu-
Tement des valeurs expérimentales disponibles (34). Celles-ci
sont données en mole kg=! HpO alors que dans la réaction portée
en abcisse X. et Y sont exprimées en moie 17! H20. Le point
RS, localisé sur la droite, intermédiaire dans un systéme d'uni-
tés incohérentes (1) appartient effectivement & la droite de
régression si 1'on tient compte (2) de la densité de 1'eau 1i-
gquide sous pression de vapeur saturante a 350°C. Par une correc-
tion similaire, le point S2 s'éloigne considérablement de la
droite de régression établie pour T = 300°C.

chague T - Ta pente de la droite de régression donnant la valeur numérique de
k. & cette température. La figure 5 montre qu'il en est ainsi si la somme [X]
+ [Y] est systématiquement égale a3 1. Les données expérimentales correspondan-
tes sont données en moles/kg Hzgr IT faut donc que :
(30} ([x] + [Y]) mole/kg Hy0 x densité = 1 mo]e/h‘tre3

Le calcul de d fait apparaitre des densités aussi élevées que 30g/cm” at peu
compatibles avec les modalités expérimentales. Tout ceci souligne Tes difficul-
tés d'interpréter un systéme dont Ta cinétique est probablement trés complexe.

¢ - Le_géothermometre S0, -_SH,

Important en velcanelogie et en géothermie, ce systéme a été étudié
au plan théorique par Thode-Tudge (1950), Sakai (1968}, Richet et al. (1977) et
par Thode et al. (1971) (Fig. 6}. Thode et al. (op. cité) procédent simultané-
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mert & une analyse expérimentale de 103 Ln aSO?«SH? en étudiant 1'équilibre :

(31) 24,5 + 50 = 3/25, + ZH,0
pd G 2G 2& 2 G

entre 495 et 1027°C.

20—
2y
1]
tch
& o fol
Im
5 ol
a @
3 o @
2 ?
£ (4] THODE ot al. {1871}
e {8) RICHET ot al {1977)
0@ y {c) sakar (1968}
@ No (D) exirepolation on A7TZ
] ] 1 I 1
1000 500 400 300 200
T

yaleurs théorigues et expérimentales (e) de 1a constante

Fijure 6 : : :
d*échange isctopique entre SOy et SHa.

Les constituants gazeux sont portés & T°C et maintenus 24 heures
& cette température ou & T + 100°C. Le systeéme est alors Trempé. En chaque cas.
les constituants gazeux sont sépards par des pigges cryogénigues (- 190, - 135
et - 78°C). SH2 est converti en AgZS puis en 502. Les gaz sont directement com-
parés afin de réduire 1'erreur anzlytique. La figure 6 extraite de Richet ot
al. (op. cité) montre gque Tes 10° Ln Oep, ~gH (mesuré et calculé) sont 1égére-
ment différents. Notons que le systéme r%ei Eeut &tre beaucoup plus complexe
qua celui donné bar la relation 31 {c¢f. Heald, 1968 ; Hordlie, 1971 ; Gerlach-
Nordlie, 1975). Par ailleurs, i1 est beaucoup plus simple de travailler sur le
sygtéme

{32) HZSG + 2 HZOG = 3 HZ + 302
qui ne fait intervenir que 2 constituants sulfurés seulement d'une part et de

mesurer ta composition isotepique de ces constituants par rapport & une réfé-
rence externe d'autre part. Lorsgue 1'on compare directement les deux gaz on

ne mesure que la différence relative soit 103 Ln Qg -SH. Lorsque 1'on tra-
2 72
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vaille avec une référence externe les compositions isotopiques de SO2 et de

SH2 sont respectivement définies par :

34 _ o34 L3
(33} s 5502 = 875 + 107 Ln “soz-SH - Xey

2 2

(34) 634$SH = 5348z .
2 2 2
Admettant que les compressibilités de SH2 et de SO2 sont du méme

3
g - 107 Ln %50,-5K Aso

ordre de grandeur, il vient :

34 _ 3
(35) & SSO2 =87 Sy
34 34 3

(36) 677Sey = 67 Spe - 107 L0 aeq ep | / + 4,
SH, IS 50,,-SH, Jtso2 JCSHZ 50,1

3
107 W0 gey oy ey 7 foy * Feq |
S 50,-SH, ' TsH, / Tsn, * Tso,

.Bien que moins précise - chaque 63451 étant connu 3 * 0.2 % - cet-
te méthode permet d'étabTir s'i1 existe une 1iaison entre les fluctuations de

1'équilibre chimique et les variations correspondantes de 103 Ln a

SOZ—SHZ'

