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AVANT-PROPOS

L'une des préoccupaticons essentielles en Sciences de la
Terre est 1a reconstitution des conditions physiques {pression et

température) ayant présidé a la genése ou aux transformations des
matériaux géologigues.

De nombreuses méthodes ont &té décrites et ont &té appli-
quées & des cas précis avec semble-t-il un certain succés mais
Teur généraiisation ou leur transposition & des situations nouvelles
ne peut se faire sans de grandes précautions.

“La Société FranCaise de Minéralogie et de Cristallographie
a donc jugé utile d'orcaniser une école d'hiver en 1983, pour traiter
en détai] des problémes de thermométrie et de barométrie géologiques.
Les cours donnés & cette occasion ont &té rédigés par leurs auteurs
pour 8tre rassembids dans cet ouvrage de synthése. Son but ast de
rappeler les bases thermodynamiques indispensables, de présenter
les différentes méthodes existantes, de discuter leur validité et
leurs 1imites d'appiication, d'affrir des exemples concrets sous
forme d'études de cas et d'exercices pratiques. I1 zborde aussi
bien les problémes 1iés aux roches &ruptives et métamorphiques que
sddimentaires.

Tel qu'il a été congu, cet ouvrage s'adresse aux chercheurs
désireux d'aborder les probiémes de thermométrie et barométrie géoio-
giaques ou d'é&largir le champ de Teur connaissance. I1 sera &galement
une aide précieuse pour Tes enseignants intéressés par un document de
synthése.
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CHAPITRE 1

LA REGLE DES PHASES EN PETROLOGIE

Alain WEISBROD




LA REGLE DES PHASES
EN PETROLOGIE

Alain Weisbrod

I - INTRODUCTION

Chacun sait ¢u'un grand nombre —sinon la totalité- de propriétés de la
matiére varie en fonction de nombreux paramétres, et en particulier en fonction de
la température et de la pression. & dire vrai, c'est la mise en évidence de cor-
rélations entre les variations de certaines de ces prepriétés (volume spécifidue
d'un gaz parfait, du mercure, etc.) et 1'intensité semi-quantitative - voire gua—
litative - de "sensations froid-chaud" qui a conduit & concevoir et définir les
échelles quantitatives de température.

Par exemple, on sait que, 3 pression constante Po, le volume molaire V
d'un gaz parfait dépend de la température T selon :

v = kT, avec k = constante = R/Po,
(R est la constante des gaz parfaits)u

On déduit de cette relation la valeur du volume molajire du gaz A chaque
température, pour peu gue 1'on connaisse la valeur de k (donc de la pression P},
Mais inversement, la mesure physique expérimentale du volume V, a4 une température
donnée, mais inconnue, permet {toujours A condition de connaftre P, donc k) de
déterminer cette température :

T = V/k

Plus généralement, considérons une propriété J guelcongue {grandeur
variable mesurable). Pour simplifier, on supposera que cette propriété ne dépend
que de la température

J o= £(T}.

Supposons maintenant gue le matériau qui possidde la propriété J subit
une évolution dont seul le résultat final nous est accessible. A un stade détermio
né de cette évolution, caractérisé par la température Ts, la propriété J vaut Js.

Nous allons admettre que, pour une raison qu'il ne nous appartient pas de dis—




cuter, le matériau est alors "figé", la propriété J cesse de varier, "fogsilisant"
ainsi la valeur de Js jusqu'ad la fin de 1l'évolution. La mesure ultérieure Js de J
nous permet alors de déterminer la température Ts du stade correspondant de cette
évolution.

Pensons maintenant & "matériau" en termes de minéral ou roche, A& "évo-
lution" en termes de métamorphisme (par exemple}, & "propriété" en termes de pro-
priété cristallographigue ou propriétés de l'équilibre chimico-minéralogique
nous venons de "faire" de la géothermométrie.

Nous avons supposé gque J ne dépendait que de la température : & une
valeur Js mesurde de J, correspond une valeur Ts -et une seule- déterminée ‘de T.
En pratique, ceci est rarement réalisa. Révenons au cas du volume molaire du gaz
parfait, c¢ité plus haut en exemple. Un sait que V dépend non seulement de T, mais
aussi de P ¢ '

Vv = RT/P

I1 est clair que 1'utilisation de la valeur de V & des fins géothermo-
métriques, alors gqu'on ne connait pas la pression, est une absurdité. Ceci est
bien entendu tout & fait général, mais encore faut-il savoir guels sont tous les
paramétres gui influencent la propriété J choisie. Cr, ces paramétres ne sont pas
toujours les mémes, leur nembre n'est pas constant, selon les circonstances. La
composition (teneur en anorthite) des feldspaths plagioclases a &té parfois utili-
sée comme indicateur de température. Il est effectivement des cas ou, 1'influence
de ‘la pression &tant considérée comme négligeable, la composition des plagioclases
ne dépend que de T. Mais la plupart du temps, cette composition dépend aussi d'au-
tres facteurs, comme par exemple, la composition de la roche, la composition de la
phase fluide,etc. ..

Compte—tenu de la complexité qui caractérise si souvent les objets géo-
logiques, il apparalt gue la.détermination du nombre et de la nature des paramé-
tres gui influencent les propriétés potentiellement utiles en géothermométrie est
loin d'8tre é&vidente. Pour cette raison, il est impératif de respecter les condi-
tions suivantes .

- D&finir précisément , rigoureusement et le plus simplement possible

1'objet, le matériau, sur lequel on travaille.

- D&finir "1l'espace" dans lequel on travaille, c'est-a-dire 1l'ensemble

des variables ("paramétres®, "propriétés® ...} utiles gqui conditicnnent ou

décrivent 1'évolution de 1'objet.



- Prendre en compte les contraintes de 1'équilibre physicochimique et
en déduire les relations entre variables, par exemplie en utilisant la "régle
des phases".

Tel est l'cbjet de ce chapitre. S'il était encore besoin de Justifier

sonn utilité, 1'exemple qui suit, tiré d'un ouvrage assez récent de thermodynamique

élémentaire pour géclogues, devrait y suffire.
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Figure 1 : Représentation graphique des conditions d'équilibre £ (T, P)
= kfe (courbes en trait continu) et g (T, P) = kMg (courbes en trait interrompu) .
La seule condition f(T, P) = k5Fe est vérifiée pour tous les couples (T,P} situés
sur la courbe continue épaissie kSFe. La seule condition g (T, P) = kdMg est véri-

fiée pour tous les couples (T, P) situés sur la courbe discuntinue épaissie kaMg.
L'ensemble de ces deux conditions {gui Seul correspond & 1'équilibre cordiérite +
grenat + sillimaniggd+ guartz, avec de% composiEi%nS de grenat et de cordiérite
telles que Xgm /Kmdod = KSTe et (LKA )/(1-XEcand } =kdMg n'est vérifié qu'a
l'intersection de ces deux courbes, c'est-a-dire pour une seule température Ts et
une seule pression Ps.

Dans le systéme chimique FeQ-Mg0-Alp03-5i02, l'assemblage minéralogigue
cordiérite + grenat + sillimanite + quartz est utilisé en géothermobarométrie.

L'équilibre considéré par les auteurs est




3 cordiérite == 2 grenat

+ 4 sillimanite + 5 quartz

(On verra plus loin que cette édcriture est impropre)

Toujours selon les auteurs, l'unique condition d'équilibre est

Cord
A cord

Gr
Xﬂem

&r Gord
Xalm €0 X cord

ferrifére (almandin) dans le minéral grenat,

rite) dans le minéral cordiérite.

s G
Pour des compositions Xape et

= f (T, P)

sont respectivement les fractions molaires du pdle pur

et du p8le pur ferrifdre (Fe-cordié-

Card . . N
X f-tard données {mesurées, par exemple &

la microsonde &lectronique) du grenat et de la cordidrite, on en tire

£ (T, P) =k , ou,

P

ce

qui revient au m@me

£ (T)

Ce résultat est manifestement faux,

comme on peut le prouver en utili-

sant -anticipant guelque peu sur la suite- la régle des phases

2

c o+

ici, ¢

limanite, quartz), donc v = 2.

Les paramétres sont au nombre de 4 :

2 -9

4 (FeO; Mg0; AL, 0y, 5103 ) et ¥= 4 (cordiérite, grenat, sil-

- Cord
T, P, X‘;lm et Xg .4 (rappelons

gue les deux autres variables XEL"t et Xﬁ?ﬁ,rd ne peuvent pas &tre des paramé-

tres indépendants puisque dans le systéme
Cord Cord
ot Xy ted = 1- Xrmcord )

La valeur v 2 signifie que,

peuvent prendre des valeurs arbitraitres,

P AL G
chimique considéré, on a XEfepe = 1-Kp

parmi ces 4 paramétres, deux seulement

les deux autres &tant alors entidrement

déterminés. Autrement dit, & des valeurs données (mesurées) de K:&M et X;:id .
correspond une valeur {et une seule) de T, et une valeur (et une seule) de P, et
non pas un choix de valesurs £ (T, P) = O.

Lterreur vient ici de ce qu'ad l'unique condition d'équilibre écrite
plus haut :

or Cocd
“ Xpjm Kigegord =k F2 = £ (T, P),
on doit ajouter une seconde condition d'équilibre :
Gr p Covd Gr cord
X?ymre fxnﬂrfmﬂi = (l— Xﬁi'ﬂl) / (1_XF¢',-Card J = KM& = g (TvP)

Le résultat est traduit graphiguement sur la fig. 1.



IT — DEFINITION ET DESCRIPTION CHIMICO-MINERALOGIQUE DES SYSTEMES
IT-A- SYSTEMES, PHASES ET CONSTITUANTS

1I-A-1- Généralités, définitions

Un systéme est une partie de 1'objet géclogique que l'on &tudie, et que
l'on a débarrassé de tout ce qui 1l'encombre pour ne retenir que les &léments
strictement nécessairesd la définition et & la résolution du probléme que l'on
veut résoudre. C'est en somme un minéral ou une roche "idéalisés", réduits a leurs
&léments chimiques et & leur(s) phase(s) constituti fs essentiels gans aucune
impiication d'ordre morphologigue, structural, ete. On rappelle gu'une phase est
une partie d'un systéme, homogéne dans btoutes ses propriétés scalaires & 1'échelle
macroscopique (composition chimique en particulier). En pratique, 1'ensemble des
cristaux d'une mfme espéce mindrale éonstitue une phase. Un systéme est donc formé
d'autant de phases qu'il contient d'espéces minérales, auxquelles il convient d'a-
Jjouter la {ou les) phase fluide.

Un systéme quelconque peut, a un stade quelcongue de son &volution,
2tre caractérisé par

~ sa composition chimique globale,
~ la nature, la composition et les proportions des phases constitutives qui
dépendent de la composition chimigue, mais aussi de 1'état du systéme.

- Il est bien entendu facile de décrire la composition chimique d'un
systéme par la liste et la proportion des &léments qui le composent. La plupart du
temps,' on préfére étudier ‘des systémes plus généraux dont la composition, tout en
faisant l'objet de certaines reétricfions, peut teoutefois varier a 1'intérieur
d'un domaine plus ou moins large. Ces limitations peuvent porter sur :

- le nombre d'éléments chimiques définissant le systémé,
- le nombre et la nature des phases susceptibles d'apparaltre, donc le nom-
bre de combinaisons possibles entre les éléments chimiques retenus.

Un systéme étant alors ainsi défini, il est possible de décrire toutes
ses compositions possibles et toutes les associations de phases possibles & partir
d‘un nombre fini d'entités chimiques, appellées constituants.

Un constituant peut &tre simplement un é&lément chimique ou, le plus
souvent, une combinaison d'éléments chimiques. Un constituant peut correspondre 3
la composition d'une des phases possibles du systdme, mais ce n'est pas obliga-
toire.

Un censtituant qui ne peut 2tre décrit par une combinaison linéaire
d'autres constituants du systéme, est dit constituant indépendant. Seule la liste

des constituants indépendants d'un systéme présente de 1'intérét.



Le passage des éléments chimiques constitutifs d'un systéme 3 ses cons-
tituants indépendants ne présente guére de difficultés, mais doit toutefois &tre
traité avec attention.

Ainsi, supposons gue, dans le systéme Al—Si-O,'on estime que les métaux
natifs ne peuvent exister, non plus gue la phase vapeur oxygéne. Si Nag » ng. et Mg
_sont les nombres d'atomes de Al, Si et G, on a alors la relation obligatoire

ng =L5ng+ 2 ng;

Le systéme peut étre décrit. alors par les deux constituants indépen~
dants Al 03 et SiOg

Par contre, dans le systéme Fe-O m8me en supposant que le métal natif
ne puisse apparailtre, il n'existe pas de relation obligatoire entre ng, et By
puisque les phases possibles sont FeQ, Feyl,, Fe0a. Les constituants indépen--
dants, au nombre de 2 sont donc Fe et O, ou FeC et Op , ou Fed et Feyly. Les exem-
ples ci-dessous sont démonstratifs et se passent de commentaires.

I11I-A-2- Exemples

Systéme 5i0 ; restriction aux seuls oxydes : Un seul constituant Si0y4,
avec les phases possibles quartz & , quartzp , tridymite, cristobalite, coesite,
liquide, etc

Systéme Al-Si-0 ; restriction aux seuls oxydes. 5i l'on ne s'intéresse
qu'aux polymorphes andalousite, sillimanite, disthéne, la compositicn peut Btre
décrite par le constituant unigue Al,Si0g. 81 1'on prend é£galement en compte des
phases telles gque mul;ite AlgSig0y5 , corindon Aly0s, quartz 510;, on voit que l'en
doit faire appel &4 deux constituants, par exemple 5i0; et Al; Cj.

Systéme Na-Al-5i-0 ; restriction aux seuls oxydes. Hemarquons tout
d'abord que le systéme Al-5i-0 est inclus dans ce systéme, Nous reviendrons plus
bas sur ce prebléme. S on he s'intéresse qu'aux minéraux courants suivents, on
constate gque le systéme peut &tre décrit & partir de deux constituants (NaAlOjz) et

(8i0g) ou encore (Ne) et (Q)

quartz 3i0a = 0 (NaAlO4) + (Si0z) = O (Me) + (Q)
Albite NaAlSiz0g = {NaAlQy} + 3 (S10.} = (Ne) + 2 (Q}
Jadéite NaAlSi0¢ = (NaAlQCz} + 2 (8i0z) = {Ne) + (@)
Nepheline NaadlSiOy = (NaAlCp) + (8i0Da) = (Ne) + 0 {Q)

Le tait de passer de quatre éléments chimiques a deux constituants in-
dépendants provient du falt que les rapports O/Na, O/Al, 0/8i sont fixés, ainsi

que le rapport Na/al = 1.



Le systéme le plus général, incluant les silicates de sodium, peut Btre
déecrit & partir des trois constituants 510y -A1.0;-Nas0 ou, si la phase Na, 0 est
laissée de cdté, SiOl»Alzoa—NahSiOq.

Systéme Mg-Si-0-H ; en supposant que les seules phases susceptibles

d'apparaitre sont

Périclase Mg

Brucite Mg(O0H)z Mg0  + HO
Forstérite Mgg510, 2MgC  + 310,
Serpentine MggSi, 0 (OH) BMg0  + 4310z + 4 H0
Enstatite Mg, 51, 0¢ 2Mgl  + 25104
Anthophyllite Mgy 8ig 0y, (OH), Mgl + 8510z + H,0
Talc Mg381, 0o (CH}ly 3Mg0  + 4810z + 2H.0
Quartz S5i0g

Eau Hi0

On voit que toutes ces phases peuvent Btre décrites 3 partir des trois

constituants indépendants Mg0, 510y, H40.
TI-A-3- Cas des mélanges

Quoique nous n'ayons pas encoire abordé 1'étude des propriétés des mé-
langes (au sens chimique du terme), leur description chimique ne pose pas de pro-
blémes particuliers, comme le montrent les exemples c¢i-desscus.

Systéme (Mg, Felp Si0, (olivine}. Toutes les compositions de ce systdme sont
* décrites par les deux constituants indépendants
Fo : Mg, 510y
Fa : Fey8i0y,
qui sont aussi les "pdles purs" de la solution solide glivine.

En général, on décrit la composition des mélanges par la fraction mo-
laire Ni ou Xi dé c¢hacun des constituants, ou p&les purs, ou espdces chimiques qui
forment ce mélange. Ainsi, dans une olivine

X%E =ng/lng + ng ) = Ny / (g + g )
Dans une phase fluide du systéme C-O-H (voir plus bas)
XEH.'= nLH*/(nHm + Ngoy + Newy + Opg + Moy + Ny + o0 )

Dans une phase (mélange} donnde, on a bien entendu

3xi=1

Systéme Mg-Fe-Si-0-H : on suppose que les seules phases susceptibles
d'apparaitre sont

Périclase Mg0 Pyroxéne (Mg, Fely 5i,0g
Magnétite Fey0y Amphibole (Mg, Fel,SigOsq(0H),
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Hématite Fe, 0y Talc MgSSiuoto(OH);
Olivine (Mg, Fel, 8510y Quartz Si0g
Serpentine (Mg, FelgSi O (OH) Pnase fluide

Ce systéme ne différe du systéme Mg-5i-0O-H que par l'adjonction de Fe'*
et FeF , et posséde des phases pures (périclase, oxydes de fer, talc, quartz) des
solutions solides (clivine, serpentine, pyroxéne, amphibole et une solution (phase
fluide).

On constate facilement gue toutes ces phases peuvent &tre décrites par
combinaison linéaire des constituants indépendants suivants

MgCG, FeQ, Fe,0s, S$i0,, H,0 ou, plus astucieusement :
MgO, FeO, Si02, Hz0, Da

Systéme C-0-H ; le rombre d'espéces chimiques susceptibles &'apparaitre
est trés grand dans ce systéme fluide. Les plus importantes sont :

Hy, Oy, Hz0, COz, CHy, Cailg, auxquelles on peut ajouter
HY, OHT, H.CO], HCOy, CO%
Guel que soit ce nombre d'espéces, le systime est décrit par 3 consti-
tuants indépendants, qui peuvent &tre
¢, 0, H, ou.
C, Oy, Hz, ou
0y, Hy, CHH ou les 3 plus importants
H20, COp, CHy.

1I-A-4~ Sous systémes, systémes dégénérés

Considérons un systéme comportant ﬁ phases possibles, et qui peut &tre
entiérement décrit nar c constituants indépendants.

I1 peut arriver que plusieurs phases de ce systéme, en nombre ¢'<= g,
puissent &tre décrites par un nombre de constituants indépendants c'< c, avec la
condition supplémentaire évidente c' « #'. Posons e¢-¢' = n.

On dit alors que le systéme (c, ﬁ) posséde un sous-systéme ou systéme
dégénéré (o' # d'ordre n.

Considérons par exemple, le sysiéme suivant :

c =2 (Al;Gs, Si0g}
ﬁ = 5 (corindon, quartz, andalousite, sillimanite, disthéne)

Il dégénére en le sous-systéme d'ordre 1 suivant ;

1 (Al1Si0s)

3

@' = 3 (=ndalousite, sillimanite, disthéne}
On a les trois conditions

3<g =75

=
1
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¢l =1<C=2
¢’ =1=@g =3
Donneons encore un exemple
c = 4 {5i0;, Al,Oy, K,0, HyO)
Q = 9 {quartz, andalousite, sillimanite, disthéne, kaolinite, pyrophyllite,
muscovite, orthose, vapeur). ’
0On recennait un systéme dégénéré d'ordre 1
¢’ = 3 (8i0;, AL, 0y, H,0}
@ = 7 {quartz, andalousite, sillimanite, disth&ne, kaolinite, pyrophyliite,

vapeur),

et un systéme dégénéré d'ordre 3

c'' =1 (A125105)
gll

3 (andalousite, sillimanite, disthéne),

i

On péut montrer de méme que le systéme Mg-Si-0-H, d&fini un peu plus haut

posséde un certain nombre de sous-systémes

o = 3 (g0, Si0,, H,0)
systéme initial {

& =09

¢ = 2 (Mg0o, HEO)
sous-systéme a {

@ = 3 (périclase, brucite, vapeur)
c = 2 (Mg0Q, Si0.)
N 2
sous~systéme b {
@ = 4 (périclase, forstérite, enstatite, quartz)

o - i
. {c =2 (Mg(om2 Mg3514010 (OH)Z)
sous-systeéme c

A= 3 (brucite, serpentine, talc)
. . - ;
{c =2 (Mg351 o (OH)2 Mg251206)

.
sous-systéme d 4710

#'= 3(talc, anthophyllite, enstatite)
Les deux derniers sous-systémes ne sont pas aisés a déceler, si ce n'est

graphiquement.

On remarquera aussi que si l’on prend en compte les polymorphes quartz,

tridymite, cristobalite {pour ne retenir qu'eux), il existe un systéme dégénéré
¢'ordre 2
et = 1 {8i0,)

g
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II - A - 5 - Remarque importante

Un systéme décrit par deux constituants est souvent nommé systéme bi-
naire. On parle de systéme ternaire lorsque trois constituants sont nécessaires a
sa description, etc

En toute rigueur, le nombre de constituants indépendants d'un systéme
guelconque est forcément &gal au nombre d'éléments chimiques qui composent ce sys—
téme. Toute restriction apportée & cette régle comporte obligatoirement un certain
arbitraire et peut donc de n'&tre pas valable pour toutes les conditions aux-
quelles le systéme risque d'@tre soumis.

Par exemple considérons a nouveau le systéme 3i=0. HNous avons vu que
1'on peut le décrire par un seul constituant $§i0y, du moins pour l'ensemble des
conditions géologiguement réalistes. Mais on sait gqu'aux températures trés éle-
vées, il peut exister un composé covalent Si0. Dans ces conditions, il faut bien
alors deux constituants pour décrire le systéme. De méme, le systéme binaire Al; Oy
-3i0zest en réalité un systéme pseudo-binaire car, dans certaines conditicns (peu
réalistes, il est vrai), les composés 5i0, Al métal, etc, peuvent exister, et né-
cessitent alors la prise en compte de 3 constituants indépendants.

Les solutions solides offrent des exemples classiques de systémes
pseudo-binaires parmi lesquels on peut citer les feldspaths alcalins (en présence
d'un excés d'eau et 4 basse pression). En effet, ce systéme qui, pour 1l'essentiel,
peut &tre considéré comme binaire, avec les deux censtituants Or (K AlSizOg) et Ab
(NaAlSiy0g), présente dans ces conditions, pour les compositions riches en potas-
sium, une fusion incongruente, avec apparition de leucite (K, Na)AlSipO0¢ et d'un
liquide plus siliceux que le feldspath original. Le systéme doit alors &tre décrit
par trois constituants, par exemple : KA1Si,Og, NaAlSiaOg et Si0z , et devient
donc ternaire.

II -8B - REPRESENTATIDNS GRAPHIQUES

Elles sont trés connues , et on se contentera d'en résumer bri&vement

les principes.

II - B - 1 - Systéme & deux constituants (binaires)

Soit Cyet Cp ces deux constituants. Toute phase du systéme peut 8tre
décrite par une combinaison linéaire de Cy et Cz

On porte alors G4 et Cz aux deux extrémités d'un segment de droite.
Toutes les phases possibles sont alors représentées par des points, situés entre
st Cyp , +els gue, par exemple : '

F=act+b0y
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En pratique, le segment de droite est gradué de 0 & 100, et la COMPOSiw

tion de # exprimée de telle sorte que a + b = 1G0. Ainsi, wune compesition de B
3 Cy + 2 Cz s'écrira :
ﬁ = 60 Cy + 40 O,
Le point représentatif de ¢ est donc situd & 40% de la longueur du sep-
ment C4Cy; , & partir de Cy

o 5o leg
C‘ [ - 1 A 1 Q ry i I i L Cl
Exemple : systéme S5i0z - Al, Oy - Na,0, restreint aux seules phases

quartz, albite, jadéite, néphéline.
On a déja vu que ce systéme a deux constituants,

@ (8i0,) et Ne (Na Al 5104), et

Quartz =10 + 0 Ne = 100 0+ 0 Ne { O % Nea)

Albite =2Q+1Ne= 66,6 Q+ 33, 3 Ne ( 33,3 % Ne)

Jadéite =1 Q@+ 10Ne= 50 Q + 50 Ne { 50 % Ne)

Néphéline = 0 Q + 1 Ne = O @ + 100  Ne (100 % Ne)
D'old ja reprgsentation ci—%ﬁfsous :Jﬂ "

Cq a A N ot N r.o . .e'c.‘_

8o
I1 faut prendre garde au fait gue, =i les compositions des phases sont

exprimées en moles, cette représentation n'est pas transitive. En d'autres termes,

si l'on a bien :
1 jadéite = 1 guartz + 1 néphéline et
1 albite = 2 quartz + 1 neéphéline,

on constate que la relation :

1 jadéite + 1 quartz = 1 albite, pourtant parfaitement correcte, n'est pas
respectée sur le diagramme {1'albite n'est pas au milieu du segment guartz-jadéi-
te}, )

Malgré cet incomvénient, on préfére utiliser les composition en moles,
plutét qu'en masses qui, elles, donnent liey a une représentation transitive.

II - B - 2 - Systémes & trois constituants (ternaires)

On les représente par des triangles équilatéraux. Nous n'insisterons
pas sur la localisation des phases qui est connue de tous (triangles A'KF, ACF,
Q-0r-Ab, par exemple).

On voit sur® les exemples ci-aprés que les sous—systémes 4 deux consti-

tuants (double trait) et & un constituant (étoiles} apparaissent immédiatement.




1L

disthéne
H?O , andalousite
. sillimanite
pyrophyilite

mu s.c oviteg vAvAv‘ ordiérite
AVAVAVAV\
\WAVAV

VAV
INISNININININ
yrophyi.hte. /\/\/\/\/\/\/\/\\chmmtes

AL,0 Y AVAVAVAVAVAVAVAVAN
23&/\/\/\&@/\/\/\4\, K@A/\/\/\/\/\MAM

and. sill. disth. quartz Feldsp.K biotite

corindon

A o Al silicates

anorthite ”A‘ -
SN AVAVAVA Nl
/AVAVAVAVA

grossulawreﬁ » pyrope

dolomite trémo{1te enstatite

périciase forstérite enstatite quartz calcite
' diopside

Fig. 2 — Position de quelques minéraux impcritants

dans diverses représentations triangulaires.
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IT - B - 3 - Systémes & 4 constituants

andalousite, sillimanite, disthéne,

.\\\\ pyrophyllite...

I} staurotide

Fig. 3 - Position des principaux minéraux dans le tétraddre A'KMF
(HZO en excés)

On se contentera de donner l'exemple du systéme A'KMF, bien représena
tatif des roches pélitiques pauvres en calcium. L'étoile en A' représente le sys-
téme dégénéré Al;8i0g . Les droites renforcées représentent les solutions solides
binaires (dont chacune correspond donc & un systéme dégénéré). Les doubles traits
représentent d'autres sous-systémes binaires. Enfin, chague face du tétraddre cor—

respond A un sous-systéme ternaire.
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Af

y staurotide

A'
silicates d'Al

staurotide
was\ cOrdiérite

- T Op
chlorites

Fe-oxydes

[7+ muscovite (+ quartz + pLagiocLase)I

biotite

Fig. 4 - a : Principe de la projection de Thompson, & partir du pdle muscovite.
b : Position des principaux minéraux sur la projection de Thompson. Tous
les minéraux et associations figurant sur cette projection coexistent

avec la muscovite (+ quartz + plagioclase).

Il faut noter que, & partir des systémes & quatre constituants, et sauf
cas particuliers, la représentation graphique devient peu parlante et présente

donc un intérdt limité., Pour pallier cet inconvénient, on peut, dans certaines



circonstances, faire appel 3 des projections astucieuses de tétraddres ce gquil rew
vient & prendre en compte un constituant caractéristigue {(qui devient alors cons-
titvant en excés) en moins. La plus connue de ces projections est sans doute celle
due & THOMPSON (1957), gqui projette le tétraddre A'KMF sur le plan A'MF & partir
du pBle muscovite {ou du pdle feldspath K).

IT -~ B - 4 - Remargues

Outre le fait qu'elles sont trés "parlantes”, les représentations gra-

phiques de la composition c¢himico-minéralogique des systémes présentent deux in-
téréts majeurs

a} 1'existence de sous-systémes (et leur nature) s'y décéle immédiatement

- lorsgue plusieurs minéraux sont représentés par le méme point, ils for-

ment un sous-systéme & un constituant,

- lorsque trois minéraux au moins sont représentés par des points situds

sur une méme droite (ce qui inclus les soluticns solides), ils ferment un

sous--systéme binaire,

- lorsque quatre minéraux au moins sont représentés par des points situds

sur un méme plan, ils forment un sous-systéme ternaire, etc ...

b} ces diagrammes sont souvent trés utiles lors de la phase d'é&criture des

réactions et pour la représentation des paragénéses mindrales.

IIT - DESCRIPTION "PHYSIQUE" DES SYSTHEHES
III - A - PARAMETRES DFETAT

Un systéme chimico—minéralogique est susceptible d'évoluer sous l'ac—
tion de certains paramétres ou variables. [D'autres paramdtres de ce systéme vont
nous servir A constater, et mBme & mesurer cette évolution. En d'autres termes,
qu'elles scient causse ou effet, ces variables définissent, par les valeurs

qu'elles prennent 1'é&tat du systéme : aussi les appelle-t-on paramétres d'état.

Le nombre des paramétres d'é&tat d'un systéme donné est trés grand, mais
seul un nombre restreint d'entre eux présente un intérét en géothermobarométrie.
On Ies appelle paramétres fondamentaux, et ce sont

la température T et la pression P

Outre ces variables "physiques" fondamentales, il faut aussi considérer

comme essentielles
~ les variables de composition (Xf) des phases - mSlanges du systéme :  autant
de X par phase qu'il y a de constituants ~ 1 dens la phase °* ? X? =1

— l'extension du systéme, c¢'est-a-dire sa masse
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IIT - B - L'EQUILIBRE HETEROGENE

On appelle équilibre hétérogéne, 1'&quilibre d'un systéme qui comporte
plus d'une phase distincte.

Pour qu'un systéme polyphasé soit dans un état d'équilibre, les condi-
tions suivantes doivent &tre remplies

IIT ~ B - 1 - Homogénéité des températures.

Les températures de toutes les phases doivent &tre égales. Autrement

dit, dans un tel systéme, on ne peut définir gu'une seule fempérature T.

11T - B - 2 - Homegénéité des pressions.

Les pressions @'exergant sur toutes les phases doivent &tre égales.
Cette condition est plus délicate a4 manier que la premiére pour les raisons sui-
vantes
- Les pressions s'exergant sur les phases solides sont souvent “anisctropes”
(contraintes).
- pour des raisons de perméabilité, la pression fluide peut Btre différente de
la pression sclide. Toutefois, et & moins que cette différence soit faible, un
tel dtat ne saurait persisier trés longtemps.
- Enfin, cette condition est strictement fausse lorsque des phases de irés pe-
tite taille participent 3 1'écquilibre {(contribution des énergies de surface).
Toutefois, et sauf exceptions dont certaines ne sont pas négligeables,

on suppose le plus souvent gque dans 1'é&gquilibre hétérogéne, on ne peut définir

gqu'une seule pression P.

III - B - 3 - "Homogénéité" des cempositions.

Par définition méme, toute phase, en particulier lorsqu’elle participe
a un dquilibre, doit avoir une composition homogéne (équilibre homog@ne). En pra-
tique, cette condition n'est pas toujours respectée, comme l'attestent par exemple
les cristaux zonés.

Lorsque plusieurs phases distinctes possédent en commun un ou plusieurs
constituants, le partage de chacun de ces constituants entre les phases ne se fait
pas de fagon quelconque, mais ob&it & une lol bien connue.

Considérons le constituant.i présent dans les phases o et ﬁ . A tempé-
rature et pression deonnées, la condition d'égquilibre, en ce qui cencerne le cons-
tituant i et les deux phases, s'exprime & l'aide des potentiels chimiques :

W
Pour tout systéme, un peu plus complexe, la condition devient
E;U;PL:: o

Les ni sont des coefficients stoechiométriques. On verra plus loin

l'utilisation de cette condition ainsi gue sa formulation explicite.
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DANS TOUT CkE QUI SUIT, ON SUPPOSERA QUE TOUTES LES CONDITIONS DE I'EQUILIBRE
HETEROGENE SONT REMPLIES.

IV - LA REGLE DES PHASES

iV - A -~ NOTION DE VARIANCE
IV - A ~ 1 - Définition
Soit un systéme défini par ses constituants indépendants, le nombre et
la nature de ses phases, et les paraméires d'états qui en gouvernent ou en tradui-
sent 1'évolution.

On appelle variance (ou nombre de degrés de liberté) d'un systéme, le

nombre de paramétres gue l'on peut faire varier simultanément de fagon totalement

arbitraire (dans certaines limites toutefois) sans modifier 1'édtat du systéme et

en particuller la nature st le nombre de ses phases constitutives.

Systéme invariant, v = 0. Toute modification ne serait-ce que d'un seul para-—
métre, change l'état du systame. Autrement-dit, le systéme ne peut exister dans
cet &tat que pour une valeur bien précise de chacun des paramdtres.

Systéme univariant, v = 1. Il est possible de modifier arbitrairement un seul
paraméire sans changer l'état du systme. La valeur des autres paramétres se trou-
ve alors automatiquement fixée.

En d'autres termes, si l'on appelle Xg> X3 ... X; les paramétres d'état, un
systéme univariant est caractérisé par des relations entre ces paramétres, du

type

E
™
i

= £, (x4}
Ry= £y (x4}

Systéme bivariant, v = 2. Il est possible de modifier arbitrairement deux para-
métres sans changer l'état du systéme. La valeur des autres paramdtres se trouve
alors automatiquement fixée:

xy= £y (%, X;)
xy= Ty (x4, xz)
K= T3 (x4, x2)

Systéme de variance v. Il est possible de modifier arbitrairement v paramétres

d’état sans changer 1'é2tat du systéme, les autres param@tres &tant alors automati—

quement fixés par les relations du type




Xveq =Ty (kg5 g5 oo Xyl
Xyep = fvaz (xy, X1+ Xy)
XKis¥ = fa v (x4, Ky oo Xv)

IV - A - 2 — Paramétres d'état et équations d'état.

Considérons un systéme dont 1'état peut 8tre décrit par p paramétres.
S$i, dans un certain &tat, la variance de ce systéme est égale & v, il est clair au
yu de ce que l'on vient de dire, que les p paramétres d'état sont liés entre sux
par {p-v) &quations. Ainsi dans un systéme bivariant, il existe p-2 équations
liant les paramétres d'8tat. Il en existe p-1 dans un systéme univariant et bien
entendu p {c'est-A-dire autant d'équations que de paramétres) dans un systéme in-
variant. On en déduit cette autre définition de la variance d'un systéme

On appelle variance v {ou nombre de degrés de liberté) d'un systéme, la

différence entre le nombre p des paramétres d'état de ce systéme et le nembre r

d'équations d'état liant entre eux les paramdtres g'état.

v=p~-r

Une mole de gaz parfait, de volume molaire V, obéit, on le sait a la
1oi PV = BT, qui n'est rien d'autre gue l'équation d'état de ce gaz. Un tel systé-~
me, décrit par ses 3 paramétres (T, P, ¥}, avec une équation (PV = RT) liant ces
paramétres, est donc un systéme bivariant

v=3-1= 2

Dans un diagramme (T,P, V), c¢e systéme est représentépar une surface,

d'éguation (par exemple)
V = RT/P

1V - A - 3 — Premier contact avec les diagrammes d'équilibre. Référentiels.

Afin de ne pas rendre l'exposé trop complexe, on se limifera ici a deux
ou trois paramétres d'état, mais il est évident que le raisonnement reste valable
gquel que soit le nombre de paramétres.

Dans un systéme de variance v, 1'ensemble des équations qui lie entre
eux les paramidtres d'état (x, y, z) donne lieu & représentation graphique dans

le référentiel (x, y, z). Ainsi les éguations

f (x,¥y,2z})=0 X = Xe
' o dx, y, g} = 0p=pdy = 3, (systdme invariant, v = Q),
' (x, ¥y, z) =0 z = Z,

correspondent, dans le référentiel (x, y, z} & un point O de coordonnées (xo,

yo, zo) {(fig. 5).



Figure 5 :

Référentiel (x, y, z).

Un point invariant 0.
{x0, yo, zo)

Une courbe univariante C.

Une surface bivariante 5.

Deux wveclumes trivariants V1 et V2.

Les &quations

f (%, ¥y, 2} =0 ¥ =g (X)

[ S (systéme univariant, v = 1)},

f' (x, ¥y, z) =0 z = g" (x)

correspondent dans le référentiel (x, y, z) & une courbe C,

L'équation
f{x,y, 2) =0 = z=g (x, y) (systeme bivariant, v = 2},

correspond dans le référentiel (x, y, z) & une surface S.

On voit donc que, d'une fagon générale, la représentation, dans un référentiel
complet {c'est-Z-dire comportant comme axes de coordonnées Lous les péramétres
d'état & priori indépendants) est donnée par

~ des points pour les systémes invariants

- des courbes pour les systémes univariants

- des surfaces pour les systémes bivariants.

I1 faut prendre garde au fait que si l'on réduit velontairement le nom-
bre de paramétres -par exemple pour faire une section (x, ¥) & z constant dans le
référentiel complet (x, ¥, 2)- une courbe univariante devient un point invariant,
une suirface bivariante devient une courbe univariante, etc ... (la variance est
diminuée d'une unité). Autrement dit, chaque fois que l'on donne la variance d'un
systéme il faut préciser & quel référentiel cette variance se rapporte (fig. 6).

IV -~ B - LA REGLE DES PHASES

"IV - B - 1 - Introduction

La "régle des phases" bien connue des chimistes n'est en rien une ré-
gle. Elle est simplement une conséquence des principes de la thermodynamique. Scn
utilisation intensive par les pétrologistes a souvent conduit & des résultats in-
certains, voire & des résultats faux. En effet, elle ne saurait remplacer la véri~
table approche thermodynamigue, pour la simple raison gue son énconcé comporte une
perte considérable d'information par rapport aux raisonnements et calculs de la

thermodynamique.
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Figure 6 = Section (x, y) (référentiel partiel) & z constant du référentiel com-
plet (x, y, =z). Sur cette section, on voit que les points invariants
a, b, @, i correspondent respectivement aux courbes univariantes A, B,
E, 1. Les courbes univariantes €4, €;, €1, correspondent respective-

ment aux surfaces bivariantes Sy, 5;, Sg.



Toutefois, il faut reconnaitre que son emploi lors d'une premidre ap-
proche des problémes s'avére souvent fort utile et permet un gain de temps appré-
ciable. Elle permet en effet, de calculer rapidement la variance d'un systéme don-—
né sans repasser 2 chagque fois par la détermination des contraintes qui pésent sur
ce systéme.

Considérons le systéme binaire H,0-NaCl, représenté par une phase uni-
que (solution aqueuse de NaCl). Les paramétres d'état sent la température T, la
pression P, et la compesition de la sclution exprimée par exemple par la fraction
molaire X de NaCl. Un tel systéme & une variance égale a4 3, car il est possible de
modifier (dans certaines limites} indépendamment T, P, et X sans modifier 1'&tat

du systéme.

Supposons maintenant que la solution agueuse soit saturée, c'est-a-dire
gu'elle soit & l'équilibre avec la phase supplémentaire halite. On sait alors qu'a
T et P données, la concentration en NaCl de cette sclution saturée est déterminée.
Autrement dit, il existe une relation

X =f (7, P),
et le systéme est maintenant bivariant
v=3-1=2

Ainsi, 1'adjonction de la phase supplémentaire halite a fait passer la
variance du systéme de 3 4 2. Nous allons maintenant généraliser et expliciter

cette dépendance de la variance avec le nombre de phases des systémes.

IV - B -- 2 - Enoncé de la régle des phases

Considérons un systéme qui comporte C censtituants indépendants et ¥
phases. Soit Xf la fraction molaire du constituant 1 dans la phase of

Les parametres d'un tel systéme sont les paramétres de composition,
c'est-A-dire tous les Xi (C\? paramétres de composition) et les autres param@tres
tels que la température, la pression, etc ... (p, paramétres). Le nombre total de
péramétres est donc

P = Pe + C‘P

Nous verronslplus loin gue les conditions d'équilibres d'une tel sys-
téme s'écrivent pour chaque constituant i par 1'égalité des potentiels chimigues
du constituant 1 dans toutes les phases of :

}.,\: :Mt = ... o= M-ei = ... = M‘? , soit (Y- 13 équations.

Pour les C constituants, on aboutit done & C (? - 1} &guations. Enfin,

il est évident que, dans chaque phase, on doit avoir {condition de stoechiomé-

trie} :
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i=2C
oG . - .
X{ = 1, soit, pour les \Pphases, ‘Pequatlons.
i=1

On a donc en tout :
r =P+ ¢ (P-1) squetions.
La variance d'un ftel systéme est donc
v =p-r, soit
C+p - ?

Remarquons gque le raisonnement ci-dessus semble impliquer que tous les

v

ceongtituants soient présents dans toutes phases. En réalité, on montre facilement
qu'il n'en est rien.

Supposons par exemple que le constituant j n'entre pas dans la consti-
tutien de la phase @ . On a alors x? = 0, le nombre de paramétres de composition
est C¥-1, et le nombre total de paramdtres vaut ;

: P=rpe+ CP-1

N'autre part, il existe une relation de meins llant les potentiels chi-
miques puisque F? n'existe pas ;

r=fec(p-n -

On retrouve bien la relation antérieure qui est donc tout A fait géné-

v = C + D -f

C est le nombre de constituants indépendants,

rale
v eat la variance,

Pe ©st le nombre de paramétres d'états indépendants,i l'exception des para-
métres de compositions, (en général, on prendra pe =2 = T et Py,
‘? ast le nombre de phases du systdme considéré.

IV - B - 3 - Calcul de la variance

La variance 4'un syst@me se calcule simplement & 1'aide de la régle des
phases, mais les principes sulivants doivent impérativement 2tre suivis
a) le systéme doit &tre parfaitement défini par ses constituants indépendants
et ses phases.
b} le systéme doit &tre parfaitement défini par le nombre et la nature des pa-
ramétres d'état impliqués. En d'autres termes, son référentiel doit &tre précisé.
On utilise ensuite la relation v = ¢ +pe —‘? . La comparaisen du nombre
total de paramétres (variables) d'état, du nombre de ces paramétres qui peuvent
Btre mesurés et de la valeur de v, indique alcors 21 le systéme choisi peut &tre

utilisé en géothermométrie.
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Exemple 1. Systéme MgO—FeO—Allos—SiOz. Phases : grenat, cordiérite, sillimani-

te, quartz
c=4, Y=4, v=44+2-4=2

Les paramétres d'état sont au nombre de 4 : T, P; X:Z et X?Zd . I1

existe donc 4 - v = 4 - 2 = 2 relaticns (équations) liant ces paramétres entre

eux. 35i deux des paramdétres sont connus (mesure de X?{ et Xi;d , par exemple a4 la

microsonde électronique}, les deux autres, ici T et P, peuvent donc &tre calculés.

Exemple 2. Identique A 1l'exemple 1, avec un constituant supplémentaire, le man—

ganése. [es phases sont les mémes.

c = 5, prd,v:3
Covd

I1 y a maintenant 6 variables : T, P, Xg R X:-; , X{:f y xi {on sait
que Xf;;d =1 - (X:::'i + X%’: ) et Xi’a =1~ (XG,;-: + X:: 1, et doenc 3 relations
liant ces variables. 38i toutes les variables de composition (tous les "X") sont
déterminés, il reste alors 3 relations liant T et P ! Le systéme semble alors
"gsur-déterminé” . MNous verrons plus loin qu'il n'en est rien, et méme gqu'un tel

systéme permet une meilleure estimation de T et P par auto-vérification de 1'équi-
iibre chimico-minéralogique.
Exemple 3. Systéme MgO-FeO-Al;0y-5i0; ; phases grenat et cordiérite.
Ce systéme sewble & nouveau formé de quatre constituants indépendants.
Pourtan%, sa limitation aux seules phases cordiérite et grenat fait qu'en réalité,
il est entidrement défini par 3 constituants seulement. Ceci apparait clairement

sur la fig. 7. A%

Figure 7 - Représentation du systéme
{Mg,Felcordiérite = (Mg ,Fe)grenat dans
le tétraddre $i0; -Al,0, -Mg0-Fe®. On
voit que le systéme est entiérement
contenu dans le triangle ABC et peut
donc 8tre décrit par trois consti-

tuants indépendants dont les composi-

tions sont représentées par les points

A, B, C.

# AL,0
273
On peut également remarguer que le systéme est, au départ, =aussi bien

défini par les quatre pbles purs

Mg Cord : Mg AlyAlSigOy



Fe Cord : FeyAlzAlSigO4
Pyr 1 MggAly8ig0pn
Alm 1 FegAlySig0yq
On veoit alors immédiatement gue 3 seulement de ces pdles suffisent a
déterminer le systéme, puisque, par exemple
3 Fe Cord = 3 Mg Cord + 2 Alm - 2 Pyr
Le régle des phases s'écrit done ici, avec ¢ = 3 et ¥= 2
v =3
Les paramétres d'états sont au nombre de 4 : ce sont les mdmes que dans
le premier exemple. Puisque la variance est égale & 3, cela signifie qu'il n'exisg—
te qu'une relation liant ces quatre paramétres. Si deux d'entre eux sont connus
{mesure de Xz? et Xg; ), cette relation prend la forme f£ (T, P) = O ou
P=71 (T}

Exemple 4. Considérons le systéme K,0-Al,0 -8i0,-H,0, avec les phases quartz +
orthose + muscovite + sillimanite + fluide, c¢e dernier &tant supposé ici 8tre de
1'eau pure -ce qui peut 2tre vral, au moins en premiére approximation, dans d'as-
sez nombreux cas. ¢ = 4, kP = 5 et par conséquent v = 1. Les seuls paramdtres
d'états sont T et P, qui sont donc liés par une seule relation du type £ (T, P) =
0.

Supposons maintenant que l'on ajoute au systéme un  nouveau constituant
{COp par exemple) qui n'intervient gque dans la phase fluide et ne participe done
pas directement & 1'é&gquilibre

muscovite + quartz = orthose + sillimanite + H,0
La variance du systéme vaut maintenant
v=56+2-5=2

Aux paramétres T et P on doit aussi ajouter X;;L . Ces trois paramétres

ne sont liés que par une seule relation (3-2=1), du type
£ (1, P, X:ol)=0(0uf(T, P, x,';):o) ]

A moins que l'on puisse déterminer la fraction molaire de €0, (ou

d'H,0) dans la phase fluide -ce qui & priori, n'est pas facile- il n'y a donc pas

une relation du type f (T, P) = 0 et le systéme ne peut pas 8tre utiliséd en géo—
thermobarométrie.
Supposons enfin qu'un constituant supplémentaire, par exemple Na

soit de nouveau ajouté au systéme. L3 encore, ce constituant ne participe qu'a la

constitution de la phase fluide. Les paramétres sont maintenant au nombre de 4 (T,
3 138 & [ I3 i
P, Xepy» Ky,o aves Kgg= 1 - X - XN:)' et la variance vaut v = 6 +F2 - SF? 3. 11

n'existe donc toujours qu'une seule relation par exemple f (T, P, Xcoz' XH&J = 0.
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Pour utiliser ce systéme en géothermobarcmétrie, il faudrait donc pouveir détermi-
ner Xé;aet XEL, de fagon & retrouver une relation f (T, P} = 0. En réalité, te cas
montre bien les limites de 1'utilisation de la régle des phases. En effet, ainsi
gqu'on le verra plus loin, il n'est pas nécessaire de déterminer séparément Xz;l et
Xﬁz, mais seulement leur somme Xé;l + X::, ou encore la quantité X, =1 - (X,_.:;l +
Xy ) -

IV - B ~ 4 - La régle des phases dans le cas de systdmes dégénérés.

La régle des phases pose des problémes d'applications dans les systémes
qui possédent des sous-systémes. Considérons par exemple, le systéme 510, -A1,04-HQ
réduit aux phases suivantes : quartz, pyrophyllite, andalousite, sillimanite,
disthéne, fluide aqueux supposé en excés. La régle des phases domne ici
v=3+2-9Y=5-%, ou en posant kP:\Ps+1
v o= 4 a‘Ps
Un systéme invariant doit donc comporter obligatoirement 4 phases soli-
des. Or, il existe ici un point invariant a4 3 phases : clest le "point triple"
and-sill-dist. En réalité, on sait que l'assemblage and + sill + dist, qui ne com-
porte qu'un seul constituant et 3 phases au maximum est un systéme dégénéré de
celul qui nous intéresse, avec .
v=1+2-3=20
En pratigue, on peut retenir la "régle" suivante
Dans un systéme S donné, toute association de phases de variance v ne
doit inclure aucune association de variance v' &gale ou inférieure &4 v, apparte-
nant 4 un guelconque systéme S' dégénéré de S.
Ainsi,‘pour le systéme &étudié ici, les associations invariantes (v = 0}
comportent 4 phases solides (+ fluide)
quartz + pyrophyllite + andalousite + sillimanite (v' = l:and + sili)

quartz + pyrophyllite + andalousite + disthéne (v

il

l:and + dist)
1:8ill+ dist)

quartz + pyrophyllite + sillimanite + disthéne (v
Par contre, les associations
quartz + andalousite + sillimanite + disthéne (v'= Q)
pyrophyllite + andalousite + sillimanite + disthéne (v'= Q)
ne constituent pas de nouvelles asscociations invariantes.
En résumé

a) Toute association de variance v d'un sous-systdme est association de mBme

variance du systéme.

b} Toute association de variance v d'un systdme ne peut inclure que des asso-

ciations de variance v'>» v + 1 de ses sous-systémes.
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EXPRESSICH THERMODYRAMIGUE
DE L EQUILIBRE CHIMICO-BINERALGGIRUE
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Sans vouloir contester som utilité, la "régle des phases” présente une perte
d'informations comsidérable par rapport au traitement thermodynamique rigoureux de
l'équilibre chimico-minéraiogique. En premier lieu, la régle des phases ne donme
qu'un aspect qualitatif du probléme. Or, le but méme de la géothermobarométrie est
justement de quantifier les paramétres d'érat que sont température et pression., Cet-
te seule raison - i1l y en a bien d'autres - suffit donc & justifier une présentaticm
plus stricte de l'équilibre physico-chimique, & savoir son expression thermodynami-

que et les formalismes et traitements mathématiques qu'on peut lui appliquer.

Symboles utilisés

J : Fonction ou grandeur thermodynamique queicongue

Ji + id, se rapporte au constituant i

J id, pour ume mole de matiére pure {grandeur molaire)
J id, pour une mole de matidre dams un mélange (grandeur molaire partielle}
Les principales fonctions thermodynamiques sont
volume S :  entropie
enthalpie G :  enthalpie libre
énergie interne A : énergie libre de Helmolz
Cp : chaleur "spécifique" 3 pression constante
T :  température " P : pression
Xi, Wi : fraction molaire du constituant i
ni : nombre de moles du constituant i ; coefficient stoechiomdtrique
mi : molalité du constituant i
B : potentiel chimique
f : fugacité ; a : activité ; Y : coefficient de fugacité ou d'activité

9 : nombre de sites identiques dans une mole de mélange
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Constantes

R = B§,3l4 J.K-l :+ constante dite '"des gaz parfaits''

Unités
Energie : joule J et kilojoule kJ
Tempdrature : T XK ou °C ; 0° C=273,15K
Pression : bar et kilobar{kbar) ou pascal Pa ,l bar = 10° Pa
Volume H Ei: ou cm3, ou joule bar'l ol J.bar_l = 10 cm3
13 = 1 Pa.m3
Chaleur spécifique, entropie : J.x"1
Symboles mathématigques
x=1
z (en fait £ ) = somme d'éléments finis
i X=i
x=1
fl (en fait [I ). = produit d'éléments finis
1 X=1
X t=x%
f (en fait § ) = somme ou intégrale
Xq t=xg
‘Ln = logarithme népériem ; log = logarithme décimal ; Lmx = 2,303 log x

I - VARIABLES ET FONCTIIONS D'RTAT ; POTENTIELS

I.A - VARIABLES ET FOHCTIONS

On a vu dang le chapitre précédent que 1'état d'un systdéme était caractérisé

par des paramétres d'état, tels que la température, la pression, le volume, 1'en-

tropie, la composition des phases ... On les classe parfois en paramétres intensifs,

non additifs et douc non proportionnels 3 la masse du systéme (température, pres-

siom, comcentrations ...) et en paramétres extensifs, additifs et proportionnels i

la masse du systéme (masse, volume, énergie, et toutes les fonctions thermodynami-

ques ...).

On a vu également qu'en général, un nombre limité de ces paramétres (paramé-

3,

tres indépendants, dont le nombre est égal 3 la variance du systéme)} suffit 3 déter-
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miner entidrement le systéme. Tous les autres paramétres du systéme sont alers obli-
gatoirement des founctions de ces paramdtres indépendants, que 1'om appellera désor-

maig variables.

Il est clair que, si le nombre de variables est fixé par la régle des phases,
leur choix est 3 priori complitement arbitraire., Cousidérons l'exemple d'une mole de
fluide homogdne (gaz parfait par exemple), avec ses trois paramdtres d'ézat classi-

ques T, P et V®, La régle des phases donne
v=1+2-1=2

Deux de ces paramdtres sont domc des variables {paramétres indépendants), le
troisidme en étant alors une fonction. Mais il est évident que trois possibilités

s'offrent pour le choix des variables :

variables T et P : Vv® = f (T, P)
" T et V* = £ (T, V*)
" Pet V" : T =£ (P, V")

{Notons au passage que l'écriture la plus générale, identique aux trois relations

ci-dessus, mais ne privilégiant aucun paramdtre, est simplement : £ (T, P, V*) = 0).

Les paramétres que, de fagon en principe arbitraire (mais en fait pour des
raisons de commodité de calculs) on a choisi de privilégier en les retenmant comme

variables, sont souvent nommés variables canoniques. Ainsi, si dans la relation

£ (T, P, V*) = 0, on décide de privilégier la température et le volume, T et Vv° se-

ront ies variables canoniques, et l'on écrira :

P = £ {T, V°).

En général, en chimie, et en particulier en géologie, les variables canoniques
sont la température et la pression. Mais il ne faur jamais oublier que ceci n'est pas
une obligation, et que d'autres variables sont préférables pour décrire des phénomé-
nes particuliers : T et V pour les évolutions & volume constant, T et 8 ou T et H

pour les évolutions adiabatiques, etec...

Bien entendu, compte tenu du problime étudié dans cet ouvrage ''nos" variables

canoniques seront T et P, auxquelles on doit ajouter les variables de composition

(fractions molaires en général).
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I.B - FORCTIONS THERMODYNAMIQUES

On sait que, dans lz nature, les évolutions ne se font jamais aa hasard, cer-
taines directions leurs sont interdites, certaines contraintes leurs sont imposées,
toujours de 1la méme fagon. Ces constatations ne scuffrant apparemment aucune excep-
tiom, on les a érigées en lois, et méme en principes : les fameux principes de la
thermodynamique. On parle plus volontiers aujourd'hui - & juste raison - de postu-

lats ou d'axiomes de la thermodynamique.

La nécessité d'utiliser & bon escient et "confortablement'" ces axiomes a con-

duit & les faire prendre en charge par ce que 1'on appelle les fonctions thermodyna-

miques fondamentales. Ce sont :

. L'énergie interne U, qui traduit la comservation de 1l'émergie totale des sys-

témes ("premier principe").

. L'entropie §, qui, entre autres choses, traduit les limites imposées aux rela-

tions chaleur-température par le '"second principe".

Bien entendu, une énergie n'étant perceptible - et donc mesurable - que par
ses variations, il en est de méme de U. Pour une transformation (évolutionm) Téversi-
ble "thermomécanique" - c'est-i-dire ne mettant en jeu que les travaux dits "de pres-
‘sion" {(ou "de volume") - dans une phase homogéne de masse et de composition fixée, la

variation d'énergie imterne s'exprime par la relatiom :

dF = variatijonm de travail §W + variation de chaleur 6Q, soit :

dl = - PdV + TdS

L'énergie interne U (ainsi que l'entropie S) est une fonction d'état : sa va-
leur dépend (et ne dépend que) des paramétres d'état x, y, 2. Si, dans um état 1,
elle vaut par exemple Uy (%], ¥y, z1), dans un état 2, elle vaut Up (x7, y7., 227
quelle que soit la fagon dont on est passé de 1 & 2. La variation (AU} d'énergie

“

interne lorsqu'on passe de 1 & 2 vaut donc simplement :

(AU = Uy (xy, yg, 29) = Uy {x1, ¥1, 21)

D'autres fonctions thermodynamiques - &galement fonctions d'état = ont &té

dérivées de l'énergie interne par "transformations de Legendre”. Ce sont :
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- L'énergie libre, cu énergie libre de Helmoltz A
= L'enthalpie H

- L'énergie libre de Gibbs, ou fonction de Gibbs, ou enthalpie libre G.

o
[

G - IS8
U+ PV

[}

=U.-T5 +PV=H-TS

Signalons dés A présent une signification intéressante de la foncticn H mise

en évidence en calculant la différentielle :

dH = dU + PdAV + VdP, et en remplgant dU par sa valeur : dU = -PdV + TdS.
I1 vient :
dH = TdS + VdP.

En intégrant i pression constante {(dP = 0) entre deux états 1 et 2, il vient
2
= (5 =A
(AH) lchiS Q1~2.

La variation d'enthalpie (A H)} n'est rien d'autre que la quantité de chaleur
échangée par un systéme dans une évolution réversible 4 pression comstante. C'est

denc une grandeur (relativement) facilement mesurable.

I.C - POTENTIELS THERMODYRAMIQUES

I.C.1 - Définition

L'énergie interne est une fomction d'édtat. Sa définition et son expression
différentielle df = -PdV + TdS montrent en outre qu'elle prend ceomplétement en char-
ge les axiomes de la thermodynamique. Enfin, elle utilise comme variables le volume
et 1'entropie. L'énergie interne est donc idéalement appropriée pour caractériser
1'état d'un systéme et prévoir ses évolutioms, pour peu que les variables canoniques
choisies soient V et 3 - ce qui n‘est malheureusement pas notre cas. On dit que

1'énergie interne est le potentiel thermodynamique dans "1’espace” V, §.

Calcslons la différentielle des trois fonctions "annexes'" A, H et G, en rem-

plagant dU par - PdV + TdS. Il vient

dA = - P4dV + S8dT7 . Variables canomniques v, T
dH = TdS + VAP . Variables canoniques 5, P
dG = = SdT 4 VdP . Variables canoniques T, P
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On découvre 1li le véritable intérét des fonctions thermodynamiques annexes.

