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A B S T R A C T 

The Adrar des Ijoras bas essmtially been built in the Pun-African epoch lato sensu (730-
5 50 Ma) du ring the subduction and subséquent collision betwccn the Tuareg shield and thc West 
African craton of Eburnean âge (2000 Ma). In the Iforas, the oblique and dockingnature oj the 
collision has preserved hoth the units linked to pre-tectonic magmatic and volcano-sedimentary 
events and a hugc composite calc-alkaline balholith n'hich is jinally intruded by alkaline 
magmas. 

Thc intrusion of the different plutons of the Iforas composite batholith have been related to 
successive steps oj oceamc closure : subduction, collision and post-collision events. The different 
phases of the Pan-African orogeny have then been dated. We conclude that the Pan-African 
in the Iforas, as in Hoggar, has ils climax around 600 M a and that the magmatic activity of the 
batholith has lasted about 100 Ma. 

The isotopic (Sr, Nd, Pb, O) and geocheniical (major, traces and rare carth éléments) 
studies have demonstrated a mantle origin for both calc-alkalme and alkaline groups. 
Modelling has folloived composition évolution of the manth'-source diiring the collision, based 
on thc définition of représentative source-areas foitnd m thc Iforas. 

Thc synthesis has Icd to a gcodynamical model in which subduction and collision magmas 
are both derived from the lilfjosphcric mantle inodified by thefluids risingfrom the dehydration 
of thc oceanic subductcd plate. I n tins model, the alkaline group is tlye resuit of the conjugated 
effects of thc réactivation of lithospheric shear-zones and thc risc of the asthciiosphcre during the 
brcak-iip of thc plunging oceanic plate. Both groups havc suffcred contanunation from thc 
j^ramditic loiver crust (5 to 20'"< ). 

This study shows the importance of crustal accretion during Pan-African orogeny, defines 
and interprètes the characteristics of magmas linked to late Precanibrian subduction and 
collision and advances sorne ideas on alkaline magma genesis in a post-tectonic context. 
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R E S U M E 

L'Adrar des /foras a été principalement modelé au Pan-Afr:cai>i l.s. (730- 550 Ma) au 
cours de la subduction et de la collision c/ui s'ensuivit entre le bouclier Touareg et le craton ouest-
africain, d'âge éburnéen (2000 Ma). Dans les Iforas, le caractère atténué et oblique de la 
collision a conservé les unités liées aux manijestations magmatiques et volcano-sédimentaires 
pré-tectoniques ainsi que la majeure partie d'un gigantesque batholite composite calco-alcalin 
finalement percé de magmas alcalins. 

La mise en place des différents plutons du batholite composite des Iforas a pu être mise en 
relation avec les étapes successives d'une fermeture océanique : subduction, collision et post­
collision. De cette manière, les différentes phases de l'orogenèse pan-africaine ont pu être datées, 
lien ressort que, dansles Iforas, comme au Hoggar, le l'an^ Africain a son climax vers 600 Ma et 
que l'activité magmatique à l'origine du batholite a perduré quelque 100 Ma. 

Les études géochimiques (majeurs, traces, terres rares) et isotopiques (Sr, Nd, Pb et O) ont 
démontré l'origine mantellique des différents groupes étudiés, tant calco-alcalins qu'alcalins. 
Des modélisations ont tracé l'évolution de la composition de la source mantellique au cours du 
processus collisionnel grâce aux références recherchées dans les Iforas, sur les différentes régions-
sources concernées. 

La synthèse des observations, résultats et interprétations, a mené à l'établissement d'un 
modèle géodynamique. Celui-ci aboutit à considérer que les magmas liés à la subduction, de 
même que ceux liés à la collision, sont issus du manteau lithosphérique envahi de fluides 
provenant de la déshydratation de la croûte océanique subductée. Le groupe alcalin y résulte de 
l'effet conjugué de la réactivation de zones de cisaillement lithosphériqiies et de la montée de 
l'asthénosphère lors de la fissuration de la plaque océanique plongeante. Les deux groupes ont 
subi une contamination par la croûte inférieure granulitique (5 à lO^i). 

Cette étude montre l'importance de l'accrétion crustale au cours du Pan-Africain, donne 
et interprète les caractéristiques des magmas liés à une subduction et à une collision de la fin du 
Précambrien et suggère quelques idées sur la genèse des magmas alcalins dans un contexte post­
orogénique. 

X I I 



I N T R O D U C T I O N 

Dès la fin des années soixante, les nouvelles données acquises par l'étude des fonds 
océaniques ont amené la grande majorité des géologues à revoir la formulation des 
phénomènes géologiques, même précambriens. La chaîne pan-africaine (600 Ma) est bien 
conservée en de nombreux endroits dans l'ensemble du continent africain, ce qui a favorisé 
de nombreuses études destinées à saisir les traces d'une tectonique globale dans les périodes 
anciennes. Deux régions désertiques, à l'ouest, la chaîne pharusienne du bouclier Touareg 
(Black et al., 1979) et à l'est, le bouclier arabo-nubique (Greenwood et al., 1976; Bakoref a/., 
1976) ont apporté de solides arguments étayant l'existence, au Pan-Africain, de la 
tectonique des plaques. 

Le terme Pan-Africain a été introduit par Kennedy (1964) pour distinguer un 
événement thermo-tectonique majeur qui, vers 500 Ma, a affecté les bordures des cratons 
Ouest-Africain, du Congo et du Kalahari. L'idée développée à cette époque n'envisageait en 
aucune manière la référence à un cycle orogénique mais suggérait soit un simple 
rajeunissement soit une réactivation de complexes lithologiques plus anciens. Elle reposait 
sur des mesures isotopiques Rb-Sr ou K-Ar sur minéraux, seules indications chronométri-
ques dont disposait Kennedy. Toutefois, l'idée que le Pan-Africain constituait un orogène 
s'est fait jour rapidement sur des bases structurales et stratigraphiques (Black, 1966, 1967; 
Allan, 1968; Caby, 1970). Le Pan-Africain fut intégré peu de temps ensuite dans un modèle 
de tectonique des plaques décrit dans la zone béninoise (Burke et Dewey, 1973). Il apparaît 
maintenant clairement que l'orogène pan-africain est une chaîne mobile d'importance 
majeure et ramifiée dans le monde entier (Black, 1978) : Avalonien dans le N E de 
l'Amérique, Brésilien en Amérique du Sud, Beardmorien en Antarctique, Adelaïdien en 
Australie, Baïkalien en Sibérie et Cadomien en Europe. 

Dans la chaîne pharusienne du bouclier Touareg, 1' Adrar des Iforas constitue une 
région exceptionnelle pour l'étude de l'orogène pan-africain. Les processus magmatiques y 
sont particulièrement développés quelle que soit l'étape envisagée dans le cycle de Wilson, 
en particulier les périodes de subduction, collision et post-collision. Cet imposant 
magmatisme a édifié un vaste batholite allongé N-S sur 300 x 80 km, localisé dans les Iforas 
alors que la chaîne s'étend sur 2500 km de long. Il est le résultat, c'est sa caractéristique 
essentielle, d'une histoire magmatique majeure qui a débuté par un stade calco-alcalin 
orogénique et qui s'est poursuivie par un magmatisme alcalin à hyperalcalin typiquement 
anorogénique. Le principal objectif de ce travail est de retracer cette évolution et d'en 
comprendre le mécanisme. Cette approche a nécessité une reconstitution géochronologique 
des événements géologiques et une recherche précise, par la géochimie et la géochimie 
isotopique, de l'origine des différentes unités résultant des épisodes magmatiques successifs. 
Ce travail s'est appuyé sur la cartographie d'ensemble réalisée par Fabre et al. (1982) qui 
nous a permis de réaliser d'emblée une cartographie précise jumelée à l'échantillonnage que 
nécessitait l'approche géochimique et ce, sur une région-clé permettant de définir au mieux 
les massifs significatifs. A son terme, cette étude a permis d'élaborer un modèle global de 
l'évolution pan-africaine de la chaîne trans-saharienne dans le cas particulier des Iforas et de 
proposer quelques idées sur la genèse du magmatisme alcahn dans un cadre post-orogénique. 

1 





C H A P I T R E I 

L ' E N V I R O N N E M E N T G E O L O G I Q U E 

A. C A D R E G E O L O G I Q U E S Y N T H E T I Q U E 

Stabilisé depuis 600 Ma dans sa majeure partie, le continent africain se prête idéalement 
à l 'étude du Précambrien. ï'.n effet, seule une bordure, l'Atlas au nord, les Mauritanides au 
nord-ouest et la chaîne du Cap à l 'extrême-sud, a été remaniée au cours du Phanérozoïque 
(fig. 1), les contre-coups les plus sensibles sur le continent s 'étant probablement manifestés à 
l'Hercynien (Donzeau et ai, 1982). A l'heure actuelle, la plaque africaine est en compression 
uniquement à sa frontière nord, au contact de la plaque européenne; ses autres limites se 
confondent avec les rides médio-océaniqucs atlantique et indiennes (fig. 1). 

L 'Afr ique est formée d'une alternance de dômes, où peuvent affleurer des cratons 
anciens, et de bassins; les premiers sont récents comme en témoignent le volcanisme et les 
rifts qui les accompagnent (fig. 2), alors que les seconds ont des âges variés pouvant 
remonter jusqu'à l 'Archéen. 

Les bassins peuvent être classés en deux groupes (Black, 1984; fig. 3) : 

1. les bassins cratoniques, subcirculaires et de sédimentation lente (bassins de Taouden-
ni , du Zaïre); 

2. les bassins, plus jeunes, contrôlés par les rejeux le long d'accidents initialement d'âge 
pan-africain. Leur forme est en général allongée et la sédimentation y a été rapide (fossé 
de Gao, de Timimoun, du Ténéré.. .) . Certains d'entre-eux, situés le long des marges 
continentales actuelles, sont localisés le long de décrochements créés au Pan-Africain 
(Kennedy, 1965). La compréhension de la géologie des formations récentes passe donc par 
la connaissance du Pan-Africain. 

I l existe en Afrique quatre cratons stabilisés avant le Pan-Africain (fig. 4) : les cratons 
Ouest-Africain, du Congo, du Kalahari et du N i l . L'extension de ce dernier est très mal 
défini, car, jusqu'à présent , il n'a été reconnu qu'à Uweinat en Lybie (Klerkx et Deutsch, 
1977; Klerkx, 1979). L'orogenèse pan-africaine occupe, entre ces cratons, le reste du 
continent et englobe de nombreux noyaux-reliques éburnéens ou archéens remaniés. 

L 'Afr ique de l'Ouest, si l'on excepte sa bordure septentrionale (Atlas) et occidentale 
(Mauritanides et Rockellides), se subdivise en deux zones dont l'histoire au cours du Pan-
Africain est radicalement différente (fig. 5) : les boucliers Touareg et duBénin-Nigéria sont 
essentiellement modelés à cette époque (800-600 Ma), contrairement au craton ouest-
africain qui n'est pas affecté. 



FORAS 

Fig. 1. - Plaque africaine (zone non hachurée) 
et aires des événements orogéniques post-pan­
africains. 1. Activité alpine ou d'âge alpin; 
2. activité hercynienne ou d'âge hercynien, 
2a. Mauritanidcs, 2b. Hercynien du Maroc; 
3. cliaîne du Cap; 4. ride océanique médio-
atlantique; .S. ride océanique atlantico-indicn-
ne; 6. ride de C'arlsberg; 7. limite avec la plaque 
européenne ou avec les micro-plaques de la 
Méditerranée. l,2a,2b et 3 d'après Cahen et al. 
(1984). 

/ƒ 
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/ma^w y 
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m m T o p o g r a p h i c \ ^ > ' 
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Faults \ (_ 

r r r junct ions r r r junct ions 

Fig. 2. - Dômes topographiques d'âges fin 
Mésozoïque à début Tertiaire. Relations avec 
les rifts et les points triples (Windley, 1984). 
Remarquons que dans le Hoggar, ainsi qu'en 
Air et au Tibesti, seules des failles sont asso­
ciées au dôme. 

Le craton ouest-africain (fig. 5) se compose d'un socle stabilisé après l'orogenèse 
éburnéenne (2050 ± 150 Ma) recouvert par un bassin cratonique légèrement subsidcnt 
(bassin de Taoudenni). Ce dernier est formé de sédiments dont les plus vieux sont âgés de 
1000 Ma et dont les plus récents datent de l'époque actuelle. L'orogenèse pan-africaine ne s'y 
est manifestée que par des variations de taux de subsidence allant localement jusqu'à la 
dénudation (Bronner et al., 1980). La bordure orientale du craton, au S^X' des Iforas, 
comporte une aire nettement plus subsidcnte au Protérozoïque supérieur, le bassin du 
Gourma (Reichelt, 1972). Ce dernier est interprété comme un aulacogène constituant le 
bras avorté d'un point triple (Moussine-Pouchkine et Bertrand-Sarfati, 1978). Lors de la 
collision avec le bouclier Touareg, le craton ouest-africain s'est donc compor té comme un 
bloc rigide qui n'a été ni déformé ni réactivé si l'on excepte l'écaillage de sa bordure (voir f ig . 
8). 
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C r a t o n s stable s inc» 2000 M a 

B a i e m e n t a f f e c l a d by Y O u n g a r 
o r o g a n i a s I K i b a r a n , N a m a g u a -
N a i a l . P a n - A I n c a n , HefC>n.an) 

Alla, BunOLCET 119831. CAHEN a la i .n983l , 
jnd CHOflOwtCZ l 1982). 

Fig. 3. - Relations entre les bassins sédimentaires et la nature du socle (Black, 1984). Deux grands bassins d'aire 
cratonique : Taoudenni et Zaïre. Autres explications : voir texte. 

Le bouclier Touareg (f ig. 5, 12) est débi té par de grands décrochements nord-sud 
d'échelle continentale (Caby, 1968). Le jeu de ces accidents est essentiellement d'âge pan­
africain, cependant que leurs premières manifestations sont décelées dès la f i n du 
Protérozoïque inférieur. Leur permanence est attestée par des rejeux quaternaires et 
s'exprime également par le fait qu'ils ont contrôlé , au Phanérozoïque, le développement de 
nombreux bassins sédimentaires sahariens (Beuf et al., 1968; Rognon, 1967; Bail, 1980) ainsi 
que le volcanisme tertiaire et quaternaire (Girod, 1971; Black et al., 1985). 

Les différents domaines séparés par ces grands décrochements se différencient 
totalement sur le plan géologique que ce soit par la lithologie, la structure ou l 'évolution 
magmatique; jusqu'à présent , les corrélations entre les grandes unités qui les composent 
n'ont pu être définies que sur le plan géochronologique. Ces différents domaines peuvent 
être résumés comme suit : (fig. 5) : 

1. La chaîne pharusienne est séparée en deux rameaux d'âge Protérozoïque supérieiir par 
un mô le gneissique pro parte archéen affecté par un métamorphisme granulitique à 



Fig . 4. - Structures antérieures au Pan-Afri­
cain en Afrique. 1. Cratons connus plus an­
ciens que 1000 Ma; 2. parties extrapolées de ces 
cratons; 3. assemblages connus plus vieux que 
1000 Ma repris dans des orogenèses posté­
rieures (d'après Cahen et al., 1984). A. Craton 
ouest-africain; B. craton du Congo; C . craton 
du Kalahari; D. craton du Nil . 

l 'Eburnéen (In OuzzaI). Le rameau occidental, dont font partie les Iforas, résulte du 
développement d'un cycle de Wilson complet; ouverture océanique vers 800 Ma, 
subduction (environnement d'arc insulaire et de cordillère), collision avec le craton 
ouest-africain vers 600 Ma et dépôts de molasses. Chacune de ces étapes est 
accompagnée d'un développement magmatique important. Le rameau oriental est 
moins bien connu. Il comprend deux cycles, les Pharusiens I et I I . Le premier est 
caractérisé par une activité magmatique calco-alcaline (870-840 Ma) précédée d'un 
plutonisme basique. Bien qu'aucune suture, n'ait été pen,-uc, il pourrait s'agir d'une 
zone d'accrétion (Bertrand et al., 1986b). Il est surmonté en discordance par le second, 
apparemment semblable au rameau occidental. L'activité granitique pre- à syn-
tectonique y a en effet été datée entre 630 et 580 Ma. 
La chaîne pharusienne apparaît comme un témoin de l'apport important de matériel 
neuf au Pan-Africam. 

2. Le Hoggar centralpolycyclique (comprenant l 'A i r ) , est un socle archéen et Protérozoï-
que inférieur remodelé au Pan-African par de grands charriages accompagnés par de 
nombreux granités probablement d'origine crustale (630-.S80 Ma). Bien que l'em­
preinte pan-africaine y soit intense, l'apport de matériel neuf y paraît réduit. 
Le Hoggar central témoigne à cette époque d'une histoire essentiellement ensialiquc. 

3. Le Hoggar oriental-Ténéré a été moms étudié. A l'ouest, i l comporte la petite chaîne de 
Tirinne, à l'évolution ent ièrement intra-contincntale, déposée avant 660 Ma et plissée 
et métamorphisée au Pan-Africain (600-580 Ma). A l'est s'étend le bloc de Tafassasset-
Djanet (anciennement «craton est-saharien») caractérisé par un important magma-
tisme calco-alcalin vers 725 Ma, âge de sa cratonisation. 
Aucun craton stabilisé avant le Pan-Africain l.s. n 'est donc connu immédiatement à l'est 
du Hoggar. 

Un cadre géologique détaillé destiné à appuyer les corrélations et les généralisations 
tentées dans ce travail se trouve dans l'annexe A. Sa lecture permettra également de se faire 
une idée de ma vision de la géologie du bouclier Touareg, souvent basée sur de la 
bibliographie très récente et sur de nombreuses discussions que j 'ai pu avoir avec des 
géologues sahariens tels que J .M. Bertrand, R. Black, A . M . Boullier, R. Caby, J, Fabrc et 
d'autres encore. 



T U A R E G SHIELD 

A p h s r u s i a n B«lt / Potycvchc 
central 
non" 

Air \ W bra 

H089»' 
TAOUOENNI BASIN 

FORAS 

Kav«s 

NIGERIA SHIELD 

HERCYNIAN MAURITANIDES 

?ZZ2 4 

PAN AFRICAN ROCKELLIDES 

CZD 3 

mn 2 
ŒEH 1 

WEST A F R I C A N CRATON 

tiSl 10 
EIZ] 9 

PAN AFRICAN TUAREG ANO 
BENIN NIGERIA SHIELD 

16 

15 

ma 7 

[EEffl 5 

c Buem Unit 

b Atacora Unrt 

I Benin Plains Unit 

14 

f s a 13 
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B. L ' A D R A R D E S I F O R A S 

1. HISTORIQUE 

L'Adrar des Iforas correspond à la terminaison sud-ouest du bouclier Touareg (fig. 5). 
Situé presqu'exclusivement au Mali (une petite partie affleure en Algérie), sa superficie 
dépasse 100.000 km ^ (approximativement 250 x 500 km). 

'Adrar' signifie 'montagne' en tamachek et est l 'équivalent du 'djebel' arabe, 'Iforas' 
désigne une importante tribu targuia '. 

Les Touareg, peuple berbère du Sahara et du nord Sahel dont font partie les Iforas, ont toujours eu 
mauvaise réputation (Touareg signifie d'ailleurs 'voleur de la nuit'). Le dictionnaire universel 
d'Histoire et de Géographie publié chez Hachette en 1914 les qualifiait de «race de pillard 
dangereux, qui ont massacré en 1881 la mission Flatters. Mo ntés sur des dromadaires très rapides 
(méhari), armés d'un sabre droit, d'un poignard, d'une lance et d'un bouclier, ils sont la terreur du 
Sahara». C'était effectivement le cas dans les Iforas même après la guerre 14-18. Le ministre de la 
Guerre français a d'ailleurs mis en garde Monsieur Citroen en Novembre 1922 des dangers que 
courrait une expédit ion automobile trans-saharienne ; «(...) de nombreux rezzou parcourent en ce 
moment la région entre Tin Zaouaten et Kidal (...)• (in Haardt et Auboin-Dubreuil, 1923) '. 
E n 1952 (derniers chiffres trouvés), l'Adrar des Iforas était peuplé d'environ 16500 habitants dont 
800 sédentaires; les vrais Iforas étaient 4000 ou 5000, essentiellement des nobles des tribus Kel Effelé 
et Iforgoumoussène (conim. pers. de Clauzel, in Karpoff, 1960). 

L'Adrar des Iforas se situe au centre de l 'Afrique de l'Ouest, à égale distance (environ 
2000 km) de la Méditérranée, de l 'Atlantique et du Golfe de Guinée. Son altitude moyenne 
est de 500 m, avec des écarts dépassant rarement 300 m. Quoique son relief soit sans 
comparaison avec ceux, beaucoup plus élevés, du Hoggar ou de l 'Air, l'appellation d' / l i /rar 
se justifie néanmoins par opposition à l'ensemble des terrains plats qui l'entourent en 
contre-bas sur 360", que ce soit la pénéplaine en direction du Hoggar au nord-est, la plaine 
des lulemedden à l'est et au sud, la vallée du Tilemsi et les solitudes ensablées au nord de 
Tombouctou à l'ouest, ou encore le désert absolu du Tanezrouft au nord-ouest, où l'on a 
tant l'impression, la nuit, que la Terre se résume à une assiette recouverte d'un bol étoilé. 

L'Adrar des Iforas est dans une position intermédiaire entre le Sahara vrai et la zone soudanaise (ou 
sahélienne) et comme le dit Karpoff (1960) : «En période d'hivernage, les pluies annuelles, si faibles 
soient-elles, parent les rives de certains oueds de longs et étroits liserés de verdure qui envahissent 
quelquefois toute la largeur des vallées, rendant la marche difficile. Mais tout passe, et au moment des 
premières tornades de l'été, le pied n'écrase plus que de maigres tiges jaunes piquées, de-ci, de-là, dans 
le sable ou dans l'argile craquelée par la dessication». Malheureusement, la sécheresse de ces dernières 
années n'a permis qu'un faible développement de la végétation et les paysages sont en toutes saisons, 
hormis dans quelques coins privilégiés, très desséchés. Les pluies ont varié de 1970 à 1976 de 89,5 mm 
en 1971 à 192,8 mm en 1974 (chiffres du Cercle de Kidal, in Fabrc et al. 1982). 
Le réseau hydrographique est const i tué d'oueds (cours d'eau très intermittents) appartenant à trois 
bassins : Tilemsi, Tanezrouft et Atankarer. En se basant sur la largeur étonnante du Tilemsi (jusqu'-à 
17 km) et sur le tracé parallèle des oueds se jetant dans le Niger, Karpoff (1960) suggère un 
bombement récent N W - S E de toute la région Iforas - Sud Niger avec comme conséquence, entre-
autre, la capture du Haut-Tilemsi vers la mer intérieure du Tanezrouft. 

Historiquement, l'Adrar des Iforas est atteint par les Européens au début de ce siècle; 
il s'agit des colonnes militaires du capitaine Théveniaut et de Laperrine (1904). Les 

' Précisons que la langue parlée des Touareg (au singulier Targui, ou Targuia, au féminin) se nomme le Tamachek 
et leur écriture le Tifinar. 

' Ce n'est év idemment plus le cas actuellement et, au contraire, les rencontrer fut un des charmes de mes missions 
dans les Iforas et un grand enrichissement. L'échelle des valeurs régnant dans le Sahara et chez les Touareg est 
radicalement différente de celle d'Europe Occidentale et s'y frotter permet de relativiser nos propres points de 
repère. 



premières esquisses géologiques de la région datent de cette époque (Besset, 1905). Les 
premières cartes topographiques ont été réalisées par Cortier (1908, une carte au 1/750.000) 
et par Cortier et Malroux (1912, deux cartes au 1/500.000). En 1912, une importante mission 
a travaillé au Sahara central pour la ligne de chemin de fer trans-saharienne sous la conduite 
de Niéger (Karpoff, 1960) aboutissant à un rapport en 1925 (Mission du Transafricain, 
Paris). 

A u cours de l'hiver 1921-1922, la mission trans-saharienne Citroën en automobile traversa en 
diagonale 1' Adrar des Iforàs de T i n Zaouatcne à Gao en passant par Kidal. Les paysages n'ont guère 
enthousiasmé les participants (Haardt et Audoin-Dubreuil, 1923) : «Nous ne connaissons rien de 
plus triste que ces régions qu'on traverse avant d'atteindre les steppes riveraines du Niger; régions 
sans horizon; légers vallonnements couronnés de pierres noires; toujours le même tableau sinistre et 
monotone. Ce n'est pas le désert de la peur, c'est le désert de la tristesse infinie. Il s'étend, uniforme 
et désolé, jusqu'à Kidal (p. 132)». 'Infini' est probablement un des adjectifs qui colle le mieux aux 
Iforas que ce soit dans une acception positive ou négative. C'est un pays rébarbatif au premier 
abords, mais qui gagne beaucoup à être connu. Les mêmes auteurs disaient du capitaine Guénard, 
chef du fort de Kidal : «il nous donne d'intéressants détails sur cette région de l'Adrar des Iforas qu'il 
a parcouru en tous sens et qu'il aime {p. 135)». 

Les premières études pétrographiques et géochimiques ont été effectuées par Denaeyer 
(1923a, 1923b, 1933) sur des roches recueillies par Gautier, Chudeau et Villatte au début du 
siècle. Quelques autres études furent également axées sur cette région dans l'entre-deux-
guerres (e.g. Monod, 1935). Cependant, le travail prépondérant sur la géologie de l'Adrar 
des Iforas, en dehors des travaux de ces dix dernières années, et sans conteste la thèse de 
Roman Karpoff (1960) qui a effectué le travail de terrain en 1941-1943,1945-1946 et en 1948, 
à dos de chameau et en exécutant ses fonds topographiques lui-même sur place et sans aide 
de photos aériennes. Un des aboutissements fu t l'obtention d'une excellente carte 
géologique de reconnaissance. 

La période récente est caractérisée par la collaboration, dès 1975, du Centre 
Géologique et Géophysique (CGC) de Montpellier avec la Direction Nationale de la 
Géologie et des Mines ( D N G M ) du Mali. La coopération très franche et excellente entre le 
chef des géologues du CGG (R. Black) et le directeur de la D N G M (S. Diallo), a permis la 
parution de plus de 70 publications sur les Iforas et la réalisation d'une carte géologique au 
1/500.000 avec sa notice explicative (Fabre et al, 1982). 

C'est sur ces bases et par l'entremise de J. Klerkx que ce travail a été entrepris par une 
approche tant géochronologique que géochimique axée surtout sur la moitié centre-
occidentale du batholite là où particulièrement s'exprime la transition du magmatisme 
orogénique calco-alcalin vers le magmatisme alcalin, à caractère anorogénique. La recherche 
des causes du changement de chimisme mis en valeur nécessitait d 'étendre le recueil des 
données à l'ensemble de la succession magmatique définie dans le batholite, ce qui a été 
réalisé dans la zone sélectionnée. Après une mission complémentaire, le reste du batholite a 
pu être intégré dans ce travail. 

Ce chapitre doit son existence à un double but : 

L établir un cadre géologique sommaire mais assez complet qui puisse mettre en exergue les 
éléments sur lesquels s'est appuyée l'équipe de Montpellier pour développer son modelede 
tectonique globale basé sur des données géologiques et géophysiques, (i.e. : Black et al., 
1979; Caby et al., 1981). Précisons dès à présent que, dans ce modèle, le batholite des 
Iforas était relié principalement à la subduction par comparaison avec le batholite andin. 
Cependant, très peu de données précisaient son cadre géodynamique; 

2. donner une description lithologique plus détaillée de zones susceptibles d'avoir participé à 
la genèse du batholite, que ce soit en tant que source ou en tant que contammant. 



2. LADRAR OES IFORAS : UN TEMOIN DE LEXISTENCE DU PROCESSUS DE TECTONIQUE 
DES PLAQUES AU PAN-AFRICAIN 

a. Les tectoniques 

Quatre phases tectoniques ont été différenciées dans les Iforas (Boullier et al., 1986). 

1. La tectonique Dl est une phase tangentielle et correspond à la mise en place des nappes 
granulitiques; elle n'est pas connue dans le batholite. Cette tectonique n'a pu jusqu'à 
présent être datée car aussi bien le système U-Pb des zircons que le système Rb-Srdes 
roches totales ont été perturbés par les phases tectoniques postérieures (Bertrand et 
Dautel, résultats non publiés). Cette incertitude laisse place à la discussion. En effet 
Boullier (1982), Boullier et al. (1986), Champenois et al. (1986), Davison (1980) 
estiment que D l est une phase strictement antérieure à la phase ubiquiste D2 en plis 
ouverts (600 Ma, voir ci-dessous) et envisagent un âge pan-africain précoce (700 Ma?) 
pour cette tectonique; par contre. Bail et Caby (1984) et Caby et Andreopoulos-
Renaud (1985) nient cette antériori té et considèrent que la phase tangentielle (Dl)est 
l'expression profonde de la phase en plis ouverts (D2) et devrait donc s'être déroulée 
vers 600 Ma. La superposition des différentes phases tectoniques et le changement de 
direction du champ des contraintes ( Boullier et al., 1986) indiquerait plutôt une 
succession de phases mais sans pour autant permettre de détermination précise quant à 
l'âge de la D l . 

2. La tectonique D2 est ubiquiste et de type compressif. Elle développe dans la région 
étudiée du batholite une schistosité verticale orientée N-S, accompagnée par un 
étirement horizontal de même direction. Les plis associés sont ouverts et montrent un 
raccourcissement de l'ordre de 40'v'f; l 'étirement N-S, très important, peut être 
expliqué par une collision oblique (Boullier, 1982; Bail et Caby, 1984). La phase D2 se 
traduit dans les plutons par des zones de cisaillement plus ou moins développées. De 
nombreuses zones recèlent des roches magmatiques peu affectées par cette tectonique. 
Ce travail montrera que cette phase tectonique s'est déroulée vers 600 Ma. 

Deux tectoniques post-collision (D3 et D4) se caractérisant par des mouvements le long 
d'accidents N-S ont été mises en évidence (Bail, 1980; Boullier, 1982; Boullier et al., 
1986). 

3. La tectonique D3 correspond à un changement du champ des contraintes : d'E-W, 
engendrant des mouvements sénestrcs le long des accidents N-S (phase D2), la 
compression est passée au NE-SW et s'est exprimée par des mouvements décrochants 
dextres également le long de zones de cisaillement et de failles orientées N-S, 
probablement pré-existantes. Son âge a été estimé dans la fourchette 566-.S35 Ma 
(Lancelot et ai, 1983). Une étude détaillée de la zone d'Abeibara-Rarhous a montré 
que la compression est repassée à i 'E-W en f in de déformation (Boullier, 1986). 