Parmi Tes géothermomitres & cristaux, le couple sphalérite - galane
(ZnS - PbS) est probablement un de ceux gui ont recu Je plus d'attention durant
ces dernigres années. La figure 7 donne les estimations théoriques du 103 Ln
dpps-7ng PAr Sakai (1988} [A] et par Elcombe-Hulston (1975) [Bi. Bien que nota-
ble, Ta divergence entre ces deuxlestimations reste acceptable dans la plage des
basses températures. Les courbes [C}] [D) [E] [F] et [G] se réferent respective-
ment aux travaux de Kajiwara et al. (1969), Kajiwara-Krouse (1971),Hulston in
Groves et al, (1970}, Czamanske-Rye (1974), Grootenboer-Schwarcz (1969}. Cette
dispersion de prime abord désespérante s'explique en grande partie par les dif-
ficultés expérimentales. '

Au plan expérimental deux grandes méthodes sont utilisées :

- dissolution - recristallisation d'un mélange de galéne et de spha-
1érite sous 1'influence d'un gradient de température : peu utilisée, catte mé-
thode est adoptée par Czamanske-Rye (1974) pour une partie de leurs essais ;

- chauffage d'un mélange de galéne, sphalérite et de soufrs &lémen-
taire : c'est la méthode utilisée par Kajiwara-Krouse (1971) et Grootenboer-
Schwarcz (1969) notamment {(*).

(*) Kajiwara et al., 1969 (FeS2 - ZnS - PBS - S)
Schiller et al., 1970 (Zn$ - PbS - HS)
Robinson, 1973 (Zn$ - PbS)

Puchelt, 1969 { PbS-S, CuS-S, ZnS)
Puchelt - Kullerud, 1970 (PbsS-S}
Hulston' in Groves et al., 1970
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Figure 7 : VYaleurs théoriques [A], [B] et expérimentales [C], [D], [E], [F],
(G] de 1a constante d'échange isotopique entre sphalérite et galéne.

Dans la premiéré modatité, 1'échange isvtopique (avec apparition
éventuelle d'un équilibre isotopique) ne peut se produire avec une vitesse ap-
préciable que durant fa chaine des precessus marquant la dissolution de la ga-
12ne et de la sphaiérite dans la zone la plus chaude de la cellule, 1'homogé-
néisation des produits de la dissolution (S, SH, SHZaq’ SHZg) et 1a recris-
tallisation des sulfures dans la partie la plus froide de la cellule. La com-
plexité évidente est d'ailleurs soulignée par ces auteurs :

"Freguently, an individual run produced galena crystallized upon
sphalerite crystals, sphalerite crystallized upon galena and galena as irregu-
lar crystals intimately intergrown with sphalerite”. “Problems of preéaring our
coprecipitated sulfides for isotopic analysis varied from non existent to Iimpos—
sible”.

Le systime adopté par (zamanske-Rye est & flux continu. A TT’ de ta
galgne et de Ta sphalérite se dissolvent au prorata de leur solubilité dans tes’
conditions fixées. La dissolution est isotopiquement réversible i irréversible.
La nucléation homogéne et la recristallisation de la galzne et de la sphalé-
rite a T2 < T.| dépendent de 1'énergie spécifique de surface galéne-solution et
sphalérite-solution et du degré de sursaturation de la solution 3 cette tempé-
rature - Ta recristallisation peut &tre isotopiquement réversible i irréversi-
ble. La complexité du systéme est évidente. Un étonnant résultat (Czamanske-Rye,
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op. cité) est par ailleurs obtenu quand la solution est saturée de NH41 au iieu
de NH4CT. Dans une so]utggn saturgg en NH4C1 : 63455p > 634SGH. Dans une solu-
tipn ;aturée en NH4I H) SSp <8 SGn' Paralielement, 1'habitus cristallin de
la galéne est modifié. La galéne & comportement isotopique normal est cubigue.
La gaigne & composition isotopique anormale forme des dendrites constitués de
chaines d'octoédres. Ceci conduit les auteurs a poser :

(37) AG. - AG. = - 29 calories
' ECh'(Gn cubique) eCh'(Gn octaédrique)

Dans ce cas précis, la constante d'échange isotopique entre plans
des formes {100} et {111}, d'un cristal de galéne est du méme ordre de grandeur
que 1G3 Ln an—Sp a4 la température correspondante.

5-Pus

10% o w0
-9
T

10 30 100 . 300 1000 3000
T heures {échelle logarithmigue)

Figure Ba : Yaleurs expérimentales de Ta constante d'échange isotopique entre
soufre natif et galéne en fonction du temps et de la température -
données Hubberten (1980).