Pour ce qui nous concerne, il est clair que "notre" potentiel thermodynamique, dans
q q

1'espace température-pression, est 1l'enthalpie libre G,

1.C.2 - Valeur explicite et calcul de 1'enthalpie libre

La premiére expression que l'on doit retenir de l'enthalpie libre est la sui=
vante :

L G=H~ TS

Pour une phase de masse et de composition fixées, les grandeurs H et 8 sont
des fonctions des variables cancniques T et P, On notera :
(1) ¢TF = gT,P - 75T,P

Parmi les dérivées partielles des trois fonctions "utiles" H, § et G par rapport

4 T et P, il est bon de connattre les suivantes :

(2) 3H /3T
(4) 3¢ /o7

Cp (3) 38 /3T = Cp/T

"
1
w

(3) a6 /3P =V
(6) a(e/T) /3T = - H/T?

On rappelle que Cp est la chaleur "spécifique" i pression constante de la pha-
se considérée. C'est une fonction de la température. V est le volume de la phase

considérée : c'est aussi, en général, une fonctionm de T et P.

En intégrant l'expression 3G /JP = V entre une pression de référence P, et

une pression quelconque P, i une température constante T, il vient :

P
(N GT:P = gT, Py + { var
Pg

En intégrant, 4 la pression constante Pj, les deux relations :

OH /AT =cCp et 35 /AT = Cp/T, on obtient :

T T
gfo - g TosPo o § cpdT et sTiFo o gToiPo J iR dT, soit
T T
[s] 4]
T T
8 ¢"Fo = gleofo . gglasPo fopar - T [ cpdin T

To To
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En combinant (7} et (8), on aboutit i

T T P

(%) ¢hF = glofo . rslosFo o J‘deT - T J-deLnT + deP
T P
[+ ] [s]

Les relatioms (7), (8) et (9) sont fondamentales : elles sont au départ de
tout calcul numérique de la valeur de l'enthalpie libre. Les valeurs T, et P, sont
la température et la pressicn de référence. Ce sont le plus souvent - mais pas tou-
jours -~ la température et la pression standard, c'est-i-dire 25° C (298,15 K) et
1 bar (10%Pa). Dans certaines publications un peu anciennes, on trouve parfois la
pression standard de 1 atmosphére (= 1,0133 bar). L'unité en vigueur pour les éner-
gies (valeurs de € et H)} est le joule (la calorie = 4,1B4 J est de plus en plus rare-
went utilisée} et son multiple le kilojoule kJ. L'entropie § et la chaleur molaire Cp
s'expriment en unités varides, qui correspondent toutes au joule K~l. Les unités con-
ventionnelles de volume et de pression sont le md et le pascal , mais on utilise encore

souvent le joule.bar !l et le bar. On rappelle que 1 J.var~l = 10 cm3.

I.C.3 - Etats de référence

Lorsqu'on veut calculer l'enthalpie libre d'uane phase de masse et de composi-
tion donnée en utilisant la relation 9, on prend immédiatement conscience d'un probié-
me ficheux : si 1'entropie, le volume et la chaleur molaire ont bien des valeurs abso-
lues mesurables, il n'en est pas de méme pour 1'enthalpie, et denc pour l'enthalpie

libre. Il est heureusement possible de tourner cette difficulté.

Il est d'abord nécessaire de réaliser que le caleul de 1'enthalpie libre molai-
re d'une phase ne présente de 1'intér&t que parce qu'elle va nous permettre de calcu-
ler la yariation d'enthalpie libre ( A46G) dans une réaction ou équilidre chimico-miné-
ralogique. Ceci est d'ailleurs tout aussi vrai pour toutes les autres grandeurs, H, S,

Cp et V.

Il nous faut ensuite définir ce que l'on appelle l'enthalpie de formation

d'une phase & partir de ses éléments : c'est tout simplement la chaleur de la rédaction

de fermation du corps considéré i partir de ses éléments, 3 une température et ume
pression données et constantes. C'est donc une grandeur mesurable. On la note en géné-

ral AH (sans parenthises), ou AHg.

Or, et c'est 12 1'intérét des grandeurs de formation, on démontre que dans une




réaction chimique, la valeur de la variation d'enthalpie (AH} (avec parenthéses)
est la méme, qu'on la calcule & partir des enthalpies absolues (qui ont une signifi-
cation, mais ne sont pas chiffrables} ou i partir des enthalpies de formation qui,

elles, sont mesurables.

Considérons & titre dfexemple la réaction

Z Mg3Si¢010(0H)2 —> 3 MgMgSis0g + 2 8i0p + 2 Hy0

talec enstatite quartz eau
Compte tenu de ce qui vient d'@tre dit, on peut écrire

= - r = . r - »
(AH)—211’HZO+ZH'Q + 3 Hp - 2 H 2AHH20+2AH'Q+BAHEn ZAHTC

Notons qu'on pourrait aussi définir, par exemple, une entropie de formation

a partir des éléments, et on aurait de méme

(As) = 2 Syo0 T 2 Szl +38;, -~28) = 2ASH20+ 2ash+ 3.AsEn = 2457,

On peut maintenant définir les états de référence.

RN

Enthalpie : enthalpie de formatiom d'une mole du corps pur considéré 3 partir
de ses élémentz constitutifs, pris dans leur état stable dans les conditions standard

(plus rarement % partir des oxydes constitutifs).

Entropie et chaleur molaire : soit les valeurs absolues (puisqu'elles existent)

s

soit les valeurs de formation & partir des éléments {(plus rarement des oxydes).
Volume : on ytilise toujours les volumes absolus.

Bien entendu, toutes ces grandeurs se rapportent 3 une mole du corps considéré

(grandeurs molaires, désignées par AH {ou AHE), §°, V) G} etc).

Lorsque les valeurs de ces fonctions se rapportent aux conditions standard
(25°C, 1 bar), on les nomme simplement grandeurs molaires standard : enthalpie molaire
standard, entropie molaire standard (on devrait alors préciser systématiquement

"absolue" ou "de formation"), volume molaire standard, etc.

L'utilisation des grandeurs de référence ne devrait pas poser de probléme. Ce

n'est malheureusement pas toujours le cas, car si aucum choix n'est possible pour



l'enthalpie (enthalpie de formaticn) et si tous les chercheurs utilisent, par accord
tacite semble t-il, le volume absolu, certains préférent, pour l'entropie, I'entropie
absolue, d'autres 1'entropie de formation, pour ne pas parler des chaleurs molaires.

Cela va bien sfir entrainer plusieurs états de référence possibles pour ]'enthalpie

libre :

Convention 1 (ROBIE et WALDBAUM, 1968 ; ROBIE et al., 1978 ; FISCHER and ZEN,
1971).

Elle utilise AHg, 48y, .‘.\Cpf‘ et V :

T T
To,Po :
T.Pa 1 T,P To,Po .
AHf = Aﬂf + fACpf dT ; ASy ° = ASy +fACpf dLaT, d'on
To To
T.Po To,Pa To,Po T T
(10} Ace’ =afg - Tasg + fAcpgar - TT/-ACpf dLaT
To o
To To To
On peut écrire aussi, en posant AGy = AHy - T, OS¢
T.Pa To,Po Toufo ! )
(16') Ags = AGy -ASg  {T-Ty) + fAcPE dT - T.!-Acpf dLnT
To )
On a ensuite
P
T.P T.Po
AGe = Agg + deP

Po

Cette convention a 1'avantage d'&tre homogéne & la pression de référence Ps,
quelle que scit la température (AG}’PO est effectivement une enthalpie libre de for-
mation). Elle perd son homogénéité dés que P » P,, puisque le volume molaire absoluy
(et non le volume de formation AVg) intervient dans la définition de AG%P , qui
n'est done pas réellemént une e@nthalpie libre de fommation. En outre, cette conven-
tion, pourtant trés utilisée, est assez "lourde" puisqu'elle fait intervenir non
seulement la somme des entropies standard des éléments chimiques de tous les minéraux,
ﬁlais aussi celle des chaleurs molaires des mémes éléments, toutes quantités qui s'an-

nulent lorsqu'en calcule (AG) (ou (AH), ou {AS), ou (ACp) ) dans une réaction.

Convention 2 (HELGESON, 1978).

To To
Eile utilise AHp, ASg , Cp et V. Elle est identique &4 la convention 1 pour les états
standard

To.Po To,Po To,Po To,Po
(11 AG = AHf - To ASf = AGf
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Mais elle s'en distingue aux autres températures par 1a prise en compte de 1l'entro~

pie absolue et de la chaleur molaire absolue de la phase pure considérée (et men

des grandeurs de formation correspondantes)

T
AT - A% Cp dT
To
asTPo = (as™P JoPoyr yr 4+ 5P (1), puis
AgTe = AgTPo- 1 AsTPo , soit :
T T
(12) aghPe = apgfoPo. 1 ( Aso-Poy - gToPe (p1) + fCP ar - T ﬁPdLnT,
ou encore Ta To
T
(12') aGhPo = AggTo-Pou 0P (11, + _[CP dT - T fCP dinT
To To

On a enfin, de la méme fagon que pour la comvention I :
P
AcT? = AGhP? 4 ﬁdP
Pa

Les quantités AHT’PGAHT’P acTP o AT sont parfois nommégs enthalpies et

enthalpies libres molaires apparentes.

Convention 3

Elle utilise AHg °POgT0P0 c v,
.

T
AHT,PO = AHEO‘Po_,_ j‘cp dT glsPo - gTlo.Po, fcp dLnT
To To
cTPo = ApToPo - s ToPo g4t
T T
(13) ¢l+Po = Anglo-Po. pgTo.Po fCPdT - T _/;p dLaT
To Te

Comme pour les deux sutres conventions, or a enfin

P

g™ = gTPo 4 fvap
Po

Il est difficile de comp?endre pourquol cette derniére convention plus

simple et tout aussi logigue et cohérente que les deux autres, n'est pratiquement

jamais ntilisée.
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Ce choix d'états de référence pour l'enthalpie libre ne paose pas de probla-
mes lorsque toutes les données numériques de tous les participants & 1'équilibre
étudié proviennent de la méme source. Lorsque ce n'est pas le cas, il faut prendre
le plus grand soin & homogénéiser les valeurs, ce gui est généralement long et pé-

nible, lorsque ce n'est pas pratiquement impossible.

Pour terminer ce paragraphe, il faut aussi recommander aux utilisateurs de
bien vérifier sur les tables de données la formule des espéces minérales, car les
auteurs de ces tabies ne définissent pas toujours de la méme fagon la mole ecristal-

line (MgySio0g ou MgSily par exemple).

I.D - REACTIONS, EQUILIBRES ET CALCUL PRATIGQUE DE (AG)

I1 n'y a bien entendu aucune différence entre l'éeriture classique d'une

réaction chimique et celle d'un équilibre, si ce n'est dans le concept méme de la

chose : une réaction chimique, au sens le plus large, peut-&tre un bilan et concerne

des phases. On peut, par exemple, écrire la fusion d'une olivine :

olivine (cristal) ——> liquide péridotique.

Un équilibre chimigue au contraire, n'est jamais un bilan et deit obligatoi-

rement s'éerire avec des constituants, ou poles purs - évidemment concrétisés en
2

pratique par des phases pures, réelles ou fictives. Il peunt alors arriver que 1'écri-

ture d'un équilibre nécessite 1'écriture de plusieurs équations chimiques. Ainsi,

1'équilibre olivine - liquide péridotique, correspondant i la fusion de 1'olivine,

doit s'écrire aiasi :

Fo —> {ou &=, ou =) fo

Fa —> " ") fa

Fo et Fa sont les constituants (poles purs MgyS8il, et Fep5i0y) de l'olivine, fo et
fa sont les mémes constituants dans le liquide. Queiqu'en réalité il n'existe pas de
phase minérale naturelle qui ait strictement la composition Fo (ou Fa, ou fo, ou fa),
on peut concevoir que de telles phases puissent avoir une existence fictive et que

1'on puisse donc leur attribuer ume enthalpie de formatiom, une entropie, etc...

Une équation chimique doit bien entendu tenir compte du principe de conser-
vation de la matiére. En pratique, cela revient i "équilibrer" 1'équatiom, c'est-ia-

dire & affecter i chaque constituant un coefficient, dit coefficient stoechiomé-




trique. Cette opération, qui ne présente aucune difficulté, semble parfaitement tri-

viale. Il parait néanmoins nécessaire d'en dire quelques mots.
Considérons tout d'abord la forme la plus classique d'une équation chimique

n1Cy + nzCo + ..., f:; 0363 + naCyh + ...

€1, C2 ... sont les comstituants, nj, ng sont les coefficients stoechiométriques cor-

respondants.

I1 est plus logique, parce que plus pratique, d'écrire cette équation sous la

forme suivante :
- n1C] - mpCy = ...a. + 0303 + Gy + ... = 0

ou, mieux encore, em acceptant que les coefficients "du membre de gauche de la réac-

tion" aient une valeur négative 1

mCy + npCy + n3C3 + n4Cs + ... = 0, soit en abrégé
(14 ZniCi=0

1
I1 est. toujours possible d'écrire la compesition d'un constituant & partir de

tous les éléments chimiques du systéme, par exemple :

Cp = 214+ byB + 41D + ..... eI

Ci = aiA + biB + diD + ..... &1

A, B, D étant les éléments, ai, bi, di ..... édtant le nombre de moles de chaque élé-

ment dansg le comstituant Ci.

La conservation de la matigre s'dcrit alors simplement :

Conservation de A : mnjaj + npag + ..... niai

i}
(=]

" de B : miby + npby 4+ ..... nibi = 0

de E : nje] + mpep + ..... nijej = 0

On azboutit donc a un systdme de e équations i i inconnues (les ni). La résolutiom de

ce systéme conduit directement 4 la détermination des coefficients stoechiométriques.



Exemple : équilibre forstérite-anthophyllite-talc-eau
On commence par éerire 1'équation chimique
ny Mgp5i0; + np MgySiglpo(O0H)p + ny MggSig0i1g(0H)2 + ng Hy0 = O

Fo Ant Tc Eau

Les équatioms sont

(Mg} : 2ny + 7np + 3ny = 0
(81} : ny + 8npy + 4n3 = 0
(g) 2uy + 2ny + 2ng = 0O
(0 ) : 4n] +Zéng+ 1203+ ny = O

Remarquons d'abord que la derniére éguation n'est pas indépendante des trois

premiéres puisque 1l'on a obligatoirement (équilibre des charges)

0 = Mg + 28i 4+ 0,5 H

Reste douc un systéme de 3 équations & 4 inconnues : 1'une de ces dernidres
peut &tre choisie arbitrairement, si possible de fagon & ce que tous les n soient
des nombres entiers (ce n'est nullement obligatoire). L'élimination de ny entre (Mg)

et {5i) donne

"9y + 503 = 0O
On peut prendre par exemple n3 = -9 : il vient irmédiatement ny = +5.
En reportant ces valeurs dams (Mg) et dans (H), on en tire facilement

n] = -4, mng = +4
L'équation "équilibrée” s'dcrit dome
4 Fo + 5 Ant =~ 9 TC + & Hy0 = 0 ou, sous une forme plus classique

4 Fo + 9 Tc =z 5 Ant + 4 HpO

I.D.2 - Calcul du (AG) d'wn équilibre chimique

Soit un équilibre écrit sous la forme

uiCy + nsCp + ... + niCi = 0 ou, plus bridvement

1]
=1
=%
[r]
=

[
=}
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L'enthalpie libre étant une fonction additive, sa "variation réactionnelle”

(&HG) pour 1l'équilibre concernéd s'éerit trés simplement

(15 (Ac) =2 ni6
1

G1 est 1'enthalpie libre molaire de référence du constituant Ci ou, plus pré-
cisément, de la phase pure (méme fictive) correspondant exactement 3 ce constituant
Ci. Bien entendu, les conditioms T et P auxquelles correspondent les valeurs de Gi
doivent 8tre les mémes pour tous les constituants de l'équilibre, et ce sont aussi
celles pour lesquelles la valeur calculée de (AG) est valable. On devrzit donmec éeri-
re plutdt

(15*) (a0 = T arelp
1

Plus généralement, rappelons enfin que l'état de référence utilisé pour Gi
doit étre le méme pour les i constituamts (conditions T, P et convention de défini-

tiom).

Ce qui vient d'8tre dit est tout aussi valable, pour les mémes raisons, pour

les autres fonctions thermodynamiques

(am™? = 2Zat am™? ; (apTP 2onisiT? = 2aiasiTP
i 1 Al

(AV) 2o nicplePo
i

1}
[}

1
2onivi ( Acp)T-Po
i

Il est d'ailleurs extrémement facile de démontrer que les relations qui exis-
tent entre G, H, 5, ¥V, Cp (cf plus haut), restent valables pour les variations A de
ces grandeurs

(bey = (AH) - T (A8

o(AH) /BT (Acp) aas) /aT

(&cp) / T
AG) /AT = -(AS) 3(Ag) /3P (av)
BEAG) / T] /AT = -(AH) / 2

1

On en tire les relations générales suivantes (et bien d'autres encore), toutes
équivalentes
P
(18) (ae)P = (ag) TiPo 4 _/.(AV)dP, avec
Po

17y (ae)Pe = (anlfo - p(ag) TP

T T
(18) = (AmTefo o pag)To.Po 4 ﬁACp)dT - T ﬁACp)dLnT
Ta To



P P

(ag)T-Pe 4 f(/_\.vS)dp+ J(Avf)d?
Po p L]

(19) {A@) TP

(20) (Ae)T-P = (Age) T-F 4 f{ms)dp + (AGeTP
Po ’

Dans les deux derni2res relations, les suffixes s et f indiquent respective-

ment les grandeurs se rapportant aux seuls solides (s) et aux seuls fluides (f). Ces

formulations ( séparation des solides et des fluides) présentent souvent un grand
intérét pratique, compte tenu des modes de présentations des données thermodynami=

ques.

Exemple : Reconsidérons 1'équilibre é&tudié plus haut

-4 Fo -2 Tc+ 5 Ant + 4 He0 = 0

On aura :

(ac)™? =5 il e 4 ol - 4 ofsf- 9 ol de méme, p. ex.
(e = sarbl v samdf - canlt oanl? |
(AV) =5 Vane + & Vfazo ~ 4 Vpg - 9 Vi , etc.

En séparant solides et fluides, il vient

+P R N N S s
_(AGS)T'F°= 5 G.;rl: 24 G;’l Po g G'E‘Z Po ; (AGf)T Po 4 GI.{ZQPO
(AVE) =5 Vipe - 4 Vi - 9 Voo 5 (AVE) = 4 Vg

Simplifications concernant les termes de pressiom

Pour les gsolides, l'expérience montre que la quantité (A Vs) est, sauf rares
exceptions (transformations polymorphiques 4 trés hautes pressions en particulier)
pratiquement indépendante de T et P. On peut donc &crire:

{(AVe)P = (ayg)oPo o ( AVs) et par conséquent

P
(21) f( AVs)dP = (AVs) (P - Po)
Po
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Pour les fluides, il en va tout différemment. On admettra la relation suivan-

te, valable pour une mole de fluide pur

P
T,P T,P T,P T,P T.Po
(22) fodP=RTLn‘T P/Y "P, = RTLn £ /£
Po
. R est la "constante des gaz parfaits" = 8,314 J.K—l

P est la pression, Po la pression de référence (P et Po dans les mémes unités !)

. ¥ TP est le "coefficient de fugacité"” du fluide considéré, i la température T et i
pression P. C'est une fonction de T et P qui mesure, en quelque sorte, 1'écart du
comportement du fluide réel considéré & celui d'un gaz parfait (pour ce dernier, on
a biew entendu ¥ 1*P = 1), Pour la plupart des fluides maturels, YTs1bar ~ 1,

g1 =yTP p enp 1a fugacité (exprimée en les mémes unités que la pression) du

fluide réel considéré. Pour un fluide parfait, £ 1*P = B, quelles que soient T et

P. Les valeurs de ¥ et f pour les fluides les plus courants (Hp0, COp ...) sont

données dans des tables.

Simplifications concernant les termes de température

En principe, on trouve dans les tables, les valeurs de GT,lbar’ pour un grand
nombre d'espdces courantes, soit sous forme de valeurs données de 100 en 100° {ou

20 en 20°, ete.), soit sous forme de polymomes en T de degrés divers.

11 existe néanmoins des espéces pour lesgquelles on a déterminé 1'entropie
298,1 ) ; » .
5 et l'enthalpie (de formation) ZlHZQBl standard, mais pour lesquelles on ne

connait pas la chaleur molaire en fonction de T.

Dans ce cas, on peut essayer de poser, pour l'ensemble d'un équilibre,

(ACp) ~ 0. On aboutit ainsi &
(23) (AP~ (amTOP 1 (as)Tesfo

L'approximation ainsi faite est parfois acceptable, mais ceci est loin d'étre
une régle ! Il est méme des cas, relativement nombreux, pour lesquels cette approxi-
mation conduit & des résultats dépourvus de signification. D'une fagon générale,

cette approximation risque de ne pouvoir &tre acceptée dés que les valeurs de
(AR TO:Pe ot (A5)T0-P0 gonr petites.



Une autre relation approchée, souvent utile, est obtenue en intégrant ia rela-
tion 5[(&(;) / T] /AT = -(AR) / Tz. 5i on peunt poser (ACp) ~ 0 entre une tempéra=

ture particulidre Te et la température T, on sboutit i :

Te,P

(24) (8e)? (A Te.p

T To {AH)

)

1 1
( T Te

Cette relation devient particulilrement intéressante si 1'on choisit Te tel

que (ae)®P =g (on verra plus loin ce que signifie cette valeur trés particuliédre
de (AG)

T
(25) Ca6)T-P = (5 w)Te.P 1-30)

I.D.3 - Quelques exemples de calecul de {A @)

a) Fugion de la fayalite pure & 1 bar

L'équilibre s'éerit, avec Fa = fayalite eristal, fa = liquide péridotique 2

composition de fayalite :

Fa =— fa (ou fa - Fa = Q)
=

On trouve dans ROBIE et Al., (1978)

Température normale de fusion : 1490 K

Enthalpie molaire de fusiom & 1490 K, 1 bar : 92,173 kJ

Il est clair que cetfe “enthalpie de fusion" n'est rienm d'autre que le
(AH)lAgo’lde la réaction considérée ici. En supposant que l'on peut négliger le
(Acp) de fusion entre Tg = 14%0 X et la température d'intérét T, on peut utiliser

la relation (24)

Tl Tf,1
(AG) ™ | (4ag) T o1 1
T T; = (4AH) (3 g

5,

Or, a4 1 bar, T = Ty = 1490 K, il ¥y a équilibre entre la fayalite pure
et un liquide de méme compositicn. On verra plus loin que la condition de cet équi-

libre est justement :

(AP = 0, soit ict (ATl = (Ag)190:1 = g
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On aboutit donc i :

i
Tl - P
(46 92173 (1 1490)

L'équilibre s'éerit :

a Ca3AlSiz0)p + b CaAlySi,Og+ o AlpSi05 + d Si0p = O

Les équations de stoechiométrie sont :

(Ca) 3a + b =0
(AL) 2a + b + 2c =0
(si) la+ 2 +ec+d =0

Il y a 4 inconnues et 3 équations. On peut donc choisir arbitrairement a=-1.

(Ca) donne immédiatement b = 3, puis (Al) conduit 3 ¢ = -2 et enfin {8i) 3 d =-1

340 -~ Grog - 2Kyg - Q=0

On trouve dans ROBIE et al, (1978) les valeurs suivantes de AGg {en kJ) :

ENTALPIE LIBRE MOLAIRE (kJ) {convention 1) (& 1 bar) (AG)T’l
P QUARTZ DISTHENE GROSSULAIRE ANORTHITE kJ
298,15 - B56,29 - 2441,28 - £294,92 - 4017,27 - 18,04
400 - 837,66 - 2389,68 - 6171,09 - 3939,98 - 31,83
500 - 819,40 - 2339,00 - 6049,78 - 3864,21 - 45,45
500 - 801,22 - 2288,52 - 5929,03 - 3788,76 - 58,99 E
700 - 783,18 - 2238,28 - 5808,%4 - 3713,70 - 72,42 ;
800 - 765,29 - 2188,28 - 5689,09 - 3638,88 -~ 85,70 !
900 - 747,57 - 2138,46 |- 5569, 54 - 3564,33 - 98,96
1000 - 729,98 - 2087,31 - 5448,79 - 3488,51 - 112,14

La valeur de { ACY:! (colonne de droite du tableau ci-dessus) a &té simple-

ment calculéde en utilisant la relation :

T o= s T,1 pgtTs 2T, .
(Aq) 3AcE - acgll - ZAGK;; - acy™!
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On trouve également dans ROBIE et al. (1978) les volumes molaires standard

des 4 phases pures sclides considérées {en J.bar~1)

L

L] ° L}
VQ T 2,269 5 Vg = 4,409 5 Vg = 12,530 5 Vi = 10,079

On en tire (AV) = 3 Vi, - V3 - 2w 2" V&, et enfin :

ros y

tagy’!

800 ,5000
= -85700 + 6,62 x 4999 = - 52607 J.

(ae)™? = (ae™! v (Ame -1 = + 6,62 (B - 1)

Ainsi, 3 800 K, 5 kbar par exemple, (A G)

L'équilibre, bien connu, est :
- Mu - Q+ Or + 5i11 + Hp0 = O

Les valeurs de .XGS?’I {convention 1), en joules, peuvent &tre convenablement

décrites par une expression quadratique :

acs™! a4 boT + ¢ T (WEISBROD, non publié).

Les volumes molaires V? des solides en J.bar-l sont extraits de ROBIE et al.

{1978},

Q Mu Sill or (&) l
ag| - 9L1415 - 5916304 ~ 2577287 - 3928644 ( Aag) = 321788 !
bg 186,655 1119,678 472,101 653,118 { 4bg) = - 181,114
cg| - 0,005193 0,096074 ¢,013207 0,060106 (Acg) = - 0,017568
Vg 2,269 14,071 4,990 10,905 (AVY) = - 0,445

Pour l'egu, les valeurs de a, b et c doivent &tre évaludes en

la pression, par des expressions telles gue :

o
I

2

Ag + BaP + C2° + DB~

3

Ap + By + CbPz + DbP3, etc.,

fonction de



A B C Iy
aH,0 - 286769,1 2,9050075 - 0,000237063 1,216607 x 1078
szO 176,9855945 - 0,00526842 8,97968 x 10-7 -4,73053 x 10-11
CHy0 | - 0,030440067 6,9818 x 107° | - 9,920093x1071%] 5,041662x 1071*
(Ces valeurs sont utilisables pour P > 2 kbar)
On calcﬁle ensuite dag = agjl] * dpr - Amu - ags etc, puis
Aa= ag+ agy0s Ab = Abg + bY,0s etc., et enfin :
(AE)TP = (Aa) + (ab) + T2 (Ac) + (AVy (2 - 1).
Par exemple, on peut vérifier que l'om a (A GNP ~0 + 10 J pour les couples

(T,P) suivants : 878,5 K, 2000 bar ; 965,3 K, 5 kbar ; 1038,5 K, 8 kbar).

d) Equilibre calecite - quartz - wollastomite - (COy)

L'équilibre s'éderit :

- Cal -Q + Wo + COz = 0

On trouve les données suivantes dans ROBIE et al. {(1978)

QUARTZ CALCITE WOLLASTONITE €0,

Ay P51 a0y L - os10,70 - 1207,37 - 1635,22 - 393,51
g 298,15,1 ) 41,46 91,71 82,01 213,79

agp®0l gy | - 729,98 - 950,30 - 1352,17 - 395,83
0, (J.bar D) 2,269 i 3,693 3,993




Les coefficients de fugacité de €03 ont été déterminés par MELNIK (1972).

A = 1000 K, on trouvec par exemple
1600,1000 1000, 1000
P = 1kbar : YcO0y - = 1,38, d"olt iwmédiatement fCOZ = 1380 bar
1000, 19000 1£00,10000
P = 10 kbar : YC0s = 31,6, " fco, = 316000 bar
100o,1
On admettra que fCOZ ~ 1 bar
1000,1 i st : i
Galculons {4AG) de deux maniéres différentes, afin de comparer les ré-
sultats :
1000 ,1 y .1000,1
- en tenant compte de (ACp) : { AG) = L-’.\Gf = - 67720 J

- en supposant {ACp) ~ 0 entre 298 et 1000 X. Il vient :

1000,1 208,15,1 299,15,1
{Ac") ~ (AR) 21000 (A S) B

1000,1 298,15,1 288,15,1
(AG') N2 AHg 2 3 ¥ . 73290 J

oit

Sans @tre totalement prohibitif, le résultat obtenu en négligeant ACp s'écarte
sensiblement (8 % de différence) de la valeur 67720 J, évidemment plus précise.

1600, 1000

On peut maintenant calculer {AG) et (AG)IDDG,IDODU

(AP e ae) 0001y R @00 F0001 4 Ayl (- 1), soit
avec les données ci-dessus :

(5 cy0002008, 63290 + 8,314 x 1000 x Ln 1380 - 1,969 x 999 = -9578 J

1000.10089
(Ac) =

H

- 67720 4 8,314 x 1000 x Ln 316000 - 1,969 x 9999 17876 I
On notera que 1l'assimilation de COz & un gaz parfait (£ = P) aurait conduit dux

résultats non significatifs (surtout i haute pression) suivants :

1000, 1000
(&e) =

1000, 1000
(AG) 2

-~ 67720 + 8,314 x 1000 x Ln 1000 =~ 1,969 x 999 - 12156 J

H

- 67720 + 8,314 x 1000 x Ln 10000 - 1,969 x 9999 - 10833 J
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II - LES MELANGES QU SOLUTIONS

II.A - DEFINITIONS

En ne considérant, comme on 1'a fait jusqu'h présent, que des phases pures, Y
composition fixée et invariable, on a volontzirement limité, de fagon comnsidérable,
les domaines d'application du traitement thermedynamique. En effet, si quelques
espéces naturelles sont effectivement assimilables & des phases pures {quartz 5idgp,
pyrophyllite A155i4013(0H}y, andalousite-sillimanite-disthéne Al98i0s), la plupart
des minéraux - sans parler des phases fluides ! - sont des phases dont la compeosition
est susceptible de varier entre certaines limites appelées pdles purs. Ces phases,
parfaitement homogénes macroscopiquement parlant, sont généralement désignées par des

vocables, tels que : mélanges, solutions {solides ou cristallines, liquides, aqueu-

ses}, etc.

I1 convient de bien distinguer ces mélanges (parfois encore appelés mélanges

chimiques, ou mélanges homogdnes) des mélanges mécaniques {ou mélanges hétérogénes),

qui ne sont rien d'autre que la juxtaposition, au sein d'un systdme, de phases diffé-
rentes. En broyant une mole d'albite pure et ume mole d'anorthite pure et en les mé-
langeant, on obtient un mélange mécanique des phases albite et anorthite, de compo-
sition glebale Abggdnsg. Par contre, un plagioclase de méme composition est un mélan-

ge (chimique) ou solution solide des pdles purs (ou comstituants) Ab et An.

La composition d'un mélange est décrite par la concentration, exprimée le plus

souvent en fractiom molaire, de chacun des pdles purs de ce mélange.

Par exemple, dans le plagioclase ci-dessus

ap = 0,5 5 Xan = 0,5
Parler d'une olivine & 15 % de fayalite équivaut a écrire pour cette olivine
Xpo = 0,85 ; gy = 0,15. Un clinopyroxéne dans le systéme Gal - MgO - Fed = Sily
aura, par exemple, la composition suivante : Xy, = 0,42, Xg, = 0,47, Xpg = 0,11, avec
Wo = Cag8ip0p, En = MgyB8ipQg, Fs = FepSisldg. Remarquons aussi, dans ces derniers

exemnples que



ol _ Fe ol _ Mg CpX_ Ca CpX_ Mg

= ; = . B ... B
*Fa = Foiwig  Fo T TewMp 5 W0 T CarFerMg G CEN  CatFerdg ' °OC
g g g

La molalité m {nombre de moles d'une constituant pour 1 kg de solvant) est sou-

vent utilisée pour les solutions agqueuses.

D'une fagon générale, on peut écrire pour un comstituant (ou péle pur) i d'un

P
mélange
. i : ni
Xi = —— H m1=——-m—,avec
.gn]_ nss
i
Xi = fraction molaire de i danms le mélange

mi = molalité de i dans le mélange

ni = nombre de moles de i dans I ni moles de mélange
i
ns = nombre de moles du sclvant

¥s = masse molaire du solvant

On notera en passant que ZXi = 1
i

I1.B8 - PARTICULARITES DES MELARGES

1I.B.1 - Grandeurs de mélamge ; grandeurs molaires partielles

Considéreons un mélange mécanique de npp, moles de phase albite pure et de npp
moles de phase anorthite pure. Le mélange mécanique comporte donc en tout map + Opp
moles. Appelons Jab une grandeur melzire thermodynamique quelcongue de 1'albite
(enthalpie, entropie, enthalpie libre, volume ...) et Jin la méme pgrandeur pour

1'anorthite. La valeur de J pour le mélange mécanique vaut évidemment (additivité

des grandeurs thermodynamiques)

Jypg = map Jap + nap Jap. et en considérant une "mole" de mélange

n n
T = —_— Iiy + _n Jin = Xap I5p + Xan Jh
MM nap + Nan Ab ngp * Nan An Ab JAb An YAn

Considérons maintenant une mole de plagiocliase (mélange chimique) de composition
AbXAb AnxAn identigue & celle du mélange mécanique ci-dessus, et mesurons la grandeur

J. On constate que la relation trouvée pour le mélange mécanique n'est plus valable

Py L] [
Ric  * Tap Jap + Eap Jan



52

La différence 43Jﬁ = Jﬁc - JﬁM est la grandeur molaire de mélange.

Quoique la grandeur J ne soit donc pas intégralement congervée lorsqu'on passe
du mélange mécanique Ab + An au plagioclase de méme composition, on peut toujours
définir des grandeurs molaires fictives Jap et Ja, telles que

Jﬁc = dap jﬁb + Xan EAns avec, bien entendu :

Tap # J;b et/ou EAn # Jan

jkb et EAE sont les grandeurs molaires partielles de Ab et An dans le mélange consi-
déré. Contrairement & Ju3 et Jin qui ne dépendent que de T et P, Jap et Ju, dépendent

en outre de la composition du mélange, avec les valeurs aux limites

Fap = sz pour Xzp = 1 et jAn = J;n pour Xap = 1

Les variations des grandeurs molaires partielles des divers p8les purs qui parti-

cipent & un mélange sont liées entre elles par la relation de GIBBS-DUHEM :

= J J . .
(26) %XidJi = %E dT + %F dP , soit pour un plagioclase & T et P donnés :

Kap d jAb + A, d jAn =0

Parmi les grandeurs molaires partielles, celle relative au potentiel therme-
dynamique (c'est-3-dire 1'enthalpie libre G en ce qui nous concerne) risque d'aveir
une importance considérable ; aussi lui & t-on donné un symbole et um nem particu-

liers : le peotentiel chimique

/Ui='c'i

On écrira done pour une mole de plagioclase s

¢ = Xab Mab’ *+ Xan AjAn . Trés généraiement
(27} Ty = 2% A (28) Gy = Txi fl1i

Théoriquement; les résultats que 1'on vient d'établir (Jﬁc # JﬁM, Ay 2 0,
- - .
Ji # Ji ...) sont tout a fait généraux et concernent toutes les fonctions therme-
dynamiques additives : rappelons par exemple la réduction de volume AVy < 0 qui

accompagne le mélange eau-alcool, le dépagement de chaleur AHy < 0 du mélange eau



acide sulfurique, etc. En pratique, pourtant, les cas sont nombreux pour lesquels
ces phénoménes sont négligeables, et ol 1'on peut poser Jug = Iy Oy = 0, Jio= Ji,

etc. Toutefois, il est deux fonctions pour lesquelles cette approximation n’'est, em

aucun cas, vaiable : 1'eatropie, et, par wvoie de conséquence, l'enthalpie libre.

I1.B.2 - Entropie de configuratiom

La thermodynamique classique ne s'intéresse qu'aux propriétés directement obser-
vables et mesurables des systidmes et de leurs évolutions : on dit qu'elle comcerme

les états macroscopiques. Une phase pure, de structure et composition déterminées,

correspond & un état macroscopique unique. Mais si on affine 1'échelie d'observation
jusqu'au niveau de la répartition des atomes, on s'apergoit qu'h un édtat macroscopi-

que donné peuvent correspondre plusieurs états "microscopiques" ou configurations.

Daps un cristal de halite, par exemple, il y a un seul mode possible d'arrange-
ment des ions Na+ et Clu, autrement dit, une seule configuration (Fig. la). Il en
est de méme d'un cristal de microcline purement potassique parfaitement ordonné,
avec l'aluminium dans le plus large - toujours le méme - des sites tétraddriques, et
les trois 5i dans les trois autres sites tétraédriques. Par contre, une sanidine,
également purement potassique, est plus "désordonnée" en ce qui concerne la répar-
tition de Al et Si dans les sites IV (1'aluminium n'est pas obligatoirement teujours

affecté au méme tétraddre) : ce minéral possiéde donc plusieurs configurations,

Na cl RE cl Na cl Na cl Na €1l X Ccl
cl Na cl Na cl Na cl Na C1 K cl K
Na cl Na cl Ha cl Na cl Na ¢l K cl
Ccl Na cl Na ;1 Na Cl Na cl K cl 1.4
Na cl Na cl Na €] Na Ci Na cl X CclL
Ccl Na cl Ka cli Na €l  RNa cl K Gl K
a b
K cl Na Ccl K Ccl Na Gl X cl Na 1
cl Na Ccl K cl Na cl K cl Na cl K
K cl Na cl K cl Na Gl Na cl Na <l
Ccl Na Gl K Cl Na cl K cl K cl K
K cl Na cl K cl K Cl X cl Na cl
Cl Na cl K Ccl Na cl Na Gl Na cl K
[ d

Fig. 1 : Quelques configurations possibles de (Na, X)C1.
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Considérons maintenant un chlorure alcalin de composition Nag, s Kg 5 ClL (ou
Halg s Sylg,s). C'est une solution solide, qui posséde de trés nombreuses confi-

gurations dont les fig. 1b & d domnment trois ewxemples.

Ce résultat est trés important et peut &tre généralisé : tout mélange (ou solu-
tion) posséde obligatoirement plusieurs configurations, m@me si chacun des pdles

pure qui le comstituent n'en possidde qu'une.

L'entropie que nous avons déji utilisée résulte essentiellement des effets the-
miques. On la nomme eatropie calorimétrique 59 ; elle est nulle au zéro absolu.

Lorsque la phase {état macroscopique) comporte plusieurs configurations,'il s'y

ajoute un autre terme, dit entropie de configuratiom Sc
(29) g = SQ + S¢
La valeur de Sc est domnée par la relation de BOLTZMANN :

(30) S¢ = k Lag

'q est le nombre de configurations, k est la constante de BOLTZMANN P ko= R/No

avec
R = constante des gaz parfaits = 3,314 JK‘l ; No = nombre 4'Avogadro=6,0225 xlOZ‘
Pour HaCl (halite) pur, KCl1 (sylvite) pur, un microcline pur totalement ordomné,
on aq=1etdenc 8¢ =0, 5= 8q. Pour la sanidine pure, le cristal {Na, K)C1 er,
plus généralement, pour toute phase susceptible de présenter un état structural de

désordre et/ou formée par un mélange, on a g > 1 et par coasdquent S5c > O.

Le mélange mécanique s sylvite + Xh halite 2 une entropie molaire totale
Sum = Xs §% + xn sh
) s ® L] [}
Xs (SSQ + $88) + Xh {ShQ + She)
k-
Xs Ssq + Xh Shg

|

Par contre, pour le cristal {Na, X)Cl de méme composition, on a
L e ®
S;G = Xs 8sy + Xh ShQ + S¢, avec par conséquent

2
L8y

@
S¢
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I1.B.3 - Entropie et enthalpie libre des wélanges

Considérons une structure {cristalline) comportant j types distincts
(discernables) de sites., Ghaque type de site est présent dans cette structure 3
raison de ‘)j exemplaires par mole. Supposons qu'un type de site donnd puisse étre
eccupé par i espices différentes d'atomes {ou ions). Supposons enfin, et ceci est

trés important, que 1'occupation d'un type j de site par les i espices atomiques

ou ioniques qui le concernent, s'effectue de facon totalement aldatoire.

, J . . . P
Soit Xi la fonction atomique de 1'atome i dams le site J» On démontre que

l'entropie molaire de configuration de cette structure vaut

e N h] ]
= - .9 Lz N
(31) Sc RZJ w)J ; X; La xi

I1 faut ajouter 4 cette expression les relations suivantes qui traduisent la

stoechiométrie de la phase

ZX,J =1 et Iy, ){.J = nj {nembre total de i dans une mole de la phase).
17d il i L P

Les exemples suivants sont suffisamment explicites pour se passer de commentaires

« Microcline triclinique : 4 sites tétraédriques distincts (T1g, T20, Tim» Topd s

un exemplaire de chaque. Deux espéces atomiques concernées, Si et Al.

& T T T1o 16 Tap Top Tz0 Tag Tim Tim
= - R [ X0 10 4
Sc [ Al Ln X Al KSi Ln XSi + XA] Ln XM + XSi La xSi X
T T T T T T
+ 1m 1m 2m 2m m 2m
XSi Ln xS‘i + XA] Ln XA'I + XSi Lo XSi

Avec les relations supplémentaires suivantes

—

j b T T T T
XS o= - . 10 20 1m 2m =
ST Xy s X0 x e xdn 4ol
On retrouve bien, pour la structure totalement ordonnée (Al entidrement dans un
senl site, les 3 S5i dans les 3 autres), Se = 0. La structure la plus désordonnde
correspond i Xil = 0,25 et Xgi = 0,75. L'entropie de configuration correspondante
vaut alors

S¢ = - 4 R (0,25 Ln 0,25 + 0,75 Ln 0,75) = 18,7 Jx°L
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Sanidine monoclinique : 2 sites tétraédriques distinets (T; et Tp), deux

exemplaires de chague. §i et 4l concernds,

e = - T T 4 x'1 ! + T2 Tz Ta 2
Sc R | 2(x} Lo X1 Riowmxl o+ 22 Lax? o +x? wax? o).
T gt L xTe L -4l Te _ ¥ N
X =1-x%,0 _x G o=1-x0 x,2 =0,5-xy

Compte tenu de ces trois dernidres relations, et en posant

T cy

xSi Z, il vient
T, T2 _ L. Tz 1 Vo
XS'i 1 Z’XAI 3 Z, XSi 2+Z,dou.

éZ =« 2R [ZLnZ + (1-2) Ln (1-2) + (0,5-2Z) Ln (0,5-Z) + (0,5+Z} Ln (0,5+Z)] f

L'entropie de comnfiguration maximale (Z = 1/4) vaut toujours 18,7 JK‘l. Sa

valeur minimale {Z = 1/2) n'est ici plus nulle, et vaut :

S¢ min = - 2 RIn 0,5 = 11,5 JK .

. Olivine (Mg, Fe)o 8i0,. On suppose que les deux sites octaedriques sont iden~

tiques : il n'y a donc qu'un type de site, présent 4 2 exemplaires.
. .
Sc = - I R |Xygln Xyg + Xpeln Xye s cu avec
Xpe = Xpg et XMg = 1 - Xpa

S¢c = - 2R Lpaln Xpg + (1'XFa) Ln (l—KFa)
Pour une olivine & 20 % de fayalite (Xpz = 0,2), on trouve
1

Se=-2x8,314 |0,21.n0,2+0,8Ln0,8| = 83JK

. Pyroxine (Ca, Mg, Fe) (Mg, Fe) Sis0g. Un site octaddrique (Mg, Fe} et un

site cubique (Ca, Mg, Fe).

s _ VILD o VITI, GVITIL  VIID (VIIL  WITD, VI o VT _ I VI
se = - & | 2L axd T+ xfiinxpl™h G kil xf LoXge + Xy LaXyg
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Compte tenu des impératifs de la stoechiométrie, on démontre facilement les

relations suivantes

Vit V1 Y11

Xga = 23y, 5 Xpe +* Xfe = 2 Xpg
V1 _ VI VIl VITI YIII
Img =1 - Zpe i EMg = 1 - Xpe - Xga

Agor Epg et Xgp = 1 - Zyg - Xpg sont les fractions molaires des trois pdles purs

Cay Sip Op (Wo), Fep Sip Op (Fs) et Mgy 5ip Og (Em). On voit que, pour calculer
l'entropie de configuration d'un pyroxéne (substitutionsdites "multisites"), il faut
eonnaftre non seulement la composition globale du pyroxéne , mais aussi ia réparti-
tion des espéces Mg et Fe entre le site VI et le site VIII. Si l'on pose par exemple

Y11l Y1
K = Xpe / Xpa, on aboutit i

<1 2 ¥rs vim - 2 X Xpg
Fe 1+ K fre = T¥x

Un orthopyroxéne de composition globale Cag p Feg 4 Mgl 4 Sip Og

{ou Wog,1 Fsg,2 EnO’y) et pour lequel K = 0,6 a donc pour formule structurale

(Gag, Teq,1s Mep, g5V iFeq, 25 Mgg,75) ! Siz 0, ou

Y111 VIII VIII VI VIII
Xea = 0,20, Xpo = 0,15, ngI = 0,65, Xpe = 0,25, Xga = 0,75
kd -
se = 12

Plagioclase (Na,_Ca)XII (si, ant A13i90&.5trictement parlant, cette formule

structurale n'est pas correcte. Nous lui donrons cette forme en postulant (ce qui
est faux en réalité} que la substitution $i-Al s'effectue dans un (toujours le
méme) des quatre tétraddres, sutrement dit que la structure des pdles purs Ab et An

est parfaitement ordonnée.

Si on utilise brutalement la relation générale, l'entropie de configuration

vaut donc

8 *I
¢ = -~ R | X Ln Xx” + XKHLn XXII + XIV In XW + X'w- Ln XVI-
Ca Ca Na Na Al Al 5i 5i
XIr X11
On remarquera que Xyy =1 - Xga , X;z a1 - X;rs ot surtout que
v AL

a1 = %ca = Xap (équilibre global des charges),




I1 vient domnc

Sc = - 2R [X:m In Xpg + (i ~ Xag) Lo (1 - xAn)]

Cette deriture suppose que les substitutions Al-5i dans le tétragdre sont
totalement indépendantes des substitutions Ga-Na dans le site XIT., Or, pour des rai-
sons d'équilibre de charges & courte distance, cette hypoth&se est trés comtestable.
A la limite, on peut méme concevoir que les deux sont strictement lides, la substitu-

tion Al-Si se conformant exactement a4 la substitution Ca-Na

3

_ X1 XII AT X1 v it v v -
Sc = - R [Xca LoXpy + ¥na Lana] - R | Xp1 LoXpy) + Xgy LILXS]'_:I =
- R [XAnLnXAn + (1 "xAn) Lo {1 -XAn):l

Remarques importantes

* Rappelons que les expressions et valeurs de Sc données dans les exemples

ci-dessus impliquent une distribution totalement aléatoire des espéces atomiques

ou ionigues dans chaque type de site. On sait que cette hypothé&se n'est pas vérifide

pour de nombreuses phases minérales.

* Les exemples ci-dessus, et en particulier. les deux derniers, montrent bien
la nécessité d'une trés bonne connaissance de la structure et de la cristallochimie

des phases minédrales.

On peut toujours éprire l'enthalpie libre meclaire th d'un mélange (i cons-

tituants) sous la forme

G;C = GﬁM‘* AG%, avec bien enrtendu
a °
G = b
MM ¢ X6
= Zgu'-1 Zgs
1 11 1 1 1 P
= Tyttt Iy TPy f3 XV, et
1 11 1 11 1 11

AGy = Dy - T aAsh

P
o
AP L A fDP ﬁv{d
Po
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On peut dgalement utiliser la relation :

& = I
CHe TR M
En utilisant la relation de GIBBS-DUHEM, omn peut démontrer que
L
« o A Bye AG
= - X i Gue = Gy +
/Mi Gue i 3 axj » puis avec Gygo MM N
L
- & s 3 oy 04%
(32) My =6 ARG - g Xy

]

I1.B.4 - Le mélange idéal

Par définition, on appelle mélange (ou solution) idéal{e), tout mélange

qui répond aux normes suivantes

a) L'énergie interme A& Uy et le volume Avy (et donc aussi 1'enthalpie ARy,
puisque AHy = AUy + P & Vy) de mélange sont nuls. En d'autres termes, on a done

Huc = HByy » VMo = VMm » Hi = Hy et Vy = V.

b} L'entropie de mélange ASy est la seule entropie de configuration du mélange,

en supposant une répartition totalement aléatoire des espices substitudes dans les

sites considérés

. . i i
ASy = 8; = - R TV, I LoXg
j 1
Puisque AGy = AHy - TASy et que AHy = 0, on a aussi
AGy = - T S., soit
. i ]
A Gy = RT S\Jj Xy Lo X}

J

On en tire facilement (relation 32) la valeur du potentiel chimique d'un

constituant quelconque i1 d'un mélange idéal i un seul type de site (mélange idéal

monosite}

@3 Yy =5 +™ RT La X,
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Pour une simple raison d4'homogénéité d'écriture, on pose souvent

G; =/j-i 12 d'ou

(31) 4 = i’ +V RT Ln X3

'}Ji est le potentiel chimique du constituant {pSle pur) i dans la phase mélange,

yM‘i = G& est L'enthalpie libre molaire de la phase lorsqu'elle me contient

que i (pdle pur),
. X est la fraction molaire de i dans la phase,
.V est le nombre des sites (supposés tous identiques) dans une mole de lz phase.

En supposant que les mélanges suivants sont monosites idéaux, on aura par

exemple
* Diopside Ca (Mg, Fe) 5ip0f ; VY =1 (site VI):
MDs = Ghy + BT Ln Xpg = Gpj + RI Ln (L - Xgq) =4/5; + RT Lo (1 -XHg)
M Ha=H 44 + BT Lo Xgq

* Plagioclase, en supposant (voir plus haut) un mélange id€al de type monosite

(Ca, Naj)(Al, 5i) Al Sin0g ;\J = 1 (site XII ou site IV)

/AJAn f/ikn + RT Ln X4q

M ab =/{Ab + RT Lo (1 - Xpp)

* Qlivine (Mg, Fely Si04 ;U = 2 (sites VI, supposds identiques)
MEa =//,{‘Fa + 2 RT Ln Xpg
Mo =M + 2 RT Ln {1 - Xpa)
* Biotite K(Mg, Fe)a AlS8ij071p (OH)p ;Y = 1 (sites VI, supposés identiques)

Mam=4 Am* 3 RT Lo Xgpn

/p/phl =4 phi + 3 RT Lo (1 - Xppi)
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* Grenat (Mg, Fe, Mn)j3 Alp S8iz 0yp ; V= 3 (sites VI, supposés identiques)

M alm = /UAlm + 3 RT Ln Xolp
/Mpyr = /L/p),r + 3 RT Lo Xpyyp

Uspe =/U;pe * 3 RT Ln Xgpe = A 5pe + 3 RT Ln (1 = Xain = Xpyr)

Remarque importante

Dans la relation

My =M+ VRTIn Xy = 6] + VRT Lnxy

on retrouve, comme i}l se doit,/Ji =%/£ = GE lorsque X; = 1 {phase pure, formée du

seul constituant i).

Parce qu'un mélange domné peut n'dtre idéal gue dans un domaine limitd de

ses compositions, cette &criture n'est pas toujours la plus pratique, en particulier

pour des constituants qui, pour des raisons cristallochimiques, ne peuvent partici-
per au mélange qu'i faibles teneurs (éléments en traces par exemple). Faire tendre

¥; d’un tel comstituant vers 1 n'a alors guére de sens, non plus par conséquent que
1'égalité limite M ; =4 = o).

On utilise alors une autre conventicn, basée {voir plus bas) sur la "loi
de HENRY"

(34) - Mi =/J; +‘i)RT Lo X; (avec les fractions molaires), ou

/L4i =/ui. + W)RT Ln m; (avec les molalités).

o a <
Les enthalpies libres }Ail,}Ji’,}Ji sont les potentiels chimigues de
référence. Contrairement é/kfi, Aﬁ; et/ﬂ ? ne somt pas l'enthalpie libre molaire
de la phase pure formée de i seul. On désigne souvent les potentiels chimiques de
*
référence par le symbole génériqugﬁJi - Ce sont des guantités indépendantes de la

composition du mélange, mais bien entendu dépendantes de T et P, selon :

3fir st

H
1
(2]

-

; 3 (},z'/f T ST = - ui /12 ;

AMirye

1
=i
P
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II.C - MELANGES REELS

II.C.1 - Formulation générale des mélanges réels

Le plus souvent, les mélanges réels sont décrits par la prise en charge de leur
écart i 1'idéalité, Deux types de formulation sont généralement employés, qui tien-

nent compte des lois des solutions trés diludes.

Considérons un mélange et une propriété (fonction) thermodymamique Ji
d'un constituant i du mélange, tel que le volume, l'enthalpie ... lLa figure 2 montre

la variation de Ji en fonction de la concentration Xi, a T et P donnés
- en supposant le mélange idéal (ligne discontinue),

- en considérant le mélange réel (ligne continue).

Fig. 2 - Comportement des ﬂh . P
golutions trés diludes. é i %
o I N
Entre les deux domaines (dits ;E i /'/
"de RAQULT" et “de HENRY") de z ;Y 3
validité du mélange iddal, se 'E; 0(_5’,/ E i'_f
place le domaine des mélanges L.Z' : LX) @Q\a- : ,_§
réels. 3 D) gl E - A4t
L'écart vertical entre la valeur -E : . ey _. g
réelle de J et sa valeur donnée ;; i @
par la droite de RAOULT T ) -
(Ji = XiJi) ou celle de HENRY _§ : E
{Ji = XiJ1) matérialise 1'écart iy /zcok"-e ; ’
" ;
3 1'idéalité du mélange. :

e KT e
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Il est clair que pour Xi voisin de 1, donc lorsque la phase est quasi-pure
(en d'autres termes, lorsque les autres constituants du nélange sont trés diluds)
la valeur Ji du mélange réel et sa dérivéde OJi / & Xi se confondent avec celles
du mélange idéal (fictif) correspondant (lz courbe Ji du mélange réel est pratique-
ment confondue avec sa tangente zu point Xi = 1, c'est~i-dire avec la courbe du

mélange idéal). On peut done écrire, dans ce domaine restreint de composition :

Ji=Xi Ji, d'ou Ji = Ji

On remarque que, dans cette situation, i joue le réle de "solvant" vis-a-
vis des autres constituants du mélange. Le résultat obtenu fait l'objet de la loi

de RAQULT :

"Le solvant quasi-pur d'une solution trds dilude obéit au modéle du nélange
idéal, avec pour états de référence, ses grandeurs molaires réelles lorsqu'il est

absolument pur". Enm particulier, pour le "solvant" d'un mélange monosite

v

Mi =ﬂ: +\)R'1‘Ln}{]-_, avec/l.l: =/Hi =G;-'

De 1l'autre cSté, lorsque Xi est proche de 0 (i joue alors le réle d'un
soluté & trés faiblie concentration), om voit que, 13 encore, la courbe Ji du mélange
réel est pratiquement confondue avec sa tangente i l'origine (courbe en trait mixte,

Fig. 2). Om peut donc écrire dans ce domzine restreint de composition
Ji = X3 J; , @'ob Iy = 3] avec I{ # Jf

La quantité J; n'a d'autre définition que 1'ordonnée, pour Xi = 1, de 1la

tangente & l'origine de la courbe Ji = £ (Xi),
Pour un soluté i, trés dilué, d'un mélange monosite
/Ui =}j: + i>RT Ln Xi, avec}iz =/uf ¥ Gi
Ces résultats font 1l'objet de la loi de HENRY :

"Les solutés, & faible concentration, d'une solution trés dilude, obéissent au
modéle du mélange idéal, avec pour étars de référence, des grandeurs molaires ficti-
ves dites "de HENRY' ",
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Parce qu'il n'y a pas proportionalité entre l'échelle des fractions molai-
res et celle des molalités, les grandeurs molaires de HENRY ne sont pas exactement

les mémes dans les deux cas. On utilisera donc aussi les relations semblables

Ji =mg dl, dod 45 = &

Mi =/UJ:.:+\)RT Ln mj, aann&c:/lJ‘;_r =/ZJ2_

II.C.1.b - Fonctions d'excés

On éerit simplement pour une grandeur J quelconque
= 3y + Ja

Jiq est-la valeur qu'aurait J si le mélange était idéal. Jg, est la

fonction d'excés correspondante.

Pour un mélange binaire monosite, on a ainsi

Vig = Vip = X3 Vi + Xp Vg 5 VO = Viq + Voy = X1 V] + Xp V3 + Vou

CAHjg =OHyy = XjAH] + XpAHy ; A H'= AHjg +AHL, = X]AH] + XoA Hy +AHay

. 8iqg = Sy -VER (X In X3 + X; Lan Xp)

Xy S; + X3 S -V R (X} Ln X + Xp Ln Xp)

u

$° = 8jg .+ Sex

. Gjq = Gyy = X} G} + Xp €5 +VRT (X; Ln X1 + X3 Ln Xp)

¢ Gid + Gox-

On peut avoir besoin des relations habituelles

Gex = Hox = T Sex 5 3Gex /OT = = Spx 5 3Geyx /3P = Vax
d6ex

lex < aGex - X
M a¥

, etc.

On exprime souvent les fonctions d'excés par des formules semi-empiriques,
le type développement pblynomial. Une des plus utilisée est celle de MARGULES, qui

s'éerit pour un mélange binaire
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(37)  Jex = X1 Xy [wJ+ Wy (g - Xp) + W) (Xy - X2+ W) Ry - k)3 4 ]

Les coefficients Wy sont les coefficients de MARGULES. Ils oat la méme

dimension que J et dépendent de T et P, mais pas de X. Bien entendu, lorsque W, W',

W' ... sont nuls, on retrouve Jog = 0 et le mélange est idéal.

On démontre facilement que

We = Wy = TWs; BWG/BT=—ws;awG/aP=wV, etc.