4. La tectonique D4 s'est déroulée à un niveau structural cassant en produisant un 
système de failles décrochantes conjuguées (sénestres NI50", dextres N 60"; voir les 
fig. 15 et 19). Ces failles peuvent parfois être influencées par les cisaillements antérieurs 
D2 et D3 et se rapprocher de leur direction N-S (fig. 9). La compression a repris une 
direction NW-SE et peut être attribuée à une étape tardive de la collision 
intercontinentale (Bail, 1980). Son âge est estimé à 545 l 16 Ma (ce travail). 

b. Les masses lithologiques au Pan-Afr i ca in 

Comme l'ensemble du bouclier Touareg, l'Adrar des Iforas est segmenté en comparti-
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F i g . 6. - Schéma structural de l'Adrar des Iforas (d'après Fabre et al.y 1982) segmenté en trois zones : Iforas 
occidentales (A), Iforas centrales (B) et Iforas orientales (C), le tout situé à l'est du craton ouest-africain (D). 1. 
Socle éburnéen du craton; 2. autochtone du Protérozoïque supérieur de l'aulacogène du Gourma; 3. nappes 
externes du Gourma; 4. nappes internes du Gourma; 5. roches basiques et ultrabasiques des nappes internes du 
Gourma; 6. complexes sous-saturés permiens du Tadhak; 7. graben permien deTesoffi; 8. arc insulaire du Tilemsi; 
9. batholite composite des Iforas; 10. séries volcano-sédimentaires associées au batholite; 11. complexes annulaires 
et plateaux de laves alcalines; 12. granulites éburnéennes à matériel archéen (type In Ouzzal); 13. Assemblage 
kidalien et sa couverture, non différencies; 14. Iforas orientales, non différenciées; 15. molasses cambriennes; B = 
basaltes quaternaires. 

11 



Contours at 20 mgal intervals 

c23 > -20 mgal 
> 0 mgal 

300 Kms 

T E S S A L T 2 0 ° N 2 0 ° N 

D A L 

TliviBUCTU 

_4>\> / .<' r r / ' '^ N I A M E Y ' " 

10° N 

Fig. 7. - Carte gravimétrique de la zone de suture entre lecratt>n oucst-atricaii 
et le bouclier Touareg (Bayer et Lesquer, 1978). 

12 



ments linéaires limités par de grands accidents nord-sud (Lelubre, 1952) à rejeux surtout 
verticaux dont les amplitudes, difficiles à estimer, pourraient atteindre des dimensions 
pluri-hectokilométriques (Caby, 1968). L'analogie avec les accidents de l'Himalaya et du 
Tibet modélisés par Molnar et Tapponnier (1975) a été relevée par Caby et al. (1981). 
Cependant une é tude détaillée d'une large zone de cisaillement (6 à 7 km de large) a montré 
que la déformation mylonitique que l 'on observe au long de ces grands décrochements, dans 
les Iforas, peut également prendre naissance lors d'un déplacement de seulement quelques 
kilomètres (BouUier, 1986). 

L'Adrar des Iforas peut être découpé en trois zones (fig. 6) séparées par de grands 
accidents N-S et dont les corrélations sont essentiellement établies par la géochronologie. 

b l. Les Iforas occidentales 

Les Iforas occidentales sont formées de trois ensembles. Le principal est interprété en 
tant qu'arc insulaire. D'une surface affleurante de plus de 5000 km-, il est limité à l'est par le 
grand accident N-S de Tessalit-Anefis. A l'ouest, i l est recouvert par les sédiments 
secondaires à tertiaires de la vallée du Tilemsi. La géophysique a cependant mont ré que l'arc 
du Tilemsi était séparé du craton ouest-africain par une paléo-suture, qui constitue le 
deuxième ensemble, formée de roches basiques et ultrabasiques. Le troisième ensemble est 
const i tué des nappes de la marge passive (Gourma, Timétr ine/ ' roparre) et de la marge active 
(Timétr ine pro /)arie)charriées vers l'ouest sur le craton lors de la collision. 

La suture 

La suture résulte de la collision entre le craton ouest-africain et le bouclier Touareg. 
Recouverte par des sédiments récents, elle n'affleure qu'en un seul point, au SK de Gao, à 
Amalaoulaou. Cependant, des anomalies gravnnétriques positives (jusqu'à 80 mGal) la 
jalonnent (fig. 7; Bayer et Lesquer, 1978). 

Ces anomalies stjnt le mieux rencontrées par un modèle qui fait appel à des corps homogènes de 
densité supérieure à 2,80-2,90 g/cm' et d'une épaisseur de 6 à 20 km environ. Ces corps présentent en 
général une limite occidentale à pendage interne et ne paraissent pas s'enraciner (Bayer et l.esquer, 
1978), suggérant d'importants chevauchements de la chaîne pan-africaine sur le craton, dont on 
trouve les effets dans les nappes du Gourma et du Timétrine (Caby, 1979). La densité minimale fixée 
par le modèle en ce t|ui concerne ces corps leur confère une nature basique ou ultrabasique. 

A Amalaoulaou affleure un gabbro, dont l'origine mantellique a été proposée par de la 
Boisse (1979) et qui se serait intrudé à la base de la croiàte ( H P - H T ) . Il a été daté à 800 t 50 
Ma (de la Boisse, 1979). Sa remontée, tectonique, liée aux charriages des nappes sur le craton, 
est accompagnée par un métamorphisme HP-BT. Comme dans l'Ahnet, au Hoggar, la mise 
en place de ces roches basiques et ultrabasiques marquent le début de l'océanisation qui se 
serait déroulée vers 800 Ma (Clauer, 1976; de la Boisse, 1979). L'apogée de la formation de 
l'aulacogène du Gourma (voir annexe 1) serait contemporaine. 

Les nappes du Gourma et du Timétrine 

Des nappes externes et internes ont été décrites dans la partie orientale du Gourma 
(Caby et ai, 1977; Caby, 1979) (fig. 6 et 8). 

Les nappes externes révèlent au moins 4 phases de plissements intégrées dans une déformation 
longue et continue dont les premiers vestiges indiquent des conditions profondes { >3.S km, 
H P - H T ) ; les derniers mouvements qui les affectent sont caractérisés par une minéralogie de 
température et pression plus basses. Ivlles ont été subdivisées (Caby, 1979) en nappes frontales à 
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matériel parautochtones {mctamorphisme faible, plis couches, lithologie semblable à la formation I 
du bassin autochtone du Gourma) et en nappes à matériel schisteux rétroniorphique. Ces dernières, 
constituant l'essentiel des nappes externes, sont composées de schistes verts monotones très 
ciéformcs, parfois mylonitiqucs, renfermant essentiellement chlorite et séricite. Pour des raisons 
géométriques, la racine de ces nappes doit se situer près de la suture où affleurent d'ailleurs des 
schistes pétrographiquement semblables (Caby, 1979). 
Les nappes internes s'intercalent entre la suture et le horst de Bourré, d'âge éburnécn (de la Boisse et 
Lancelot. 1977; Caby et Moussine-Pouchkine, 1978). Leur foliation, associée à des plis couchés 
isoclinaux, est peu inclinée et est reprise par des plis droits. Ces nappes comprennent des quartzites 
alumineux, parfois à grenat, à amphibole ou à rutile et des micaschistes interstratifiés à associations 
minéralogiques typiquement de haute pression (quartz, phengite. almandin, zoïsite, rutile, biotite, 
albite) et parfois même de type éclogitique (pyroxène jadéitique, grenat, phengite et rutile). Ces 
micaschistes ont fourni une température de SOOà 600"C et d'après de la Boisse (1979) une pression de 
9 A 13 kbar. 

Fan«tr« Horst 

F » f j Bourr» [ nappvs 

utocht 

Fig . 8. - Coupe générale des nappes du Gourma entre la suture et le craton ouest-africain (Caby, 1979). 

L'ensemble des nappes du Gourma ne comporte aucune trace de matériel provenant de 
la marge active située juste à l'est, ni grauwackes volcaniques, ni vestige de magmatisme 
calco-alcalin, très abondant en Adrar des Iforas. Caby (1979), s'appuyant sur la présence de 
micaschistes éclogitiqucs en leur sein, en a déduit que ces nappes sont issues de portions 
subductées du craton ouest-africain dont l'origine se situe au minimum à une profondeur de 
80 km. 

Au Timétrine (Fabre et al., 1982), les nappes contiennent des roches basiques et 
ultrabasiques. 

A In .\ssadic. la nappe comporte à la base des quartzites mylonitiques surnumtés par des quartzites à 
galets de quartz et par ties quartzites associés à des schistes cliloriteux. Au dessus, des métabasaltes 
en coussins accompagnés de leurs filons nourriciers, alternent avec des métabasaltes finement 
rubanés avant de passera une séquence essentiellement dolonii tique. Dans le sud Timétrine (Fabre eï 
ai, 1982), figurent quatre complexes ultrabasiques principaux, de forme boudinée, le plus gros 
dépassant 30 km-. Ils gisent dans les séquences précédentes mais sont souvent entourés de jaspes 
ferrugineux et de carbonates complexes. Ils sont composés de métadunites, metawherlites, 
Iherzolites et harzburgites, tt)us fortement serpentinisés. Ils sont caractérises par la présence 
d'amphibole bleue et de minéraux chroniifcres (fuchsitc, aegyrine chromifère) rassemblés autour de 
la chromite. 

Ces roches ultrabasiques et les basaltes en coussins peuvent être interprétés comme les 
termes inférieurs d'un complexe ophiolitique incomplet et démembré (Leblanc, 1976) mais 
Caby (1978) les décrit en contact intrusif avec les schistes chloritcux; ils seraient dans ce cas 
des sills ou des dykes intrudés dans la série de plateforme lors de l'océanisation. Quoiqu'il en 
soit, ces nappes, charriées sur le craton lors de sa collision avec le bouclier Touareg, comportent 
non seulement des éléments de la marge passive mais également de la marge active, témoins soit 
de la paléo-croûte océanique soit du rifting vers 800 Ma. 
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L'arc insulaire du Tilemsi 

La bande N-S allongée entre la suture et le décrochement majeur subméridien de 
Tessalit-Anefis, est interprétée, sur base des données de terrain et pétrographiques, comme 
correspondant à un environnement d'arc insulaire (Caby, 1978, 1981). Cette zone est 
formée d'un assemblage volcano-sédimentaire de type flysch analogue à la Série Verte de 
l'Ahnet (Caby, 1970; voir annexe 1), abondamment envahi par des roches basiques, 
ultrabasiques et intermédiaires pré-, syn- et post-tectoniques. Les granités s.j. en sont 
absents ainsi que des traces quelconques d'un socle sous-jacent, excepté en un point. 

Le groupe volcano-sédimentaire passe rapidement, mais en parfaite continuité, du 
faciès épizonal de faible intensité dans le nord jusqu'au faciès amphibolite profond de forte 
intensité (HT-BP) dans la région d'Aguelhoc (Fabre et ai, 1982). Ce métamorphisme FIT-
BP, avec les micaschistes à paragenèse éclogitique B T - H P des nappes du Gourma, forment 
deux zones métamorphiques appariées typiques des zones de subduction. 

La lithologie de cet arc sera quelque peu détaillée dans la section suivante. 

h 2. Les Iforas orientales 

Les Iforas orientales sont bornées à l'ouest par la faille de l'Adrar (Karpoff, 1960, f ig . 6) 
et à l'est par la couverture quartzitique ordovicienne. Cette zone, très peu étudiée, 
correspond au prolongement sud du rameau oriental de la chaîne pharusienne (province 
immézaréenne de Lelubre, 1952). La faille de l'Adrar, dont les rejeux récents sont 
responsables de différences morphologiques importantes entre l'est pénéplané et l'ouest au 
relief rajeuni, traverse tout le bouclier Touareg (Caby et al., 1985). 

Une série molassique anchimétamorphique jalonne à l'ouest la faille de l'Adrar et repose 
en discordance sur les Iforas centrales (Karpoff, 1960; Fabre et al., 1982) tandis que juste à 
l'est de cette faille, une série métasédimentaire épimétamorphique lithologiquenient sembla­
ble (métapélites, méta-arkoses, métaconglomérats) mais très déformée (plis à axes 
verticaux) en est probablement l'équivalent plus évolué (Caby et al, 1985). 

Cette série métasédimentaire est séparée à l'est par une bande mylonitique d'un 
ensemble de micaschistes déformés par des plis ouverts à schistosité subverticale N-S. Ces 
micaschistes constituent l'essentiel des Iforas orientales. Ils sont fortement recristallisés 
(métamorphisme HT-BP) au contact des nombreuses intrusions basiques syn-métamorphi-
ques (gabbros à olivine, diorites mafiques) probablement génétiquement liées aux magmas 
granitiques également abondants (Caby et al, 1983). Bien que, comme leur encaissant, ces 
intrusions aient subi une recristallisation post-magmatique à haute température , Caby efa/. 
(1985) in terprè tent la discordia à 581 Ma obtenue sur les zircons du granité de 
Tamassahart comme l'âge de cristallisation du massif. La différence avec l'âge obtenu par la 
méthode Rb-Sr de 646 37 Ma (Ri = 0,70421, 10 R T , M S W D = 1,4; Bertrand et Davison, 
1981) reste dès lors inexpliquée. 

Les relations précises entre la série épimétamorphique et les micaschistes ne sont pas 
connues. Les tectoniques qui les affectent sont de nature très dissemblables; si l'on ne tient 
pas compte dans les micaschistes de l'association minérale qui résulte du métamorphisme de 
contact, aucun saut dans l ' intensité du métamorphisme ne paraît les séparer. Quant à ce 
métamorphisme H T , il serait plus jeune que 580 Ma (Caby et al, 1985). 

b 3. Les Iforas centrales 

Au centre, entre l'accident Tessalit-Anefis à l ' W et la faille de l 'Adrar à l'E, les Iforas 
centrales constituent la zone la plus complexe (fig. 6). 

15 



Dans la moitié occidentale, le batholite des Iforas (80 x 300 km), associé à des séries 
volcano-sédimentaires, est intrusif dans des séries de plate-forme du Protérozoïque 
supérieur (et inférieur ?) ainsi que dans l'ensemble gneissique hétérogène de l'Assemblage 
kidalien. 

Dans la moitié orientale, une nappe de socle granulitique comparable au môle d ' In 
Ouzzal est charriée sur ces mêmes gneiss. 

L'unité granulitique des Iforas 

L'ensemble principal est une unité granulitique importante, l ' U G I (Unité Granuliti­
que des Iforas, 300 x 40 km; Boullier et ai, 1978) flanquée d'ensembles lithologiques de 
même nature : à l'ouest par l 'unité d'In Bezzeg, au nord-est par la terminaison sud du môle 
d'In Ouzzal et enfin au sud-est par la mince bande de Tm Essako. 

Ces unités, dont au moins une partie du matériel est archéen (2995 Ma dans le môle In Ouzzal, 
I-errara et Gravelle, 1966), ont subi un métamorphisme granulitique vers 2030 Ma (Lancelot et al., 
1973, 1983). La roche-type est un gneiss alcalin rubané à mésoperthites et quartz bleu avec 
cl inopyroxène, amphibole, biotite, zircon, sphène et apatite (l'abre « al. 1982). Sont également 
présentes des lentilles de métasédiments comportant des quartzites, parfois à magnétite, des 
kinzigites, des kondalites, de rares marbres et gneiss calciques (Fabre et al. 1982). Des intrusions 
tardi-éburnéennes (granités parfois potassiques, syénites quartziques, diorites charnockitiques) sont 
relativement abondantes. Une série de granités lardi- à post-tectoniques pan-africains ont intrudé 
ces granulites (Bertrand et al., 1984a). 

L ' U G I est interprétée par Boullier e? al. (1978) comme une gigantesque nappe de socle 
mise en place vers le N N W ou vers le N accompagnée par une tectonique tangentielle ( D l ) . 
Par contre, Caby (1985) considère l ' U G I comme un micro-continent accrété délimité par 
des méga-cisaillements. 

L'Assemblage kidalien 

'Assemblage kidalien' est en fait un nom «fourre-tout» englobant un ensemble de 
roches affectées par une évolution polyphasée et un métamorphisme de haute intensité 
(faciès amphibolite et migmatisation, Boullier et al., 1978) au cours de la phase de 
déformation précoce D l . Cet assemblage comprend des granulites déformées et ré t romor-
phosées, des gneiss indifférenciés, des lentilles très tectonisées de métasédiments (quart­
zites, marbres et métapélites) associées à des ortho-amphibolites et des roches intrusives 
pré-tectoniques qui constituent bO'^c de la masse. 

Même dans le cas où la tectonique en nappes (Ol)est directement liée à la collision principale vers 600 
Ma, il n'est pas siàr que les métatonalites proviennent d'un processus lié à la subduction. Leurs 
tendances géochimiques (Bertrand et al., 1984b) s'apparentent à la suite tonalitique-trondhjemite de 
Barker (1979) et celles des ortho-amphibolites. spatialement associées, suggèrent nettement un 
régime extensif (signature du type Islande, Leterrier et Bertrand, 1986). Dans le cas d'un âge 
pan-africain /.s., ces roches pourraient s'inscrire dans un environnement de bassin marginal .î l'arrière 
d'une zone de subduction. Leterrier et Bertrand (1986) n'excluent cependant pas définitivement un 
âge archéen pour ce phénomène. Une datation parla métl iode Sm/Nd est encours (Leterrier, comm. 
pers.) et pourra peut-être résoudre ce problème. 

Les séries métasédimentaires du Protérozoïque inférieur terminal et du Protérozoïque supérieur 

Une première série, essentiellement quartzitique et épaisse de 1000 à 3000 m à In 
Teguenene au SE de l ' U G I (Davison, 1980) est corrélée avec la série des métaquartzites du 
Protérozoïque inférieur terminal de l'Ahnet (voir annexe 1) sur base de la présence de sillsde 
métarhyolites potassiques. Ces derniers ont été datés vers 1800 Ma dans l'Ahnet ainsi que 
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dans les Iforas (Caby et Andreopoulos-Renaud, 1983). La moitié inférieure de la série est 
intrudée de roches basiques et ultrabasiques incluant un complexe anorthositique (Tin 
Essako) (Fabre et al., 1982). Ces intrusions intrudent également les roches granulitiques 
sous-jacentes. 

La série du Protérozoïque supérieur se distingue difficilement de la série précédente de 
par la convergence de faciès. Elles ne seront plus distinguées dans la suite de ce travail. La 
deuxième série métasédimentaire est caractérisée par l'association quartzite-marbre 
accompagnée de quelques pélites, méta-arkoses et très rarement de volcanites. 

La série a été décrite à T i n Aberda (Algérie), juste au nord de la frontière malienne (Caby, 1973). Elle 
comporte de bas en haut ; 10 à 30 ni de schistes péliciques à biotite et tourmaline; 50 à 330 m de 
qu.irtzites; plus de 300 m de carbonates débutant par des dolomies et se poursuivant par des marbres 
contenant des fantômes de petits stromatolites. A u Mali, quelques stromatolites mal conservés et 
apparenmient du genre Conophyton (Fabre e ï j / . , 1982) suggèrent l'appartenance de cette formation 
à la Série .à Stromatolites du N W Hoggar (Caby, 1970), elle-même corrélée à la Série du Hank sur le 
craton ouest-africain, datée du Protérozoïque supérieur (1000-800 Ma; Bertrand-Sarfati, 1972; 
Clauer, 1976). 

Ces séries métasédimentaires sont ubiquistes dans les Iforas centrales mais rarement 
très épaisses à l'ouest de l ' U G I . Elles affleurent dans le batholite, et forment un ensemble de 
nappes supérieures par-dessus les granulites de l ' U G I . Leur évolution tectonique et 
métamorphique au Pan-Africain est similaire à celle de l'Assemblage kidalien. 

Le batholite et les séries volcano-sédimentaires 

Le batholite composite des Iforas (300 x 80 km) correspond à la moitié occidentale des 
Iforas centrales. La configuration du contact avec la zone orientale, l'Assemblage kidalien, 
est variable; elle peut être tectonique, magmatique, formée d'une discordance ou encore de 
massifs au statut à préciser. Le batholite est étroi tement associé à des séries volcano-sédi­
mentaires variées comprenant essentiellement des grauvvackes mais également des dykes et 
sills acides et basiques, des laves acides et des andésites. Très peu d'intrusions du batholite 
paraissent antérieures à ces séries. Ces dernières reposent en discordance sur l'Assemblage 
kidalien. Elle sont pré-tectoniques par rapport à D2 mais ne sont pas affectées par la phase 
précoce D l sauf pour Bail et Caby (1984) qui relient une phase en plis couchés existant 
localement dans la série volcano-sédimentaire du Taféliant, à la phase D l . Cette corrélation 
n'est pas acceptable pour Bertrand et Wright (en prép.) ni pour Boullier (comm. pers.). Dans 
les deux hypothèses, ces séries volcano-sédimentaires forment un cycle distinct de 
l'Assemblage kidalien, puisqu'une discordance les sépare. 

La tectonique 02 est compressive et les directions de contrainte ont varié du SL-NW à 
l 'E-W. Elle est accompagnée par un mouvement décrochant N-S et sénestre dans la région 
de Tafél iant . Ce dernier bassin est caractérisé par une foliation sub-verticale N-S bien 
développée. 

Avant que ne commence ce travail, le batholite des Iforas était peu connu. Il était 
cartographié au 1/200.000 de fnon inégale suivant les endroits (terrain ou photogéologie) et 
surtout d'une manière hétérogène («personne n'a une vue d'ensemble», in notice explicative de 
la carte au 1/500.000, p. 32, I-'abreet al., 1982). L'existence de magmas calco-alcalins pré-, syn-
ou tardi- et post-tectoniques était connue mais non leur extension. Les données géochimiques 
étaient inexistantes et les âges radiométriques très peu nombreux. Ces derniers (âges U-Pb sur 
/ircon de 696, 620 et 595 Ma) permettaient néanmoins de suspecter l'âge pan-africain de 
l'ensenible du batholite, )7iais aucu>ie contrainte d'ordre pétrogénétique n'existait. 

Line description sommaire du batholite, liasée sur notre travail, peut être tlonnée dès 
cette introduction. 
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Fig. 9. - Carte schématique tie la région 
étudiée du batholite des Iforas. 1. Arc insulaire 
du Tilemsi; 2. Assemblage kidalien et couver­
ture indifférenciés; 3. bassins volcano-sédi-
mentaires; 4. tonalités pré-tectoniques; 5. gra-
nodiorites tardi-tectoniques; 6. monzogra-
nite porphyroïde des Iforas, tardi-tectonique; 
7. monzogranites fins tarditectoniques; 8. fais­
ceaux de filons E - W ; 9. syénogranites post­
tectoniques; 10. granité alcalin précoce; 11. 
plateaux de laves alcalines et molasses; 12. 
syénites des complexes annulaires; 13. granités 
des complexes annulaires alcalins. Les filons 
N-S n'ont pas été représentés par souci de 
clarté (voir fig. 30). A = Adma; Ak = Aouke-
nek; D = Dohendal; E = Erecher; K = Kidal; 
T a = Tafcliant; T e = Telabit; T h = Tahr-
mert; T i — Tiralrar; T m — Timedjelalen; Y = 
Yenchichi 2. 

Le batholite composite des Iforas est un ensemble magmatique calco-alcalin comportant 
des manifestations alcalines tardives. Deux tectoniques l'ont affecté : la D2, régionale et 
exprimant la tectonique de la collision, et la D4, locale et de haut niveau. Les différents 
plutons sont calés par rapport à la tectonique régionale (D2). Cette dernière se traduit par 
une mylonitisation générale avec croissance de néobioti te . Son intensité est variable d'un 
endroit à l'autre des plutons et est particulièrement forte sur les bords des massifs et dans 
des zones étroites à l'intérieur de ceux-ci. 

A l'affleurement, la majeure partie du batholite est incontestablement syn- à tardi-
tectonique et est constituée par une lignée monzodiorite quartzique - granodiorite -
monzogranite (fig. 9). Les termes acides sont les plus abondants. Jusqu 'à présent, peu de 
plutons pré-tectonK]ues ont été reconnus (lignée tonalité - monzogranite); les manifesta­
tions relevant de cette période sont représentées par des bassins volcano-sédimentaires et 
par des extrusions d'andésites. Les termes calco-alcalins post-tectoniques sont également 
peu importants en volume et toujours granitiques excepté quelques filons microdioritiques 
et microgranodiorites (faisceau de Telabit). Les roches alcalines, post-tectoniques, sont très 
abondantes et également toujours granitiques si l'on ne tient pas compte des ring-dykes 
syénitiques de Kidal et d'Ichoualen. Ce groupe alcalin a parfois été exclu du batholite, car les 
études de terrain, sans l'aide de la géochronologie, ne pouvaient pas exclure un âge beaucoup 
plus jeune pour ces roches aux caractères franchement anorogéniques. 
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Les molasses 

Les molasses de la chaîne pan-africaine sont principalement cambriennes et partielle­
ment contemporaines des manifestations alcalines tardives. Elles peuvent donc apporter des 
éléments sur la nature des continents érodés et sur la paléogéographie ainsi que sur les 
conditions géodynamiques de la fin de l'histoire de cet orogène. Ces molasses reposent le 
plus souvent en discordance sur le socle dans des grabcn ou des bassins résiduels (fig. 10). 
Elles ont été classées en molasses précoces et tardives, ces dernières étant de loin les plus 
volumineuses et les mieux connues (Caby, 1983; Fabre et al., 1982). 

Los molasses précoces , cp in i é t an io rph iqucs . se seraient déposées vers 600 Ma, au débu t de l 'é rosion 
du relief orogénique, ivlles sont confinées le lonj ; de l'accident Tessa l î t -Anef i s mais reposent toujours 
sur les en t i t és des Iforas centrales (I-'abre et al., 1982). A I-xharaj;alen, la série, épaisse d'au moins 300 
m , comprend une succession rytl imique d'arkoses, de siltstones ainsi que des congloméra t s et des 
b r è c h e s à éléments volcaniques et mai;matiques nettement p r é d o m m a n t s (I-'abre (7 al., 1982). 
La Série I*ourprée de l 'Ahne t ( f ig . 10; Monod, 1931 ; Caby et Moussu, 1971) est la séquence- type des 
molasses tardives (6000 m d 'épaisseur) . Après une fo rmat ion f lyschoïde (grauwackes, arkoses), une 
triade caractér is t ique (forniacion glaciaire ( t i l l i te) - carbonates en plaquettes - péliies à c inér i tes et 
silexites) se développe sur une épaisseur pouvant atteindre 1000 m (région d'Ouallen), e l le -même 
s u r m o n t é e par la f o r m a t i o n kaki (200 à 400 m , calcaires, psamniites calcaires, pél i tes , grès) 
comprenant une seconde t i l l i t e . La majeure parue de la Série Pou rp rée est cejx-ndant c o m p o s é e de 
d é p ô t s franchement molassiques (essentiellement arkoses et péli tes) comprenant une t i l l i t e 
terminale. La série, i n c o m p l è t e à cet endroit , est s u r m o n t é e par les laves acides alcalines d ' In Xize 
( f i ^ . 10) datée à .S30 Ma par Allègre et Caby (1972). 

graben molassique 

i ^ l ^ )7) ^ • TASSENOJANET • 
\ ^ MOLE IN 0 U 2 Z A L 

(3000 Ma) 

I"ig. 10. - Schéma montrant la s i tuâ t ;on des t émoins de Série l 'ourprée dans l 'A l ine t (X^X' Hoggar, d ' ap rès Caby, 
1970, in I-abre, 1976). 

Dans les Iforas, les molasses tardives, en excluant les laves nigritiennes de Karpoff 
(1960) à rattacher au cycle magmatique alcalin, sont peu nombreuses et principalement 
conservées dans des dcmi-graben allongés le long des décrochements majeurs N-S de la 
chaîne. 

1-abre et ai, (1982) dist inguent : 

- au centre, la série vo lcano-séd imenta i re qui surmonte les laves du Tiralrar et dont on ne connait 
que la base. Leur d é p ô t serait lié, comme le propose Karpoff (1960) à un processus de caractère 
tluvioglaciaire; 

- au SW, des séries peu é tud iées et au statut indécis qui affleurent le long de l'accident Tessalit-
Anetis (région d'Lcharagalen et d ' In Chaman, Radier, 1937) et qui comprennent un volumineux 
matér ie l volcanique acide; 

- au nord, dans la région de l 'Ourdjan , des arkoses. des silts et des lentilles à galets de quartz (800 à 
1000 m) qui , en discordance sur le socle gneissique, remplissent une structure du type demi-graben. 
Le matér ie l provient d u socle et de volcanites acides; 
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- discordant sur les granulites de l ' U G l , 2000 m d'arkoses et de siltstones qui surmontent 30 m de 
congloméra t polygcnique (Davison, 1980); 
- la série molassique de la taille de l 'Adra r à la f ron t iè re des Iforas centrales et orientales dont i l a é té 
question plus haut (plus de 1000 m d 'épa i s seur ) . 

Ces molasses sont recouvertes en discordance par les grès ordoviciens des Tassilis. 
Notons qu'une bonne partie du matériel des molasses tardives est volcanique, plus 
précisément du type rhyolite alcaline (Fabre, comm. pers.). 

c. Les é v é n e m e n t s depuis le Pan-Afr i ca in 

Nous pouvons aisément soutenir que, depuis le Pan-Africain, l 'Adrar des Iforas est 
cratonisé. Cette région n'a subi, depuis cette époque, aucun événement majeur. Ce fait est 
primordial pour l ' interprétation des données géochimiques et isotopiques. Cette section a 
pour but d'étayer cette affirmation en décrivant les événements d'importance variable qui se 
sont succédé dans les Iforas ou aux alentours immédiats. Une synthèse de l 'évolution 
phanérozoïque du Sahara (partie occidentale) a été réalisée par Fabre (1976). 

c 1. Le magmatisme 

I l se répartit en deux régions d'importance très différente, la Province sous-saturée 
permienne du Tadhak et un ensemble volcanique quaternaire très limité. 

La Province du Tadhak 

La région du Tadhak est localisée sur le craton ouest-africain, juste à l'ouest de la 
suture, non loin des nappes de Timét r ine - In Assadgé (fig. 6). I l s'agit d'une association de 
complexes annulaires sous-saturés et de carbonatites alignés du nord au sud sur une centaine 
de kilomètres le long du graben de Tessoffi. Le plus grand des complexes, l 'Adrar Tadhak 
(Karpoff, 1960; 20 km de diamètre) a été daté à 262 ± 7 Ma (Permien inférieur, f ig. 11; 
Liégeois et ai, 1983) par la méthode Rb-Sr sur roches totales. Comme le graben de Tesoffi 
comprend des galets de roches fénitisées, i l est probable qu' i l soit également d'âge permien. 

0708 

87Sr/86Sr 

TADHAK RING COMPLEX 

2 6 2 ± 7 m . a . 
0 7 O A 5 7 i O . 0 0 0 0 / i 
M S W D = 2 . 7 
13W.R. 

0704 

T108 r«T42 

,1^87Rb/85Sr 

F i g . 11 . - Isochrone Rb-Sr sur roches totales du complexe annulaire sous-saturc Adrar Tadhak, s i tué sur le craton 
ouest-africain, juste à l'ouest de la suture (de Liégeois et al.. 1983). 
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Tout ceci témoigne d'un important phénomène de r i f t ing à cette époque. I l n'est pas exclu 
cependant qu'une partie de la Province soit plus jeune car comme l 'ont souligné Sauvage et 
Savard (1985), certains massifs, dont les carbonatites, fénitisent des grès continentaux 
azoïques at tr ibués au Crétacé (Fabre et ai, 1982). 