Le dispositif expérimental adopté par Czamanske et Rye (op. cité)
se révele idéal dans Ta mesure ol le systaéme hétérogéne "sphalérite-galéne-com-
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posés sulfurds en solution" est toujours trés veisin de 1'6tat d'éguilibre chi-
migue et isotopique. En effet, la différence de température entre Ta partie
chaude et lz partie froide du réacteur est de 0 & 15°C. Dés gue le systéme
stationnaire est instauré, les degrds de sursaturation par rapport a la sphalé-
rite et & la galene cristailisant dans la partie froide , sont faibles et du
méme ordre de grandeur. Ainsi, le degré de sursaturation (ou de déséquilibre)
par rapport a la galéne déposée a T2 est donné par : '

S = (s -5 Y /s
S PbS PbS PbS
T2 T1 T2 T2
Comme Tl - T2 est patit, SPbST n‘est que trés Tégérement supérieur a Q. Au
plan thermodynamigue, ceci signifie que Tes concentrations des substances

dissoutes sont toujours trés voisines de celles caractérisant Tes éguilibres
chimiques et isotopiques & la température T,. Les expériences conduites sur des
demi-paires sont théoriguement beaucoup p]u; simples. Néanmoins, Teur analyse
nous mortrera que ces systémes sont trés éloignés de 1'état d'équilibre chimi-
que et isotepique durant la plus grande partie du temps d'expérience. Les con-
séquences de cette différence seront mieux percues au terme d'un rappel sur la
cinétique de cristallisation (cf. section IV a).

e - La_demi-paire Gn-3,

9
ta complexité du systéme expérimental peut &tre singuligrement ré-
duite en opérant par étapes. Ainsi, on peut &tablir expérimentalement 1D3 Ln
3 . 3 < prx -
aGn-SZ et 107 Ln aSp-Sz et en déduire le 107 Ln %gn-sp PAT différence. Cette

démarcge expérimentale agété adoptée par Puchelt (1969), Grootenboer-Schwarcz
(1969), Puchelt-Kullerud (1970) et plus récemment par Hubberten {1980). La tech-
nique expérimentale, relativement simple a été mise au point par Kullerud-Yoder
(1959). Elle consiste a synthétiser un sulfure en présende d'un exces de soufre
(de manidre a limiter au maximum la distillation Rayleigh). Les sulfures sont
synthétisés A une température définie. A une température donnde, la durée des
“runs" varie de 0.3 & 3000 heures. A Ta fin de chagque expérience, le systéme

est trempé. Extraits, Tes produits sunt caractérisés zux RX. Le soufre élémen-
taire excédentaire est collecté au trichloroéthylene & chaud. Lz galene et le
soufre €lémentaire sont séparément oxydds en 502. Ces gaz sont opposés directe-

ment dans le spectrométre 3 gaz de manidre 3 réduire au maximum 1'erreur analy-
tigue. Les différences 53455 - 6345Pb5 fonction du temps et de la température
sont données dans la figure 8a. Ces résultats attirent plusieurs remarques

- A 280°C, la différence 63485 - qustS est reliée lindairement
au temps. La rupture de pente se produit aux environs de 30 heures.

- Dans ce "run®, i1 n'existe pas de tendance assymtotique

53455 - 5348Pbs lorsque e temps devient trés important.
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Figure 8b : Comparaisen du 10° Ln aS,-pps théorique {Sakai, 1968) et du
T 103 Ln ogooppg expérimen%a? %Hubberten, 1980) en fonction de 7.

--Pour les "runs" réalisés a des températures supérieures (510, 600
et 700°C) cette différence décroit, tend vers un minimum puis recroit légére-
ment. _

Hubberten (198C} propose :

(38) 107 Lnag o o = - 6.6 10% / 1 (°K)

La figure 8b donne ce résultat ainsi que Ta valeur théorigque cor-
respondante donnée par Sakai (1968}. Bien que proches,ces valeurs different.
Cet dcart peut résylter d'une différence réelle ou fictive - celle-ci étant
Tiée aux modalités expérimentales. En d'autres termes, .1'équilibre isotopique
est~il atteint ? '

Au plan chimique la réaction est du type :

(39) 2 PbC + S2g = 2FPb SC
avec
(40) 4AG°_ = - 77449 + 40.81 T (Kca1.m01e_1) (298°K<T<600°K)

T
A 280°C, Mills (1974)

(a1) L0g10K = - AG°T / 2.303 RT = 21.68

La fugacité du soufre vapeur f32 est excessivement faible & cette
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-21.88

température (10 Atm}. Toutefois, 52 est un constituant mineur du soufre
gaz & 780°C. La figure 8c extraite de Berkowitz (1965) donne les fractions mo-
laires des différents constituants du soufre gaz en fonction de 7. Cn note que
Xso est trés inférieur & Xgg + Xg7 + Kse. L'essentiel du soufre gaz est donc

un mélange de melécules SS’ 57 et SE' Ainsi, dans une enceinte initialement
sous vide et portde & 280°C, la.masse de galene dissociée sera bien supérieure
3 celle prévue par la relation 39 - le S2 1ibéré &tant en grande partie incor-