II.C.1.c = Activitds, coefficients d'activité

De méme que l'om a défini pour les fluides réels ume sorte de pression
fictive, la fugacité £, om peut exprimer le potentiel chimique 4{; d'un constituant
i d'un mélange monosite réel i 1'aide d'une concentration fictive aj, l'activité
qui, en outre, prend en charge le coefficient V {nombre de sites identiques dans une

mole de mélange)

(38) /Ui =’ﬂi‘ + RT Ln ELJ

Dans cette relatiom, valable pour un mélange monosite (Vaites identiques dans
*

la mole), /4§ est un potentiel chimique de référemce, fonction de T et P, mais pas
de la composition du mélange. Selon le cas (voir ples haut et II.B.4), ce peut &tre
}11, ou UZ, ou'/f 2. L'activité a; est liée z la concentration en i par une des re-
latiome suivantes

R S PR J
(39) a3 = (V1 %) ou a3 = (¥ %) ou ag = (¥ my)
Les coefficients ¥ sont les coefficients d'activité ; ils sont fonction de T, de

P, et surtout de la composition du mélange.

I1 doit y avoir cohérence entre les potentiels chimiques de référence et
les coefficients d'activité correspondants. Ceci dit, rien ne s'oppose i ce qu'on
choisisse n'importe lequel des dtats de référence possibles pour un quelconque des
constituants d'un mélange. Toutefois, en pratique, on utilise le plus souvent l'état
de référence correspondant & la loi de RAQULT {/U'= G" ; ¥ X) pour les comstituants
"majeurs”, et ceux correspondant & la loi de HENRY pour les constituants mineurs

¢
(/JQ, 1(0, X ou}Jo,'Y » m), surtout lorsque les deux types de constituants sont bien
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discriminés par une limite de solubilité ou, plus généralement, par ure lacune de

miscibilité.

Pour un mélange idéal, on a‘fk = 1 et on retrouve bien :

aj = X; , S0it, par exemple
A * *
AieM +RTtnag =H4; +VRT Ln ¥

(La raison pour laquelle l'activité prend en compte non seulement 1l'écart i
1'idéalité, mais aussi le nombre de sites dans lesquels s'effectuent les substitu-
tions, trouvera sa justification plus bas, lors de la formulation de 1'équilibre

hétérogéne),

Dans un mélange réel, on doit avoir, compte tenu des lois de RAOULT et
HENRY

Y"; -> 1 lorsque X; —> 1 (Loi de RAOULT)
¥%i -> 1 lorsque Xj —> 0 (Loi de HENRY)

Y% — 1 lorsque mj —» O {Loi de HENRY)

Bien entendu, les deux formulations des mélanges réels ne sont pas indépendantes,

et 1'on démontre facilement la relation suivante
(40) : Ln \{i =/ui,ex / RT
On en tire immédiatement
. _ 2 _ )
dLn¥; /3La T = - Aljex / RT3 3LaYy /OP = ¥ on / RT

11.¢.2 - Meodéles de mélanges

VLa difficulté majeure de la chimie des mélanges tient au fait que la thermo-
dynamique classique est totalement incapable d'apporter la moindre informatiom sur
le comportement des mélanges réels, en particulier sur la valeur des coefficients
d'activité en fonction de la composition. Il existe alors deux voies qui permettent

d'accéder i ces informations
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1) Expérimentation et détermination directe des propriétés des mélanges

2) Etablissement de modéles de mélanges, basés sur des considérations de structure

des soluticens et, plus géndralement, de thermodynamique statistique. Ces modiles
présentent l'avantage d4'8tre plus facilement généralisables. Mais cet avantage peut

&tre un danger, et il ne faut jamais perdre de vue les points suivants :

. On ne peut &tre siir de la validité d'un modile que lorsqu'il a été expérimen-

talement vérifid.

. Aucun moddéle de mélange n'est universel. Pire, pour un mdlange donné, tel mo-
P
déle peut fort bien convemir pour un certain domaine de composition, et ne pas &tre

utilisable dans un autre domaine,

« I1 ne faut pas confondre les modéles physiques de mélanges, étayés et gquanti-

fiés par des valeurs expérimentales, et des formulations mathématiques semi~empiriques
qui sont des expressions lissant plus ou moins bien les valeurs expérimentales (for-
mulation de MARGULES par exemple). Sans sous-estimer 1l'utilité de certaines de ces
formulations, il faut savoir qu'elles présentent un danger certain : ces formulations

sont bien entendu valables mathématiquement dans n'importe quel intervalle de compo-

sitions, alors que les cas sont nombreux gqui prouvent que physiquement elles ne sont

valides que dans des domaines plus restreints.

En fin de compte, on peut dire qu'il régne encore dans ce domaine unr empi-
risme certain. Le géologue, pourtant familiarisé avec ce genre d'approche, risque en
fait d'@tre fort dérouté car, em abordant la thermodynamique, il pensait certaine-
ment se retyouver en terrain plus siir et pouvoir s'appuyer sur des lois immuables. I
faut pourtant savoir que le nombre de cas gui peuvent &tre traités par des modéles
relativement simples est fort élevé et s'accroilt chaque jour, en particulier grice

sux études cristallochimiques et de structure des solutions solides et liquides.

11 n'est pas dans notre propos de donmer une liste exhaustive - et encore
moins de détailler - tous les modiles et formulations des mélanges réels. On se con-

tentera de décrire quelques cas triés simples.

I1.C.2.2 ~ Mélange idéal

Le modéle du mélange idéal domme trés souvent des résultats fort satisfai-

sants dans les cristaux ou les substitutions affectent un seul type de site et concer-
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nent des ions de rayons proches et de charge égale. C'est en particulier le cas des
solutions solides Fe - Mg =~ {Mn) d'un grand nombre de silicates : biotites (annite-
phlogopite), diopside {diopside-hedenbergite), amphiboles ferromagnésiennes (sauf
les orthorhombiques) olivines (fortérite-fayalite}, cordierite, grenats non calci-
ques (jusqu'd un certain point}, etc. D'une fagon générale, il est bom de savoir

qu'un mélange idéal (ou proche de 1'idéalité) ne subit jamais de démixtion.

Un modele tres intéressant, mais & utiliser avec précautions, est celui
du mélange idéal de deux mélanges réels. Par exemple, une solution agueuse NaCl +
KCl (qui est tr2s loin d'&tre idéale) peut &tre considérée comme un mélange idéal
d'une solution réelle NaCl - Hp0 et d'une solution réelle KCl - Hs0. En posant
Xy = — ZK—_. et en considérant une concentration totale en chlorures & peu prés

By + my, P
constante, on’ peut écrire :

/L/Kcl (outdit) =%j; + RT Ln Xy

*
Le potentiel chimique de référence #/ ¢ est une constante (&2 T, P et myqt

donnés) dont il n'est pas nécessaire de préciser la signification exacte.

Une démarche comparable est utilisée pour les mélanges idéaux de gaz réels, &

condition d'&tre suffisamment loin du domaine d'immiscibilité (liquide + vapeur).

Ce modéle trouve sa justification dans des considérations de répartitiom
(totalement aléatoire, comme dans le moddle idéal) des espices substituédes et d'éner-
zie de liaisons entre especes substituées. En pratique cela se traduit pour un mé-

lange binaire monosite par les relations suivantes :
Sex = 0 5 Ugg =00y = Wy X Xp

W, est la différence entre les énergies de liaisons des pdles purs et celles

du mélange chimique.

On a ensuite :

L] £l o
ex = Uayx ¥ P Vgoy, ou :

H

W, X1 X2 + P Vay, et puisque 35 = 0 :

Gax = Wy %3 Xp + P Véx
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DPans un certain nombre de cas, on peut négliger la variation de W, avec la tem-
. : L] N e -
pérature, ainsi que le volume d'excds Vgy. On a alors affaire aux mélanges stricte-

ment réguliers, caractérisés par

(41) Gax = W X1 Xp, avec W = Wg = Wy = Wy, OW /3T = 0

On en déduit

2 2

(42) /1//1ex = Wi, et////zex = WN]
. 2 .

(43) Ln¥y = WN; /R8T, tn¥, = W8] / RT

. 2
/Ml =} + BT Lo Ny + W N)
(44) ,
/Mq = Uy + RT Ln Ny + W N}

Les mélanges réguliers sont une bonne approximation des mélanges rdels symétri-
ques, dans lesquels les tailles des conmstituants, done les volumes molaires des pd~

les purs, ne diff&rent pas trop.

I} ne s'agit pas 13 3 proprement parler de wodiles, mais d'une formulation

semi-empirique de MARGULES réduite au troisidme degré. Pour un mélange binaire
{45) Gy = X3 Xz [WG + g (Xg - xl)]
®
36ay /OT = 85, = X Xp [ws + Wy (% - xl)]
_ . 2 _ ! 2
I(Gey/T) /OT = =AMLY, / T° = - X3 Xo [Wy + W, (X - xp /T

'
GGy /OP = Vox = X1 Xo [wv+ Wy (Xg - xl)]

1
Lorsque les W sont nuls, on parle de mélange simple symétrique, qui ne

différe du mélange régulier que par une entropie d'exciés non nulle (Wg # 0). Dans

le cas contraire; on parle de mélange simple asymétrique.

Les relations suivantes peuvent &tre utiles

.
En posant Wy = Wy + Wy et Wyp = Wy - Wy, il vient
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Ll

(46) Jox
2
/(//iex = N [Wcl + 2 (Wgy - Wgy) N1]

2
/ﬁffzex = NI [Wcz + 2 (Wg1 - Wgz) Nzi]

X1 Xg (W3p Np + Wy Nl)

(47)

Remarquons aussi que cette formulation respecte les lois de RAOULT et HENRY.

Les équations des mélanges simples domnent de trds boms résultats (sauf souvent
4 1'approche des pdles purs), par exemple pour les solutioms binaires impliquant la

substitution K - Na {feldspaths, micas dioctaédriques, halopgénures ...).

Biotite ferromagnésiemne : K (Mg, Fe)j Al Si30yp (OH)p. Modkle : mélange idéal

monosite., X est la fraction molaire d'annite (pdle Fe) dans le minéral.
A ann =/‘:f»/;\nn + 3 RT Ln ¥
Mpnl = Mpni + 3 BT La (1 - X)

Eau : Hy0, gt, 0H™. Mod2le : mélange idéal, état de référence de HENRY (molalités)

pour HY et OH™, état de référence de RAOULT (fraction molaire) pour Hp0.

Mt =A{ gk + RT Ln oy
Sow = /0/00}1- + RT Ln mgy-

Vo “Miyo + BT 18 Ky
A 25° ¢, 1 bar, on a :

¢
. 0 .
/44H+ = UI(par conventlon),/bfoﬂ~ = - 157,30 kJ, L{qu = « 237,19 kJ

Mt

/UOH- = = 157300 + 8,314 x 298 x Ln mgy-

L}

8,314 x 298 x Ln myt

j/Hzo ~ = 237190 puisque XHZO ~ 1 (solution Erés diluée).
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Augy et AGY. kI 7 < shoec

= 73.5

- 74.5

or 4.2 0.4 % 0.6 0.8 Ab
Ab

Figure 3a (gauche) = Potentiel chimique/&/gig de la silice dans le liguide Bp0i-
8i02. Courbe ern trait comtinu : mélange réel, mogl‘ele régulier ; courbe en pointillé =
modéle idéal.

Figure 3b (droite) = Potentiels chimiquesAfy (courbes en traits minces) et enthal
pie libre AGy (courbe en traits épais) de mélange pour les feldspaths alcalins & 500°
Courbes en traits continus : mélange réel, moddle simple assymétrique {(les courbes
corvespondantes sont remplacées par des droites dans le domaine d'imiscibilité des
feldspaths alcalins, représenté ici en grisé). Courbes em pointillé mélange idéal.

Dans les deux figures, on remarque la confusion des courbes Aid et fpgal 4 1'ap-
proche des pBles purs {loi de RAOULT),
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Liquide Si0p - Bg03. Modéle : mélange régulier

/ﬂ45102 = fé/SiOZ + RT Ln Xsigz + W (1 - XSiDZ)Z

T
T
£

M50y = 6 + (AH fusion 8i0z) (1 - )

Les valeurs numériques somt (P = 1 bar)

: G'Qg73= 734,38 kJ ;

W=10 kJ a 700° ¢
( A¥fusion S]’.Dz) = 8,16 kJ ; Ty = 1996 K (température de fusion de S8i03).
On en tire (AGfygion 5102J973 = 4,18 kJ, puis enfin :

M 0y = - 735380 + 4180 + 8,314 x 973 x Ln Xsyp, + 10000 (1 - XSiOz)z

Le résulrat est représenté fig. 3a.

référence de RAOULT pour les deux comstituants Ab et Or dans tout le domaine de compo-

sition. Om pose

I

Lab Zet¥gp=1-X

3]
i

ex = X {1 - X) [Wor X+ Wap (1 - x)}

2
X [Wor +2 Wy gy - Xﬂ

- (1 -x0? [WAb + 2 {Wpy - Wap!) x]

=
o
2l
]
£
t

\Q
4
&

A
i

On a ensuite :

i or 2//,‘51- 4+ BT Lo (1 - X) ""/L./Orex
)

JuAb =/dAb + RTIm X "'/yAbex

¢ = (1l ~-X) or+X b

4 500° €, entre 500 et 1000 bars, les données sont (LAGACHE et WEISBROD,
1977)



Mo

Mab = - 3354,82 kI 5 W

- 3387,86 kJ ; Wo, = 18,50 kJ

3

10,63 ®J

Les résultats sont indiqués fig. 3b. Pour les rendre plus parlant, on a

représenté non pastﬁfet 6", mais les valeurs de mélange correspondantes

A/L/{Mor =/[,/0r -/U(;r = BT Ln {1 - X) +/.L/orex
A Y =/(/f 4b '/U.Ab RT In X ¥ (f Abex
AGw = o= 0 XMy - (1 U= x (il i)+ Q- 0o = Hoe

A 500° €, pour tout le domaine de composition compris entre 27 % Ab et

3

93 % Ab, deux feldspaths alcalins coexistent : un feldspath X (Or 73 Ab 27) et un
feldspath Na (Or 7 Ab 93), Dans ce demaine les courbes représentatives de/i/et G sont
donc remplacées par des droites correspondant au mélange mécanique de ces deux

feldspaths,

IIT - CONDITIONS CENERALES DE L'EQUILIBRE HETEROGENE

III.A - LOY DFACTION DE MASSE

Tl a é£é vu dans le premier chapitre que, outre les conditions d "homogé-
néité" du systéme (homogénéité de la température, de la pression, de la composition
de chacune des phases du systiéme), il existait une ou plusieurs condition{s) d'équi-
libre hétérogéne. Partant du prinecipe selon lequel les i constituants indépendants
d'un systdme sont tous - au moins théoriquement - présents dans chacune des phases

de ce systéme, les conditions s'écrivent

o @
lji ajbjﬁ T san f;/i , et ce pour chaque constituant.

I

Ainsi, les conditions d'équilibre de deux feldspaths alcalins (FK et FNa)

coexistant s'dcrivent :
FK FHa FNa FK
/{//Ab =/ ap ou ab ~/ap = 0

FR TNa FNa FK
/1/{ = ou /L/ -/U = 0
Oy Or : or Or
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P Na FK
On remarque que les quantiteifb;iNa —/L/ii et/é/ik T/Z/ ge correspons

b
dent au "(A}j)" des "réactions™

Ab dans FK == Ab dans ¥Na ; Afhp = 0
Or dans FK = Or dans FNa Qﬁ/&Qk) =0

Ce formatisme peut &tre généralisé i tout équilibre hétérogéne. Considérons

1'équilibre (ou la "réaction")
n) Cy+np G2+ vvovv 4= ma C3 F 04 G4+ ovnn ,

dans lequel Gy, Cz ... sont des constituants (pdles purs des phases) et ny, ny ... les

coefficients stoechiométriques correspondants.

On a2 vu qu'on peut écrire plus simplement

? ny € = 0 , en affectant aux coefficients du membre de gauche des valeurs

- :
negatives.

La condition d'éguilibre correspondante s'écrit simplement

(48) I oo /L/i = 0

soit encore, avec l'écriture classique (tous les nj positifs)
n3/Mq + n4/L/4 + ... - nl/(/l - RZ/Z' vee = 0,

8i on explicite les potentiels chimiques 3 l'aide de l'activité

*
/Mi =/[,/]-_ + RT Ln a3 , avec
Lk ")
a; = ¥y x;), il vient
x -
z nijlfi + RT f nig Imag = 0, ou:
* oo U]

RT

niy Lo a;y = -

(49) z
1




*
Les potentiels chimiques de référence/x/i sont indépendants des compesitions,

mais dépendent de T et P. A température et pression données, la quantité :

T
;i M
= est donc une constante, et on peut poser :
AT
x k3
n:
T,P i LM
Ln X ° = - 1—4._
RT

En remarquant que

> ! o
T a; Ln a; = 1 Ln aj Ln a; , il wvient :

s
(50) Ma;* = xDF

Cette expression, d'importance tout & fait essentielle, n'est rien d'autre

que la trés classique "loi d'action de masse'. Sous une forme plus classique {tous

les nj positifs), on retrouve bien :

n3 ng *

a3 x4y X ... T.p T.p - Z}. nj i
= K’ , avec Ln K ' =

ni ny RT

ay % az X oaen

Dans cette relation, il est impératif d'adopter pour chacum des constituants i

. i P * . a & f e .
(potentiel chimique de référence /U,-_ =/H'T_ ou/f/li ou /Ui , unité de concentration
%

I i pd . a ¢ ‘ fex
X ou my et coefficient d'activité ¥4 = ¥i ou 75/]-_ ou ¥; ) un état de référemce

global cohérent. Par contre cet état peut fort bien n'8tre pas le méme pour tous les

constituants. Par exemple, des deux expressions ci-dessous, la premiére est incorrecte,

la seconde est correcte :

(x5 ¥3)"3 u: s .
BT Ln = + +
(my y3 )Pl ¥ (w3 Y&J“Z n3 M3 “l//{'/ 1 HZ/J 2

(x3 Y5 ™

(X3 W1 x (mpY )™

RT Ln

P a ¢
- na,Ma +n M1+ a2 M3
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Si, dans la loi d'action de masse, certains constituants se confondent avec
une phase pure, on a évidemment :
Xx=1,V=1 et Y=1 ,donc a=1
nj
S§i tous les participants (constituants) 4 la réaction sont dans ce cas, Ua]-_= 1 et

ooy i}

i
RT
Comme, dans ce cas, on prend toujours pour état de référence
* TP
Mi =My = G , on a

* T,
]._Eni%/i = E n; Gy Fo. (AT et donc

1

(51) (ae)f = o

III.E - EXEMFLES

III.B.l - Fusion de 1'olivine Fe ~ Mg (Voir aussi I.D.3.a}

Considérons tout d'abord la fusion de la forstérite pure. L'équilibre

s'écrit

Fo (forstérite cristal) = fo ("forstérite" liquide}, et la comdition d'équili-

bre est
AMfo = H¥o T 0, ou:
JILP TP T,P
1n 2fo _ _B%0 - CFo - . (& Gepo)
apg RT RT

(AGf,FO)T’P est 1'enthalpie libre de fusion de la forstérite pure. A la pression P,
appelons Tp, la température de fusion de la forstérite pure. On a bien entendu
(équation 51)

T P
4 Gf,Fo ) For = 0
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1 1'on reporte cette valeur dans 1°'équation (24), on aboutit &
P

T,P
(AGg pg) ° Tre P | 1 1 )
= (ABf vo» ' (= - —= ). On aurait de méme :
T ! T Tfo
T,P
(46¢,pa) Tra,B 1 1
= (QHg py T (= - =),
T T Tra

Les "réactions" correspondant i la fusion d'une olivine ferromagnésienne

sont
| Fo — fo ou fo - Fo = 0
Fa < fa ou fa -Fa = 0
Les conditions d'équilibre sont
JsP JI.P T,P
RT Ln agy / apg = - (6f, = Gpo = - (AGf 7o)
JT,P I,P T,P
RT Ln agy / apa = - (Cgz - Gpa ) = - (AGf g)

En assimilant l'olivine 3 un mélange idéal monosite ( ¥ = 2), on a

2 2 2
o = Xg, = (1 - Hgyd™ 5 ape = X

n

(1 - X% )2 , ete. Avec les égalités ci-dessus,
Fa

. on obtient enfin

TFO,P
(1 - Xgn) (AHf’FO) 1 1
£ " (1 "my)
(1 - Hpy) 2R Fo
Tpa E
X ] ) o
Ln 22 f,Fa S N
Xpa ZR T Tpa

Ce systéme de 2 équations & 4 variables (T, P, Xpa, Xf,) permet de calculer la
composition des phases connaissant T et P, ou au contraire d'estimer T et P connais-

sant la composition des phases.

II1.B.2 - Equilibre grenat - plagioclase - disthene - QUaELZ

(voir aussi I..D.3.b)
L'équilibre s*éerit

3 An - Gros - 2 Kya -Q =0
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La condition d'équilibre est

plagioclase -
tn _ 4n ) o we™  wetlir v
(gBTENAL Kya,2 ., Q RT RT
Gros )'(aKya) '(aSiOZ)

T,P P ) ; " PR
(AG) " est la variation "réactionnelle" d'enthalpie libre de 1'équilibre tel

qu'il est écrit ci-dessus. Sa valeur peut &tre calculée (voir I.D.3.b)

800,1 i

(b 6) = - B5700 J ; (AV) = 6,62 J.bar

Dans la relation ci-dessus, disthéne et quartz sont des phases pures :
Kya _ Q
%al,805 © %510,

voir II.b-3 et 4} 4 des mélanges idéaux monosites, on a :

= 1, En assimilant le grenat (V= 3) et le plagioclasse (\J= 1,

pL _ Lpl Gr
aAn xAn 2cro Gro

La condition d'équilibre s'écrit donc :

«Pf ey e (am
An
Ln e - T T ou:
oro 3 RT
xP!
P o= - —d (ae)™! + 3 RE 1o 22
bW XGro

A 800 K, avec Xppy = 0,38 et Xgpo = 0,02, on a donc :

0,28

0!02) , soit

Phar = ET%E (85700 - 3 x 8,314 x 800 Ln

P = 4990 bars

I11.B.3 - Equilibre quartz - muscovite - orthose - gillimanite - fluide

L'équilibre est :

- Mu - @+ Or + Sill + Hp0 = 0 (voir I.D.3.c)
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5i toutes les phases sont pures, la condition d'équilibre se résume 3
(re)5F = 0, on e vu (I.D.3.c} que cette condition était pratiquement réalisée 3
878,5 K, 2 kbar, 1038,5 K, Bkbar, etc. Ces valeurs font donc partie de celles pour

lesquelles 1'équilibre muscovite + quartz + orthose + sillimamite + eau est réaligé.
q q q

Dans la plupart des cas, le sodium est présent dans le systime (mica et
feldspath), et la phase fluide peut contenir d'autres constituants, par exemple du
€07. 5'il n'y a qu'un feldspath alcalin (potassique) dams le gystéme, les conditions

d'équilibre sont

T,P
at® {agg) ™
1, or Fl = -
n aH_
aMMu 20 RT
FK
T, P
. 24b JF1 {(Agyg) ™’
n ) = - - Na’
aM HZD RT
fa

51 deux feldspaths alcalins coexistent 2 1'équilibre, il faut premdre en
P

compte, en plus, les conditions d'équilibre correspondantes.

III.B.4 - Digsociatiom de 1'eay (Voir I1.C.2.d)

L'équilibre s'écrit

H+ + 0H - Hr0 = 0, avec la conditions
aH"' . apu” (QG)T’P
Im . -

440 RT
. + - s . ; PR
8i les temeurs en H et OH sont trés faibles (ce qui sera confirmé 2
posteriori), om peut écrire ag,0 = 1, et adopter ie moddle idéal (état de référence

de HENRY ; moclalités) pour W et 0 agt ~ gt e apy- ~ @ORT

On obtient done,

Lo m < mog=
H 8,314 x 298

0 - 157300 + 237190 ) .
= , solt enfin
8,314 x 298

my+ . mgp- = 19°14
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111.8.4 - Géothermomdtres & plagioclase

I1 n'est nullement dans notre intention de discuter ici de la validité
des géothermométres a plagioclase, mais seulement de présenter quelques exemples

supplémentaires trés simples de calculs physicochimiques sur ce matériau.

On supposera pour simplifier que le plagioclase est une solution sclide

idéale monogite. En particulier :
aan ~ ¥an

La phase fluide est supposée formée d'un mélange idéal des fluides réels

H50 et COj.

Considérons d'abord 1'association : calcite + plagioclase + zoisite +
fluide. Elle est formée de 5 constituants indépendants (Ca0, A15103,5 , Hp0, COg,
NasB) et de 4 phases

v =5+2 -4=3

P Fi
Parmi les quatre variables (T, P, Xap, Xcﬂz), 3 peuvent. 8tre choisies
arbitrairement, et il existe donc une relatior liant ces quatre variables, par

exemple :

Fl P
T=f (P, XC02 , XAn)

On retrouve ce.résultat, mais cette fois quantifiable, en écrivant 1'équi-

libre

Calcite + 3 An ~ H0 -~ 2 zoisite + C0p = O

En aseimilant calcite et zoisite & des phases pures, la conditions d'équilibre
Pl

est : 1 - XCOZ

(ae)TP
Pl
x002 RT

Ln Zap

On voit bien que la teneur en anorthite du plagioclase dépend non seulement
de T (et P), mais aussi de la composition de la phase fluide. Ce dernier paramétre
ne saurait &tre négligé, puisqu’'un czlcul rapide montre qu'une fluctuation de + 0,2

autour de la valeur movenne XCOZ = 0,5 entraine une variation de composition du

plagioclase de + 30 %.
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L'exemple suivant concerne l'association
zoisite + plagioclase + grenat + quartz + fluide

L'équilibre s'éerit
5 An 4 Gros + 2 Hp0 - 4 Zoisite -~ Q = 0 , et la condition d'équilibre

Pl 35 G 3 Fl 2

P
La fan - Fgro (1 - Xgo, )7 = - (A®"F /T, soir avec

- (/_\.G)T’P / RT = tn g1°F

kTP 1/5
3
XGro - xCOZ)2

Lan =

La teneur en anorthite du plagioclase, 1% encore, dépend non seulement de
T (et P) mais aussi de la compoesition du grenat et de celle de la phase fluide, en
particulier de sa teneur en €0y (alors que ce constituant n'intervient pas dams

1'équilibre)}.

On aurait bien entendu abouti au méme résultat & l'aide de la rigle des

phases, mais sous une forme non guantifiable.

ITI1.B.5 ~ Egquilibre cordierite ~ premat -~ sillimanite - qUarte

Cet exemple, par lequel le premier chapitre a pratiquement &té introduit,

nous servira 2 conclure ici ce second chapitre.
L'équilibre s'écrit, dans le systime 8i0s - AlsD3y - Fed - Mg

[re] 2 Alm + 4 8111+ 5 Q - 3 Fe Cord

I
[=]

{g] 2 Pyr + 4 Sil11 + 5 Q - 3 Mg Cord

I
(=]

En remarguant que Sill et Q se confondent avec les phases pures sillima=~
nites et quartz, et en assimilant cordierite(¥ = 2) et grenat (V= 3) 3 des mélanges

idéaux monosites, les conditions d'dquilibre soat



g2

Gr
Xalm (f'—\GFe)T’P
Ln Cord ="
b6 RT
FeCord
Gr T,P
L XP)‘I‘ ~ (A GHg)
N T Tard s T
MpCord

Si le gremat et lacordierite sont analysés, il reste deux inconnues (T et

P} lides par les deux équatioms ci-dessus : le systime est entiirement déterminé.

On retrouve facilement le formalisme utilisé dans le premier chapitre, en

posant

- (AGFE)T’P / 6 RT

kpe = £(T,P) et

- (AP /6 T

kg = g(T,?). On ontient ainsi :

Gr Cord -

xAlm / XFeCord = kpe = £(T,P)
Gr Cord _

XPyr / ngCord = kg = 8 (T,B).
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ILES TRANSFORMATIONS DE PHASE A L'ETAT SOLIDE,
TEMCINS DE LA CINETIQUE DE REFROIDISSEMENT DES ROCHES,
APPLICATIONS A L'EXEMPLE DES FELDSPATHS.

Christian WILLAIME

l.es méthodes de gécthermobarométrie sont généralement basées sur la
connaissance de diagrammes d'équitibre de systémes plus ou moins complexes. Dans
ce chapitre la notion d'équilidbre va disparaitre pour faire place & celle de
cinétique de transformation, suivant les conditions de pression, et surtout de
température. 51 une transformation n'est pas totale 4 Ta température et la pres-
sion prévues par le diagramme d'équilibre, les indications du thermobarométre
correspondant sont errondes. Mais si cette transformation est incompléta, son de-
gré d'évolution devient un indicateur de la cinétique de refroidissement du ma-
tériau et apporte donc une information nouvelle au géologue,

Le théme de ce chapitre recouvre pour une bonne part Te contenu de
1'ouvrage de Putnis et Mc Connell (1980), "Principles of Mineral Behaviouf", et
il y sera souvent fait référence. La Scciété frangaise de Minéralogie et de Cris-
tallographie a organisé en 1979 une école d'&t2 sur les transformations de phases
dans les solides minéraux ; le présent exposé ne reprend donc pas dans le dé&tail
certains aspects de ce sujet qui ont &té développés dans les volumes publiés &

ta suite de cette &cole {Gabis et Lagache, 1981).

I - EFFET DE LA CINETIQUE DE REFROIDISSEMENT SUR LES TRANSFORMATIONS DE PHASE.
1 - Les transformations de phase & 1'état solide.

De nombreux cristaux, et en particulier des minéraux, possédent des
polymorphes. Pour 1a m8me compesition chimique du matériau, i1 existe deux ou
plusieurs organisations structurales des atomes. L'aragonite, Ca €03, orthorhom-
bique, est un polymorphe de la caicite, Ca €04, rhomboédrique. Parmi Tes minéraux
simples, on peut citer les couples blende/wurtzite (Zn 5), graphite/diamant {(C),
pyrite/marcasite (Fe 52).La silice, Si 05, a de nombreux polymorphes : quartz w,
quartz g, cristobalite, tridymite, coesite, stishovite..... A 1'&quilibre thermo-
dynamique un polymorphe est stable 3 une temp@rature et une pression données, et
1a connaissance du diagramme d'équilibre en fonction de P et T d'une série de
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polymorphes permet de donnrer des estimations de la température et de la pression
qui existaient lors de 1a formation d'un polymorphe caractérisé dans une roche.
C'est ainsi que la série polymorphique disthéne-andalousite-sillimanite {Alp3iC5)
est bien connue des pétrographes auxquels elle sert de repdre pour la pression
et 1a température.

Une transformation de phase est donc Te passage d'une forme polymor-
phique & une autre, du fait de variations des conditions de pression et de tem-
pérature. Dans ce chapitre, nous allons envisager 1'effet de 1'évolution de ces
conditions, sur la cindtique de 1a transformation de phase. Pour cela i1 faut
d'une part dé&finir la force motrice provoquant la transformation, et d'autre part
étudier le phénoméne physique qui limite la vitesse de transforwmation.

Bien que les concepts qui vont &tre exposds puissent s'appliquer 3

toute transformation de phase d 1'Etat sclide, et méme, dans une importante me-
sure, aux réactions chimiques & 1'&tat solide, nous allons nous limiter & 1'Etude
de deux transformations de phase particuliéres : la transformation ordre-désordre,
et T'exsolution.

Pour ces transformations, les &tudes classiques envisagent uniquement 1'effet
de la température qui est le paramétre le plus important. Nous ferons de méme
puisque les exemples d'application que nous présenterons ne dépendent eux aussi

que de la température.

2 - Transformations ordre-désordre.Exsolution.

Ces transformations ont ceci de particulier que lorsqu'elles se pro-
duisent, la structure du cristal est seulement trés Tégérement déformée ou peut
méme &tre invariante, mais c'est la répartition des atomes entre les différents
sites qui se trouve modifiée.

Par exemple , deux types d'atomes de voiume voisin A et B, peuvent
Btre répartis al@atoirement sur des sites 2quivalents pour donner une structure
de composition moyenne AB. Cette situation a tendance d se produire & haute tem-
pérature. Pour une température plus basse, un cristal de méme composition AB
pourra présenter un arrangement différent des atomes A et B.(Figure 1)

$i les atomes A "préférent" avoir comme voisins des atomes B, il y aura une
répartition réguiiére alternée ABABA. $1, au contraire, les atomes A "préférent"
ne voisiner qu‘avec des atomes A, i1 y aura sSégrégation : les A d'un cOté
et les B de 1'autre.
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i i i 3 ird distribution
Figure 1 : Exselution et mise en ordre 3 partir d'une i
aléatoire d'atomes A et B.

Dans le premier cas, la forme de haute temp&rature ast appelée phase
désordonnée, la phase de basse température est une phase crdonnée, et la transfor-
mation est appelée transformation désordre-ordre {ou ordre-désordre lors de Ta
montée en température).

Dans le deuxiéme cas, la forme de haute température est une solutign
solide, et par abaissement de la température, i1 y a exsolution.

3 - La varfation d'enthalpie libre, force motrice de la transformation de
shase.
L'gtat le plus stable & une température donnée, est celui qui posséde
la plus faible enthalpie Tibre G*.
G = U + P¥Y - TS = H - TS
La figure 2 représente 1'enthalpie libre de deux polymorphes A et B

en fonciion de la température. 3 est le polymorphe stable i basse température

A est stable 4 haute température. A 1s température critique T, i1 y aaéguiTibre
entre les deux formes A et 3. la pente dg 1a courbe d'enthalpie libre E__ = .5,
S &tant 1'entropie de la phase considérée. A Ta température T., le passa;e d'une
phase & 1'autre correspond i une variaticn brusque de 1'entropie, Ta phase de
haute température ayant 1'entropie la plus forte .

% Rappel des fonctions d'état § = enthalpie libre (énergie 1ibre de Gikbs pour les
anglo-saxons)

n

enthalpie

énergie Tibre

H
F
U {ou parfois E) = énergie interne

A~



88

Au cours du refroidissement, en supposant 1'&quilibre thermodynamique réalisé
pour chaque température le trajet suivi est représenté par les fléches. En fait
on a souvent une transition retardée représentée par le trajet en pointillés.
Plus le retard & la transformation est important, plus la différence d'enthal-
pie Tibre, aG, est importante entre la phase A et la phase B. Cette différence
d'enthalpie libre canstitue la force motrice de la transformation ; elle est
d'autant plus importante gque la température est basse par rapport & Tc.

o}

Figure 2 : Variation de 1'enthalpie Tibre Figure 3 : Variation de 1'enthalpie libre
de deux polymorphes A et B, de deux polymorphes A et 5 en fonction de
Ta pression
On pourrait, de méme, exprimer 1'enthalpie 1ibre en fonction de la

pression :

G = U + PY -TS = F + PV
et tracer 1a variation de 1'enthaipie libre de chaque phase en fonction de la
pression, & température constante. La pente de la courbe d'enthalpie libre %JE =y
correspond au volume molaire de la phase considérée, Lors de la transformatioﬁ, a
la pression P., le passage d'une phase d une autre correspond & une variation
brusque de ce volume, la phase de haute pression ayant le volume molaire le plus

faible {Figure 3).
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A température caonstante, une transformation de phase par variation
de la pression peut se produire, la force motrice de cette transformation &tant
Ta différence d'enthalpielibre entre les 2 phases, différence qui est d'auvtant
plus importante que a P = [P - PC\ 29t grand.

4 - Ladiffusion, mécanisme physique permettant 1a transformation.

Pour abtenir une mise en ordre, il faut que des atomes du cristal
se déplacent sur de trés courtes distances {trajet de 1'ordre de grandeur de la
maille) ; lors du phénoméne d'exsolution, les atomes doivent diffuser sur des
distances un peu plus grandes (quelques dizaines de mailles). Le mécanisme phy-
sigue permettant ces transformations est donc la diffusion des atomes,

La diffusion peut &tre définie comme la migration d'un &lément &
travers un autre élément ou une combinaison d'autres &1éments, généralement sous
1'effet d'un gradient de concentration.

Elle peut &tre mise en &vidence par 1'expérience suivante : la base
d'un barreau est badigeonnée d'une peinture contenant un isotope traceur d' un
&lément donné, et on suit la variation de la concentration de cet isotope le long
du barreau en fonction du temps (Figure 4).

I . x|
I |
|
|
cd i a a
E Py 1Pz
| | === :
3 ty=o0 } Cy |C2
4 f2 | @
1 420 |
X

i i i ig : Diffusion sous 1'effet d'un
Figure 4 : Diffusion dans un barreau. Fi ure 5o :
Variation de la concentration en fonc- gradient de concentration.

tion du temps {t) et de la distance {x}
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Le flux d'atomes diffusant le long du barreau peut &tre &valué de la
maniére suivante:

On considére, perpendiculairement & 1'axe du barreau, deux tranches
planes P1 et PZ consécutives dont T'épaisseur est &gale d la distance entre deux
atomes, soit a (Figure 5). La concentration de 1'sspéce diffusante {nombre d'ato-
mes par unité de volume} est C1 dans P1 et CZ dans Pz. Le nombre d'atomes dans
P; est donc n, = Ci a, si Ta section du barreau a une surface unité,

S1 T est Ta probabilité par unité de temps, de saut d'un atome, Te
nombre d'atomes passant de P1 a P2 ast % ny Iy Te nombre d'atomes passant de PZ

d P1 &tant %—nz r {le facteur % est df au fait qu'il y a autant de sauts d'atomes
dans un sens que dans 1'autre).

Le flux d'atomes pér unité de temps est alors :

S R A LA AR

Le gradient de concentration 3C/3X = -(C1 - CZ)/a

d'od 3 = - Falr ac/ax 1]

Le coefficient de diffusion D est d&fini par %—az ret a la dimen-
sion d'une surface par unité de temps.

L'équation (1) qui s'@crit J = - D 3C/5x [2}
correspond 3 Ta premidre loi de Fick et indique que le flux d'atomes diffusants
est proportionnel au gradient de concentration, la diffusion s'effectuant vers
tes Zones de faible concentration.

Cette 1oi de Fick n'est qu'une approximation car la force motrice
pour la diffusion n'est pas dans le cas le plus général, un gradient de concen-
tration, mais un gradient de potentiel chimique. La lei de Fick s'Gcrit alors

¥ 3G/ 5C )

J = - D au/ex [31

Dans un milieu anisotrope, le flux dépend de la direction : le coef-

H

ficient de diffusion est alors un tenseur de rang 2, et le flux dans la direction
i est donnée par

Jy = - Dij au/axj (4] .
La premiére 1oi de Fick exprime le flux d'atomes dans un gradient de
concentration (ou de potentiel chimique) constant. Ce gradient peut varier dans
le temps. La deuxiéme loi de Fick :

aC/at = D a2C/ax’ 151
exprime que la concentration en un point donné va décroitre avec Te temps si 1a
courbe C = f(x) est concave vers le bas, et croitre si elle ast convexe {cf cour-
be 2 de 1a figure 4b}.

A 1'échelle atomique, la diffusion peut &tre liée i différents méca-
nismes représentés sur la figure 6 dans le cas d'un cristal § une seule espéce
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atomique : diffusion par échange (3), par irterstitiels (h) et par lacunes (c).
Pour chacun de ces mécanismes, 1'atome qui diffuse doit "déplacer ses voisins"
pour avancer (d) : i1 doit franchir une barridgre d'énergie AG appelée énergie
d'activation (e).

D'aprés la statistique de Boltzmann, la probakilité pour un atome
d'avoir une énergie suffisante pour franchir la barriadre d'énergie AG est pro-

portionnelle 4 exp (-aG/kT) ok k est la constante de Boltzmann et T la tempéra-

ture absclue.

S1 v est la fréguence de vibration des atomes {de 1°ordre de 1014

})

la probabilité de saut d'un atome en L seconde est

r = wvexp (.,, dG/kt) (4]
Le coefficient de diffusion D devient
b = %—az r = % a2 v exp (-a6/kT) qu-

1.2

n = 52" vexp {457k} .exp {-aH/KT) = D, exp (-aH/KT) [7]

Do et AH dépendent du mécanisme de diffusion et des espéces diffu-
santes,

La relation (7) montre que la diffusion est d'autant plus facile
que Ta température est &levée. Pour la diffusion par lacunes {Fig.6c) un atome
ne peut se déplacer que s'il est voisin d'une lacune ; la diffusion est d‘autant
plus importante que la densité de lacumes est dlevée ; or, & 1'aquilibre thermo-
dynamique, la densité de Tacunes est

N = exp {—AGf/kT) 83

4G etant T'enthalpie Tibre de formation d'une lacune, La densité de
Tacunes augmente donc avec la température, et la diffusion s'en trouve facilitée.

Les mécaznismes de diffusion décrits & la figure 5 correspondent & la
diffusion de volume, c'est & dire 4 1'intérieur d’un grain monocristallin. C'est
ce type de diffusion qui se produit lors des transformations ordre-désordre et
des exsolutions.

Les défauts cristalling tels que les dislocations et les joints de
grains favorisent Ta diffusion des atomes. Ceux-ci peuvent également diffuser 3
la surface des cristaux (Figure 7). L'ensemble de ces mécanismes intervient dans
1'expérience de diffusion décrite au paragraphe 4a. A chacun d'eux correspond
une enthalpie de diffusion aH {cf relation 7) avec

aH {surfaca} < #H (joints de grains) < aH {volume)

A température €levée, la diffusicn de volume domine,
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Figure 6 : Diffusion par &change (a) par interstitieis {b) et par lacune (e).
Pour diffuser un atome doit franchir une barriére d'énergie (d, e).

Figure 7 : Diffusion de surface (s), de volume (v) aux joints de grain (3).
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5 - Cinétigue de transformation - Diagrammes T.T.T.

Les transformations que nous &tudions : mise en ordre et exsclution,
se produisent par abaissement de la température azu-dessous d'une température de
transition, ou température critigue TC.

Dfaprés les paragraphes précédents i1 zpparait que :
- la force motrice pour Ta transformation est d'autant plus importante

que la température est faible.

- la diffusion cui permet Ta transformation est dfautant plus impor-

tante que Ta température est &levée,

La vitesse de transformation dépend denc de la température : elle est
faible juste azu-dessous de T. ainsi qu'd basse température ; ella est plus rapide
& température intermédiaire. Ceci peut &tre représentd sur um diagramme T T T
(Température, Temps, Taux de transformation) , oQ en fonction de 1a température

et du Togarithme du temps, on trace des courbes correspondant chacune & un cer-
tain taux de transformation, 1%, 30%, 70%, 99% (Fiqure 8).

T%

Figure 8 : Diagramme TTT. Selen le trajet a la transformation ne se produit pas,
elle se produit partiellement suivant b, et totalement suivant c.

Ce diagramme peut &tre utilisé pour 2tudier une transformation qui
se produit lors du refroidissement du matériau. Si le refroidissement est trés
rapide, la courbe de refroidissement ne vecoupe pas les courbes de transforma-
tion {courbe a) : la transformation ne se produit pas. Si le refroidissement
est plus lent (courbe b), la transformation est partielle. $i Te refroidisse-
ment est trés lent (courba c), la transformation est totale.
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3

t.'étude du taux de transformatien dans certains minéraux des roches
peut donc apporter des informations sur la cinétique de refroidissement de ces
roches. C'est ce qui justifie 1'objet du présent chapitre,

IT - APPROCHE THERMODYNAMIQUE.
1 - Energie interne U

Dans un cristal formé d'atomes A et d'atomes 8 occupant des sites
géquivalents, 1'énergie interne peut &tre évalué comme l1a somme des é&nergies
¢'interaction entre premiers voisins, cette énergie dépend du nombre de Tiai-
sons A-A, B-B et A-B.

2 - Energie 1ibre F

Pour le cristal défini ci-dessus, it existe plusieurs distributions
des atomes A et B qui donnent Ta méme valeur d'énergie interne U, soit w le nom-
bre de ces distributions. D'aprés la statistique de Bolizmann, Ta probabilité
d"existence de 1'une de ces distributions d'énergie interne U est .

p = exp (- U/KT) 191

La probabilité pour que le cristal ait I“énergie interne U est donc
7 = w.p = w. exp (~U/KT) [101]

On appelle énergie libre du cristal 1'expression

F = - kT InZ [11]

Parmi les différentes valeurs possibles de 1'énergie interne (suivant
Ja disposition relative des atomes A et 8), 1'énergie interne du cristal est
celle qui est la plus probable, c'est d§ dire celle qui correspond a Z maximal,
ctest & dire 3 F minimal.

F = kT (Tnw-U/kT} = U =-%XT Inw [121

On pose S = kln w , entropie du systéme, ce qui donne Ta relation
connue F = U - TS

Le systéme est donc stable non pas pour 1a valeur minimale de 1'éner-
gie interne U, mais pour la valeur minimale de 1'énergie libre F.

3~ Entfopie de configuration $

S est dé&fini comme k In w, 00 w est le nombre de distributions
d'énergie interne U.
Dans un assemblage d'atomes A et B de concentratiors respectivesc et
{1 - ¢) placés sur N sites, le nombre total de distributions est
N " [13]

T ew t thenTy



Comparons w et by

Pour un assemblage plan 4 x 4 atomes (N = 16}, avec ¢ = %-' {N/2
atomes A et N/2 atomes B}, lg nomhre total de distributioHSMT = 12 870. Parmi
ces distributigns celles présentant une configuration ordonnée ou une segréga-
tion sont peu nombreuses (Figure §). La plupart correspondent d un &tat désor-
donné. Pour un assemblage plan de 6 x6 atomes, ie nombre de distributions ar-
données est toujours faible alors que te nombre total de distributions atteint
9.10 %

Dans un cristal, la presque ftotalité des distributicns correspond
donc & un assemblage désordonng chacun d'eux ayant pratiquement la méme éner-
gie interne U.

Pour un &tat désordonng w est voisin de wp et T'entropie de confi-

guration
S~k In wp
® C @ Ceo0eé ee 00 ee 00
Ce@o OC®8O0® @e€80C O0e®e
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Figure 3 : Configuraticns particuliéres d'un arrangement de 2x8 atomes.

4 - Ctat stable.

L'entropie de configuration ast faible pour un état ordonné, importante
pour un &tat désordanné, A haute température, le terme d'entropie tend 3 dimi-
nier ia valeur de 1'énergie libre F = Y - TS : 7'@tat déscrdonng est le plus
probable ; c'est 1'état stable. A basse température, 1'influence de 1'entropie
est faible, et 1'dtat stable est celui pour lequel 1'énergie interne est mini-
male : 1'état ordenné. En toute rigueur, 1'état stable est celui pour Tequel
T'enthalpie Tibre G = U + P¥ - TS5 =F + PV =H - TS est minimale, mais &
1'état solide, la variation de V lors d'une transformation de phase est faible
et 1'influence du terme PY est négligeable i cdté de celle du terme T S.



5 - Enthalpie libre de mélange d'une solution soclide.

Soient deux populations d‘atomes, une population d'atomes A, et une
population d'atomes B qui ont chacune une enthalpie libre,d partir desquelles
on forme une solution solide homogéne. L'enthalpie Tibre du mélange est diffé-
rente de la somme des enthalpies 1ibres de chacune des deux pcpulations.

Essaycns d'évaluer cette variation d'enthalpie libre, appelée en-
thalpie Tibre de m&iange, AGm

A = MMy - T aS,

ol AHp et a3m sont 1'enthalpie de mé&Tange et 1'entropie de mélange.
5a - Entropie_de méiange

Mous avons vu {paragraphe II-4) que 1'entropie d'un systéme ordonnd
{tel que celui formé par les deux populations séparées d'atomes A et d'atomes B)
est trés faible. L'entropie de m&lange est alors égale & 1'entropie de confiqu-
ration d'une solution désordonnde. '

N

A5y = kInw = Kkin

{eN) U [(i-c) N]!

ol N est Te nombre d'atomes et c la proportion d'atomes A.

Avec 1'appoximation de Stirling (In N ! ~ N Tn N - N, pour N grand),
on gbtient :

a5, v = Nk lelnc+ (1-c)in(l-c)l {14}

¢ étant inférieur d 1, ASm est positif ; sa variation en fonction de
¢ est donnée 4 la figure 10.

A8,
Figure 10 : Variation de 1'entropie de
méiange en fonction de la concentration,
0 1

c




97

Une premiére approximation comsiste 3 évaluer V'enthalpie comme la
somme des Eénergies d'interaction entre atomes premiers yoisins.

Si la coordinence des atomes est z, T'enthalpie de la populatien
d'atomes A avant mé&lange est

HA =z = VAA [151

2
(chacun des cN ztomes A a z premiers yoisins ; le facteur 1/2 tient

compte de ce que chaque liaison est comptée deux fois)

H = ZM VBB [16]
2

B

ol VAA et VBB sont les énergies d'interaction des paires A-A et 5-B.

Aprés le mélange, aux paires A-A et 8-B viennent s’'ajouter des paires
A-B avec des énergies de liaison VAB‘

Pour chacun des cN atomes A, la probabilité de liaison de type A-A
est zc et de type A-B est z{l-¢) : le nombre de liaisons A-A est donc z Cg L :
le nombre de 1iaisons A-B est z{l-c)cN. Pour chacun des (l-c} N atomes B, Ta
probabilité de %iﬁison de type B-B st z(l-c), le nombre de liaisons B-B est

donc z (]'—-.E),“_

2
L'gnergie totale est donc
N (.2 2 .
F et v, +(1-c) Vgg * 2¢ (1 - c) ¥ sl 117]
qui peut se mettre sous la forme
zN
= [CVAA + {1 - ) VBB +c({l - ¢e) (2 VAB - VAA - VBB)] [i8]

Par comparaison avec les valeurs de 1'enthalpie avant mélange, on
déduit 1'enthalpie de mélange

aH = 5 {1-c) (2 VAB - Y I VBB) [19]

5¢ - Llenthalpie libre de mélange

L'enthalpie 1ibre de mélange AGm s'obtient en combinant les expres-
sions [147 et [19].

ASm est toujours positif, tandis que aHm peut &tre positif (les ato-
mes de méme nature s'attirent), négatif (les atomes de nature différente s'atti-
rent) ou nul {1'entkalpie ne varie pas avec 1'arrangement des atomes, la solution
est idéale),

La figure 11 donne aGm par sommation graphique de AHm - T ASm. La
courbe AGm de la figure 1la n'a pas grande signification, car elle est construi-

te avec AHm négatif qui correspondd une forte tendance des atomes d s'ordonner,




4
a8mh
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Figure 11 : Variation de 1'enthalpie Ti- Figure 12 : a : Enthalpie 1ibre de mélange
bre en fonction de la concentration. en fonction de la concentration 3 différentes

a : AHm<Q ; b : AHM=0 ; ¢ : aHm>0, températures ; b : Construction du solvus.
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alors gue la valeur de 1'entropie utilisée ASm correspond d 1'entropie d'une so-
Tution solide dé&sordonnée. Pour AHm =0, figure 1lb, 1fentha1pie 1ibre de mélan-
ge est négative, 1a solution solide est homogéne. Pour AHm >0, figure Ilc, 1la
courbe AGm présente deux minimums : pour une solution solide de composition %
comprise entre ces deux minimums, 1'enthaipie 1ibre de mélange ast AGO, Ta solu-
tion tendra 4 diminuer cette enthalpie Tibre par une exsolution an deux phases
correspondant aux points de double tangence d la courbe AG, ayant donc des com-
et ¢,.

1 2
5d - Tracé du salvus

Le calecul de AGm et le tracé de la courbe correspondante peuvert se

positions ¢

faire pour différentes valeurs de Ta température, En premiére approximation AHm
ne varie;.pas avec la température, mais 1'effet de - T ASm est d'autant plus im-
portant que la temp@rature est élevée. A température trés &levée, figure 12a, la
courbe AGm ne présente qu'unm minimum ; lorsque la température est plus basse,
deux minimums apparaissent, et il y a exsolution pour les compositions comprises
entre ces minimums ; plus la température est basse, plus le domaine d'immiscibi-
Tité est important.

Pour chaque valeur de la températura on peut tracer les deux composi-
tions Timitesd'une solution solide. La courbe ainsi obtenue {figure 12b) est le
salvus,

La courbe de 1z figure 12a représente 1'enthalpie Tibre de mé&lange
de 1a solution solide A-B, Les conclusions tirées de 1'examen de cette courbe,
et en particulier le tracé du solvus, pourraient Btre déduites de la courbe re-
présentant 1'enthalpie libre totale présentée a la figure i3a.

ITI - ETUDE DU PHENOMENE D'EXSOLUTION.
1 - EquiTibres stahle, métastable, instable.

ta droite doubiement tangente & la courbe dfenthalpie libre (Fig. 13a)
définit aux points de tangence, deux compositions ¢y et Cy- Sur la courbe denthal-
pie Tibre se trouvent, entre cq at, S5 deux peints d'inflexion correspondant i des
compositions $q et Sp-

Selon la compesition meyenne de la soluticn soliide €y celle-ci sera
stable, métastable, ou instable ;

-5 g € Cps QU Cy < < 1 , Ta solution solide est stable.

C= 51 €5 €y < Sp, OU Sy Cy < €y, UnE faibile fluctuation de compo-
sition autour de ¢, augmente 1'enthalpie Tibre du systéme {concavité de 1a courbe G



100

;':f,?‘__IAG <0

f )

Figure 14 : Détails de la figure 133

oy

Figure 13 : a : Variation de 1'enthalpie avec
la concentration 3 b : construction du solvus
et de la spinodale.

Figure 15 : Barrigre d'énergie d franchir pour obtenir
une exsolution par nucldation homogéne.
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vers le haut ( figure l4a), mais une forte fluctuation peut permettre une diminu-
tion de 1'enthaipie Tibre de la solution qui tend & s'exsolver pour donner deux
phases de compositions ° et €y la solution est métastable.

- 5i 8] ¢y < Sy, Une faible fluctuatien de composition autour de Cq
entraine une diminution de 1'enthalpe 1ibre du systéme {concavité da la courbe
G vers le bas, figure 14b), la solution s'exsolve pour donner deux phases de com-

position €y et ¢, :la solutfon est instable.

Pourztoute valeur de Ta température, on peut construire une courbe
d*enthalpie Tibre en fonction de la composition. Tant que la température est in-
férieure & une certaine valeur To’ la courbe d'enthalpie Tibre présente deux mi-
nimums, et on peut définir sur chaque courbe des points Cys Cps 59 et S, COMME
ti-dessus. L'ensemble des points ¢ et Cy reportés en fonction de la température
permet de tracer le soivus qui limite Te domaine de la solution solide et celui
de 1'exsolution ; 1'ensemble des points Sy et Sy farme une courbe appelée spino-
dale, qui sépare le domaine d'instabilitd (& i'intérieur) de celui de métastabi-
1ité,

2 - Les différents régimes d'exsolution.

Le solvus, limite entre 1'&tat stable et les &tats non stables a une
définition thermedynamique rigoureuse. La spinodale, limite entre 1'état métasta-
bie et 1'état instable, a une forme qui dépend du modéle d'enthalpie 1ibre choisi
dans 1a région. hors d'éguilibre. Existe-t-il cependant une différence nette emrtre
les régimes d'exsolution de part et d'autre de Ta spinodale ? Les résultats des
théeries classiques le laissent penser, Cependant les modéles mathématiques uti-
1isés classiquement pour étudier 1‘'exsolution ne sont pas les mémes dans la région
de métastabilité ({mod&les de cinétique d'amas : nuclation et croissance), et dans
la région d'instabilité (modles coopératifs : dicomposition spinodale) ce qui am-
plifie les différences possibles (cf. Martin, 1981). Ce sont néanmoins ces modéles
qui sont présentés dans les paragraphes suivants.

3. Exsolution par nucléation homogéne

Pour la partie de la courbe d'enthalpie libre qui correspond & un
&quilibre métastable {entre ¢ et Sy et entre Sy et Cos Figure 1%), 1'exsolution
ne peut se produire que si les fluctuations de composition permettent de franchir
une barriére d'énergie 4G. Pour une composition ¢, de Ta solution solide,la sé-
paration en deux phases de composition voisine augmente 1'enthaipie libre du
systéme (Fig. 14a), 1'augmentaticn maximale, qui est ta harridre d'énergie AG
@ franchir, correspond au cas limite représentd par la droite Ac sur la figure 15.

La théorie classique de la nucléation homogéne permet de définir de
maniére plus précise lz notion de barriére d'énergie,



Un germe de composition différente de celle de la matrice aura ten-
dance d se produire si 1'enthalpie 1ibre du germe est inférieure & celle de la
matrice 3 soit Agv(négatif) la variation enthalpie 1ibre par unité de volume.
Mais 1*interface matrice/germe nécessite une certaine &nergie de surface ; soit
a9, (positif) 1'enthalpie libre par unité de surface. La variation totale d'en-
thalpie libre du systéme résultant de 1a production d'un germe supposé sphérique
et de rayon r est donc :

AG = b rz g, + 4/3 % rdoa 9, [201]

La variation de 4G @2n fonction du rayon du germe est représentée sur
la figure 16. Le germe n'est stable qu'au-deld d'un rayon critique

re = - 2 AgS/ Agv [211
auquel correspond une &nergie d'activation )
o6, = 16 7 ag) / 3 ag) [22]

Le terme Ag, varie peu avec Ta température. Par contre le terme 48,
force motrice de T'exsolution en dépend fortement., A la température critigue TC
(sur Te solvus), g, = 0 (force motrice nulle), le rayon critigue re est infini,
de méme que 1'énergie d'activation. Plus la température est basse par rapport au
solvus, plus 1'énergie d'activation est faible, et plus le rayon critique est
petit (Figure 16).

AG & T

V¥ 1S R -

aGe b- A =

Figure 18 : Rayon critique et énergie d'activation d'un germe pour différentes
températures.
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4 - Exselution par décomposition spinodale

Le premier stade de la nucléation implique une forte variation de la
compesition tocalisée au niveau d'un germe. La décompositicn spinodale est initice,
au contraire, par de faibles fluctuations péricdigues de la composition, réparties
sur 1'ensemble du cristal,

Dans la théorie développée par Cahn (3961), 1%enthalpie libre G dans
un gradient de composition {grad c) est de 1z forme :

& = 7, [g (c) +K (grad c)?] dv

ok g{c} est 1’'enthalpie Vibre par unitd de volume d'un systéme homo-
géne de composition ¢, et K une constante. '

Autour de Ta composition moyenne Cye 0N @ 1e déyeloppement

g (c) = glcy) +(c-cy)ag/ac+1/2(c- c0)2 Pqrac? +... [23]

comme fv(c - ce)dv = 0, i1 gie;t ) )

6= 7, [g (c0)+ 1/2 (¢ - co) a%g/3c” + K (grad c)"] dv

soit 46 = 6- 6 (c ) = 7, 11/2 {c - )% sPg/ac” + K (grad c)?3av[24]

o AG représente la variation d'enthalpie Tibre entre un systéme avec
des fluctuations de compositien, et un systéme homogéne de méme composition
moyenne c_ .