La province du Tadhak est allongée N-S le long de la suture. Cette disposition n'est 
certainement pas fortuite et suggère une mobil i té importante de la zone de suture, qui 
subsiste en tant que zone de faiblesse au Paléozoïque et même par la suite, comme peut en 
témoigner l'accumulation importante de sédiments jalonnant la f ront iè re orientale du 
craton ouest-africain, ainsi par exemple les 3000 m de Crétacé à Gao. 

Le volcanisme quaternaire 

Le volcanisme quaternaire dans les Iforas, en contraste avec le Hoggar central et l'Aïr, 
est pratiquement inexistant. I l se limite à une petite zone dans le nord des Iforas orientales, 
au sud de T i n Zaouatene (fig. 6). Karpoff (1960) a répertorié quelques filons et cônes 
volcaniques pratiquement non érodés. Ce sont, pour l'essentiel, des basaltes à olivine. 
D'après Fabre et al. (1982), ces structures seraient antérieures à 8000 ans avant notre ère 
(dernier pluvial) mais postérieures au creusement du réseau hydrographique principal. 

c 2. Les sédiments et les tectoniques 

Le Cambrien est pan-africain et a déjà été décrit, ce sont les molasses de la chaîne. 
L'Ordovicien n'est connu qu 'à l'est des Iforas (fig. 12) où il est formé des grès tabulaires 

des Tassilis qui recouvrent en discordance le Précambrien. 

O s grès sont .iffectés par de nombreuses failles verticales or ien tées N-S et quelques f i lons siliceux les 
recoupent {Karpof f , 1960). Leur épaisseur est de 200 à 300 ni au N E des Iforas pour s'amincir jusqu'à 
une dizaine de mèt res dans le SE. Ils renferment de nombreuses t ig i l l i t ese t sont probablement de 
milieu marm mais de très faible profondeur d'eau. Ces grès des Tassilis. qu i on t recouvert des 
surfaces gigantesque dans le Sahara (de la Mauritanie à l 'Arabie!) ont une li thologie admirablement 
uniforme. C o m m e le d i t t rès bien Karpoff (1960), -l ' incroyable monotonie d'aspect que devaient 
présen te r ces fonds .î peine sous-marins, couverts d'immense prairies de t ig i l l i tes , confond 
l'imagination-'. 

Ces grès ordoviciens ont probablement recouvert les Iforas (Fabre, comm. pers.). Dans les Iforas, la 
surface d ' é ros ion p ré -ordov ic icnne se retrouve vers la cote actuelle de 900 m (Karpof f , 1960), 
uniquement observable sur les plus hauts sommets. Cette pénépla ine quasi-parfaite a d i j se réaliser en 
qtielque 30 Ma, de .SOO à 470 Ma (Fabre, 1976). Ces grès sont contemporains d'une importante 
glaciation à la f i n de l 'Ordovicien avec la calotte glaciaire s i tuée sur le bouclier Touareg (Bcuf et al, 
1971). 

Le Silurien est peu représenté, surtout le Silurien moyen et supérieur. I l repose en 
concordance sur l'Ordovicien et est composé d'argiles à graptolites. Le dépô t de ces argiles 
succède à la fonte des inlandsis ordoviciens du Sahara central (Fabre, 1976). 

Le Dévonien, ainsi que le Permo-carbonifère sont surtout connus au nord du Hoggar 
(Ahnet, Ajjer) ainsi que juste au sud du Hoggar (grès et argiles des lulcmeden) mais pas au 
Mali (fig. 12). Pour le Pennien, rappelons l'existence du graben de Tesoffi associé à la 
Province sous-saturée du Tadhak. 

Aucune tectonique, ou alors vraiment très faible, n'est connue au Calédonien dans le 
Sahara. L'orogenèse hercynienne, ou varisque, a par contre affecté certaines zones telle que 
la marge nord du craton ouest-africain ou l'aulacogène de l'Ougarta (Fabre, 1970; 1976; 
Donzeau et al., 1982) mais aucune région proche des Iforas. 

Aux environs de l'Adrar, le Mésozoïque est représenté par le 'Continental Intercalaire' 
(Kilian, 1931) débutant au Cré tacé inférieur (base dans le Jurassique ?) et principalement 
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composé de grès formés aux dépens des grès paléozoïques des Tassilis (Karpoff, 1960) mais 
également d'argiles. 

Cette formation aurait 100 à 200 m sur le terrain et 800 m selon la g rav imét r i e . Un ensemble 
supér ieur laguno-lacustre ( C é n o m a n i e n - E o c c n e ) comprend des argiles, des grès , des carbonates et 
localement des marnes gypsifères . et est séparé du Continental Intercalaire par des marnes à huî t res 
(l-'abre et ai. 1982). Cette lithologie se déve loppe jusqu'au C é n o z o ï q u e . 
I l est intéressant de signaler que le Cré t acé est plissé et parfois verticalisé dans la zone de suture, à 
l'ouest de Tcssalit (Caby, comm. pers.). Ce fa i t confirme la mobi l i té de la zone de faiblesse que 
constitue la pa léo-su ture . Karpoff {i960) avait dé jà opposé l'ouest plissé au sud et à l'est qui ne sont 
pas affectés sans pouvoir donner d'e-xplication. 

Le Tertiaire est formé en grande partie par le Continental Terminal (Kilian, 1931) 
comprenant des calcaires lacustres et des marnes grises avec des niveaux ferrugineux. I l 
s'épaissit du nord au sud où i l peut atteindre une épaisseur de 130 m (Karpoff, 1960). 
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Le Quaternaire est qualifié par Fabre et al. (1982) comme les «terrains récents 
contemporains ou postérieurs au réseau hydrographique et qui masquent la roche en place». 

I l comprend (Karpoff , 1960) des grès ferrugineux et des argiles grises riches en Gas t é ropodes , 
localisés uniquement en dehors du massif cristallin, mais surtout des regs (é tendues plates formées de 
sables et de galets) ei des ergs (dunes). Des dunes fixes importantes recouvrent partiellement le 
complexe annulaire de Timedjelalen et tout son glacis sud. N'oubl ions pas éga lement le remplissage 
des vallées par quelques m è t r e s ou dizaines de m è t r e s d'alluvions et de séd iments éol iens, essentiel 
tant pour les autochtones que pour les géologues. Il faut bien admettre, en effet, que si le Quaternaire 
cache en de nombreux endroits le socle précambr ien et en particulier les contacts entre massifs, c'est 
lui qu i non seulement renferme la major i té des nappes ac^uifères utilisées, mais permet aussi un 
d é p l a c e m e n t motor i sé et des bivouacs confortables. 

Un ensemble de linéaments traversant toute l 'Afrique depuis la Guinée jusqu'à la Mer 
Rouge a été récemment mis en évidence (Guiraud et ai, 198.5). 

Ces l i n é a m e n t s "guinéo-nubiens», formant un couloir de 400 à 500 k m de large et i l 'activité 
essentiellement post-hercynienne, seraient les lieux de la focalisation de divers événemen t s tels que la 
mise en place des doléri tes jurassiques du craton ouest-africain ou des complexes alcalins miocènes 
d 'Uweinat en Lybie et crétacés d 'Lgypte, ou encore le tremblement de terre du 22 décembre 1983 en 
Gu inée . 

Enfin, rappelons que l 'événement majeur du Tertiaire - Quaternaire est le bombement 
du bouclier Touareg qui a induit un rajeunissement du relief et une altération climatique 
importants. 

d. Conclus ions 

L'analyse du contexte géologique, dont les lignes générales sont esquissées ci-dessus, a 
conduit l'équipe de Montpellier (Black et al., 1978, 1979; Caby et al., 1981) à développer un 
modèle géodynamique pour cette partie de l'Afrique occidentale relevant du concept de la 
tectonique globale et comportant un cycle de Wdson complet. 

Ce modèle énonçait successivement : 

- un r i f t ing et une ouverture océanique vers 8.SO-800 Ma avec un point triple dont une 
branche a évolué en aulacogène; 

- la création d'un arc insulaire vers 730 Ma à l 'extrémité occidentale du bouclier Touareg, 
témoin d'un plan de subduction penté à l'est. L'existence d'andésite et d'un batholite 
calco-alcalin suggère également une marge active continentale; 

- une collision entre le craton ouest-africain (marge passive) et le bouclier Touareg (marge 
active) avec un développement important de la production magmatique dans le bouclier 
au niveau des Iforas et le charriage de nappes sur le craton; 

- une période post-collision caractérisée par un magmatisme alcalin de type anorogénique 
et par des molasses; 

Leurs principaux arguments étaient basés sur ' ; 

- l'antagonisme frappant, pour la période pan-africaine, existant entre le craton ouest-
africain, plateforme stable, et le bouclier Touareg à l'activité magmatique et tectonique 
considérable; 

- un complexe filonien dans le N W du Hoggar, témoin possible de la racine d'un paléorift; 
- un aulacogène, souligné par des anomalies gravimétriques positives, résultant de 

l'avortement d'une branche d'un point triple; 

Sur ce sujet, vo i r également l'annexe 1. 
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- la présence d'anomalies gravimétriques positives à la suture des deux domaines 

continentaux; 

- l'existence de deux zones au métamorphisme opposé, HP-BT et BP-HT, parallèles à la 

suture; 
- des nappes de charriage sur le craton, surtout celles à la lithologie de marge active, 

comportant éventuellement des ophiolites; 
- un ensemble volcano-sédimentaire de type flysch intrudé par des roches plutoniques 

essentiellement basiques ou ultrabasiques sans trace de socle, représentant un arc 
insulaire; 

- un batholite calco-alcalin composite allongé parallèlement à la suture et associé à des 

andésites. 

3. SOURCES ET CONTAMINANTS POSSIBLES DU BATHOLITE 

Une des caractéristiques de ce travail est d'avoir essayé de déterminer les compositions 
isotopiques moyennes des grands réservoirs terrestres (manteaux, croûtes) sur des bases 
locales. I l est donc utile de préciser dès à présent la lithologie des ensembles candidats à une 
telle fonction. 

Comme le montreront les chapitres traitant de l'origine des magmas du batholite, en se 
basant essentiellement sur la gcochimie et la géochimie isotopique, plusieurs grands 
domaines terrestres peuvent intervenir lors de leur genèse : le manteau appauvri, le manteau 
«pénéprimordial '», la croûte continentale inférieure et la croûte continentale supérieure. 
Les rôles relatifs de chaque environnement sont susceptibles de changer lors des différents 
événements se succédant lors d'une fermeture océanique (subduction-collision-période 
intraplaque). L'Adrar des Iforas représente l'enregistrement de l'ensemble d'une telle 
évolution. Un des buts essentiels de cette é tude est donc d'étudier cette modification de la 
participation de chaque source ou contammant après en avoir déterminé le rôle à chaque 
étape. Pour ce faire, les caractéristiques de ces grands domaines terrestres doivent ê t re 
connues à l'échelle locale, sinon beaucoup d 'hypothèses peuvent être émises. 

Pour le manteau appauvri, trois zones des Iforas sont a priori candidates : la suture, les 
nappes du Timétr ine et l'arc insulaire du Tilemsi. 

La suture affleure beaucoup trop peu que pour qu'on puisse se faire une idée de sa 
composition moyenne. 

L' interprétat ion des nappes du Timétrine n'est pas univoque : représentent-elles la 
croûte océanique ou les intrusions contemporaines de l'ouverture océanique ? De plus, les 
roches magmatiques t^u'elles renferment sont peu connues (l'endroit est assez inaccessible) 
et sont souvent fortement altérées. L'absence de témoin de sédiments pélagiques dans ces 
nappes, qui comportent pourtant aussi bien des morceaux de la marge active que de la marge 
passive, constitue un fait important. 

De par sa diversité lithologique, son cadre géologique clair (Caby et al., 1986) et surtout 
par son parallélisme géodynamique avec le batholite, l'arc insulaire du Tilemsi s'impose 
comme candidat-représentant du manteau appauvri. Cet arc est essentiellement tholéiitique 
mais comporte également des magmas calco-alcalins. 

En ef fe t , comme on l'a vu , l'arc insulaire du Ti lemsi est composé de séries vo l cano- séd imcn ta i r e s 

i n t r u d é e s par des roches ultrabasiques, basiques et in termédia i res et ce, sans trace de socle ancien, 

sauf en un point. 

Nous appelons manteau . .pénéprimordial . . , le manteau en général à l 'origme des roches alcalines, que l 'on 

appelle éga lement . . O I B - t y p c ( O I B = Océan Island Basalts). 
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Le groupe volcano-scdimclltairc est principalement de nature volcanique et volcanoclastique et ne 
repose qu'en un endroit en concordance sur une format ion calcaro-dolomitique (série à stromato-
lites?); i l comprend des mctabasaltes en pillows surmontes par des brèches dacitiques mais surtout 
une puissante formation de grauwackes volcaniques ( >3000 m), en concordance sur les roches 
volcaniques précédentes . Ces grauwackes de type flysch se sont sédimentées en eaux profondes et 
sont partiellement turbidit iques (Caby, 1978). Ces roches volcanosédimenta i res sont t r ans formées 
en gneiss gris à p rox imi té des intrusions décr i tes ci-dessous. U n de ces gneiss a fourni un âge de 
711 t ' ,- ' M a (U-Pb sur z i rcon, Caby et al, 1986). 

Les roches intrusives sont c o m p o s é e s de d i f fé ren t s termes p ré - t ec ton iques : 
- m é t a g a b b r o s massifs auxquels sont associées de rares anorthosites ainsi que des troctolites et 
dunites serpentinisées, 
- grands massifs m é t a g a b b r o ï q u e s rubanés , 
- m é t a d i o r i t c s quartziqucs à opx-cpx dont l'une a é té datée à 72,S Ma (U-Pb sur zircon, Caby et 
ai, 1986), 

- des g ran i to ïdes , relativeinent rares à l'ouest, et graduellement plus abondants vers l'est, de nature 
calco-alcaline et à enclaves microbasiques. Une granodioritecataclastique a é t é datée à 632 14Ma (Ü-
Pb sur z i rcon, Caby et ai, 1986). Cependant, ce dernier pluton pourrait appartenir au batholite 
p r é t e c t o n i q u e car à son niveau, l'accident de Tessalit-Anefis s'anastomose et certains blocs encadrés 
par des cisaillements ont im statut ambigu. 

Néanmoins , il est possible que l'activité plutoniquc liée à l'arc insulaire du Tilemsi a 
perduré de 725 à 600 Ma, âge de la tectonique D2 dans le batholite (voir p. 49), puisque Caby 
(1982) y décrit des plutons synchrones de cette phase. De nombreuses intrusions syn- et post­
tectoniques se sont effectivement mises en place en liaison avec la tectonique D2, 
probablement vers 600 Ma : ce sont des diorites quartziques, des granodiorites en grands 
batholites, des adamellites en petits massifs ainsi que des gabbros souvent à olivine, des 
pyroxénites et des norites exemptes de toute recristallisation (Fabre et al., 1982). 
Soulignons l'existence d'un complexe stratifié (± 50 kni^) à rubans décimétriques de 
troctolite, pyroxénite et anorthosite. 

En conclusions, le segment du Tilemsi évoque une base d'arc insulaire, sans socle ancien 
visible, soustrait à toute influence continentale et ayant fonct ionné de 725 Ma au moins 
jusqu'à 600 Ma environ. 

Le manteau pénéprimordial est la source habituellement invoquée pour les basaltes des 
îles océaniques (OIB) et souvent étendue aux magmas alcalins intraplaques anorogéniques. 

Avec l ' avènemen t de la m é t h o d e Sm-Nd, on a p roposé que les basaltes alcalins des plateaux 
pourraient provenir d 'un manteau primordial (à 6 = 0) et que les roches alcalines des îles 
o c é a n i q u e s proviendraient de ce m ê m e nianteau mélangé au manteau appauvri à l 'origine des M O R B 
(DePaolo, 1981). Ce manteau pr imordia l aurait, pour les terres rares, des caractér is t iques identiques 
à celles des choiidrites puisque, contrairement au couple Rb-Sr, i l n'est pos tu l é aucun fractionne­
ment des terres rares entre les chondrites et la Terre au moment de leur fo rmat ion . 
L'augmentation du nombre des mesures Sm-Nd et la discussion des résu l ta t s des roches alcalines 
continentales a conduit la c o m m u n a u t é scientifique à nuancer l 'origine des roches alcalines en 
général . I l en ressort n é a n m o i n s que le manteau hé té rogène à leur origine a des compositions proches 
de la valeur pruiii t ive. C'est l'ensemble de ces compositions que j ' a i appelé «manteau pénépr imor ­
dial». 

Le complexe annulaire permien du Tadhak est le meilleur candidat local pour 
représenter le manteau pénéprimodrial : i l est sous-saturé, intrusif dans des gneiss du craton 
ouest-afrcain, c'est-à-dire dans une lithologie de nature très différente et d'un âge beaucoup 
plus grand. I l est situé 100 km à l'ouest du batholite. Les problèmes de contamination 
crustale éventuelle et de son âge 300 Ma plus jeune que le batholite impliquent, pour se servir 
des données du Tadhak, une certaine extrapolation. Néanmoins, prendre un étalon dans les 
îles océaniques nécessite des approximations encore plus grandes : l'âge récent de ces îles est 
encore plus éloigné, et calculer une moyenne OIB (ces derniers sont loin de posséder des 
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compositions homogènes) est difficile sans contrainte particulière, d'ordre géographique, 
tectonique ou autre. 

P é t r o g r a p h i q u e m e n t , le complexe annulaire du Tadhak se compose de quatre un i t é s , d isposées de 
manière concentrique {Liégeois et ai, 1983) : 1) à l ' ex té r ieur , une syénite à néphé l inc , finement 
grenue; 2) une syénite à néphé l ine leucocrate; 3) une un i t é lenticulaire de mel té ig i te à néphéline 
passant progressivement à une i jo l i te à néphél ine comprenant des enclaves de pyroxén i t e s à 
structures de cumulâ t ; 4) au centre du complexe, une syéni te foya ï t ique à néphél ine. Ces uni tés sont 
recoupées par de nombreux filons de foyaï te et de t ingua ï t e . Le complexe lui-même est recoupé par 
un peti t complexe annulaire satellite à l'est. 

Pour ce qui est de la croûte continentale, le terrain apporte peu d'éléments décisifs quant 
à la nature de celle qui aurait pu participer à la genèse du batholitc. Hn effet, aucun xénolithe 
n'a été observé dans les différents plutons qui le coiTiposent. Les enclaves sont en majorité 
basiques et à grain f in et en tout cas, d'aspect magmatique. Une fusion complète de la croûte 
continentale ne paraît donc pas avoir eu lieu comme cela a été le cas par exemple au Pan-
Africain 1000 km plus à l'est dans la région du Damagaram au Niger (Liégeois étal, 1985) où 
les granitoïdes, parfois manifestement anatectiques et parautochtones, possèdent de 
nombreuses enclaves gncissiques. 

Les différents représentants possible sont : l 'unité granulitique des Iforas, l'Assemblage 
kidalien et les séries métasédimentaircs. 

Les séries métasédimentaires, des quartzites et des marbres pour l'essentiel, sont des 
séries supracrustales. Comme on ne les retrouve pas en enclave dans les granitoïdes du 
batholite (même les quartzites, très réfractaires, n'en forment pas) et que leur abondance 
globale dans la zone qui nous occupe est très faible, nous pouvons considérer que leur rôle 
dans la genèse du batholite a été négligeable. 

Restent donc les granulites et l'Assemblage kidalien. 
Boullier (1982) estime que la composition globale de l'unité granulitique des Iforas 

(UGI) se répart i t approximativement comme suit : 

1. métasédiments 6,5''̂ f Archécn 
2. roche ultrabasiques 0,7% Archéen 

gneiss rubanés alcalins 42,5''^ ou 
granitoïdes alcalins 26 Eburnéen 

3. norites 3,3% Eburnéen 
4. filons doléritiques 1 '•7c post-Eburnéen 

intrusions granitiques a 
gabbroïques 

pré-Pan-Africain 

20 %' Pan-Africain 

Les points 1 à 3 ont été mé tan io rph i sés à l 'I^burnéen dans le faciès graniilitc et constuuent 80' i de 
l ' U G I . Ces d i f fé ren tes llthologies sont interfol iées , les mé ta séd imen t s conslituain (.les niveaux 
mét r iques à décanîétr iqi ies dans les gneiss alcalins. Les roches iiltrabasiques st)nt dispersées 
tectoniquenient dans l'ensemble. Les norites peuvent recouper le rubaiiemeiu des gneiss et des 
m é t a s é d i m e n t s . 
Toutes les roches ont une structure graiH)blastiqLie avec points triples à 120" et nmnt re in un recuit 
important ; deux métamorph i smes granulitiques superposés t^nt pu êt re mis en évidence (Boullier, 
1982). 

Les paragenèses de ces roches en grande ma jo r i t é acitles ou in termédia i res , sont décr i tes en tiétail par 

Boullier (1982). 

L'Assemblage kidalien est composé de métasédiments intrudés par des roches 
dioritiques à tonalitiques (60Ci de l'ensemble). 

Les métasédiments sont probablement l'équivalent, en tout cas pro parte, tles séries 
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métasédimentaires décrites plus haut. N'oublions cependant pas que cette série comporte 
des ortho-amphibolites, indiquant un environnement particulier. Dans le nord des Iforas, 
en Algérie, Caby (1973) a décrit une association semblable. 

Les roches intrusives, lithologie majeure de l'Assemblage kidalien, comprennent 
principalement des métatonalites et des métadiorites quartziques associées à des trondhje-
mites, divers gneiss, des métagabbros et des ultramafites. L'association avec les méta-
sédiments et les ortho-amphibolites est étroite mais du type interfolié ce qui empêche de 
définir un âge relatif. Toutes ces roches possèdent des structures polyphasées uniquement 
compatibles avec un caractère pré-tectonique. Aucune roche intrusive syn-tectonique de la 
phase D l n'a été signalée jusqu'à ce jour. Seule une fusion partielle locale des métatonalites 
est contemporaine de cette phase tectonique. 

Il nous reste à évoquer un possible cannibalisme du batholite. I l a été dit que le batholite 
des Iforas est étroi tement associé à des séries volcano-sédimentaires qui lui sont 
globalement antérieures. Elles peuvent donc également être assimilées par les plutons lors de 
leur phase terminale de mise en place. D'autre part, un pluton précoce peut constituer 
l'encaissant d'un autre plus tardif. Dans ce dernier cas, l'identification de la contamination 
peut être délicate. 

Les séries vo lcano-sédimenta i res se composent tles bassins suivants (Fabre, 1982; Fabre et al., 1982; 
Bertrand et 'OC'right, 1986) : 
- le Cjroupe de Tafél iant consti tuant une séquence é las t ique de mer peu profonde dominée par des 
grauwackes et incluant une t i l l i t e marine. I l est r ecoupé par de nombreux dykes et sills aussi bien 
basiques qu'acides également p r é - t ec ton iques . Le Groupe de Tafé l ian t s 'étend dans un bassin nord-
sud de 150 X 10 k m . D'importance majeure dans cette é t u d e , la séquence de Tafé l ian t sera détaillée 
dans le chapitre suivant. 
- Le Ciroupe d'Oumassene, séquence continentale, est c o m p o s é d 'andési tes et de pyroclastites en 
q u a n t i t é s s u b o r d o n n é e s . Ces a n d é s i t e s ont une signât ure géoch imique comparable aux andési tes des 
marges actives actuelles et sont clairement liées à la pér iode de subduction (Chikhaoui . 1981; 
Chikhaoui et ai, 1980). 
- La séquence de Mareris-Tichedait, série volcanique essentiellement dacitique et rhyolit ique. 
- Le bassin de l 'Ourdjan, principalement fo rmé de grauwackes. 
- Le k)ng de la bordure ouest du batholi te . près de l'arc insulaire du Tilemsi, de longs bassins é t ro i t s 
n'ont pas é té décr i t s en détai l . Ils semblent passer stratigraphiquement aux formations nuilassiques 
(région d'FVharagalen). 

La pétrographie du batholite est décrite dans le chapitre suivant. 
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C H A P I T R E II 

N A T U R E E T D U R E E D U P R O C E S S U S M A G M A T I Q U E A L ' O R I G I N E 

D U B A T H O L I T E D E S I F O R A S 

A. LE BATHOLITE COMPOSITE D E S IFORAS : SUBDIVISIONS ET PETROGRAPHIE 

Cette étude a été focalisée sur une zone-clé où les relations entre les divers granitoïdes étaient 
tangibles et où la transition calco-alcalin - alcalin était bien exposée. Cette région, couvrant une 
surface d'environ 6000 km-, s'étend entre les latitudes /S"/5'/V et 19°25'N et les longitudes 
0"50'Eet 1"20' E, c'est-à-dire sur une bande de 50km de large entre la granodiorite d'Adma au 
SW de Kidal et le plateau du Tiralrar (ftg. 9, 14). Dans cette zone, une cartographie fine et un 
échantillonnage adapté à la géochronologie et à la géochimie ont été effectués en janvier-février 
1982 en compagnie de R. Black. Durant cette mission, 12 massifs ou faisceaux de filons ainsi 
qu'un plateau de laves ont été soigneusement échantillonnés et cartographiés en partie ou 
totalement lorsque cela s'est avéré nécessaire. Toutes les relations géométriques entre ces 
ensembles et avec les tectoniques ont été contrôlées. Une bonne chronologie relative de terrain a 
été établie et a servi de base à ce travail. Signalons que la majorité des échantillons du massif de 
Kidal et une partie de ceux du complexe de Timedjelalen ont été prélevés par H. Ba et R. Black 
au cours d'une mission antérieure (éch. B et RB). 

Pour permettre un essai d'extension de ces observations à l'ensemble du batholite et la 
réalisation d'une mise en phase avec les études deJ.M. Bertrand, situées dans d'autres zones, une 
mission commune a été réalisée en novembre-décembre 1984 dans le nord et l'est du batholite. 
Deux massifs supplémentaires ont été échantillonnés. Deux autres entités ont été, par la suite, 
adjointes à ce travail, le pluton d'Ibdeken (éch. de J. M. Bertrand) et un ensemble de sills et de 
dykes intrusifs dans le bassin de Taféliant (éch. de J. Fabre et R. Caby). 

Tous les plutons du batholite, sauf un, sont intrusifs dans les séries volcano-sédimentaires 
du Protérozoïque terminal. La majeure partie d'entre-eux sont tardi-tectoniquespar rapport à 
la phase D2. 

Un seul massif (Teggart) est clairement situé sous la discordance sur laquelle se sont 
déposes les bassins volcano-sédimentaires de type Taféliant. I l était d'ailleurs considéré 
comme éburnéen avant sa datation à un âge pan-africain précoce (696 Ma; U-Pb sur 
zircon, Caby et Andreopoulos-Renaud, 1985). Ce pluton dioritique est intrusif dans la série 
de plate-forme du Protérozoïque supérieur (Série à Stromatolites) elle-même en discor­
dance sur le socle pré-pan-africain s. s. . Jusqu'à présent, rien n'a permis de conclure quant à la 
signification du massif de Teggart, essentiellement par manque de données, en particulier de 
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Tableau 1. - Chronologie relative de terrain 

( T e c t o n i q u e cassante t a r d i v e ) 

Complexes a n n u l a i r e s . 

Laves r h y o l l t i q u e s e t i g n i m b r l t l q u e s . 

Essaim de f i l o n s N-S. 

( E r o s i o n du bâti). 

P l u t o n h y b r i d e de Tahrmert. 

GROUPE IV POST-TECTONIQUE 

ALCALIN. 

- P l u t o n c i r c o n s c r i t syénogranitique 
de Y e n c h i c h i 2. 

- Faisceaux de f i l o n s E-W. 

GROUPE I I I POST-TECTONIQUE 

CALCO-ALCALIN. 

Monzogranlte f i n d'Aoukenek. 

Monzogranite p o r p h y r o l d e des I f o r a s . 

G r a n o d i o r i t e d'Adma. 

(Te c t o n i q u e p a n - a f r i c a i n e D2). 

GROUPE I I TARDI-TECTONIQUE 

CALCO-ALCALIN. 

Monzogranite folié de Y e n c h i c h i L. 

Tonalité d'Erecher. 

GROUPE I PRE-TECTONIQUE 

CALCO-ALCALIN. 

Sédimentation du b a s s i n volcano-sédimentaire du type Taféliant, 
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Fig.17 
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Fig . 14. - Carte de localisation des trois cartes 
géo log iques schémat iques avec pomtc des 
échan t i l lons prélevés ( f ig . 15, 16, 17). 

nature géochimique et isotopique. D u point de vue structural, BouW'ieretal. (1978) ainsi que 
Caby et al. (1981) l'avaient considéré comme syntectonique de la phase D l . I l semblerait 
maintenant (Caby et Andreopoulos-Reiiaud, 1985) qu' i l faille considérer le Teggart comme 
p ré -D l . Il aurait en effet été gneissifié à divers degrés au cours de cette tectonique. Caby et 
Andreopoulos-Renautl (1985) in terprè tent néanmoins l'âge U/Pb sur zircon qu'ils ont 
obtenu comme l'âge de la cristallisation du massif en se basant sur le caractère sub­
concordant des fractions de zircon. I l n'est pourtant pas exclu que l 'étalement des points 
observé le long de la Concordia (fig. 13), reflète le fait de la gneissification du massif quelques 
dizaines de millions d'années après sa cristallisation (cristallisation > 696 Ma et gneissifica- " 
t ion <680 Ma). Caby (conim. pers.) corrèlece massif avec les métatonalites de l'Assemblage 
kidalien. 

Dans cette étude, les roches magmatiques du batholite des Iforas ont été classées en quatre 
lignées suivant leur relation avec la tectonique D2 (pré-, syn-, ou post-) et leur composition 
minéralogique (caractère calco-alcalin ou alcalin) : 

1. groupe pré-tcctoniquc calco-alcalin. 

31 



2. groupe tardi-tectonique calco-alcalin, 
3. groupe post-tectonique I calco-alcalin, 
4. groupe post-tectonique II alcalin à hyperalcalin. 

Dans ces différents groupes, une chronologie relative des divers corps intrusifs et 
extrusifs a été établie sur le terrain (tab. 1). 

Précisons que le ternie ' tardi-tectonique' est employé pour les massifs qui commencent à cristalliser 
sous contrainte tectonique et qui terminent dans des conditions post-tectoniques. AuCLin massif 
réel lement syn-tectonique n'a été r e n c o n t r é . Seul l'ensemble de Tadjoudjemet dans le N L du 
batholite (Bertrand et Davison, 1981) pourrai t peut -ê t re être cons idéré comme tel. 

La suite de ce chapitre a pour but de définir l'objet étudié par des descriptions 
géologiques et pétrographiques des massifs sélectionnés (une partie de celles-ci figurent dans 
Liégeois et Black, 1984). Les noms géographiques peuvent être repérés sur la figure 9. Les 
numéros des échantillons prélevés sont reportés sur les figures 15 à 17 (assemblage à la fig. 
14). 