poré dans des molécules gazeuses plus lourdes. En revanche, dans les expérien-
ces de Hubberten (op. cité), Te systeéme initial (plomb métal + soufre natif en

exces) étant porté a 280°C, fso est controlée & 1'équilibre par la relation 41.
La réaction de sulfuration est donc quasi totale bien gue réversible au plan
théorique. La cinétique de vaporisation du soufre natif est trés rapide. Aussi,
dés que la température d'expérimentation est atteinte, fsz devient trés supé-
rieure a celle caractérisant 1'équilibre (10'21-38Atm.). La phase vapeur est
fortement sursaturée vis a vis de 1a galéne ; le degré de sursatﬁration ini-
tial étant égal 3 §3e2/10‘21~88. La synthzse de galeéne par sulfuration du plomb
se produit denc en des conditions trds éloignées de celles caractérisant 1'équi-
libre chimigque. Dans la réaction donnée par la relation 39, désignons par Vet
V les vitesses des demi-réactions antagonistes. La vitesse de cristallisation
de 1a galene YV est égale & :

(a2) v=V-V

10°

FAACTION MOLAIRE

3 f s 1 1 L 1 )
350 400 450 500 550 €00 650 700
TK

Figure 8¢ : Composition du soufre vapeur a
différentes températures -
données Berkowitz (1965).

Celle-ci est fortement positive durant une grande partie du processus de cris-
tallisation. L'égquilibre chimigue (ﬁ - ﬁ = 0) n'étant pas réalisé, il en est a
fortiori de méme pour 1'équilibre isotopique. Celui-ci ne peut s'instaurer que
durant les tout derniers instants du processus de cristallisation (V¥ = 0) ou
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Torsque 1'équilibre chimique est atteint (V = 0). A ce stade, bien que Te sys-
téme macroscopique soit immobile, des @changes continuent & se produire entre
phase cristallisée et phase ambiante gazeuse. Ceux-ci permettent d’atteindre
1'équilibre isotopique. Toutefois, ces échanges se Timitent pratiqﬂement aux
interfaces cristallins - 1'essentiel de la galéne n'est donc pas en &quilibre
isotopique avec le soufre vapeur résiduel. Dans ies expériences de Hubberten
(1980) la Tégdre augmentation de 53455 - 5345Pb5 au cours du temps pour

les expériences conduites a T > 510°C pourrait traduire une fendance a la réé-
quilibration isotopique, celle-ci étant facilitée par la fusion du Pb (Tf =
327°C) et par une augmentation du taux de dissociation de la galéne.

Par ailleurs, le 103 Ln 8¢ _phs expérimental ne peut &tre directe-
ment comparé aux valeurs "théoriques" préconisées par Sakai en 1968. En effet,
le soufre gaz résiduel est un mélange compTexe de molécules 58’ 57, 36 et S2
dans 1equeT XSS + XS7 * Xsg est trés supérieur a Xs, d'une part et dans Tequel
XSS = X57 + Xgg d'autre part. Ainsi, en supposant que des modalités expérimen-
tales idéales permettent de synthétiser PbS en des conditions pratiquement con-
fondues avec celles de 1'équilibre chimigue et isotopique & Ta température cor-
respondante, le 103 tn o expérimental serait nécessairement différent des 103
Ln %5,-PbS et 10° Ln O50-pbs calculés m@me si ceux-ci étaient parfaitement
connus.

Cette analyse souligne aussi toute Ja différence entre un systéme
gazeux (homogéne) et un systéme gaz-soiides (hétérogéne). Dans un systéme ga-
zeux du type : : )

(31) 2 HZS + 502 = 3/2 S2 + 2 HZO

Les produits initiaux {SH2 et 502 par exemple) réagissent et attei-
gnent progressivement 1'équilibre chimique. Lorsque celui-ci est &tabii,
1*équilibre isotopique peut achever de s'instaurer grice aux chocs incessants
entre toutes les molécules du systeme. Comme le systéme H30+, SH™, §77, le sys-
téme considéré peut "fignoler" son état d'équilibre en atteignant 1'éguilibre
isotopique. RésuTtant d'un échange isotopique, celui-ci est facilité par les
collisions incessantes entre molécules bien que Te systime macroscopique soit
apparemment immobile (V = ¥ -V =0). Dans le cas considéré, Tes premidres mo-
lécules de 52 gaz n'étaient pas en équilibre isotopique avec les produits ini-
tiauxaﬁsog_et SHZ) le systéme n'ayant pas atteint son état d'équilibre chimiqug
(V=V-V>0). Néanmoins, toutes ces molécules ont la possibilité de se réé-
quilibrer isotopiquement par la suite : le systeme étant homogéne. Une telle
possibilité n'apparait pius dans un systéme hétérogene ol 1'échange fsotopique
se 1imite aux interfaces. Dans un géothermométre diphasé, 1’'équilibre isotopi-
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que doit &tre établi d'embiée, Tors de Ja cristallisation des sulfures, puis-
que Tes réajustements isotopiques ultérieurs se Timitent aux interfaces entre
cristaux et phase ambiante. Pour des raisons d'ordre cinétique que nous déve-
lopperons dans la section suivante, une paire galéne - sphalérite peut fournir
une température <<isctopique>> proche ou au contraire trés supérieure & la tem-
pérature réelle de cristallisation de cet assemblage.