La composition variant de fagon continue dans 1'espace peut ZBtre ex-
primée sous la forme d'un développement an série de Fourier, avec des termes du
type A cos gx et B sin 8x, ol X est un paramétre d'espace.

En utilisant Ta relation [24], on montre qu'un terme A cos 8x contri-
bue 3 AG pour Ta quantité

174 v A% (a% a ac? 2 ¢ 8d) [25]

Pour gque cette fluctuation périodique de la composition puisse se
produire spantanément, i1 faut gu'elle diminue 1'enthalpie libre du systéme, i1

2

2 .
faut BZG/ sc < 2 K B", Lette fluctuation a donc un nombre d'onde maximal

a2 6/ ac2 172
B, = [ ——— c'est & dire une longueur d'onde minimale
2K 1/2
2w ( 2 K
A z — = 2q|l-
¢ 8. 226/ ach
On remarque que, sur la spinedale BZG/ 302 = 0 par définition, la

langueur d*onde de la fluctuation de composition est alors infinje. Cette langueur
d'onde devient de plus en plus petite lorsque 1ia température descend en-dessous de
Ta courbe spinodale.

Comme dans toutes les situations d'instabilité, une des fluctuations
périodiques possibles est amplifiée plus que les autres, et reste seule présente.
On peut montrer que la longueur d'onde qui apparait ainsi, AG, est 1iée 3 1a lon-
queur d'onde minimale A, par
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BZG/ 3c

5 - Nature de 1'interface entre domaines d’'exsolution

1 1/2 [26]
4“6

Le phénoméne d'exsolution peut se produire aussi bien dans les verres
que dans les cristaux. Mais dans ce dernier cas, 1'interface entre les domaines
d'exsolution peut prendre différentes configurations. L'interface peut &tre cohé-
rente {Figure 17a) : i1 y a continuité du réseau de part et d'autre de 1'intarfa-
ce. Elle peut &tre semi-cohrente (Figure 17b} : un réseau de dislocations permet
d'accomoder la différence de paramétres réticulaires des domaines voisins, Elle
peut &tre incohérente (Figure 17c). Lorsque les paramétres réticulaires des domai-
nes voisins sont peu différents, ils peuvent s'adapter 1'un & 1'autre Te long de
1'interface par déformation &lastique et former ainsi une interface cohérente.

Figure 17 : Interface cohérente (a), semi-cohérente (h),
incohérente (c).



6 - Energie d'interface - Energie de déformation

L'enyironnement des atomes n'est pas le méme au sein du cristal et au
niveau de 1'interface. La présence d’une interface induit donc une certaine &ner-
gie d'interface qui augmente 1'enthalpie libre du systéme d'upe valeur by . La
valeur de ce terme dépend de 1'angmalie de 1'environnement des atomes a 1'inter-
face ; elle dépend donc de Ta nature de 1'interface ;

46, {cohérent) < 4G, (semi-cohérent) < 46, (incohérent) [27]

De plus, pour maintenir un accolement cohérent entre deux domaines de
paramétres réticulaires tégérement différents, ou pour accomoder la présence de
dislocations 1e long d'une interface semi-cohérente, le rdseau subit une certaine
déformation &lastique. A cette déformation correspond une énergie de déformation
qui augmente de ASp enthalpie libre du systéme.

L'énergie d'interface et 1'énergie de déformation vont donc modifier
le bilan de 1'enthalpie Vibre &tabli dans les paragraphes précédents pour le phé-
neméng d'exsalution, et vont avoir tendance 4 s'y opposer.

7 - Solvus cohérent - Spinodale cohérente

La courbe d'enthaipie libre de la figure lic a montré qua, dans 1le
domaine de compesition compris entre ¢y et Coy une exsolution entrainait une dimi-
nution de T'enthalpie libre du systéme (AG<0}. Si 1'interface est cohérentz (ou
semi-cohérente), 1'exsolution ne pourra se produire que si la varfation totale
d'enthalpie libre est négative :

86p = AG + MG, + AGy < 0 [28]

La courbe d'enthalpie 1ibre de la figure llc ne conyient plus pour
décrire 1'exselution. On devra faire appel & une nouvelle courbe d'enthalpie libre
qui tienne compte de la cohérence de 1'interface (Figure 18), A partir de telles
courbes, tracdes pour différentes températures on peut, comme pré&cédemment, défi-
nir un solvus, appelé solvus cohérent, et une spinodale cohérenta. Ces courbes se
situent au-dessous du précédent solvus appelé solvus chimique (Figure 19).

Selon ta composition et la température, la solution solide reste ho-
mogéne ou tend A s'exsolver :

- au-dessus du solvus chimique (Figure 19) : une seule phase homogéne stahle.

- au-dessousde Ta spinodaie cohérente : i1 peut y avoir exsglution par décom-
position spinodale.

- au~-dessous du solvus cohérent ; i1 peut y ayoir axsolution par nucléation
homogéne .

- au-dessous du solvus chimique : 17 peut y avoir exsolution par nucléation
hétérogéne (prochain paragraphe).
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Figure 18 : Enthalpie 1ibre "incohé&rente" (trait plein) et
enthaipie Tibre "cohérente" (tiretés).

solvus chimigue

Figure 19 : 1 : so1u§iuq solide ; 2 : nucl&ation hétérogéne ;
3 : nucléation homogéne ; 4 : décomposition spinocale.



Py

Cependant ces transformations possihles ne se produirent effecti-
vement que si Ta vitesse de refroidissement est suffisamment lente.

8 - Exsolution par nucléatign hétérogéne

Pour les points du diagramme de phase situés entre le soivus chimigue
et le solvus cohérent, nous avens vu gqu’il ne pouvait pas se produire d'exsolution
en deux phases cohérentes, car la relatien [28] n'est pas vérifiée. L'exsolution
ne peut effectivement se produire gue si elle entraine une diminution de 1'enthal-
pie libre totale du systéme, Ce peut #&tre le cas dans um cristal contenant  des
défauts sur lesquels viennent se former les germes d'une nuciéation dite hétéro-
géne, Ces défauts peuvent Btre des amas de lacunes, des dislecations, des joints
de grains etc,. A chacun de ces défauts est associge une énergie due & la défor-
mation du cristal, Lors de la nucTéation hétérogéne, tout ou partie de cette
énergie de déformation est 1ibé&ré et intervient donc dans le bilan énergéltique
de 1'exsolution.

La condition [28] se transforme alors en

MGy = 4G+ AG + MG < 0 [291

ofi 4G, variation d'enthalpie 1ibre 1i&e 3_1'Exso1ution et AGE varia-
tion d'enthalpie 1ibre due & 1'&Timination des défauts sont négatives, et ol 4Gy,
variation d'enthalpie 1ibre due & la formation de 1'interface est positive et re-
lativement &levée, car 1'interface est incohérente (cf. [271).

1V - TRANSFORMATION ORDRE-DESORDRE
La figure 1 présente Ta transformation ordre-désordre dans le cas
&1émentaire d'un composé ne comportant que deux typss d'atomes, A et B, pouvant
occuper ie méme site dams lz structure. Une telle transformation se rencontre
fréquemment dans les alliages métalliques. Les structures des minéraux sont plus
compiexss que celles des alliages et on peut y distinguer plusieurs catdgories
de désordre {Megaw, 1959, 1960 ; Putnis et Mc Connell, 1980, P.16-20).
1 - Désordre de substitution

C'est celui qui a &té décrit précédemment. Dans le cas des minéraux,
il ne concerne en général que deux espéces atemiques, tous Tes autres atomes ayant
ure place bien dé&finie d'une maille & 1'autre. Dans la structure représentée 3 la
figure 20, les atomes € sont réguli@rement répartis alors que les atomes A et B,
occupent de maniére désordonnée Jes deux sites possibles : carrés et octogones.

2 - Désordre de position

Sous 1'effet de la temp€rature, un atome vibre autour de sa position
d'éguilibre, qui est, dans le temps, 1a positicn moyenne de 1'atome pour une

maille donnée. Dans certaines structures, il existe plusieurs positions d'équili-
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Figure 20 : Arrangement désordonné d'atomes A et 8 & 1'intérieur
d'une charpente réguli&re d'atomes c

Figure 21 : Désordre de position. Les quatre positions (1 & 4) sont
éguivalentes ; en moyenne, 1'atome parait &tre en 5,



Bre possibles pour un atome, chacune d'eile donnant une enthalpie Tibre minimale
du systéme. D'une maille 4 1'auire, 1‘étome peut choisir une position d'équili-
bre différente : i1 y a dé&sordre de position. La moyenne des positions sur plu-
sieurs mailles ne corvespond pas 3 une position d'@quilibire (Figure 21). IT1 n'est
pas toujours aisé de distinguer le désordre de position du phénoméne dfagitation
thermique rappelé ci-dessus.
3 - Désordre de distorsion
Si des atomes constituent une structure 1égérement déformée par rap-

port 4 une structure idéale plus symétrique, la structure posséde une pseudo-sy-
métrie pouvant permettre 1'existence de macle. Dans certains cas, le maclage peut
se produire d'une mailile par rapport & la maille voisine, et la structure moyenne
observée (macroscopiquement) a la symétrie de la structure idéale. $i ce maclage
est réparti d'une maniére aléatoive, on a un désordre de distorsion. La figure 22
illustre cette distorsion sur 1'exemple d'atomes situds aux sommets d'un parallé-
logramne dont les angles sont peu différents de 90°.
4 - Désordre de réseau
Le cristal est divisé en domaines dans lesquels le réseau est déplacé

par rapport au réseau du domaine adjacent d'une translation correspondant & une
fraction d'une translation réticulaire. I1 existe donc un défaut réticulaire, du

type paroi d'antiphase 3 1a limite entre deux domaines (Figure 23}, Si ce défaut

se répéte aleéatoirement on a un désordre de réseau. 1 ce défaut se répéte périp-
diquement, sa péricdique définit une maille de surstructure du cristal.

5 - Paramétre d'ordre

Dans Te cas d'une transformation ordre-désordre, nous avons vu que la
phase d&sordonnée est stable d haute température tandis que la phase ordonnée est
stable au-dessous d'une température critique T {cf. I1.4). Entre ces deux situa-
tions extrémes existent des situations intermédiaires pour lesquelles it y a un
ordre partiel que 1'on caractérise en définissant un paramétre d'ordre.

Pour 1'assemblage d'atomes A et B de composition AB présenté & la fi-
qure 1, on définit comme pﬁramétre d'ordre

s o= Py - P8
ol Pi représente Ta proportion des atomes A correctement placés par rappart d la
structure ordonnée et Pﬁ la proportion d'atomes A incorrectement placés.

On note que pour une structure parfaitement ordonnée, S =1 (PK =13
PE = 0} et pour une structure disordonnée § = 0 (la proportion d'atomes A dans

les "bons" et dans Tes "mauvais" sites est la méme).
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Figure 22 : Désordre de distorsion : Tes deux figures sont Equivalentes,
mais déformées en sens inverse.

——e—a O 0O O
¢ 0 0O O, e—e—e
@-—-—9-———0—0’000
©C O 0 O eo—a——s

Figure 23 : Désopdre de réseau : deux.zones de ¢ristal ordonné sont
décaldas 1'une par rapport & 1'autre {fléche).



Lors de Ta transformation déserdre + ordre, Te paramétre d'ordre S
passe progressivement de G a 1 selon Ta cinétique de la mise en ordre. (e para-
métre est défini en considérant les atomes de 1'ensemble du c¢ristal et corres-
pond & un param&tre d'ordre & grande distance (voir par exempie B8ley, 1981, pour
un trajtement plus complet). Ce paramétre n'est pas toujours suffisant pour dé-
crire 1'ordre,

Figure 24 - Ordre d courte distance ; chacune des zones est ordonnée
bien que le paramétre d'ordre & grande distance soit nul.

En effet, un cristal peut &tre formé par 1'assemblage de petites zones, chacune
parfaitement ordonnée mais décalées 1'une par rapport 3 1'autre {Figure 24).
Pour un tel cristal, le paramétre d'eordre 3 grande distance est nul, bien que
1'on observe un ordre parfait @ 1'intérieur de chague zone. On est donc amené

d définir un paramdtre d'ordre & courte distance dans lequel interviennent les

corrélations entre un atome et ses voisins successifs (Blay, 1981 ; Krivoglaz
et Smirnov, 1964). Ces corrélations peuvent subsister au-dessus de la tempéra-
ture de transition, et le paramétre d'ocrdre & courte distance est nen nul,
Remarque : la limite entre ies zones ordonnées (Figura 24) constitue une paroi
d'antiphase.
¥ - CLASSIFICATION DES TRANSFORMATIONS DE PHASE - ASPECT CINETIQUE.

Plusieurs classifications des transformations de phase ont &té pro-
posées, selon la maniére d'aborder leur &tude, Des ana]ogiés entre ces classifi-
cations peuvent &tre envisagées {Putnis et Mc Conneil, 1980, p 88-91}.




1 - Transformations du premier ou du second ordre

Cette d&finition est utile, parce que mathématique, mais la distinc-
tion n'est pas teujours évidente.
ler ordre : la dérivée premigre de 1'enthalpie libre est discontinue a la tempé-

28me ordre : la dérivée premigre de 1'enthalpie 1ibre est continue & 1a tempéra-

ture de trangition, mais la d&rivée seconde est discontinue de méme que certaines
propriétés telles que 'a chaleur spécifique ; une transformatien du second ordre

peut &tre assimilée & une transformation displacive ou une transformation conti-

nue (voir ci-dessous}.
2 - Transformations reconstructives ou displacives

Une transformation reconstructive nécessite la reconstruction d'un
réseauy ; c'est ce qui se produit Tors de la nucléation hétérogéne : le germe
formé sur une imperfection du cristal a un réseau incohérent par rapport 4 celui
de Ta matrice. Une transformation displacive impose seulement un d&placement 1i-
mité des atomes ; comme dans la décomposition spinodale ou la transformation dé-
sordre-ordre.

3 - Transformations discontinues ou continues

Une discontinuitd de compostion est nécessaire pour former le germe
qui permet la nucl&ation. Au contraire, 1a décomposition spinodate se produit
par variation continue de la composition sur 1'ensemble du cristal.

1a mise en ordre peut aussi se produire de maniZre discontinue ou de
manidre continue. En effet, juste au-dessus de la température de transition exis-
te encore un certain ordre 3 courte distance (cf. Figure 24}, correspondant &
T'existence de microdomaines ordonnés. Lors du refroidissement, ces microdomaines
constituent des germes qui peuvent grossir au-dessous de la température de tran-
sition. Cette mise en ordre est discontinue et peut &tre comparée & la nucléation
dans le cas de 1'exsolution.

st le refroidissement est rapide, les conditions hors d'équilibre
ainsi obtenues ne favorisent pas la formation et la croissance des germes. Une
fluctuation périodique du degré d'ordre, analogue & Ta fluctuation péricdique de
1a compositicn lors de la décomposition spinodale, peut intervenir, donnant 1ieu
4 une "mise en ordre spinodale" qui est une transformation continue.

ta distinction entre transformation continue et transformation dis-
continue n'est aisée que si 1'on peut observer les premiers stades de 1a trans-
formation. En effet, lorsque la transformation est tota]é, les domaines (de com-
position ou d'ordre} peuvent Btre trés semblables, quel que soit Te régime de la
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Figure 28 : Evelution au cours du temps a : de Ta composition des domaines lors
de 1'exsolution, b : du degré d'ordre lors d'une mise en ordre. A
la fin du phenomene Te résultat est identique quel que soit le mode
de transformation,




transformation (Figure 25).
4 - Eyolution au cours du témps.

La Figure 25 montre 1'évolution au cours du temps (de la composition
des domaines pour une exsolution, du degré d'ordre pour une mise en ordre  pour
laquelle deux arrangements distincts sont équivalents) jusqu's ce que 1'équilibre
thermodynamique soit atteint. Par exemple, 1'exsolution &volue jusqu'd ce que tous
les points du cristal aient 1'une ou 1'autre des compositions d'équilibre possi-
hles (c1 et <y de la figure 15 ). {ette évolution, qui correspond & la croissance
des germes, donne Tocalement une valeur minimale de 1'enthalpie libre. Mais 1'en-
thalpie 1ibre totale du cristal peut encore &tre diminuée. En effet, 4 chaque in-
tarface entre domaine correspond une énergie d'interface {et parfois de déforma-
tion). L'enthalpie 1ibre totale peut 2tre réduite si 7a surface des interfaces di-
minue, c'est & dire si la dimension des domaines augmente ; c'est le phénoméne de
"grossissement" {coarsening) distinct du phéneméne de croissance (growth). Ce gros-
sissement fait appel a la diffusion et est donc dépendant de la température ; la
variation de la périodicité des domaines d'exsolution est de la forme {Yund et
Davidson, 1978).

A= oA, ¢ £4/3 {301

ol Ay est la périodicité initiale et C une fonction de la température T et de
1'énergie d'activation de grossissement ag

C = Kexp (- ag/kT)

La retation [30] suppose un grossissement contr81é par la diffusion.
On peut montrergue 1'exposant du temps est différent, si d'autres mécanismes in-
terviennent (Craievich et al., 1983) et que 1'exposant théorique est différent
selon qu'on considére 1'évolution de la périodicité des domaines ou 1'évolution
de leur taille (Martin, 1981),

VI -PRESENTATION DES FELDSPATHS

Les phénoménes d'exsolution ou de mise en ordre peuventlse produire
dans de nombreux minéraux ; 1'é&tude dEtaillée pour chague espéce est nécessaire
avant de pouvoir utiliser ces transformations pour la géothermobaroméirie ou la
cinétique de refroidissement. Les feldspaths constituent une famille de minéraux
qui présente les deux types de transformation que nous avons décrits, nous allons
danc les utiliser comme mod&le pour 1'dtude de 1'exsolutign et de 1a mise en
ordre dans les minéraux. Des ouvrages entiers sont consacrés aux fé1d5paths {Barth
1969 ; Smith, 1974.; Ribbe, 1975), nous ne faisons ici qu'un rappel succinct des
propriétés de ces minéraux,
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1 - Compositign et structure

Les feldspaths sont des alumingsilicates de compusition générale
M Ty O0g0uM=K,Na, Ca (éventuellement Ba, Rb....) et T = 5i ou Al, placés aux
centres de tétraédres T04.

Les feldspaths sont monocliniques ou tricliniques et leur structure
type est celie de la sanidine K Al Si3 Ogs monoclinique ; en voici une description
trés simplifiée :

- Les tétraédres TO4 constituent des pseudo-~chatnes doubles parallales 4 a
{(Figure 26),

- Ces pseudo chaines s'assemblent en pseudo- feuillets paralléles 4 {001)
(Figure 27).

- Ces pseudo-feuillets s'empilent ohliquement dans la direction ¢ formant
1'angle g voisin de 116° de la maille monocliniqua.

Parmi les atomes T, certains ont toutes leurs liaisons T-0-T & 1'in-
térieur du m&me feuillet : on les nomme T10 et Tlm {symétriques 1'un de 1'autre
par rapport au miroir (010}, Les autres atomes T ant trots de leurs liaisons T-0-T
dans un feuillet, la quatriéme servant de Tien avec le feuillet voisin ; on les
namme T20 et T2m'

2 - Ordre Al/Si
Les feldspaths alcalins ont une compasition variant de K Al Si3 GB

(pdle orthose Or) 4 Na Al Si, 0, {p6le albite Ab). Les atomes T sont constitués
de 1 Al pour 3 Si, guelle que soit la teneur en K et Na. A haute température Tes
atomes Al et Si sont répartis de fagon désordonnée sur les sites T10 Tlm T20 et
TZm : la phase potassique correspondante est la sanidine, la phase sodique est la
monalbite, toutes deux monocliniques. Par trempe rapide, le d&sordre est conservé,
1a sanidine reste monoclinique, mais le réseau de la phase sodique se déforme et
devient triclinique : on obtient 1'albite dite haute température qui est désor-
donnée,

Si Te refroidissement est lent, i1 y a mise en ordre des atomes Al
et 51, 1'aluminium se concentrant dans le site TiO‘ La symétrie devient alors
triclinique. Le feldspath potassique ordonné est appelé microcline, le feldspath
sodique ordogné est appelé albite basse température. La mise en ordre Al/Si dans
le feldspath potassique peut se faire avec une &tape intermédiaire dans laquelle
Tes atomes d'Al occupent statistiquement 50% des sites TIO et Tlm’ alors que les
sites Tp, et T, sont exclusivement occupés par des Si. Le feldspath conserve
alors la symétrie monoclinique : i1 s'agit de 1'orthoclase.



Figure 28 : Période le long de 1'axe c. Pour 1'albite ordonnée {a) et
pour 1'anorthite, {b).

Ab péristérite labradorite  bytownite An

Figure 23 : Domaines de composition des différentes axsolutions dans les faldspaths,



T

Les plagioclases ont une composition qui varie du p8le albite
Na Al Sig Qg au pale anorthite (An} Ca Al, 51, Og. Le vapport A1/Si yarie donc
de 1/3 a 1 selon la teneur en anorthite. Le résultat de Ta mise en ordre des Al
et S§i dépend donc de 1a composition du plagioctase. L'arrangement ordonné dans
le cas de 1'anorthite impose une périodicité double le long de 1'axe c par rap-
port i 1'albite (Figure 28}, '
3 - Domaines d'immiscibitité.

Alors qu’a haute température, i1 y a solution solide continue entre
les pdles Or (K Al Si3 08) et Ab (Na Al Si3 08) d'une part, et les pGles Ay et
An (Ca A]Z Siz 08) d'autre part, il existe d basse température des domaines d'im-
miscibilité dans les feldspaths alcalins (perthites), et dans les plagioclases
{péristérite, Tabradorite, bytownite (Figure 29},

4 - Macles par pseudo-symétrie

Lz sanidine {K -désordonnée) et 1'orthoclase (K - partiellement ordon-
née) sont monocliniques. Les autres feldspaths : microcline {K - ordonné), albite
haute température {Na - désordonné), albite basse température (Na - ordonné), pla-
gioclases sont tricliniques avec des angles o et y voisins de 90°. Its peuvent
présenter des macles par pseudo-symétrie monoclinique : macle de 1'albite (symé-
trie par rapport & {010} et macle du péricline (rotation autour de [0101)(Figure
o).

5 - Variation des paramétres avec la composition et le degré d'ordre

a; bR CR a® 8° v
sanidine 8,60 13,03 7,18 99° 116,0 0
micracline 8,59 12,97 7,22 90,6 115,% 87,7
albite H.T. 8,16 12,67 7,11 93,5 116.,4 90,3
albite B.T. 8,14 12,79 7,16 94,3 116.,6 87,7
anorthite B.7. 8,18 12,80 14,17 93,2 115,8 91,2

Les variations qui apparaissent dans ce tableau montrent gue Tes pa-
ramétres réticulaires, détermings par diffraction des rayons X, peuveni &tre dans
certaines conditions, des indicateurs de 1a composition ou du degré d'ordre du
feldspath &tudié. Pour cela on utilise parfofs certaines distances intervéticulai-

res ou les paramétres de la maille ré&ciproque.
VII - TRANSFORMATION ORDRE-DESORDRE - APPLICATIONS.

1 - Paramétre d'ordre & 1'#quilibre thermodynamique

L'évaluation de 1'occupation des sites T dans un feispath alcalin
peut se faire & partir de la longueur moyenne des liaisons T - 0 obtenue par dé-
termination de la structure { Ribbe et Gibbs, 1969). I1 est donc possible d'é&tablir
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Figure 30 : Macle de 1*albite et macle du péricline.
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Figure 31 : Paramétre d'ordre Z dans un feldspath monoclinique
en fonction de la température d'équilibre (d'aprés
Hovis, 1974},



des corrélations entre les dimensions de la maille cristalline (ou certaines dis-
tances interréticulaires), et 1'&tat d'ordre du cristal.
) Cet &état d'ardre pedt 8tre dafini en utilisant les param@tres d'ordre

suivants (Thompson, 1969) :

X = Ny (Tog) - Mg (Top)

=gy (Tyg) = Mgy (Typ) (311

Z= Wgy{Tyg) + Nag(Typ) 3 - Dhig (o) 3 Nay (Ty)]

ol les Nx(y) représentent les fractions atomiques des atomes x dans
Tes sites y.

Pour les feldspaths alcalins monocliniques, les sites 0 et m sont
équivalents (méme taux d'occupation), et les paramétres d'ordre deviennent :

X =0
¥ =10
Z=2 My (1) - Ny (7550 [321

Pour une série d'une dizaine de feldspaths alcalins monocliniques,
Hovis {1974} a &tabli 1a cerrélation suivante entre le paramétre d'ordre et las
dimensions de la maille :

Z1=7,6344 - 4,3584 b + 6,8615¢

De plus, & partir de mesures calorimétriques, Hovis a obtenu des va-
leurs thermodynamiques correspondant § la mise en ordre Al - Si (ce feldspath
restant monoclinique). I1 obtient ainsi une relation antre le paramétre d'ordre
Z et 1a température d'Equilibre thermodynamigue :

. A+ pay
T = m—rartn U3 7 22)] £33]
expression dans laquelle all , aY et AS sont les différences des valeurs de UV

et S pour Z=1et Z = -1, R &tant la constante des gaz parfaits.
Hovis a ainsi tracéd la variation de Z en fonction de ta température
d'équilibre {Figure 31}, les effets de la pressionsont négiigeables,

Comme 1&$ autres géothermométres celui-ci suppose atteint un équili-
bre : la température calculée correspond & celle pour Taquelle il y a un minimum
d'enthalpie libre pour le paramétre d'ordre 7 déduit des dimensions de la maille.

2 - Chemin de mise en ordre

L'exemple ci-dessus ne s'applique gu'd une fraction limitée des felds-
paths alcalins, puisqu'il suppose un feldspath monoclinique. La mise en ordre
totale d'un feldspath, qui conduit @& un microcline maximum, peut se faire, ou
non, par 1'intermédiaire de 1'orthoclase, feldspath monoclinique partiellement
ordonné, Les différents chemins de mise en ordre, selon la vitesse de refroidis-
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Sanidine m- Microcline max.
Orthocluse ——
Microcline maox.
Adulaire = Microcline interm.
Senidine Microcline Microcline
inferm, max.
Log t
: Représentation, sur un diagramme TTT, de 1a formation des différents

Figure 32

feldspaths potassiques (d'aprés Putnis et McConnell, 1980).

Figure 33 : Passage de Ta sanidine au microclina, directement (a)

ou par 1'intermédiaire de 1'orthoclase (b).
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sement sont indiqués sur un diagramme de type T T T (Figure 32).

Le passage direct de sanidine 3 microcline (one-step) ou en passant
par 1'orthoclase (two-steps} sont symbolisés sur la figure 33. S1 on connait Te
trajet suivi, on a une idée de la vitesse de refroidissement.

Blasi ot de Pol Blasi (1980} ont fait cette détermination pour des
felspaths potassiques des anatexites du Mont Pélago, en utilisant 1a méthode sui-
vante :

Les paramétres réciprogques 5% et ¢® d'en feldspath alcalin permettent
de déterminer sa composition et son état d'oedre (Figure 34a). Dans un diagramme
bt c* tous Tes feldspahts se trouvent dans un quadrilatére de sommets aTbite HT,
albite BT, sanidine et microcline, Le degré d'ordre varie de l1a sanidine au mi-
crocline ; on ie mesure au moyen d'un paramétre a(b* c*) qui vaut Q pour la sani-
dine et 1 pour Te microcline.

Une représentation analogue peut 8tre effectuée sur un diagramme fai-
* et y* , et de méme, on définit un para-
métre A(a* Y*} pour mesurar 1'ordre (Figure 34b}.

sant intervenir les angles réciprogues o

Ces deux paramétres n'évoluent pas de la méme wmaniére selon que la
mise en ordre se fait directement'(one step) ou par 1'intermédiaire de 1'ortho-
clase (two-steps). En effet, le passage de la sanidine & 1'orthocTase se fait
sans variation des angles et y* puisque le cristal reste monoclinique, alors
que les paramétres b? et c* varient. En reportant la variation de A(u* y*) en
fonction de a(b* c*) (Figure 34c), on fait apparaitre les deux chemins possibles
pour la mise en ordre de la sanidine. La conclusion de Blasi et de Pol Blasi pour
Tes anatexites du Mont Pélago d'une mise en ordre "ong-step” n'est pas sans ambi-
guité compte tenu de Ta position sur le diagramme des points qu'ils obtiennent a
partir de la mesure des paramétres par diffraction des rayons X,

Par contre, le degré d'ordre des feldspaths potassiques du granite
du Mont Pé&lago plus faible que celui des anatexites, indique un refroidissement
plus rapide du granite.

3 - Autres désordres dans les feldspaths

Le désordre Al et Si dans les sites tétraédriques est en désordre
de substitution. Selan les conditions de refroidissement, 1'@volution de la mise
en ordre est différente, et 1'état d'ordre résultant est une caractéristique
trés Importante du feldspath,

Les feldspaths peuvent aussi présenter d'autres situations de désor-
dre telles qu'elles ont été définies au paragraphe Iv.

Dans ia structure de 1'albite, les atomes de sedium sont placés danms
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les cavités Taissées par la charpente de tétragdres TG4. Mais 4 1j1ntérieur de
ces cavités exiteraient plusieurs positions énergétiquement aussi favorables. A
haute température, lestaux d'occupation statistique de ces positions serafent
&gaux, donnant & 1'albite une symétrie monoclinique {1a monalbhite). A plus basse
température, un des sites serait occupé préférentiellement, conférant ainsi une
symétrie triclinique 3 1'albite (Hariow, 1982).

3b - Désordre de réseau

Dans les plagioclases intermédiaires, le rapport Al/Si dépend du rap-

port Ca/Ma. La description précise de la structure doit tenir compte de ces rap-
ports. Megaw (1960) a montré que 1'empilement des atomes pouvait &tre décrit 4
1'aide de pseudo-mailles pouvant &tre décalées 1'une par rapport & 1'autre par
une translation correspondant & une fraction d'une période du réseau. I1 s'agit
13 d'un désordre de réseau.
VIII - EXSOLUTION - APPLICATIONS

1 - Détermination du diagramme T T T

Lors des premiers stades d'exsolution par décomposition spinodale,
it y a cohérence totale entre les domaines exsolvés, et la différence de compo-
sition entre deux domaines voisins est trés faible : la dimension de 1a maille
du réseau varie continument d'un domaine & 1'autre. Un diagramme de diffraction
#lactronique d'un tel cristal présente, pour une réflexion donnée, une tache unt-
que accompagnée d‘'une trainée,

fu contraire, si 1'exsolution s'est produite par nucléation, la dif-
férence de composition, donc de paramétres réticulaires est importante dés le
début de la transformation. Pour une ré&flexion donnée, la tdche de diffraction
est dédoublée. L'examen de diagrammes de diffraction &lectronique effectués sur
des échantillons exsolvés permet donc, dans Te cas des feldspaths alcalins, de
distinguer le régime dfexsolution,

C'est ce qu‘ont.effectué Owen et McConnell (1974) sur un feldspath
alcalin homogéne (composition Or 37 Ab 63, c'est § dire proche du sommet de la
courbe de solvus) recuit § des températures comprises entre 380 et 650°C, pen-
dant des durées variant de 0,5 & 720 heures. Reportant leurs observations sur
un diagramme T T T {Figure 35), ils ont mis en évidence Tes limites des deux
régimes d'exsolution.

Ce diagramme, &tabli au moyen d'expériences de recuit & température cons-
tante, ne peut pas Btre exploité diréctement Torsgu'il ya variation de Ta tem-
pérature du cristal, en particulier lors du refroidissement d'une roche, Compa-
rons. en effet 1'&volutien de 1'exsolution {Figure 36} & température constante
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Figure 35 - Determinatien expérimentale du diagramme TTT de 1'exsolution
dans les feldspaths alcalins. Cercles : phase homogéne.
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Figure 36 - Las trajets A (température constante) et B { refroidissement
régulier} ne donnent pas Te méme taux de transformation.
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Figure 37 - Composition des deux phases exsolvées selon la température
d'exsolution pour une exsolution incohérente (cl et CZ)

ou cohérente (cl et CZ).
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{trajet A) et & température décroissante représent@e pour la commodité comme un
refroidissement par paliers {trajet B). Au temps tys la transformation est plus
avancée pour le trajet A que pour le trajet 3. Au temps t2, n% de la transforma-
tion sont effectuds pour le trajet A mais i1 faut attendre plus longtemps pour
obtenir le méme taux de transformation sur le trajet B.

? - Evaluation de la température d'équilibre thermodynamique lors d'une

transformation d'exsofution.

Connaissant le solvus des feldspaths alcalins & une pression donnée,
i1 est en principe possible d'établir une correspondance entre la composition des
deux phases exsolvées et la témpérature d'équilibre thermodynamique. Pour une méme
température i1 existe théoriquement deux bossibi]ités pour Ta composition des pha-
ses selon que 1'exsolution est cohérente ou incohérente (solvus cohérent ou sclvus
chimique) (Figure 37).

Les dimensions de 13 maille d'un feldspath alcalin sont 1iéés 4 sa
composition {cf. § VI.5), mais du fait de la cohérence partielle ou totale des
lamelles d'exsolution, Tes réseaux des deux phases sont déformés et c'est le vo-
Tume de la maille qui permet de déterminer la composition des phases. Khisina.et
al. (1982) ont comparé les compositions ainsi déterminées 3 celles déduites de la
composition globale du feldspath obtenue i la microsonde &lectronique et de la
largeur relative des lamelles des deux phases. Ils ont obtenu des résultats in-
compatiblas avec les solvus des feldspaths altcalins déterminés expérimentalement.
Cet &chec est probablement 1i& au fait que les exsolutions observées dans les
feldspaths ne sont généralement pas obtenues & 1'&quilibre thermodynamique.

3 - Cinétique de refroidissement, et aspect des crypteperthites

L'alternance de domaines sodiques et potassiques dans un feldspath
alcalin, constitue une perthite. Certaines perthites, décelées par diffraction
des rayons X, sont trop fines pour &tre visibles au microscope optique : on les
appelle cryptoperthites, L'utilisation de la microscopie &lectronigue par trans-
mission a permisde voir ces cryptoperthites et d'en distinguer plusieurs catégo-
ries.

Lors du refroidissement d'un feldspath alcalin homog&ne, plusieurs
transformations peuvent se produire.

- une exsolution entre domaines sodiques et potassiques dont la cinétique est
assez rapide.

- une mise enordre des Al et Si dont Ta cinétique est lente.

- une transformaticn monoclinigue -+ triclinique de 1a phase sodique, quel que
soit le degré d'ordre.
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- la formation de macles dans les phases tricliniques pseudo-monocliniques.

Ces diverses transformations peuvent s'effectuer simultanément, ou
1'une aprés 1'autre selon les conditions du refroidissement, et produire des cryp-
toperthites de caractéristiques différentes. Plusieurs stades d'évolution des cryp-
toperthites ont &té décelés et &tudiés par microscopie &lectronique ; le schéma de
la figure 38 suggére une corrélation entre le type de cryptoperthite obtenu, et la
vitesse de refroidissement (Willaime et al., 1976).

4 - Cinétique de refroidissement et largeur des lamelles d'exsolution

Aprés formation des lamelles d'exsolution, celles-ci ont tendance &
grossir afin de réduire 1'enthalpie Tibre totale du systéme, selon la loi {cf.V-4):

= 1/3
A= oa t Ot

Yund et Davidson (1978) ont déterminé expérimentalement Ta valeur du
paramétre C dans le cas des feldspaths alcalins, pour des températures comprises
entre 470 et 560°C :

¢ (en & sjour /3y = 1,78 x 10° exp (-25 000/RT)

Ils déterminent ainsi une période initiale des lamelles Ao‘ de 1'ordre
de 75 & (Figure 39). En extrapolant leurs rEsultats, ils prévoient qu'un refroidis-
sement régulier de 0,01 degré par an conduirait d une périoedicité de 5 500 E.

12 345 67 ¢
6 7 8 9 /3,
temps " {jours)
Figure 39 - Variation de la période des lamelles d'exsolution selon la

température et la durée du grossissement {(D'aprés Yund at
Davidson, 1978).



Yund et Chappie (1980) appliquent ces résultats pour Eterminer 1'his-
toire thermique de deux coulées de lave rhyclitigue hyperalcaline {Big Nend Natic-
nal Park, Texas). La coulée basale a 80 m d'épaisseur ; la coulée supérieure est
d'épaisseur indéterminée du fait de 1'érosion ; ies deux codées sont séparées par
2 m de tuff.

~ A partir de la mesure de la périodicité des Tamelles d'exsolution en
fonction de 1a hauteur du préléyement dans les deux coulées, les auteurs évaluent
1'histoire thermique de la lave qu'ils comparent & des calculs de flux thermique.
L'accord n'est qu'approximatif ce qui s'explique par 1'absence de contrdle géolo-
gique, 1'incertitude sur la température du solidus et sur 1‘effet de la teneur en
Ca sur Ta position du solvus et de la spinodale.

Brown et al,(1983) ont &tudié la périodicité de lamelles d'exsolution
dans un pluton de syénite. I1s observent une variation presque linfaire de cette
périodicité en fonction de Ta hauteur de 1%&chantillon dans la série. La aussi, la
teneur en Ca peut avoir une influence sur la périodicité des lamelles, car elle

augmente avec la hauteur dans la série.
[X - CONCLUSION

lLes exemples ci-dessus de mise en ordre, ou d'exsolution dans les felds-
paths montrent que le résultat de la transformation dépend de Ta cinétique de refroi-
dissement, On peut, dans certains cas, évaluer 1'histoire thermique du minéral, mais
il n'est pas possibie de déterminer une température de transformation.

Des études analogues ont &té effectudes pour des transformations se pro-
duisant dans d'autres familles de minéraux - pyroxénes, sulfures (voir Putnis et
Mc Connell, 1980). Les critéres qui permettent d'établir une chronologie dans les
différents &vénements auxquels a &té soumis le minéral sont souvent tirés de 1'étude
de Ta texture fine du cristal observae au moyen de la microscopie &lectronique.

Les phénoménes de cindtique présentés dans ce chapitre peuvent en grande
partie 8tre extrapolés aux autres transformations de phase et aux réactions entre mi-
néraux. Un &quilibre minéralogique ne peut Btre utilisé comme géuthermométre qu'aprés
contrdle de la cinétique de transformatiaon. '
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MINERAL POLYMORFEISM AND ONE-COMPONENT SYSTEMS

Alan B. THOMPSON

I - MINERAL POLYMORPHS IN NATURE

A opumber of winerals have several polymorphs which cecur in rocks,
If they can be identified easily and their P-T stabilities sre known, they cam

be nsed sz crude geobarometers and thermometers. Common exzamples include:

8ig, -quartz, tridymite, cristobalite, coesite, stishovite,
Cally -calcite, eragomite.
5,0 —ice, (steam and water are common nom—mimeral polymorphs)

EA18i0405 —microcline, samidine (and other feldspars).
Al,8i0; —andalusite, sillimanite, kysmite.

To better uederstand how their stabilities depend mpon pressure and temperatore
we need to consider the variation of AG°f (Gitbs emergy (free enthslpy) of
formation) withk P amnd T.

II — EQUILIBRIA AND THE CHANGE OF G WITH T AT CONSTANT PRESSURE

The ourves in Figere 1 show the variatiom of AGof (hers simply G),
and entropy, 5, as a function of inczeasing T at constant P. The slopes (aeiar)p
for solid, liquid and gas are all negative, as § must be positive. (BGIBT}P is
largest for the gas, as it has the Jlargest molar ontropy. Because the more
stable form has the lowest molar fresc—enthalpy, the stable segments of the G-T
cerves are therefore shown with hesvy linmes. The intersection of the G~-T curves
for solid-liquid is the melting point (Tﬁ), end that of liguid-gas is the
boiling point (Tb). Reactions such as melting or boiling are called '‘first—
order reactions’’, because the first derivatives of G, i.e. (36/9T}p = ~§ and
(36/8P)p = +V, are disconmtinmous, with an abrupt change in valume at TyulBy).
Ty (Py). Because many mimersl reactions show a greast dependence upom pressure, wWe
should consider how AGOf varies with pressure for liguid., solid end gas

equilibria,
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liguigd

salid

Figure 1 : Variation of G (free enthalpy) and S (entropy)} with temperature (T)
at constant pressure for these phases {gas, liquid, solid in a ome—
component system. From Dickersom, (1969, p.224).

i solid - Liquid £
o equilibrium liqui d -gas
equalibeium

Figure 2 : Relation between G-T (free enthalpy—temperature) curves at pressures
PbiPa and the P-T diagram (from Dickerson, 1969, p.226).
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TIY - EBQUILIBRIA AND THE CHANGE OF ¢ WITH P

We may construct polybazic GT curves if we know ths change in free
enthalpy with pressure, (3GIBP)T = +¥, The relstive positioms of G~T cuvzves, for
two pressures ( Py > Py) are shown for esch of gas, liquid and solid inm Figere
2. The displacement of the interssotioms causes the shift of the melting point
ard boiling point cuzves recorded in the P-T disgrem hemeath. Because the gas is
the most compressible, the dP/dT of the liguid—gas curve is much less tham the
dP/dT of the solid-liquid emrve,

It is necessary to comsider how such two~phase curves in P~T space

terminate. Ome possibility is s teiple point and enother is & critical point.
IV — THE CHANGE OF G WITH T AND P AND THE OCCURRENCE OF A CRITICAL POINT

Consider an isobaric G~T section at P=P, for ges and Iliguid. At
sufficiently high temperature the siope of the liguid fres emergy curve will
equal that of the gas (Figore 3a), because the second derivative (azGlaTz)p =
-(BS/BT)p = —CP/T. and the heat capacity, Cp, of a liquid, is greater than that
of a2 gas with which it is in eguil ibrium.

At " a ‘temperature T, for P = P, beceuse the G—T curves for liquid
and ges will have the same slope, (06/8T)p = ~8, they will have the ssme molar
eatropies (Figure 3a). '

If the pressure is raised, G for the gas will increasse faster than
for the liguid, becanse (8G/8P)wy = +V. At some pressure at temperature T, the
moler volumes of gas and liguid will be equal and both the slopes end a=absolute
values of the 6T curves will coincide (Figure 3b). At the critical point
{Fignre 3¢),at P.-T,: 6 8 V and H will be idemtical in ges and liquid. Thus
the critical opoint is a termimstiom of the liguid-gas cuzve afterwhick (im B=T
space) uﬁither phase is distinguishable and thersfore eppropriately we should

desl with'u °*supercritical fimid’’.
V - FREE ENTEALPY-PRESSURE CURVES FOR 4 ONE~-COMPONENT SYSTEM

To emphasize that (3G/8P) in nature is just as important as (3G/3T),
schematic isothermal G-P diegrems are shown (Figure 4) for 13)T4>T3)T2>T1.
Because the phase with the lowest G in any P ramge is the stablest ome, these
ire shown by heavy lines. The resulting P-T diagrams is shown at the bottom
right. Note =at Th the three G-P ¢nrves interssct si a triple point. In the P—T
diagram, full lines show stable equilibriz end dashed 1lines show me tastable
equilibria. This diagram applies for a system in which VL)Va>VB and SL>SB>Sﬂ.
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Figure 3 : G-T {(free enthalpy-temperature) diagrams at different pressures
(Pc)Pa) and the explanation for a liguid—gas ecritical point (from
Dickerson, 1969, p.237).
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Fipure 4 : G-P (free enthalpy-pressure) diagrams at differenmt temperatures
(T5>T4)T >T2>T ) and the formatiom of a triple point im the P-T
didgram %from-aordon, 1968, p.33). .



That such P-T diagrams are not the same in all cases may be seen by comparing

phase relations for *'normal’’ substances and the '‘common’’ substance—H,0.

VI - PRESSURE-TEMPERATURE AND VOLUME~ENTROPY DIAGRAMS FOR ' 'NORMAL'' SUBSTANCES
AND FOR H,0

The P-T diagram deduced from the G—P diagrams for the case ‘.fL>V""'>V*3
and sbys®sh s typical (normzl) for most substances (Figure 5a,b). For Hy0,
because the ice-I structuzre collapses on melting and the molar volume decreases,
the solid-lignid line has a negative dP/dT (Figmre Sc,d}. It should be noted
that the other ive polymorphs are demser than 1liquid-Hj0 and their melting
curves show positive dP/dT (Figure 6).

V-§ diagrams show the same relations as P-T diagrmms (Figure 5), In
both cases. Sga¢081i4uia*Ssorias For By0» Vgao?Vice-D’Viiquigr Whereas for

normal substances Vgas>vliquid>vsolid'
VII — THE PHASE RULE AND ONE-COMPONENT SYSTEMS IN NATURE

In a ome—component system, by definition C=1. Some oxide components
occor as phases in nature, Hy0, 8i0y, etc. For other minerals, o.g. Al,8i0s;, the
mineral formnla clearly represents the best <choice of compoment for the
polymorphic reactions, Three polymorphic {two-phase) transformations meet at a

triple point in P-T space.

The number of coexisting phases: @ = 3 at the triple point (invariant),

may be determined by imspection: @ =2 aslomng the lines (anivariant).
of the phase diagram. : @ =1 in the fields {divariant).
The number of independent : v =0 at the triple point, P-T fized ' (inv,)

variables: _
1 slong the lines, P or T fized (mniv.)
2 im the fields, P and T varieble (div.)

(variance = v) may also be

evaluated from the egquilibriwm : v
phase diagram.

Thus an examination of the equilibrium phase relatioa for z ome—
component system, where P and T are the intensive variables, reveals one

formulation for the '’'phase—rule’”’,
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v [+ - o + 2

varignce = number of components - number of phases + 2
VIIT - EXFRCISE TO CALCULATE THE Al,Si0; PHASE DIAGRAM
a) From the following thermodynemic data determine the relative stability of
kyanite—andalusite—sillimanite (data from Robie et al., U.8.6.85 Bull,

1452, (1978) p.339-343)

Eyanite (p.339) Andalssite {(p.341) Sillimenite (p.343)

AG% (595 1) ~2441°276+/-1920 —24397892+/-2100 ~2438°988+/-1750 T mol *
$°(298,1) 83.76+/-0.34 93,224/-0.42 56.11+/~0.42 T me1~ig™!
Vo (298,1)  4.409+/-0.007 5,153+/-0,004 4.99+/-0.006 T bax *

b) Use the approximations AGT ~ +AVAP gnd AGp ~ —ABAT and the Clapeyron—
equation (dP/dT = AS/AV) to calculate a P-T diagrem. We will call this

approximation the ‘faffinmity-displacement’’ method.

¢} Draw schematic G-T diagrams for the 3 cases:
(i) a fixed pressure higher tham the triple point
(1i) at the pressure of the triple point

(iii)} a fixed pressure lower than the triple point

d) To consider how the preservation of mineral polymorphs may be influenced
by other components inm nature, we will consider s few reactionms in the
system A1203-—Si02-ﬂ20. In the p:ese.nce of gquartz - and Hy0, the Al;5i0g
polymorphs can form the hydrates pyrophyllite and Lkaolinite at
temperatures below about 400°C., With the help of the mel. percent
triangle Al,0; -+ 8i0y + Hy0 and the G-T diagrsms in (c) draw the phase—
relationships between pyrophyllite, kyanite or sndalusite, gmartz and H20
on the P-T diegram:

Aly8i 0y4(0H)y = Al,8i05 + 3810y + B0
and between kaolinite, pyrophyllite, gquartz and Hy0,

Aly8iy05(0H) 4 + 28i0; = AlySig01o(0M), + Hy0.
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IX - SOLUTION OF TRE AIZSJE.OS PHASE DIAGRAM PROBLEM

a) Bscause kysanite has the most megative AG"f(298 1) it will be the stable
phase at {298,1) for these valuwes, The relative P~T stahilities deduced

from V-8 valnss are as shown im Fignre 7.

b) It is clear that we have neglected the error limits on G, § and V data
and mot corrected for chemgiog G and § with T ( i.e. assumed Acp = 0},

The fellowing velues are obtained, neglecting errors:

A6298 AS AV dP/dT
And-Kya +13 84 + 9.46 +0.T44 12.72
Sil-And + 904 + 2.89 -0,163 -17.73
5il-Eya +2288 +12 .35 +}.581 21.26

T mol™l  F mer g ¥ parl bar K1,

Using AG ~ —-ASAT &t 1 bar pressure we obtain,

And~Eya AT ~ -1384/— 9.46 = 146 + 298 = 444 K : dP = 146 x 12,72 = -1857
Sil-And AT ~ - 9204/— 2.89 = 312 + 298 = 610 K ; dP = 312 x 17.73 = +5531
Sil-Kya AT ~ —2288/-12.35 = 185 + 298 = 483 K: dP = 185 z 21.26 = -3933,

i
]

Using AG ~ AVAP at 298 K we obtain,

And—Kys AP~ -1384/+0.744 = —1860 bax
S8il-And AP~ — 904/-0.163 = +5546 bar
Sil-Eya AP~ -2288/+0.581 - -3938 bar.

It i¢ wuwseful to compare the calculated disgrems (Figure B) for two
sets of G date (S and V the same). The differences principally arise from AE“i
values whick are very difficult to obtain by celorimeiric methods. They do not
dissolve easily in AF for acid~solutiom calorimetry and the umcertainties are
laxrge when they are dissolved in Pb2B204 meits in meolten—salt calorimetry. The
geological interpretation will be clearly different depending upon which values
sre wused. The choice is left to the reader as it is necessary to cousider the
errors and assumptions in the calculations as well as the method used.

Figure 9 shows a veriety of published A125105 phase relations (Zem,
1968) . More recent stedies heve shown much greater agreements between EKEya-Sil

and Kye-ind phase relations. Mozt of the discrepancies result from And-8il



Pressure, Kb

|
460 600 8O0 1000 1200 140G 1600 1800
Temparature, *K

Fignre 9 : A selection of experimental data on Al,5i0. phase relations (from
el duhiloiid 2 5
Zen, 1969, p.298).
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Figure 10 : A schematic illustration of how Al/Si disorder im 8il, could
displace And-8il and Kye-Sil phase boundaries.
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Figure 11 : Schemstic G~T disgrams for three pressures (P,0P,3P,) showing the

relative stebility of Al SzO polymorphe, The &ctbal lines shomid be
slightily curved (Figure i

Figure 12 : The relationship of the stability fields of pyrophyllite and
kaolinite to the A128i0 polymorphs, with exzcess quartz amd ]120
Near the triple point Sach pelymorph is shown stsble with H. O &nd
quartz. At lower T, the hydrate pyrophyllite will form permitting
the assemblages Al SxO + Pyp + Qtz; Al 81.05 + Pyp + ; Pyp +
Qtz + H,0. At st11% lower T, Xao + Qtz replices Pyp + %0 permitting
these minsral assemblages in the I, G-deficient region; Kao + Pyp -+
Al 5i0.; Pyp + AL 8105 + @tz; Kao + Pyp + Qtz., It will be noticed
that %he thres—m:.neral assemblages &are stable without H 0 at
temperateres below the dehydration boundaries.
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boundaries. In our calculations we also neglected Al-5i disorder in
sillimanite; this could result in a diagram like Figure 10,
Figare 11 shows ths schematic G-P-T relations among Al,S8i0g
polymorphs and Figure 12 shows some lower—T transformations with presence of

guartz and water, (Figure 12, a, b, c).
X ~ USE OF MINERAL POLTMORPHS IN GEOBAROMETRY-GECTHERMOMETRY

It is common practice in the geological Iliteratures to use the
relative stability of mimeral polymorphs as pressure—temperature indicators, The
finding of an ''abnormal’’ polymorph means either that the mineral crystaliized
outside of its stability field or that it crystallized within its stability
field but was preserved by kinetic factors.

The occurrence of aragonite in some blueschists has been considered
diagnostic of high—P metamorphism. The fact that some marine organisms build
their skeletons from saragomite, and others from celcite, has besn explained
because of chemical impurities (e.g. SrC03 has the aragonite structure 2t room P
and T) or because of kinetic factors. So cleerly there are some chemical
constrainte for polymorphic reactions.

The finding of sfishovite and coesite in meteoritic impact craters
supports their high pressure origin., At low pressures, however, tridymite and
cristobalite cam grow in the guartz stability field.

The preservation of sanidine in volcanie rocks and in metasandstones
in contact aureoles around intrusions, is related to kinmetic factors which
inhibit transformation to microclime during cocling,

The regional distributioa of the A123i05 polymorphs, Eya,And,Sil is
often considered diagnostic of different metamorphic regimes following tectoric
processes, To umnderstand to what extent the Alzsios polymorphs may be used to
assign P-T conditions we will examine some aspects of the Alzsiﬂs polymorphs in
terms of stability, chemicel impurities and mineral kinetics,

From the form of the Al,8i0; phase diagram calculated sbove, it is
clear that the occurrence of one polymorph only limits P-T equilibration
conditions in a very broad way relative to a triple point., If we fimd two— or
three AIZSiOS polymorphs im a single specimen or across a large regiomal

metamorphic terrain what does this teil us about eguilibration conditions?

1 - A1l,8i0; phase disgrams

The variatioms in the available phase diagrams reflects the fact
that because the AG“i differences are so small it is very hard to locate the

equilibrium boundaries experimentally (Figure 9). Indirect calculations are
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¢yually as unrelisble as ths wncertainties om each AGOf is greater than the
mazimam difference between them over the whole P-T range of interest. It is
extremely difficult to measure &ﬁof for Al;5i0g by celorimetric methods { see
asbove). Exzperimenta}l studies based upon growth or disappearence of polymorphs
ire made difficolt by kinetic problems {(seas below} and the difficmlties of
distinguishing them by X~ray powder methods.

Chemical impurities smch as Fa3+, Mn3+, Cr3+

shift the phese
boundaries considersbly dus to umoqual selution in the three polymorphs, and
AL/ 84 disorder in sillimanite mesms that the And—S3il snd Eye-8il boundaries can

eesily vary from experiment to experiment.

2 — Kinstics of A125105 transformations

Because it 4is not wncommon to find a coexistemce of Al,8i0g
polymorphs im metamorphic rocks, if is necessary to determine if wniveriant oz
invariant conditions are commonly achievad or whether kinetic faectors comtrol
the nztural coexistemce? The kimetic details of the Al,S8i0; transformtions are
not well known, but we can illustrate the problems with soms simple diagrams,
Figure 13 shows a schematic isobaric Tév (TTT) diagram, Temperatunre (T) is
plotted ageinst log t {time) relative to an equilibriuwm boundary (e.g. Eya—-S5il)
where the eguilibriom temperature is Te. The C-shaped curves below Te for the
Sil-Eya transformations show schematic valuss of t {amount of tramsformatiom, 35
% just after the start of transformation snd 95 %, close to the fimisk). The C-
shape results from ths different temperatore dependence of muclsation and
diffusion-contzrolled growth (Putuis snd MeComnell, (1980), p. 145). The curves
above Te for the Kya—Sil transformations show only the lower part of the Tt
CTIVE. '

We will consider some CCT ({constant cooling rate transformation)
paths for the Eya—Sil transformation. Begimning at T,, path 1 passes through the
Eye~8il transformetion such that &ll Kya is conmverted te Sil. On passing Te,
becauese of slow mecleation rates for B8il, the kyanite may remain althcugh
upstable, .

Along path 2 the Eya—85il tramsformation begins but does not go to
compietion. On passing through Te, as with path 1 the kyanite mey remain
although sillimanite is stable,

Along path 3, the Eye—8il trsnsformations will not start, If 5i1 was
present it would certainly comvert to Eys on coolimg,

Aloag path 4, no transformation occuxs.

We may extend our CCT diagrams to elevated pressures and consider
some schematic PTt paths (Figure 14). The limes of constant transformation rate

(isokines) are as yet relatively schematic., The PTt paths refer to the uplift
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Figure 13 : Schematic isobaric Ttr diagrom for Kya—Sil transformations.

Pressure

Figure 14 :

Schematic T-t paths 1,2,3, and 4 are shown rsiative to the 5
% (start) and 95 % (finish) transformation curves {drawn by analogy
with Putnis and McConmell, 1980, Figures 6:13, 6:14), Although most
Ttt diagrams are determined isothermslly, the curves shown here are
intended to represent continuous ccoling transformation (CCT) curves
determined at comstant coolimg rate. '

Temperatue

Schematic P-T diagram showing Al,S5i0, equilibrium boundaries, uplift
part of PTt paths ABCDE, AFGHI, &nd lines of constant transformation
rate (isokines). Transformations can only start once the pmcleation
barrier has been passed and this cannot eszsily occur in the vicinity
of the equilibrium boundary.
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sggments. Beginming at point A along path ABCDE, Eya would begin to transform to
Sil botween BC, but the tramsformation covld not start uwntil the equilibrium
beoundary had been ''ovérstepped’’ emough to permit sillimanite nucleation. Even
if this path took several million years both Eya end Sil could remainm ia this
sample, Bven though the transformation to Ard should begin at D, perhaps only
partizl ecomversion of Sil to And would occur. In sweh a rock a2il thzee 41,8104
polymorphs might be found dut the PTt path psssed nowhere nesr the triple point,

Alomg the path APGHI, Eye may never trsasform to Sil between FH oz
to And along HY, becanse kinetics are uafavourable, A path passing from A
divectly through the triple point could preserve Eya and perhaps And (formed
from Eya), bat would not be expected to produoce Sil. Thus the finding of all
three AIZSiOS polymorphs im & rock sample must mean , on the basis of these
kinetic consideratioms, that the PI path passed to much higher temperatures tham

the oguilibrium triple pojuot.

3 -~ The xvegionzl metamorphic distribution of mineral polymorphisms slome is
of limited uwse in geothermometry —barcmetry!
The above discusion emphasises the cantion that should be escercised
when wusing minsral polymorphs for geothermometry—barometry. Other methods

discussed e¢lsewhere in this volume should be nsed in eddition whemever possible.
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Fe—Mg CONTINUOUS CRYSTALLINE SOLUTIONS IN GARNET AND CORDIERITE
AND THEIR USE IN GECTHERMOMETRY ~ BAROMETRY

Alan B. THOMPSON

1 - Fe~Mg CRYSTALLINE SOLUTIONS ARE NEARLY IDEAL YN MANY MINERALS

Many common vock forming mimerals show continmous crystalline

solutions between F82+

aid Mg end-members, There is much evidence to suggest
that thesz aze close to ideal crystallinme solutioms, in which case we may relate
asctivity of the Fe (or Mpg) compoment directly to its mol fractiom (XFe = Fe/(Fe
+ Mg), or FeO/(FeG + Mg0)) as obtaimed from chemical analysis of the mine:t;lls.
Such assumptions considerably simplify the calibration of the P-T~X
relationships of coexisting mimerals amd help to explain their compositional

variation as Yumctionms of P, T and other variables.
IT — PRATECTIONS OF P~T-X RELATIONS INTO BINARY T-X, P-X, AND P-T DIAGRAMS

As an introduction to the more complexr relatiosships in mineral
reactions we will comsider the triple points among solid (a) - liguid (L) - gas
(V) shown for the two end-member systems (A end B} in Figure 1. The dP/dT for
equivalent end-member reactions are similsr in sign and magnitnde. The location
of the emd—member inverisnt points and omivariant limess depends upon the
relative solubility of components A snd B in the three phases V, L, a.