La succession des événements qui a affecté le batholite, et qui sera démontrée par la 
suite dans ce travail, peut être résumée comme suit : 

1. Une période ancienne, antérieure aux bassins volcano-sédimentaires et peu connue 
(massif du Teggart, 696 Ma), est peut-être subcontemporaine de la tectonique 
tangentielle D l . Cette époque n'est pas traitée dans ce travail. 

2. La période pré-tectonique D2 est représentée par des bassins marins ou continen­
taux, comblés de matériel volcano-sédimentaire. Un volcanisme andésitiquc leur est 
contemporain ainsi que de rares plutons qui les intrudent (groupe pré-tectonique 
calco-alcalin). 

3. La periode syn- à tardi-tectonique comporte un aboncfant plutonisme dioritique à 
granitique (groupe tardi-tectonique calco-alcalin), sub-synchronc de la tectonique D2. 

4. La période post-tectonique se traduit par une remontée rapide du bâti qui a conduit à 
la pénéplanation du batholite. Auparavant se sont mis en place des faisceaux de filons 
orientés E-W parfois centrés sur des massifs circulaires calco-alcalins (groupe 
post-tectonique I calco-alcalin) ainsi que les premiers granités alcalins à caractère 
hybride. Sur la pénéplaine se sont épanchées des laves rhyolitiques et ignimbritiques 
alcalines, probablement d'origine fissurale (présence d'essaims de filons N-S) recou­
pées par des complexes annulaires (groupe post-tectonique I I alcalin). 

1. L E M A G M A T I S M E PRE-TECTONIQUE 

a. Les dykes et les sills du bassin de T a f é l i a n t 

Le bassin volcano-sédimentaire de Taféliant constitue un équivalent de l'encaissant de 
la tonalité d'Erecher ainsi que de tous les autres massifs étudiés dans cet ouvrage (fig. 15). Ce 
caractère très important nous a conduit à étudier des dykes et des sills pré-tectoniques 
intrusifs dans ce bassin, échantillonnés par J. Labre et R. Caby. Une brève description 
d'après Fabre (1982) et Bail et Caby (1984) s'impose donc. 

Le Groupe de Taféliant repose en discordance sur le socle pré-pan-afncain ou pan­
africain précoce et affleure sur une bande N-S de 100 x 5 à 10 km. 
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Fig . 15. - Carte géologique schémat ique de la zone Adma-Frecher avec po in t é des échant i l lons JPL236 à 295. 
F igurés : 1. séries vo lcano-séd imenta i res ; 2. tona l i t é et g ran i t é d'F^echer; 3. grani té de Yenchichi 1 ; 4. granodiorite 
d 'Adma; -S. monzogranite porphyrt)Vde des Iforas; 6. faisceau de fi lons F,-W de Yenchichi; 7. syénogran i te de 
Yenchichi 2; 8. ring-dyke de syéni te alcaline tle Kidal ; 9. grani tés alcalins des complexes annulaires de Djounhaneet 
Kidal (voir f i g . 19). 

I l est composé de trois formations. 
a. L ' U n i t é Infér ieure , en contact faillé avec le socle, comporte à !a base un conglomérat aux galets de 
quartzite et de qtiartz t rès étirés, s u r m o n t é par quelques centaines de mètres de métapé l i t e s et de 
métagrauwackes alternant avec des bancs cen t in ié t r iques de quartzites fins parfois calcaires ou 
ferrugineux. 
b. L 'Un i t é Glacio-Marine (300-.S00 m) est transgressive sur le socle au sud et se compose de galets 
cent in ié t r iques à m é t r i q u e s de nature aussi variée que granitique, gneissique ou quartzi t ique, inclus 
dans une matrice pé l i t ique t rès fine. Cette u n i t é est in te rp ré tée comme une t i l l i te marine (Caby et 
I-abre, 1981). li l le est s u r m o n t é e par des alternances de s éd imen t s fins et grossiers de nature 
quartzitique ou c o n g l o m é r a t i q u e . t é m o i n s d 'un milieu de haute énergie. 
c. L 'Un i t é Supér ieure (1000 à 2000 m) comporte des grauwackes fines à grossières à stratifications 
obliques suggérant un régime f luvio-del ta ïque . File est transgressive sur le socle vers le N E . 
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Des sills, des dykes et peut-être des laves aussi bien acides que basiques se sont mis en place 
tout au long de la sédimentation de ce Groupe mais surtout à sa base. Certains sills atteignent 
des épaisseurs hectométriques. 

Le bassin de Taféliant correspond donc à une mer de faible profondeur. Il est affecté par 
des plis ouverts (D2, raccourcissement de l'ordre de 40'7(, Caby, comm. pers.) à axes N-S et 
dont la schistosité de plan axial subvertical comprend des traces d'élongation liées à un 
important mouvement de cisaillement subhorizontal parallèle au bord du bassin (Bail et 
Caby, 1984). Cette déformation est accompagnée par un métamorphisme produisant une 
biotite verte. Une seconde génération de biotite est non orientée; elle est rapportée au 
métamorphisme de contact occasionné par les plutons tardi-tectoniques (Fabre eïi j / . , 1982). 
Des plis couchés ont été observés dans le SF du bassin, mais un consensus n'existe pas quant 
à leur caractère régional ou local ou autrement dit quant à la possible corrélation avec la 
phase D l (voir plus haut la discussion relative à cette tectonique en nappes). 

b. L a t o n a l i t é d'Erecher 

Le plutonisme pré-tectonique est peu abondant dans les Iforas. Un seul massif a été 
étudié en détail : la tonalité d'Erecher (fig. 15). 

Composé essentiellement de quartz, de plagioclase zoné (andésinc acide), de biotite 
verte et de hornblende verte, ce massif a subi une tectonicjue qui a modérément mylonitisé 
tous les échantillons. Certaines zones seulement révèlent une schistosité nettement 
développée. 

La structure orientée a provoqué la formation de petits cataclastcs de quartz et de 
plagioclase partiellement recristallisés isolant les restes des grands cristaux de plagioclase 
saussuritisé et de quartz. Ce dernier montre une extinction irrégulière («martelée») et 
présente souvent des micro-fractures parfois remplies d 'épidoie. Les ferromagnésiens 
(biotite et amphibole) sont incurvés et déchiquetés, parfois broyés. Ils sont partiellement 
remplacés par de petits cristaux de minéraux secondaires (biotite, amphibole, épidote, 
plagioclase, sphène, opaques). De la biotite secondaire se développe également en plus 
grands cristaux aux dépens de la biotite primaire. Le plagioclase montre souvent des 
couronnes non saussuritisées d'albite néoformée qui pourraient résulter de la même étape 
que la biotite secondaire. De la muscovite secondaire rare peut s'étendre sur les plagioclases 
fortement saussuritisés. Les minéraux accessoires sont : microcline, sphène, opaques et 
zircon. 

Les enclaves microbasiques, localement très abondantes dans ce massif, sont compo­
sées de plagioclase en lattes (andésine basique) et d'amphibole en petits cristaux. On y 
trouve également un peu de quartz et de biotite. La déformation y est également marquée 
bien que plus modérément que dans la tonalité. 

Le pluton d'Erecher a donc subi une mylonitisation d'intensité variable après sa 
cristallisation et est donc considéré, ainsi que l'étude de terrain l'avait suggéré, comme pré -
tectonique. 

c. Le gran i t é de Yenchichi 1 

Aux alentours de l'oued de Yenchichi, un massif, cariographié comme post­
tectonique par photographie aérienne, apparaissait comme un granité circulaire possédant 
un appendice allongé au nord (fig. 15). Sur le terrain, il nous est apparu que la langue nord 
était fortement foliée et que les contacts avec la partie circulaire étaient nets et de type 
intrusif (développement de faciès de bordure à noeuds de pegmatites dans la zone sud 
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équante) . La zone nord allongée étai t donc antérieure et distincte de la zone sud (d'où la 
distinction Yenchichi 1 et 2, respectivement). 

Yenchichi 1 était clairement pré-tectonique par rapport à la schistosité que nous avons, sur le terrain, 
attribuée à D2 . E n effet, la tectonique D2 possède une intensité très variable dans les plutons et 
induit des zones plus déformées que d'autres («couloirs de déformation») qu'il n'est pas toujours aisé 
de distinguer des failles tardives importantes de direction similaire. Le microscope (voir plus bas) a 
permis de voir que la mylonitisation était de type cataclastique, sans recristallisation, donc de 
beaucoup plus haut niveau que celle qui affecte la tonalité d'Erecher. Par ailleurs, l'âge Rb-Sr de 545 Ma 
obtenu au cours de cette étude sur le massif (voir p. 57), nettement plus jeune que la tectonique D2 
(600 Ma) et que Yenchichi 2(577 Ma), confirmait l'existence d'un événement plus récent affectant ce 
massif. Les photos-radar prises lors de l'expérience S I R - A ont permis de visualiser ce phénomène. 
L'émission radar a en effet la particularitéde traverser de petites épaisseurs de sable et par cela même, 
ces photos ont mis en évidence une grande faille tardive affectant aussi bien Yenchichi 1 que 
Yenchichi 2, la zone faillée de ce dernier étant ensablée. 

Ce granité est essentiellement composé de cristaux millimétriques de quartz, de 
plagioclase zoné (oligoclase), de microcline perthitique et de biotite. Le quartz forme des 
bandes allongées de petits grains en mosaïque et les deux feldspaths sont fracturés et en 
grande partie cataclasés. Avant cette cataclase, certains plagioclases étaient entourés d'une 
couronne de microcline. La biot i te , partiellement chloritisée, est déchiquetée, souvent 
réduite en petits grains dans des couloirs de cataclase. Des cristaux de biotite probablement 
secondaires (par analogie avec la tonalité d'Erecher) sont également affectés. De la 
muscovite secondaire se forme sporadiquement par traînées pouvant traverser aussi bien les 
petits clastes que les restes f rac turés des grands cristaux. Les minéraux accessoires sont 
l'allanite, l'apatite et les opaques. Le massif de Yenchichi 1 a donc apparemment subi la 
même déformation qu'Erecher, cependant que la faille tardive a fortement accentué la 
cataclase, affectant les minéraux secondaires de la première phase et transformant en 
cataclasites tous les échantillons. 

La schistosité intense de Yenchichi 1 ne correspond donc pas à la tectonique D2 maishien à 
la D4. Il s'ensuit que son at t r ibut ion au groupe pré-D2 n'est pas tout-à-fait sûre et 
Yenchichi 1 pourrait peut-être appartenir au groupe tardi-tectonique. 

d. L'ensemble diorite quartzique - granodiorite d'Ibdeken 

Cet ensemble est situé sur le bord oriental du batholite, donc en dehors de la zone 
étudiée. I l a é té néanmoins examiné sommairement, pour tenter de renforcer la vue sur le 
magmatisme pré-tectonique. Les échantillons proviennent de J .M. Bertrand. Ibdeken 
montre des caractères pré-tectoniques D2 nets (Bertrand et Wright, en prép.) mais aucune 
relation avec les séries volcano-sédimentaires. Ce qui est sûr, c'est que la tectonique D l ne 
l'affecte pas. Ce massif est associé sur le terrain à un complexe filonien pré-D2 comprenant 
principalement des aplites et des pegmatites déformées mais aussi des petits massifs de 
leucogranites (RAPU = Red Aplo-Pegmatitic Un i t ) . Ce RAPU, f o r t altéré, de grande 
extension (15 x 125 km) mais peu étudié, n'a pas encore été l'objet de conclusion quant à son 
origine. 

Serait-il post -Dl et lié à la tectonique en nappe et d'origine crustale ou représente-t-il la racine d'un 
ensemble de type cordillère comme le complexe de Jaglot au Kohistan en Himalaya (Petterson et 
>X'indley, 1985) ? La pétrographie de cet ensemble est développée dans Bertrand et Wright (en prép.). 
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Fig. 16. - Carte géologique schématique de la zone Timcdjelalen avec pointé des échantillons J P L 296 à 355. 
Figurés : 1. séries volcano-sédimentaires; 2. monzogranite porphyroïde des Iforas; 3. faisceau de filons E - W de 
Dohendal; 4. granité alcalin hypersolvus de Tahrmert; 5. filons N-S alcalins; 6. ring-dyke de syénite alcaline de 
Timedjelalen; 7. granités alcalins du complexe annulaire de Timedjelalen (voir fig. 20). 
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Fig . 17. - Carte géologique sclicmatique de la zone Telabit-Tiralrar avec pointé des échantillons JPL357 à 423. 
Figurés : 1. monzogranite porphyroïde des Iforas; 2. nionzogranite tin d'Aoukenek; 3. faisceau de filons E-VC'de 
Telabit; 4. granité alcalin hypersolvus de Tahrmert; 3. filons N-S alcalins; 6. plateaux de laves rhyolitiques et 
ignimbntiques; 6. rïng-dykes de syénite alcaline d'Iclioualen. 
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2. L E M A G M A T I S M E T A R D I - T E C T O N I Q U E 

Trois massifs ont été étudiés en détail. Ce sont, dans l'ordre selon la chronologie de 
terrain : la granodiorite d'Adma, le granité porphyroïde des Iforas et le granité f in 
d'Aoukenek. U n quatrième massif, hors zone, est venu compléter l'ensemble (monzodio-
rite quartzique de T i n Seyed). 

a. La granodiorite d'Adma 

Cette granodiorite (fig. 15) présente deux périodes de cristallisation dont seule la 
première est affectée par la tectonique N-S D2. 

Cette première phase se compose de cristaux millimétriques de quartz, de plagioclase 
zoné (andésine) souvent saussuritisé, de microcline subordonné, de biotite brun-vert, 
d'amphibole verte et dans certains échantillons, de clinopyroxène en relique partiellement 
remplacé par de l'amphibole. Une enclave a montré de l 'orthopyroxène (Caby, comm. 
pers.). Le quartz et les feldspaths sont fracturés et granulés sur leur bord. Le plagioclase peut 
même être incurvé. L'amphibole et la biotite, partiellement chloritisée, sont étirées et 
parfois déchiquetées. 

La deuxième phase consiste essentiellement en des symplectites finement grenues de 
quartz et de feldspath, impliquant des conditions atectoniques; elle se marque également 
par le remplacement de la première biotite par une autre en grandes plages non cataclasées, 
du sphène se développant souvent au contact des deux biotites. L'amphibole ré t romorpho-
sant le pyroxène pourrait être rattachée à cette même phase étant donné qu'elle n'est jamais 
affectée par la déformat ion. De même, l'association symplectitique sporadique d'amphibole 
et de plagioclase est probablement également liée à cette phase. Les minéraux accessoires 
sont : le sphène et l'apatite abondants, le zircon, l'allanite, les opaques ainsi que l'épidote 
secondaire. 

La cristallisation de ce massif a donc débuté à la fin de la tectonique D2 pour se poursuivre, 
ou pour reprendre, dans des conditions atectoniques. C'est pour cette raison que la granodiorite 
d'Adma a été qualifiée de 'tardi-tectonique'. Ceci est confirmé par l'auréole de contact 
développée dans l'encaissant volcano-sédimentaire (bassin de Taféliant) comportant une 
première biotite orientée due au métamorphisme régional et une biotite postérieure post­
tectonique au contact du pluton d'Adma. 

b. Le monzogranite porphyroïde des Iforas 

Son nom, attaché à celui de la chaîne elle-même, résulte de sa large répartition au sein du 
batholite (fig. LS, 16, 17). En général peu orienté mais montrant des couloirs de déformation 
de direction N-S, ce granité doit son caractère porphyroïde à des cristaux centimétriques de 
microcline légèrement perthitique. Le reste de la roche se compose de quartz à extinction 
ondulante , de plagioclase parfois zoné (oligoclase), de biotite brun-vert et d'amphibole 
verte. Les minéraux accessoires sont du sphène autoniorphe, souvent grossier, et de l'apatite 
abondants, de l'opaque et du zircon. La déformation se marque par la recristallisation en 
mosaïque du quartz, par la granulation locale du bord des feldspaths et par des 
microfractures parfois remplies d 'épidote . Le plagioclase et la biotite peuvent être pliés. 

Comme dans la granodiorite d'Adma, mais moins nettement, se marque une deuxième 
phase de cristallisation, post-tectonique : ce sont à nouveau des symplectites fines de quartz 
et de feldspath et une biotite tardive remplaçant la première ainsi que, par endroit, 
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l'amphibole. Le monzogranite porphyroïde des Iforas se place donc également à la fin de la 
tectonique D2 (tardi-tectonique). 

C e granité est le faciès le plus répandu dans le batholite des Iforas. Malheureusement, l'cchantilon-
ner valablement est difficile en raison de la grande taille de ses cristaux et de sa présentation 
habituellement altérée. Les échantillons prélevés proviennent donc de divers endroits du batholite 
parfois distants les uns des autres de plusieurs dizaines de kilomètres (fig. 15, 16,17). Comme on le 
verra plus tard, cette procédure qui vise à recueillir des échantillons de massifs de même nature mais 
séparés les uns des autres dans une vaste région géographique, pose des problèmes en géochrono­
logie. 

c. Le monzogranite fin d'Aoukenek 

Ce monzogranite f i n est situé au nord du complexe annulaire de Timedjelalen (fig. 17) 
et est é troi tement lié au monzogranite porphyroïde des Iforas. I l s'est mis en place alors que 
celui-ci n'était pas encore consolidé. On peut effectivement observer des invaginations 
floues du granité f i n dans le granité porphyroïde et des xénocristaux de ce dernier dans le 
pluton d'Aoukenek non loin du contact. 

me Les résultats isotopiques montreront que le granité fin ne peut en tout cas pas être considéré com: 
une phase tardive, enveloppant en bordure le granité porphyroïde; les rapports initiaux sont en effet 
distincts (0,7035 contre 0,7042-0,7053). 

Le monzogranite f i n d'Aoukenek comporte des minéraux millimétriques de quartz, de 
plagioclase (oligoclase), de microcline légèrement perthitique et de biotite chloritisée; 
comme minéraux accessoires, du sphène, de l'opaque, de l'allanite, de l'apatite et du zircon. 
Les feldspaths sont très altérés. La déformat ion, peu importante, se marque par l'extinction 
ondulante et la recristallisation en plages isométriques du quartz et par des fractures 
diverses. Une phase de cristallisation tardive est représentée par des symplectites de quartz 
et de feldspath. 

Ce massif subcontemporain du granité porphyroïde des Iforas, a donc très peu subi la 
tectonique D2. 

d. Les monzodiorites quartziques de T in Seyed 

Ces monzodiorites quartziques s 'étendent du sud au nord depuis les andésites 
d'Oumassenc jusqu'à l'inselberg de T in Seyed en trois unités qui se relayent et qui 
appartiennent probablement au même massif. 

Ces monzodiorites quartziques sont nettement envahies par un faciès du monzo­
granite porphyroïde des Iforas. Aucune relation directe n'a été observée avec une 
granodiorite similaire à celle d'Adma mais le caractère plus basique de Tin Seyed permettrait 
de l'envisager, au sein d'une même série magmatique, comme le produit directement 
antérieur à la granodiorite. 

Les roches de T i n Seyed montrent des structures peu ou pas déformées excepté dans 
des zones étroites et en particulier au bord des plutons. Elles sont composées de plagioclase 
(andésine), microcline, hornblende verte et biotite; le quartz est peu abondant. Le sphène, 
l'apatite et les opaques sont bien développés parmi les minéraux accessoires. 

3. L E M A G M A T I S M E P O S T - T E C T O N I Q U E C A L C O - A L C A L I N 

La famille post-tectonique I comprend de grands faisceaux de filons d'orientation E-W 
et des plutons circonscrits les recoupant. La zone étudiée possède trois faisceaux 
(Yenchichi, Dohendal et Telabit) et un pluton (Yenchichi 2) recoupant le faisceau E-W de 
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Yenchichi. Le pluton développe des diaclases horizontales caractéristiques et est atteint par 
la même grande faille que le granité orienté de Yenchichi 1. 

a. Les filons E - W 

Les filons en faisceaux E-W (Yenchichi, Dohendal, Telabit; fig. 15,16,17) représentent 
le premier terme réellement post-tectonique du batholite des Iforas. 

Le faciès le plus répandu que l 'on trouve dans les faisceaux Yenchichi et Telabit est un 
syénogranite porphyrique à phénocristaux de feldspath potassique parfois perthitique, de 
quartz, de plagioclase zoné (oligoclase) et de ferromagnésiens en amas altérés (souvent de la 
biotite, plus rarement de l'amphibole verte). Le reste de la roche est formé de petits cristaux 
de quartz et de feldspath isogranulaires ou en association symplectitique. Les minéraux 
accessoires comprennent du sphène, de l'opaque et de l'apatite. Dans le faisceau 
extrêmement dense de Telabit, des filons à structure porphyrique de composition plus 
basique, monzonitique ou dioritique, sont également abondants. 

Par contraste, le faisceau de Dohendal préfigure déjà la famille alcaline et est composé 
de microgranites et de porphyres à amphibole - biotite, qui contiennent souvent de la 
fluorine parmi les minéraux accessoires, et des felsites rouges aphanitiques. Notons que ce 
faisceau, interrompu par le granité de Tahrmert et le complexe annulaire de Timedjelalen 
(fig. 16, 18), paraît s'incurver vers le sud, à l'est de ce dernier, pour s'orienter parallèlement 
aux essaims de filons N-S. 

b. Le syénogranite de Yenchichi 2 

Massif circonscrit non orienté, Yenchichi 2 recoupe le batholite tardi-tectonique mais 
également le massif pré- ou tardi-tectomque de Yenchichi 1 et le faisceau E-W de Yenchichi 
(fig. 15). 

De grain relativement grossier (4-5 mm), cette roche se compose de microcline 
perthitique se moulant sur du plagioclase zoné (oligoclase) subautomorphe, de quartz 
groupé interstitiel et de biotite brune partiellement chloritisée. Les minéraux accessoires 
sont le sphène, le zircon; l'opaque et l'apatite. Très localement peuvent se développer de la 
muscovite et de l 'épidote secondaires. Quelques filons aplitiques recoupent le massif. 

Ce troisième groupe magmatique est donc de volume relativement restreint. 

4. L E M A G M A T I S M E P O S T T E C T O N I Q U E A L C A L I N 

a. Le granité alcalin hypersolvus de Tahrmert 

Le Dtagmatisme alcalin est bien représenté dans les Iforas (fig. 18). Il débute par le grand 
massif aux contours irrégulier de granité perthitique à biotite de Tahrmert (fig. 17). Ce 
pluton est la dernière intrusion à se mettre en place avant que la pénéplanation n'atteigne 
son niveau d'équilibre. 

Ce granité est en général grossier (cristaux centimétriques) et souvent altéré. I l est 
formé de grands cristaux de microcline perthitique tigré subautomorphe, de quartz 
xénomorphe en grandes plages, de biotite brune chloritisée et d'une rare amphibole bleue. 
Les minéraux accessoires sont la fluorine parfois abondante, l'opaque, le sphène et l'apatite. 
Son caractère précurseur de la famille alcaline se traduit par une minéralogie hybride (Ba et al., 
1985) : il est alcalin par ses minéraux blancs très comparables à ceux des granités 
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Fig . 18. - Carte géologique de la province alcaline des Iforas (Ba et a i . 1985). 

métalumineux des complexes annulaires [ quartz arrondis en chapelets, pcrthitcs en taches 
ordonnées : feldspath K ( N . . c = 95) et albite (N„, = 1)], ams. que par ses minéraux accessoires 
telle la luonne. Par contre, le caractère très magnésien de l'amphibole (nchténte) et de la 
biotite le différencie des roches alcalines. 
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b. Les filons N-S et les laves acides associées 

Sur hi surface d'érosion quasi-planc post-grailite tic* Tahrmert se sont cpanchécs des laves 
rhyolitiques et ignimbritiques qui à l'heure actuelle forment ties plateaux fort découpes {Ni^ritien de 
K.irpoff, 1960). l.e basculenient des séries de l'ouest du plateau de Tiralrar a permis d'estimer leur 
épaisseur à plusieurs milliers de mètres (Fabre et al., 1982). Au centre du ring-dyke d'Iclioualen, les 
laves reposent distinctement sur le granité de Tahrmert érodé. I-Jles proviennent probablement des 
gigantesques essaims de filons orientés N-S dont le groupe principal se situe d'ailleurs dans 
l'alignement du plus grand plateau de laves des Iforas (Tiralrar. hg. 18). 

Les filons N-S (fig. 17) sont essentiellement représentés par des microgranites 
porpliynques et granophyriques et par des microsyénites contenant fréquemment des 
enclaves basiques. Les phénocristaux comprennent du quartz rhyolitique,du feldspath K 
perthitique souvent altéré ainsi que des amas de ferromagnésieps en général subordonnes 
composés essentiellement de biotite chloritisée mais également de clinopyroxène et 
d'amphibole parfois sodique. La pâte est formée de quartz et de feldspath en petits cristaux 
isogranulaires, f réquemment en associations symplectitiques, parfois sphérulitiques. I l 
existe aussi de nombreux filons de rhyolites brunâtres dévitrifiées ou des laves pyromérides. 
L'échantillonnage a été effectué exclusivement au nord du granité de Tahrmert (fig. 17). 

Les laves des plateaux, dévitrifiées et très altérées, ne sont pas étudiés dans ce travail. 
Llles représentent probablement en volume un des événements importants des Iforas. En 
effet, dans les reliques molassiques de la chaîne, le matériel provient principalement 
d'ensembles rhyolitiques qui constituent ces plateaux (Labre, 1982). / / ne serait donc pas 
étonnant que l'Adrar des Iforas ait été recouvert par un manteau d'exlrusions acides 
d'épaisseur plurikilométrique, sous lequel se serait mis en place les complexes annulaires, et 
ait été fortement érodc par la suite. Sept échantillons ont été prélevés dans le petit plateau 
recoupé par le ring-dyke d'Ichoualen (fig. 17). 

c. Les complexes annulaires 

L'événement le plus spectaculaire des Iforas est sans conteste l'intrusion des complexes 
annulaires, qui constituent la dernière activité magmatique des Iforas (en exceptant le 
volcanisme quaternaire ext rêmement localisé). Ces complexes, au nombre d'une quinzaine 
(fig. 18), comprennent plusieurs individus classiques de grande taille dont deux sont étudiés 
ici : les massifs de Kidal et de Timedjelalen, aux diamètres compris entre 25 et 30 km. 

Le massif de Kiilal est sectionné en ilcux parties n é s inégales par une faille tardive 04 à rejeu 
horizontal de 7 km mais également .\ rejeu vertic.il (fig. 19). La partie niéritlionale en demi-lune porte 
le nom tle Adrar Tibeljelieline, iLoii le nom complet parlois employé de 'complexe annulaire de 
Kidal-Tibel|el)eline'. 

Le complexe de Kida l débute par des microsyénites en filons annulaires externes 
souvent polygonaux qui sont tronqués par un massif central d'une trentaine de km de 
diamètre et composé d'une douzaine de ventics principales (fig. 19). Sa complexité est due à 
l'existence de plusieurs épisodes d'effondrement dont les centres n'étaient pas superposés 
ainsi qu'à la profondeur atteinte par le niveau d'érosion qui à l'heure actuelle se situe dans la 
zone des coupoles. La géologie et la pctrologie du massif de Kidal ont principalement été 
étudiées par Ba (1982) et Ba et al. (1985). L'étude des contacts (bordures figées, miaroles, 
enclaves, filons) a mis en évidence la succession suivante (Ba et al., 1985) : 

!. microsyénilc et s\énilc cjuart/iqLie à tay.ilite sporatiique. terrt)augile, amphibole et biotile (Kl ). 

2. microgranite .i .tniph!bt)le et biotite (K2), 
3. granité grt)ssier m é t a l u m i n e i i x .î perthite, r.ue fayalite, hédeiibergite, amphibole et biotite, .1 
hypcralcalin comprenant [^erthite, hetlenbei gite .legyniruiue. amphiboles calcosotliques et sotliques 
.tinsi que tic l'aenigm.itite sporadique (K3). I! est sui\i par un microgranite hypcralcalin (K.V), 
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signification de K l à K l 2 , voir texte. A l = K2; A2 = K8; A3 = A2 mais microgrenu; U l = K3; D2 = K7;D3 = K8 
(Ba et 1985). 

4. microgramte métalunimeux ,à teitlspath K. hédenbergite, amphibole, biotite ainsi qu'à deux 
leltlspaths, amphibole et biotite (K4) , 
5. granité tm à perthite, biotite, chlorite et .imphibole sporadique (K5) suivi par un granité moyen à 
perthite, amphibole, biotite et fayalite rare (K5'), 
6. granité fin à perthite, plagioclase. amphibole et bit)tite (K6), 
7. granité grossier à fin, à perthite, oligoclase, amphibole et biotite (K7), 
8. granité fin à perthite, oligoclase, biotite et chlorite (K8) , 
9. microgranite à perthite, oligoclase, biotite et chlorite (K9), 
10. granité moyen m é t a l u m i n e u x .à fayalite, hédenbergite, héilenbergite aegyniriquc, ferrorichté-
rite, arfvedsonite et biotite .1 hyperalcalin à aegyrine, arfveilsonitc, astrophyllite (KIO), 
11. granité grossier 3 perthite, amphibole et biotite ( K l l ) , 
I 2. granité fin à microcline, albite, aeg> rine, amphiboles calc(t-s()diques ainsi c]u'à microcline, albite 
et arfvedsonite (K12). 

La description détaillée de la minéralogie et du processus de mise en place successive des 
différents anneaux a été décrite par Ba et al. (198.S). Cependant on peut souligner que : 

- ces roches, en grande majorité granitiques, appartiennent à deux lignées acides, l'une 
hyperalcalinc et l'autre alumineusc. La première comprend les syénites du ring-dyke et se 
caractérise par des séries réactionnelles étendues dans les ferromagnésiens et une f in 
d'évolution sodique. Cette lignée comporte deux pôles, avec tous les intermédiaires : l 'un 
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plutôt métalumineux hypersolvus avec la série réactionnelle fayalite - hédenbergite-
amphiboles calcosodiques - biotite - et l'autre franchement hyperalcalin avec la 
succession aegyrine - amphiboles sodiques (+ éventuellement aenigmatite, astrophyllite 
et biotite). La seconde lignée, alumineuse, est plus homogène et comporte deux types de 
granités : a) hypersolvus perthitique à amphiboles calciques donnant de la biotite puis de 
la chlorite (avec éventuellement un peu de fayalite); b) subsolvus à feldspath K rose et 
oligoclase acide blanc avec de l'amphibole calcique, de la biotite et de la chlorite. 

- Quoique ces deux lignées aient une évolution minéralogique et géochimique bien 
distinctes, dans les deux cas, l'évolution magmatique est d'abord contrôlée par des phases 
minérales soustraites puis par des phénomènes d'altération deutérique. 

- La lignée hyperalcaline encadre dans le temps la lignée alumineuse. 

- Remarquons que si les amphiboles calciques, contemporaines des perthites, sont 
vraisemblablement magmatiques et ont joué un rôle dans l 'évolution des magmas, les 
amphiboles sodiques sont tout-à-fait tardives et ne reflètent que la composition finale du 
liquide. Les mêmes remarques peuvent être faites pour les pyroxènes, qui sont toujours 
monocliniques. 