IV - FACTEURS AFFECTANT L'ENREGISTREMENT ISOTOPIQUE DE LA TEMPERATURE ;
SIMILITUDES OU DIFFERENCES ENTRE TEMPERATURES [SOTOPIQUES ET TEMPERATURES
CE REMPLISSAGE DES INCLUSIONS FLUIDES DE LA SPHALERITE
It arrive qu'une paire de sulfures (Te couple galéne - sphalérite
par exemple} indique une température isotopique bien supérieure & 1a températu-
re réelle de cristallisation. Excluant la cause triviale d'une cristallisation
hétérochrone, deux processus sont susceptibles de rendre compte de cet écart :
- 1'effet Rayleigh peut conduire d un écart entre la différence
Sj pratiquement mesurée et le 103 Ln mij réel ;
- 1a cristallisation est un processus hors équilibre 3 des degrés

534 34

Si -6

divers.
1 - Influence de la cinétique de cristallisation

La relation 16 indique que la constante d‘équilibre isotopique est
égale au produit des molalités caractérisant 1'équilibre chimique Téger (325)
et lourd (345). Généralisable, cette propriété s'applique également au cas d'un
systéme hétérogéne du type cristai-solution. Un sulfure cristallisé est en équi-
1ibre isotopique avec Tes composés sulfurés de la solution seulement s1 Tes
deux équilibres (1éger et lourd) sont atteints. Or, la cristallisation du sul-
fure résulte d'un déséquilibre thermodynamique exprimé par un degré de sursatu-
ration supérieur a i. De ces principes de base, il découle que la différence
634SGn - 63455H2a , par exemple, est d'autant pius éloigné du 103 Ln aﬁn—SHga
que le degré de sursaturation de la solution est Tui-méme pius important
{1'égalité impliquant un degré de sursaturation égal a 1). Ainsi, dans certains
cas, seules les régions limitrophes du cristal de galéne - celles formées 2
“partir d'une solution dont le degré de sursaturation tend vers 1 - seront en
équilibre isotopique avec les composés sulfurés du fluide hydrothermal.

, Tributaire de la cinétique de cristallisation - un processus hors
équilibre & des degrés divers (Kling, 1980) - qui peut dépendre de Ta diffusion
et des réactions d'interface (Berner, 1980) éventuellement compliquées par la
convection {Itti, 1966 ; Goldstaub, 1969), la température <<isotopique>> fournie
par un couple de sulfures synchrones apparait dépendre du degré de sursaturation
de la solution minéralisante.
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Au plan phénoménclogique deux cas sont envisageables suivant que le
réacteur a flux continy constitué par le fluide hydrothermal déposant de Ta
galéne et de 1a sphalérite est faiblement ou fortement sursaturé vis a vis de
fa galene et/ou de Ta sphalérite. Lorsque ce flTuide est faiblement sursaturs
vis & vis des deux sulfures, Ta cristallisation de Ta sphalérite et de la galéne
se réalisent en des conditions peu éloigndes de 1'équilibre, Dis lors,

34 .34 a3
(43) $°7"s, - 57°s = 10° Ln ap,
Gn SH9aq Gn-SHy 2
PR 7! 34 3
(44) §77S. - 8778 = 107 Ln o,
Sp SHZaq Sp SHZaq
34 34 . 3
(45) 677sp -8 Sep = 10° Ln -5

Interprétée en fonction d'un calibrage expérimental réalisé dans les mémes con-
ditions, la différence de compositions isotopiques donne une température <{iso-
topique>> conforme 4 la température de cristallisation.

Lorsqua le fluide minéralisant est fertement sursaturé {par mélange
de solutions, par vaporisation partielle éventuellement accompagnée d'une baisse
rapide de la température de 1'eau liquide résiduelle) les relations 43, 44 et
45 ne sont plus vérifides. La différence 53456n - 634SSP ast généralement infé-
rieure 3 10° Ln %en-sp” Interprétée en fonction d'un catibrage expérimental en
des conditions voisines de 1'équilibre, cette différence fournit une température
généralement supérieure 3 la température de cristallisation. Pratiquement, 1T
n'existe aucun moyen de lier le degré de sursaturatfon d'une solution 2 Ta taille
des cristaux gu'eTie dépose. Qualitativement, une splution faiblement sursaturée
forme plus volontiers de gqros cristaux. Un précipité microcristallin est généra-
lement 1'indice d'une fréquence de germination élevée et d'un important degré
de sursaturation si la nugcléation est homogzne {Nielsen, 1964). Lors de 1'utili-

sation d'un géothermométre 3 cristaux une attention particulizre doit donc &tre
portée a la granulométrie des phases suTfurées syncristallisantes.