As shown in Figore 2 each of the three phasss V, L and e are
regarded as completely miscible sclutions between the compoments A and B.
Therefore, each of the three loops represents a8 contimmous reactiom involving

complete binary solutions (A to B}, which mey be written as:
V=a L =ua : V= L.
They intersect at a discontinuity, where the reactiom is

V+asL  with X2l 5%,




From Figures 1 and 2 we see that there is a relationship botween the
BT of the end-member reactions in system A-B, and that in P-T-X space the
mineral compositions lie on loops in isobaric—T-X sections or in isothermal-P-X

sections.

I1I ~ Fe—Mg RELATIONS BETWEEN GARNET AND CORDIERITE COEXISTING WITH Al,5i05 +
QUARTZ ‘

Consider the end-member reactions between garnet, cordierite

{anhydroes), sillimanite, and quartz:
IFeyAl,Sighyg = 2FogAlySig0y, + 4A18i05 + 5510y (1)
3M52A14Si5013 - 2M53A125‘i3012 + 4A125i05 +-5Si‘02 N (23,

for which at equnilibrium we may write:

I
<

2p{Fe—Gar]l + 4pi8il] + Splatz] — 3p[Fe~Crdl] (1a)

1l
<

2p[Mg—Gar] + 4u[Si1]1 + 5plQtz] - 3p[Mg-Czdl] (2a}.

For each phase, because we may relate the chemical potential of a compoment in a
solution (ui) to a standard chemical potential (pio) through a term including
the activity (a;),we may write the equilibrium condition for the mineral

reaction as

Zpy = Spy® + oRTIloag (3).

Thus, for (la) and (2a) at equilibriom with pure sillimanite and quartz {(snit

activity for both}, we may write

2u®[Fe-Gar] + 4p°[8i1] + 5u°(Qtz]l - 3n®[Fe—Crd]

-RTln[aFe*GazGEr]z[aFa—Crdcrd]—g (4)

and

21° [Mg—Gar] + 4p?[8i1] + 5u°[atz] - 3u°TFe—Crdl
Crd]-'3

i

-RTln[aMg_GarGarlz[BMg_crd (5) -
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Fignre 1 1 P-T (pressure-temperature) diagrams with triple points for two purs
end-member systoms A and B, among solid (a), liguid (L) and gas (V).
From Prince (1966, p.61). .

Figure 2 : P~T-X (pressure—temperature—composition (A=B)) loops for the
c¢ontinupus reactions V-a, L-e, VL. The discontinnity V+ a =1L
cccurs at the intersections of the loops. From Prinmce (1964, p.60}.
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For the g¢ase of end-member reactions (1) and {(2), the right-hand side of (4} and
(5) would be zero, becazuse for pure phase the activity is unity (& = 1).

Values of AH®/R and AS®/R may be obtained from the PH,0-T
coordinates of end-member reactions if the stoichiometric coefficiemnts and molar
volmmes are known, These data are used to obtain variation of free—enthalpy
(AG®) with P, T aH,0, etc. Free—enthalpy (AG or AG°) is often expressed in terms
of the chemical potential (Ap or Ap®).

) For the anhydrous reamctions (1} aad (2), the equilibrium condition

{Ap°=0) may be represented by
Ap°RT = AH®/RT - AS®/R + PAV® /RT (6
Thus relation (4) may be written as

o - _ Gar+6 Crd,—6
Ap°g /RT = -1n(Xg ") 0 (g, “%)
+ AB®p /RT - AS%g,/R + PAVOR, /RT (M

and rewriting reletion (5}, we obtain

' er = Gary6(y. Crdy=6
AnCyg/RT = —1n(Xy S0 (Xy W59
+ AB®y /RT - AS%y /R - PAV®y /RT (8).

Thus, for an anhydrous end-member reaction, a plot of AVOSP/RI against 1/TK will
give slope and intercept values for —AH®/R and AS?/R (Figure 3a),where Vos is the
volume change of pure solid phases, in J bar—l. Although the equation of state
in form of (6) above assumes that AH® and AS? are independent of temperature
(that is, ACP is zero), this assomption is adequate for extrapolation over small
ranges in temperature. )

For a dehydration reaction the equilibrium condition (Ap® = 0) may

be represented by
Ap°/RT = AHC/RT - ASS/R + PAV® /RT + x1afH,0 (6}

wvhere x is the nmmber of moles of HyO and fHy0 is the fugacity (which may be
related directly to sctivity if a standard~state is specified). Thus a plot of
{xInfH,0 + AV®, P/RT} against 1/T will give a slope of —AH®/R and intercept of
AS®/R (Figure 3b), |

It is imvortant to understand the thermodynamic relations between
(Fe and Mg) end-member reactioms (7) and (8) and the exchange equilibrium

between the Fe-Mg crystallinme solutions, A combination of these relatiomships is
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Figure 3 : Schematic li.:;aar plots of polybaric—pelythsrmal equilibrium data for
mineral reactioms a) anhydrous, b) dehydration.
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Figure 4 : Schematics of cation exchange among continuvous crystalline solvtioms,
Fe~Mg between garnet (Ger) and cordierite(Crd) or biotite (Bio).
8) isothermal—isobaric ezchange of Fe-Gar + Mg—Bio or of Mg—Gar + Fe—
Bio in the proportions of (i) will produce the indicated coexisting
pair at equilibrium,
b) varjous mixtures of end-members (i throwgh v} will produce the
indicated final pairs. At constant P and T each pair at sgnilibriom
will have the same if the soletionms are ideal.
e) Arrows show tie~line rotations expected with incressing T,
proceeding to reduce the cation fractiomstiom,
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needed to describe the appropriate continuous reactions.
IV — DISTRIBUTION COEFFICIENTS AND EXCHANGE POTENTIALS
Subtracting (5) from (4) we obtain the exchange equilibrimm

2[Fe~Gar] -~ 2 [Mg~Garl = 3 [Fe—Crd]l ~ 3 [Mg—Csd] (9)
2 FB3A1231'.3012 + 3M52A14S15018 = 2M53A128i3012 + 3F32A14815018 (%a).

Using chemical potentials and the eguilibriom constant we obtain

2(u°[Fe—6ar] - u°[Mg-6ar]) — 3(u°{Fe-Crd] —u®[Mg—Crdl)
= ~ETlalag, g, 0% 12 layg gar 1 2 lagy-cog ™41 layg g "800 (902,

If it is assumed that Fe—-Mg garnet and cordierite c¢rystalline solutions are
ideal (y = 1), then because there are 3 equivalent Fe—Mg sites in garnet, {aMs_
GuGu] may be approximeted by (XMgGar)S. Similarly for the two equivalent sites
in cordierite [aMg—Crdcrd] may be approximated by (XMgCtd)z. With these

substitutions (9b) becomes

2u°[Fe—Gar] + 3p°MMg—Crd] - 2u°[Mg~Crd] - 3p°[Fe—Crd]
=6 RT1n(Xp, 0 9%%) Ry, 0 (10).

]

The quantity (Xgg .y 5*") Ryyp/p, %) is the distritntion coefficient (Kp, vhich
is easily related to the equilibrium constant for an exchange reaction involving
ideal solutions). The quantity oa the left—hand side of (10) is tha (Fe—Mg)
oexchange potential for the case of molticompoment ideal solotions, Additionmal
components in natural phases (such as Mn) will be accounted for in the X terms
{mol fractions im (10)), However, this model becomes inadequate as the
crystalline solutions deviate from ideality, as for exzample the case of
extensive solution of Ca in ga-net. Although the K]) involves fervous ironm, if

3+

the natural phase contains Fe forming an ideal solution wixh Al, then the

sotivity of almandine in watoral garnet may be approximated by
VIII.3 VI2
(Zpe PRE & f T I

Before we can apply any of the above equilibria as geothermometers

or geobarometers we should nnderstand their dependence on intensive wariables,

such as P, T and pH, O,
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V — EVALUATING THE EXCHANGE POTENTTALS

By experimentally exchamging cations between coexisting phases at
known P and T, we may obtain values of KD from the measured compositions of the
minerals (Figure 4), Alternatively, if the minerals in metamorphic rocks are in
complete equlibrium we may use one cxperimentally calibrated geothermometer teo
evaluate several other cationexchange geothermometers, if measured Ep is
sufficiently temperature dependent. Cation exchange rvesctions among ideal
solutions even if they involve hydrates are themselves independent of &HZD and
almost independent of - pressure. If the mineral solutions are nonm-ideal, even
aHZO-conserving cation exchange equilibria are dependent upon aH20 because
changing aH,0 at constant P and T may not affect the activitites of all
components equally (J.B. Thompson, pers. comm,, 1983), Figure 35 shows three
separate calibrationms for the variation of ID.KD(Fe/Mg)GM'T(Mg/FB)BiO with 1/Tg,
Because the exchange equilibrium applies even when other reacting phases are
present (e.g. Sil+Qtz), expsrimental studies on the continuous reactions that
are described by P-X or T-X loops as in Figure 2, can also deliver values of the
exchange potential, Some resmlts for Fe~Mg exchange betwsen Ger+Crd are shown in
Figure 6,

Thus we may, im principal, use calibrated cationexchange reactions
as geothermometers, It remains to be shown how we cem wuse other equilbria as

‘geobarome ters,
VI — CONTINUOUS REACTIONS AND P-T-X LOOPS

Because most Fe and Mg minerals may be synthesised in both end-
member systems it may be possible to locate in P-T space both end-member
reactions. Alternatively, the width of the P-X or T-X locp may be experimentally
investigated using intermediate compositioms. For exampile, the ezperimental
study by Holdaway and Lee (1977) hes provided the data shown in Figure 7, The
stoichiometric coefficients for the reaction are assumed to be the same in both
end-member systems and slso in the divariant—region of the isothermal P-X (Fe—
Mg) loop (Figure 7). However, the coefficients depend upon the aluming content
{actually Al,Fm 48i_y through the exchange ALAl = FmSi) of the biotite. In
nature it often appears that Fe—rich biotite are more aluminous than Mg-rich
biotites, bot we will assyme that all maintain the same level of AIZFm_]_Si_l.

In the isothermal P~X (Fe~Mg) section in Figure 7, above about 3
kbar no cordierite (Crd} is stable with Bio, Ksp, Sil, Qtz and H,0. Thus, the
tie lines betwesn Bio and Sil are radial to 8il, as A128i05 does not fractionmate

Mg/Fe, at least in our model system (topology a). Some aspects of the projection
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used are discussed in Appendix 1.

At a pressure close to 5 kbar the pure Mg end-member reaction occurs
at PME‘ Below PMs the divariant reaction oceurs enabling the coexistence of Bio
+ 8il + Qtz + Crd + Hy0, where ngCrd>XMEBi°. In topology b, the continmous
reaction appears as a triangle, when the composition of Crd and Bio correspond
to those on the loop. The tie line Sil-Bic and Sil-Crd are radial to Sil while
the tie lines Crd-Bio are determined by KD at this temperature, Notice that the
end—tie line for Crd—Bic is common to the projected Crd + Bio + S5il triangle.

With further pressure decrease the compositions of Crd and Bio
change continuously thromgh reaction, both becoming more Fe—rich, The tie—lines
between ideal solntions of Crd—-Bio in topologies b and ¢ should be the same as
the diagram i3 isothermal and pressure effects on Ky are negligible.

At a pressure just above 2 kbar, the Fe end-member reactioa occurs
at Pp.. Below Pgp,, Bic of any Fe—Mg composition cannot coexist with Crd + 5il +
Esp + Qtz + H,0, Although here drawam schematically, the whole range of Crd-Bio
tie—lines, corresponding to the KD at 675°C conld be stable, unless other
reactions should appear involving other Fe-Mg minerals (e.g. Gax).

Is it necessary to investigate experimentally all continanous
reactions of interest to petrologists, to determine the width of PX or T-X
loops? Can one direct such experiments by first doing =an appropriate

calculation?
VII — EXERCISE IO CALCULATE AN ISOTHERMAL P - X (Fe—Mg) LOCP

Given that the equilibrium PT conditions for the end-member

reactions
3FeyAl, 8150y 5 = 2FegAly8ig0y5 + 4A155i0; + 5810,

and
3M32A145i5018 = 2MggAly8iz0y, + 4A1,8i0s + 385i0y

are T°C 700 500 1000
P Fe (bars) 3450 2900 2550
P Mg (bars) 12,800 11,160 1i,100

and using the volume date (AVOF6=—3.648. AV°ME=—3¢7?7 cal bar_l) calculate
isothermal P-X (Fe—Mg) dinmgrams for the continmeus reaction with (Fe—Mg)
erystalline solutions in Cz4 and Gar at 700, 200 and 1000°¢C,
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VIII - SOLUTICON T¢ EXERCISE ON ISOTHERMAL P - X (Fe—Mg) LOOPS FOR GAR + CRD
+ SIL + QIZ

Because we are calculeting isothermally, the displacement of the Fe—
Mg assemblages from the end-member reactions may be obtained by the ‘'‘affimity
displacement’’ method, with the approximations

o Gar Crd
(AGFe - AG Fe) ~ AVFBAP -~ —1:R'J'.‘111(XF'3 ‘(XFe e

The two following approzimatiors provide simultameomns equations for T=700°C =

973K, where a = &

i

G crd
1nXg, "% /3, T AVOL {P—Pg,)/6RT

1n%y S8 /%y CT8 = avey (Py ) /6RT.

Using the values given in Seciion VII, this may be rewritten as
ln(XFaG“/XFecrd) = 18(A)/(B) = (-3.648(3450-P) / (6 x 1.987 x 973)
Gar Gar - - Gar " Crd

1a (1-4)/(1-B)
-3.777 (12800~P) / 6 x 1.987 x 973

]

The calculation bocomes possible if we set

A/B = a and (1-A)/(1-B) = b

and solve first for the mol ratios a end b and then for the mol fractioms A and
B.

The calculation at 973 results in the followimg:

P APy, (1-4)/(1-B) =b AP, (A/B)=a B=Xg, 0T a=xp 0%
12800 0 0 -9350 0.000 0.000
12000 + 800 0.7707 -8550 14.713% 0.016 0.242
11000  +1800 0.5565 -7550 10.743 0.043 0.467
9000  +3800 0.2502 -5550 5.7279 0.130 0.747
7000 +5800 0.1513 -355¢ 3.0537 0.292 0.893

5000 +7800 0.0789 -1550 1.628 0.595 0,968
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4000 +8800 0.0569 - 550 1,1888 0.833 0.990
3450 +9350 0.0476 0 1,000 1.000

The results are plotted in Fignre 8 for the calulation at 973 K, Figure 8 also
shows the method of calculating the dimensions of the lecop The end-member P-T
values used sbove are slightly different from those used previously by Thompson

(1976b, Fignre 2), which are shown here as Figure 2.
IX - THE ASSEMBLAGE GAR + CRD + SIL + QTZ AS A GEOTHERMOMETER AND GECBAROMETER

The agreement of the calculated isothermal P-Y(Fe—Mg) 1loops in
Figure 9a with the experimentally determined data, for the contiwuocus reaction
among Gar + Crd + 8il + Qtz, depends somewhat on the optimism of the user.

Certainly, the Fe-Mg exchange equilibriwm among Gar-Cxrd (9) is quite
temperétnre dependent ond not very pressure dependent (Figuzs 9b). Thus this
potentiglly wuseful geothermometer has very large positive values of dP/dT.
Because the end—member reactions (Fe amd Mg, 1 and 2) limiting the Gar + Crd +
8il + Qtz coatinuous reacticas appeary to have very small dP/dT {negative in the
exercise im section VII), they should provide a potentially useful geocbarometez,
In principal, T can be obtained from the XFQ values of coexisting Gar + Crd
using the ezchange equilibriom and P can be obtained for this T wusing the
isopleths for the continnous reaction Gar + Sil + Qtz = Crd (Figure 9b).

Let us examine in some detail the consegquences of the approach, with
the =2ié of Figure 10. This figure is set out in columns (I, XI, III, IV) and
corresponding rows {a, b, ¢, d}. Column II in Figure 10 corresponds to our
calculation, We have assumed that the Fe—end-member reaction has a8 negative
dP/dT in accordance with the opinion of the workers who experimentally
investigated it. By compariscn with Figure 1 we assume that the Mg end-member
reaction has a simii.r negative dP/dT. The Mg-reaction cannot be investigated
experimentally because of the stability overlap of other phases (e,g. sapphirine
and enstatite, Newton, 1972, Seifert, 1974). Becaunse Gar + 5il + Crd in column
II is both the high entropy and low volume assemblage, the isothermal P-X loops
and iscbaric T-X loops have the same orientatioms {i.e. imcreasing XMg with
increasing P and T).

Aveilabl ¢ thermochemical data seems to indicate that the Mg~end—
member resction has positive dP/dT, Thas if both end-member rioactions are indeed
similar, then the Fe-end-member reaction must also have a siailaxr positive
dP/dT. This has resulted in the reinterpretation of the experimental studies on
the Fe—end-member reaction Zo aslse give a positive dP/dT, by Aranovich and

Podlesskii (1983), Wor the a.ze of column I, the orientation of the ischarie T-X
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(Fe—Mg) and isothermal P-X(Fe—Mg) loops is reversed. If regiomal metamorphism is
mainly 2 response to ipcressing T, then ezamination of the changing ng ef Ger +
Crd (with Sil + Qtz) in & regiomel metamorphic sequence should reveal the
correct version, If T is correct, them Crd + Gar (with $il + Qtz) should both
become more Fe-~rich with imcreasing T, wheress if II is correct both Gar + Crd
{(with B8il + Qtz} should become more Mg-rich with imcreasing T. As both
compositional tremds are observed in Fe-Mg zomaiiom in coexisting Gar + Crd
(with Sil + Qtz), it requires additionsl evidence of the direction of chenging T
from other methods ( e.g. Tracy et al., 1976) to provide geological
ezplanations.

As smummarized by Tracy (1982) chemicael zonping  kas several
interpretations. Because Lesage et al., (1977) demonstrsted that at lesst 95
% of the exchangeable Fe—Mg was comserved in the =zoming profiles of adjacent
garnet and c¢ordierite, they reasonsbly assumed that Fe~Mg exchange occurred
between Gar + Crd during metamorphic cooling. As mass was virtuslly completely
comserved, the reaction ocourring wes simply the (Fe—Hg) exchange (92) and did
not involwe the Fe—Mg continuvouns resction (1 and 2), altbhough both 8il + Gtz
were clsewhere present in the thin section. Cleexrly if the correct topology in
Figure 10 is to be deduced from observations om regionslly metamorphosed rocks g
few further considerstions must be mads.

Topology III for Gar + Crd + Sil + Qtz relations has been comsidered
by Currie (1974, p.38). Here the Fe-end-member reactiom is shown with a negative
"small dP/dT and the Mg reaction with 2 positive smell dP/dT. The isothermal P-X
{Fe-Mg) 1loops are the same as for cases I and II (row c¢). The implied isobaric
T-X (Fe-Mg) section exhibits considexsble difficulties at the Mg~rich side. With
a positive dP/dT and Czxd on the high-T ;ida and because XMECrdeEGar the
reaction must move towards more Fe-rich compositioms with increasing T.
anoti:unately. a5 the Mg-side loop (Crd is kigh T) is the reverse of the Fe—side
loop (Gar + Sil + Qtz is high T), we cannot invoke an extremmm, (The alkali
feldspar melting minimom is an example of an extremum in the T-X {Ns—X) section)
and in any case reflects non—ideality of both feldspar and melt. The dashed loop
in ITTb is not possible as it would imply XFeCrd>xFeGar_

X — SOME FURTHER PROBLEMS WITE GAR + CRD + SIL + QFZ THERMOMETRY-BAROMETRY

As discussed im several more recent studies {Hemsem, 1977, Newton
and Wood, 197%, Lonker, 1981, Martignole and Sisi, 1981) other factors may
influence the P-T position of XME isopleths for Gar + Crd (with Sil + Qtz).

These include:-—
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a) H20 in cordierite, If the HZO is not simply in the cordierite channels,
but replacing O by OH, then the anhydrous reaction hecomes a dehydration,
Likewise we shounld probably =not forget the hydrogarmet substitution
(which is not gonfined to grossulazr)., Because of the dJdiffereat
tetrahedral occupancy we can probably neglect hydroxytopaz substitution

in sillimamite and, for different resscans, neglect OH in guartz.

b) Phase—transitions, In principal it is possible to calculate the P-T
refractions at the Kya—Sil-And boundaries, at a/B quartz and at high/low

cordierite.

¢) Order—disorder, The AL/Si disorder in sillimanite and cordierite is well
known but poorly understoed, The possibility of ordering im the B8-fold
site of garnet cannot be dismissed nor the possibility of excess Al in

the tetrahedral sites, if 37 cations emter the 8-fold site.

d) Non—idesl c¢rystallinme solutiomns involving other components. Most natural
garnets that coexist with Crd + Sil + Qtz contain Ca and Mn2+, and each

of Gar, Crd, Sil can contain F33+ and M.n3+.

The above list is probably net exclusive, but as yet we cannot
assess the relative importance of such factors im disturbing the P-T location of
. the Fe-Mg isopleths calculated above, or by any other workers. Justification has
been made that favours either topologies I and II in Figunre 10. Topology III
could only be possible if one or more of the phases were gquite different in ope
end—member system from the other. In which case, the T-X {(Fe-Mg) could contain
two independent loops. A further possibility, snggested by R.J. Tracy (pers.
comm. ) consi&ers the changing Hzo—cantent of Crd., As shown in celoumm IV in
Figure 10, the end-member slope changes from npegative dP/dT, merking the
dehydration of hydrous cordierite, (B-Czd) to a positive dP/dT, marking the
formation of anhydrous cordierite (A-Crd). Hypothetical water contents axve shown
for hydroﬁs cordierite (0 to 4) and it has been arbitrarily assumed that the
minimum temperature (Tm) on the rfe- end-member reactiom occurs before the
cordierite has lost its water. kzcause the dP/dT change is a result of entropy
differences we need to know heat capacities of cordierite of varying HyC-content
as a function of T. An isobaric T~X (Fe-Mg. section for PM3>P1>PFe would produce
a ''‘bulge’’ as im the system Fe—8i (Ricel, 1953, p.108), or alternatively called
" 'non~parallel enantiofropy with complete miscibility’’ (Ricei, 1951, p.101),
Here metsmorphism at sonstant P between PMg and Pp. vould sizow first both Crd

and Gar, with Sil and Qt:, becoming Mg—rich, then after ’I‘m| both becoming Fe—rich
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(Figure 10, IVd). An isothermal P-X (Fe-Mg) section for Ty{T,, could show &
tangential ismtersectiom of two P-X loops, the lowest pressmre for hydrouns—Crd
and the upper for emhydrous,

It seems that despite the intensive use of the sssemblage Crd + Gar
+ 8il + Qtz as & geobarometer, many new laboratory studies are still nseded

before we can realistically evalvate metemorphic equilibration pressures,

iT - WHICH SET OF GAR + CRD + SIL + QTZ IS THE BEST TO USE?

The simplest answer is to use the data set that you have construcied
yourself, including all availeble date, Feiling that, you must choose oms of the
available calibrations, a choice difficult to make objectively. There is little

-purpose im taking, say, three published calibrations and becawse two deliver
similar reswlts dismiss the third as being imcorrect. Althongh the precision of
reproducing experimental wresults from the fitted thermochemical paremeters
derived from them may be high, the data is merely extrepolated and not
celculated and thus does not provide an independent check om the scouracy of the
data. The accuracy of any calibratiom is virtuslly impossible to assess either
from experiments or from netural assemblages. Lack of equilibrium both im the
laboratory and in nature om 108 year timescales amd the influenca of the factors
discussed in section X are some of the reasons behind the mceertainty.
Simultaneous applicetion of a wide range of geothermemeters—barometers to each
sample, depending on the minerals present and the appropriate lsboratery
calibration, is elearly much more meaningful than sttempting to extract P-T
equilibration conﬂitions from the minimal two ocelibrations, The discrepant
values that result should be taken seriously, each with estimeted errors,
becavse it is probably rare in mature that el] catioﬁ, anion and isotopic
systems have closed zt & wnigue P~T equilibrium point. As discussed in Chapter
VI,the disequilibrium features in rocks are perhaps our oanly means availsble of
assessing changing P-T conditions with time (t). Complete equlibration can only
reveal & single point on the unknown but complex PTt paths followed by each rock

during regional metamorphism,
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Appendix. AFM AS A MODEL PROFECTION

Since its introduction by J.B. Thompson (1957), the AFM projection
has been applied widely in studies of pelitic rock me tamorphism. All of the
minerals chlorite, chloritoid, cordierite, staurolite, gzranet and Alzsios lie im
the plane A1203—Fe0~M;;0 when projected from Si02 sad f,0. The latter coaditionm
requires the presemce of guartz in all assemblages or other phases that buffer

u8102
0. F. pSiUz = 2;15{55103 - ngZSiO4
2p8i0; = WNaAIBis0p -~ HNaAlB8i0,.

and that something is known -or specified abount uHZO. It does not mean that because
the projection works that the rocks must have equilibreted with a fluwid phase.

To incinde the AFM phase biotite which contsins Kz(} as an additions]
component, this Bio composition is projested from muscoviie or E-feldspar,
depending opon which is present. Becanse we are not permitting any difference ie
A12Mg__18.i_1 and Alee_lsi__l exchanges, it is sufficient to recombine FeO + MgO

to investigate how the projection is comstructed (Figure 11},

Al) Consider ideal phiogopite and rewrite the formula im terms of Mus, A1203

and EZO‘
ﬂlg3AISi3010(0H)2 = K.AlssiBOlO(OH)z - A1203 + 3 Mg0
A1203/(A1203 + Mg0) = -1/ (-1+3) = ~1/2

A2) Consider an sluminous biotite
ngS/S‘ul/s)(A14/38i8/3)010(OH)2 = K.Alssiaolo(nﬂ)z - 2/3A1203 + 3/35{30
M203/(A1203 + Mg0) = (~2/3)/{(=2/3)+{8/3)) = -1/3

J.B. Thompson (1957) emphasised that becamse we want to plot excess
(or deficiency} of Al,0y relative to that in muscovite (Hy0 + 341,05 etc.) we
shoeld normalise on K20. Because thexe ig¢ 3 times as much A1203 than E,0 ig
muscovite, the excess clemina is obtaimed from the total alumimps minus 3 times
E,0. Therefore the A coordinate in projection from muscovite (Figure 11} is
(A1203 ~ 3H,0) and by evaluating

(41,05 ~ 3E,0/(A1,0, ~ 3K,0) + Mg0
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with the biotite formuls in A2) above we obtain
(5/6-3/2)/ (5/6-3/2) + 8/3 = -1/3 s above.

For phiogopite coexisting with E-feldspar, rewriting exsmples (A1) and (A2}
Kifg3A18i50; 4(0H) , = EALSigO0g + 3Ng0 + B,0

the coordinate Al,0, /(A1203 + Mg0) = 0

and for compositiom (AZ) the same ratio is + 1/5.
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MINERAL REACTIONS AND MENERAL
EQUILIBRIA AND THEIR USE IN GEOTHEMOMETRY,
GEOBAROMETRY AND GEOHYGROMETRY

Alan B. THOMPSON

I - SOME OBYECTIVES AND PRINCIPLES OF MINERAL BAROMEIRY AND TEERMOMETRY

The pressure (P} and temperatmre (T) equilibration points obtained
from wmineral geothermometry—baromatry may im principsl be wsed to comsirein
tectonic processes (e.g. England sné Richardson, 1977). Success im such
spplications depends wupon choosing reactioms which will lesd to accurate PT
estimates from laboratory calibrations. Success also depends on determining the
relationship of individeal PI equilibretion points to the PTt (time) path
undergone dering berial, metamorphism and uplift via tectomic c¢ycles. In this
latter regard, it is importast to distinguish umcertainties in individeal
geothermometric and, particularly, geobarometric methods from ambiguities dus to.
the fact thet P and T are changing with time,

The precision required for regiomal-scale geothermometry and
_ geobarometry varies somewhat depending upon purpose. For example, field
geologists frequently use the mapped distribmtiom of AIZSiOS polymorphs {e.g.
Tracy and Robinson, 1879) to deduce the relative PT equilibration conditions of
me tamorphism (Chapter 1), However, because of the large ranges of PY stability
of the A123i05 minerals, more involved procedures are needed to define more
closely the ranges of P and T of equilibration. This is wusually doms by
referring phase equilibrium relationships among chemically complex mimerals to
experimentally determined simple equilibria among pure mineral compoments, as
fanctions of P~T and all,0 where necessary. As summarised by Esseme (1982) who
discosses many currently applied pgeothermometric—barometric methods, this
requires some knowledge of the thermodynemic properties of approprieste
crystalline solutions to relate the chemistry of the natural minerals to *'end—
member’‘ eqmnilibria that are either experimentelly located or calcnlated in P-T
EHZO space frowm thermochemical data. Mineral compositions analytically

determined by electron microprobe require additiome]l techniques to provide




isn

information on FaOIFe2()3 ratio and volatile content. Snccess of pgeothormometry
and geobarnmetr} thus depends as muoch wmpon the availability of laboratory
calibrations and thermochemical data for pure phases or crystalline and fluid
solutions as upon the degree of attsinment of chemical equilibrium during the
me tamorphism,

Because the stability of mineral assemblages is a fumctionm of P, T
and aHZO, some selection strategy must be employed to give as many independent
estimates of P and T as possible and with the least uncertainty, One strategy
used by some workers (see for example J.B, Thompson et al., (1982, p.6)) is to
select equilibria that are independent of zl, 0 for the purpose of P-T
evaluation. The most suitable anhydrous  or "HZO—conserving" reference
reactions vary from sample to sample as they depend upon the specific mineral
assemblage present, but are cbviously best selected to be greater fmmctions of T
than P for geothermometric purposes and the reverse for geobarometric purposes.
Potential geothermometers thus include cation, anion or isotope exchange
equilibria (that change mineral composition but not modal proportion), These are
independent of a.H.zo if the mineral solutions are ideal and only slightly
dependent upon pressure. Net—transfer reactioms ({that change the modal
proportions of mimerals) that are also indepeadent of aﬂzﬂ for ideal crystalline
solotions, depend wvariously upoz P and T and cen be wvsed as geobarometers or
thermometers 8s eppropriate. If thexe is 2 need to dedwmce values of nHZO, nCOz,
a0y, a8, etc, during metamorphism {generally called geohygrometry in the title)
then one eguilibrium of a dehydration, decarbonmation, oxzidation or sulphidation
type may be wused togethsr with equilibration P und T deduced with the above

methods in the same assemblagse,
II - A REGIONAL GEOTHERMOMETEY — BAROMETRY STUDY FROM MASSACHUSETIS, U.S.A.

As an exsmple of regional geothermometric—barometric determinations
we will consider the study by Tracy et al., (1976) of metapelitic schists and
gneisses exposed in Cantral Massachusetts, Some of the relevant equilibria have
already been discessed in Chapter V . On the basis of an electrom microprobe
investigation of the c¢oexisting minerals, the authors used thermochemical
calibration of appropriate minsral equilibria to deduoce P and T of metamorphism
{(Fivare 1), The Fe/Mg ratio of adjacent garnet (Gar) and biotitg (Bio) were used

with a calibretion of the cation exchange reaction

Mg3Al,S5is0y,[Gar] + KFegAlSiz0;,(0H),(Bio)
(1)
= FegAl,Sig0;,[Gar] + KMgAlSis0y(0H) ,[Bio]
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becawse the equilibrium constent (valwes im hexagon symbols) of the exchange
equilibrie (which for ideal solutions is the distribution coefficient, Ey) has
been evaluated as e function of T {(Chepter V, Figure 5). The calculated P
dependence of this aH, 0~independent Kp is very slight (&s shown by the 1ight
almost vertical limes in Figure 1 labelled '‘1n Ej Fe-Mg [Gar-Biol)*".

With tempersatures evalmated by this method, three separaste net—
transfer reactions were used to .estimate equilibration pressure. The P-T
variation of the equilibrium constants for two of these met—transfer reactions
(KN's) are also plotted in Figure 1. One of these, plotted as ln By Fe-Mg [Gar—
Crd] for garmet and cordierite coexisting with sillimenite and gquartz (values im
circle symbols), is shown by near horizomtzl deshed lines to the right of Figure

1 and refers to the net—trensfer reaction

3 MgyAl8ig04alCrd]l + 6 FeMg_;[Gar—Crd]
(2).
= 2 FogAly8ig0y5[6ar] + 4 A1;Si050Sill + 5 5i0,{ata]

The other, plotted as ln Ky Ca [Gar-Plgl! for germet and plagiccase [Plgl
coexisting with kyanite and quertz (velues in square symbols), is shown by the
inclined dot~dashed lines in the upper pert of Figure 1 and refers to the uet—

transfer reaction

3 Cahly8iy0q[Plg} = CagAlySiz0y,(Gar] + 2 Al,Si0s[Kya,Sill
+ Sigy[atz] (3).

The equilibrium constants were adjusted at the Eya~8il reaction as necessary to
comply with the observed polymorph for the two sets of A12Si05 data shown
(Richardson et al., 1969, Holdawey, 1971). The geobarometric estimates vary
depending upon which mnet-transfer resction was used end are conngcted by
“vertical limes. As noted by Tracy et al., (1976, Tahle 3), the pressures deduced
from 1n Ky Fe-Mg [Gar—Crd] were up to 3 kber lower for the same samples than
those deduced from 1ln Ky Ca [Gar-Plgl, with Al,5:20; and quartz present. If
equilibrium temperatures may be determimed from additional mimeral thermometers,
then each PT point lies within & box of uncertainty, the size of which depends
upen  the degree of attainmment of equilibriom and the quality of the
geothexmometric~barometric method and can easily be 50°C  wide. Fithont
sufficiently detajled examimetion of all of the local varistionms in mineral
chemistry, it is not possible to evaluate how meaningful the averaging of

several deduced P's and T's to provide a simgle equilibrium point really is. It
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Calibrated P-T disgram of some of the minmeral equilibris wused by
Tracy, et al. (1976} +to obtain the pressure and temperaturs of
4cadicn regional metamorphism in Central Messachusetts, The values of
anB Fe-Mg [Gar-Bio], shown by the light solid nesr vertical lines
and with values jn the open hexagons were obtained by applying =
pressure correction to the dats presented by Thompsoam (1976b, p.
429.431) and correspond to the equation:

1y,

1]

-i-2'7’.':19.6/'1‘K - 1.56 — 0.0234(["—1)/TK
Gar Gar Bio Bio
1n( XME /XFa )(JLFe /XMg )

The values of In Fe~Mg [Gar-Crd + 5il + Qtz], shown by the dashed
near~horizontal limes at the vight side and with values in the open
circles, were obtained from the data presented by Thompsor (1976b,
p-421, 435) and are represented by the equation:

§ in (xFeGa:/XFeCrd

The values of Ln K Ca [Pig-Gar + Kya + Qtz], shown by the diagosal
dot—dashed lines and with values in the open squares were evaluated
by Tracy, et al. (1976, p.774) end by Ghent (1976, p.710) and are
represented by the equations: '

(i)

y = +13994.5/TK - 7.601 — 1.3558(1‘-*1)/'1'K (ii)

Gar,3 Plg,3
1n (XCa )/XAm_ )

2.303 + 3272/T — 8.3966 + 0.3448(P-1)/T {(kyauite)

1

(iii)

2,303 + 2551/7T - T.1711 + 0.2842(P-1)/T (sillimanjte)

The smell open circle and filled circle, triangle and square symbols
near the centre of the figure represent the deduced P-T points using
(i) and (ii). The horizomtal bar symbols commected by vertical lines
to each symbol were obtained from (i) end (iii). The Al_SiO_ phase
relations are from Richardson et al. (1969} and Holdeway (i971 .
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may be more useful to consider that each PT box encloses segments of PTt paths

rather than a unique PT point along one path,
IIT — MINERAL REACTIONS AND MINERAL EQUILIBRIA

Pore mineral compopents will resact at one temperature for constant
pressure, In this case, the products and reactants are only stable together
along the P-T u.nivarianf. curve, Crystalline solution im natural minerals permits
the stable coexistence of products and reactants over a range of temperatures or
pressures related thromgh a continumous resction., It is this multicomponent
equilibrinm that is assumed in those studies which attempt to deduce the P and T
of equlibration from an individual sample. An alternative approach is to attempt
to relate the assemblages in a lower—grade rock to those in a higher—grade rock.
Assuming for mnow f;hat the higher—grade rock passed, at one time, thromgh P-T
conditions of the lower grade rock, we can attempt to deduce the mineral
reaction relating the two diffevrent assemblages, If equilibrium wers perfectly
maintained we should expect to see only the products and not the reactants of a
mineral assemblage at the end of a continmous reaction interval . We will
consider some reactions in metapeltic rocks involving Fe-HMg crystalline
solutions of Bie, Gar, Crd coexisting with A128i05 (8il), Qtz and H,0, firstly
with Ksp and secondly with Mus,

Figure 2 shows someé of the AFM diagrams used by J.B. Thompson (1957,
Fignre 9) for the discontimuity Bio+8il = Gar+Crd (+ Mus + Qtz + H,0). We will
consider first the same discontinuity with Ksp instead of Mus, becaunse when we

write the stoichiometric reactions among:

5il: A128i05

Ksp: KAlSi.308

Crd: FmyAl3(Al8iz)0yp (Fm = Fe + Mg)
Gar: FmaAl,Siz044

Bio: K(Fmg,3Aly;3)(Sig/3Aly;3)0p0(0M),

we obtain 3 dehydration reactions (where the absent phase is enclosed in
brackets and replaces the equal sign),
3 Bio + 7 8il + 14 Qtz(Gar)4Crd + 3 Eep + 3 B0 (4

9 Bio + 5 8il + 22 Qtz(Crdj8Gar + 9 Esp + 9 H,0 (5)



12 Bio + 5 Crd + 21 Qtz{Sil)14Gar + 12 Ksp + 12 H20 (6)
and tke anhydrous reactiom, discussed im Chapter V,
3Crd(Bic,Ksp, Hy0)2Gar + 5 Qtz + 4 Sil (7).

Assuming that dehydration proceeds with incressing T, and that always
XMgCrdegBio)ngGar' we can obtain the schematic isobaric T-X(Fe-Mg) diagrams
shown in Figure 3b., With increasing T, the Jlow T three—phase trisngles
(+K5P+Qt2+520), that is Bio+Crd+Sil and Bio+Ger+8il change their AFM locatiocn
through continvous resctionm. From the form of the reaction (4 and 5} it can be
seen that with increasing T at coastant P, Gar+Bio coexisting with
Si1+Ksp+Qtz+H20 both become more Mg—rich, whereas Crd+Bio{+8il+Esp+Qtz+Hy0) both
become more Fe~yxich. When the two beffered Bio compositions meet, the

discontinuity
Bio + S8il{+Qtz) = Ger + Crd + Esp + H,0 (8}

occurs - (Figure 3b), dehydrating with increasing T.

At higher T then the discontinuity, both Gar + Crd + Sil and Gar +
Bio + Crd {now with Esp, Qtz and Hy0) become more Mg~rich with increasing T at
constant P,

With this model in mind we cat examine the corresponding reactions

with Mos (Figure 2}.
IV — EXERCISE TC EVALUATE REACTION COFRFFICIENTS

Obtain the stoichiometric coefficients for continuous reactions
among Mus:[KAIZ(AISia)Olo(OH)Z], Bio, Gar, Crd, Sil, Qiz, using the above
formulae.

V — SOLUTION TO IV (where the absent-phase ip brackets replaces the equel sign)

% Mus + & Gar (Crd) 9 Bio + 13 Qtz + 14 §il (9)

3 Mus + 4 Crd (Gar) 3 Bio + 11 Gtz + 10 Sil {10)
6 Bio + 7 Crd (8il) 6 Mus + 3 Qtz + 10 Gar (11}

3 Cxd (Mus, Bio) 2 Gar + 5 Qtz + 4 Sil (1
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Figure 2 : AFM projections from gquartz and muscovite (both present) and 0
(with pH,0 externally controlled} from J.B. Thompson (1957, Figure 9)
showing & metapelitic seguence with rising metamorphic grade, At
conditions 2 {below the discontinuity at b}, Bio + 8il + Gar and Bio
+ 8il + Crd are stable with Mus + Qtz., The discontinuous reaction at
b)

8il + Bio + Qtz = Gar + Crd + Mus + H20

shows the projected replacement of Bio + 8il by Gar + Crd. At
conditions ¢ (above the discontinuity at b) Gar + Crd + Bio and Gar +
Crd + 84il are stable with Mus + Qtz., The arrows show the predicted
displacements of continnous reactions with increasing P or T ({see
also Fignre 3a).
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Schematic P~T-X (Fe—Mg) phase relations for reactiosns among Bio, Gar,
Crd, 5il, Qtz, O with Mus (a) or Ksp (b), from Thompson {(1976a,
p.418-415), The absent phase motation in the P-T and P-X sections is
indicated in the appropriste T-X sectioms. The stable portions of the
discontinmous (Fe—Mg) reactions cen be located in the P-T diagrams
using Schreinemakers' rules; they terminate =2t the end-member
invariant points with Fa or Mg.
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Because Mus and Bio have the same (K/Gil) ratio, the reasctions will
be H20—conserving. This is in contrast to the Bio—Ksp reactions which are
clearly dehydration. It is therefore not easy to deduce by inspection the high

entropy or high volume side of the Mus—Bio reactionms.
VI - Fe - Mg CONTINDOUS REACTIONS WITH BIO, GAR, CRD, SIL, QIZ, H,0, MUS AND KSP

We will assume thet the topology in Figure 4 is correct. It has been
constructed using available thermochemical data (Thompsonm, 1982), and applies to
either end-member system XMASH or KFASH. The isobarie T-X (Fe—-Mg) section in
Figure 3b is constructed with reference to the [Ksp, HZOI invariant point in
Figore 4, With these assumptioms it can be seen that the topology at the
discontinuity with Mus {(Figure 3a) is the reverse of that with Ksp (Figure 3b).

¥We will consider the ahove continuons reactions with Mus and then

with Esp in connection with the familiar ideal reaction
Mus + Qtz = Ksp + S5il + 0,0 ’ (12),

In Fignre 3a Bio + Sil will replace Gar + Mus or Crd + Mus with increesing T,
depending uwpon ng values of the rock, If reaction (12) for the breakdown of Mus
+ Qtz to Esp + Sil + H20. oconrs, then as can be seen from Figures 3b and 5,
with increasing T Bio + Sil will react to prodnce Gar + Ksp or Crd + Ksp.
depending on XMS‘ In the field there could be a Gar-out isograd followed by a
 Gar—in isograd due to coupled reactions with Mus then Ksp.

If the minerals do not maintain complete equlibrium, i.e. remain
chemically zoned then Gar+Bic (with Sil+Mus+Qtz) will become more Fe—rich with
inereasing T and then after the Mus+Qtz = Ksp + Bil + Hy0 reactior Gar + Bio
will become Mg-rich with inmcreasing T, when they coexist with {8il + Esp + Qtz +
H,0).

Thus, with such diagrams, equilibrium conditions can be maderstoed
by changing assemblages whereas disequilibrium conditions can be understood by
changing compositions of the phases. However, if there is a fluid phase that
contains Cﬂz, CH4. N, or species othsr than H,0, how does this influence our

interpretation?
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Schematic P-T diagram for high-grade metapelites for either EFASH or
EMASE systems (from Thompson, 1982, p.1570). Because Mus is phengitic
and Bio is peraluminons boih phases include the Alen_ Si_1 exchange.
The arrows drawn next to¢ mica in the compositionmal %riangles show
predicted compositionsl changes with increasing dehydration or Al™ ",
Tke right insert shows the relationship betweem the KFASHE (Fe) and
EMASE (Mg) nets in P-T space. The dP/dT of the "H20~conserving"
reactions emanating from the invariant point [Ksp, EZO] are
calculated from AV and AS data.
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Calculated T-X (Fe-Mg) sections at PH.0 = 5kb for the continuous and
discontinuons reactions involved in Figure 3, The loop
ar/a at the Mus + Qtz = Ksp + Sil +
the tegt. The P-T-X data for natural aSsemblages {from Thompson,
1976b, p.440)} are only strictly comparable with the experimental

studies at the appropriate values of aHZO.

reversals in
0 reaction are discussed in
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VII - IMPURE METAMORPHIC FLUIDS AND ISOBARIC T-X (Fe—Mg) DIAGRAMS

If HyQ is present and another volatile such as C0y is added to this
fluid, the stability of the less hydrated assemblage will imcrease. Thus the
isobaric T-X(Fe—Mg) sections will be displaced. The compositions of the
coexisting mimerals is shown with solid circles in Figure 6, and is not expected
to be the same with impure flmids compared to ture HZO. The net—transfer
reaction

3 Crd =2 Gar + 4 Sil + 5 Qtz (7}

and the Fe-Mg exzchange among ideal solutions.

2 Fe—Gar + 3 Mg—Czd = 3 Fe-Crd + 2 Mg—Gar
are independent of aH.zO.

VIII - EXERCISE [0 USE SOME P-T-X RELATIONS OF CONTINUOUS REACTIONS
Given the following stoichiometric coefficients for the (Fe~Mg)

continuous reactions illustrated in the AFM projections in Figuze 7, projected

from EAl38i,0y(0H),, 8i0y and Hy0:-

§Hus + 128ta + TQtz (Gar) 9Bio + 588i1 + 12H,0 .(13)
38ta + 5Qez (Mus,Bio) 2Gar + 11Sil + 38,0 (14)

99Bio + 428ta + 2130tz (Sil) 116Gar + 99Mus + 428, 0 (15)
9Mus + BGar (Sta,H,0) 9Bio + 148§l + 13Qtz (16}

and assuming that the right~hand sides occur at higher tempertures:

(1) Indicate by arzows how the 3-phase fields will move with decreasing T or

decressing aH, 0,

(ii) Draw a schematic isobarie (T-X)} (Fe=bMg) diagram to illustyrate the

discontinmous disappearance of staurclite, via the reaction

Stz + Mus + Qtz = Gar + Bio + Sil + 0.
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Decreasing aH0 and the

t effact oa T-X({Fe-Mgl reactions, G'E:'l
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Figure 6 : A schematic isobaric T-X {Fe—Mg) section showing the direction of
displacement of +the continuons reactions iam Fignre 3b, dune to
lowering aH20 {selid lines) relative to aH20 = 1 (dashed lines).

Blalite Almondiiy
d

$i1. 841, aun—4h

Stauralite

K=-Felaspar

Figure 7 : Schematic AFM projection for the lower sillimanite zons of west
central New Hampshire (J.B. Thompson, 1957, Figure 5) for assemblages
with Mus, Qtz and externally controlled pﬂzo.
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IX - SOLUTION TO VIIX

Becanse XM's Bio?Sta’Gar, with decreasing T reactions {13), (14},
(15} move to produce Sts from Bio + Sil, Sta from Gar + Sil snd Bio + Ste from
Gar, respectively (see Figure 8b). Decreasing H20 or increasing T both produce
the opposite compositionsl chenges to this, For the ”Eze—conserving” regction
{16) with the slope for reaction 21 in Figure 4, the relative displacement axe
as shown in Figure 8c.

A composition (&) im Figare 8e will produce Gar + Mus from Sta + Bio
at T]_. Hecause of coptinuous reactionms (I5) all of Gar + Sta + Bio will become
more bMg rich until at the discontimuity at 'I‘z, Stz will disappear. Thereaftesr
with increasing T, Ger + Bio will become Fe-rich through veasction (16) matil
garnet is completely consemed at '1'3. How mmch of this history is recoxrded
depends upon the degree of attaimment of equilibrium dering the progressive

temperature increasg during metamorphism,
X ~ WHICH REACTIONS ARE BEST 'TO USE FOR GEOTHERMOMETIRY AND GEOBAROMETRY?
_Obviously reactions smong anhydrous minerals, for example
3 Czxd =2 Gar + 4 8il + 5 Qtz N

are more useful than dehydration or deczrbomatiom reactioms, to determinme P or
T, as they are independent of a.lle, 400y, etc.. In such an assemblage, the Fo—Mg
exchenge betweon Gar and Crd may be used to evaluaste T (reaction 1)}, as the
equilibrium is independent of aﬁzo and not very P dependent. With this T, the
isopleth equilibris among Gar+Crd+Sil+Qtz {reaction 7) may be used to evaluate P
{as in Figure 1).

Despite these advantages,. all solid—solid ox  H,C-conserving
reactions usuwally have small values of AG, This makes experimental P-T locetiom -
of these reactions difficult because kinetic factors compete with small values
of AG. In natural systems the displacement AP and AT from the simple system
reference reaction due to chemical impuerities will slso be large and im most
cases not predictable as we do =not know many activity coefficients for

mul ticomponent mineral solutionms,
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Schematic isobaric T-X (Fe-Mg) diagram corresponding to the AFM
projections in Figure 7. The mineralogical behaviour of composition g
is discussed in the text as are the continuous reaction displacements
with changing T and 31120, shown in b and ¢.

{5il)

HC- conserving reactions
and the water—deficient region.

|

{Mus)

Schematic phase relations in P~T space showing the water—deficient
‘region for Gar + Bio + Mus + 8il +/- H,0 coexisting with Ksp and Qtz.
The shaded regions show that the assemblage Bio + Gar + Esp + 8il +

Qtz is stable below the dehydration reaction and coexists with pure-
O only at the P-T condition of the dehydration, Appropriate
examination of natural pArageneses ¢an reveal whether such

assemblages are stable below the relevant dehydration curves because
of the absence of any fluid or because an aqueous fluid is diluted by
other species.
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X1 — HYDRATED MINERALS AND A FLUID PEASE

When we identify the minerals Bio + Sil + Gar + Q&z + Esp, we often

use the reference reaction
QBio+SSil+22Qtz=sGar+9Ksp+9H20 (5)

te locate the PI_TI conditions becamse it has been determiued in the laborstory,
with exzcess HZO' We should mot forget that 211 of the minmersl phases are slso
stable at lower P and T then this curve (Figure 9}, It is therefore necessary to
decide whether our assemblage equlibrated withowt a fluid, or with & fluid which
w&$ Do{ pure 1120.

It is incorrect to assume that because a rock contsins a hydrate,
that & water—-rich fluid phass must have been present &t the time of the

reection., Many reactions occur wnder water-deficient comditioms, for exzample
9 Mas + B Gar = 2 Bio + 14 Sil + 13 Gtz, (1s).

This reaction is ”Hz()-conserving” elthough it involves hydrates. It proceeds
withont gaining or losing Hzo and therefore 1is independont of af, 0. Such
reactions could be common during metamorphism, but are very difficult to locste

in P-T space by direct experiments,
RII - CONTINUOUS REACTIONS AND MISCIBILITY GAPS IN MINERALS SERIES

We heve taken adventage of ideal solutions to calcmlate ocur P-T-X
relations with FeMg_l. Non-ideal thermodynsmic bekaviour can lead to miscibility
gape observed in certain mineral series. Im Teble 1 snd Figure 10 are some of
the gemeral comseguences to be considered when immiscibility occurs. Of special
importance are the pairs of Figures 10c¢—d and 10 g-h, Idesl solutiom of impurity
in one phase will displace the equilibrivm exponentially with regasd to the P
and T of the reference reaction (Figure 10 ¢ and d4). A miscibility gep (Figure
10 g) will lessen the P-T displacement (Figore 10h). This essumption of ideal
solution where miscibility occurs will Iead to an overestimation of the AP, AT

displacement due to orystallime sclution, relative to & referemce reaction.
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TABLE 1.

SUMMARY OF MINERALOGICAL CRYSTALLINE SOLUTIONS AND THEIR PROPERTIES

CONTINUQUS SOLUTIONS

MISCIBILITY GAPS

Simple substitutions

+
MgFeil {olivine,pyrozene, anphibole,mica
24 s iy
MnFe_1 (garnet,cordierite,chloritoid,
chlorite,staurolite, carbonates)

FOo_, (mica, amphibole)
SiH_, (garmet, olivime, other
orthosilicates)

AFs’]

Alco Y

(oxides, epidote,AIZSi.Os)

{spinels,pyroxene,chlorite,
amphiboles)

[

CaMg_l (pyrozenes, amphiboles, garnets,
carbons tes, olivine)
ENa_, (mica,feldspar. foids)
4+

S:i.Ti._1 (stishovite—rutile?)

Coupled substitutions

A12Mg_lsi_1 (pyroxene, amphibole,mica,
chlorite,melilite)

Tschermak -not complete bat apparent

exchangoe a continuwous solution

combinations of the above, e. g.:

3+ 2+
2Fe 2li‘e -—1Si

_1'
34, 24, 3+ L
Fe",Fe_;8i ;: Cr AlMg_,Si_;

T
Al A12M3_181_1.

NaSiCa_lAl_l (plagioclase,pyroxene,mica,
amphibole, foids)
NaAlR2 _8i (nepheline, tridymite,
-1""-1 X
amphibole)

CaMgNa_1A1_1 (pyrozene, amphibole)

3+ 2+
e e

Fe™ ,F Ti , (although related to the

-1""-1
Tschermak exchange, this may
lead to miscibility gaps

with some catioms, e,g.

hematite + ilmenite),
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MISCIBILITY GaRS
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: G-P=-T-% relations for ideal crystalline solutioms and those with

miscibility gaps. The P-T and P-X sections show displacements for
crystalline solutioms and also how AP mey be seriously overestimated

if a miscibility gap occers. Table 1 summarises the behaviour of
common rock—forming minerals with regard to exchange vectors and
miscibility gaps.
A [ P-T of metamorphic equilibration in relation to simple PTt-paths
Pressure Tmax-c
or :
Depth ¢ Trmax-b
o Tmax-a
bduring heatin = _.L.__ :
(bduring i q’ . :
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Figure 11 : Schematic PTt paths &are shown passing through the same PT point

(sotid circle) for a) on burisl path; b) doring isobaric heating;
¢) om uplift path, If rocks record mineral assemblages formed in a
temperature interval close to Tmax on a given path, then only 2 path

like ¢ is likely to be recorded by the P-T point (solid circle) For
paths a and b, it is likely that an assemblage equilibrated at the
P-T conditions of the solid circle would be obliterated by later

heating, Mineral composition can change after achieving Tmaxz mmiil
cation diffusion begsomes too slow (Thompson and England, 1984),
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XITI — HOW MUCH OF THE HISTORY OF METAMORPHISM IS RECORDED BY A ROCK?

Though a rock in perfect chemical and mechanical equilibrimm would
represent equilibration &t a unique point on one PTt path, it is important to
enquire exactly at which depth the given sample recorded its temperature.
Furthermore, we must determine to which of meny possible PTt paths passing
through this point the sample path belongs (Figure 11). Information of this
latter type can only come from equilibration P and T values deduced for many
samples collected from ome terrain, When this is doue, remarkably small pressure
differences are dednced (freguently less than 1 kbar if discrepant geoberometric
pressures are averaged and no significance is attached to the errors) while the
temperature differences are 200° to 300°C (e.g. Figure 1).

It is convenient for the moment to assume that a given sample will
record, through the eqguilibrated mimeral compositions, a temperature close to

the maximum achieved on a particular PTt path ('I'ma of England and Richardson,

X
1977, p.202)}. This means that if a rock completely equilibrated at such
temperature then any previous mineralogical history could have been completely
obliterated.

It is important to determine if local enviromments among minerals
{on the submillimetre scale) were chemically equilibrated even though
eqnilibriom was not attained on the centimetre scale? Related guestions concern
when on the PIt paths for regional metamorphism the varions local mineral
enviromments closed to cation exchange and whether there are textural and
chemical features in metamorphosed rocks interpretsble enongh to say if
temperatures were increa_sing or decreasing im relation to pressure {depth)
changes?

0f the various metamorphic rock types exposed in most metamorphic
terrains, pelitic rocks offer better opportunities for successful geothermometry
and geobarometry because they contain a greater number of phases of somewhat
simpler chemistry than those in mafic rocks and may not be affected by a fluid
phase of complex composition such as prebably would occur in metacarbonate

rocks,
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UTILISATION DES ECHANGES Fe-Mg EN GEOTHERMOMETRIE,
APPLICATION AUX ROCHES MAFIQUES ET ULTRAMAFIQUES.

Jacques FABRIES

I - INTRGOUCTION

Pour les cing minéraux ferromagnésiens olivine, orthopyroxene, c¢li-
nopyroxene, spinelle et grehat, gqu'on rencontre dans les roches basiques et ul-
trabasiques, quatre paires minérales indépendantes sont susceptibles d'étre u-
tilisées en géothermométrie. En général pour une réaction d'échange Fe2+=Mg2+
entre deux phases minérales o et B

Mg + Fe2+ = Fe2+ + Mg
o 8 a g
on définit un coefficient de distribution apparent KD de la facon suivante
X-. o o B
Ky = AL —Eg) , ol X est la fraction molaire.
XMg XMg

Les constantes d'équilibre K pour la plupart des réactions d'échan-
ge Fe-Mg sont souvent peu sensibles & la pression en raison des faibles valeurs
de AY® (Ramberg et De Vore, 195%, Kretz, 1963, etc...), ce qui a conduit de
nombreux auteurs a tenter de calibrer de tels équilibres comme géothermométres.
Malheureusement la plupart d'entre eux ont également des valeurs AH® faibles,
de sorte gue la varia;ion de K en fonction de la température (g%%#)P = - é%iw,
est insuffisanment grande pour permetire des estimations précises de la tempé-
rature. Le fractionnement Fe/Mg est fort seulement guand du grenat ou du spi=-
nelle sont impliqués, du fait que ces deux minéraux, par rapport aux autres si-
licates ferromagnésiens, montrent une préférence accentude du fer relativement
au magnésium, C'est ainsi que pour Te couple grenat-clinopyroxéne, le coeffi-
cient de distribution varie d'environ 2 dans les roches de haute température
comme les xénolithes ultramafiques des kimberlites et des basaltes alcalins, &
anviron 40 dans Te faciés schiste bleu {Banmno, 1970). Les paires minérales com-
portant 1'une ou 1'autre de ces deux phases, grenat ou spinalle, sont donc 3 la
base des meilleurs géothermométres potentiels.
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I1 - GEOTHERMOMETRIE OLIVINE-SPINELLE

L'utilisation géothermométrique du partage Fe-Mg entre spinelle et
olivine coexistants, trés souvent présents dans nombre de roches mafiques et
ultramafiques, a été suggérée tout d'abord par Irvine (1965), I1 a montré gue
le coefficient de distributien K, ()(Sp XMg}/(X;S XFe)’ varie pr1nc1pa1ement
avec la température, mais depend aussi des fractions atomiques des ions Cr +,
A13+ et F 3 des spinelles. Adoptant un medéle de solution idéale pour les so-

2+)(A1,Er,Fe3+)204, Jackson
{1969 a &tabli une premigre calibration de ce géothermométre & partir des

lutions solides naturelles (Mg,Fez+)251O4 et {Mg,Fe

données thermodynamiques alors disponibles. Son application a des paragenéses
naturelies, notamment dans des roches ultramafiques, a conduit a des températu-
res souvent plus élevées, et parfois de facon considérable, que Tes estimations
gbtenues par d'autres méthodes thermemétriques, et méme fréquemment & des va-
leurs franchement irréalistes, par exemple négatives ou supérieures a 2000°C
(Evans et Wright, 1972). Evans et Frost (1975%) ont alors proposé une nouvelle
calibration, empirique, sur la base de couples olivine-spinelle analysés prove-
nant de roches métamorphiques de haut grade ou de basaltes, et d'assembiages
expérimentaux.