- Dans la lignée hyperalcaline, les micas sont peu fréquents et toujours tardifs. Il s'agit de 
biotite-annite dans les roches métaluniineuses et de lépidomélane et d'annite ferrifère 
dans les roches hyperalcalines. 

- La lignée alumineuse ne comprend que des granités hololeucocrates (colorés 7%) et 
riches en quartz (Q/Q i F compris entre 21 et 37'7( ). Cette lignée peut être subdivisée en 
microgranites (K2, K4, K6), en granités hypersolvus (K5, K5' , K l l ) et en granités 
subsolvus (K6, K7, K8) dont la très grande abondance est caractéristique des Iforas. 

- Contrairement à la lignée hyperalcaline, les micas sont abondants dans la lignée 
alumineuse. Ce sont des biotites ferrifères et du stilpnomélane tardif. 

- Le dernier granité K l 2 comprend une zone minéralisée en thorium contenu principale­
ment dans de la thorianite en inclusion dans du zircon métamicte. Ces minéralisations 
sont localisées dans des poches pegmatitiques du toit du granité K12 et constituées 
jusqu'à 40% de zircons métamictes à inclusions de thorianite. 

Le complexe annulaire de Timedjelalen, aux paysages ensablés magnifiques, possède 
une structure nettement plus simple avec six venues principales concentriques emboîtées. I l 
est de grande dimension (32 x 22 km, fig. 20). La succession centripète suivante a été définie 
sur le terrain : 

1. micrograiiite à phénocrist-iux de pcrlhite iii.-ilgachitiqiU' et tle quartz ( T l ) , 
2. granité moyen à perthite, augite acgyrinique, amphiboles calco-sodiqucs et biotite ('r2), 
3. granité grossier à perthite, augite aegyrinique, amphiboles ealco-sotliciues et sodiques (T3), 
4. granité hétcrogranulaire à perthite, oligoclase, amphiboles et biotite ( IM), 
f). granité tin à perthite, oligoelase et hiotite ( TSi, 
6. granité mo\'en et (in k aegyrine et artvedstinitc (Td). 

La description pétrographique détaillée des différents faciès a été réalisée par Ba et al. 
(1985). 

Connue dans le massif de Kidal, les deux lignées hyperalcaline et alumineuse se sont 
développées, la première bien représentée ( T l , T2 , T3, T6) et encadrant la deuxième (T4, 
T5). A quelques différences près dans la minéralogie, les mêmes remarques que pour Kidal 
peuvent être faites. Jusqu'à ce jour, aucune minéralisation n'a été observée dans le complexe 
annulaire de Timedjelalen. 
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Fig . 20. - Carte géologique du complexe annulaire de Timedjelalen. Pour la signification 
de T l à T 6 , voir texte (Ba el al., 1985). 

En conclusion, le groupe post-tectonique II alcalin des Iforas développe toutes les 
caractéristiques pétrologiques typiques des provinces alcalines anorogéniques sursaturées. 

Quelques particularités peuvent être relevées quand on le compare aux classiques 
' Younger Gran i tés ' du Nigéria (Jacobson et al., 1958; Bowden et Turner, 1974) et du Niger 
(Black, 1963; Black et ai, 1967) : 

1. le volcanisme contemporain du magmatisme alcalin des Iforas est fissurai et les 
complexes annulaires ne semblent pas avoir joué le rôle de volcans centraux; 

2. les roches basiques et ultrabasiques telles que gabbros et anorthosites sont absentes 
excepté quelques rares filons de microgabbros. Remarquons que, d'après la géophy­
sique (Ly et al., 1984), il en existe peut-être en profondeur; 

3. les minéralisations à caractère économique sont absences; 

4. parmi les granités métalumineux, les variétés subsolvus prédominent . 
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B. LE BATHOLITE DES IFORAS : CENT MILLIONS D'ANNEES 
D'ACTIVITE MAGMATIQUE 

Comme les chapitres précédents l'ont mont ré , le batholite des Iforas est un vaste 
ensemble magmatique très complexe. Au début de ce travail, aucune donnée de caractère 
géochimique ne permettait de décrire dans le temps les événements qui s'y sont succédé, à 
l'exception de deux âges sur zircon, sur la granodiorite d'Adma et sur le complexe de Kidal, 
qui suggéraient une histoire entièrement pan-africaine pour le batholite. Notre première 
démarche a donc été d'acquérir des données géochronologiques suffisamment abondantes 
sur différents types de manifestations magmatiques, pour permettre d'en tracer la 
succession et de définir par là-même la durée que l 'on pouvait proposer pour la genèse d'un 
batholite tel que celui des Iforas. 

Les résultats analytiques concernant les isotopes du Sr du batholite sont consignes dans l'annexe 5. 
Toutes les erreurs sur les âges et les rapports initiaux sont données au niveau de 2 a d'après la 
méthode de Williamson (1968). Les erreurs relatives sont de 29i sur les rapports ''Rb/'"Sr et 
de l'ordre de 0,005 à 0,01% sur les rapports '*^Sr/'*''Sr (voir annexe 5). 

1. T R A V A U X A N T E R I E U R S 

Les travaux géochronologiques sur les Iforas ne sont pas légion et sont en partie non publiés. La 
plupart ont déjà été cités dans les pages qui précèdent. Pour les études effectuées hors du batholite s.s. 
j'y renverrai le lecteur en rappelant qu'elles figurent principalement dans Bertrand et Davison (1981 ), 
Bertrand et al. (1984a), Cabyet Andreoupoulos-Renaud (1983, 1985), Caby ef (1985), Lanceloter 
al. (1983) et Liégeois et al. (1983). 

Dans le batholite même, très peu de données existent en dehors de cette étude. I l a déjà 
été question du massif précoce de Teggart daté à 696 Ma (Caby et Andreopoulos-Renaud, 
1985), je n'y reviendrai pas. Deux âges préliminaires Rb-Sr sont donnés par Bertrand et 
Davison (1981) : la granodiorite de Tadjoudjemet (NE du batholite) considérée comme 
syn-tectonique (577 ± 21 Ma, Ri = 0,7072 ± 0,0003, M S W D = 7,6, 6RT, recalculé) et le 
granité f in d'Aoukenek qui fournit un âge de 596 ± 25 Ma après la suppression de 
l'échantillon 223, qui n'appartient en fait pas à ce pluton (Bertrand, comm. pers.; Ri = 
0,7039 ± 0,0016, M S W D = 0,4, 4RT). La granodiorite d'Adma a été datée par la méthode 
U-Pb sur zircon à 620 15 Ma (Andreopoulos-Renaud,en prép.). A cela, i l faut ajouter un âge 
U-Pb sur zircon, aux résultats analytiques malheureusement non publiés (Ducrot et al., 
1979) sur un granité à hédenbergite (venue KIO) du complexe annulaire de Kidal (590 + 6 
Ma). Seul ce dernier âge est légèrement en contradiction avec ce travail, il en sera question 
plus loin. 

2. L E M A G M A T I S M E P R E - T E C T O N I Q U E 

Ce magmatisme a subi après sa cristallisation les effets de la tectonique D2 (voir le 
chapitre précédent). Quoiqu'une réhomogénéisation des rapports'*'Sr/'"'Sr de ces massifs fû t 
à envisager, la méthode Rb-Sr pouvait être appliquée pour obtenir une estimation des 
rapports initiaux. En effet, le laps de temps écoulé entre leur mise en place et la tectonique 
D2 devait être inférieur à 100 Ma d'après les âges U-Pb sur zircon précédemment cités. 

Les sills et dykes du bassin de Tafé l ian t se placent sur une isochrone définissant un 
âge de 630 ± 13 Ma (Ri = 0,70507+ 0,00008, M S W D = 2,2, lORT, f ig . 21). Les roches 
analysées sont aussi bien basiques qu'acides et sont localisées à la base de la série volcano-
sédimentaire de Taféliant, certaines intrudant la t i l l i te . Comme on le verra dans la suite de ce 
chapitre, le système isotopique Rb-Sr s'est fermé, lors de la collision D2, aux environs de 
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600-590 Ma. L'âge défini par l'isochrone de Taféliant ne peut donc correspondre à cet 
événement. Le caractère franchement subvolcanique de ces intrusions, l 'horizontalité de la 
surface d'affleurement, la tectonique en plis largement ouverts et la présence de laves (Fabre, 
comm. pers.) permettent de considérer ces dykes et sills comme subcontemporains entre-
eux et des sédiments environnants. La valeur obtenue correspond donc vraisemblablement à 
la mise en place de ces dykes et sills, c'est-à-dire en fait aux premiers âges de la sédimentation 
de ce bassin. 

Le non-alignement de quatre points peut être attribuée à de petites différences entre les rapports 
initiaux des différents corps subvolcaniques analysés ou à une perturbation variable mais peu 
importante du système Rb-Sr lors de la tectonique D2. 
L'interprétation de la valeur de l'isochrone de Taféliant en tant qu'âge de mise en place peut 
surprentire alors que ce bassin a é té repris dans une tectonique qui a été capable de réhomogénéiser 
des plutons (Erecher et Ibdeken, voir plus loin). Un fait est que, contrairement à ces plutons, les 
dykes et sills de Taféliant apparaissent en lame mince comme peu ou pas affectés par une tectonique. 
L'environnement plastique (grauwackes) dans lequel ils se trouvent pourraient peut-être expliquer le 
fait qu'ils ont été en général épargnés par la tléfomiation pénctrative. 

Bien qu'i l n'y ait aucune raison d'imaginer des diachronismes majeurs entre les 
différentes séries volcano-sédimentaires associées au batholite, il ne serait pas prudent de 
leur attribuer à toutes le même âge de 630 Ma pour leurs premières phases de sédimentation. 
Cependant, en tenant compte de l'erreur ( i 13 Ma), on peut supposer que cet âge convienne 
pour toutes ces séries. 

Neuf échantil lons de la t ona l i t é d'Erecher fournissent une bonne isochrone (MSWD 
= 1,6, fig. 22) aux caractéristiques suivantes : 600 i 13 Ma, Ri = 0,70590 ± 0,00018. Pré­
tectonique, Erecher est antérieur à la tectonique D2 et donc à 620 Ma, âge des zircons de la 
granodiorite d'Adma, tardi-tectonique. Ce pluton a donc été réhomogénéisé lors de la 
tectonique D2. Ceci montre qu'une mylonitisation modérée dans la zone de stabilité de la 
biotite affectant le plagioclase et déchiquetant les ferromagnésiens peut provoquer une 
réhomogénéisation complète du système isotopique Rb-Sr, y compris celui des enclaves 
basiques (JPL 290). La série volcano-sédimentaire dans laquelle Erccherest intrusive n'a pas 
été étudiée en détail, mais paraît comparable à la Série de Taféliant. L'âge de la mise en place 
d'Erecher se situerait dans la fourchette 635-620 Ma si les deux bassins sont contemporains. 
Sinon, l'âge maximum est fourni par le massif du Teggart, daté à 695 Ma. En conséquence, 
un âge pondéré de 640 Ma a été adopté . Comme le laps de temps séparant la mise en place de 
ce massif et la tectonique D2 est faible et comme, d'autre part, les rapports Rb/Sr des 
échantillons analysés sont assez bas, les erreurs sur les calculs de correction seront peu 
élevées. Avec cet âge, le rapport initial magmatique du pluton d'Erecher se situe vers 0,705 
(en considérant le système fermé et un rapport * Rb/'"'Sr moyen vers 1,0). Sinon, i l peut 
descendre jusqu'à 0,704 à 700 Ma. 

Le p lu ton d'Ibdeken (est du batholite) donne un âge de 613 i 29 Ma, (Ri = 0,7057 ± 
0,0002, M S W D = 1,6, 7RT, f ig . 23). Cette valeur de 613 Ma paraît également suggérer que 
ce pluton a été réhomogénéisé lors de la tectonique D2; cependant, un âge de mise en place 
pré-tectonique peut être compris dans les limites d'erreur. Il n'est pas possible de trancher 
mais, quoi qu' i l en soit, ici aussi la valeur du rapport initial constitue une valeur maximale. 

Les rapports initiaux lors de leur mise en place des trois ensembles pré-tectoniques 
étudiés se situent donc vers 0,7050. 
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que lors de la collision. 

48 



3. LE MAGMATISME TARDI TECTONIQUE 

Les plutons analysés sont, dans la zone étudiée : 
- la granodiorite d'Adma : 
595 ± 24 Ma (Ri = 0,70482 i 0,00003, 9RT sur 11, MSWD = 0,7, f ig. 24); 

Deux échanti l lons particuliers (un échantillon de filon granitique (lOcmd'épaisseur, JPL241) et son 
encaissant immédiat, |1>1.242) ont été exclus de l'isochrone, car leur prise en considération augmente 
considérablement le M S W D . Cela indique que le pluton d'Adma et les filons leucocrates qui le 
recoupent ne sont pas cogénét iques et que le système Rb-Sr de la granodiorite n'est pas resté fermé 
au voisinage immédiat des filons. L'exclusion de l'éch. JI'L247 (en lieu et place des éch. JPL241 et 
242) permettrait également tl'obtenir un bon M S W D , mais aucune explication géologique ne 
supporterait cette fa*;on de faire. 

- le monzogranite fin d'Aoukenek : 
591 I 18 Ma (Ri = 0,7035 • 0,0005, 7RT sur 9, MSWD = 0,96, f ig . 25); 

Deux échanti l lons (JI'1,377 et 378) se tiennent clairement au dessus de l'isochrone de ce granité. Us 
avaient é t é prélevés pour évaluer le comportement du chronomètre Rb-Sr dans deux cas bien 
particuliers : le premier spécimen provient d'une zone de faille tardive, le second constitue 
l'encaissant d'un faisceau de filon (fig. 17). Dans les deux cas, le système isotopique "^Rb - ''^Sr est 
nettement affecté. 

- le monzogranite porphyroïde des Iforas dont il n'a pas été possible d'obtenir une 
isochrone (fig. 26). 

La cause probable à l'origine de cette dispersion est l'altération importante de ce granité qui n'a 
autorisé qu'un échantillonnage très dispersé, ce qui n'assure pas un rapport initial ni un âge 
strictement communs pour tous les échantillons. 

Les RiSr de ce granité peuvent néanmoins être évalués entre 0,7042 et 0,7053 en 
adoptant l'âge de 591 Ma du granité fin d'Aoukenek, qui sur le terrain est manifestement 
subcontemporain (voir p. 39). 

Hors zone, dans le nord du batholite, la méthode Rb-Sr attribue une âge de 581 ± 15 Ma 
à la monzodiorite quartziquc de Tin Seyed (Ri = 0,70533 ± 0,00014, I I R T , M S W D = 
0,9, fig. 27) interprété également comme l'âge de la cristallisation de ce massif. 

Compte tenu de ce que, d'après la pétrographie, ces granitoïdes révèlent des caractères 
tardi-tectonicjues, ils fixent une limite jeune pour la tectonique D2. Nous pouvons donc 
considérer t]ue la tectonique D2 se déroulait vers 620 Ma (âge zircon de la granodiorite 
d'Adma) et ciu'clle s'est achevée dans l'intervalle 600-580 Ma. 

Un diachronisme paraît exister entre le sud et nord, plus jeune. Cette dernière idée est à confirmer 
car, actuellement, les erreurs sur les âges ne permettent pas de la garantir. La tectonique D2, ainsi que 
la mise en place des magmas de nature semblable, peuvent être diachroniques. Les conceptions des 
tectoniciens s'expriment actuellement dans le sens de tectonique à intensité hétérogène dans l'espace 
à un moment donné, cette intensité variant également dans le temps. Autrement dit, une 
compression à réclielle d'une chaîne n'implique pas, à un moment donné, une compression en tout 
point de cette chaîne. Ceci peut expliquer la mise en place de roches magmatiques lors de phases 
compressives ; les magmas peuvent s'intruder dans des zones où les contraintes sont peu importantes 
et o ù une distension locale est possible mais être affectés ensuite intensément par la tectonique 
pendant leur cristallisation. 

Ce qui précède signifie, contrairement à la règle de succession magmatique dans une 
région donnée , que la séquence générale relative monzodiorite quartzique - granodiorite 
granité porphyroïde - granité f i n , n'implique pas qu'une granodiorite d'une région A (par ex. 
Adma) ait obligatoirement un âge absolu plus jeune qu'une monzodiorite quartzique d'une 
région B (par ex. Tin Seyed). 
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4. LE MAGWIATISME POST-TECTONIQUE CALCO-ALCALIN 

De moindre importance en volume, ce groupe comprend des faisceaux serrés de filons 
orientés E-W et des plutons granitiques circonscrits qui leur sont toujours postérieurs. Ont 
été sélectionnés, au sud de la zone étudiée, le faisceau de filons de Yenchichi et le massif 
circonscrit de Yenchichi 2 ( f ig . 15); au nord, les faisceaux de Dohendal et de Telabit (fig. 16). 
Ces ensembles sont post-tectoniques et l 'échantillonnage a été effectué en dehors des zones 
faillées D4. Les âges obtenus ne peuvent donc a prior i que correspondre à leur mise en place. 

Dans le hatholite sud, les analyses Rb-Sr on t fourni les résultats suivants : 

- faisceau de Yenchichi : 565 ± 14 Ma, Ri = 0,7048 . 0,0005 (7RT, M S W D = 4,6, f ig . 28); 
- p lu ton de Yenchichi 2 : 577 ± 14 Ma, Ri = 0,7038 ± 0,0010 (7RT, M S W D = 1,6, f ig . 
29); 

Dans le hatholite central : 

- faisceau de Dohendal : 566 ± 10 Ma, Ri = 0,70511+0,00012 (7RT, M S W D = 0,7, f ig . 30); 
- faisceau deTelabit : 544+ 12 Ma, Ri = 0,70505 t 0,00010 (13 R T , M S W D = 4,6, f ig . 31). 

Ces valeurs sembleraient indiquer un diachronisme de mise en place entre le sud et le 
centre du hatholite; les valeurs des erreurs sur les âges ne permettent cependant pas de 
l'affirmer. Quant aux rapports initiaux, ils sont toujours bas : les RiSr des filons sont 
compris ente 0,7048 et 0,7051, le pluton ayant un RiSr un peu plus bas (0,7038). 

Dans le sud, le faisceau et le massif de l'oued Yenchichi se sont vraisemblablement mis en place à la 
m ê m e époque, aux alentours de 570 Ma; la composition minéralogique semblable du pluton et de la 
majorité des hlons {syénogranite à biotîte) confirme cette conclusion. Remarquons que, dans le 
massif de Yenchichi 2, bien qu'en lame mince aucune différence de nature minéralogique ne puisse 
être relevée, les rapports R b / S r sont plus bas dans la partie orientale (JPL259, 261, 264) que dans la 
moi t i é occidentale (JPL250 à 253). Cette caractéristique peut trouver sa source dans le fait que suite 
au rejeu vertical de la grande faille D4 qui prend en écharpe le massif, deux zones différentes du 
pluton sont mises à l'affleurement. Un échantillonnage plus serré serait susceptible de vérifier cette 
hypothèse . 
Deux faisceaux de filons ont un M S ^ ' D un peu élevé (4,6 et 7 R T pour Yenchichi; 4,6et U R T p o u r 
Telabit) . De petites variations dans les rapports initiaux de chaque filon peuvent aisément expliquer 
ces valeurs. Si l'on n'oublie pas les erreurs sur les âges, quoiqu'elles soient relativement faibles (±12 et 
110 Ma), on peut aisément expliquer que Telabit fournisse un âge plus jeune que Dohendal, qui est 
pourtant caractérisé par une affinité plus alcaline. 

5. LE MAGMATISME POST-TECTONIQUE ALCALIN 

Excepté le granité précoce et hybride de Tahrmert, la famille alcaline des Iforas 
postdate l'érosion majeure qui a pénéplané le hatholite. Karpoff (1960) avait d'ailleurs 
considéré les roches mises en place ou déposées après la création de cette surface plane 
comme un nouveau cycle : le «Nigritien». Ce fai t , conjugué aux caractères typiquement 
anorogéniques des complexes annulaires des Iforas, exigeait une datation précise des roches 
alcalines permettant de déf in i r leurs liens éventuels avec le magmatisme calco-alcalin du 
hatholite. 

Dans le hatholite sud, seule le complexe annulaire de K i d a l a été analysé. Une 
isochrone de 25RT donne un âge de : 

561 ± 7 Ma, Ri = 0,7061 ± 0,0007, M S W D = 2,1, f ig . 32a et 32b. 

Tous les âges déterminés dans le hatholite central sont plus jeunes : 
- g r a n i t é de Tahrmert : 

541 ± 7 Ma, Ri = 0,7061 ± 0,0004, 12RT, MSWD = 3,7, f ig . 33; 

55 



- essaim de fi lons N-S, entre Telabit et Ichoualen : 
543 ± 9 Ma, Ri = 0,7050 . 0,0003, 14RT, MSWD = 2,0, f ig . 34; 

- complexe annulaire de Timedjelalen : 
549 ± 6 Ma, Ri = 0,7052 ± 0,0005, 21 R T , M S W D = 3,0, f ig . 35. 

Dans les limites d'erreur, ces trois âges sont identiques (vers 545 Ma) et indiquent une 
succession rapide des événements magmatiques alcalins dans cette région. 

Les laves rhyolitiques d'Ichoualen fournissent également une isochrone mais dont les 
paramètres sont aberrants si on ne tient pas compte des erreurs : 

578 ± 23 Ma, Ri = 0,6977 i 0,0077, M S W D = 3,0, f ig. 36. 

Le rapport initial trop bas indique que r<îge est trop élevé. I.a dévritification et l'allér.uion 
importante de ces laves sont probablement à la base de cette perturbation. 

L'excellente qualité de l'isochrone des filons N-S (MSWD = 2,0 pour 12RT) démontre 
la simultanéité de mise en place et l'origine commune de ces filons, tout au moins dans la 
région échantillonnée. 

La subcontemporanéité des filons N-S, des laves et des complexes annulaires est 
attestée par l 'enchevêtrement des intrusions de ces trois faciès. La major i té des filons sont 
antérieurs aux complexes annulaires mais certains leur sont postérieurs comme à Kidal ou à 
Takellout. L'absence de filons N-S recoupant l 'Adrar Timedjelalen confirme son âge 
radiométrique plus jeune. 

Le complexe annulaire de Timedjelalen ainsi que le granité de Tahrmert et les filons NS 
qui le recoupent, affichent des âges distinctement plus jeunes que celui de Kidal. L'idée d'un 
diachronisme entre les deux zones, déjà émise à la lecture des résultats des groupes 
précédents, en est renforcée. La succession des événements post-tectoniques semble s'être 
précipitée dans le batholite central, puisque toutes les valeurs sont identiques dans les 
limites d'erreur. 

L'existence dans le temps d'une tendance de mise en place ainsi qu'au Nigéria ou au 
Niger (Van Breemen et ai, 1975) ne peut cependant être proposée sur la base des données 
existantes. Des mesures complémentaires devraient être effectuées sur le massif de 
Takellout au sud et de Tessalit au nord. 

I.e complexe annulaire de Kidal pose deux problèmes d'ortlre géochronologique : 
1) la position sous l'isochrone des échantillons au rapport Rb/Sr élevé (fig. 32a); 
2) le désaccord entre l'âge Rb-Sr (5(>1 ± 7 Ma, isochrone de 2 5 R T ) et l'âge U-I'b sur zircon (590 ± 6 
Ma, Ducrot et al., 1979, données non publiées; cinq fractions de zircon). La granodiorite tl'Adma, 
qui possède aussi des âges Rb-Sr et U-Pb (sur zircon) différents, ne pose pas le même problème : 1. 
compte tenu des limites d'erreurs, les âges sont compatibles; 2. ce pkiton s'est mis en place à plus 
grande profondeur, ce qui rend plus plausible une fermeture plus tardive du système isotopique Rb-
Sr par rapport aux zircons. 

Le premier cas a déjà été signalé pour le granité de Noqui, au Zaïre (Dethal et uL, 1976; Cahen et al.^ 
1976). Une perte en strontium radiogénique, continue ou sporatliquc, .à été proposée. Cette 
hypothèse est fondée sur le fait que (.les roches à haut rapport Rb/Sr pt)ssèdent peu de sites favorables 
au Sr. I.a grande quantité de Sr radiogénique proiluite par le Rb particulièrement abondant dans ces 
roches, ne peut se fixer totalement ou en tout cas quitte son site originel à la moindre sollicitation. 
Le deuxième problème est plus difficile à résoudre. Ce type de complexe annulaire se met en place en 
moins de 10 Ma (Lameyre et al., 1976). Les deux méthodes ne peuvent donc pas embrasser la durée de 
mise en place du complexe d'autant que l'échantillon date par zircon provient d'une des dei nièies 
venues (granité à hédenbergite, venue K 10). 
L'explication par une fermeture tardive du système Rb-Sr est diHicilement acceptable ; le c.u actère 
subvolcanique du complexe annulaire demanderait un flux gétitherniique fort élevé et persistant 
pour maintenir plusieurs centaines tie degrés à 3 ou 4 km de profondeur. Même en l'atlmettant, le 
massif de Kitlal, qui en mo\enne possède un rapport '' Rb/^'Sr de 40, protliiirait en 20 Ma une 
quantité telle tle Sr radiogénicjue que son rapport " Sr/^''Sr de\ rait augmenter d'une \ aleui" égale à 
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0,011 (par exemple de 0,703 à 0,714). D'autre part, les filons N-S, contemporains et de même niveau 
bathimétrique, se sont fermés très rapitfement puisque, séparés les uns des autres et comprenant des 
roches au rapport ""Rb/"''Sr variant de 1,5 à 22, ils se trouvent tous sur la même bonne isochrone. 
L'épisode tectonique D3 n'est pas développé dans la région et la D4, qui affecte nettement le massif 
de Kidal (fig. 19) n'a qu'un effet très localisé. Aucun événement postérieur à la cristallisation du 
massif susceptible de le réhomogénéiser ent ièrement n'existe donc. 
Il n'apparaît donc pas d'explication pour un âge trop jeune de 30 Ma pour l'isochrone Rb-Sr, qui 
rappelons-le est une isochrone de 25RT de bonne qualité. Il faut donc se pencher sur l'autre terme de 
l'alternative : l'âge zircon est trop vieux. Deux possibilités peuvent être proposées, toutes deux 
basées sur le fait que les zircons de l'éch. B14.S sont gros et fortement métamictes (Black et Caby, 
comm. pers.) : 
a) les zircons sont hérités et fournissent donc l'âge du matériel assimilé, qui correspond 
probablement, vu la valeur de l'âge, au batholite calco-alcalin tardi-tectonique; 
b) l'existence d'une perte préférentielle d'uranium lors de la minéralisation thorifère tardive, même 
par rapport au Pb radiogénique. Ce dernier point, il est vrai, est spéculatif et requiert un 
environnement très particulier; cependant, une minéralisation en Th à matrice de zircons n'en 
requiert-elle pas ? 

Une autre difficulitc à admettre l'âge U-Pb sur zircon comme âge de cristallisation du 
massif est sa contemporanci té avec celui de la fermeture du système Rb-Sr des magmas 
tardi-tectoniques (vers 590 Ma). Cela impliquerait le télescopage de tous les événements 
post-tectoniques, y compris la deuxième phase de cristallisation des magmas syn-
tectoniques et la pénéplanation de la chaîne. De même, cet âge U-Pb indiquerait que les âges 
du faisceau et du pluton de l'oued Yenchichi sont trop jeunes. 

Pour toutes ces raisons, l'âge Rb-Sr de 561 i 7 Ma sera considéré dans ce travail comme 
l'âge de la cristallisation du massif de Kidal. 

6. LE CAS PARTICULIER DE YENCHICHI 1 

Le massif granitique de Yenchichi 1, fortement affecté par la tectonique D4 dans la 
zone échantillonnée, fourn i t un âge relativement jeune : 544 i 16 Ma, Ri = 0,7063 + 0,0005 
( M S W D = 1,6, 9RT, f i g . .37). Cette valeur ne peut correspondre qu'à une réhomogénéisa­
tion lors de la tectonique D4 : Yenchichi est clairement affecté par la phase D2 (pré-ou syn-
tectonique) et recoupé par le massif circonscrit de Yenchichi 2. La tectonique D3 n'est pas 
présente dans la région; par contre, une faille importante D4 le recoupe nettement sur les 
photos radar (voir chapitre pétrographie). 

a 7 S r / 8 6 S r 

YENCHICHI 1 

9 RT 
544 ± 1 6 Ma 
0.7063 ±0.0005 
MSWD'. 1.6 

B7Rb/86Sr 

Fig. 37. - Isochrone du granité 
mylonitique de Yenchichi (groupe 
I?). Cet âge correspond probable­
ment à la phase tectonique D4. 

57 



Tableau 2. - Succession des événements magmatiques dans le batholite des Iforas 

(R)Yench lch l 1 g r a n i t é S 

( D T l m e d j e l a l e n r ing-complex C 
( I ) K l d a l r lng-complex S 

Laves 
( I ) N - S f i l o n s C 
(DTahriTiert g r a n i t é a l c a l i n C 

( I ) Y e n c h l c h l 2 s y é n o g r a n l t e S 
( I ) E - W f i l o n s : 

- l e l a b l t C 
-Dohendal C 
- Y e n c h l c h l S 

(FC)Aoukenek monzogranlte C 
( F C ) I f o r a s monzogranlte C 
(FC)Adma g r a n o d l o r l t e S 
( F C ) T l n Seyed Q-monzodlorlte N 
(R) Erecher t o n a l i t é S 
(R) Ibdeken g r a n o d l o r l t e S 
(DC)Adma g r a n o d l o r l t e S 

( I ) Y e n c h l c h i 1 g r a n i t é S 
( I ) E r e c h e r t o n a l i t é S 
( I ) I b d e k e n g r a n o d l o r l t e S 

( I ) T a f e l l a n t s l l l s e t f i l o n s S 

( I ) T e g g a r t Q - d l o r l t e S 

( I ) I n t r u s l o n s p r é - D l K 

5ifA+16Ma (0,7063+5) 

5A9+5Ma (0,7051+5) 
561+7Ma (0,7061+7) 

5'»3+9Ma (0,7050+3) 
541+7Ma (0,7061+4) 

577+14Ma (0,7038+10) 

5A4+12Ma 
556+lOMa 
565+14Ma 

591+18Ma 

595+2i.Ma 
581+15Ma 
600+13Ma 
613+29Ma 

(0,70505+10) 
(0,70511+12) 
(0,7048+5) 

(0,7035+5) 
(0,7042 à 0 ,7053) 
(0,70482+26) 
(0,70530+14) 
(0,70590+8) 
(0,7057+2) 

( t ec ton ique D4) 

DISTENSION 

F A I B L E 

REMONTEE 
DU BATI 

COLLISION 
( t e c t o n i q u e D2) 

620+8-5Ma (Andreopoulos-Renaud, in p r e p . ) 

(<0,704) 
(<0,705) 
(<0,705) 

630 +I3Ma (0,70507+8) 

+8 
696 jMa (Caby S. Andreopouli 

SUBDUCTION 

os-Renaud, 1985) 
( t e c t o n i q u e Dl ) 

(R) - r é h o m o g é n é i s a t l o n 
( F C ) - f i n de c r i s t a l l i s a t i o n 
( D C ) - début de c r i s t a l l i s a t i o n 
( I ) - I n t r u s i o n 
L ' o r d r e chronologique de ce tab leau e s t b a s é sur l e s r e l a t i o n s de t e r r a i n . 
N- p a r t i e nord du b a t h o l i t e ; C - p a r t i e c e n t r a l e ; S - p a r t i e sud . 
K - Assemblage K l d a l l e n ( J u s t e à l ' e s t du b a t h o l i t e ) . 