2 - Comparaison entre températures isotopiques et températures de remplis-

sage des inclusions fluides de la sphalérite

Rye (1974) mesure la différence 63459n - 634SSP sur des minerais de

diverses provenances et compare la température isotopique, déduite de la courbe
de calibrage expérimental de Czamanske-Rye (1974) & la température de rempiissa-
ge des inclusions fluides de la sphaiérite. La majorité des échantillons étudies
proviennent de Providencia {Zacatecas, Mex.). Quelques échantillons de Casapaleca
(Pérou), Creede {Colorado), Flat Gap (Tennesgée),-ﬁéchen {A11. de 1'Quest) et

de Hi11 Mine (S IT19nois) sont dgalement analysés. Dans la figure 9, pour cha-
que échantillon de Providencia, nous avons porté la température isotopique et
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celle de remplissage des inclusions fluides de la sphalérite. L'accord est trés
bon en général, Trés gros, les cristaux de sphalérite et de galéne de Providen-
cia ont &té déposés par des solutions hydrothermales faiblement sursaturédes.

v
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T 11
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X l e [ ]:
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Figure 9 : Association & sphalérite-gal2ne de la mine de Providencia
(Mexique). Comparaison entre températures isotopiques et
températures de remplissage des inclusions fluides de la
sphalérite.

Comme ces conditions sont également réalisées dansle caiibrage expérimental de
ce géothermometre, on con¢oit que la corrdlation soit bonne, D'une manigre gé-
nérale, celle-ci est nettement moins satisfaisante pour les échantillons prove-
nant des autres minéralisations. Parmi ceux-ci, beaucoup sont & grain tfés fin
(Roedder, 1971) et ont été déposds par des solutions dont le degré de sursatu-

ration était plus important. fa diffdrence 6345Gn - 6345 doit &tre inférieure

au 103 Ln an-Sp a 1a température correspondante. Dans cgpcas, 1'emploi d'une
courbe de calibrage établie dans des conditions de faible sursaturation conduif
4 des températures isotopiques parfois trés supérieures aux températures réeiles
(Fig. 10). :

Pinckney et Rafter (1972} procédent 4 1'analyse texturale et isoto-
pique soigneuse d'échantillons de minerais du tvpe Mississippi Valley. A Booty
mine, le minerai rubané est a sphalérite dominante. Celle-ci est sporadiquement
accompagnée de galéne.
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Figure 10 : Association a sphalérite~-gaiéne de diverses
provenances - Comparaison entre températures
isotopiques et températures de remplissage
des inclusions fluides.

La galéne forme des cristaux de 1 & 2 cm d'extension. La sphalérite,
microcristalline a texture botryoidale & T'origine ne s'arganise em monocris-
taux qu'en fin de croissance (Fig. 11a). Dans la figure 11b, nous avons reports
les 63 S de la galéne et de la sphalérite contemporaines ainsi que les tempéra-
tures isgtopiques correspondant au calibrage de Czamanske-Rye (op. cité). Celles-
¢t osciilent entre 150 et 180°C de T'dponte au ruban n°10. Au-deld, la tempéra-
ture isotopique s'abaisse brusquement (43 { T < 80°C) Dans les tous derniers
rubans, 1a galéne et Ta sphalérite forment de gros cristaux gui attestent du
faible degré de sursatﬁration des solfutions. Les températures isotopiques sont
vraisemblablement proches des températures rdelles. En revanche, il n'apparait
pas justifié d'accorder une grande confiance aux températures isctopiques défi-
nies sur des paires galéne-sphalérite lorsque cette dernigre est microcristai-
line. Déposée & plus forte sursaturation, la sphalérite était en net déséquili-
bre chimique et 1sotop1que avec Ta solution. La différence 63485p - 6345 do1t
dtre inférieure au 10° Ln %cp-Gn a la température correspondante. Les structures
observées i Elmo Mine sont frequentes dans des minéralisations de méme type -

4 Bleiberg (Autriche} et & Salafossa (Italie) notamment. Compte tenu de la bon-

34 Gn - 6345 Dans 1"interprétation

géothermométrique des résultats analytiques, 11 est 1mportant de tenir compte

ne ségrégation, il est facile de mesurer §
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des facteurs cristallegénétiques - la température isotopique ne pauvant étre as-
similée a une température de dépdt que si les deux sulfures se sont formés dans
des conditions de faible sursaturatien.