L'échange Fe/Mg entre spinelle et olivine coexistants peut é&tre
décrit par la réaction d'équilibre :

1/2 FeZSiD4 + Mgm2 4 - 1/2 M925104 + FeA1204 . (A)

Etant donné gque Tes teneurs en Cr et en Fe” du spinelle exercent
une influence importante sur cette réaction de partage, 1'équilibre (A} doit
Btre couplé aux deux autres égquilibres d’échange

MgA1204 + FeCran = FeA1204 + MgCr204 . ({8)

et MgAl,0, + F9304 = FeAl 04 + MgFe,0, : {C}

Sur la base de ces réactions, plusieurs calibratians thermométri-
ques ont &té proposées depuis 1979.

1 - Calibration & partir des données thermodynamigues "standards" des

minéraux
A la suyite des critiques de Evans et Wright (1972), Roeder et al.
(1979) ont révisé la formulation de Jackson (196%) en utilisant une valeur dif-
férente pour I'énergie 1ibre de FeCr204, qu'il considére comme meiileure, tout
en conservant les autres paramdtres thermodynamiques. L'éguation devient alors :

sp Sp_
3480X2D « 1018X,8 - 1720X03+ + 2400
T{°K) = )

P P, .
1,9871nK + 2 23X + 2 56XA1 3,08XFe3+ 1,47
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et a été utilisée dans plusieurs études de roches mafiques et ultramafiques,
notamment des nodules de basaltes alcalins (Berger, 1981). Appliqué par exemple
aux péridotites des gisements-types des Pyrénées (Lherz), qui couvrent un large
intervalle de compositions depuis des harzburgites (olivine Fo92) jusqu'a des
Therzolites riches an fer {Fo79} . ce géothermométre fournit des tempéra-
tures trés dispersées entre 600° et 1100°C. En outre des corréiations systéma-
tigues apparaissent entre ces valeurs et la nature de la roche hate {fig.%a) :

N a
20
[ b
601
201 H”__
HEH T e . :
100 L
C
601
20) qu
]
600 800 1000 °C
Figure 1 : Comparaison des températures données par trois géothermo~

metres 01/Sp sur Tes péridotites de iLherz et Freychinade
(Ariege) {Conquéré et Fabrizs, 1983) {a) Roeder et al.
(1979} ; Fabrigs (1979) : (c ) Sack (1982). Hachures espa-
cées : harzburgites ; blanc : Therzolites massives ;
hachures serrées : lherzolites riches en fer.
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dans les harzhurgites, qui contiennent les spinelles les plus chromiferes de

la série, les températures sont systématiquement plus basses {700°C environ) .
que celles obtenues dans las lherzolites banales (environ 900°C), tandis que
les Therzolites riches en fer {Fo<88) accusent les températures les plus éle-
vées (550°C et plus). La réalité de telles différences systématiques est dif-
ficile & admettre pour des roches si étroitement associées, dont les caractéres
pétrographigues et structuraux montrent leur longue histoire cammune (Conquéré
et Fabries, 1983). Les températures estimées par le géothermométre de Roeder

et al. (1979) semblent donc peu significatives, et sans doute erronées, comme

1'ont également avancé Engi et Evans (1980) sur la base d'autres critéres.

2 - Calibration empirique pour des paragengses de péridotites métamorphi-

_ques N
Contrairement & la précédente, cette méthode tente de déterminer

différents péramétres de la relation d'équilibre par régressicn linéaire sur
des données paragénétiques et des résultats expérimentaux. Elle a été surtout
élaborée jusqu'a présent pour des paragenéses de péridotites métamorphiques
{Evans et Frost, 1976 ; Fujii, 1977 ; Engi, 1978 ; Fabrids, 1979 ; 0'Neill,
1981).

Dans les paragengses métamorphiques de péridotite {complexes ultra-
mafiques de "type alpin", xénolithes dans basaltes alcalins et kimberlites), le
spinelle a des teneurs en Fe3+ généralement faibles, fréquemment X§23+§O,05.
Dans ces conditions on ast en droit de supposer que la concentration des ions
trivalents dans les sites tétraédriques de la structure du spinelle est faible ;
la distribution des cations peut donc étre considérée comme “normale”, puisque
Fe3+
tion "inverse"}, alors que la préférence pour le site octaédrique est trés for-
3+ ot a13* (voir Navrotsky et Kleppa, 1967). Dans les péridotites 2

ast 1'ion trivalent présentant Te plus haut degré d'inversion (distribu-

te pour Cr

spinelle, le spinelle est assentiellement une solution solide (Mg,Fe)(A],Cr)204
et 1'olivine a une composition toujours voisine de Fo90. Evans et Frost (1978)

et Medaris (1975) ont observé une corrélaticn gquasi 1inéaire entre InKD, norma-

1isé & une base X§23+ = cbnstante {0 ou 0,05 suivant les auteurs), et Xég dans
les paragenéses péridotitiques a olivine-spinelle-enstatite-chlorite (fig.2).
Par ailleurs dans plusieurs gisements de péridotites, on observe que les points
représentatifs des paires olivine-spinelle dans un diagramme anB-Xég (fig.3)
se disposent statistiquement sur des droites, caractéristiques d'um gisement a
1'autre. En calculant les équations des droites de régression correspendantes,
on s'apercoit que ces droites appartiennent & peu prés & un méme faisceau 1iné-
aire convergent, 4 un paramgtre (Fapriés, 1979). Comme 1'ensemble des caracté-
res minéralogiques et structuraux permettent de penser que les échantillens

alignés sur une méme droite ont été équilibrés dans des conditions identiques,
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Figure 2 : Diagramme LnK -x:P pour des péridotites métamorphiques a
chlorite-enstatife-olivine-spinelie (Fvans et Frost, 1975)
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Figure 3:V§r1atignude_LnK° en fonction de XS? dans divers gisements de
péridotites d spfnelle {Fabrias 1959). & San Carles, o Ronda,
4 Burro Mountains, a Red Mountains, o Vulican Peak.

notamment en température, les différentes droites de régression peuvent étre
assimilées & des isothermes.

Une explication de telles corrélations presque Tinéaires a été
proposée par Wood et Nicholls (1978}, & partir d'un modeéle de solution soiide
réciproque pour le spinelle. A 1'équilibre on peut écrire d'aprés la réaction
(A)

Y01
Fe,Si0 .
. _ ap0 2774 5p R sp
RT]nKD = AGA + 1/2RT1n - * RT]”YMgA] 0 RTlnyFeA1 0 {2)
Mg Si0 274 274
92°1%



Dans le modale de solution choisi pour les activités des spinelles, on a

sp _ 5P 8D 2 5P 2 WP
RTinvugan o, = *re Yor Mg+ XEo rewg * 2 ¥or YRicr (3)
sp sp 0 sp 2 ,.,5p
et RTnveenr 0, = ™ *ug “er AGg + XMg Meavg * 2 Ror Yatcr (4)
sp 5 2 €3 ; ; -
od erMg et WA]Cr représentent les paramétres d‘interaction dans les sites té

trasédriques et octaédriques respectivement (modéle de sclution régulidre symé-
trigue), et le premier terme du deuxieéme membre 1'écart dd & Ta solution réci-
progue inter-site(“cross-site"). L'équation (2) s'écrit alors

ol
'\f’ N
Fe,5i0
__ a0 274 Sp ,R0 sp_
RT]nKD = AGA + 172 RT1n ~ + XCr AGB + (XFe ) erMg {5)
YM925104

A température constante et pour une composition & peu prés cons-
tante de 1'olivine dans les péridotites, le deuxiéme terme & droite de 1'équa-
tion {5) est pratiquement constant. En différentiant dans ces conditions cette.
équation par rapport a XEE, on obtient :

0 sp WSP
3TNk, 86 axF L ©
( -—-S )T p XD] = + 2 ( SE)T p X ]
axcﬁ »¥shMg RT 3X2 p "ofvg RT

Or les ions Fe2+ et Mg2+ sembient se remplacer mutueilement d'une

facon proche de 1'idéalité, du moins dans le cas considéré ici d'une structure
peu différente d'une distribution "norma1e“, comme 1'atteste 1'absence de sol-
vus dans le systéme restreint (Mg, Fe? *J(A1,Cr) 504 {Warshaw et Keith, 1954 ;
Ulmer, 1964). Le deuxiéme terme a droite dans T'equation (6) est donc nette-
ment faible par rapport au premier terme st peut &tre négligé, ce que confirme
également la relation quasi linéaire mise en évidence entre 1nKD et XEE.

a- Calibration de Fabriés {1979)

finsi en adoptant un modele idéal pour 1a distribution Fe®*-Mg®™
dans le spinelle et 1'olivine des péridotites, Ta relation (5) se réduit a
- 4G9
A sp
—7r XCr AGB , (7

chacune de ces relations linéaires dans un espace (LnKD,XEE) pouvant alors

LnKD =

&tre acsimilée & une isotherme, Sur cette base, une calibration empirique a
&té tentée en tracant les droites établies & 700°C et 1200°C respectivement &

partir des données suivantes (fig.4}.
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Figure 4 : Diagramme Lan-Xép et isothermes provisoires (Fabriés,
{1979). " Cercles (Medaris, 1975). 14310 {Green
et al., 1972) ; 2L (Mori, 1977) ; B, B*, D (Mysen et
Boettcher, 1975) ; Bi, Bu, Rh {Roeder et al., 1979) ;

K (Evans et Wright, 1972) ; 6,8,13,22,24,29 (Fisk et
Bence, 1980). )

- Isotherme 70G°C : régression linéaire sur 32 données de métapéridotites

(Medaris, 1975) dans 1'intervalle X:(0,0-0,7).

lunaire 14310 (Green et al., 1972), équilibrés expérimentalement, et ponces duy
Kilauea Iki (Evans et Wright, 1972).

Le coefficient de distribution KD a 6té normalisé 3 une base
X;23+ = 0 suivant la relation

[f: (8)

. . _._¢ .
Le facteur 4, qui représente la valeur de 1n KC{' _FT_)’ est celle obtenue

o - p
1nKD = 'InKD ax e3+

AB°
par Irvine (1965), Elle est probablement trop forte en fonction des données
thermodynamiques plus récentes, comprises vraisemblablement entre 2 et 3 dans
1'intervalle 1200°C-700°C. Cependant, 1'erreur découlant de 1'incertitude sur
ce facteur de correction a une faible influence quand les teneurs en Fe3+ sont
tras faibles.,

L'ajustement des isothermes précédentes conduisent aux expressions
des enthalpies libres des réactions (A) et (B} :

Aeg - 2668 + 1,13 T (cal) (9)

et AGD

B 8445 - 3,63 T (cal) (10}
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d'elt on tire 1'éguation thermométrique :

sp
_ aesofer * 13 (1)

T(°K)
0 sp
anD+1,825XCr+O,571

Cette calibration géothermométrique a été contestée, notamment
guant a la validité des résultats obtenus dans le domaine des hautes tempéra-
tures (Berger, 1981). Cependant, en premier lieu, 1'isotherme 1200°C tracée
sur 1a base de ce géothermométre est en excellent accord avec Tes données ex-
périmentales disponibles (fig.4), en particulier de Roeder et al. (1979} et de
Fisk et Bence (1980), non utilisées dans la régression (tableau 1) ; d‘autre
part, 1'isotherme 700°C déterminée empiriquement sur Ta méme base montre une
bonne concordance, dans le domaine des compositions Xég < 0,5, avec les expé-
riences réalisées par Engi (1978) & Ta méwe température. Les températures ainsi
calculées peuvent donc &tre considérées comme crédibles, au moins dans 1'inter-
valle 700°-1200°C, pour xﬁé = 0,90 + 0,02 et X2 < 0,05. Elles sont analogues
i celles fournies par les formulations géothermométriques de Engi {1978} ou de
Wilson (1982). ' '

Fujii (1977) avait déja proposé une calibration du géothermoméire
empirique de Evans et Frost (1975}, s'appuyant notamment sur des expériences
d'échange Fe-Mg & 1200°C et 1350°C. A 1200°C, cependant, ses résultats expéri-

“mentaux s'écartent nettement de ceux obtenus par la piupart des autres expéri-
mentateurs. Ce désaccord explique, au moins en partie, les valeurs franchement
aberrantes des températures calculées avec 1'éguation géothermométrique de
Fujiti sur des paragengses péridotitiques.

b- Géothermométre de C'Neill {198t)

Dans le cadre de son étude de la transition entre lherzolite i
spinelle et lherzolite a grenat, 0'Neill (1981) a &té amené & formuler une
nouvelle calibration du géothermométre olivine-spinelle. Pour exprimer Tes ac-
tivités, i1 utilise un modéle de'solution réguligre symétrigue pour la solution
solide olivine {0'Neill et Wood, 1979), soit : '

ol B 0742, 01
RTTn Mg25104 = 2{1 XMg) wMgFe

avec X;;Fe = 3760 + 13P (J} , P en kbar (12)

at, le modéle de solution réciproque de Wood et Nichoils (1978} pour le spi-
nelle, 1*échange Fe2+-Mg étant considéré comme idéal dans les sites tétraédri-
ques de la structure :
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RTLNY _ ySpySp , gmO $p,SP z0
MgAT,0, = KEXC, & Gp + XraXpadt & B¢ (13)
avec A Gg = 20460 - 2,09 T _ (14)

d'aprés les données expérimentales de Engi (1978), et

Aég = 10350 - 1,74 T (J) (15)
tiré des données de Rabie et al. (1978).
La relation d'équilibre (2) s'écrit donc :

a9 el . sp _ sp
RT]nKD = AGA {1 ZXMg)(3760+13P) + {20460 Z,OQT)XCr + (10150 1’74T)XFe3+ (16}

les expériences de Engi entre 650°C et 800°C servant a calculer AGR :
AEp = - 5940 + 4,18 T - 28 (P-1) (17)

d'olt on tire 1'éguation thermométrique :
5912 + 28P "~ (1-2%0))(3760+13P) + 2046045P + 10150xP3+
T = J r e

- (18}
sp Sp
8;31441nKD + 4,18 + Z’OQXCr + 1’74Fe3+

Cette calibration géothermométrigque semble fournir des températu-
res compatibles avec Tes estimations tirées d'autres géothermomztres dans di-
vers nodules de Therzolite a spinelle-grenat, équilibrés vers 900°-1000°C
(tableau 2). Cependant appliquéeaux lherzolites i spinelle de complexes ultra-
mafiques, elle conduit i des températures trés faibles, souvent inférieures a
600°C, incompatibles avec Tes données expérimentales sur de telles paragenéses
et vraisemblablement bien en-dessous de la température de blocage des échanges

Fe-Mg par interdiffusicn entre olivine et spinelle.

Cet auteur a réalisé une série d'expériénces sur 1'équitibrage en
subsolidus du couple olivine-spinelie et en a tiré notamment une calibration
géothermométrique. I1 exprime 1'équilibre d'échange Fe-Mg entre ces deux pha-
ses par 1a relation :

Mg,SiQ, + 2 FEA1204 = Fe,5i0, + 2 Mgszgf (A7)

Le calcul des activités des constituants dans 1'olivine est tiré directement

des résultats de Nafziger et Muan (1967)

914+3,66P
9501

(1450

4 T



Les activités des constituants spinelle sont celles proposées par
Vannier {1977) dont le modéle tient compte des éventuelies structures "inver-
ses" dans le systeme (Mg,FeZ+) (A],Cr,Fes+)204.
actions (B) et (L) ont été exprimées par Vannier & partir des données therme-
dynamiques de Robie et Waibaum (1968}, et de Barin et Knacke (1973)

Les enthalpies 1ibres des ré-

Aég = 1126 + 6,57 P (kbar} (cal) (20)
Aég = 1759 + 10,64 P (cal) (21)

Lehmann a ajouté dans 1'expression de ces activités un terme d'interaction
pour le couplage Fe2+-Mg, mis en évidence Tors des expériences.

L'enthalpie Tibre de Ta réaction {A’} a été calculée gridce a ses
expériences rdalisées a 1100°C et 1200°C, en utilisant les mod2les d'activité
précédents :

Q = -
&G(A') = 10276 - 2,9 T (22}

la valeur proposée pour T = 1100°C étant entachée d'erreurs car aucun des as-
semblages recuits a cette température n'a atteint 1'équilibre. On est conduit
a 1'équation thermométrique suivante :

T= {2585,5 + (2x§;-1)(457+1,83P) + (1126+6,57P)XEE + (1759+1o,s4p)x§23+
s5p - sp
+ 1636(X2 2+ ng)}/(0,745 + TnKp) (23)

(e géothermomgtre a &té utilisé sur des paragenéses ultramafigues
Jiées a des chromites et & des enclaves péridotitiques de basaltes alcalins.
Dans ce dernier cas, les températures calculées paraissent généraiement plus
élevées que la plupart des estimations obtenues par d'autres géothermométres
(tableau 2). Par ailleurs, les températures calculées sur les couples clivine-
‘spinelle des péridotites de Lherz et Freychiniade (Ariége), dont Tes composi-
tions chimiques globales couvrent tout le champ de variations des péridotites
des enclaves volcaniques {Conquéré et Fabriés, 1983}, montrent une corrélation
surprenante avec la composition de 1'olivine (fig.5), & laguelle est corrélée
Ta teneur en Cr du spinelie. Pour les mémes raisons énoncées au sujet du géo-
thermométre de Roeder et al. (1979), les valeurs fournies par ce thermométre,
qui s'étalent sur pilus de 400°C pour ce gisement, ne paraissent pas dignes de
confiance.

3 - Calibration de Sack {1982)
Trés récemment Sack {1982) vient de publiier des relations activi-

té~composition, gualifiées de “provisoires®, pour ies spinelles dans le sys-

teme FeO—MgO-Fe203-A1203-Cr203-T102. Elles sont établies sur Ta base de &

constituants "fictifs", prenant en compte la distribution "normale" et "inver-
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Figure 5 : VYariation des températures 01/Sp calculées avec le géo-

77T thermomdtre de Lehmann (1981) en fonction de Xﬁ1, dans
les péridotites de Lherz et de Freychinéde. 9
{Conquéré et Fabrias, 1983).

se" des cations : 1-FeAl,0, ; 2-MgAl1,0, ; 3-FeCr,0, ; 4-Fe(Fe,Ti} 0, :

3+, 2+ o 3+ 2°4 ea 2+ 274 24 : 274

5-Fe” (Fe™ " ,Fe” )204. La distribution de Mg®" et de Fe™" est supposée équi-
probable (parfaitement aléatoire) entre les sites tétraédriques et octaédri-
ques. Les fractions molaires de chacun des constituants fictifs s'écrivent

alors en fonction de ces remplissages de sites structuraux :

X, = x;gt v 2 xg;t
Xy = ge
1, = 2t
X5 = X;S§+
et X, = 1 - X2 g dct . Mg. = 2 Yot - Ik,

Les expressions de chaque activité de pole spinelle repose sur un
modéle de type Temkin pour 1'entropie de configuration (§Conf='R§nX€InXi)’
combinée a un développement en série du 3e degré (Taylor) pour décrire 1'en-
thalpie libre de mélange. Par ailleurs les interactions non-iddales dues seu-
lement au méltange de Fe2+ et Mg2+ dans un site donné sont négligeables en

comparaison des autres contributions au mélange non-idéat.
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Pour un systeme restreint sans TiOz, qui nous intéresse plus par-
ticulierement ici en vue de la comparaison avec les autres calibrations pré-
conisées pour les roches ultramafiques, deux types de termes décrivent le mé-
Tange non-idéal : (1) des termes d'échanges réciproques (soiutions récipro-
ques) (voir Wood et Nickells, 1978), qui représentent les enthalpies pour les
réactions du type (B} ou (C), soit entre les poles Fe-Mg le long du joint

- 20 _, =0
FeAl,0,-MgA1,0, et les poles Te long des joints FeCrZO4-MgCr204 (AGZSZAGB)

et Fedt(Fel* Fe*) 0 -Fe3+(Mg,Fe3+)204 (G2, =aG0).

274 2577°C
(2) des paramétres de Margules pour les solutions binaires asymé-

triques qui décrivent e mélange sur les joints FeA1204—FeCr204, FeA1204-

3+ 2+ 3+ \ - I+ 2+ 3+ sy
Fe " (Fe“" ,Fe ,204 et FeCr204 Fe"(Fe*™ ,Fe }204.( M)
L ¥SP = - Y - ¢] nopAn
dtoli RTin MgA1204 = (1 XZ)X3AGB + (1 XZ)XEAEC + "EM (26a)
RTIn" X XLAED - XX 4GS + vIMY (24b)

sp -
FeA1204 27378 2757 °C

" "o_ - _ 3 2 { - - 2
avec "IM -{w31+2(w13 w31)(1 x3)}(x3) +{w51+2\w15 w51)(1 x5)}(x5)

-{u (25)

537W1 3751 ) ¥5%s-
En reportant ces valeurs (24) dans 1'éguation d'équilibre (2}, on
obtient une relaticn du type :

ol
Fe, 51D
_ a0 ] 2774 sp .m0 sp =0
RTInKy = -4G, + 5RT1n — + Xen a8y + XPE3+ AGp (26)
YMgzsm4

En premiare approximation, Sack a déduit des estimaticns de AGK,
AGg et AGE des données et des calibrations de Evans et Frost {1975},
Medaris (1975), Frey et Prinz {1978), Hoffmann et Walker (1978}, Engi et Evans
(1980), Rawson et Irvine (198%), soit :

- AGE = 1096,6 - 0,516 T {cal) (27)
Aég = 6490 - 3,92 T (cal) (28)
Aég = 7200 - 1,3 7T (cal) (29}

Pour les coefficients d‘activité des constituants de 1'olivine, il
choisit le modale de solution asymétrique formulé par Wood et Kleppa (1981)



1

2
e (Mg Hpe) 101X )

yol _ 01 0
Rtln Fe25i04 = {er + ZXF

ol _ ol _
avec er = 2000 cal et wMg = 1000 cal

yol
Fe,Si0
. . 1 27"e oly o, 501 ol,?
d'ott on tire : 21n - = 1000{(1+2XFE)(1 ZXFe)+(XFe) } (31)
¥, .
Mg25104

En reportant ses différentes estimations thermodynamiques dans
1'équation (26), on obtient une équation thermométrique :

sp sp el 01y, (40142
1096,6+9490Xc,. +7200Ke 3+ + 1000{(1-2X ) (14202 )+(X2 )T (32)
T =

sp sp
1,9871nKD + 0,516 + 3,92 ¥Cr + 1,3 XFe3+

Les températures obtenues avec cette calibration sur Jes paragene-
ses de péridotite & spinelle (fig.1c) sont du méme ordre, Jégérement plus éle-

vées de 30° & 50°C, que celles fournies par les géothermométres de Fabrias
{1979) ou de Engi (1978).

___________________ 2 :
Sack a modélisé également les relations activité-composition pour

1es spinelles contenant des teneurs appréciables de constituant ulvspinelte.
L'équation d'équilibre de 1'échange Fe-Mg entre olivine et spinelle s'écrit
dans ce cas al

Y .
Fe,Si0
PP | 2~ "4 0 0 0 -
RT1nKD = &GA+ 3 RT1n ;;——-m—— + X3AGB+X5AGC+X4AGD+X4(3 x4)aw (33)
¥ .
Mg25104
. ol ,,01
ol K = {(1-x2+x4)/x2}.{ng/xFe} (34)
BH = (W) g g )= (W) ' (35)

pour les joints FeA1204-FezTiG4 et MgAIZOﬂ‘-MgZTiD4 respectivement,

'0_10 o ‘_lo - 0
et A6, = 5 "MaMgTi0, ¥ Few g, T 2 HFefeTio, Highl .0, (36)

variation d'enthalpie Tibre standard pour la réaction d'échange :

? : 1 .
5 FeFeT1O4 * MgA1204 = 5 MgMgTi0, + FeAl,0, (D)
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Les valeurs de AW et de AGS ont été estimées par Sack & partir
des données expérimentaies de Rawson et Irvine (1981) et des résultats de 40
expériences d'échange Fe-Mg entre olivines et spinelles dans des 1iquides si-
1icatés de compositions basanitique & uganditique, entre 1092° et 1300°C et
fO2 = QFM . Soit :
AW = 1800  cal

et 4G)= 5300  cal

d'ott on tire 1'éguation thermométrique :

ol ol 0l,2
T 1096,6+9490K3+7200X5+5300X4+1800(1-X4)X4+1000{(1~2XFE)(1+2XFE)+(XFE) } (37)

1,9871nKD + 0,516 + 3,,92X3 + 1,3X5

Ce géothermométre semble susceptible d'étre utilisé avec efficacité
dans le domaine de composition utilisé pour sa calibration. En dehors de cet
intervalle, son application est incartaine car i1 ne tient pas compte entiére-
ment des relations d'ordre-désordre dans les spinelles de ce type.

4 - Conclusions

Le nombre relativement élevé des calibrations du géothermométre
olivine-spinelle révéle en fait'les incertitudes qui subsistent encore sur les
données thermodynamiques et les relations activité-composition, notamment pour
le spinelle. Certaines d'entre elles montrent des dérives importantes des
-températures calculées, en fonction de la compesition des phases composant la
paragenise &étudiée ; c'est le cas du géothermométre de Roeder et al. {1979) ou
de Lehmann (1981). Par ailleurs 1] est intéressant de comparer les températures
fournies par ces différents géothermomdires avec des expériences d'échange Fe-
Mg entre olivine et spinelle, non utilisées dans la calibration (Tableau 1).
D'une maniere générale, pour les expériences i 1200°C (ou températures voisi-
nes), les températures obtenues avec les géothermométres de Roeder et al., et
de Lehmann sont nettement plus élevées gue les valeurs expérimentales ; argu-
ment supplémentaire pour mettre en doute la confiance a leur accorder. La ca-
libration de Q'Neill (1981) conduit a des températures au contraire trop fai-
bles, parfois de plus de 200°C. tes températures calculées avec les autres ca-
Tibrations, dans leur domaine d'application respectif, sont genéralement en
accord avec les données expérimentales. D'autre part dans les lherzolites a
spinelle-grenat des nodules (Tabieau 2), ces températures 01-5p concordent
avec les températures fournies par d'autres géothermométres : Opx-Cpx (Wells,
1977} 3 Gt-Cpx (EI115 et Green, 1979) ; Gt-01 (0'Neil et Wood, 1979).
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T exp.

] XEE Roeder  Fabrizs 0'Neill Lehmann  Sack
Roeder et al., 1979
Bu f200 0,528 1217 1226 973 1311 1180
" 0,521 1260 1205 1024 1323 1203
Rh " 0,528 1183 1265 9417 1355 1160
" 0,540 1128 1177 912 1329 1132
Bi " 0,340 1386 1245 1032 1306 1245
oo 0,338 1417 1270 1054 1322 1267
Ji BDR " 0,609 1234 1159 1e72 13214 1206
Ji ND " 0,572 1187 1166 986 1249 1169
Mori, 1977
2L 1200 0,218 1455 1202 1086 1297 1280
Green et al., 1972
14 310 1230 0,170 1460 1174 1005 1458 1268
Fisk et Bence, 1980¢ )
29 1205 0,371 1342 1191 1617 1255 123t
24 1200 0,335 1398 1229 1009 1338 1250
13 1230 0,410 1426 1240 1119 13585 1288
22 1230 0,350 1328 1309 927 1214 1207
6 1250 0,442 1471 1254 1156 1323 1310
1250 0,300 1633 1308 1106 1452 1279
15 1250 0,392 - 1307 1163 1013 1244 1215
Mysen et Boettcher, 1975
B1 80 0,098 1049 845 693 1086 861
B2 840 0,093 1164 - 930 768 1098 934
B3 920 0,09 1112 908 775 1067 949
D 900 0,029 1134 93 676 1174 906

Tableau 1 : Températures calculées sur des paires olivine-spinelle
de diverses expériences par différents géothermométres.




111 - GEOTHERMOMETRIE OLIVINE-GRENAT

La potentialité géothermométrique du partage Fe-Mg entre olivine
et grenat a retenu 1'attention des pétrographes depuis e développement in-
tensif des recherches sur les enclaves péridotitiques des kimberTites et des
basaltes alcalins. Bien que 0'Hara et Mercy (1963) aient déja souligné 1'in-
fluence remarquable de la composition sur ce coefficient de distribution,
Ahrens (1972) traite ce probleme d'échange suivant un modéle de solution idéa-
le pour 1'clivine et le grenat. Puis Kasawaki et Matsui (1977) publient les
premiéres expériences sur cet dchange, réalisées a 50 kbar et 1100°C dans un
systéme dépourvu de Ca {5102-A1203-M90-Fe0) at en tirent une premiére approxi-
mation des valeurs pour les énergies d'exciés des solutions solides d'clivine
et de gremat. Sur la base d'expériences dans le méme systéme, entre 20 et 50
kbar, Kawasaki {1979} déduit ensuite une calibration géothermométrique, qu'il
applique aux péridotites a grenat du Lesotho. En méme temps, 0'Neill et Wood
{(1979) réalisent une série d’expériences sur Tla distribution Fe-Mg entre gre-
nat et olivine & 30 kbar et de 900°C a 1400°C, pour des compositions avec et
sans calcium, et &tablissent un géothermometre qui fait 1'objet de 1'exposé
suivant.

1 - Géothermométre de 0'Neill et Wood (1979)
Le partage Fe-Mg entre grenat et clivine coexistants peut Etre re-

présenté par la réaction d'échange

2MgAT,S1040,, + 3Fe,510, = 2Fe3A125i3o12 + 3Mg,510, {E)
pour laquelle la constante d'équilibre s'écrit :

0143 gt 2
- lapg)” - {aify) (38)
£
(a01)3 ) (agt )2
Fa yr
On peut définir également un coefficient de partage :
th X01
Fe " "Mg
KD - — (39)
th xc]
Mg ° "Fe

Les résultats des deux types d’'expériesnces réalisées par 0'Neili et
Wood (1979), synthises et expériences renversées, démontrent que KD dépend
fortement a la fois de la température et de la composition, notamment du rap-
nort Fe/Mg et de la teneur en Ca du grenat. Par exemple & 1000°C et 30 kbar,
KD varie de 1,2 dans les compositions tres riches en fer & 1,9 pour les termes
magnésiens de la série ; dans les compositions magnésiennes a 1000°C, KD aug-
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mente de 1,% & 2,5 environ quand la fraction molaire de Ca dans le grenat
augmente de 0 & 0,3 (fig.6)

Fa0°C

00 C

08 1200°C

07

LnKn
06|

w0t

Qs

Q-4

Hg‘Fn =09

03
02

0t}

0 o TE 03
X8

figure 6 : Influence de la teneur en Ca du grenat sur K, (grenat-
alivine)}, a 30 kbar (0°'Neill et Wood, 1979). Carré :
900°C ; triangle : 1000°C ; point : }{200°C ; cercle :
1400°C. Mg/{Mg+Fe)=0,9 dans les mélanges de départ pour
ces expériences.

A 1'équilibre on peut écrire :

gt ol
Ve o+ Y
K;/S - Ko fe Mg, (40)
gt ol
Thg * Vre:
.RTan - -l ag0 RTIn ( °]/ °]) + RTIn (v gt) (41)
D 5 % Mg/ VFe Thg

La relation activité-composition s'exprime de facon satisfaisante
par un modéle de solution réguliére symétrique, soit :

ol _ oT ol,2
RTTnYMg = FeMg (Xeg)

me«"1 = wg;Mg ( ﬁ;}z (42)

ol wg;Mg est compris probablement entre 0 et 3 kcal a T>800°C (Kawasaki et
Matsui, 1977).
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Pour le grenat, si un tel modéle symétrique peut décrire la solu-
tion binaire pyrope-almandin (Kawasaki et Matsui, 1977), ce modéle est insuf-
fisant pour les grenats contenant du caicium, qui s'en écartent fortement en-
tre 900° et 1100°C (Newton et al., 1977 ;Cressey et al,, 1978). Pour ces rai-
sons, 0'Neill et Wood (1979) ont utilisé les données expérimentales pour esti-
mer les paramétres de mélange par régression lindaire multiple, en adoptant un
modele de solution symétrique pour 1'olivine et un modéle asymétrique pour le
grenat. I1s ont trouvé cependant qu'un modéle symétrigue est satisfaisant, dans
Ta fourchette de 1'erreur expérimentale, pour ajuster les paramétres de mélan-
ge dans les solutions solides de grenat pour lesquelles ng <0,3. L'utilisaticn
de modéles plus complexes n'améliore donc pas sensiblement 1'ajustement aux
données ; aussi ast-i1 préférable de retenir le modéle qui fait intervenir un
moins grand nombre de variables, soit une solution ternaire symétrique :

gt _ ,,9t,2 qt gt,2, gt gt (gt gt gt _ gt
RT]MFE B (XMg) erMg * (XCa) erCa v XMg XCa (erMg * w‘CaFe wCaMg)

gt _ .,gt.2 gt gt,2 gt gt .9t /gt gt _ gt
Rt]nYMg - (XFe) erMg * (xCa) wCaMg * XFe XCa (NFeMg * wCaMg wCaFe) (43)

L'équation (4%) s'écrit en y reportant les expressions (42) et (43)

aHe  Tas?
.. _E E ol _ yoly,0l ot _ gty ot
Rilmg = === *—— * (Xag = *relWremg = Kitg = Xre/"remg
gt a9t _ gt '
* xCa (wCaMg wCaFe) (44}

La régression des données expérimentales entre 900°C et 1400°C, i
30 kbar (72 données) permet d'estimer les variatiens d'enthalpie et d'entropie
de la réaction (E)
AHZ (30 kbar) = - 10750 cal (810)

-1

859 = - 4,26 cal. .k Lm0t ™! (20,52)

Les valeurs absolues des paramétres d*finteraction Wij déduites de
ces régressions présentent une incertitude considérable. Cependant KD dépend
fortement de leurs différences et ces différences sont assez bien cernges (en-

cadrées} -:
ol  _ gt | -1
erMg erMg = 800 cal mol
Wt w3t = 2670 cal mot”! (x201)

CaMg CaFe
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A ol B -1
d'ol erMg = 990 cal.mol {+207)
wgzMg = 195 cal.mol™! {+215)

On en tire 1'équation thermométrique, a 30 kbar :

_oy0ly gt_.gt gt
902+498 (1 ZXFe) 98()(Mg XFe) + 1347‘XCa as)
T =

1nKD + 0,357

Cependant la réacticn d'échange (E} dépend assez fortement de 1a
pressian, en raison de la valeur relativement élevée de AVO, qui est de
- 3,69 cm3 (~88 ca].kbar‘1) & 278°K et 1 atm. L'influence de la pression sur
la constante d'équilibre étant donnée par :
0
BanE -AVE

Yo = e (46)
sp 1 RT

ilfaut connaitre la variation du volume en fonction de la pression et de 1a

température pour pouvoir intégrer la velation (46) et calculer ensuite la
température a une pression autre que 30 kbar. 8'Neill et Wood (1979) ont é&ta-
b1i une telle relation, appelée “DV", qui prend en compte 1'expansion thermi-

que et la compressibilité des 4 phases :

1]

BV = - 462,5{1,019+{T-1073)(2,87x107°}}. (P-2,63x10"*p2-29.76)

4

262,4{1,0292+(T~1073)(4,5x10_5)}.{P-3,9x10-4F2-29,65)

458 {1,020+(T-1073)(2,84x1072)}.{P-2,36x10"*p?-29 ,79)

27,83{1,0234+(T-1073) (2,3x10"°) }. (P-4 ,5x 10" %% 29 6) (47)

+

+

Les 4 termes correspondent aux expressicons des volumes des consti-
tuants almandin, forstérite, pyrope et fayalite respectivement. D'o 1'égquation
thermométrique générale :

—2x0l . - - gt_,gt gt
A2+0V+ {1 ZXFE){498+T,51(P 30)} 98(XMg XFE)+’I347XCa (48)
T:

1nKD + 0,357

Comme DV comprend T, mais est petit, cette équation (48) peut dtre
résolue 4 P autre que 30 kbar en estimant une valeur de T a catte pression P,
puis en résglvant pour une nouvelle valeur de T par itération. Pour une valeur

fixée de KD, 1'influence de P augmente la température calcuiée de 3 3 6°C par
kbar.
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Ce géothermomdtre est Te plus sensible dans les domaines de tempé-
rature et de composition ol KD est nettement supérieur & 1. C'est justement le
cas des paragenéses de péridotites & grenat au-dessous de 1300°C, pour Tesquel-
les le géothermométre fournit des températures s'écartant de moins de 60°C des
valeurs expérimentales correspondantes. Les compositions riches en fer a toute
température et les compositions magnésiennes & des températures nettement supé-
rieures & 1300°C, pour des pressions voisines de 30 kbar, ne permettent pas une
utilisation fiable de ce géothermométre Gi-01. Bien que Ta comparaison avec
d'autres géothermometres n'apporte pas en soi la démonstration de sa validité,
une concordance accepiable des températures obtenues avec ce géothermométre et
le géothermométre Opx-Cpx de Wells (1977) est avancée par les auteurs sur di-
verses péridotites & grenat (tableau II et III). Une certaine complémentarité
entre les deux.apparait méme, le premier étant plus sensible aux températures
basses, ol KD ast grand, et le second pius sensible aux hautes températures,
(>1100°C), sauf si la pression est considérablement supérieure & 30 kbar (voir
discussion in Carswell et Sibb, 1980}. '

2 - Géothermometre de Kawasaki (1979)
De son coté, Kawasaki (1979) propose une calibration thermométrique

de la réaction d'échange {E), sur la base de ses propres expériences réalisées
entre 20 et 50 kbar et 1000-1300°C, combinées & des données antérieures

{Kawasaki et Matsui, 1977). I1 adopte les mémes modeles de salutions réguliéres
que 1a calibration précédente, pour exprimer les activités de 1'olivine et du

grenat. I1 propose les valeurs suivantes pour les paramétres d'interaction :

al ~
erMg = 2700 + %,56P (kbar) {cal)
wgt = 2120 (cal)
FeMg
gt _ 9t | + e il . . )
et wCaMg Weape = 2700 (+240) cai estimé d'apres les données expérimenta

les de Mori et Green {1978), en tras bon accord avec la valeur proposée par
0'Neill et Wood (1979). La variation d'enthalpie libre de Ta réaction (E) est
obtenue par régression des valeurs expérimentaies

1/6462 = - 1100 (£150) + 0,83 (<0,11)T (cal.mol.” N

H

et 1/savg = - 14,27 cal/kbar
Ces valeurs conduisent a 1'équation géothermométrique :

_oy0l ; _ gt_.,gt gt
55G+(1 EXFE)(1359+0?785P) 1067(XMg XFE)+1359XCa+7,18P
T = (49)

1nKD + 0,418

Cette équation proche de 1'équation (48) conduit & des températures
identiques pour ‘les paragenéses de péridotites & grenat (tableau III}.



Lesotho (e) Malaita (f)
Eguations 1596 1667 1592 1570 1573 1572 3567
(1) 901 848 841 861 828 825 948
(11} 952 930 931 925 918 918 915
(18} 933 944 887 901 870 866 808
(23} 1063 1048 1026 1051 1029 1053 1183
{32) 1023 995 983 992 973 973 929
Gt-01(a) 882 899 889 912 840 924 1022
Gt-01(b) I 897 877 910 892 923 1011
Gt-Cpx(c) 910 %47 900 908 936 1060 937
Opx-Cpx{d) 889 914 919 929 939 939 908

N.S.W. (g)
52/39

1040
909
838
1070
971

1335
10585
1163
1058

Tabteauy II :

Comparaison des divers géothermométres 07/Sp avec d'au-
tres géothermométres, sur des nodules de lherzolites a

spinelle et grenat.

Equation {1}
1979 ; (18)
(32) : Sack, 1982.

1 Roeder et al.,
: 0'Neill, 1981 ; (23)

1979 ; {12)

. Fabries,

. Lehmann, 1981 ;

(a) 0'Neill et Wood, 1979 ; (b) Kawasaki, 1979 : (c)
E1iis et Green, 1979 ; {d) Weils, 1977 ; (e) Nixon et
Boyd, 1973 ; (f) Nixon et Boyd, 1979 ; (g) Ferguson et
Sheraton, 1979,

N° échantillon

1569
1568
1917
15598
1582
2001
1924
1925
1611
1566
1597

G
G
G
G
S
S
S
S
S
5
S

a

952
933
978
942
1054
1195
1262
1284
1315
1357
1375

=2

928

837
1061

992
1039
1380
1374
1359
1316
1370
1524

[

940

849
1056
1002
1074
1383
1345
1310
1283
1361
1525

P(kbar)

30,0
24,3
43,1
36,8
38,8
57,9
53,7
51,9
29,1
51,4
60,8

Tableau III :

Comparaison des

températures des nodules de péridotites
& grenat dans les kimberlites du Lesotho (Nixeon et Boyd,

1973). (a} géothermomdtre Opx-Cpx (Wells, 1877) ; (b}

géothermomztre Gt-01 (0'Neill et Wood, 1979} ; (c) géo-

thermométre Gt-01 {Kawasaki, 1979}. P obtenue par le
géobarométre Opx-Gt de Wood (1974).

G :

*Granular texture® ; S

: Sheared texture".
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IV - GEOTHERMOMETRE GRENAT-CLINOPYRGXENE

Le partage Fe/Mg entre grenat et clinopyroxene, exprimé par la ré-
action d'échange
173 Mg3A12513012 + CaFeS120 1/3 Fe A12513012 + CaMgSizo6 (F)

gt cpx gt Cpx

présente un large intervalle de variation dans les paragenéses naturelles, le
coefficient de distribution Ky = (XEZ X;SX)/(Xﬁg ngx), variant en effet de 2
3 pras de 40 (Banno, 1970 ; Mysen et Heier, 1972). Ce fait, et le grand inter-
valle de températures et de compositicns d'application aux roches contenant

cette paire minérale, en font un géothermométre potentiel trés puissant.

{ - Géothermomdtre de Raheim et Green ({1974)
La variation de K en fonction de P et T a dté étudiée expérimenta-

lament par Rahe1m et Green (1974) sur une série de compositions basaltiques na-
turelles. I1s en ont conclu que la pression exerce une influence plus grande
sur Ky que celle estimée préalablement par Baano (1970) a partir des données
thermodynamiques pour des équilibres dans le systéme simple (AV = 2,357 et
1,33 cm’ respectivement), D'ol la relation :

3686 + 28,35 P
Te—— (50)
ink, + 2,33

Cepgndant les expériences de Wood (1976) montrent clairement, guel-
ques temps aprés, que la pression a un effet moins fort sur KD que ie préconi-
saient les auteurs précédents, et revélent en outre 1'influence non négligeable
de la teneur en Ca du grenat sur le partage Fe/Mg entre ces deux mindraux. De
méme , Mori ot Green (1978), dans Jeur étude expérimentale des dguilibres de
phases dans des compositions ultramafigues synthétigues et dans des mélanges
de minéraux naturels, ne purent déceler d'effet significatif de la pression sur
la valeur de KD entre 30 et 40 kbar. Ces auteurs formulent alors une nouvelle
calibration, trés simple, applicable uniquement aux paragenéses de péridotite
a grenat, a 30 kbar : T = 2800/(1nKD+1,19) (51)

L'année 1979 a vu la publication de trois nouvelles calibrations du
géothermometre Gt-Cpx, deux sur la base des données thermodynamiques disponi-
bles pour exprimer les moddles de solutien, Ta troisidme a partir de nouvelles
expériences d'échange.

? - Géothermométre de Ganguly (197G}

Ainsi Ganguly (1979) a2 confronté toutes les donndes disponibles sur
les paramétres thermodynamiques pour les solutions solides de grenat et de cli-
nopyroxéne, avec les données axpérimentales existantes. Adoptant un modaie de
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solution réguliere symétrique et restrsignant le syst2me aux ciinopyroxénes
pauvres en Na, en raison du peu de connaissance sur les paramétres d*interac-

tion dans les solutions solides & jadéite, i1 tTire par régression les expres-
sions de KD en fonction de T et des teneurs en Ca et Mn du grenat :

gt gt
4100+11,07P+1 587X -+ 1308K G -

pour T 2 1333°K {1066°C) T = (52)
kg + 2,40
gt gt
4801+11,07P+1587X7 +1308X5
pour T £ 1333°K T = (53)
1nKD + 2,93

3 - Géothermométre de Saxena (1979)

De Ta méme fagon, Saxena {1979) a étendu ce type d*approche pour
prendre en compte également 1'influence de la présence de Na dans Te clinopy-
roxéne sur la valeur de KD‘ I1 adopte un medéle de solution asymétrique qui Te
conduit a 1'édquation thermométrigue ;

8288 + 27,6P + Q?t - 5P

T = (54)
1,987 Tnk;, + 2,4083

avec 03F- 2710 (X,

Mg) + 3150)(Ca + ZBOOXMn

cpx_ . - - -
0;P"= - 6594{F, (X, 2ng)} 12762{X e, ng(1 Xpg T

]

11281{Xca(1—XA1) - ZXMgXCa} + 6137{Xca{2XMg+XA])}

+

2
35791{XA1(1-2XMg)}+ 25409(Xca)

55137{X. (X, -X

11338{XA](X

Ca'"Mg~ Fe)t - Mg'XFe)}

4 - Géothermometre de E111is et Green {1979)
E1Tis et Greén {1979} ont réalisé une série d'expériences, entre

24 et 30 kbar, 750°-1300°C, sur des compositions basaltiques et des composi-
tions dans le systzme simple CaD—MgO-FeD—AlZOB—SiUZ.oCes résultats expérimen-
taux démontrent d'une part que la calibration de Raheim et Green {1974} su-
restime 1'influence de la pression sur KD’ d'autre part gque KD dépend de fa-
con évidente de la teneur en Ca du grenat (fig.7), et est apparemment indépen-
dant du rapport Mg/{Mg+Fe) du clinopyroxéne et du grenat. L'effet de Ca sur
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GT
1 1__CA, 1 J
o [+l } 02 02 Q4 o5
iqure 7 ¢ Variation de LnkK, {gremat-clincpyroxéne) en fonction de
Flgure 2 Xg;, déterminée ~ expérimentaiement a 30 kbar, 1200°C.
Données de Raheim et Green (1974), Mori et Green
{1978), £111s et Green (1979). La droite indique la va-
riation suggérée par Ganguly (1979},

la valeur de KD est en réalité di essentiellement & une combinaison des sub-
stitutions Ca-Mg non-idéaies a la fois dans le grenat et Te ¢linopyroxéne, de
sorte que la variation de KD mesurée expérimentalement en fonction de ng est
simplement un moyen commode pour exprimer 1'influence globale de tous les
écarts a 1'idéalité dans les deux solutions solides concerndes dans cette ré-
action d'échange. Une calibraticn empirique est alors déduite de ces données
expérimentales :
3104 X3 + 3030 + 10,86P
T =

1nKD + 1,9034

Ce géothermométre est applicable aux paragenéses de péridotites &
grenat et d'éclogites de compositions variées, et présente une certaine fiabi-
1ité. Le fait qu'on obtienne en effet des températures identiques pour des ro-
ches isofaciales associées, péridotites et éclegites & chimismes différents,
peut &tre considéré comme une preuve de la potentialité géothermométrique de
1'équation {55).

Krogh (1982) a repris 1'ensemble des .données expérimentaies (n=6%)
a 30 kbar et entre 600°C et 1500°C, et calcule de Ta méme fagon que Ellis et
Green {1979) une équation géothermométrique voisine de la précédente :

3104 X§5 + 2443 + 10,26 P

T - (56}
Tnky + 1,5049

Cette €égquation conduit & des températures inférieures de 20 a 40°C
a celles déterminées par 1'dguation (55), pour T<1100°C. '

5 - Conclusion
Une étude comparative des différentes calibrations du géothermomé-
tre Gt-Cpx a été réalisée sur des nodules de Therzolites a grenat dans les
kimberlites dﬂ Lesotho (Carswell et Gibb, 1980) ; comme ces paragenéses sont
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parfaitement équilibrées, Tes températures obtenues avec ces méthodes ont pu
&tre comparées avec les valeurs fournies par d'autres géothermométres (fig.8).
Comme on pouvait s'y attendre, la calibration de R;heim et Green (1974) sures-
time ies températures, surtout pour les nodules &quilibrés aux températures et
pressions les plus dlevées ; elle s'applique mieux aux pyroxénites, a P=10-15
kbar et ng peu variable {=0,11-0,21), quoique Tes résuitats soient dispersés
(Carswell et Griffin, 1981). Ganguly (1979) surestime systématiquement les
températures, souvent de plus de 100°C, et Saxena (1979) fournit des résultats
trés dispersés, souvent erratiques et anormaux ; i1 semble que ces deux cali-
brations présentent une correction insuffisante ou erronée de 1'influence des
compositions minérales, notamment de Ca (voir Tig.7), sur la variation du KD.
Concernant les péridotites, E119s et Green (1979) et la version corrigée de
Krogh {1982), ainsi que Mori et Green (1978) fournissent les températures les
pius satisfaisantes, comparables aux estimations déduites des autres géother-
mométres. La calibration de E11is et Green a actuellement la faveur des utili-
sateurs.

Par rapport au géothermemétre Gt-G1 (voir plus haut), le géother-
mométre Gt-Lpx apparait plus sensible 4 la température, du fait de 1'inter-
valle de variation plus important du KD dans les paragendses concernées, et
meins sensible a la pression. Cependant 3 coté de la teneur en Ca du grenat,
dont 1'effet a été pris en compte par la caiibration de E17is et Green {1979},
d*autres variables de composition des phases natureiles ont également ume in-
fluence nen négligeable et peuvent entrainer des erreurs sur les températures
mesurées : les teneurs en Al et Na, la distribution Fe-Mg entre les sites M
et MZ du clinopyroxéne, ainsi que le degré d'oxydation du fer dans ce minéral.
La méconnaissance du rapport FeBJr:Fe2+ dans les clinopyroxénes analysés a la
microsonde électronique est une source d'erreur importante. Le fait de conside-
rer tout le fer commne Fe2+ a pour conséquence de surestimer les températures
déduites de ce thermométre ; le calcul de Ja quantité de Fe3+ par stoechiomé-
trie et dquilibre électrostatique conduit a des températures plus faibles que
les précédentes, 1'écart pouvant dépasser 100°C dans les Therzolites, et méme
300°C dans les pyroxénites et les éclogites. Une estimation sérieuse et rai-

3+,

« 2+ . . . .
sonnée du rapport Fe” :Fe”" dans le clinopyroxéne est donc nécessaire pour une

bonne interprétation des mesures fournies par ce géothermométre.
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Figure 8 : Températures calcuiées par diffdrents géothermométres
St-Cpx sur les lherzolites a grenat du Lesotho, et compa-
rées aux températures moyennes obtenues dans cing mé&thodes
jugées les meilleures {Carswell et Gibb, 1980) ; Opx-Cpx
(Wells, 1977 ; Mori et Green, 1978) ; Gt-Cpx {Mori et
Green, 1978 ; E1Tis et Green, 1979} ; Gt-01 (0'Meill et

Wood, 1879).
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De nombreuses roches auxquelles le géologue a accds, surtout
parmi celles dont 1'origine est la plus profonde (charnockites, péridotites)
se sont refroidies suffisamment rapidement lors de leur mise en place pour
conserver, du moins en partie, leur paragendse initiale et une composition
peu modifiée des phases. Ceci est particulidrement remarguable dans le cas
d'enclaves, fragments de roches remontéds en quelques heures des zones
profondes de la lithosphére par divers types de phénoménes gruptifs. Bien
que certaines relations entre compositions de phases coexistantes ot
conditions d'équilibre aient fait 1'objet d'essais de calibrations
expérimantales dés 1950 (Barth, 1951; Attias, 1952), 1'inversion de ces
données 1imitées tant en nombre qu'en qualité {problémes cindtiques) ne
livra que des méthodes géothermobarométriques frustes (0'Hara, 1967}
conduisant & des résyltats médiocres, voire ininterprétables. Bien que des
méthodes plus satisfaisantes aient &té calibrdes entre temps pour les
paragenéses des roches volcanigues (Lindsley, 1962; 1963; voir Maury et
0*Arca, ce volume), i1 faut attendre la synthdse par F.R. Bayd (1973) de
quelques  travaux expérimentaux personnals antérieurs, accompagnée
d*appiications, pour véir enfin se dessiner une premiére méthods thermo-
barométrigue relativement fiable applicable aux équilibres subsolidus des
roches métamorphiques profondes., La teneur en calcium du clinopyroxéne peu
sensible @ la pression était utilisée essentiellement comme géothermo-
métre, celle~ci dtant ensuite {ou simultanément) estimse grice 4 la forte
dépendance de la teneur en Al de 1'orthopyroxéne avec la pression (Fig. 1).

Une augmentation quasi-exponentielle des publications sur ce
sujet suivit, aussi hien en pétrologis expérimentale qu'en thermodynamique
et en pétrologie physique. En effet, alors que ces paragendses profondes
soulevaient un intérdt croissant, les techniques expérimentales en nieine
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mitation permettaient enfin de cerner avec précision les compositions &
1'équilibre, entrainant un perfectionnemant progressif dans 1'approche
thermodynamigque nécessaire d 1'inversion des donndes. La mise au point
simultanée de mdthodes structurales de détermination das contraintes livra
alors les prehiers modéles pétrologiques de 1'état physique de 1'intérieur
du globe, croilite profonde et manteau supérieur. Toutefois, aprés une
période euphorique qui culmina avec une conférence internationale de
gdothermométrie et gdobarométrie (Boettcher, 1976}, i1 fallut admettre
certaines contradictions entre les résultats obtenus d'aprés les différentes
méthodes, voire méme, dans des cas extr@mes, le caractére fortuit et non
significatif de certains résultats expérimentaux. Ces diverses
contradictions ont généralement depuis regy une interprétation cinétigue
satisfaisante, conduisant & une distinction entre thermobarométres
mindralogiques propres & nous renseigner sur 1'dtat physigue des zones
profendes et ceux avec une température de blocage plus faible, qui nous
renseigrent davantage sur les conditions de mise en place d des niveaux plus
superficiels.

Ces deux groupes de thermobarométres coincident pratiquement
avec la distinction majeure faite entre réactions d'échangé et réactions de
transfert. I1 samble donc approprié de définir précisément, exemples 3
1'appui, ces deux types de réactions, puis Te principe de calcul des
constantes, les équilibres pyroxéne-pyroxéne ou pyroxéne-spinelle/grenat
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étant traités ensuite en détail. Ces équilibres correspondant essentielle-
ment 3 des réactions de transfert, le lecteur est renvoyé au chapitre
suivant pour de plus nombreux exemples de géothermométres basés sur des
réactions d'échange.

lLes systémes chimiques sont désignés par leurs acronymes
classiques, CMS, MAS, CMAS, CFMAS, etc., ces initiales correspondant aux
oxydes simples Ca0, Fal, Mg0, A1,03 et 5i0,. Les autres abréviations
utilisées dans ce chapitre sont marquées, ou d'une majuscule pour les
constituants moléculaires (pdles chimigues), ou d'une minuscule pour Jes
phases, essentiellement définies en tant gue structures cristallines: par
exemple, ol, px, opx, gat, Fo, Py, En, Di {abréviagtions définies dang Je
texte), mais aussi "di® pour la phase clinapyroxéne séparde de la pigeonite
{pig) par une lacune de misgibilité. Sauf lors de citations explicites, les
_pyroxénes seront définis sur la base de 12 oxygdnes (motif &lémentaire) en
accord avec les données cristallographiques récentes (Ganguly et Ghose,
1979), soit, pour le systéme CMAS,

(CasMg) 2 W' (g, A1 5i,A1) 181 5:782 (g TA

en'nég1igeant Tes échanges intersites du deuxidme ordre, par exemple Ca en
Ml {Davidson et al., 1982) ou Al en tous sites (Boyd, 1970}.

M

[ - REACTIONS D'EQUILIBRE

D'un point de vue thermodynamique, les systémes complexes que
représentent la quasi-totalité des roches naturelles correspondent & un
mélange mécanique de phases tel gue

Boyst = T3xs850 = Ti0xTs(xduiny (1)

ol X jreprésente les fractions modales des phases minérales et xg les pour-
centages des constituants mo]écu]airgs simples i de chague phase J
(ijj=f1x%=1). Le po@eﬁtiei chimique pd  du constituant i d'une phase j

J_ J
Wy o= (#3)1 + nRT1nai

= (#)] + mrTInxd + nRTInyd (2)
ol hP)% ast le potentiel chimique de 'a phase pure dans les mémes condi-
tions d'dquilibre, n, un coefficient éventuel {(nombre de molécules), et ai .

1'activité du constituant i dans la phase j (égale au produit du coefficient
N
i
d'excés", peut &tre nul (solution idéale) ou positif {solution réguliére}

d'activité vy et de la fraction molaire X%). Le terme {RT]nvg}, ou "énergie
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suivant que le coefficient d'activité est égal ou supérieur a 1'unité, mais,
quels que soient les types de solutions selides que représentent les phases
minérales, celles-ci se réajustent en fonction des conditions physiques afin
de réduire 1'énergie du systéme. Une connaissance suffisante des paramétres
thermodynamiques pour les diverses solutions solides permettraient donc, en
théorie, de résoudre le probléme inverse et de calculer ces conditions 3
partir de la composition des phases par minimisation de 1'énergie du
systéme. De telles techniques (Saxena, 1981; 1982b) n'en sont toutefais
qu'd 1'état d'ébauches et seules les méthodes basées sur de simples
réactions caractéristiques du systéme étudié sont considérées fci.