58 



Cet âge est englobé dans ceux du groupe alcalin. Cette simultanéité du magmatisme 
alcalin et de la tectonique D4 est conf i rmée par la grande faille D4 qui affecte les massifs de 
Kidal et de Takellout mais non celui de Timedjelalen (fig. 9). L'isochrone montre également 
la capacité de réhomogénéisation du chronomètre ''Rb/'*''Sr lors d'une mylonitisation de 
relativement haut niveau mais intense. 

7. CONCLUSIONS 

Les résultats géochronologiques obtenus dans ce travail sont rassemblés dans le tableau 
2, avec leur interprétation. 

Nous pouvons cependant ajouter que : 

\ . Les plutons pré-tectoniques (tonalité d'Erecher, diorite quartzique-granodiorite 
d'Ibdeken) ont été réhomogénéisés lors de la tectonique D2. Leur âge de cristallisation 
est vraisemblablement post-630 Ma (âge du bassin volcano-sédimentaire de Taféliant) 
et certainement post-700 Ma (âge du massif de Teggart, qui est antérieur aux bassins 
volcano-sédimentaires; Caby et Andreopoulos-Renaud, 1985). Leur rapport initial 
magmatique a été estimé vers 0,7050. 

2. Dans la région Adma-Aoukenek, les premiers termes des granitoïdes tardi-tectoni-
ques (granodiorite d'Adma) ont commencé à cristalliser vers 620 Ma (âge U-Pb sur 
zircon; Andreopoulos-Renaud, en prép.), ce qui correspond à la première phase de 
cristallisation; les systèmes isotopiques Rb-Sr (granodiorite d'Adma, monzogranlte 
porphyroïde des Iforas, monzogranlte fin d'Aoukenek) se sont fermés vers 595-590 
Ma en conditions post-tectoniques, pendant, ou juste après, la deuxième phase de 
cristallisation. Dans le nord du batholite, la monzodiorite quartzique de T i n Seyed, 
précoce dans l 'évolution géochimique, fournit un âge plus jeune (581 Ma) suggérant un 
diachronisme dans la mise en place de la séquence monzodiorite quartzique 
granodiorite - monzogranlte porphyroïde - monzogranlte f in , entre le sud et le nord 
du batholite. Les rapports initiaux *'Sr/'"'Sr sont compris dans l'intervalle 0,7035 -
0,7053. 

3. Les magmas post-tectoniques appartiennent au même cycle, y compris les manifesta­
tions alcalines à caractères anorogéniqucs. Ils confirment l'existence d'un diachro­
nisme mais dont la géométrie est différente de celle exprimée par les groupes 
calco-alcalins. A u sud, dans la région de Kidal, les magmas post-tectoniques se mettent 
en place entre 575 et 560 Ma; au centre, aux environs de l'Adrar Timedjelalen, entre 
550 et 540 Ma. L'existence d'une tendance régulière dans le cas des Iforas ne peut être 
affirmée sur la base des données existantes. De toutes manières, ces âges indiquent que 
le groupe alcalin se situe dans la même zone temporelle que le magmatisme calco-
alcalin et doit être inclus dans le batholite des Iforas. Les liens génétiques pouvant 
découler de cette similitude d'âge entre les manifestations calco-alcalines et alcalines 
sont abordés et déterminés dans les chapitres suivants par la géochimie et la géochimie 
isotopique. 

4. Ces âges démont ren t également une surrection assez rapide de la chaîne : la majeure 
partie des magmas alcalins se sont intrudés après la pénéplanation du batholite et 
toutes les intrusions post-tectoniques à l'affleurement sont de haut niveau bathimétri-
que. 

Ces âges suggèrent l'arasement dc la chaîne en 25 à 40 Ma, ce qui est peu en comparaison des 50 Ma 
habituellement acceptés (Taylor. 1967). Cette surface d'érosion a dij correspondre à l'équilibre 
isostatique complet car elle se confond avec la surface actuelle et, à quelques centaines de mètres près 
avec celle qui a précédé la transgression ordovicienne (actuellement vers la cote 900 m; Karpoff, i960; 
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cette dernière a dû correspondre à un niveau d'équilibre légèrement différent). L'érosion qui a 
conduit à cette pénéplaine pré-ordovicienne a essentiellement entamé les coulées rhyolitiques et 
ignimbritiques alcalines, qui ont dû recouvrir l'ensemble des Iforas d'un manteau volcanique 
plurikilométrique. Cette caractéristique est attestée par la profondeur de mise en place des 
complexes annulaires qui nécessitent 3 à 5 km de matériel surincombant et par la nature 
principalement rhyolitique des molasses tardives (Fabre el al., 1982). 

5. La tectonique D4 est datée à 544 ± 1 6 Ma par le granité mylonitique de Yenchichi 
1. La tectonique D3 n'a pas été décelée dans la région étudiée. Elle paraît se 
confiner aux abords des granulites, plus à l'est. 

Le batholite composite des Iforas témoigne d'une activité magmatique continue d'au 
moins 100 Ma (640-540 Ma). En l'interprétant dans le cadre du modèle de tectonique globale 
défini par Black et al. (1979) et en faisant coïncider la collision avec la tectonique D2, on peut 
déduire que : 

- le magmatisme pré-tectonique représente la cordillère (= chaîne de montagne linéaire à 
l'aplomb d'une zone de subduction sous-continentale; Deivey et Bird, 1970); 

- le magmatisme syn-collision {groupe tardi-tectonique) est très abondant; il n'a pas les 
caractères crustaux des leucogranites himalayens (Vidal et al., 1982). Ce sont des granitoïdes 
calco-alcalins aux rapports relativement bas (0,7035-0,7053); 

- ce magmatisme persiste près de 40 Ma après la fin de la collision et se manifeste par le groupe 
post-tectonique calco-alcalin, toujours aux RiSr bas (0,7038-0,7051); 

- le phénomène de collision est suivi de très près (quelques dizaines de millions d'années, ou 
même moins) par une production importante de magmas alcalins également d'origine 
profonde (RiSr de 0,7050 à 0,7061), sur le site même du batholite calco-alcalin. 

60 



C. DEFINITIONS DES LIGNEES GEGCHIMIQUES 

Les quatre groupes magmatiques ont été définis dans leur succession par rapport aux 
processus tectoniques qui ont affecté le hatholite des Iforas. Cette succession a été établie 
dans les chapitres précédents sur base de leurs caractères structuraux et minéralogiques (tab. 
1) et confi rmé par la gcochronologie (tab. 2). Ces groupes s'individualisent les uns des autres 
également sur le plan géochimique, par exemple dans le diagramme SiO: versus K 2 O (f ig. 38) 
où ils définissent des séquences propres qui peuvent être résumées comme suit : 

1. groupe I pré-tectonique : séquence calco-alcaline pauvre en K 2 O ; 
2. groupe I I tardi-tectonique : séquence calco-alcaline riche en K 2 O ; 
3. groupe I I I post-tectonique : séquence calco-alcaline riche en K2O avec 

alcalines; 
4. groupe I V post-tectonique : séquence alcaline. 

i f f i , 

Aucun cumulât n'a été observé dans la zone du hatholite des Iforas; les concentrations 
en éléments de transition analysés (Co, Cr, Cu, Se,...) ainsi que M g O sont toujours faibles. 
Cela conduit à considérer les roches analysées, .à l'exception de quelques enclaves, comme 
des liquides. Cette présomption sera vérifiée par la suite. 

Rappelons que le groupe I pré-tectonique est représenté par le pluton d'I-'recher, 
essentiellement tonalitique. Il comporte cependant au SE une zone plus granitique 
(échantillons JPI,278, 279, 280, 282). L'ensemble est repris sous le vocable ' tonali té 
d'Erechcr'. 
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• • 

^ A X X 

» ' , x X X / J 

^^^"-""^^^ . • . * • * • • • 
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— 0 
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0 
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S i 0 2 

Fig. 38. - Diagramme Si02 versus K2O pour les plutons du hatholite de la région étudiée. Figurés : 1. groupe I 
calco-.ilcalin pré-tectonique (tonalité d'Kreclier); 2. groupe II calco-alcalm tardi-tectonique (monzodiorite 
qiiartZique de T i n Seyed, granodiorite d'Adma, monzogranite porpliyroïde des Iforas, monzogranitc fin 
d'Aoukenek); 3. groupe III calco-alcalin post-tectonique (faisceaux défi lons E - W , syénogranite de Yenchichi 2); 4 
groupe I V alcalin post-tectonique (granité alcalin de Tahrmert, filons N-S, complexes annulaires de Kidal et de 
Timedielalen). Les limites des différents champs magmatiques sont de Peccerillo el Taylor (1976). 
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Groupe I ® S i 0 2 vs Indice P e a c o c k 

ALC A L C - C A L C C A L C - A L C CALC 

- 1 . 5 

- 2 . 5 

Z S i 0 2 

Groupe I I 
S102 vs Indice P e a c o c k 

ALC A L C - C A L C C A L C - A L C CALC 

- 0 . 5 

- 1 . 5 

- I - -4-

- 2 . 5 

5 0 
— 1 — 

5 4 5 8 62 66 

% Si02 

Fig. 39. - Indice de l'eacock (log C a O / N a i O t K : 0 ) en fonction de S i02 (Brown, 1961). Les liquides magmatiques 
cogénétiques doivent théoriquement s'aligner. L'intersection de cette tendance avec l'axe Y = 0 fournit le 
caractère du groupe magmatique : A L C = alcalin; A L C - C A L C ~ alcali-calcique; C A L C - A L C = calco-alcalin; 
C A L C = calcique. Les échantillons à teneurs en Si02 >70'vc tendent à dévier de l'alignement défini par les roches 
plus basiques (voir texte). 39a. - groupe 1 pré-tectonique; 39b. - groupe II post-tectonique; 39c. - groupe III post­
tectonique; 39d. - groupe IV alcalin. Ce dernier groupe, de par son caractère fort acide, ne définit pas d'intersection 
fiable. 
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Ces tonalités ne peuvent être considérées comme des trondhjemites car trop mélanocrates 
(trondhjemite = leucotonalite; Barker, 1979). Ce fait se traduit par une somme FeO' '+MgO (FeO''" 
— Fe total exprimé sous la forme F'eO) vers 4^c pour Erecher contre },A^c maximum pour les 
trondhjemites (Arth, 1979; Barker, 1979). La tonalité d'F>echer pourrait faire partie d'une suite 
trondhjemite-tonalitc mais, jusqu'à ce jour, aucune trondhjemite vraie n'a été signalée dans le 
batholite des Iforas. 

Le groupe II tardi-tectonique comprend trois faciès : la granodiorite d'Adma, le granité 
porphyroïde des Iforas et le granité f i n d'Aoukenek. Bien que non stictementcogénétiques, 
puisqu'ils possèdent des rapports initiaux du Sr différents (de 0,7035 à 0,7050), ils forment 
en général, pour la géochimie, une tendance pouvant être considérée comme unique. 

Le groupe III post-tectonique est représenté par des plutons granitiques circulaires et des 
faisceaux de filons E-W en grande major i té acides. Seul le faisceau de Telabit contient des 
filons plus basiques et sera donc le système-étalon de ce groupe. 

Le groupe IVpost-tectonique, est nettement alcalin par sa minéralogie et comprend 95% 
de roches à teneur en S i02 > 70%. I l est représenté par les filons N-S et par les complexes 
annulaires de Kidal et de Timedjelalen. 

Les différents groupes répétés apparaissent dans le diagramme de Brown (1961) faisant 
intervenir l'indice de Peacock (Peacock, 1931; fig. 39a,b,c,d). le groupe I intersecte la droite 
y=0 dans le domaine 'calcique', le groupe I I dans le domaine 'calco-alcalin' et le groupe I I I 
dans le domaine 'alcali-calcique'. 

Dans ces trois groupes, à partir de + 70*vc S i02 , les roches ne se situent plus sur les droites définies 
par les roches plus basiques. Pour cette raison, les roches acides du groupe IV ne peuvent définir une 
intersection significative. Ce phénomène s'explique par la nature même de la méthode dc Peacock 
(I93I) : cette classification est basée sur la connaissance de la teneur en Si02 pour laquelle C a O — 
K2O + Na20 (coefficient alkali-lime). O r , une roche est dénomée «alcaline» si ce coefficient est < .SI. 
Faire une extrapolation à partir de roches acides est donc pour le moins hasardeux. Peacock (1931) ne 
s'est d'ailleurs basé que sur des roches alcalines pauvres en Si02 (sans quartz). 

L'appartenance au magmatisme calco-alcalin, et non tholéiitique, des deux premiers 
groupes est confirmée par les diagrammes discriminants de Miyashiro (1974) opposant 
FeO''7MgO à S i 0 2 et à FeO"' (fig. 40 et 41). Le groupe I présente néanmoins une affinité 
tholéiitique. 

Dans le diagramme A F M (fig. 42), les échantillons de la tonalité d'Erecher détermine un 
bon alignement, relativement éloigné du pôle MgO. L'appartenance à une même lignée des 
termes tonalitiques et granitiques de ce pluton apparaît dans ce diagramme ainsi que dans 
d'autres (i.e. f ig . 38) ainsi que surtout sur l'isochrone du massif (fig. 22). La tendance définie 
par Erecher s'apparente aux marges actives océaniques riches en K2O ou continentales 
pauvres en K2O (f ig. 43). Ce massif apparaî t comme un intermédiaire entre les deux types de 
marges. Le massif d'Ibdeken, qui appartiendrait aussi à la cordillère, est situé sur l'autre 
bord du batholite et est plus riche en K 2 O . Quoiqu'une étude détaillée sur ce pluton soit 
nécessaire, une relation K-h (=potassium-profondeur de la plaque subductée, Dickinson, 
1975; Arculus et Johnson, 1978) pourrait être envisagée. 

La tendance unique définie par le groupe I I est particulièrement bien visible dans le 
triangle A F M (fig. 44) ainsi que dans le diagramme S i02 versus K 2 O (fig. 38). Ce groupe sera 
donc traité en tant qu 'uni té . La tendance de ce groupe I I se range clairement dans les séries 
des marges continentales actives du type de l'ouest des USA (fig. 43). 

Dans le diagramme A F M (fig. 45), le groupe I I I définit une tendance superposable à 
celle du groupe I L Les éléments majeurs de ces deux groupes sont en fait fort similaires bien 
que le groupe I I I possède une affinité alcaline plus prononcée (i.e. f ig. 38), et cela dès les 
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Erecher - Adma 
F e O « / M g O v e r s u s SiÓ2 

F e O « / M g O 
• E r e c h e r -r .Adma 

Fig. 40. - Diagramme discriminant FeO''7MgO versus SiOi (Miyashiro, 1974) pour la tonalité d'Erecher et la 
granodiorite d'Adma. FeO" = Fer total exprimé sous la forme F e O . 

Erecher - Adma 
F e O < / M q O v e r s u s FeO> 

- 4 . 

F e O ' / M g O 
• E r e c h e r , A n; 

Fig. 41. - Diagramme discriminant FeO*/MgO versus FeO'- (Miyashiro, 1974). 
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O M 

Fig. 42. - Diagramme A F M (A = Na^O ( K 2 O , F = Fe203 t F e O , M = MgO) pour le groupe I pré-tectonique 
(Erecher). Figurés : Cercle = tonalités, cercles barrés = termes granitiques du pluton. 

Fig. 43. - Diagramme schématique S i O : versus K.'O comparant le groupe 1 pré-tectonique (A) et II tardi-
tecronique (B) .à des séries de références : 
1. Ouest des U S A , zone orientale; 2. Ouest des USA, zone occidentale; 3. Pacifique nord-oriental (Cascades-
Aléouticnnes); 4. Pacifique nord-occidental (Kamchatka, Mariannes); 5. Kourillcs centrales. Tendances 1 à 4 
proviennent de Kwart (1979), 5. de Miyashiro (1974). Pour plus de précisions sur ces régions, voir ces références. 
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S° «O 70 eo 50 iO • 30 20 10 
b.g. 44. - Diagramme A F M (vo.r f i g . 42) peur Ie groupe I I tardi-tccton.quc. I-,gurc-s : po.nt : granod.or.te d 'Adma-
p o „ n barre oh lK ,ue„ , en , : « ran . te p o r p h y r o ï d e des Iforas; point barre. l ,„r ,zontalen,e 'nt : gran.te f u " d Ao.kenek. ' 

^ so eo 70 eo 
Fig . 45. - Di.iganime y \ l ' M (voir t ig . 42) pour ie j 
faisceaux de f i lons H-W de ' l enchichi, Doliendal 

50 iO 30 20 10 O 

roLipe I I I posl-ceetoilique caleo^.ilcalin représenté par les t rois 
et Telabi t . 
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K I 6 4 - 6 5 7c5102 

K2 7 5 - 7 8 
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Fig. 46. - Diagramme Rb versus Sr des d i f fé ren tes venues du complexe annulaire de Kida l (46a) et de Timedjelalen 
(46b) montrant que, malgré des teneurs en silice peu variables, les d i f férentes venues s'individualisent nettement et 
peuvent montrer des variations importantes en Rb ou en Sr, 
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Fig. 4 7 . - Diagramme SiO: versus indice d 'agpaïci té ( N a 2 0 + K 2 0 / A b 0 . i en valeurs moléculaires) pour les quatre 
groupes du ba thol i te des Iforas. La lunite groupe calco-alcalins - groupe alcalin se situe vers 0 ,88 dans le cas des 
Iforas. Figurés : 1 . Groupe 1 p r é - t ec ton ique ; 2. groupe I I tardi-tectonique; 3. groupe I I I post-tectonique; 4 . f i lons 
N-S du groupe I V post-tectonique alcalin; 5. complexes annulaires du groupe I V post-tectonique alcalin. 

F O R A S 

Fig . 4 8 . - Diagramme Rb versus K j O . M T = tendance principale, P H = tendance pegmatitiquc-hydrothcrmalc 
(Shaw, 1 9 6 8 ) . M ê m e s figurés que sur la figure 4 7 . 
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roches les plus basiques (54% SiO:). Certaines des roches acides de ce groupe ont des teneurs 
en K2O égales à celles du groupe I V alcalin. Ce qui les distingue nettement sont les teneurs 
de l'autre alcali, Na^O, plus élevées dans les roches alcalines (annexe 2). 

La complexité de la minéralogie du groupe I V alcalin requérerait une étude détaillée; les 
éléments en traces montrent en effet une variabilité importante probablement due à la 
minéralogie accessoire abondante et variée; les processus hydrothermaux, essentiels dans 
l'étude des complexes annulaires, devraient être étudiés avec minutie. 

En la i t , le magmatisme alcalin des Iforas devrait ê t re déta i l lé ; i l peut difficilement ê t r e é tud ié en bloc. 
Par exemple, dans le diagramme Rb iTrsus Sr ( f i ^ . 44a.b) pour les cojnpiexes annulaires de Kidal et de 
Timedjcla lcn, quelques observations génératrices de questions peuvent ê t r e faites : bien que 
cogéné t iques , les d i f fé ren tes venues sont caractérisées par des concentrations propres en Rb et Sr, 
i n d é p e n d a m m e n t des teneurs en silice {72-77^/v, pour la plupart des échant i l lons) ; les venues 
hyperalcalines sont moins riches en Sr ( 30 ppm) que les ensembles mé ta lun i ineux ; l 'albitisation, 
tardive dans les deux complexes ( K l 2 et T6) a fortement enrichi en Rb la venue T ö mais non la K l 2; 
une m ê m e venue peur posséder tles teneurs en Sr t rès variables pour des teneurs en Rb assez 
constantes (venue T4) . 11 est évit lent que, ne fût-ce que pour résoutlre ces p rob l èmes , seule une étude 
détail lée de chaque venue aussi bien du point de vue minéra log ique que géocl i imique ou isotopique 
serait adéqua te , et ce type d ' é tu t l e sort du cadre du p résen t travail. 

La géochimie du groupe alcalin servira ici de point de repère, de point d'aboutissement 
de l 'évolution magmatique du batholite et permettra de comprendre la géochimie du groupe 
I I I , qui représente la transition du magmatisme calco-alcahn à l'alcahn. 

(Quelques diagrammes illustrent bien les relations entre les quatre groupes. 

Le diagramme opposant SiO: à l'indice d'agpaïcité ( lA, fig. 47), qui mesure le degré de 
saturation des alcalins dans les feldspaths - au delà de 1 des amphiboles et pyroxènes 
sodiques peuvent apparaître - montre que la limite des groupes calco-alcalins et alcalin se 
situe vers un l A = 0,88. Seul le groupe alcalm ne montre pas une augmentation de l'IAavec 
SiOj, le rapport alcalis/alumine étant élevé dès 65% de silice. Le groupe I I I présente une 
tendance similaire au groupe I I mais légèrement enrichie en alcalis. I l possède également 
tjuelques membres parmi les roches alcalines. 

Dans le diagramme Rb versus K : 0 (fig. 48), le groupe I pré-tectonique définit une 
lignée subparallèle à la tendance principale ( M T ) définie par Shaw (1968) mais avec des 
rapports K : 0 / R b plus élevés, ce qui reflète peut-être une certaine affinité tholéiitique. Les 
deux autres groupes calco-alcalins se situent également dans une zone à haut rapports 
K.'O/Rb mais essentiellement dans la tendance principale. Quant .à la famille alcaline, elle se 
caractérise par des teneurs constantes en K2O quelles que soient les teneurs en Rb. Cette 
observation a également été relevée par Vidal et al. (1979) pour les complexes annulaires 
saturés de l'archipel des Kerguelen et par Bonin et al. (1978) pour les complexes annulaires de 
CA)rse, également subséquents à une collision. Vers la droite du diagramme, certains 
échantillons, représentant surtout la dernière venue hyperalcaline du complexe annulaire de 
riniedjelalcn, suivent la tendance 'pegmatitique-hydrothermale' ( P H , Shaw, 1968). Ils 
intliqueraient un réajustement post-magmatiquc en réponse à des fluides hydrothermaux 
(Bonln (•/ al.. 1978; Vidal et ai, 1979). 

Le diagramme SiO: versus ' / r (fig. 49) permet de visualiser les teneurs très enrichies et 
variables d'éléments tel que le zirconiuni dans le groupe alcalin, comportements habituels 
des éléments hygromagmatophiles dans les roches alcalines (O'Halloran, 1985). Ces valeurs, 
apparemment anarchiques, reflètent probablement la répartition hétérogène de la 
minéralogie accessoire, elle-même conséquence de l'introduction de fluides tardi-magma-
tiqiics intenses dans ces roches alcalines. La décroissance du Zr montrée par les groupes 
calco-alcalins au delà de 7Q'"l SiO: peut s'explitjuer, comme on le verra plus tard, par la 
cristallisation du zircon (voir chap. B.2). 
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Fig . 49. - Diagramme SiO: versus 7.x. Compara.son des tendances régulières des groupes calco-alcalins avec les 
concentrations tres variables en Z r pour une même teneur en silice du groupe alcalin (vo.r texte) Mêmes f igurés 
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Fig. -SO. - Diagramme discriminant Y b Ta 
; r n » , Rb (Pearce <•/ al., 1985). 
SynCOIX; = g ran i to ïdes syn-collision, 
V A G = granittVidcs des arcs volcaniques, 
O R G = gran i to ïdes des rides océan iques , 
VÎ'PG = gran i to ïdes intra-plaques. 
Figurés : 1. groupe I p ré - tec ton ique ; 

2. groupe I I tardi-iectonique: 
3. groupe I I I post-tectonique: 
4. granité alcalin précoce dcTahrmert (groupe 
I V ) ; 
i. reste du groupe I V alcalin. 
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F i g . 5 1 . - Diagramme Si02 versus Cu pour les quatre groupes du batholi te des Iforas. 
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F i g . 52. - Diagramme Si02 versus Co pour les quatre groupes du batholite des Iforas. 
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I foras 
Si02 versus Se 
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Fig . 53. - Diagramme SIO2 versus Se pour les quatre groupes du batholite des Iforas. 

Le diagramme discriminant Rb versus Y b + Ta (fig. 50) récemment introduit par Pearce 
et al. (1985) montre que le groupe pré-tectonique se situe dans le champ des granités des arcs 
volcaniques (VAG = subduction) et que le groupe tardi-tectonique est localisé près de la 
limite des V A G et des granités syn-coUision (syn-COLG). 

Ce qui pourrait indiquer que la collision dans les Iforas ne r é p o n d pas en t i è rement aux cr i tè res 
géoch i in iques des collisions classiques violentes (type Himalaya) mais répondra i t p l u t ô t à une 
posi t ion intermédiaire entre arc et collision. L'absence de redoublement crustal dans le batholi te 
peut ê t r e mis en parallèle. 

Le groupe alcalin se situe dans l'aire intra-plaque (WPG) et le groupe I I I , antérieur et 
aux caractères hybrides, se situe, ainsi que le granité alcalin précoce de Tahrmert entre les 
groupes I I et IV . 

La lecture de ce diagramme indique que les d i f fé rences entre environnements relevés par Pearce et al. 
(1985) paraissent se marquer dans les Iforas mais que sans connaissance préalable des échan t i l lons , il 
peut ê t r e difficile ou dangereux de se servir de ce type de diagramme. Le groupe I I I en est le meilleur 
exemple : sa position in t e rméd ia i r e entre le groupe I I et IV est générale et ne surprend donc pas, mais 
de ce fai t se retrouve dans le champs V A G , ce qui est en profond désaccord avec son gisement. 

Les marges continentales actives (Andes) sont f réquemment associées à des minéralisa­
tions en Cu. Quoique les relations entre magmas et minéralisations ne soient pas claires, la 
teneur en Cu des andésites de ces lieux est plus élevée qu'ailleurs (Gil l , 1981). Les 
concentrations en Cu varient de 10 à 150 ppm et décroissent en général avec l'augmentation 
de SiO: mais souvent de manière irrégulière (Taylor et al., 1969). Dans les Iforas, une 
décroissance du Cu en fonct ion de Si02, différente pour chaque lignée, existe également (fig. 
51). La granodiorite d 'Adma est nettement enrichie par rapport aux autres plutons mais pas 
de manière anormale. 
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Les complexes annulaires sursaturés peuvent être par contre associés à des minéralisa­
tions stannifères comme au Nigéria par exemple (Jacobson et al., 1958). Dans les Iforas, 
aucun indice de minéralisation n'a été découvert sur le terrain et les teneurs en Sn sont 
toujours très basses, la plupart sous la limite de détection de la fluorescence X (10 ppm). 

Dans les quatre groupes, deux autres éléments compatibles, le Co et le Se, décroissent 
régulièrement avec la différenciation, conformément à leur compatibilité (fig. 52, 53). En 
comparant ces deux diagrammes, i l est curieux de noter que l'échantillon hyperalcalin B20 
est appauvri dans le cas du cobalt mais non dans le cas du scandium. Par ailleurs, le 
comportement de ces divers éléments compatibles confirment l ' interprétation des roches 
des Iforas en tant que liquides. 

74 



CHAPITRE III 

LA D I F F E R E N C I A T I O N BASSE P R E S S I O N D U 

B A T H O L I T E DES I F O R A S : 

U N P R O C E S S U S D E C R I S T A L L I S A T I O N F R A C T I O N N E E 

A. LE MODELE DEOUIT GE L'ANALYSE QUANTITATIVE DES ELEMENTS M A J E U R S 

Les tendances géochimiques définies dans les plutons relativement acides et de 
profondeurs de mise en place moyennes à faibles ont de fortes chances de ne traduire que le 
processus de cristallisation fractionnée. En l'absence de données structurales et pétrologi-
ques très détaillées, une élaboration des processus magmatiques à l'origine du batholite des 
Iforas qui se voudrait définitive, est prématurée. Cette section va se limiter à montrer que le 
processus de cristallisation fractionnée permet d'obtenir les trois lignées calco-alcalines du 
batholite, en modélisant quantitativement les éléments majeurs. La section suivante montrera 
que les éléments en traces, dont les terres rares, corroborent les résultats obtenus à partir des 
éléments majeurs. 

La modélisation quantitative d'une cristallisation fractionnée peut se réduire à un 
calcul de mélange à n constituants, en l'occurence les 10 éléments majeurs. Dans la figure 54, 
la différenciation de la roche A en roche B par ce processus peut être modélisée en calculant 
la composition de l'assemblage minéral M , qui, ajouté à celle de la roche B, restitue la 
composition de la roche A, et ce, pour tous les éléments majeurs. Ce résultat peut s'obtenir 
par un calcul de régression par les moindres carrés. Si la nature des minéraux envisagés pour 
l'assemblage M est inadéquate, le point représentatif du résultat ne coïncidera pas avec celui 
de la roche A (somme des carrés des résidus élevée); s'il ne relève pas d'un choix judicieux 
(trop de minéraux possibles), la solution sera mathématiquement bonne mais géologique-
ment absurde ou logiquement inacceptable (minéraux négatifs). 

Une évolution en ligne droite peut paraître é tonnante . On s'attendrait p lu tô t à une 
courbe puisque, la composition du liquide se modifiant, la composition du cumulât devrait 
également évoluer. Néanmoins , i l apparaît que, régulièrement, les tendances sont linéaires 
(Duchesne, comm. pers.). Elles pourraient s'expliquer à l'intervention d'un processus de 
mélange de magmas de différentes zones de l'intrusion se trouvant à des instants différents 
de leur évolution (fig. 55; Provost et Allègre, 1979). La composition du solide représente 
dans ce cas un cumulât composite, intermédiaire entre le premier et le dernier solide. 
L'évolution schématique par cristallisation fractionnée d'un système théorique est 
représentée sur la figure 56 (Provost et Allègre, 1979) où la composition du cumulât y évolue 
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progressivement puis de manière plus rapide. On peut remarquer que les courbes 
d'évolution des magmas des Iforas ne sont guère accentuées et peuvent facilement se réduire 
à des droites. 

Les données du batholite des Iforas on t é t é traitées par cette m é t h o d e à l'aide du programme 
' M E N U ' ; la régress ion par les moindres car rés a utilisé le programme 'mixage' (MIX2) mis au point 
aux Laboratoires Associés Géolog ie -Pé t ro log ie -Géochimie de l 'Univers i t é de Liège par E. W i l m a r t 
et J.C. Duchesne. U n exemple de matrice de données et les résu l ta t s sont donnés dans l'annexe 13. 

Les trois tendances calco-alcalines du batholite ont été modélisées en prenant chaque 
fois plusieurs échantillons. Les évolutions ainsi modélisées sont représentées sur la figure 57. Le 
diagramme SiO: versus K2O a été choisi pour figurer les tendances modélisées. I l permet en 
effet de bien discriminer ces dernières et rend clairement compte de l'évolution en deux 
stades des groupes I I et I I I . Les analyses de minéraux sont celles, tirées de Deer et al. (1962, 
annexe 13), de roches de référence les plus proches possible des roches étudiées. Les 
assemblages minéraux obtenus sont rassemblés au tableau 3 et la comparaison entre la roche 
de départ (roche A) et le mélange roche B-assemblage minéral se trouve au tableau 4. 