V - BILAN ET CONCLUSIORS

Le géothermométre & soufre repose sur Ta mesure d'une différence
63451 - 534Sj' Celle-ci est parfaitement définie Torsque 1'équilibre isotopique

est atteint. En ce cas, 5345i - 6345j = 103 Ln o.. est uniquement fonction de

T. Le 103 Ln %5 peut Etre estimé de deux maniér;g. Théorique ou calculé, Ta
premigre consiste en un traitement de donnédes spectroscopiques ie plus souvent,
Expérimentale, la seconde repose sur Ta mesure d'une différence de compositions
isotopiques & différentes températures. Les courbes de calibrage calculdes sont
totalement indépendantes des aféas expérimentaux mais peuvent &tre entachées
d'erreurs, résultant de données spectroscopiques inexactes ou d'un traitement
mathématique simpTifié. Bien que pTus directe, les courbes de calibrage expé-
rimentales peuvent &tre entachées d'erreurs 1iées 2 la cinétique d'atteinte de
1'équilibre chimique et isotopique. En effet, ceux-ci se réalisent par une suc-
cession d‘états hors équiTibre. Ainsi déterming, le 103 Ln 0y 5 est fortement
dépendant de 1a nature, homogine ou hétérogéne, du systéme final. Dans un sys-
teme homogéne ayant atteint 1'équilibre chimique, 1'équiTibre isoteopique peut
toujours se réaliser ultérieurement par le jeu de collisions incessantes entre
molécules. Ceci n'est pratiquement pas passible .dans un systéme hétérogine puis-
que T'échange isotopique se Timite aux interfaces entre cristaux et phase am-
biante. L'équilibre isotopique doit &tre atteint d'emblée. Ceci peut expliquer
que les courbes de calibrage calculées et mesurées saient en meilleur accord
lTorsque Te systéme est homogéne. Ainsi, dans les systémes SH, - S0, et zSOi' -
ZSHZaq 1'erreut_ relative sur Te 103 Ln o4 est inférieure & 10%. Le géo-
thermométre a ZSO4 - ESHzaq est inutilisable au-dessous de 250°C car 1'Squili-
bre est figé et doit &tre manipulé avec beaucoup de prudence entre 250°C et
350°C ~ Ta cinétique de mise & 1'éguilibre dépendant du pH et de la moTalité du
soufre en solution. Au-deld de 350°C, ce géothermométre est utilisable. Sa pré-
cision est remarquable (+ 5°C a 400°C et £ 20°C & 800°C) si 1'on procéde par
comparaison directe afin de réduire 1'erreur analytique sur la mesure de la
différence de compositions isotopiques & la valeur maximum de + 0.2 ho. La pré-
cision est du méme ordre de grandeur pour les paires i anhydrite-pyrite, anhy-
drite-chalcopyrite et anhydrite-sphalérite (Field-Gustafson, 1976 si les mind-
raux syncristallisants sont déposés par des fluides hydrothermaux trés faible-
ment sursaturés vis a vis de ces constituants.
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Parmi les paires de cristaux utilisables en géothermométrie isoto-
pique, la paire ga1éne-spha1éritg joue un role privilégié. I1 s'agit en effet
de minéraux fréquents, souvent synchrones et dont le 103 Ln o calculé est im-
portant. Par ailleurs, la température "isotopique® peut étre comparée & la
température de remplissage des inclusions fiuides de 1a sphalérite. Pour ce
géothermométre, on dispose d'un nombre relativement important de courbes de
calibrage, calculées ou mesurées. Ces dernizres sont établies au moyen de demi-
paires $ - XS ou directement. Dans 1e_prem1er cas, la différence 63458n - 634$Sp
est indépendante de la composition du soufre vapeur puisque celle-ci est cons-
tante 3 P et 7 fixées. En revanche, les sulfures synthétisés cristallisent aux
dépends d'une vapeur hautement sursaturée a 1'origine et ne sont en équilibre
chimique et isotopique avec le soufre vapeur que durant les tous derniers ins-
tants de Teur croissance. A une température fixde, la différence 634SGH - 343Sp
est nécessairement inférieure au 10° Ln %Gn-Sp caractérisant 1'équilibre isoto-
pique. Dans cette méthode de calibration on peut procéder & différents essais
en fixant T et en faisant varier la composition isotopigue du soufre natif uti-
Tisé. Une similitude dans la valeur nunérique des différences & 'S¢ - & 'Sy
ainsi obtenues indique qu'un équilibre tend & se réaliser. Néanmoins, 1'équili-
bre isotopique ne peut &tre atteint compte temu du haut degré de sursaturation
de 1a phase vapeur. Dans une calibration directe, la sphalérite et la galéne
sont mises en solution a une température T et recristallisées a T - AT °C. La
différence de température AT étant.de 1'ordre de 10°C, la galéne et la sphaléri-~
te cristallisent & partir d'une solution trés faiblement sursaturée sous forme
de gros cristaux. Ceux-ci sont pratiguement en équilibre isotopique avec le sou-
fre en selution & 1a température de cristallisation. Basée sur une courbe de
calibrage de ce type, la différence 63486n - 534559 fournit des températures
effectivement trés proches des températures de remplissage des inclusions flui-
~des primaires de la sphalérite mais uniquement lorsque la galene et la sphalé-
rite, en gros cristaux, ont été déposées par des solutions hydrothermales fai-
blement sursaturdes. Ainsi, dans Tes minéralisations 2 galéne-sphatérite du
Mississippi Yalley les températures "isotopiques" (43 & 80°C sur 1'exemple de
Booty Mine) sont trés proches des températures de remplissage des inclusions
fluides de la sphalérite (75 & 120°C) lorsque ces deux sulfures, en gros cris-
taux, ont été déposés par des solutions faiblement sursaturées, Dans ces condi-
tions, le géothermométre & galéne-sphalérite apparait particuligrement intéres-