1 - Réactions d'échange

Une réaction d'échange peut &tre typiquement décrite par

A(X) + B(Y) < B(X) + A{Y) (3)
" Fod g

Dans ces relations, A et B représentent des constituants (phase pure, espéce
atomique, oxyde simple) alors que X et Y correspondent aux deux phases en
présence (ou, &ventuallement, & deux sites cristallographigues distincts
pour des espéce atcmigues A et B}, soit, par exemple,

Mg(MLl) + Fe(M2) «» Fe(M1) + Mg(M2) (4)
pour un partage Fe-Mg entre sites octaddrigues Ml et MZ d'un pyroxéne, ou,
En{px) + Fa(ol) +> Fs(px) + Fo{ol} (5)

pour le partage du Mg total {enstatite ou forstérite) par rapport au Fe
total (fayalite ou ferrosilite). Le partage d'éléments entre phases, facile
i quantifier par aralyse i la microsonde électronicue est, de loinr, beaucoup
plus pratique d'emploi que le partage d'éléments entre sites d'une méme
phase résultant de différences de taille ou de forme (anisotropie de densité
de charge) entre les jons. Ainsi, nous Timiterons la discussion de 1'aspect
thermadynamique des rdéactions d'dchange 4 ce dernier exemple, le méme
raisonnement s'appliquant aussi bien au partage enfre sites {exemples dans
Saxena, 1982a).

Chimiquement, le systéme gqui définit 1*échange Fe-Mg entre
olivine et orthopyroxdne ast particuliérement simple, mais le partage de Fe,
Mg ou Mn entre la plupart des silicates ou oxydes peut &tre traité de fagon
analogue. De telles réactions fmpliquent qu'il n'y ait pas de lacune de
miscihilité, au moins dans le systéme et pour le domaine de composition

considérés, Que 1'sn change les conditions physigues auxqueiles ces

r
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minéraux sont soumis n'affecte en rien leur stabilité dans les limites
fixées par les transformations polymorphiques (spinelle Mg,S5i0,, grenat
Mg4Sis012) et les solidi, $i ces minéraux sont physiquement isolés.
Toutefois, lorsqu'ils coexistent, leurs compositions respectives changent
sensiblement par échange réciproque de Fe et Mg en fonction des conditions
physiques. Ce n'est que la coexistence de ces phases qui rend leurs

compositions éventuellement instables lors d'un changement de conditions
physiques. Une rédaction d'échange implique une parfaite réciprocité et
aucun changement du nombre de mole des phases considérées,

Avec un équilibre aussi simple gque celui de Ta rdaction (5), on
définit un systéme 3 trois constituants chimiques indépendants (Mg0, Fel et
$i02) mais quatre pd@les mindralogiques distincts, enstatite (En), ferro-
silite (Fs), forstérite (fo) et fayalite (Fa). Les effets des conditions
physiques sur les compositions globales des phases minédrales sont seuls
considérés, la précision de tels thermobarométres n'étant pas affectée par
les relations d'ordre entre sites, Puisque les phases sont pratiquement
stoechiométrigues, 3 quelgues défauts de réseau prés, le potentiel chimique
vrai d'un constituant de 1'une ou 1'autre phase ne devrait pas é&tra
différent de fagon significative de celui de la phase considérde dans son
propre systéme binaire (upx~Ppx pour tout rapport Fe/Mg du systéme;
Fig.28). Les surfaces d'énergie de ce systéme i quatre pdles minéralogiques
peuvent alors Btre décrites comme des surfaces subplanaires oresque
confondues avec les plans Fo-Fa-G et En-Fs-G (Fig. 2A). Par projection des
deux surfaces sur le méme plan, deux courbes d'énergie non sécantes, 1'une
pour la phase pyroxéne, 1'autre pour la phase olivine, se trouvent alors
définies. Ces courbes représentent des phases admettant des solutions
solides continues de leurs pdles Mg 3 leurs pdles Fa, et i1 n'existe pas
d'objéction majeure i considérer ces solutions comme idéales pour le
traitement thermodynamique, d'autant plus que les tailles relatives des
cations impligués dans de telles réactions d'échange ne sont guére
différentes. (par exemple, Mg“+=0.66A et Fe?+=0.74A; Weast et Astle, 1981).

Pour une valeur donnée du rapport mg=Mg/(Mg+Fe) du systéme, une
paragendse 3 pyroxéne et olivine de méme composition mg ne correspond pas i
une configuration d'énergie minimale (Fig. 2C et 2D). En effet, pour ce
rapport, les pentes des deux courbes sont a priori différentes et 1'énergie
du systéme peut &tre réduite en changeant la composition de 1a phase
présentant la pente maximale dans 1z sens approprié pour abaisser 1'énergie
de formation de cette phase. Simultanément, la composition de 1'autre phase
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change dans la direction opposée d'une quantité relative qui dépend de la
composition modale du systéme afin de maintenir le rapport mg de celui-ci.
La pente é&tant inférieure pour cette deuxiéme phase, il y a bien gain
d'énergie, et ce, jusqu‘é ce qu'un couple de compositions avec des pentes
aG/aX identiques soit atteint, Ainsi, la composition d'une telle phase

refldte donc Jes conditions d'équilibre, mais aussi la compositicn du

systéme sous tous ses aspects, composition modale (5i%) et rapport mg.

G
Frox
2T
ol px
B
At
Fen
H-LF} \\
C D

“Figure 2 : Exemple d'dquilibre par échange: le couple colivine-orthopyroxéne
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Cette composition correspondant 3 une énergie minimum du systéme est telle
que Tes tangentes aux deux courbes sont paralléles (Fig. 2C),
px 0l pX ol

“En T Pro T Brs T MRa _ (6)
. X ol X ol
soit “En'+ Hra = ”Es T oug,

c'est-3-dire la relation d'équilibre gue 1'on pourrait déduire directement
de la réaction (5). Dans ces expressions, les exposants représentent les
phases considérées, définies par leur structure cristalline alors que les

indices corvespondent aux pdles moléculaires chimiques. Cette distinction

fondamentale prend toute son importance dans le cas des réactions de
transfert.

Il convient finalement de noter que certains partages d'éléments
entre des phases admettant des solutions solides Timitées rdsultent de
simples réactions d'échange dans un domaine de composition limité par
1'apparition d'une phase supplémentaire, par exemple, le clinopyroxéne dans
le cas d'un partage Mg-Ca entre orthopyroxéne st alivine (Finnerty et Boyd,
1978) ou grenat {§II.4). L'idéalité des solutions dans un systéme donné est
donc une condition suffisante, mais non nécessaire pour 1'existence de
réactions d'échange, ‘

2 - Réactions de transfert

Les thermobarométres basés sur des réactions de transfert
repasent, pour un systéme binaire, sur un couple de réactions simultandes du
type

AX) > A(Y) et B(Y) < B(X) (7)

avec uﬁ = u: et u; = ué
les symboles représentant les constituants et phases d'aprés les conventions
définies précédemment. De telles transformations peuvent généralement Btre
facilement décrites par des diagrammes hinaires ou vseudobinaires {Fig. 3).
Le plus connu des thermobarométras de ce type est certainement
celui utilisant 1'équilibre orthopyroxéne-clinopyroxéne, calibré pour des
compositions magnésiennes. Cet égquilibre dont nous reprendrons ensuite
1'étude de fagon plus détaillée, va pour 1'instant servir d'exempla pour
intreduire cette notion de réactions de transfert. D'aprés (7}, les deux
réactions suivantes doivent 8tre considérdes:
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M ; .

M922M9§1511012 « MggZMQTlSWIoiz (8)
En(cpx) En(opx)

et CagzMgngiIOIQ o CagzMgglsilﬁlg {9
Di{opx) Ditcpx)

Chacune de ces réactiens implique que lors de variations suffisantes des
conditions physiques, certaines modifications chimigues et structurales
doivent se produire, Suivant le sens de déplacement de 1'équilibre, la
phase considérée, ol pourra accepter en soiution une plus grande quantité du
constituant représentd par la molécule de gauéhe {si les deux phases
coexistent), ou devra exsolver une cartaine quantité de ce méme
constituant. Ainsi, suite & un abaissement suffisant de la température

{et/ou & una augmentafion de la pression), cette phase, méme isolde, subit

une exsolution. Les quantités mutuellement exsolvées par les deux phases &

1'équilibre n'ont ainsi pas 3 &tre identiques: i1 n'y a pas conservation du

volume des phases.
Dans le cas de 1' équilibre représenté par les réacticns (8) et (9), on

est en fait ramené i deux constituants chimigues indépendants (Di et En, ou
mieux, CaSi0y et MgSi0,) avec, de nouveau, guatre pdles minéralogiques
constituéds Jci de deux jeux de polymorphes ({Fig. 3A), 1'enstatite
orthorhombique (pdle réel) et monoclinique (p8le fictif) et le diopside

20pX
T s | o /f i
G i 1200°C | 1450°C
oCpxl aCPX 2CpX
ol 8 =
opx opA
°En Ju'oEn
px px
}LEn F 1 ! i
‘ ! b pig_ di
~+iopx Cpx ox  lpigh Hpi *Hp
H 1 i 1 [ apx
g L] E I Ll “oi =For
En pr Di En pr Oi
Di Dbi
Figure 3 - Exemple d'dquilibre par transfert: diagrammes G-X normalisés
(GEG—{Exiu?}CpX) pour le systéme Enstatite-Diopside & 10 kbar {Lindsley et

al., 1981).
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orthorhombique {pdle fictif) et monoclinique (pdle réel), c'est-i-dire i
deux pdles moléculaires chimiques, d'od 1V'utilisation de dfagrammes
binaires. De plus, chagque état structural (ou phase cristalline) doit
désormais &tre considéré a priori comme une solution régulidre comme le
montre 1'existence de lacunas de miscibilité (par exemple la coexistence de
deux pyroxénes & structure C2/c, Ta pigeonite et le diopside, & basses
pressions et hautes températures; Fig. 38)., Dés 1'instant of les deux
phases arthorhombigue (opx) et monoclinique {cpx) coexistent & 1'équilibre,
leurs compositions doivent &tre celles gui permettent une configuraticn
d'énergie (EXiGi) minimale pour le systéme, c'est-d-dire celles correspon-
dant aux peints de tangence de 1'unique double tangente possible aux courbes
d'énergie (Fig. 3A), de sorte que, par analogie avec la relation (6),
cpx opxX _ cpx opxX _

Bep T Mgy T Mgy <owpp <0 (1)
. < QDX GpXx CpX
soit up = ugn’ gt ught = agh

c'est-3-dire les relations d'équilibre que 1'on peut directement déduire des
réactions (8) et (9). Les compositions en valeur absolue de 1'une et
1'autre des phases ne dépendent plus gue des conditions d'équilibre. Cette

observation s'applique & 1'ensemble des rdactions de transfert et, en
particulier, a celles caractérisant la solubilité de Al dans les pyroxénes
du faciés 3 grenat,

(11)

(12)

(Mg3A12513012) 5 <> (MgaA12513012) gy

(MguS1uD1p) gy < (MauSiuliz)y,
Enfin, les réactions de transfert ne sont pas limitées 3 des
couples de polymorphas dont Tes compositions peuvent &tre représentées dans
des diagrammes strictement binaires, ne serait-ce que parce que le systéme
orthopyroxéne-clinopyroxéne paut tui-méme devenir pseudo-binaire
(ferrosilite » fayalite + quartz sous certaines conditions). Des réactions
plus ou moins complexes peuvent aussi &tre considérées en termes de
réactions de transfert pour leur %raitement thermodynamique, entre autre,
les équilibres pyroxéne-spinelle et magnétite-ilménite. Dans le premier
cas, discuté plus avant ultérieurement, un Bquilibre pyroxéne-grenat fictif
peut  8tre envisagé, la molécule fictive (en fait spinelle =
quartz) réagissant avec 1'olivine des systémes ultramafiques
(M93A12513012)px+» MgAl,0, + 1/2(M9“514012)px + 510,

et $105 + MgpSily « 1/2(Mg,5i,0,,) (13)

229
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soit, la réaction communément admise

MgaAl 251301, + MapSi0y,  o» Mg 59,0, + MaAT,0, (14)
Py(opx) Fo{ol) En{opx) Sp{sp)
ol Py et En représentent les molécules pyrope et enstatite formant la
sojution solide d'orthopyroxéne, Quant & la réaction théorique
complémentaire
Fo(sp) + 1/2 En{apx) + Si0s « En{opx} {15}

elle se réduit 4 une simple réaction de transfert entre spinelle et olivine,
en présence de cette derniére,

Fa(sp) < Fo(ol} (16)
Le second type d'équilibre donné en exemple (magnétite-ilménite; Maury et
O'Arco, ce volume) est analogue: 1'oxygéne joue le rdle occupé précédemment
par 1'olivine et escamote FeQ, T'un des produits de décomposition de 1la
melécule FegQ,

FepTiOy + 1/6 02 «— FeTi0y + 1/3 Fe304 {17)

Mt tmt) o Dim{pilm)  Mt(tmt)
ol Mt et [Im représentent les constituants magﬂétite et ilménite dans Tes
phases titanomagnétite {tmt) et picroilménite(pilm), respectivement.

IT - CONSTANTES D'EQUILIBRE

Prenant comme exempie la réaction d'échange Ca-Mg entre
orthopyroxéne et grenat (en absence de clinopyroxéne; §I1.3),
3 Di{opx) + 2 Py(gt) « 3 En{opx) + 2 Gr(gt) (18)
i 1'quilibre,

B 9
soit, par substitution de (2) dans (19) et réarrangement,

()P + (eI - (I - 1P = - RTK] (20)
ocu éncore, V

AP TAS® +Pa¥ = - RTI(K'] - z{RﬂnryEH (21)

avec la constante d'équilibre
_ opx gt opXx gt
K = {[ap; }.[aPyT Wilag, 1-Tage1 (22)
Le calcul de cette constante se raméne donc 4 celui du rapport [K'? des

fractions molaires correspondant 3 ces activités et a celui des énergies
d'excés {RTln[v%]}.
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1 - Méthodes de calcul des fractions molaires

Une méthode souvent utilisée pour les silicates (Bradley, 1962:
Wood et Banmo, 1973) repose sur une analogie directe avec les fractions
molaires définjes pour les cristaux ieniques (Temkin, 1945) par extension du
concept de “molécule" & des groupements atomiques é&lémentaires 1iéds entre
eux par des liaisons fortes, fonigues ou covalentes, st em utilisant Tes
piles moléculaires purs comme constituants. Les fractions molaires sont
alors assimilées au simple produit des fractions atomiques caractéristiques
en chaque site du constituant choisi, suivant les régles élémentaires du
calcul de probabilités, soit, par exemple, pour Di{opx) en systéme complexe,

opx _ M2 M1t M1M U TBL (TB2 , TA.2

xDi (XCa) 'XMg 'qu 'xSi K Si'(XSi) (23)
Les seuyles simplificatfons possibles de telles expressions consistent alors
d ignorer les termes dgaux i 1'unité (ici, X E?Zet X g?). Toutefois, toute

phase étant présente de chague cBté dfume réaction d'échange avec des
teneurs identiques pour les sites autres que ceux concernés par 1'échange,
e rapport des fractions molaires peut &tre simplifié pour de tals
éguilibres. Ainsi, pour la réaction (18),

M2 t M2 t

ca PV HUTRG I AT X TR0 (20)

De teiles simplificatfons qui rendent le rapport K' indépendant da la nature

K' = {([x

des constituants moléculaires utilisés pour la réaction, ne sont par contre
pas possibles pour les réactions de transfert: par exemple, pour le couple
orthopyroxéne-clinopyroxéne, les coefficients de partage correspondant aux
réactions (8) et (9),
M2., M1' ML"  TB1 M2,, ML'  ML" TB1

) 'XMg 'XMg 'X51 }opx/{(XCa) Mg 'XMg 'XSi }Cpx

L M2 oMLY MIM TBL M2, ML' M1  TBI1

et KEn = {(XMg) 'ng .XMg 'XSi }cpx/{(XMg) ‘XMg g 'XSi }opx (26)
sent a prigri sensibles aux choix pourtant arbitraire des constituanis

H

Kl

oi * {Xcy (25)

utitisés pour décrire la solubilité d'un élément. En effet, ce sont bien les
concentrations relatives an cations (X;gx, XE?K, etc.) gui sont mesurées, et
non pas c2lles en molécules (CapMgpSiy0ia, CagFesSiy0;s, CapMgATATSi30y 4,
CazMgCrAlSia0;7, mais aussi CazMgFeSin0yy vs CapFeMgSin0ys, etc.) lesguelles
dépendent d'interactions intersites encore mal connues.

En fait, une  contradiction fondamentale existe entre
T*expression de ces fractions molaires et les concepts méme i partir

desquels  sont  élaborés  les modéles thermodynamiques des sclutions
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cristallines, comme le montre 1'exemple simple de 1'alivine. Pour deux

éléments A et B (par exemple Fe et Mg) distribués sur deux sites M; et M,,

la méthode probabiliste de Temkin (1945) orévoit quatre constituants et des
ML M2 _yMI M2 oy ML M2 LyM1 M2

AA’XA XA y XAB-XA XB , XBA XB XA et X88 XB XB , alors

que la distinction des molécules mixtes de type AB ou BA est en

fractions molaires X

contradiction 4 la fois avec le concept de systéme i deux constituants (AA
et 8B, soit Fo et Fa dans le cas présent) et de solution id8ale (relation
a=f{X) non lindaire; Kerrick et Darken, 1975). Pour rendre 1‘expression des
fractions molaires compatibles avec les modé&les thermodynamiques, certains
auteurs {op. cit.; Ganguly et Ghose, 1979; Grover, 1980) proposent 1'emploi
de fractions de molécules pour exprimer plus spécifiquement 1'dchange site &
site décrit par des réactions telles que (5) ou (18), cette derniére
devenant alors
1/2 Di(opx} + 1/3 Py(gt) = 1/2 En{opx) + 1/3 Gr{gt) (27)

M2 gt M2 ,at
avec K' = (XCa.ng)/(XMg.Xga) (28)

Toutefois, un tel artifice de calcul {"Raoult's law analogues" de Kerrick et
Oarken, 1975} ne peut généralement pas Btre utilisé dans le cas de solutions
solides affectant différents types de sites.

Ce modéle ionique doit en fait &tre appliqué avec discernement
et, pour mieux prendre en compte la nature des substitutions, les fractions
molaires peuvent &tre exprimées conformément aux lois de la mécanigue
statistique comme étant &gales aux produits des rapports 91/9?, ol Qi et Q?
représentent les nombres de configurations possibles dans la solution solide
pour chaque é1ément i du constituant, avant et aprés addition d'une unité de
celui-ci. Le nombre de configurations Qi correspond en fait a la combinai-
son CE, avec p le nombre d'atomes de cet &lément, et g, le nombre de sites
du cristal appropriés pour la substitution,

a /a* = {q)! (g+n)!

i1 (p).{a-p)T  (p#n)!.(g-p}! {29)
{(pen)l/(0) 3/ {{a+n) 1/ ()1}
Catte approche est comparable & celle de Temkin (1945), mais

permet de raisonner par fractions du nombre total de sites et non plus par
site préalablement défini en fonction d'une formule structurale donnée. Les
canstituants chimiques réels peuvent ainsi 8tre utilisés dans les calculs:
thermodynamigues, méme si ces constituants ne sont pas les pdles
moiéculaires des phases considérdes, comme dans le cas de la solubilité de

CaSi0y et de Alz03 dans les pyroxénes et le grenat, ou de 1'échange Mgl vs
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FeQ pour jes silicates. L'incompatibilité apparente entre les modéles
thermodynamiques et 1'expression des rapports de fractions molaires discutée
ci-dessus est alors levée: ainsi, dans le cas de l'olivine, seuls les
constituants chimiques Mg0 et Fel sont concernés et ja réaction (5) devient
Mg0 + Fel <«» Fel + Mg0 (30)
(01) {opx) (o1} (opx)
Les courbes d'énergie pour 1'olivine et 1le pyroxéne (Fig., 2) sont
maintenant considérées dans un systéme ternaire Mg0-Fe0-5i0, et projetdes du
pbla Si0g sur le plan Mg0-FeO-G (le diagramme en Figure 284 est alors
transformé en un prisme droit i base trapéze). UDe méme, les réactions {18)
et {27) peuvent s'édcrire

CaSi03 + Mg3ildy « MgSi0y + CaSi0, (31}
Wo(opx) En{gt) En{opx) Wo(gt)
le choix de ces derniers constituants é&tant discuté ci-dessous. Les

contraintes cristallographiques sont simplement prises en compte en fixant
des régles d'exclusion approprides telles que, par exemple, seul un site
octaédrique sur deux peut admettre 1'&lément Ca, ou seul un site
tétraédrique sur quatre peut admettre 1'élément Al dans le cas d'un
pyroxéne. Cette méthode statistique présente également 1'avantage
d'expliquer de fagon rigoureuse les caractéristiques des substitutions
coupides ndcessaires, par exemple, pour le maintien de 1'électroneutralité
locale (substitution AlAl«+MgSi). Dans ce cas, il n'y a aucun degré de
liberté (Qi/n:zl) en ce qui concerne la localisation du second cation {Si
ou IVATY ume fois le premier (Mg, Ca ou YIA1) placé, les deux cations
devant rester aussi proches gue possible 1'un de 1'autre. Finalement, dans
te cas de sites indistinguibles, 1a solution solide ne peut suivre la loi de
Raoult qu'en postulant des &changes couplds &liminant la possibilité de
molécules mixtes, auguel cas un seul site est également utilisé pour le
calcul du coefficient de partage, Ja localisation des cations de méme nature
dans les autres sites étant implicite.

2 - Energies d'excés

En théorie, le rapport des fractions molaires ainsi é&tabli ne
sera qu’exceptionnallement dgal 4 la constante d'équilibre, et les énergies
d'excés {RTTInyi) de la relation (21) devront B&tre aussi estimées. Cas
termes peuvent 8tre facilement développds sous forme d'une série de
MacLaurin en fonction des approximations désiréas pour décrire la non
idéalité de la solution de référence. Dans le cas général d'une solution
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binaire régulidre asymétrique (Thompson, 1967}, 1'énergie d'excés peut
s'écrire en fonction de paramétres de Margules, dépendants de la

pression et de la température (w=wu+va-ws T) mais sans signification
thermodynamique, tel que
- 2 2 -
RTIny; = (02 o+ 2,000 2. (0,) . (W wij) (12)

avec wji=w1j pour une sq]ution symétrique,

De plus, pour les systémes complexes, méme si les constituants
considérés forment entre eux une solution idéale, les autres é&Tléments sont
une source supplémentaire potentielle de non-idéalité par leurs interactions
avec 1'é1ément dont la solubilité est Atudide. Pour les interactions sur un
méme site, considérant un modéle de solution ternaire avec salution ij
symétrique, 1'exprassion de 1'dnergie d'excés aura la forme

RTIny; = (xj)zwij + ()(k)?-wik + xjxk(wﬁwjk-w

AR EE)

ou i, j et k représentent les é&léments du site admettant cette solution
ternaire. Malgré 1'apparence complexe de cette relation, les termes de
corrections pour 1les solutions ternaires ou .de degré supérieur restent
généralement assez simpies, 1'expression zRTTnyg etant susceptible de nom-
breuses simplifications, surtout dans le cas des réactions d'échange
{0'Neill et Wood, 1979).

Pour les interactions entre sites, i1 s'agira d'effets
réciproques {Wood et Nicholls, 1978) qui, dans le cas simple d'une phase i
formule structurale 3 deux sites de type (i,j){x,y), sont définis par

. 2 + 2 -
RTIny,, = (xj) Wi (xy) Ney xjxy(AGD)jy (34)

L'énergie (AGP)jy est celle lide & Ta réaction ix+jyeriy+ix et cette
exprassion de 1'énergie d'excés n'est donc valable gue pour des fractions
molaires qui sont exprimées 3 partir des constituants moléculaires. Bien
que, en théorie, .les modéles de solutions réciproques ne puissent décrire
qu'imparfaitement le comportement énergétique des systémes pyroxéniques
{§11.4), iis peuvent gquand méme fournir une alternative interessante pour
1'approche de systémes non-binaires (§I11.4).

Dans les systémes naturels, les écarts & 1'idéalitéd 11és aux
interactions entre 1'ensemble des éléments peuvent méme guelquefois devenir
1'effet dominant utilisé en thermobarométrie, pour das solutions ternaires
{ou d'ordre supérieur) sur un site (Mg-Ca-Fe pour le grenat du systéme
CFMAS; O0'Neill et Wood, 1979) comme pour des effets réciprogues entre sites
(interactions entre les couples Mg-Fe et A1-Cr pour le spinelle i 1'origine
du thermométre olivine-spinelle; Wood et Nichells, 1978; Fabriéds, ce
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volume).  Toutefois, i1 convient de choisir le modéle de sclution avec
discernement afin de ne pas avoir recours inutilement & ces énergies
d'excés. Par exemple, si 1'élément additionnel n'a que peu d'effet sur la
solubilité de 1'é1ément détudié, 1'expression {34) peut entrainer une
correction importante compensant la diminution- de 1z valeur de K' (et
diminuant donc la précision du thermobarométre), alors que la correction
serait faible, voire nulle, pour un modéle, plus approprié de sclution
ternaire {relation 33) utilisant des constituants chimiques simples.

3 - Applications: systémes CMS et MAS

Le ¢calcul des fractions molaires & partir de constituants
chimiques pouvant ne pas correspondre & des plles moléculaires a é&té
justifiéd jusqu'd présent par des arguments simples tels que la somme des
fractions molaires égale d 1'unité, le choix de constituants représentatifs
des solubilités effectivement wmesurdes, la linéarité de la relation entre
activité et composition pour une salution idéale, etc. L'opportunité d'un
tel choix de constituants chimiques simples est aussi démontrée par les
compositions observées pour las phasas (par exemple, les pyroxénes) en
dehors du systéme défini par les pSles moléculaires. Ainsi, pour le systéme
CMS  binaire, 1a notion de constituant "Di® implique que, pour une
composition du systéme avec excds de CaSi0y, de la pseudowollastonite {pwo)
se forme en équilibre avec un clinopyroxéne sous-saturé en Ca par rapport &
- la molécule diopside, en contradiction avec les observations expérimentales

dtexcés de Ca en site M1 (Boyd, 1970; Davidson et al., 1982; Fig. 4A&C) et
les compositions observées dans certaines paragenéses naturaelles. En
théorie, donc, seul le systéme En-Wo (wollastonite) devrait &tre considéré,
la phase clinopyroxéne vreprésentant un minimum énergétigue pour une
composition Ca/(Ca+Mg)=1/2.. De méme pour le systéme MAS, la phase grenat
avec une composition AT/(A1+Mg+Si)=1/4 ne représente qu'un minimum
énergétique dans Te systéme En-Cor {corindon). Les solutions sclides étant
alors décrites indépendamment les unes des autres sans référence i 1la
structure c¢ristallegraphique vraie, les contraintes imposées par cette
dernidre doivent 8Btre introduites en exprimant les activités de fagon
statistique et en introduisant les régles d'exclusion approprides, Les
constituants moléculaires actuellement les plus utilisés (formules 3 six
oxygénes) ne tiennent d'ailleurs qu'imparfaitement compte de cette
structure, dgnorant la spécificité d'un gquart des sites tétraédriques des
pyroxénes (Ganguly et Ghose, 1979).
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Les réactions concernant les pyroxénes correspondent i des
échanges ou transferts couplés, une double substitution étant nécessaire
pour  maintenir une électroneutralité locale (AlAl+»MgSi) ou 1a
stoechiométrie (CaSi<+MgSi} de la phase. En conséquence, seules les
différences entre sites octaédriques et tétraédriques sont explicitement
prises en compte pour décrire les réactions entre pyroxénes et phases
alumineuses,

Cpx
T i f,'Lo Wﬂﬁ",
|

aCpK
H En

20pX
£n oGer
H Ca

Wa=CaSiOy

En=Mg5i0;
C
Figure 4 - Systémes CMS, MAS et CMAS: systémes binaires Enstatite-

Wollastonite (A) et Enstatite-Corindon (B), et diagramme ternaire malaire
correspondant (C; 1200PC-3GPa; d'aprés les données de Boyd, 1970).
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(CaSiOa)opX “r (CaSiOa)cpx {wollasteonite, Wo) (35
(MgSiOg)cpx — (MgSiOa)Opx (enstatite, En) (38)
(A1203)0px e (A]gﬂg)gt {corinden, Co) (37)

Cette approche ast d'autant plus justifiée que le clinopyroxéne est
considéré comme ayant environ 50% de ses sites octaédriqués disponibles pour
Ca, ce qui n'exclue pas formellement une solution solide trés limitée en Mi
{contrairement 4 la formulation de Temkin, 1945) en accord avec les
observations ci-dessus. Le méme argument s'applique aussi i Al pour
1'ensemble des sites (Boyd, 1970). Enfin, en raison du caractére couplé de
ces substitutions, les sites octaddrigues sont seuls utilisés pour le calcul
des coefficients de partage (§ II[.1).

Prenant la réaction (9) comme premier exemple, la constante
d'éguilibre peut s'écrire en fonction des concentrations cationigues pour un
simple transfert de wollastonite (35). Fixant les régles d'exclusion telles
gue la moitié seulement du nombre total g de sites octaddriques des

pyroxénes est éventuellement disponible pour Ca,

afs = (a/2)! / {Ca)!.(q/2-Ca)! (38)
M2 M2
Ko = (Ca)opx/(ca)cpx = (XCa)opx/(XCa)cpx

oi Ca représente le nombre de cations en selution tel que CatMg+Al/2 =
Si+A1/2 = g pour le systéme CMAS. Les régles d'exclusion utilisées
permettent indifféremment 1'utilisation de formules 4 6 ou 12 oxygénes.
Cette expression est directement applicable aux systémes naturels.

Une relation symétrique peut &tre dérivée pour le constituant
enstatite en solution dans les pyroxénes du systéme CMS, pour lesguels la
moitié des sites octaédriques sont exclusivement occupés par Mg et ne
participent donc pas & la réaction de transfert

Q= (9/2)t / {{Mg-q/2)!.{q-Mg)}!}

M2 Mz
Kep = (Mg-q/E)Cpx/(MQ-QIZ)OpX = (XMg)cpx/(ng)opx {39)
ayssi souvent exprimé
N M2 M2
Ken = (1'XCa)cpx/(1_XCa)opx (40)

forme théoriquement incorrecte admettant que les espéces atomigues Fe, Mn et
Mg sont indistinguibles, mais jusqu'd présent d'utilisatiecn courante pour
i'extrapolation aux systémes naturels en absence de donndes et de modéles
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suffisants nour Tes systdmes CFMS (Lindsley, 1983) et CFMAS (Harley et
Green, 1982) pour des teneurs en Fe voisines des compositions naturelles,

En ce gui concerne la solubilité de Al décrite par la réaction
{11}, seul un site tétraddrique sur quatre (site TBl) est & méme d'accepter
une substitution Al«+Si dans les pyroxénes (Ganguly et Ghose, 1979}, le
second Al entrant cdans- le site Ml le plus proche, Mi". D'autre part, deux
sites équivalents sur un total de huit sites sont disponibles pour Al dans
le grengt. S'agissant d'une substitution couplée, seul T'un des deux Al est
pris en compte dans Te calcul de 1a constante d'équilibre, pbur les raisons
exposées ci-dessus, soit, pour le pyroxéne comme pour le grenat,

o= (g/4)! / {{A/2)0 (a/4-a1/2) 1% (413
400 Kpy = (AV2) /A2) g = O ) e = OGT ) O

La constante d'équilibre correspondant 4 la réaction de tranfert
complémentaire, c'est-3-dire & 1'hypersolubilité de Si dans le pyrope, peut
s'écrire suivant les mémes principes et conventions avec, pour le pyroxéne,

o = (q/a)L / 1(5i-3q/4)1.(g-51) )
et pour le grenat,

o™ = (a/4)1 / ((55-30/4)1.(g-59)1} (42)
d'od, Kty = (51-30/8) 1/ (Si-30/4) = z(xgi)gt/(xg?l)px
_ ¥ TB1
h 2(XMg)gt/( Si )px

Alors que M1" désigne Te site M1 le plus proche de 781, les deux sites Y
sont considérés comme fdentigues, chacun avec 50% Si et 50% Mg en sites Y.

Pour le facids i spinelle, 1'expression de pr reste la méme que
précédemment (42), mais celle de Qsp est hasée sur un nombre de total de
sites p=3q/4, soit, pour la réaction (14),

QSP = (p/3)! / {(AL/2)!.(p/3~-AT/2)1} {43)
d" i Ko = (N2 /(R1/2) = ) /(T T T 1)
_,,TB1 ML ¥
- (XA1 )px/({ng 1px{xAI]sn)

Enfin, la réaction complémentaire a (14) est dégénérde et, en fait, seuls
1'olivine et le spinelle interviennent, avec une expression semblable de o
pour les deux phases, soit

KFo: (Sl)sp/(SI}O] {44)
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En plus des arquments théoriques discutés plus haut, diversas
observations indépendantes concernant la solubilité de Al dans les pyroxénes
viennent confirmer 1'intér8t d'une approche basde sur des constituants
chimigues simples, plut8t que sur des plles moléculaires réels. Tout
d*abord, en ce qui concerne 1'éguilibre orthopyroxéne-spinelle, considérant
la  forte interdépendance des rapports Fe/(FetMg) et  Al1/(A1+Cr),
T'utilisation des pdles moléculaires impliquerait une variation de XR? pro-
portionnelle au cube de X;? & température et pression constante, ce qui est
contrafre aux abservations faites pour les complexes cphiolitigues (Mercier,
1980). Drautre part, lz solubilité de Al dans les systémes naturels (aprés
corraction pour les molécules socdiques) est exactement la méme pour les
orthapyroxénes et Tes ¢linopyroxénes des péridotites profondes du facids 3
grenat (Mercier, 1976), en accord avec 1'ensemble des données axpérimentales
CMAS de Perking et Newton (1980) et de Yamada et Takahashi {1983). Enfin,
la teneur en Al des pyroxénes ne semble pas affecter sensiblement Ileur
solubflité mutuelle lorsque Jas solubilités sont exprimées en fractions
atomiques cohérentes, et non sous forme d'un rapport arbitraire tel que
Ca/{CatMg).

4 - Applications au.systéme CMAS
Le systéme CMAS défini par Tles trois constituanis Ca5104-MgS5i0,

et Al,03 implique 1'existence d'interactions entre les especes atomiques Ca,
Mg et Al en sites octaédriques. Ces interactions ne sont ni de type
ternaire vrai, en raison de 1'existence de plusieurs sites octaédriques
distincts, ni de type réciproque vrai, en raison d'éléments communs aux
divers sites et en teneurs élevées (Mg pour le systéme CMAS). En absence de
théarie générale permettant une description précise de telles interactions
complexes, 1'un ou 1*autre de ces moddles peut Btre utilisé.

Le modéle de solution ternaire est cohdrent avec les réactions
(35) & (37), basées sur des constituants simples, et les coefficients de
partage établis ci-dessus peuvent aussi bien s'appliquer au systéme CMAS.
Coette approche peut 8tre justifide dans Tes cas ol la passage du systdme CMS
ou MAS au systéme CMAS ne pravoque que des changements mineurs de la
solubilité des éléments Ca et Al, d'autant plus que les pdles minéralogiques
diopside et pyrope ne peuvent Btre considérds comme des vrais constituants
(SI1.3; Fig. 4A&B}.

Le modéle de solution réciproque permet de prendre en compte les
solubilitds mutuellement exclusives (en premidre approximation) de Ca et de
Al sur  les différents sites octaddrigues, et donc d'utiliser des
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constituants moléculaires définis sur la base de douze oxygénes. Le
couplage des ions octaddrigues et tétraddriques reste évidemment la régle,
aussi  bien pour le maintien de la cohérence du réseau que de
1'électroneutralité locale, et seuls les sites octaédriques des pyroxénes
sont pris en compte. L‘inspection du diagramme ternaire A1,04-CaSi03-MgSiOz
(Fig. 4C) montre gue les constituants traditionnels Ca-Tschermack,
grossulaire et Mg-Tschermack, méme si les deux premiers sont éventuellement
utiles pour traiter les systémes binaires gue forment les solutions salides
de clinopyroxéne et grenat, respectivement, sont incompatibles avec
1'expression simultanée des solutions solides de ces deux phases. Par
contre, une molécule de type CapMgAlA1Si40,,, véritable pyroxéne (fassaite
magnésienne) & composition de grenat (grossulaire et pyrope dans le rappor{
2:1) permet de définir un systéme simple a quatre constituants, enstatite,
diopside, pyrope et Mg-fassaite (Fig. 5) suffisant pour décrire 1'ensemble
des équilibres & orthopyroxéne, c¢linopyroxéne et/cu grenat. Pouf les
nyroxénes, les deux sites M2 sont considérés comme parfaitement
indistinguibles et seul 1'un des deux seré pris en compte pour se conformer
aux conditions d'idéalité exprimées par la loi de Racult {§II1.1), alors que
te site M1' reste égal i 1'unité en systéme CMAS. Les sites du grenat &dtant
considérés de fagon ané1ogue, 1'axpression de ces solutions réciproques peut
8tre formulée simplement au moyen de la réaction
CalMg + 2MgAT «— CaAl + ZMglMg : (45)

ol Mg et 2Mg désignent les cations Mg sur les sites Ml et M2 distincts de
par leur comportement, avec des sclutions solides extensives pour les
systémes binaires Di-Fm (CaMg-CaAl) et Py-Fm {MgAl-CaAl) et des solutions
solides trés limitées pour les sysiémes En-Di (MgMg-Ca-Mg) et En-Py

(CaTs) Alp03
(13— | —— yPyrope {Py)
Mg - Fassaite

(Fm}

CasiOy - TR e D MgSi0g
Diopside (Di) Enstatite (En)

Figure 5 - Systéme CMAS: le parallélogramme Fm-Py-Di-En & 3 GPa. {d'aprés
Bayd, 1970). :
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(MgMg-MgAl), sans que 1'cn puisse définir de systémes binaires "croisés"
CaMg-MgAl ou MgMg-CaAl.

' Dans le  parallélogramme  représentant ce sous-systéme
Fm-Py-En-01 {Fig. 5), sent types d'assemblages peuvent Btre d¢éfinis, dont
trois correspondent 3 une solution solide unique de composition identique &
celle du systéme, clinopyroxéne, orthopyroxéne et grenat, trois & des
paragenéses 3 deux phases, et le dernier i 1'assemblage invariant
cpxtopx+gt. Alors que dans ce dernier cas, toute réaction définissant le
partage de Al ou Ca aentre deux phases est une réaction de transfert d'un
type défini précédemment (solutions ternaires ou réciproques) pour des
constituants chimigues simples (Kéz, KK{, Kﬁ%g, at KT%g , o0 x et y repré-
sentent deux des trois phases opx, cpx ou gt) ou pour des constituants
moléculaires (Kéi, KS{, Ké%et K;§ ), les assemblages diphasés correspondent
i une combinaison de réactions de transfert et d'dchange. En absence de
¢linopyroxéne, Kgqx"gt correspond essentiellement & un transfert {comme pour
le systdme binaire) alors que KOPx-gt

en absence de grenat, KKDX_OPK correspond & un échange at KC
CPX=0PX
a

rdsulte d'un ééhange. Inversement,
; ch-opx 3 oun
tranfert. FEn fait, ni KA?X“gt , ni KE

dants de la composition en raison d'interactions entre &léments traitées

, ne sont totalement indépen-

sous forme d'énergies d'excés. La situation est encore plus complexe pour
i'équilibre clinopyroxéne-grenat (en absence d'orthopyroxéne): dans ce cas,
les caractéristiques des réactions pour Ca et Al s'inversent en passant de
1'équitibre avec orthopyroxéne i celui avec corindon, illustrant les Timites
de moins en moins nette entre transfert et échange pour certains équilibres
en systémes complexes (transfert pour Al, puis pour Ca, respectivement).

{11 - LES THERMOSAROMETRES Ca ET AT DES PYROXENES

1 - Evolution des techniques

L'extraordinaire prolifération de travaux récents concernant les
méthodes thermobarométriques applicables aux pyroxénes est sans aucun doute
Tide au fait que 1'étude de ces phases permet d'obtenir des modéles
multidimensionnels cohérents de 1'état thermique du manteau supérieur,
Toutefois, le développement soudain qu'ont commu  les  recherches
expérimentales, théoriques et pétrologiques en ce domaine est en fait le
fruit d'une expérience acquise au cours dune assez lengue histoire.
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Dés le début du sidcle, Allen et al. (1909) avaient déja réussi,
au moyen de méthodes optigues rudimentaires, 3 se convaincre de la
persistance d'une Tacune de miscibilité au solidus du systéme binaire
enstatite-diopside (Fig. 6), mais ils se heurtérent & un scepticisme
général_, de Bowen (1914) qui définit précisément les solidus et Tiquidus par
1a méthode des courbes thermigues, a Atlas (1952) qui calibra 1'essentiel
des solvi dans le mdme systéme en combinant reconnaissance ootique et
détermination par rayons X des phases présentes (Fig. 6). Cette derniédre
méthode, encore appliquée par Boyd et England (1964) pour 1'étude de 1la
solubilité de Al dans 1'enstatite, demandait un nombre sauvent prohibitif
d'expériences - pour des résultats limités. Boyd et Schairer {1964)
introduisirent alors 1'utilisation des rayons X, non plus pour Ta simple
identification des paragendses, mais pour la détermination de la composition
globaie des phases & partir d'dchantillons polyphasés de compositions
proches des solvi présumés. Ainsi, la phase étudiée étant ajors largement
dominante, les erreurs liées i d'éventuelles interférences spectrales nre
pouvaient &tre que trds Timitées. Pour les pyroxénes, cette méthode fut
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Figure 6 - Les premiers résultats quantitatifs pour le systéme binaire

enstatite-diopside: solidus et liquidus par courbes fthermigues (Bowen,
1914), solvi par identification de paragéndses aux rayons X {Atlas, 1952).
Les fléches définissent la lacune de miscibilité de Allen et al. (1909).
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prograssivement affinde jusqu'a Warner et Luth (1972) dont la gualité des
résultats reste remarquable. Toutefois, seule la cohérence interne des
résultats permettait de juger de la qualité de 1'équilibre atteint et une
cinétique lente pouvait encore biaiser de fagon systématigue les teneurs
détermindes, surtout aux plus basses températures, sans compier que 1'erreur
analytique ne pouvait &tre valablement établie.

Au  début des années 1970, T1'avénement de la microsonde
électronique automatisée permit d'apprécier ces problémes de cinétique et
provoqua, entre autres, 1'abandon du verre comme matériav de départ au
profit de opoudres cristallines ou de poudres de verre avec germes
cristallins. Simultanément, des méthodes empirigues furent mises au point
{(flux de Pb0; hydratation & 1'encapsulage, suffisamment limitée pour ne pas
provoquer de fusion) afin de produire des cristaux assez gros pour étudier
leur zonation éventuelle. C'est ainsi qu'il apparut trés rapidement que,
contrairement & 1'opinion couramment vépandue, des expériences d'exsolution
et de dissolution réalisées dans les mémes conditions physigues 3 partir
d'un matériau de méme nature, ne donnaient pas des compositicns convergeant
vers 1'état dféguilibre recherché, mais qu'il y avait un recouvrement
quelquefois considérable en compositien, résultant d'une croissance
cristalline avec zonation chimique cyciique, prouvant ainsi les limitations
de toute méthede d'analyse globale telle que les rayons X. Simuitanément,
la reconnaissance de: ce phénoméne de recouvrement conduisit Tes
expérimentateurs 3 modifier la géométrie des assemblages bpour effectuer
systématiquement des expdriences caoupldes simultandes d'exsolution et de
dissolution appelées expériences ‘"renversées" (cf. "renversement de la
marée" cu "renverser 1a vapeur"). Ce nouveau type de données implique des
processus d'inversion particuliers: i1 ne s'agit pas de barres d'erreur au
sens habituel (i1 y a, en plus, ure véritable erreur anaiytique), la
composition recherchée-gyant une probabilité assez grande de se trouver en
un point quelconque de la fourchette de recouvrement ainsi établie,

Les systémes expérimentaux et leur traitement théorique ont
aussi évolué en fonction de 1'améiioration des technigues expérimentales et
analytigues. Au  temps ol seules quelques données imprécises étaient
disponibles, une comparaison directe des valeurs expsrimentales et de celles
mesurées pour des échantillens naturels était suffisante. La plupart des
expériences portajent éWors sur les systémes les plus simples permettant
d'étudier la solubilité des deux éléments sélectiennds, Ca et Al,
c'est-d-dire CMS et MAS, ces systémes purement wmagnésiens permettant
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d'éviter les problémes de migration de Fe nécessitant 1'emploi de capsules
en or ou graphite. Afin de s'assurer d'un minimum de validité de 1'analogie
effectuée entre de tels systénas et les systémes naturels complexes,
quelques expériences étaient aussi réalisées sur des poudras de minéraux
naturels (Green et Ringwood, 1967; Akella, 1976). Avec 1'obtentiocn
d'excellents jeux de données & partir d'expériences renversées dans les
systémes CMS et MAS, des modéles théoriques de plus en plus sophistiqués
purent 8tre mis au point, lesquels rendaient envisageable 1‘intégration
progressive des effets des autres &léments & teneurs non négligeables dans
les paragenéses naturelles. C'est ainsi que de nombreuses expériences
renversées ont déja été effectudes pour le systéme combinant les deux
précédents, CMAS. Parmi les travaux préliminaires réalisés dans d'autres
systémes non-binaires,JCFMS et CFMAS sont actuellement Tles mieux connus,
et les données expérimentales récentes permettent anfin d'envisager un
traitement quantitatif systématique.

Ce traitement théorique de plus en plus complexe et rigoureux
résultant de 1'amélioration considérable de Ja qualité des donndes
expérimentales présente toutefeis certains dangers. En effet, - en
géothermobarométrie, les applications se font, ou par interpojation des
données expérimentales, ou par extrapolation. Si un minimum de théorie est
dvidemment nécessaire pour effectuer une extrapclation & hautes températures
et/ou hautes pressions, la quantification thermodynamique d'un modéle de
solution complexe fafsant appel & un irés grand nombre de paramétres se
heurte d@ un probléme caractéristique des inversions: une sous-détermination
pouvant conduire i des splutions admettant des perturbations de degré élevé
non justifides par les données brutes. Afin d'affiner autant gue possible
les modéles, de nombreux thermodynamiciens ont alors fait appel & des
donndes extérieures de volumétrie et de calorimétrie. Cette démarche est a
priori justifiée et permet le calcul et la construction de diagrammes de
phase pour des systémes simples présentant des relations complexes.
Toutefois, 1'augmentation du nombre de paramétres et de termes nécessaires i
Ta réalisation de tels modéles sophistiqués rend leur application aux
systdmes naturels iliusoira (Finnerty, 1982), la sensibilité aux erreurs
d'estimation de la composition {erreurs analytiques, hétérogénéités, etc.)
croissant rapidement. Ainsi, les développements actuels de la modéiisation
thermodynamique, tout en conservant un intérét théorique certain, ne servent
plus vraiment les besoins de la géothermobarcmétrie, alors agu'elle fut
essentielle & son développement initial. Enfin, toute modélisation des
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interactions complexes entre éléments doit Btre étroitement contrfiée en
étudiant les corrélations entre coefficients de partage appropriés pour des
échantillons naturels {§III.4).

2 - Thermeobarométrie dans le systeme CMS

L'étude de la solubilité mutuelle des pyroxénes a été pendant fort
longtemps limitée i celie du solvus du clinopyroxéne faute dfanalyses
suffisamment précises de 1'orthopyroxéne pour évaluer son comportement. En
raison de la grande similitude entre les solvi & 1 bar {Boyd at Schairer,
1964) et & 30 kbar ([Davis and Boyd, 1966), et malgré ia reconnaissance d'un
“redressement” du solvus aux hasses pressions, dii 4 la présence de
protoenstqtite et de pigeonite (sujet d'une longue controverse quant 4 ses
conditions de stabilité; Kushiro, 1969; 1972; Yang et Foster, 1972, Howells
et 0'Hara, 1975; Mori et Green, 1976; longhi et Boudraau, 1980), ce solvus
fut considéré comme un qgéothermométre insensible a la pression jusgu'aux
travaux de Warner et Luth (1974) qui combinérent des données expérimentales
classiques {rayons X} & un des premiers essais d'inversion utilisant un
modéle thermodynamique. Aprds guelques travaux précurseurs des nouvelles
techniques qu'étaient les expériences renversées et les analyses 3 la
microsonde (Nehry et Wyllie, 1974; Mori et Green, 1975), Lindsley et Dixon
(1976) produisirent le premier jeu extensif de données renversées avec
recouvrement, suivis de Perkins et Newton (1980), puis de Brey et Huth
{1983) 3 plus hautes pressions {4 4 6 GPa).

Warner et Luth {1974) furent donc les premiers 4 inverser leurs
propres donndes expérimentales et & obtenir une relation thermodynamique
représentant, au moins grossidrement, les solutions solides considérées,
Leur approche consistant 4 assimiler 1'enstatite et le diopside aux deux
piles d'une méme solution solide réguliére (ignorant les différences de
structures) et utilisant la valeur de paraméires de Margules calculés i
partir de points conjugués (Thompsan, 1967) fut sans lendemain. La méthode
proposée par Wood et Banno (1973) rencontra beaucoup plus de succés, étant 3
la fois plus simple d'emploi et plus satisfaisante d'un point de vue
théorique puisqu'elle admet deux phases pyraxéniques indépendantes avec une
solution {Ca,Mg) limitée aux sites octaédriques MZ; Utilisant une constante
d'équilibre semblabie 3 {26}, mais définie pour des formules & 6 oxygénes et
simplifiée pour le systdme CMS, ils proposérent le thermométre

T = 10202/{4.6-1nK"} (46)
suivig par Nehru et Wyllie (1974) et par Wells (1977) dans cette démarche.
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Mercier et Carter (1975) introduisirent é&galement un terme en pression pour
mieux ajuster 1'ensemble des données disponibles. De par leur forme, ces
modéles &taient essentiellement des modéles de solutions idéales mais les
paramétres obtenus n'en restaient pas moins sans  signification
thermodynamique réelle,

Divers auteurs proposérent alors des relations décrivant
explicitement les solutions comme régulidres, en ajoutant un terme d'énergie
d'excés, tel que

AR = -InkK' + {f{cpx)+f{apx)} (47}
ce dernier terme 3dtant trés variable suivant la complexité du modéle
choisi. Holland et al. (1979) appliquérent cette relation au seul solvus du
clinapyroxéne {réaction 8) considéré comme symétrigque (f{px)=wpx.(xpx)2)
alors que Powell (1978) simplifia cette expression en prenant f(opx)= 0 et
gque Finnmerty (1977} utilisa une expression basée sur wune réaction
d'échange. Saxena et Nehru (1975} avajent pourtant déjd pergu
les implications de la nature des réactions de transfert et proposé une
résolution simultande des deux éguations (10} résultant des réactions (8} et
{9). Finalement, le meilleur modéle de solution réguliére reste celui de
Lindsiey et al. {1981}, lequel prend simultandment en compte les deux
réactions et 1fasymétrie du solvus du clinopyroxéne. Cette approche permet
de calculer un modéle tridimensionnei P-T-X {Fig. 7} pour le systéme binaire
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Figure 7 - Simulation numérique de la solubilité mutuelle des pyroxénes du
systéme enstatite-diopside (Lindsley et al., 1981; données de Lindsley eat
Dixon, 1976). La lacune de miscibilité di+pig disparait & 21 kbar.
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enstatite-diopside, 1'équation du solvus du clinopyroxéne étant de la forme

= 14283442 7P+ 20 KEPH (X SRR 2 RS DT (xR 2 (120 EP%) /R

P xR 2/RY 7 11,0910k (48)
6

avec WZP"=3065.14977P, wggx-sm 5-73P, W2'* =3000 et P en GPa. Ce modéle
n'est toutefois pas totalement satisfaisant car 1'utilisation du constituant
diopside impligque que la phase diopside pure est instable, en contradiction
avec 1'observation de diopsides hypercalciques en présence de wollastonite
{Boyd, 1970; BDavidson et al., 1982; §I1.3). Pour cette raison, st aussi
pour fournir une alternative au modéle de solution réqulidre, des modéles de
désordre coopératif admettant des paramétres d'ordre ont été propesés: i
haute température, un certain désordre apparaftrait, avec une cuantité
faible mais non négligeable de Ca en sites MlL. Le modéle de Navrotsky et
Loucks ({1977) et de Holland et al. ({1979) suggére qu'au deli d'une
température critique, les deux types de sites Ml et MZ deviennent de plus en
plus semblables (moddle convergent), ce que véfutent Davidson et al. {1982)
pour des raisons cristallographiques {modéle non-convergent). Pourtant,
deux observations indépendantes impliquent effectivement um changement
important et rapide de la structure du clinopyroxéne 4 hautes températures.
Tout d'abord, 0'Hara (1975) observe 1'apparition soudaine d'un clinopyroxéne
subcalcique et pauvre en Al aux environs de 1850PC pour le systéme CMAS.
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Figure 8 - Solubilités en Al et Ca des clinopyroxénes de lherzolites las
plus profondes (Thaba Putsoa, Lesotho: amalyses dans Nixon, 1973). Le
rapport figurant en ordonnée est pratiquement indépendant des conditions
d'équilibre & hautes pressions (Mercier et al, 1984).




Cette phase présente des paramétres de réseau différents de fagon
significative de ceux du clinopyroxéne de plus basse température. De méme,
les échantillens naturels les plus profonds indiquent une discontinuité
chimique pour les clinopyroxdnes vers 1470°C, avec, également, un
abaissement soudain et simultané des teneurs en Ca et en Al, sans
discontinuité de composition associée pour les orthopyroxénes {(Fig. 8). Le
débat reste actuellement ouvert.

Quoi qu'il en soit, ces modéles sophistiqués ne permettent pas
de calculs thermobarométriques pour des solutions naturelles, car les
nombreux termes inclus dans 1'exporession de 1'énergie d'excés sont trop
sensibles & la composition, et donc & d'infimes variations en teneur des
multiples éléments rencontrds. 11 ne faut donc considérer, du meins pour
T'instant, que des modéles dont le degré de complexité est limité par
1'importance du recouvrement an composition et par celle des erreurs
expérimentales (T+2%, P+10% en moyenne). La technigue dfinversion totale de
Tarantola et Valette (1982) basée sur la méthode des moindres carrés,
pondérés par ies erreurs expérimentales est particuliérement appropriée pour
la réalisation de tels modéles, les incertitudes sur la pression et la
température ainsi que le recouvrement en composition, 2&tant décrits par une
loi normale. Pour le domaine P-T-X d‘applications possibles (Fig. 9), la
prise en cempte d'effets des conditions physiques sur AS° ou AW introduit,
méme dans des conditions extrémes, des corrections négligeables (T+1% et
P+5%) et ces paramétres peuvent donc &tre considérés comme des constantes,
en premiére approximation. Les données expérimentales (Fig. 9) sont d'abord
ajustées a priori pour un modéle de solution idéale. 51 cet ajustement est
imparfait, les paramétres de Margules nécessaires "sont introduits, Tes
données é&tant chaque fois ajustées avec 1'ensemble des paramétres de
1'dguation.

Ainsi, le solvus du clinopyroxéne, beaucoup plus sensible aux
variations des conditions physiques gque cefui de 1'orthopyraxéne
(K[ 1-xM2

Ca]cpx
parfaitement décrit jusqu'd 1400PC {exclusivement) par un medéle de solution

/0.95 pour les conditions expérimentales) peut Etre

idéale

T = {5977+65.26P}/{2.457-1nK"} (49)
alers qu'un modéle plus général de solution réquliére est nécessaire i
hautes températures, ie seul paramétre Ws restant suffisant pour dne
inversion optimale,

T = {40353+54.66P}1/{2.118-1.459%2-1nK"} {50}
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iLa nécessité absolue de ce paramétre suppliémentaire met donc en défaut un
modéle général de solution idéale pour des constituants fictifs (Saxena,
1981) dans les conditions de hautes températures réalistes pour Tes enclaves
les plus profondes. Si la calibration simuitanée des deux solvi {Lindsley
et al., 198l) ne permet pas actuellement d'atteindre une orécision
suffisante pour la détermiration conjointe des pressions et températures

d'équilibre, la combinaison de cette éguation et d'ume relation empirique
) oo’ )

Ca’opx’ *"Mg’cpx
température, permet ces calculs. Ce paramétre fournit en effet un bon

utilisant la rapport Kf= X a prigri peu sensible i la

géobarométre, au moins pour des pressions faibles 4 modérées (Mercier et
al., 1984)
P(GPa) = 1.073/(K#+0,028)-1.65 (51}
3 - Thermobarométrie dans le systéme MAS

Seules quelques rares données ponctuelles {Boyd et England,
1964; Anastasiou et Seifert, 1972) existaient avant les travaux de MacGregor
(1974) sur la solubilité de Al dans 1'enstatite coexistant tant avec le
spinelle qu'avec le grenat. Malheureusemant, si les résultats concernant Te
faciés 4 grenat se sont vus depuis confirmés, entre autres par des séries
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Figure 9 - Données expérimentales renversées disponibles pour les divers
systémes. Principales sources: CMS (carrés): Lindsley et Dixon, 1976;
Perkins et Newton, 1980; Brey et Huth, 1983; MAS (cercles; f. i grenat
seulement): Lane et Ganguly, 1980; Perkins et al., 1980; CMAS, f. & grenat
{astérisques): Perkins et Newton, 198C; Yamada et Takahashi, 1983; CMAS, f.
a spinelle (étoiles): Fujii, 1977. La région tramée correspond au domaine
P-T d'ol provienneant les échantillons naturels.
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d'expériences renversées {Lane et Ganguly, 1980; Perkins et al., 1981), ceux
du facids a4 spinelle furent rapidement trés controversés {Wood, 1975},
n'étant pas simultanément compatibles avec les données du faciés & grenat et
12 limite des deux facids. Dans Jes conditions expérimentales utilisées
pour le facids A spinelle, 1'hétérogénéité des phases vrend 1'étude
particulidrement difficile, comme le démontre 1e nombre trés Timité
d'expériences réalisées avec succés depuis (Fujii, 1978). Ainsi, Jes
meilleurs modédles pour ce facids en systéme MAS (Figq. 10) sont largement
basés sur une connaissance précise de la solubilité dans le faciés & grenat
et de la limite des deux faciés (Danckwerth et -Newton, 1978; Lane et
Ganguly, 1980),

T s (5036+202P}/(3.14-inf X} /(1-Xa1 )1} (52)

en accord avec Je modéle de Mercier (1980) basé sur les données de
Anastasiou et Seifert {1972) et de Fujii {1976). Toutefois, i1 convient de
noter gue les effets récipreques et ternaires de Cr sur Al mis en evidence
par 1'8tude de paragenéses naturelles (Mercier, 1980) conduisent i proposer
indépendamment pour cellas-¢i le thermobarométre empirigue

T = (6309+345P1/(3.97-nlKa /(2-X0s )Ty (53)

(e nombre 2 provient de 1ia calibratibn initiale sur la base de 6 oxygénes)
pour lequel diverses.tentatives de calibration expérimentales ont, jusqu'a
ce jour, échoué {Lindsley, comm. pers., 1979).