1. LE GROUPE I PRE-TECTONIQUE 

Quatre calculs ont été effectués pour englober toute la tendance (fig. 57). L'échantillon 
le plus basique de la tonali té d'Erecher (sans tenir compte de l'enclave) a été choisi comme 
représentant le premier produit de la cristallisation (roche A; JPL287). Quatre extrêmes 
plus acides (roche B) ont été sélectionnés pour embrasser toute la tendance (1 : JPL282; 2 : 
JPL295; 3 : JPL279: 4 : JPL292). La nature de l'assemblage mméral-type choisi a été 
recherchée dans la nature minérale des enclaves englobées dans la tonalité (amphibole, 
plagioclase, opaques, + un peu de quartz et de biotite chloritisée). 

Les 4 résultats sont très similaires et les sommes des carrés des résidus sont trés faibles 
(< 8,10 tab. 4). L'assemblage minéral moyen qui a dià cristalliser se compose donc de 
55,7% de plagioclase (An20), 15,5% de hornblende, 27,4% de quartz, 0,9% de magnét i tee t 
0,4% d'ilménite (tab. 3). 

La teneur en Na du plagioclase de cet assemblage (An20) semble f o r t élevée par rapport à l'enclave 
(An40), ce qui suggère une perturbation. Cette valeur peut traduire les teneurs en Na20 
relativement constantes (4-4,5'7( ) des roches analysées quelles que soient leur valeur en S i O : : la 
soude aurait m ê m e p l u t ô t tendance à d é c r o î t r e lorsque la teneur en silice augmente. Ce type 
d ' évo lu t ion impose la sépara t ion d'un minéra l sodique, ce qui para î t diffici le à ce stade de la 
d i f férencia t ion . Cette composition par t icul ière et constante en soude du pluton serait donc p l u t ô t 
liée à un processus secondaire qui aurait r éhomogéné i s é cet é lément (lors de la tectonique D2 ?) et ne 
serait donc en aucune manière dépendan te de la phase de cristallisation. Une visualisation de ce 
p h é n o m è n e pourrait ê t r e les bordures albitiques des plagioclases. 

/ 

Dans l'assemblage minéral, il a été tenu compte du quartz. En effet, l'enrichissement 
important en plusieurs oxydes, dont la potasse par exemple, dans un intervalle de SiOj 
restreint, exige la cristallisation de ce minéral. Ceci est également confirmé par l 'évolution 
dans le diagramme triangulaire quartz-albite-orthose (Q-Ab-Or, fig. 58) du magma pré­
tectonique qui se déroule d'abord dans le champ du plagioclase puis le long de la cotecticale 
séparant le plagioclase du quartz, pour se diriger vers le point thermique minimum. 

L'enclave JPL290 requiert de la biotite en plus de l'assemblage minéral défini plus haut 
pour expliquer son chimisme (tab. 3). Ceci souligne la nécessité d'une première étape dans 
l 'évolution de ce magmatisme qui comporte une séparation du plagioclase, de la hornblende 
et de la biotite tandis que celle du quartz n'est plus nécessaire. Cet assemblage minéral a 
également été proposé pour la suite tonalitique gabbro-diorite-trondhjemite du SW de la 
Finlande (Arth et ai, 1978). La tendance du groupe I pré-tectonique rejoint celle des 
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M I N E R A L M 

F i g . 54. - Représen ta t ion graphique du prin­
cipe de calcul de la composi t ion d'un cumulâ t 
se séparant lors d'une cristallisation fraction­
née de la roche A dont le l iquide évolue vers la 
roche B. La roche A peut se résumer au 
mélange de la roche B avec l'assemblage miné­
ral de composition M et cela pour tous les 
é l é m e n t s majeurs. Le rapport cumulat/roche 
peut facilement ê t re calculé (dans ce cas-ci, i l 
est de 2/1). 

F i g . 55. - Explication possible des tendances 
linéaires habituellement observées pour les 
échant i l lons liés par un processus de cristal­
lisation f rac t ionnée. Chaque échantil lon résul­
terait du mélange quas i -a léa to i re de magmas à 
des stades de d i f f é renc ia t ion dif férents . Le 
c u m u l â t composite calculé à partir de la ten­
dance linéaire r ep ré sen t e plus ou moins la 
moyenne du cumulâ t de dépar t et d 'arrivée 
(Provost et Allègre, 1979). 

C o m p o s i t e 
C umula te 

F i g . 56. - Evolut ion d 'un magma qui cristallise 
quand l'assemblage minéra l évolue d'une ma­
nière continue ( C l , C2 , C3), et d'une manière 
abrupte ( C l à C2, C2 à C3); (Provost et 
Allègre, 1979). 

C , 
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métadiorites quartziques du Kidalien (Bertrand et al., 1984b) sur Ie diagramme Si02 versus 
K2O (fig. 59). Une évolution similaire peut être supposée pour le magma-parent de la 
tonalité d'Erecher. Remarquons dès à présent , dans ce cas, la convergence vers 55% de SiOz 
des tendances des groupes I et I I (fig 57). 

2. LE GROUPE II TARDI-TECTONIQUE 

Dans le diagramme SiO: versus K2O, le groupe I I comporte une rupture de pente 
caractéristique vers 70% de SiO: : le potassium, croissant jusque là, se met à décroître. Cinq 
tendances ont été modélisées, trois (5,6, 7) dans la partie ascendante, deux (8,9) dans l 'étape 
descendante (fig. 57). D'autre part, ce groupe est composé de trois faciès : la granodiorite 
d'Adma, le granité porphyroïde des Iforas et le granité fin d'Aoukenek. Les trois premières 
modélisations se font respectivement d'Adma vers Adma (5), d'Adma vers Iforas (6) et 
d'Adma vers Aoukenek (7). Les modélisations à K2O décroissant se font d'Iforas à 
Aoukenek (8) et d'Aoukenek à Aoukenek (9) (fig. 57). 

Pour ne pas multiplier les modélisations similaires, l 'échantillon KD15 a été choisi 
comme base pour l'ensemble; il est parmi les plus basiques et se situe à un niveau 
intermédiaire de la lignée. Les autres échantillons ont été choisis pour tenir compte des trois 
massifs et englober le plus possible la tendance de ce groupe. A nouveau, la nature de 
l'assemblage minéral a été estimé d'après la nature des enclaves : plagioclase, clinopyroxène, 
opaques. Le choix d'une augite sub-calcique est justifié par le caractère relativement acide 
des roches étudiées. L'apatite et le sphène leur ont été adjoints vu leur abondance dans les 

•/, Si O2 

55 60 65 70 75 

F i g . 5 7 . - Représen ta t ion dans le diagramme S iO: versus K 2 O des tendances modél isées pour tous les é l é m e n t s 
majeurs. D i f fé ren tes tendances ont é té modélisées dans chaque groupe pour englober complè t emen t les d i f f é r e n t s 
échant i l lons (1 à 4 : groupe I ;5à 9: groupe 11; 10 à 12 : groupe 111). Les numéros correspondent à ceux des tableaux 3 
et 4. L 'as té r i sque représente l'enclave JPL290 de la tona l i t é d'Erecher. Les carrés indiquent la composition des 
cumulats des tendances 1 èt 4 respectivement. Ils ont é té pris comme exemple. Les deux tendances en po in t i l l é 
accompagnées de«?>. sont des extrapolations des groupes 1 et I I désignant un magma dioritique semblable. 
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P H , 0 = 2 k b 

Fig . 58. - Triangle quartz-albite-orthose normatif pour les trois groupes calco-alcahns (les termes acides des 
groupes I I et I I I ne sont que partiellement représentés , par souci de clarté). Les cotectiques ont é té dessinées 
d 'après Winkler (1965). Cercles : groupe I ; points : groupe I I ; triangles : groupe I I I . 

55 EO 65 70 75 

F ig . 59. - Diagramme Si02 versus K i O pour l'ensemble du batholi te ainsi que pour les mé tad io r i t e s du Kidalien 
(Bertrand et ai, 1984a) : 1. mé tad io r i t e s du Kidalien; 2. m é t a t o n a l i t e de Mareris (batholite est); 3. granodiorite 
d'Ibdcken (groupe I , est du batholi te); 4. R A P U (voir texte); 5. groupe I (pré- tec tonique) ; 6. groupe I I (tardi-
tectonique); 7. groupe I I I (post-tectonique); 8. groupe I V alcalin (post-tectonique). Les limites des d i f fé ren t s 
champs magmatiques sont de l 'eccerillo et Taylor (1976). 
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T a b l e a u 4, - Comparaison roche de départ - m é l a n g e roche d'arrivée + c u m u l â t calculé. 

Roche ou S i O ^ TiO^ ' ^ ^ 2 ° 3 ' ' ' ' 2 ° 3 t ^^2° \ ° ^ 2 ° 5 ^^'^^^^ '^^^ 
m é l a n g e . r é s i d u s . 

JPL287 6 8 , 2 8 0,A3 1 3 , 6 4 4 ,45 0 ,14 0 , 7 2 3,30 4 ,73 0 , 8 8 0 ,06 _^ 
JPL282+M1 6 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 5 4 ,45 0,17 0 , 7 3 3,29 4,72 0 ,87 0 ,06 4 ,4 10 

JPL287 6 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 4 4 ,45 0,15 0 , 7 2 3,30 4,73 0 ,88 0 ,06 _^ 
JPL295+M2 6 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 4 4 ,45 0 ,16 0 , 7 2 3,30 4 ,73 0 ,88 0 ,05 5,3 10 

JPL287 6 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 4 4 ,45 0 ,14 0 , 7 2 3,30 4 ,73 0 ,88 0 ,06 _^ 
JPL279+M3 6 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 5 4 ,45 0 ,18 0 ,75 3,27 4 , 7 1 0 ,86 0 ,00 7,5 l o " 

JPL287 6 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 4 4 ,45 0 ,15 0 , 7 2 3 ,30 4 ,73 0 ,88 0 ,06 
JPL292+M4 5 8 , 2 8 0,43 1 3 , 6 6 4 ,45 0 ,16 0 ,77 3,26 4 ,69 0 ,85 0 ,04 7,5 lo" 

JPL290 6 4 , 6 3 0,64 1 4 , 0 7 6,13 0 ,16 1,86 5,03 4 ,48 1,08 0,19 _^ 
Pl+Bl+Hb+Q 6 4 , 6 3 0,55 1 4 , 2 7 6,27 0 ,25 1,67 4 ,66 4 ,14 0 , 7 0 0 ,00 5,4 10 

KD15 6 1 , 2 2 0,83 1 5 , 9 3 6 ,01 0 , 1 0 2 ,64 5,28 3,70 2 ,94 0,27 _^ 
JPL248+M5 6 1 , 2 3 0,83 1 5 , 9 2 6 ,01 0 ,13 2 ,62 5,27 3,66 2 ,86 0,28 9 ,2 10 
id+l%sphène 6 1 , 3 1 0,95 5,35 

KD15 6 1 , 2 2 0,83 1 5 , 9 3 6 ,01 0 , 1 0 2 ,64 5,28 3,70 2 ,94 0,27 _2 
JPL313b+M6 6 1 , 2 4 0,83 1 5 , 9 2 6 ,01 0 ,16 2 ,59 5,26 3,60 2 ,76 0,29 4 ,8 lo" 

KD15 , 6 1 , 2 2 0,83 1 5 , 9 3 6 ,01 0 , 1 0 2 ,64 5,28 3,70 2 ,94 0,27 
JPL372+M7 6 1 , 2 2 0,84 1 5 , 9 4 6 ,01 0 , 1 0 2 ,64 5,26 3,66 2 ,89 0,30 5,9 l o " 

JPL313b 70 ,45 0,27 1 5 , 38 2,10 0 , 0 4 0 , 4 0 1,17 4 ,52 4 ,37 0,13 ^ 
JPL404+M8 70 ,45 0,27 1 5 , 3 5 2,10 0 , 0 4 0 , 4 1 1,23 4 ,58 4 , 4 1 0,08 1,2 lo" 

JPL372 72 ,85 0,27 1 3 , 9 7 1,79 0 , 0 3 0 , 5 2 1,13 4 , 1 1 4 , 8 8 0,17 
JPL371+M9 72,85 0,27 1 3 , 9 5 1,79 0 , 0 4 0 ,53 1 ,11 4 ,17 4 , 9 0 0,19 4 , 9 lo" 

JPL381 5 4 , 0 2 2,22 1 4 , 7 4 11,00 0 ,17 3 ,68 5,82 4 ,07 2 ,55 0,47 ^ 
JPL395+M10 54 ,02 2,24 1 4 , 7 5 11,00 0 , 1 8 3 ,69 5,79 4 ,03 2 ,50 0 , 5 1 6 ,9 10 

JPL381 54 ,02 2,22 1 4 , 7 4 11,00 0 ,17 3,68 5,82 4 ,07 2 ,55 0,47 
JPL396+M11 54 ,02 2,22 1 4 , 7 4 11,00 0 , 1 8 3,68 5,82 4 ,07 2 ,55 0,47 1,2 lo"^ 

JPL395 66 ,80 0,89 1 5 , 1 5 4,37 0 ,08 1,29 2 ,81 4 ,30 3 ,98 0,24 ^ 
JPE393+M12 66 ,80 0,89 1 5 , 1 5 4,37 0 , 0 8 1,29 2 ,81 4 ,30 3 ,98 0,24 2 ,4 10 

C a l c u l é au moyen des programmes MENU e t MIX2 ( E . W l l m a r t & J . C . Duchesne, Lab. Ass . 
G é o l o g l e - P é t : r o l o g l e - G é o c t i l m i e de l ' U n i v e r s i t é de L i è g e ) . 
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G R O U P E I 
S i 0 2 versus CaO 
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G R O U P E II 
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GROUPE III 
Si02 versus CaO 

55 Si02 

GROUPE IV 
Si02 versus CaO 

% S i 0 2 

Fig . 60. - Diagramme S 1 O 2 versus C a O pour les groupes I prc-tcctonique (a); I I tarcii-tecconique (b); I I I post­
tectonique (e) et I V alcalin post-tectonique (d). 
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roches concernées. La fin de la différenciation se marque par la chute de K 2 O , ce qui indique 
la cristallisation de minéraux potassiques tels le feldspath K et la biotite, composants du 
granité porphyroïde. 

Les cinq modélisations sont de bonne qualité (somme des carrés des résidus < 5,10 
tab. 4). L'assemblage minéral qui cristallise dans les tendances 5 à 7 comprend essentielle­
ment du labrador (55 à 65%) et de l'augite (20 à 40%), les mméraux accessoires entrant en 
ligne de compte pour 6 à 7%. La lignée 7 comporte en outre de la forstéri te . 

Le fractionnement d'une olivine magnés ienne au d é b u t de la tendance n'est pas rigoureusement 
exclu mais est douteux. Ces 4% de fo r s t é r i t e résul tent plus vraisemblablement du rapport Ca/Mg 
choisi en ce qui concerne l'augite et qui pourrait ê t re t rop élevé. D'autre part, la modél i sa t ion 7 
in tègre une évolut ion des magmas qui s'étale de 617( à l'S^c de Si02 et qui sont inclus dans trois 
massifs, non rigoureusement cogéné t i ques . 
La modé l i sa t ion 5 fait appa ra î t r e du sphènc négatif qui , s'il n 'étai t pas pris en compte, 
en t r a îne ra i t seulement une faible augmentation de la somme des carrés des résidus mais nécessiterait 
une inversion de matrice di f f ic i le à réaliser et impossible en ce qui concerne le programme ' M I X 2 ' . En 
tout é ta i t de cause, ce sphcne négat if ne modifie pas les conclusions atteintes. Contrairement à la 
s chéma t i s a t i on obtenue pour la tona l i t é p ré - t ec ton ique d'Lrechcr, la composition du plagioclasc 
(An 60) de cette lignée est de son c ô t é un peu t rop basique. 

Dans les tendances 8 et 9, l'augite est remplacée par du feldspath K et de la biotite, et le 
plagioclase devient plus acide (An20-23).Ce changement de minéralogie est indiqué par le 
coude qu'affecte la tendance du groupe I I vers 70% de silice dans le diagramme SiO: versus 
CaO (fig. 60b), puisque les deux anciens minéraux sont calciques et que les trois nouveaux 
ne le sont pas ou peu. L'apparition d'un minéral hydraté est probablement liée à 
l'augmentation de la concentration en eau dans le magma, due au fractionnement de celui-ci. 
La transformation du pyroxène en amphibole, bien visible en lame mince, est sans doute à 
lier également à ce phénomène. Ce processus est typique du batholite côtier andin (Pitcher, 
1978). 

Cette évolution, ainsi que la non-cristallisation du quartz, est en accord avec la 
tendance décrite dans le diagramme triangulaire Q-Ab-Or (fig. 58). Le groupe I I part du 
champ du plagioclase et se dirige vers la cotectique Ab-Or (ou plus extactement vers le 
minimum azéotropique, puisque le FK et l'albite forment une solution solide complète) 
pour se diriger vers le minimum thermique. 

L'extrapolation vers les teneurs plus faibles en silice du groupe I I rejoint celle du groupe I 
comme déjà ment ionné plus haut (fig. 57). I l est donc possible de considérer que ces deux 
groupes proviennent d'un magma de composition dioritique similaire qui, dans le premeir 
cas (groupe I , subduction) se différencierait sous une concentration d'eau suffisamment 
élevée pour permettre la cristallisation d'amphibole et de biotite et qui, dans le second cas 
(groupe I I , collision) cristalliserait sous une concentration en eau quasi nulle n'autorisant 
que la formation d'une phase anhydre telle que l'augite. La concentration en eau nécessaire 
pour stabiliser l'amphibole ou la biotite est en fait faible ( < 1%, Wyllie et al., 1976), la 
variation ne doit donc pas être très grande. La teneur en eau pourrait être liée à la 
déshydratation de la croûte océanique qui, importante pendant la subduction, tend vers 
zéro lors de la collision. 

3. L E G R O U P E III P O S T - T E C T O N I Q U E 

Le groupe I I I (post-tectonique I calco-alcalin) est principalement granitique ou 
microgranitique. Seul le faisceau de Telabit comporte des filons plus basiques; i l sera 
d'ailleurs le seul ensemble à être modélisé. 11 l'a été suivant deux tendances à K.'O croissant 
(10 et 11) et une autre dans laquelle l'augmentation de la potasse est moins forte (12). Les 
échantillons ont à nouveau été choisis pour englober le mieux possible toute la tendance du 
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groupe, non compris les filons dont le chimisme se rapproche du groupe I I . Etant donné la 
similitude de son évolution avec le groupe I I , c'est le même assemblage minéral qui a été 
employé, dans lequel, pour rendre compte de la faible pente de la tendance dans le 
diagramme SiO: versus KiO (faible par rapport à la teneur absolue en K : 0 ; fig. 59), a été 
ajouté de la biotite. 

Les trois tendances modélisées sont également de très bonne qualité (sommes des carrés 
des résidus < 7,10 tab. 4). Les tendances 10 et 11 requièrent des assemblages minéraux 
très voisins (fig. 57; tab. 4) dont les compositions globales sont : SO'vf de plagioclase (An30, 
en moyenne sur toute la tendance), 20% d'augite, 16% de biotite, 1,5% d'apatite, 6% de 
sphène et 6,5% de magnétite. Pour la tendance 12, la biotite et 50% de l'augite sont 
remplacées par du feldspath potassique; le plagioclase y est également plus acide (Anl8) . Ici 
aussi, le caractère moins calcique de ce deuxième assemblage se marque bien dans le 
diagramme SiO: versus CaO (fig. 60c). L'évolution de l'ensemble des roches du groupe se 
traduit dans le diagramme triangulaire Q-Ab-Or (f ig. 58) par un tracé similaire à celui du 
groupe IL 

A 55% de SiO:, dans le diagramme silice-potasse (fig. 38), la majori té des échantillons 
du groupe I I I se trouvent au-dessus du prolongement de la tendance exprimée par les 
roches du groupe I I , ce qui traduirait un magmatisme plus alcalin dès ce stade. Cette 
situation est confirmée par les éléments en traces tel que le Nb par exemple (voir plus loin). 
La tendance évolutive de ce magma épouse la tendance calco-alcaline suite à la cristallisation 
de la biotite, minéral potassique et d'un plagioclase relativement acide. Cela pourrait 
impliquer des conditions pression-température plus faibles que celles qui ont défini 
l 'évolution des roches du groupe I I et une concentration en eau non nulle, en accord avec la 
mise en place plus superficielle de ce groupe, lors de la remontée du bâti . Le fractionnement 
simultané de clinopyroxène et de biotite est confirmé par l'association fréquente de ces deux 
minéraux dans certaines lames minces. Cette juxtaposition s'explique par la valeur encore 
relativement faible de la concentration en eau. 

4. C O N C L U S I O N S 

Les modèles de cristallisation fractionnée basés sur les éléments majeurs pour les 
différentes étapes des trois tendances calco-alcalines respectent d 'extrêmement près les 
évolutions chimiques réelles; les assemblages minéraux utilisés dans les modèles sont bien en 
accord avec ceux que l'on trouve réellement dans les associations minérales des enclaves. 
Seul le groupe I montre une perturbation du sodium, probablement lié à une albitisation 
partielle du plagioclase lors de D2. 

Les deux premiers groupes peuvent provenir d'une même souche dioritique. Dans le 
premier cas, une concentration élevée en eau permet la cristallisation de l'amphibole et de la 
biotite; dans le second, la concentration en eau est plus faible, ce qui conditionne le 
fractionnement de l'augite. Le troisième groupe, bien que chimiquement proche du groupe 
I I , provient vraisemblablement d'un magma parental plus alcalin à 55'"'( de silice. Les 
différenciations de ces deux groupes se sont déroulées à des profondeurs crustales 
moyennes. Le groupe I I I , par contre, s'est probablement différencié à plus faible 
profondeur. 

Vers 70'"'( de SiO:, les groupes I I et 111 fractionne en grande quant i té des minéraux 
potassiques (feldspath K et biotite), ce qui se traduit dans les diagrammes de type Harker 
par des ruptures de pente des courbes correspondantes. 

Etant donné les très faibles écai-ts observés entre les analyses chimiques et les valeurs 
calculées, les différents systèmes étudiés peuvent être considérés comme s'étant différenciés 
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Fig . 6 1 . - Diagramme Rb versus Sr pour le batholite des Iforas et les méta tonal i tcs du Kidaiien. Mêmes symboles 
que sur la f i g . .59. 

en vase clos : aucune contamination crustale, pour les éléments majeurs, n'est décelable. 
L'absence d'enclave d'encaissant et les contacts nets des plulons occasionnant parfois un 
métamorphisme de contact (Adma) corroborent cette conclusion. Les mêmes faits sont 
relevés par Pitcher (1978) pour les plutons du batholite côtier andin. 

Le caractère trop acide et trop hétérogène du groupe alcalm nécessiterait pour être 
modélisé une approche minéralogique dont la complexité aurait imposé une instrumenta­
tion sophistit]uée dont l'utilisation sortait du cadre de cette é tude . 

L'étude du chimisme rapporté aux éléments majeurs permet donc : 1) de séparer deux 
magmas parentaux différents, le premier à l'origine aussi bien du groupe Ipré-tectonique que du 
groupe II tardi-tectonique, le second, plus alcalin, à l'origine du groupe III post-tectonique; 2) 
de soutenir que les deux magmas n'ont pas subi de contamination crustale importante lors de 
leur mise en place et de leur cristallisation; en fait, aucune contamination par de la croûte 
continentale supérieure n'est détectée par les éléments majeurs. 
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B. AFFINEMENT DU MODELE PAR L 'ANALYSE QUALITATIVE DES ELEMENTS EN 
T R A C E S , Y COMPRIS LES T E R R E S RARES 

1. C O N F I R M A T I O N D U M O D E L E D E S E L E M E N T S M A J E U R S P A R L E S E L E M E N T S E N T R A C E S 

Cette section vise à montrer que les conclusions obtenues à partir des éléments majeurs 
est confirmée qualitativement par les éléments en traces. La seconde section visera à 
complé ter les assemblages minéraux déterminés par les éléments majeurs par des phases qui 
ne sont pas prises en compte par ces derniers (le zircon par exemple). 

Les éléments en traces contenus dans les miné raux qui cristallisent voient leur concentration varier 
en conséquence; les autres s'enrichissent dans le liquide restant, ce sont les éléments hygromagma-
tophiles, dont les coefficients de partage sont nettement infér ieurs à l 'unité. 
Seules des cons idé ra t ions qualitatives seront tentées ici, car, dans les roches acides, le rôle des phases 
accessoires est essentiel et peut faire varier du tout au tout les concentrations des é léments en traces 
alors que l 'évaluat ion du volume d'un minéra l accessoire est t rès imprécise . De plus les coefficients de 
partage dans les roches acides sont mal d é t e r m i n é s (Gil l , 1978). Une modél isat ion quantitative dans 
ces conditions n'aurait guère de sens. 

Le diagramme Rb versus Sr (fig. 61) distingue très bien les différents groupes et indique, 
ainsi que les majeurs, une parenté possible entre le groupe I pré-tectonique et les 
métatonali tes du Kidalien. Deux éléments intéressants sont le Sr et le Ba; le premier est lié au 
plagioclase et le second au feldspath potassique. 

Les diagrammes SiOi versus Sr (fig. 62a,b,c,d) montrent une décroissance générale du 
Sr avec la différenciation, en accord avec le fractionnement continu du plagioclase et d'un 
minéral pauvre en SiO: (pyroxène ou amphibole). La plus basse teneur en Sr de l'enclave du 
groupe I (JPL290) peut être expliquée par la présence de biotite, ce qui réduirait la 
proportion de plagioclase. Le groupe I V détermine deux tendances, l'une à Sr décroissant à 
partir d'une teneur élevée (lignée métalumineuse, l'autre à teneur en Sr basse et constante 
(lignée hyperalcaline). 

Les diagrammes SiO: versus Ba (fig. 63a,b,c) montrent un enrichissement constant en 
ce dernier élément dans le groupe I (pas de cristallisation de feldspath K) et un 
appauvrissement vers 7Q'Jc de SiO: dans les groupes I I et I I I , au moment où le FK se met à 
fractionner (tab. 3). 

La quant i té importante de Ba qui appa ra î t dans certains échant i l lons du grani té p o r p h y r o ï d e 
pourrait résul ter de la non- rep ré sen ta t iv i t é de ces échant i l lons . Kn effet, par exemple, la q u a n t i t é de 
feldspath K obtenue par un calcul de mé lange basé sur tous les é léments majeurs par le programme 
«MIX2», est en effet de IQ^'i supé r i eu re dans le petit échant i l lon JPL313a (3197ppm Ba, hors 
diagramme) que dans l 'échanti l lon JPL313b, de la même provenance mais de taille beaucoup plus 
grosse. Ceci attire une fois de plus l ' a t tent ion sur la représen ta t iv i té des échant i l lons t rès grenus. 

La majori té des roches du groupe I V révèlent une pauvreté importante en baryum, ce qui 
indique vraisemblablement que le feldspath K constitue une fraction importante de la 
minéralogie des cumulats de ce groupe; c'est une conclusion à laquelle arrive également Ba et 
al. (1985). 

L'imprécis ion des tendances en ce cjui concerne cet é lément résul te probablement des erreurs 
affectant la d é t e r m i n a t i o n du Ba par fluorescence X. 

Le diagramme Sr vs Ba (fig. 64a,b,c,d) est particulièrement élégant. Le groupe I montre 
une corrélation négative (fractionnement du plagioclase uniquement); les groupes I I et I I I 
de leur côté se définissent par une décroissance légère du Ba tandis que celle du Sr y est 
nettement plus forte (fractionnemement du plagioclase + un minéral incorporant un peu de 
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Fig. 62. - Diagramme SiO: l-crsus Sr pour les groupes I (a); I l (b); I I I (c) et I V (d). La tendance à Sr toujours bas du 
groupe alcalin (d) représente la l ignée hyperalcaline, l 'autre la lignée alumincuse. 
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Fig. 63. - Diagramme Si02 venus Ba pour les groupes I (a), I l et I I I (b) et I V (c). 
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Fig. 64. - Diagramme Sr versus Ba pour les groupes ! (a); 1! (b); 111 (c) et I V fdV Sou! le groupe I montre -ne 
croissance du Ba avec une décroissance d u Sr. r ^ 
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Ba) qui se poursuit vers 300 ppm de Sr ( = 70% SiO:) par une décroissance importante 
simultanée des deux traces. Cette rupture est l'indication du début de la cristallisation du 
FK. A nouveau les échantillons du granité porphyroïde présentent des anomalies de 
concentration en Ba. Le groupe I V alcalin, c]ui ne comprend que des produits acides, se 
distribue uniquement sur une tendance équivalente au deuxième stade des groupes 
précédents (forte décroissance conjointe du Sr et du Ba). 

Cette analyse des éléments en traces confirme l'existence d'un magma dioritique similaire à 
l'origine des groupes I et II; les teneurs comparables en éléments hygromagmatophiles des deux 
groupes en est l'expression (voir plus loin les arachnogrammes). En particulier, l'échantillon 
basique d'Erecher (JPL286) manifestement pauvre en K:0 (69,16% SiO;; 1,32% K:0) possède 
des teneurs en La, Ba, Thet Nb caractéristiques d'un magma calco-alcalin riche en potasse (Gill, 
1981); cette observation indique que le magma parental devait être relativement riche en KjOet 
que les faibles teneurs en cet élément dans la tonalité d'Erecher ne sont pas originelles mais sont 
dues à la séparation de mméraux potassiques (biotite, dans ce cas-ci). 

2. P R E C I S I O N D E L ' E V O L U T I O N B A S S E P R E S S I O N D U B A T H O L I T E P A R L E S T E R R E S R A R E S E T 

C E R T A I N E S T R A C E S 

Les analyses des terres rares ainsi que d'autres traces (annexe 4) ont été effectuées par J. 
Hertogen ( K U L ) . 

L'analyse des terres rares (TR) constitue en géochimie un outil très puissant. 
Cependant, dans les termes acides, les coefficients de partage sont, comme on l'a dit plus 
haut, très mal connus. Par exemple, dans une compilation récente (Hcnderson, 1984), une 
seule valeur est donnée pour chaque TR comme caractéristique du coefficient de partage 
entre un liquide silicate et le sphène ou l'allanite. I l n'est, par ailleurs, pas précise si ces 
minéraux gouvernent la différenciation, auquel cas leur influence est majeure, ou bien s'ils 
ne représentent que les concentrations en T R au moment de la cristallisation finale. Nous ne 
pouvons dès lors imaginer à ce stade qu'une é tude qualitative. 

Comme les éléments majeurs l'ont montré, les roches étudiées, si on excepte certaines 
enclaves, peuvent être considérées comme des liquides. 