sant. En effet, la connaissance de la température d'homegénéisation des inclu-
ions fluides primaires et de la température de cristallisation de la sphalérite

permet d'estimer la pression des fluides au moment du dépdt. Notons encore que
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1'estimation isotopique de Ta température de syncristallisation donne une va-
Teur maximum et que cette température "isotopique" ne dépend pas de la salinité
du fluide hydrothermal. En revanche, Ta précision du thermometre isotopique dé-
croit avec 1'augmentation de la température - cette précision est de £ 7°C a
100°C et de + 40°C & 350°C pour la paire galéne-sphalérite. Enfin, la fiabilité
des géothermétres a cristaux est fortement tributaire de la cinétique de cris-
tallisation des sulfures gui doivent ¢croftre dans des solutions faiblement sur-
saturées. En pratique, seuls les minerais bien cristailisés remplissent cette
condition. L'utilisation de 3 sulfures permet théoriquement de s'en affranchir
pro parte. Ainsi pour une association a pyrite-galéne-sphalérite, par exemple,
ia température isotopique est égale & Ta température de cristallisation lors-
que les digférences 63455n -63455p et 53456n - 6345Py
Tes aux 1907 Ln %+ estimés expérimentalement (dans des conditions de faible
sursaturation). Malheuresuement, ces trois minéraux sont rarement strictement
synchrones. Par a111eur§, an ne dispose pas encore d'une courbe de calibrage
expérimentale entre galéne et pyrite lTorsque ces sulfures croissent dans des
solution faiblement sursaturées.

En définitive, pour &tre correcte, 1'estimation isotcpique de 1a

sont respectivement éga-

température de cristallisation d'une paire de cristaux reguiert trois condi-
tions :

- les cristaux doivent &tre strictement synchyrones,

- ies deux sulfures doivent &tre déposés par des solutions faible-
ment sursaturées,

- 1a courbe de calibrage expérimental correspondant doit étre réa-
lisée dans Tes mémes conditions de faible sursaturation,

Appendice .
Signification des symboles utilisés
[a34s] activite de A>Ys
ap34q - activité de A34S u
Yp34g coefficient dézctivité de_? S
My 345 molalité de A™'S (mole kg = H,0)
KAS-BS ‘constante d'équilibre jisotopique entre AS et BS
% gs constante d'équilibre isotopique entre AS et BS
Kij' constantes d'équilibre isotopique entre Tes constituants sulfurés
%5 i et j (forme symbolique)
oy fractionnement isotopique & 1'instant initial
o fractionnement isotopique a 1'équilibre (i)

e
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o fractionnement isotopique au temps t

K, constante d'équilibre chimique "léger™ (223)

K, constante d'équilibre chimigque “lourd" ( 4S)

E; constante de vitesse de Ta réaction directe 1égére (325)
EE constante de vitesse de Ta réaction directe lourde (°%S)
E; constante de vitesse de l1a réaction inverse 1égére (325)
EE constante de vitesse de 1a réaction inverse Tourde (3%s)

rapport des constantes de vitesse des réactions directes (= kf)

)

rapport des constantes de vitesse des réactions inverses (= k

ey
S

r

AG“R var@ation d'énergie tibre Tors d'une_transformation faisant inter-
venir des composés du 325 (1) ou du 34s (2)

AGoéch. variation d'énergie libre résultant d'un échange isotopique

F rapport de fonction de partition réduite identique a {0‘2/0‘1)

t7/2 temps de demi-réaction

q état gazeux

¢ état cristailisé

aq en solution aqueuse

v vitesse de.la réaction directe

Y vitesse de la réaction inverse

v vitesse résultante
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