Pour le facids i grenat, Lane et GBanguly ({1980) présentent un
moddle tenant compte des variations de AS? et de AW en fonction des
conditions physiques (essentiellement a% /a7, aw/aP étant pratiquement
négligeable}. Cette méthode permet d'introduire une légére courbure dans le
tracé des isoplétes (Fig. 10}, mais 1'effet des corrections pour la
comprassibilité et Tla chaleur spécifigue est négligeable par rapport aux
erreurs expdrimentales (100% des donnédes de Lane &t Ganguly ajustées avec
AS® et a¥ constants, pour un modéle de solution idéale). L'utilisaticn
simultande de donndes de Lane et Ganguly (1980) et de Perkins et al. (1981)
méne alors a la relation

ML™ .
d T = {2916+1223P}/{2.762-Tn(Xy] 1 (54)
avec 92% des points ajustés pour des incertitudes de T:l% et P+5% (Fig. 1).
Bien que correspondant a des réactions de transfert au méme
titre que la solubilité mutueile des pyroxénes, Jes rdactions
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complémentaires & celles décrivant la solubilité de Al dans les pyroxénes
n'ont pas encore d ce jour 3té explicitement traitées sous cet angle. En ca
qui concerne le faciés 3 grenat (hypersolubilité de 5i dans cette phase),
seules quelgues expériences 4 trés hautes pressions (Yamada et Takahashi,
1983) permettent un essai de calibration
T = (6009-5.74P)/(-1.78=10K") (5<P<10 GPa) {55)

alors que la solubilité de Si dans le spinelle n'a été que 1'objet d'une
catibration 4 partir d'échantillons naturels {Berger et al., 1982)

T = 15100/[4.53-1n(xg5) ] (56)
Xé? représentant Si total pour une formule 3 quatre oxygénes.

4 - Les systémes autres que binaires

Parmi les systémes ternaires é&tudiés expérimentalement, Ile
systéme CMAS est ie plus directement applicable aux roches mantelliques. En
précurseur, Boyd (1970) réalisa une série d'expériences permettant une
détermination précise de la compesition de phases 3 1'équilibre 3 3 GPa et
1200PC. Passant sur gquelques résultats contestables d'Akella {1976)
expliqués depuis par des problémes spécifiques i la technique expérimentale
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Figure 10 - Solubilité de A1 dans 1'orthopyroxéne (XR5*=xB}*/2) pour
1'ensemble des faciés & grenat et & spinelle (systéme MAS).” Modéle 3
iseplétes courbes d'aprés Lane et Ganguly (1980).




adoptée (Howells et O'Hara, 1978), les premiers travaux significatifs sur ce
Systéme dans le facids & spinelle datent de 1977, avec Dixon et Presnall
(1977) et Fujii (1977) qui rapportent simultanément que la solubilité
mutuelle des pyroxénes est réduite par la présence de Al pour le facids 4
spineile, Toutefois, cette solubilité était alors exprimée sous forme du
rapport Ca/{CatMg), et aucune différence significative n'est en fait obsar-
vée larsgue las teneurs en Ca sont exprimées en valeurs absolues (XEEX).
Pour le faciés & grenat, deux jeux de données importants ont été obtenus par
Perkins et Mewton (1980) jusqu'd 4 GPa, et par Yamada et Takahashi (1983) de
5 4 10 GPa, ces expdriences renversées indiquant une solubilité réduite de
Al pour le systéme CMAS, alors que la solubilité de Ca n'est toujours pas
affectde. Les expériences i hautes pressions de Yamada et Takahashi (1983)
présentent en outre 1'intérét de contraindre les mod&las CMS et MAS dans les
domaines P-T ol leur extrapolation est nécessaire (Fig. 9). Enfin, Jenkins

et. Newton (1979) en déterminant avec précision la limite du faciéds a
' spinelle et du faciés 4 grenat, permettent d'estimer indirectement 1la
solubilité de Al dans le facids & spinelle pour le systéme CMAS suivant une
méthode analogue & celle développée par Wood (1975) et Danckwerth et Newton
(1978). Rappelons seuiement qu'en absence de données sur 1'effet de Cr, de
tels modéles semblent inapplicables aux roches natureiles du facids &
spinelie.

Le systéme ternaire CFMS est par contre le plus approprié pour
1'étude des roches crustales du facigs granulite, en raison des importantes
variations observées pour la teneur en Fe. A Ya suite de travaux
préliminaires de Ross et Huebner (1975), de nombreux auteurs proposérent des
calibrations pour la solubilité mutuelle des pyroxénes en systéme CFMS
(Ishii, 1975; Ross et Huebner, 1979; Kretz, 1982; Lindsley et Andersen,
1983), la plupart d'entre elles étant seulement applicables & des domaines
restreints de composition. Un jeu remarquable de données renversées
{Lindsley, 1983} & 1 bar (800-1200°C) et 15 kbar (800-1000°C; Fig. 11}
permet enfin une calibration numérique fine. Le passage du systéme CMS au
systéme CFMS conduit 3 une réduction simultanée des teneurs en Ca et Mg,
suivant un rapport variable, sensible & Ja température. L'utilisation de
1'expression Ca/(Ca+Mg} initialement proposée par Boyd (Davis et Boyd, 1966)
ne permet donc pas de correction valable pour 1'effet de Fe. Enfin, Tles
pyroxénes de ce systdme illustrent un rare cas de réactions de transfert
pour les é1éments Fe et Mg (assembliage invariant aug-pig-opx). '
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En ce qui concerne les autres systdmes, les travaux les plus
anciens, et sans doute peu fiables, correspondent 3 des sysitémes "paturels"
{Green et Ringwood, 1967; Akelia et Boyd, 1974) ou d'intérét 1imitéd (CMAS +
Mn; Finnerty, 1977). Seules les données FMAS et CFMAS de Wooo {1974)
restent d'actualitéd, bien gque non renversées, complétant le travail récent
de Harley et Green (1582) sur ces mémes systémes, mais pour le couple opx-gt
{expériences renversées), L'introduction de Fe dans Te systéme MAS abaisse
la solubilité de Al. Enfin, des expériences récentes de rédquilibrage de
phases naturelles (Mori et Green, 1978) et 1'étude en systémes complexes de
la transition entre faciés 3 spinelle et facids & grenat (0'Neill, 1981)
fournissent une excellente base de donndes pour tester les moddles dérivés
de systémes simples et calculer les termes de correction supplémertaires
pour les interactions avec d'autres &léments, 1'effet le plus important,
déja signalé, étant celui de Cr sur la solubilité de Al. Par combinaison de
toutes Tes donndes thermobarométriques obtenues pour 1'ensemble des ces
systémes, de nombreux géothermobarométres peuvent donc &tre établis pour le
systéme CFMAS, voire CFMCAS, Ca0-Fed-Mg0-Cr,05-A1503-5105.

L'extrapolation aux systémes naturels de relations thermobaro-
métriques, mémes calibrées pour des systémes aussi complexes que CFMCAS,
impligue quelques calculs simples sur les formules structurales afin
d'obtanir des fractions atomigues normalisées pour ce systéme. Les
corrections pour les melécutes sodiques des pyroxénes {Mercier, 1976;
1980) fournissent un bon exemple de ces calculs. En premiére asproximation,
seul le clinopyroxéne présente des teneurs significatives en Na et, sans
corrections approprides, cet é&lément engendre ure dispersion considérable
des conditions estimées {(Mercier et Carter, 1975; Mori et Green, 1983). Cet

En

Figure 1l - Systéme CFMS: le quadrilatére Di-Hd-En-Fs i 1,5 GPa (Lindsley,
1980; 1983},
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é1ément refléte donc la composition du systéme et la teneur en Na du
pyroxéne n'est pas fonction des conditions d'équilibre, Comme Na est
contraint par sa taille & résider dans les sites M2, é&galement occupds par
Ca, le nombre de sites M2 disponibles pour Ca ou Mg en présence de Na est
réduit proportionnellement & la tenmeur en cet &lément, d'od 1'utilisation
d'une valeur normalisée
Ca* = Ca/{l-Na) (57)

en accord avec 1'approche plus rigoureuse de la mécanigue statistigue.
Ltexcellente cohérence et la bonne corrélation entre les conditions
physiques estimées & partir de chacun des pyroxénes démontrent que cette
correction est affectivement valable. En ce qui concerne Al, i1 convient
alors de soustraire la fraction de cet élément entrant dans des molécules de
type jadéite, cette fraction &tant de nouveau indépendante des conditions
physiques. Dans le facids i spinelle, 1'augmentation de Al proportionnelle
5 celle de Na montre due cet élément est essentiellement présent sous forme
de jadéite, sans qu'une relation précise puisse Etre établie (Mercier,
1976). Par contre, pour le faciés i grenat (Mercier, 1980), d'excellentes
corrélations indiquent que Na se répartit dans des proportions
quasi-constantes entre les trois molécules sodiques, jadéite (A1), acmite
{Fa¥*+) et ureyite (Cr),'soit 56%, 25% et 18%, respectivement. Cansidérant
que Al se répartit différemment entre le site tétraddrique et le site
octaddrique, Cr n'entrant pas dans les sites tétraédriques, on obtjent
Xﬂ%un{A+O.SGNa}/2 et X;?l={A1+Cr-O.18Na}/2, avec A représentant Ta teneur en
Al sensible aux conditions physiques en site ML", soit {A1-Cr-0.38Nal pour
le faciés i grenat. De pius, A subit tout comme Ca 1'effet de la préemption
d'un nombre de sites égaux d Na pour les fjons trivalents qui lui sont

11
associés, d'el la valeur normalisée A* pour Xﬂ% .

ATF = (A1-Cr-0.38Na)/2{1-Na) (58)

5 - Applications
Les effets de tels éléments ne sont certes pas négligeabhles,
d'autant plus gue 1'hétérogénéitéd du manteau d 1'échelle régionale peut
induire des artéfacts en absence de ceorrections. Le meilleur exemple est
donné par le tout premier gédotherme construit & partir de données
thermobarométriques. Boyd (1973; Fig. 12) compara'directement la valeur du
rapport Ca/(Ca+Mg) et du pourcentage pondéral de Al1,05 aux guelques données

expérimentales alors disponibles: sans aucune cerrection, Tes conditions
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d'équilibre des phases naturelles décrivent un gdotherme avec une inflection
prononcée, mais une corraction grossiére des valeurs utilisées (Fig., 128)
est suffisante pouk pratiquement aligner 1'ensemble des points.

Méme avec des techniques éprouvées appliguées 3 des &chantillons

de gqualité non rééguilibrés Tlors de leur mise en place et i des solutions
solides facilement rééquilibrées dans 1les conditions mantelliques &
1'échelle des temps gdologiques [Wood, 1974), des artéfacts 1iés 3 la
cinétique des réactions peuvent encore se produire (Fig.13).  Aux plus
basses températures, les compositions des phases ne semblent, en effet, plus
appropriées pour déterminer les conditions d'équilibre: Ta diffusion de A}
est apparemment arréiée vers 950-1050°C suivant la valeur de Ta contraints
différentielle.
) Enfin, les échantillons les plus profonds sont caractérisés par
un clinopyroxéne subcalcigue dont les propriétés {Fig. 8) rappellent le
pyroxéne de hautes températures de O'Hara (1975; §II1.2} pour leguel aucun
jeu de données expérimentales n'est actuellement disponible.

Malgré ces gifficultés, les mbéthodes de thermobarométrie
pyroxénique permettent de construire des paléogéothermes (Mercier, 1980a)

et donc d'essayer de modéliser 1'état thermique du manteau supérieur en
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trois dimensions ainsi que son évelution. Cas géothermes se regroupent en
trois catégories principales (Fig. 13}, soit, du gradient thermigue le plus
élevé au gradient le plus faible, un type spécifique au coeur des rifts et
des rides, un autre valable pour la Tithosphére océanigue ancienne et Tes
zones continentales jeunes etfou en extension et, enfin, un troisiéme
caractérisant les cratons précambriens. 0D'autre part, la connaissance de la
profondeur d'origine des enclaves ultramafiques permet é&videmment de
construire de nombreux types de medéles régionaux de Tithosphéres (Mercier,
1980k}, tant chimiques et pétrologiques que physiques (rhéologie,
élasticité), mais aussi d'évaluer. quantitativement certains aspects da la
dynamique éruptive profonde des magmas alcalins.
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Figure 13 - Construction d'un gdctherme pyroxéniqué: dans ce cas, seules les
estimations de température comprises entre 1050 et 147(PC  sont
significatives {veir le texte).
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L'amélioration des techniques de gecthermobarométrie pyroxénique
et leur application aux roches d'origine profonde semblent donc &tre riches
en promesses pour la compréhension gdodynamigue de notre globe et justifient
pleinement 1'intérdt qu'elles suscitent actuellement.

OEPTH km
150 200 250
Y e T
1600
© 1200
w
[+
=
15
o
g 800
=
L
pons
C s PYROXENE GEOTHERMS
h{f/ Mercler, 1980
a0of J
0 L 1 1 L 1 1 i 1
o Iz 3 4 s s 7 8

- PRESSURE GPa

Figure 14 - Géothermes pyroxénigues. Les lignes continues indiquent les
seguents définis par les méthodes géothermobarométriques. Solidus révisé
basé sur des expériences de fusion, contrdlées par tragage radioactif (Mysen
et Kushiro, 1977),
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APPLICATIONS DES METHODES GEQTHERMOBAROMETRIGUES AUX
PARAGENESES MINERALES DES ROCHES VOLCANIQUES

René C. MAURY et Philippe D'ARCO

I - INTRODUCTION

1 - Considérations généraies
Les roches volcaniques, considérées du point de vue de 1'application

des géothermométres et gécbarcmétres minéralogiques, présentent des caractéristi-
ques spécifiques, les unes faverables et ouvrant de trés Yarges possibilités,
d'autres défavorables, limitant alors 1'intérét des résultats ghbtenus.

Parmi les avantages potentiels viennent en premier }ieu ceux résultant
du refroidissement trés rapide, voire de 1a trempe, que subissent ces roches lors
de leur mise en place en surface cu a proximité de celle-ci : les compositions des
phases minérales sont figées A haute température, et, dans les roches volcaniques
récentes tout au mofns, on observe peu de réarrangements subsolidus ; on y rencon-

tre trés fréquemment des phases vitreuses analysables {(chsidiennes, ponces ; inclu-
sions vitreuses dans les minéraux ; mésostases vitreuses) permettant 1'application
directe de géothermobarométres basés sur les équilibres minéraux-1iquides {Carron,

“ce volume) ; enfin, point trés important, les mésostases de la plupart des roches
velcaniques peuvent Ztre considérées comme cristaliisées en surface, sous des
pressions égales &, ou voisines de 1 bar : dans les dquations géothermobarométrigues,
les termes comportant le facteur (P-1) seront donc nuls, ce qui permet de trés nom-
breuses simplifications. Enfin, point non négligeable, les mesures thermométriques
directes effectuées sur les volcans actifs fournissent de nombreuses références qu'il
est utiie de comparer aux estimations obtenues.

En revanche, le refroidissement rapide des roches volcaniques est a 1'ori-
gine de trés importants écarts par rapport 2 1'équilibre, notamment au niveau des mi-
néraux des mésostases ; ces écarts se traduisent usuellement par des variations consi-
dérables dans la composition des microlites ("&velutians de trempes" ou "quench
trends"), et par 1'importance des zonages compositionnels, notamment prés de la péri-
phérie des phénocristaux. Aussi, d'une manidre générale, las hétérogénéités de composi-
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tion des minéraux d'yne méme roche sont-elles beaucoup plus importantes dans le domai-
ne du volcanisme que dans ceux du plutonisme ou du métamorphisme.

2 - Le probléme des critires d'équilibre et des stades successifs de cristallisa-
tion '

En raison de.ces hétérogénéités, i1 est donc essentiel de déterminer, dans
une roche volcanigue donnée, quelles sont Tes compositions des minédraux susceptibles
de coexister & 1’équilibre. Or, 1'ordre précfs de ¢ristajlisation est souvent diffici-
le 3 déterminer en lame mince, et, dans la plupart des travaux utilisant les géother-
mobarométres, on admet que 1'équijibre a €té réalisé en 1'absence de "preuve" pétro-
graphique de déséquilibre traduite par des structures caractéristiqgues (par exemple,
des olivines ou des quartz entourdés d'aurécles "réactionnelles" de pyroxénes). On
utilise souvent également des critéres chimiques : ainsi, notamment, le fait que des
silicates ferromagnésiens d'une méme roche {olivines, orthopyroxénes, clinopyroxénes,
amphiboles) aient des rapports Fe/Fe+Mg équivalents plaide en faveur de leur coexis-

tence possible & 1'équilibre.

Lorsque les zonages chimigues sont importants se pose, de plus, le pro-
bléme du choix des compositions & prendre en compte pour les calculs géothermobaro-
métrigues. A titre d'exemple est présentée en figure 1 1a séquence schématique de

cristallisation d'une andésite basique. On constate que

- les différentes phases apparaissent successivement Tors d*une séquence de
cristallisation & températures décroissantes ;

- 1'équilibre est réalisé zone par zone {exemple : la zone périﬁhérique d'une
olivine a pu cristalliser en méme temps que Te coeur d'une amphibole) ;

- la taille atteinte par les minéraux dépend principalement de leur vitesse de
croissance, tres variable d'une espéce a 1lautre.

En résumé, les minéraux “non en déséquilibre” ne sont pas en gquilibre
globalement, mais seulement au niveau de zones privilégiées : leur(s) zone(s) cogé-
nétique(s) et synchrone(s).

Dans 1a plupart des cas, on s& limitera, pour les roches vacaniques, &
la distinction de deux générations successivesde cristaux d'une méme phase

.d'autres cristaux 5 1'indication la plus intéressante d'une syncristallisation est la
présence simultanée d'inclusions d'une phase A dans une phase B et réciprequement.
Les-analyses doivent alors 8tre effectudes aussi prés que possible-de la Timite de
1'inclusion : en effet, rien n'indique, méme si la phase A est incluse dans la phase
B, que la totalité de la seconde soit postérieure a la nremiére.

- Les microlites, qui, dans les roches volcaniques, cristallisent en général lors
de la mise en place (sensu laton) ou immédiatement aprés celle-ci. L'extréme périphérie

des phénocristaux a, en général, une compesition comparable a celle des microlites,
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A . Représentation schématique des divers stades de la cristallisation des minéraux
ferro-magnésiens d'une andésite basique ; 1 : nucléation et croissance des oli-
vines ; 2 : nucléation des pyroxénes alors que les olivines continuent Teur
croissance ; 3 : nucl@ation et croissance des amphiboles alors que la cristal-
lisation des olivines se termine (?) et que celle des pyrox@nes se poursuit.

7
7
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Taitle “a,.

o‘)\“

L

Temperature

B : Diagramme interprétatif : les figurés correspondent aux zones de cristaliisation
synchrone des différentes espéces - En ordornée est représentée de fagen purement
qualitative la taille atteinte par les cristaux (on remarquera la vitesse de
croissance faible des minéraux opaques, et celle trés élevée des amphiboles).

Figure 1 : Schéma interprétatif de la cristallisation d'une andésite
basigque (P'Arco, 1982)
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indiquant un stade terminal de croissance équivalent.

3 - Conséquences des problémes 17és a la caractérisation de 1'écquilibre

Deux points importants peuvent &tre retenus de la discussion précéden-
te &

- seules les phases semblant s'Btre développées simuitanément peuvent &tre
considérées comme 3 1'équilibre ; pour chacune d'entre elles, les analyses ponc-
tuelles & la microsonde peuvent 8tre assimilées & des analyses de couches de crois-
sance ;

- i1 est habituellement impossible de déterminer, au sein d'une paragenése,
les zones de cristallisation synchrone des différents minéraux.

Or, la piupart des auteurs appliquant la géothermométrie aux roches
voicaniques utilisent pour'1eurs calculs, soit des ana]ysés moyennes des différen~

tes phases, soit des analyses "représentatives” de ces derniéres,

Dans le premier cas, les variations de composition sont systématique-
ment négligées ; dans le secbnd, la "représentativité" de 1'analyse choisie est
subjective. It nous parait donc préférable, afin de ne régliger aucune infermation
sur la composition des phases en présence, de pratiquer les calculs géothermomé-

trigues selon les critéres suivants (D'Arco et al., 1981)

a} Les analyses sont regroupées par "générations" de cristaux {phéno-
cristaux et microlites par exemple) ; Tes xénocristaux doivent 8tre étudiés sépa-

rément, un par un, avec leurs inclusions ;

b} On retient dans chaque groupe toutes les aralyses disponibles présu-

mées de bonne qua]ifé {total analytigue correct, formule structurale équilibrée) ;

c) Toutes les znalyses des phases appartenant au méme stade de cristal-
lisation sont combinées. Les résultats sont représentés graphiquement par un nuage
de points, dont les positions extrEmes ont probablement peu de signification pétro-
génétique ; la zone a densité maximale de points peut, par contre, &tre utilisée
pour la discussion pétrologique. Le caractére plus ou moins dispersé du nuage de

points permet d‘estimer empiriquement une "incertitude" relative au résultat,

4 - Principaux géothermom&tres couramment appliqués aux paragendses volcaniques
Leur liste est présentée en tableau I ; elle n'inclut ni les géothermo-

metres basés sur des paragenéses peu courantes dans les roches volcaniques (associa-
tions contenant du grenat, par exemple ; voir Fabrigés, ce volume), ni les géothermo-
métres actuellement discrédités ou de fiabilité douteuse, comme ies couples olivine-
clinopyroxgne (Powell et Powell, 1974), orthopyroxéne-iiménite et clinopyroxéne-
ilménite (Bishop, 1980}, plagicclase-feldspath notassique (Stormer,1975 ; Powell et
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Powell, 1977a). Les trés nombreux travaux expérimentatx d'intérét géothermométrique
évident mais ne comportant pas de formulation expiicite des relations température-
composition n'ont également pas €té pris en considération.

La plupart de ces géothermométres étant traités par ailleurs dans ce
velume (J.-P. Carron ; J. Fabriés ; J.-€. Mercier), nous nous limitercns & la
discussion du géothermométre des cxydes de fer-titane, qui est vraisemblablement le
plus utilisé pour 1'etude des paragenéses minérales des roches volcaniques, et qui
est réputé &tre le plus fiable pour ce type d'associations.

Il - LE GECTHERMOBAROMETRE DES OXYDES DE FER-TITANE

1 - Formulaticns
appartenant & la série de soluticns solides magnétite (Mt} - ulvéspinelle (Usp)
{(Feq0q— FesTidz) et un oxyde de la série hématite (He) - ilménite (I1) (Fep03-s
FeTiO3). Les termes intermédiaires de ces deux séries sont respsctivement dériommés
titanomagnétites (TM) et hémoilménites (HI). I1 est possible d'écrire deux réactions
concernant ces termes (Rumble, 1970} :

-.une réaction d'échange, pratiquement indépendante de Ta pression totale

(Lindsley, 1963}, utilisable comme géothermométre :
Fes0y + FeTi0y; = FepTi0, + Feply
(T™) (HI) {TM) (HI)

- une réaction d'oxydation, utilisable comme gécbarométre de 1'oxygéne :

4Fe30y + 0, = 6Feplq
(M) (HI)

$i 1'on considere deux oxydes TM et HI & 1'équilibre, le couplage de ces deux réac-
tions permet la détermination simultanée de T et fQ0a.

b) Le géothermométre de Buddington et Lindsley (1964)

LindsTey {1962, 1963) a étudié expérimentalement de facon extr@mement
précise, dans le systéme Fed-Fep03-Ti0p, les compositicns de titancmagnétites et
d'hémoilménites en équilibre mutuel & des températures de 550 & 1000°C et sous des
fugacités d'oxygéne définies par différents tampons (WM, wistite-magnétite ; FMG,
fayalite-magnétite-quartz ; NNO, nickel-oxyde de nickel). Ces résultats, repris par
Buddingten et Lindsley {1964) puis par tous les auteurs ultérieurs {Lindsley, 1976a ;
Powell et Powell, 1%77h; Spencer et Lindsley, 1981}, sont présentés an figura 2 ; ils
constituent encore, vingtans aprés Teur publication, la base principale de référence
de tous les travaux sur les associations TM-HI.



Type Equilibre
St 0livine-liquide
01
L@
LY p1agioc T4 quid
DI agioclase-liquide
f E Pyroxéne-Tliquide
5 5 Dlivine-spinelle
U
% L Orthopyroxéne-
gl Clinopyroxéne

D
E
_E Titanomagnétite-

hémoilménite

Références

Roeder et Emslie (1970} ; Leeman et Scheidegger (1977} ; Leeman {1978) ; Leeman et
Lindstrom (1978) ; Hart et Davis (1978).

Kudo et Weill {1970) ; Mathez (1973) ; Drake et Weill {1975} ; Drake (1976) ; Loamis {1979)

tindstrom et Weill (1978) ; Nielsen et Drake (197%)

Roeder et al. (1979) ; Fabrigs (1979) ; 0'Neill (1981) ; Lehmann (1981) ; Sack {1982)

88¢

Wood et Banno (1973) ; Wells {1977)

Buddington et Lindsley (1964) ; Powell et Powell (1977b) ; Spencer et Lindsley {1981)

Tableau I : Principaux géothermométres applicabies aux roches volcaniques
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Figure 2 : (Compositions des titanomagnétites {djagramme du haut) et des
hémoilménites (diagrammes du bas) en équilibre mutuel & différentes températures
et f0, (Buddington et Lindsley, 1964}, Les triangles indiquent les résultats des
expérimentations de Lindsley {1962, 1963). Sur Te diagramme du bas, la courbe en
tiretés, correspondant a4 la lacune de miscibilité proposée par Carmichagl (1961),

n'est plus considérée comme valable.
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Buddington et lindsley (1964} proposent une représentatioh graphique de
ces résultats sous la forme d'un diagramme T-log f0, sur lequel sont tracées ceux
séries de courbes isopléthes correspendant aux compositions des titanomagnétites

et des hémoilménites (Figure 3).

T-Hem), Mgy

1 n L n | 1 1
o0 a00 900 1000 HOD
Temperciure ,* G

Figure 3 : Diagramme T-log f0p de Buddington et Lindsley (1964). lLes
compositions_T%“ﬁETgires) des titanomagnétites et des hémcilménites correspondent
respectivement aux isopléthes en trait léger et en trait fort.

Ce diagramme, qui deviendra rapidement 1'un des plus célebres de la Tit-
térature pétrologique contemporaine, résulte de la combinaison des données de Ta
figure 2 et des courbes T-fOz relatives aux tampons WM, FMQ et NNO {Eugster et Wones,
1962). I1 permet la Tecture directe des températures et des fugacités d'oxygéne cor-
respondant & 1'équilibre de deux phases TM et HI ; ces param@tres représentent en
effet les coordonnées dy point d'intersection des deux courbes isopléthes correspen-
dant aux compositions des déux phases. Ces courbes sont obtenues par 1'interpolation
entre celles représentées sur le diagramme {pour TM : entre MtggUspyg et Mt gUspgs ;
pour HI : entre He1I199 et He151185). Les incertitudes correspondantes sont estimées
par Buddington et Lindsley, pour des phases appartenant au systime FeO-Fequ-TiOg, a
130°C et + 1 unité en log fO,.
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Le géothermométre-géobarometre Oz ainsi proposé, qui sera appliqué par
de trés nombreux auteurs aux roches naturelles, et considére comme fiable par la
grande majorité d'entre eux, est donc de nature uniquement expérimentale, et n'est

basé sur aucure formulation thermodynamique expiicite. L'un de ses avantages Tas plus
séduisants réside dans son indépendance vis-a-vis de la pression totale, dont les
variations n'ont induit aucun effet détectable sur les résultats expérimentaux de
Lindsley (1963). I1 convient cependant de souligner que ses limites d'application
strictes correspondent a celles de ia figure 2 (T = 550 & 1000°C, f0o comprises

entre les tampons WM et NNO) ; de plus se pose le probléme de 1a prise en compte

des constituants mineurs des oxydes de fer-titane, qui sera détaillé plus lein.

c) La formulation de Powell et Powell {1977b)

1T s'agit d'un modéle thermodynamique calibré exclusivement d'aprés

Tes résultats expérimentaux de Lindsley, dans les conditions définies par les tam-
pons FMQ et NNO. Les titanomagnétites sont considérées comme des soluticns idéales ;

pour les hémoilménites, Pawell et Powell admettent que le constituant ilménite se

comporte conformément 3 la loi de Raoult (aHI = XE;

HI _ , HI I
He = hXHE, h étant la constante de la Tei de Henry, indé-

pendante de la composition mais dépendante de T et P).

}, alors gue Je constituant héma-
tite suit la Toi de Henry (a

On cbtient, pour la réaction d'échange {géothermomdtre} :

™ _HI ™ _HI
Uso" 2ke! 7 (g - a11{

donc, compte tenu des modéles de solutions solides choisis :

™ HI) ™ HI
Usp® 11 Usp I

AG? et RT Lnh sont de la forme A/T+B; par calibration d'aprés Lindsley, Poweli et

—Aﬁi = RT Ln[(a

_AGg = RT Ln[ X (1-x ARG R I ¢ }' + RT Lnh

Powell obtiennent : .
AGD + RT Lnh = A/T + B = - 8155/T + 4,59

d'ol : ‘
™ HI ™ HT | _
Ln [gUsp'(1‘XIT) / (1—XUSP). b I]J = - B155/T + 4,59

La réaction d'oxydation {géobarométre —02) étant écrite
6FeTi03 + ZFe3O4 = 6Fe2T104 + 0y

(H1) (™) (TM)
i1 vient : -
apd ™ \6 HI.p ™2
46L, = RT Lnt(ausp) / (all) . (aMt) ] + RT Ln 0,

et, par calibration :

T 6, il Mt 2 : ‘
Ln L(XUSP) PO Oy )T ] e e FOp = AN/T 4 BT = - 87270/T + 44,18
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En combinant cette équation avec celle du géothermcmétre, on obtient 1'expression
de Ln fO2 :

6 2 6 :
] HI ™ ™ ™ i T 10,702
Ln 3, = Ln [(xﬂ : [1‘XuSp] / Xyap) - Clugp - [1 K ]/ {1 Xjepie X1 4,94

Qutre son intérét théorique, la formulation de Powell et Powell présente
1'avantage de fournir des valeurs numériques sans avoir recours a des interpclations ou
4 des extrapolations d'aprés le graphique de Buddington et Lindsley ; basée sur les
mémes résultats expérimentaux, son domaine de validité est identique & celul de Ta pre-

miére version du géothermobarométire,

d) La formulation de Spencer et Lindsley (198%)

Cette révision récente constitue actuellement Te document Te plus précis
et e plus élaboré disponible sur la question. Spencer et Lindsley tentent de pallier
les inconvénients des.formulations précédentes : domaine de validité trop réduit en
températuyre (550-1000°C) et fC, (WM-NNO) 5 difficulté des interpolations ou extra-
polations graphigques dans certains domaines du diagramme T-f0p ; validité discutable
des mod&les de solution solide retenus par Powell et Powell {1977b), notamment a basses
températures. Pour cela, 115 prennent en compte un nombre beaucoup plus important de
résultats expérimentaux, incluant des données acquises dans 1'intervalle 1000-2000°C
{Katsurz et al., 1976 ; Webster et Wright, 1961} ou sous f0, contrdlée par le tampon
Co-Co0 (Spencer et Lindsley, 1978).

Les titancmagnétites sont considérées comme des solutions binaires "molé-
culzires" {a=1), idéales au-dessus de 800°C, et asymétriques (solutions de Margules)
au-dessous de 800°C, Les hémoi]méhites sont considérées comme des solutions binaires

asymétriques a toutes températures, avec désordre de (FeZt+Fed*) dans les sites A et
de (Fed++Ti} dans les sites 8 (d'ol =2 pour HM).

On obtient, pour la réaction d'échange :
[om, Hi, © ™ % HI, ® ‘
0 _ _ _ . a o a +1
-AG/RT =L [_(xu.sp) e ER AR LTI B D I A [Wsp Vel - Y 1 |
et, pour la réaction d'oxydation :

r ] o o
o o - HI, ¢ ™, 4 & 4%
- 46, /RT = Ln [(XHe) /Oty ] + Ln {YHe Myt = tn 10

Spencer et Lindsley utilisent un modéle de solution & 10 paramétres (5 in-
dépendants de T et 5 dépendants de T) dont las valeurs sont obtenues par la méthode
des moindres carrés (Tableau 2 de Spencer et Lindsley, 1981). Un programme-de calcul

relativement simple permet la détermination directe de T et f02 ; Spencer et Lindsley
proposent également (Figure 4) une révisicon du diagramme T-f0, de Buddingten et Lindsley.



293

MISCIBILITY GAP
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1 ! l . i ‘ 1 !

Figure 4 : Diagramme T-lgg f02 de Spencer et Lindsley. Les nombres
sur les courbes correspondent. aux pourcentages molaires d'Ulvispinelle (U) dans
T™™ et d'ilménite (I} dans KI.®
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Ce graphe, d'une utilisation analogue & sa premikre version et tres
voisin de celle-ci dans le domaine 600-1000°C et FMQ-NNO, présente par rapport
au diagramme criginal un certain nombre d'avantages : i1 est beaucoup plus précis 1
aux hautes (> t000°C) et basses (< 600°C) températures, ainsi qu'aux fortes et
faibles f0,, et prend en compte les TM trés pauvres en ulvispinelle et Tes HI tres
riches en hématite. Ses limites de validité sont précisées (zones en pointillés),
ot 1a position des lacunes de miscibilité calculée (Mt-Usp} ou estimée. (11-te).
En résumé, bien que la publication du travail de Spencer et Lindsley (1981} soit
enccre trop récente pour gu'on puisse faire un bilan de ses applications, 11

marque un progrés sensible par rapport aux connaissances antérieures.

2 - Problemes pratiques d'application

noter que, antérieurement & 1'article de Spencar et Lindstey (1981), toute utili-
sation du géothermobarométre & haute température (< 1000°C) et forte fO, {> NND)
nécessitait des extrapolations parfois hasardeuses, et Tes nombreux résultats publiés
de ce type, en particulier concernant les roches volcaniques basiques, doivent donc
&tre considérés comme entachés d'une forte incertitude, 1iée au caractére subjectif
de ces extrapalations.

Meme en se limitant au domaine de validité des premigres versions, on
constate gue les incertitudes reiatives & T et f0p sont trés difficiles a évaluer :
glles dépendent en effet de 1a calibration expérimentale, du choix du modéle de
solution retenu, du probléme du réle attribué aux constituants mineurs, des hetéro-
généités de compositions des TM et HI analysées, de Ta qualité de ces analyses, de
Teur mode de calcul (pour les analyses & la microsonde}, de Ta prise en compte des
prob]émes d'altération, et enfin des hypotheses relatives a la réalisation de 1'équi-
1ibre. Par ailleurs, certains auteurs proposent une incertitude "globale" sans préci-
ser 4 quels critéres elle se référe et comment elle a été obtenue ; d'autres ont

~calcuié les écarts—tybes relatifs & 1'ensemble de Teurs résultats.

Quelques évaluations significatives ont été reportdes en Tableau II.
L'examen de ce tableau montre que beaucoup d'auteurs de travaux sur la minéralegie
des roches voicaniques ont vraisemblablement sous-estimé, au niveau de leurs interpré-
tations, 1'incertitude inhérente au géothermobarométre ; ce probléme se pose de facon
encore plus grave lorsque le nombre d'anaiyses de TM et HI utiiisées est faible (ce
gui était fréquent avant la généralisation de 1'analyse & la microsonde automatisée).
IT nous parait raisonnable de conclure que toute application du géothermobarumtre
doit &tre basée sur un nombre important d'analyses de TM et HI (voir § I-3), et
que 1'incertitude "courante" sur les résultats est probablement de 1'ordre de tospeC
et + 1 unité de Tag f0p ; elle peut Btre supérieure Torsque se pasent des problemes

d'hétérogénéités de compositions, en particulier.



TYPE D'INCERTITUDE

liée a la calibration expérimentale
"globale"

"globale" incluant le rile des

constituants mineurs

Tiée au modéle et aux compositions
{n'incluant pas le réle des consti-
tuants mineurs)

dont partie liée au modéle

11ée & 1a méthode de calcul des
constituants mineurs

lide aux hétérogénéités de compo-
sition de TM et HI dans certaines

roches volcanigues

INCIDENCE SUR :

T (°C) lag f02 REFERENCES
+ 30 +0,5
+ 50 e Buddington et Lindsley (1964)
de + 10 & # 40 de +1a+3 Powell et Powell (1977)

+

de + 40 @ + 80(2s) de %

de + 10 & + 35(2s) de #

I+

15 (2s)

de + 20 & + 80(2s) de +

P+

Tableau II : Quelques évaluations de 1'incertitude relative aux

oxydes de fer-titane (s

= écart-type).

+ 1(2s) Spencer et Lindsley

o

0,5

{1981)
0,1 a 0,2(2s)

D'Arco et Maury (1981)

0.4 a +1(2s) D'Arco (1982)

résultats de la géothermobarométrie des

G56¢
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b) Probizmes cristallochimiques : évaluation de Fes03, rble des consti-

™ HI
Usp et XHe

tutants mineurs, méthodes de calcul de X

Le passage d'une analyse "brute" de TM ou HI, généralement obtenue
a la microsonde, au caleul de Xaﬂp at Xﬁé, n'est pas immédiat. Tout d'abord, dans
le cas des minéraux des roches volcaniques, an dispese rarement de dosage de Fep0O3 :
i1 n'est donc pas possible de discuter les problémes des déviations éventuelles par
rapport & la stoechicmétrie qui sont assez {réquentes pour les titanomagnétites
(Buddington et Lindsley, 1964) ; Sbencer et Lindsley, 1981} : on sera donc contraint
de postuler des stoechiométries respectives R304 et R,03 pour TH et HI, le total
analytique incluant Fe,03 calculé pouvant permettre de tester la validité de cette
hypothése,

En second lieu, les oxydes de fer-titane naturels contiennent souvent
des quantités appréciables de $i, A1, Cr, Mn, Mg, ¥ {TM) ou seulement de Mn, Mg (HI).
La présence d'autres constituants est en général considérée comme 1iée a des Tmpure-
tés ou résultant d'artefacts analytiques, et il n'en est pas tenu compte. On propose
actuellement 1'intervention du silicium dans Tes spinalles sous forme de molécule
R§+5704 ; les autres constituants mineurs sont calculés en RZF(A1,Cr),04, MnpTilg,
MgoTi04 (TM), MnTiD3 et MgTi0y (HI).

Le réile de ces constituants mineurs sur 1e géothermobarométre demeure
trés mal connu (Pinckney et Lindsley, 1976), tous les travaux expérimentaux utilisés
pour 1'élaboration de ce dernier concernant le systéme FeO-Fe,03-TiDp. Deux méthodes
de calcul sent couramment employées® La premidre, préconisée par Carmichaél (1967)

admet que Mn et Mg se comportent de facon similaire a celle de Felt ;o d'ol
m  FepTilg#MnyTiOg+hgpTioy . Fe,03
Usp ~ Fe30g+Fe,Ti04+MnaTi0g+MgpTi04 ¢ He = Fep03+FeTi0y+MnTi0z+MgTi0;

X

La seconde, utiiisée par Anderson {1968), postule au contraire que Mn

et Mg se comportent de facon fnerte ; d'op :

XTM R Fe2T104 ét XHI . F(’.'203
Usp FezTiO4+Fe304 He Fe203+FeT1'CI3

1T est actueliement difficile de choisir 1’'ure ou 1'autre-de ces deux
méthodes, dont Tes résultats ne différent d'ailleurs en général que de moins de 30°C
(Tableau II}. Les résulitats des travaux expérimentaux de Speidel (1970) sur Te role
de Mg paraissent plutdt en faveur de la méthode d'Anderson, mais les variations chi-
migques des phases analysées sont souvent trés importantes, ce qui indiguerait que
Ttéquilibre n'a pas été atteint dans la plupart des cas. Le r8le de Mn n'est pas non
plus connu avec précision, MnZ* et Mn3" semblant avoir des comportements antagonistes

+Note ajoutée sous presse : Upe méthode plus &laborée de calcul a &té récemment proposée
par 4.C. Stormer (19833, Amer. Mineral. 68, 586-594,
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(Neumann, 1974} : i1 paraTt prudent de n'utiliser a des fins thermométriques que les
oxydes contenant moins de 5 % de MnO {(Neumann, 1976).

C) Problemes pétrelogiques ; raretd de 1'iménite, exsolutions-oxydations,

_ rééquilibrages. Selon de nombreux auteurs, la rareté relative de 1'hé-
moilménite limite fortement Te champ d'application du géothermobaromdtre aux roches
volcaniques, En fait, m8me si Tes conditions de stabilité de cette phase sont encore
mal connues, un examen attentif en lumikre réfléchie permet souvent de 1'identifier,
parfois en faible quantité, dans de trés nombreux types pétrographiques, Elle est plutdt
rare dans les basaltes tholéiitiques {de type crofite océanique ou theléiites d'arc), un
peu plus fréguente dans les basaltes calco-aicalins ou shoshonitiques, et trés
répandue dans les basaltes aicalins qui sont en général riches en Ti0z, I3
semble qu'elle apparaisse par ailleurs plus volentiers dans les magmas intermédiaires
ou différenciés que dans les basaltes.

Un probiéme majeur réside dans la fréquence des évolutions minéralogiques,
dans le demaine du subsolicus, des oxydes de fer-titane. De trés nombreux types d'alté-
ration ont été décrits {voir pour une revue, Haggerty, 1976a, 1976b). Dans les roches
volcaniques, on en constate usuellement la présence de deux types principaux :

- des séquences d'oxydation 3 basse température (maghémitisation et martitisation),
spuvent lides & 1'altération superficielle, & 1a circulation de fluides (HZO,Oz),

ou a un métamorphisme 1éger qui aboutissent a la transfcrmatidn progressive des oxydes
de fer-titane en maghémite (YF9203) gy martite faFeZO3) par 1'intermédiaire de compcsés

de typé titanomaghémite (Lindsley, 1976b) ; _

- des séquences d'"oxydation-exsclution” & haute température {> 600°C), corres-
pondant globalement 3 la réacticn :
GFe,Ti0q + 0, = 6FeTiDy + 2Fe3ly

Ce type d'altération, discuté en détail par Haggerty {1976a) implique le

développement progressif de Tamelles d'ilménite selon les plans {111% des titanomagnétites,

qui deviennent de moins en moins riches en ulvbspinelle, et enfin, éventuellement, la
conversion de 1'ensemble en rutile + hématite par oxydation pseudomorphique :
4FeTi0y + 0p = A4Ti0p + ‘2Fe203

L'étude des associations cristallines de TM et HI est en réalité trés compliexe, car il
importe de distinguer les associations Tides au processus d'"oxydation-exsolution" des
associations d'origine primaire. Des études détaillées de ces textures peuvent permettre
la reconstituticen de 1'histoire du refroidissement des magmas {(Roilinson, 198C) ; mais,
pour l1a reconstitution des tembératures et fugacités d'oxygénes magmatiques, la méthode
Ta plus slire consiste & ne prendre en compte que les roches dont Tes oxydes ne montrent

aucune trace de tels phénoménes.
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Figure 3 : Relations entre les températures calculées 3 1'aide des géothermo-
metres THM-HI (XUs et %, calculées : ** selon Carmichaél (1967) ; * d'aprés Anderson
{1968)) ; orthopyonéne—clinopyroxéne (** Wells {1977) ; * Wood et Banno {1973)} ;
clinopyroxéne-ilménite et orthopyroxéne-ilménite (Bishop, 1980) ; figuréspleins
phénocristaux ; figurés vides : microlites,
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3 - Comparaisen avec d'autres géothermocmétres
En figure 5 sont présentés les résultats d'une comparaison systémati-

que, portant sur 120 paragen2ses de roches volcaniquesd TM+HI+clinopyroxéne +
orthopyroxéne (D"Arco et Maury, 1981), des géothermométres des oxydes de fer-

titane (selon la version de Powell et Powell, 1977b), orthopyroxéne-clinopyroxéne
(Wood et Banno, 1973 ; Wells, 1977), clinopyroxéne-ilménite et orthopyroxéne-ilmé-
nite (Bishop, 1980). Le peu de fiabilité des deux derniers, dans leur formulation
présente, est attesté par 1'absence totale de corrélation avec TM-HI et orthopyro-
xeéne~clinopyroxéne (Fig. 5e,f). Comme on 1'a vu précédemment, Te mode de calcul

de Xg@p et Xgé n‘influe pas significativement sur les températures calculées
{Figure 5a) ; on chserve, par contre (Figure 5b} une moins bonne corrélation entre
les deux versions testées du géothermométre orthopyroxéne-clingpyroxéne. Les diagram-
mes de la figure 5¢,d montrent gue les températures orthopyrox2ne-clinopyroxéne sont
couramment supérieures d'environ 100°C 4 celles obtenues par 1'équilibre TM-HI. La
comparaison est donc peu encourageante ; i1 ne faut cependant pas ocublier gue 1'in-
certitude propre a chaque méthode est considérable (§ [1-2-a}, et peut correspondre
2 1'essentiel de 1'écart constaté. Pour les phénocristaux, les différences thermigues
chtenues sont globalement plausibles car 1'apparition des oxydes de fer-titane est
en général, dans les roches velcaniques, postérieure & celle des pyroxénes ; pour
les microlites, par contre, dont la cristallisation est réputde rapide, 1'amplitude
des variaticns observées ne peut que nous rendre Sceptiques vis-z-vis de 1'appli-
cation des géothermométres a des associations mirérales au sein desquelles les
gcarts par rapport 3 1'équilibre sont de toute évidence considérables (§ I).

4 - Conclusions
Le géothermobarométre des oxydes de fer-titane présente des avantages

considérables : indépendance vis-a-vis de la pression totale, bonne calibration
expérimentale, formulaticn thermodynamique récente et apparemment satisfaisante,
targe domaine d'application en dépit de 1'importance des oxydations et "oxydations-
exsolutions” des phases minérales concernées. Son ancienneté relative et la confiance
qu'ont témoigné a son égard de nombreux auteurs plaident en sa faveur ; il ne faut
cepgndant pas oublier 1'importance des incertitudes relatives aux résultats, de
méme gue 1'insuffisance des connaissances relatives au r8le des constituants mi--
neurs et aux conditions de blocage des échanges chimigues entre phases au cours du
refroidissemant.

Nous neé détaillerons pas les multipies applications pétrologiques de
ce géothermobarométre dans 1'étude du magmatisme ; le lecteur pourra, par exemple,
se référer aux articles de synthése de Thompson (1975), Haggerty (1976b}, E1 Goresy

{1976} et Ewart (1979).
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111 - GEQBAROMETRIE : METHODES D'ESTIMATION DES PRESSIONS TOTALES ET DES PRESSICNS
FLUIDES

En dépit de 1'intér&t géologique considérable de ces paramétres, leur
détermination n'a fait 1'objet que d'un nombre relativement 1imité de travaux,
En effet, toute étude géoharométrique suppose la connaissance préalable de la tem-
pérature d'équilibre. Aux incertitudes propres a la méthode géobarométrique viendront
denc se combiner les incertitudes 1i€es au géothermométre utilisé, qui peuvent Etre
censidérablas, D'une maniére générale, les estimations de pressicns devront donc
Btre interprétées avec plus de précautions encore que les estimations géothermométri-
ques ; i1 est souvent difficile d'obtenir des résultats barométriques cohérents,'bien

groupés et significatifs du point de vue géclogique.

1 - Les pressions totales
Un géobarcmeétre idéal serait uné réaction minérale telle que les varia-

tions de &GE ne dépendraient que de la pressicn, c'est-a-dire pour Taguelle les gran-
deurs de ASr et de ACpr seraient voisines de zéro et la valeur absolue de AV? s trés

grande, la condition d'éguilibre s'écrivant alors :

aHG 5 (P-P) avfj,s + RT Ln K= 0

On ne connaTt actueilement pas d'équiiibres satisfaisant aux conditions
présentées ci-dessus ; les estimations géobarométiriques doivent alcrs reposer sur
des reéactions permises par les associations minérales rencontrées et pour lesquelles
on disposa des données thermodynamiques nécessaires et le cas dchéant de modéles da
solution pour les phases mises en jeu.

Les gdobarométres calibrés restent peu nombreux : grenat-orthopyroxéne
(Wood et Banno, 1973}, orthopyroxéne-fayalite-quartz (Boh?en at Boettcher, 1981},
grenat-plagioclase-pyroxéne(s)-quartz (Newton et Perkins, 1982). La géobaromdtre de
Bohlen et Boettcher (1981) ne s'appiigue gqu'aux paragenéses riches en fer (oliviné :
Fa > 80, Opx : Fs > 75), relativement rares dans les séries voicanigues. Les applica-
tions des géobaromdtres de Wood et Banno (1973} et de Newton et Perkins {19%2) sont
peu courantes du fait de la rareté des laves a grepat ; ces géobarométres reposent
sur les équilibres suivants :

MgpSin0p + MgAl2Si0g = MgghlzSiz0p {(Wood et Banno, 1973)
et

CaAlySiplg + MgpSisly = 1/3 CaghlpSigyp + 2/3 Mg3Al,Sis0p, + Si0p

CaAlpSiply + CaMoSipls = 2/3 CaghlpSizlrg + 1/3 MggAlpSiahy, + $i0p

{Newtcn et Perkins, 1982)
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Le demaine d'application du géobarométre de Newton et Perkins {1982)
est, de plus, mal défini dans le cas des roches volcanigques car ses auteurs 7'ont
applicgué a des roches métamorphigues.

Le manque de "bons" gécbarométres applicables aux roches volcaniques a
conduit Nicholls et al. (1971) & proposer 1'utilisation d'un ensemble de réactions
pouvant &tre utilisées & des fins géobarométriques. S1 ces réactions n'eont pas
été calibrées et si leur varfation volumigue est parfois faible, certaines d'entre

elles sont d'un grand intérét du fait de leurs nombreuses applications potentielles :
R-1  1/3 Fes04 + Si0y = FeSi0y + 1/6 0p
Mt 1ig. Opx
R-2 2/3 Feg0q + Si0z = FegS5i0y + 1/3 02
Mt liq. 01

R-3 Fe251'04 + Si0p = 2 FeSi0;
01 1ig. Dpx
01 1iq. Oox

Toute détermination de la pression totale 2 1'aide de ces réactions
demande de connaTtre, en sus de la température, 1'activité de la silice dans le
1iquide {Nichells, 1977) et, parfois, la fugacité de 1'oxygéne (T et f0, étant en
général déterminées grdce 3 1'équilibre des cxydes de fer-titane}. Deux méthodes
permettent de s'affranchir de 1a connaissance de 1’activité de la silice dans le
Tiquide :

- dans les roches basiques & olivine et orthopyroxéne, i1 est possibie par
combinaisens de réactions R-1 et R-2 d'écrire un équilibre dans Tequel n'intervient
pas la silice :

FesSi0g + 1/6 Up = FeSi0y + 1/2 Fe304

- dans les roches sans clivine exprimée, mais & quartz modal, on peut rempla-
cer. Si0p-liquide par Si0z-quartz dans la réaction R-1

R-5  Si0; = Si0, (

Tiq. Qz

Qz
avec aSiOZ =1}

Dans les paragenéses basiques dépourvues d'orthopyroxéne et de quartz, le
calcul de la pression totale est délicat ; quelques auteurs {Powell, 1878 ; Arculus

et Wills, 1980) ont proposé d'autres réactions pour calculer la pression totale :

2 MgpSilg + CaAlySis0g = 2 MgSiGz + CaMgSin0p + MgAl,04 (Powell, 1978)
M P1 Cpx Cpx Mt
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et
CaMgSio0g + MgAlos0y + CahloSinslg = 2 CaRl,5i0g + MgoSisOfg (Arculus et
Cpx Mt P1 Cpx Cpx Wills, 1980)

De telles réactions, indépendamment de leur intér&t théorigque, présen-
tent de sérieux inconvénients pour 1°utilisateur. £1les mettent en effet en jeu
un nembre élevé de composés, nombre avec Tequel croit 1'importance des erreurs
(Anderson, 1977). De plus, certains de ces composés, MgAlo04 et CaA123106 par
axemple, sont en général présents en trés faibles quantités dans Tes minéraux :
Te calcul de leur fraction meclaire est alors fortement affecté par le choix du
medele de soiution solide. Enfin, aucune calibration ne vient corriger ces incon-
vénients. Or, 1'expérience de 1'utilisation de réactions beaucoup plus simples
{R-1 & R-4) montre que les résultats sont déjd entachés d'incertitudes considé-
rables : 1'avenir de telles méthodes géobarcmétriques dépend donc, pour une large

part, de la réalisation de travaux détaillés de calibration.

2 - Les pressions fluides

La détermination des pressions fluides, plus exactement des fugacités
d'éléments volatils, nécessite comme précédemment la connaissanceé de la tempéra-
ture d'équilibre ; par contre, celle de la pression totale n'est pas toujours né-
cessaire, en particulier lorsque Avi,s est négligeable.

‘dépendants ou pratiquement indépendants de la pression totale. Les deux géobaro-
métres de ce.type les plus utilisés {en dehors bien sir du géobarométre -0, des
oxydes de far-titane) sont ceux de Wones et Cugster (1965) et de Toulmin et
Barton (1964},

. Le géobarométre de 1'hydrogéne ou de 1'eau {(Wones et Eugster, 1965).

En présence de biotite, feldspath alcalin et magnétite, on peut écrire les réac-
tions suivantes :

Annite Ortheclasa Magnétite Gaz
{biotite) (Feldspath
potassique)

ou
K Fe3AlSiq0rg(0K) p#1/2 0, = K A1Sis0g +  Feglg  + Ho0
Annite Orthoclase  Magnétite

(biotite) gaz (Feldspath {gaz)
potassique)
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Le traitement thermodynamique de ces équilibres conduit aux équa-
tions suivantes :

KMt e
X S L 0
T : 0% R
aAnn
et
KMt
3428 Ap - ¥Feqng - M20
- —-T— - B.23 + Lﬂg g 1/2 0
aAnn . ‘F02

permettaﬁt de calculer respectivement fyy et szo lorsque la température et les
activités des différents composés sont connues.

Wones (1972} a preposé une nouvelle version de 1'équation précédente

. aF.K. aMt
7409 Or " “Feslg . fH20
- —==- 4,25 + lLog - =
T aB1 0 1/2
Ann 0 V2

Twart et al (1975) et Rutherford et Heming {1978) ¢nt présents quel-
ques applications de cette méthode aux paragenéses volcaniques.

. Le gécbarométre du soufre. Toulmin et Barton (1964} ont ctudié Tes

variations de composition de la pyrrhotite en fonction de la fugacité du scufre

et de 1a température : si cette dernitre est connue, la fugacité du soufre peut
2tre déterminée. Quelgues exemples d'appiication de cette méthode aux roches volca-
nigues ont été donnés par Heming et Carmichagl (1973}, Rutherford et Heming (1978)
et lUeda et ITtaya {1981).

Sous cette rubrigque sont regroupées les associations minérales permet-
tant d'écrire des réactions de types'so1ide-gaz. Nous ne présenterons ici que 1'une

d'entre eiles et Tes principales remarques relatives 2 ces calculs.

. L'association orthopyroxéne-cummingtonite-Si0s (Ewart et al., 1874)
Cetie paragentseautorise le calcul de fHop par 1'intermédiaire de la réaction :

7Mgsi03 + SfUZ +  Hp0 = Mg7ST8022(0H)2
Enstatite Cummingtonite
(Orthopyroxeéne)  (Verre ou
. quartz) Vapeur
d'ou
aCurn.

o hG
198 THo0 = 77303 /7 * 199 Tpx T Lie euir

®Mgsing  %sity,
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avec
0
A6 4683 0.1120 .
SI03RT - - -f7—+ 7.473 +-—-—f-—-(P—1~ en présence de quartz
ou o
AG 4902 0.0881 ) e
TiGa R S T 7.656 + 5 (P-1) lorsque S$i0, est considéré

dans le verre,

La valeur de ngO ainsi calculée varie sensiblement avec la température
et 1a pression totale. De nombreux auteurs {Ewart et al., 1971 3 Wood et Carmicha®l,
1973 ; Ewart et al., 1975 ; Rutherford et Heming, 1978 ; D'Arco et al., 1981) ont
appliqué cet équilibre en traitant les minéraux comme des solutions idéales multisi-
tas, et ont montré que PH20 est proche da Pioyaq, pour les laves différenciées & cum-
mingtonite (dacites et rhyolites). Ces résultats, en accord avec les doninées expéri-
mentales de Fonarev et Koroflev (1980}, semblent valider ces applications, en dépit
des &carts & 1'idéalité (négligés lors des calculs) des cummingtonites.

Malgré son apparente fiabilité,ce géobarométre n'est pas fréguemment
utilisé en raison de 1a rareté des laves 3 cummingtonite. Par ailleurs, son appli-
cation nécessite la détermination préalable de la pression totale (et 1'aide des
réactions RY 3 R4, par exemple) et parfois de 1'activité de la silice dans les
Tiquides. Quelques auteurs {Rutherford et Heming, 1978 : Luhr et Carmicha®l, 1980}
utilisent cette réaction en présence de hornblendes ; de telles utilisations parais-
sent abusives car elies s'appuyent sur des calibrations fortement hasardeuses
{Luhr et Carmicha&l, 1980) ou reprennent les travaux de Powell (1975) qui admet ex~
piicitement PHgD = Ptotale pour les associations volcanigues & cummingtonite. Par
ailleurs, Powell (1978} et Arculus et Wills {(1980) ont tenté de déterminer PHzO en
utilisant des réactions comportant 5 & 7 composés en solution solide et une phase
vapeur 3 or, comme pour la détermipation des pressions totajes, i1 est trés impor-
tant, pour limiter les incertitudes, de s'adresser & des réacticns affectant dans
Ta mesure du possible un petit nombre de composés, et d'éviter 1'utilisation d’'é-

quilibres faisant intervenir des compnosés peu abondants en solution solide.
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