D'une manière générale, les spectres de TR légères (La-Sm), y compris l'Eu, des trois 
groupes magmatiques calco-alcalins s'expliquent facdement en s'appuyant sur les compositions 
minérales des cumulais déduites des éléments majeurs. Par contre, les concentrations en TR 
lourdes (Gd-Lu) nécessitent l'appel à une minéralogie accessoire supplémentaire (zircon, sphènc, 
allanite, apatite). 

Sauf en ce qui concerne le groupe I , les sommes de T R (Z!TR) n'augmentent pas, 
coiitrairenient au schéma classique, avec la différenciation (SiO: versus J^TK, f ig . 65). 
I .esXTR du groupe I I décroissent assez vile et il est clair dans le diagramme en question que 
la granodiorite d'Adma (groupe lia) et le granité d'Aoukenek (groupe Ile) ne sont pas 
strictement cogénétiques, contrairement aux filons de Telabit (groupe 111). Dans ce dernier 
cas, on observe une décroissance des IJTR, assez légère entre les valeurs 54'"( à 70''! de SiOj 
et plus nette au delà. Ces tendances, pour l'ensemble des groupes I I et I I I , reflètent la 
cristallisation de phases accessoires enrichies en T R telle par exemple l'apatitc. Les roches 
du groupe I V , alcalin, ne fournissent pas de tendance sérieuse de par l'absence de termes 
basiques. Les teneurs en T R de ce groupe semblent devoir être corrélées à des phénomènes 
plus complexes, qui seront examinés plus lom dans ce travail. 
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Fig . 6.S. - Diagramme opposant ia silice à la somme des terres rares. Figurés : cercles : groupe I p r é - t e c t o n i q u e ; 
points : groupe I I tardi-tectonique ( l i a — Adma, I l b — Aoukcnek) ; triangles : groupe I I I post-tectonique; c ro ix 
diverses : groupe I V alcalin ('•' Tahrmer t ; + filons N-S; x Kidal) . 

Les spectres du groupe I (fig. 66) montrent, avec la différenciation, une augmentation 
des T R légères et le saut d'une anomalie positive à une anomalie négative de l 'Eu. 
Excepté l'enrichissement importanten La de l'échantillon JPL280, le fractionnement 
conjoint du plagioclase et de la hornblende peut rendre compte de cette évolution. En 
effet, la hornblende présente une anomalie négative de l 'Eu, contrairement au 
plagioclase. Le fractionnement de ces deux minéraux dans des proportion adéquates 
peut donc mener à un spectre dans le liquide sans anomalie de l 'Eu. Le passage d'une 
anomalie positive faible à des anomalies négatives également faibles suggère une légère 
augmentation de la part relative du plagioclase au cours de la différenciation. 
L'évolution de T R lourdes est plus complexe : après une augmentation importante 
(JPL286 vers JPL293), elle chute en f in de différenciation (JPL280). La première étape 
pourrait s'expliquer par le fractionnement d'allanite (très enrichie en T R légères) mais 
surtout par du sphène. En effet, le sphène semble incorporer préférentiellement les 
T R intermédiaires (Henderson, 1984) ce qui pourrait induire un spectre convexe vers 
le haut, comme celui de l'échantillon JPL293. La deuxième étape paraît liée à la 
cristallisation du zircon, très enrichi en T R lourdes. La chute de ces dernières teneurs 
se déroule entre 73% et 76% de SiO: au moment où une chute en Z r se marque dans le 
diagramme binaire SiO: versus Zr (fig. 67a) '. Signalons que la magnéti te et l 'ilménite 
ont des spectres de T R plats et des concentrations faibles (Henderson, 1984). Ces 
deux minéraux ne contribuent donc qu'à une augmentation de la teneur globale en T R 
dans le liquide. 

L'enrichissement en La pourrait éga lement être attribue à la cristallisation du zircon. 

95 



TONALITE D' E R E C H E R GRANODIOHITE D'ADMA 

10»-

• JPL 2 8 0 
A JPL 293 
• JPL 286 

SM EU GD TB HO 

Fig. 66. - Spectres de Terres Rares de la tonal i té 
d'Erecher (groupe I p ré t ec ton ique} . Le nombre 
at taché à chaque spectre représente la teneur en 
SiO: de l 'échant i l lon concerné. 
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Fig. 69. - Spectres de Terres Rares du monzogra-
nite d 'Aoukenek (groupe I I tardi-tectonique). Le 
nombre a t t a c h é à chaque spectre représen te la 
teneur en S iO: de l 'échantil lon c o n c e r n é . 
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F i g . 68. - Spectres de Terres Rares de la granodio-
r i te d 'Adma (groupe I I tardi-tectonique). Le nom­
bre a t t aché à chaque spectre représente la teneur en 
S i O : de l 'échantil lon c o n c e r n é . 
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F i g . 70. - Spectres des Terres Rares du faisceau de 
f i l o n E-W de Telabit (groupe I I I post-tectonique). 
Le nombre at taché à chaque spectre représen te la 
teneur en S iO: de l ' échant i l lon concerné. 
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Les spectres TR de la granodiorite d 'Adma (groupe I I ; f ig . 68) indiquent une légère 
décroissance en T R légères, qui en fonction du modèle basé sur les éléments majeurs, 
peut être imputé à la cristallisation (1%) de l'apatite (très enrichie en TR; Watson et 
Green, 1981). Par contre, la variation en T R lourdes est étonnante pour des roches 
séparées par \ % à 3% de SiO: (6.5,.58% à 68,83%). Les faibles teneurs en T b et H o de 
l 'échantillon JPL238 par rapport à l 'échantillon JPL243, par ailleurs identiques, 
peuvent être liées à la cristallisation de sphène (riche en T R intermédiaires). 
L'enrichissement en T R lourdes et l'appauvrissement en T R légères, particulièrement 
en Ce et surtout en La de l'échantillon JPL246 pourrait être dû au fractionnement 
d'allamte, minéral très riche en TR légères. 

Le monzogranite f in d'Aoukcnek et la granodiorite d'Adma appartiennent à la même 
lignée (groupe II) , laquelle s'explique, comme il a été mont ré par les éléments majeurs, 
essentiellement par le fractionnement de plagioclase et d'augite. Les spectres des T R 
des deux plutons sont effectivement très semblables. Ceux du monzogranite (fig. 69) 
révèlent des teneurs plus faibles que ceux de la granodiorite, ce qui est conforme à la 
position intermédiaire du spectre de l'échantillon le plus acide de la granodiorite 
(JPL246). L'accentuation de l'anomalie négative de l 'Eu confirme l'importance du 
fractionnement du plagioclase. A nouveau, les T R lourdes se singularisent : elles sont 
nettement plus basses dans le granité (72,.5% SiO:) que dans la granodiorite (68,8% 
SiO:). Comme dans le groupe l, la cristallisation de zircon peut expliquer cette 
décroissance. Dans le diagramme binaire SiO: versus Zr (fig. 67b), le zirconium, qui 
jusqu'à 70% SiO: s'enrichissait dans le liquide, se met, à ce moment, à décroître 
nettement. Le passage vers l'échantillon JPL371 (fractionnement de FK et de biotite 
en lieu et place d'augite) .se caractérise par une baisse globale importante en T R mais 
avec un enrichissement relatif en T R lourdes (fig. 69). Cette évolution est 
vraisemblablement due à l'augmentation d'apatite relevée par les éléments majeurs. En 
effet, l'apatite va appauvrir le liquide en T R , mais moins en Yb et en Lu , puisque 
relativement appauvrie en ces deux T R (Henderson, 1984). Dans ce dernier cas, la 
faible anomalie en Lu peut être liée à la proportion moindre de plagioclase (tab. 3). 
Remarquons que les valeurs absolues en T R des groupes I et I I sont très semblables, ce 
qui confirme que leur magma initial a dû être similaire. 

Groupe I 
SI02 variul Zr 

Fig. 67. - Diagramme opposant S i O : à Z r pour les groupes 1 (a); I I (b); 111 (c) et I V (d). Remarquez, dans les trois 
premiers groupes, la décroissance de Zr vers 70% de S i O : , marquant le d é b u t de la cristallisation du zircon. 
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c. Le faisceau de fi lon E-W de Telabit est représenté par cinq spectres de 54% à 78% de 
silice (fig. 70) qui conduisent essentiellement aux mêmes conclusions que pour le 
groupe I I , avec cette différence que les valeurs absolues en T R sont plus élevées; ce qui 
corrobore l 'hypothèse d'un magma initial plus alcalin pour le groupe I I I que pour les 
groupes I et I I , aux signatures T R smiilaires. Au cours de la différenciation, la 
concentration en T R légères diminue suite à la cristallisation de l'apatite ( i 1,5% 
d'apatite, tab. 3) et l'anomalie de l 'Eu s'approfondit parla séparation du plagioclase, 
surtout lorsque le rapport feldspath/augite augmente (JPL 393). L'explication des 
spectres des T R lourdes, comme pour les groupes précédents, nécessite qu'intervienne 
la constitution de phases minérales accessoires. Le passage de l'échantillon JPL381 à 
l'échantillon JPL394 s'explique par la séparation d'apatite comme pour les T R légères. 
Par contre, la remontée des T R lourdes de JPL395, quoique peu importante, peut 
s'expliquer par la séparation de sphène (les T R légères remontent un peu également). 
De 67'''( à 70^ de SiO: (JPL396) les T R lourdes tombent, alors que les T R légères 
remontent légèrement. A nouveau, le zircon peut être invoqué puisque dans le 
diagramme SiO,' versus Zr (fig. 67c), le zirconium décroît nettement juste avant 70% 
de silice. Quant au dernier échantillon, le plus acide (73,96'"'< SiO:, JPL293), i l accuse 
une sérieuse remontée des T R lourdes, alors que le zircon cristallise (JPL396 : 316 ppm 
Zr; JPL393 : 207 ppm Zr) et que les T R légères décroissent. Comme les minéraux 
essentiels changent drastiquement (apparition du feldspath K, disparition de la 
biotite, diminution de l'augite; tab. 3), il est probable que la minéralogie accessoire se 
modifie, mais les propositions deviennent hypothétiques. I l est possible d'imaginer la 
combinaison des effets de l'apatite et de l'allanite (en plus de la disparition de la biotite, 
pauvre en TR) mais également de faire intervenir des processus hydrothermaux 
comparables à ceux responsables des spectres en «mouette» du groupe alcalin (voir 
cidessous). 

d. Dans le groupe alcalin, les processus hydrothermaux ainsi que la minéralogie 
accessoire, variée et hétérogène rendent très hasardeux le déchiffrage, même qualitatif, 
des diagrammes d'éléments en traces (voir par exemple fig. 46, 64 ou 67). Quelques 
observations peuvent néanmoins être faites. Le granité alcalin de Tahrmert possède 
des teneurs en éléments hygromagmatophiles très variables (ex : Zr : 124-780 ppm; Y : 
19-84 ppm, fig. 71, 72) par rapport aux éléments majeurs, plus constants (ex : SiO: : 
71,4-7.S, 1 : K : 0 ; 4,49-5,69f i ). Dans le triangle Q-Ab-Or (fig. 73), 7 roches sur 12 du 
granité de Tahrmert se situent très près du point thermique minimum quartzo-
feldspathique pour une pression de 2kbar et un rapport Ab/An proche de l ' infini 
(granité hypersolvus). Les 5 autres échantillons se distinguent par une proportion 
moindre de quartz (même rapport Ab /Or = 1,2). 

Cette position dans le voisinage du point thermique minimum ' induit une faible variation des 
éléments majeurs d'une rociie à l'autre mais permet une concentration en éléments hygromagma­
tophiles dans les liquitles. l.es échantillons du granité de Tahrmert pourraient donc représenter des 
liquides à différents stades de la cristallisation eutecticale ou posséder des proport ions différentes de 
liquide résiduel, enrichi en éléments hygromagmatophiles. Les phases fluides ont pu également jouer 
un rôle non négligeable dans la répartition de ces éléments {granité à fUn)rine). 

Les autres roches alcalines définissent une tendance depuis le 'col' situé entre les 
sommets Ab et Or jusqu'à un minimum cotectique où la grande majorité des échantillons de 
ce groupe se localisent (cercle hachuré; f ig . 73). D'après la position de ce minmum, une 
pression de 1 à 2kbar peut être invoquée, c'est-à-dire une profondeur de 4 à 5 km. 

Le granité de Tahrmert est susceptible de représenter un liquide pur. En effet, il est composé presque 
uniquement de quartz et de perthitcs, ainsi que d'un peu de biotite. 
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Fig . 71. - Diagramme Z r versus Y du granité alcalin hypersolvus de Tahrmert (groupe I V alcalin). 
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Fig . 72. - Diagramme Z r versus Rb du granité alcalin hypersolvus de Tahrmert (groupe I V alcalin). 
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Fig . 7 3 . - Triangle quartz-albite-orthosc normatif du groupe I V alcalin. La flèche 1 représente la tendance du 
groupe I et la flèche 2,3 celles des groupes II et I I I . Figurés : points : Tahrmert; + : filons N-S; x : complexes 
annulaire, dont la majeure partie des roches acides de ce groupe se situent dans la zone hachurée; + encadrées : 
laves d'Ichoualen; x encadrées : zone de Kidal affectée d'hydrothermalisme (roches aux feldspaths complètement 
rougis); ••" : eutectique pour Ab/An = infini et PH20 = Ikbar. Voir discussion dans le texte. 
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Ces évaluations doivent être prises avec précautions car on peut se poser des questions sur le rôle 
exact des fluides, parfois très abondants, tels que le fluor ou le chlore, sur la position de l'eutectique. 
Ces fluides sont par ailleurs essentiels dans le cadre de la genèse des roches alcalines (Harris, 1981, 
1982). 
U n exemple est formé par les sept échantillons des laves d'ichoualcn qui sont pointés nettement plus 
près du pôle quartz, ainsi que les trois échantil lons d'une zone rouge du complexe de Kidal (JP1,232, 
233, 235). Il ne semble pas que ces positions puissent représenter une composition originelle et on 
peut supposer, dès lors, qu'il a existé une mobil i té des éléments majeurs dans ces roches, résultant de 
processus post-magmatiques. 

La grande variabilité des éléments en traces du granité de Tahrmert se retrouve dans les 
spectres de T R (fig. 74). Pour des teneurs en silice comprises entre 73,5% et 74,9'7c, la 
somme des T R varie de 155 à 305 ppm et le rapport La/Yb de 12 à 34. L'anomalie en Eu, 
toujours négative, est également variable : rapport E u / E u * de 0,14 à 0,42. La somme des T R 
est liée aux teneurs en Zr, ainsi JPL355 : 155 ppm TR, 129 ppm Zr; JPL308 : 264 ppm T R , 
204 ppm Zr; JPL351 : 305 ppm T R , 296 ppm Zr. Les deux échantillons JPL308 et JPL355 
possèdent néanmoins, aux valeurs absolues près, des spectres similaires; l 'échantillon 
JPL351 par contre, est radicalement différent et se rapproche d'un spectre de type 'mouette' 
( = spectre horizontal avec hautes teneurs et anomalie importante de l'Eu). Ce genre de 
spectre peut être attribué à des processus hydrothermaux. En effet, lors de ceux-ci, les T R 
sont mobilisées sous forme de complexes (Mineyev, 1963), fluorés ou chlorés (Alderton et 
al., 1980) - le granité du Tahrmert contient de la fluorine - et ceci d'autant plus que leur 
rayon ionique est petit (Humphris, 1984), ce qui explique pourquoi les T R lourdes sont plus 
affectées que les légères. Les remontées en T R lourdes des échantillons des filons N-S (fig. 
75) et du complexe annulaire de Kidal (surtout de l'échantillon JPL234 de la venue albitique 
K12, f ig . 76) peuvent être expliquées également par ces processus hydrothermaux. Les 
spectres en 'mouette' liés à une albitisation sont dues à la formation de complexes du type 
NaYF4 (Mineyev, 1963). L 'Eu, sous sa forme réduite Eu'"*" , ne semble pas mobile dans ces 
conditions oxydantes, ce qui peut être à la base de la nette accentuation de son anomalie 
négative (éch. JPL234 : Eu/Eu='- = 0,06, f ig . 76). 

L'anomalie positive de l'échantillon B20 (64,5*% SiO:, Eu/Eu"'' = 1,55) et l'anomalie 
négative, mais peu importante par rapport aux autres, de l'échantillon JPL403 (67,8% SiO:, 
Eu/Eu"' = 0,65) suggèrent qu'avant une teneur équivalent à 65% de silice, la cristallisation 
du plagioclase a été contrebalancée par celles des minéraux à anomalies négatives de l 'Eu tels 
que les pyroxènes ou les amphiboles. I l est en outre vraisemblable que le feldspath K ne 
commence à cristalliser qu'à partir de ce moment où, d'ailleurs, se produit une chute de K_'0 
(fig. 38). Une autre possibilité serait que ces roches les plus basiques du groupe alcalin aient 
ramené des cristaux relevant d'un processus de cumulation. Cette indécision ne peut être 
définitivement levée pour le moment. 

L'analyse qualitative des éléments en traces a montré la compatibilité de l'évolution de leur 
concentration avec le modèle quantitatif basé sur les éléments majeurs. Ce dernier modèle en est 
donc renforcé. Les terres rares, en particulier, confirment l'hypothèse que le magma initial des 
groupes I et II était similaire, contrairement à celui du groupe III, qui était plus alcalin. Les TR 
soulignent également l'importance des phénomènes hydrothermaux dans le groupe IV alcalin. 

D'autre part, l'examen des variations des teneurs en TR ainsi que des autres éléments 
hygromagmatophiles, a permis de mettre en valeur l'existence d'une minéralogie accessoire qui a 
influencé, par sa séparation, l'évolution chimique fine de ces magmas : il s'agit principalement 
d'apatite, de zircon, d'allanite et de sphène. 

La synthèse de l'évolution de la nature des assemblages minéraux qui ont fractionné dans 
chaque groupe magmatique est reporté dans le tableau 5. 
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GRANITE A L C A L I N DE TAHRMERT 

• JPL30a 
n JPL351 
A JPL365 

L A C E ND S M E U G D T B HO YB LU 

Fig. 74. - Spectres de terres rares du granité alcalin 
hypersolvus de Tahrmert (groupe I V alcalin). Le 
nombre attaché à chaque spectre représente la 
teneur en Si02 de l'échantillon concerné. 

10"-

A JP1403 
• JPL 375 
• JPL376 

6776 

?696 

LA C E ND SM EU GD TB HO YB LU 

Fig. 75. - Spectres de terres rares des filons N-S 
(groupe I V alcalin). Le nombre attaché à chaque 
spectre représente la teneur en Si02 de l'échantillon 
concerné. 

COMPLEXE A N N U L A I R E DE KIDAL 

• RB<l5b 
JPL 234 

L A C E ND S M E U G D T B HO Y B L U 

Fig. 76. - Spectres de terres rares du complexe 
annulaire de Kidal (groupe IV alcalin). Le nombre 
attaché à chaque spectre représente la teneur en 
Si02 de l'échantillon concerné. 
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Tableau 5. - Nature et évolut ion du fractionnement basées sur les éléments majeurs, en trace et les terres rares 

55 60 65 70 75 

p l a g l o c l a s e : 
h o r n b l e n d e : 
q u a r t z : 
b i o t l t e : 
ilménite: 
magnétite: 
sphène: 
a l l a n l t e : 
z i r c o n : 

GROUPE I 

PRE-TECTONIQUE. 

p l a g i o c l a s e : 
a u g l t e : 
f e l d s p a t h K: 
b i o t l t e : 
a p a t l t e : 
Ilménite: 
magnétite: 
sphène: 
forstérlte: 
a l l a n l t e : 
z i r c o n : 

GROUPE I I 

TARDI-TECTONIQUE. 

p l a g l o c l a s e : 
a u g i t e : 
f e l d s p a t h K: 
b i o t l t e : 
a p a t l t e : 
magnétite: 
sphène: 
a l l a n l t e : 
z i r c o n : 

GROUPE I I I 

POST-TECTONIQUE. 

calculé -: suppose extrapolé 
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C H A P I T R E IV 

C O N T R I B U T I O N S D E S D I F F E R E N T S R E S E R V O I R S T E R R E S T R E S 

DANS LA G E N E S E DU B A T H O L I T E DES I F O R A S 

A. ESSAI D'EVALUATION D E S SOURCES P R O F O N D E S SUR B A S E D E S 
E L E M E N T S EN TRACES 

Les roches magmatiques des marges continentales doivent leurs teneurs en éléments en 
traces aux zones-sources dont elles proviennent, à savoir ; 

- le manteau appauvri (type M O R B , Mid Océan Ridge Basalts); 
- le manteau pénéprimordial ' (type OIB, Océan Island Basalts); 
- la croiàte océanique subductée; 
- la croijte continentale. 

Ces concentrations en éléments en traces sont également contrôlées par le degré de 
fusion partielle et le degré de cristallisation fract ionnée. 

Le manteau appauvri, source principale des magmas des arcs insulaires, peut être 
localisé dans le manteau lithosphérique puisque les magmas calco-alcalins de ces zones 
proviennent d'une profondeur de 80 à 150 km (Ringwood, 1986). La croûte océanique joue 
également, par déshydratation, un rôle important (Hawkesworth, 1979;Dupuy et al., 1978). 

La participation d'un manteau pénéprimordial dans les arcs insulaires paraît clairement 
établie que ce soit en milieu océanique (Gil l , 1984; Stern et Bibee, 1984; von Drach et al., 
1986) ou sur une marge continentale active (Saunders et ai, 1980). Certains auteurs font 
appel à la subduction de sédmients mais admettent néanmoins un manteau en moyenne 
moins appauvri que les M O R B atlantiques (Whi t fo rd et al., 1981). Ce manteau pénépri­
mordial est difficile à localiser : Stern et Bibee (1984) le place vers 150 km de profondeur, 
alors que G i l l (1984) le voit p l u t ô t en dykes dans le manteau lithosphérique de type M O R B . 
Comme on le verra plus loin, dans le modèle que nous proposons pour les Iforas, ces deux 
gisements sont juxtaposés. 

L LE D E C R Y P T A G E D E L A C O N T R I B U T I O N D E S D I F F E R E N T S R E S E R V O I R S T E R R E S T R E S : 

L A M E T H O D E D E S A R A C H N O G R A M M E S 

Pour tenter d'évaluer le taux de participation de chacune de ces sources, Pearce (1983) a 
proposé de normaliser les éléments habituellement hygromagmatophiles par rapport aux 

' Voir déf in i t ion page 24. 
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Fig . 77a. - Diagrammes de référence (Pearce, 1983) montrant l'allure des araclinogrammes de roches de dittérents 

environnements géodynamiques et leur interprétation schématique (voir fig. 77b et texte). 
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C h i l e e n 

c a l c - a l k a l i n e 

b a s a l t ( S O M a ) 

s z . ( % ) 
R b 9 0 

K 8 3 

B a 8 0 

T h 8 0 

S r 6 7 

C e 4 2 

P 3 6 

S m 18 

o t h e r s 0 

r o c k 
M O R B 

R b B a Th Ta N b C e Zr H l S m 

Fig. 77b. - Interprétation des teneurs 
en éléments hygromagmatophiles des 
basaltes calco-alcalins chiliens (Pearce, 
1983). s.z.(%) = pourcentage de parti­
cipation de la zone de subduction (ha-
churage vers la gauche); hachurage vers 
la droite — participation du manteau 
pénéprimordial. 

M O R B . Ainsi, toute la part des teneurs supérieures à celles des M O R B devra être attribuée à 
une autre source. 

La méthode de l'earce (1983. fig. 77a) est basée sur les observations suivantes : 1 ) les tholéiites d'arc 
insulaires st>nt enrichies en .Sr, K , Rb, Baet T h par rapport aux M O R B . Ces éléments accompagnent 
le plus vraisemblablement des fluides aqueux enrichis provenant de la déshydratation de la croûte 
océanique subtluctée (e.g. Best, 197î>: Hawkesworth et al., 1977; Saunders et Tarney, 1979). Ces 
é léments enrichis possèdent en effet les potentiels ioniques les plus faibles {voir plus loin, fig. 78) et 
sont aisément mobilisables par l'eau. Pearce {1983) a calculé que près des 2/3 du K, ,Sr, T h et plus des 
3/4 ilu Rb et du Ba des basaltes tholéiitiques des arcs insulaires sont attribuables à la déshydratation 
de la plaque océanique subductée. Hawkesworth et cil. {1979b) ont également souligné l'importance 
de l'apport de la croi^itc océanique par tléshydratation dans la composition isotopique des arcs 
insulaires. 2) Les basaltes calco-alcalins et shoshonitiques sont enrichis en les mêmes éléments mais 
en plus grandes quantités et sont, de plus, enrichis en Ce, P et .Sm, tous trois pouvant provenir de 
sédiments subtluctés. 3) Les basaltes intra-plaques, susceptibles de provenir d'un manteau 
pénéprimordial, sont modérément enrichis en tous les éléments sauf en Y et Y b qui seraient f ixés par 
une phase minérale résitluclle tel que le grenat. 4) La ct>ntamination crustalc est très variable 
puisqu'elle dépend du contaminant mais elle augmenterait surtout les concentrations en T h et en Ba. 

Sur les marges continentales, les basaltes possèdent les trois signatures M O R B , 
manteau pénéprimordial (MP) et composants de la subduction. I l est possible d'évaluer 
graphiquement leurs rapports respectifs (fig. 77b), sur un diagramme du type arachno 
gramme ('spidergram' en anglais, de la forme en araignée que prennent les spectres). Dans ces 
diagrammes, les éléments peuvent être classés de diverses manières et être normalisés à 
divers standards. Dans ce cas-ci, le classement des éléments aussi bien que la normalisation 
ont été adaptés au problème traité, c'est-à-dire à l'origine des roches des marges actives. 

Lu normalisation a été faite par rapport aux M O R B , une des sources possibles et a 
priori la plus homogène. Les valeurs de normalisation sont les suivantes (en ppm, Pearce et 
al., 1981) : 

Hf 
2,4 

Sr K Rb Ba T h Ta Nb Ce P Zr 
120 1500 2 20 0,2 0,18 3,-5 10 1200 90 
S m T i Y Yb 
3,3 ISOOO 30 3,4 

Ces valeurs sont celles d'un M O R B typique; les autres M O R B peuvent posséder des 
valeurs normalisées de 0,5 à 1,1 mais délivrent toujours des spectres horizontaux (fig. 77a). 
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Sr K Rb Ba Th T a Nb C e P Zr Hf Sm Ti Y Yt 

Fig. 78. - Les deux variables qui déterminent l'ordre de rangement des éléments dans les arachnogrammes sont : le 
potentiel ionique (valence habituelle/rayon ionique) et le coefficient de partage existant lors du début de fusion 
d'une Iherzolite à grenat (Pcarce, 1983). Voir texte. 

Le classement des éléments s'est fait par rapport à deux critères (fig. 78) : a) la valeur du 
potentiel ionique (Z/r = état d'oxydation habituel/rayon ionique), qui détermine la 
mobilité de l 'élément dans l'eau : un élément est mobile lorsque Z/r est bas (< 3) ou élevé 
(>12). Ceux qui possèdent un potentiel ionique intermédiaire sont généralement 
immobiles (Loughnan, 1969). Les éléments mobiles ont été placés à gauche, les autres à 
droite; b) le coefficient de partage (D) de ces éléments entre une Iherzolite à grenat et le 
liquide résultant d'un taux de fusion partielle faible. Ces coefficients étant mal connus, 
seules des estimations de valeurs relatives sont données (1 pour le plus petit D, 15 pour le 
plus grand). Les éléments ont été classés de telle sorte que leur D croisse vers le centre du 
diagramme aussi bien pour les éléments mobiles dans l'eau que pour ceux qui y sont 
immobiles. 

La méthode des arachnogrammes a le grand avantage de présenter une vue d'ensemble 
des éléments choisis et permet d'éviter la fastidieuse énumération des valeurs des rapports 
classiques Th/Ta, Nb/Zr , ... 

2. L ' A P P O R T D E S A R A C H N O G R A M M E S D A N S L E D E C R Y P T A G E D E L ' O R I G I N E D U B A T H O L I T E D E S I F O R A S 

a. Les arachnogrammes appliques à des roches intermédiaires et acides - le cas 

du batholite des Iforas -, précautions et méthode 

L'interprétation de ces diagrammes en ce qui concerne les roches du batholite des Iforas pose 
deux problèmes majeurs : le premier tient à l'interférence d'une contamination crustale 
éventuelle, le second relève du caractère acide des roches étudiées. 

- La contamination crustale 

La modélisation quantitative basée sur l 'évolution des éléments majeurs, confirmée par 
l'analyse qualitative des éléments en traces, appliquée à l 'évolution des magmas intermédiai-
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Fig. 79. - Diagramme T a / Y b versusTh/Yb (Pearce, 1982), voir mterprétation dans Ie texte. Cercles vides — groupe 
I; cercles pleins = groupe I I ; triangles — groupe I I I ; croix — groupe I V . 

res à acides a pu se faire sans apport ni dépar t d'éléments, ce qui suggère une faible influence 
de la contamination crustale lors de cette étape. Néanmoins, elle n'a pu en rien préjuger de 
l'interaction magma de départ-croiàte. 

Le diagramme Ta/Yb versus Th /Yb (fig. 79) éclaire bien ce problème (Pearce, 1982). En 
effet, la contamination crustale affecte nettement plus le Th que le Ta (le Th est enrichi dans 
la croiàte continentale) et le vecteur 'contamination crustale' est subvertical, comme 
d'ailleurs celui de la 'composante subduction' (le Th est mobile dans les fluides aqueux, non 
le Ta). Par contre, les vecteurs 'manteau pénéprimordial ' (enrichi en tous les éléments 
hygromagmatophiles par rapport aux M O R B ) et 'cristallisation fractionnée' (les deux 
éléments s'enrichissent dans le liquide) sont à 45"". Les deux éléments sont normalisés par 
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rapport à l 'Yb , pour tenter de réduire l'effet de la fusion partielle ou de la cristallisation 
fractionnée et permettre ainsi une comparaison avec d'autres marges actives. Dans ce 
diagramme, les groupes I et I I du batholite des Iforas déterminent une tendance à 45" 
partiellement superposable à celles des Andes centrales (subduction) et de l'Iran (collision 
récente avec encore beaucoup de caractères de subduction). Elle peut être attribuée à une 
composante manteau pénéprimordial ou, plus probablement dans le cas des Iforas, à la 
cristallisation fractionnée. Aucune contamination crustale ne doit donc être invoquée sauf 
pour atteindre les valeurs définies par les coordonnées (a,b), début des tendances des 
groupes I et I I (fig. 79). Cependant dans ce cas, une composante subduction peut également 
en être la cause. Les arachnogrammes vont montrer que cette dernière (déshydratation de la 
croijte océanique subductée) a joué et les isotopes indiqueront qu'une participation de la 
croûte continentale inférieure s'y superpose (voir plus loin). De toute manière, une 
contamination importante n'a pu se produire qu'au début de l'ascension du magma initial 
dans la croûte et non pendant la différenciation des termes acides. 

Les groupes I I I et IV ont leurs roches les plus basiques (JPL381, JPL403, B20) qui 
possèdent des rapports Th/Yb plus bas. Le groupe I I I pourrait définir une tendance à 70"; 
par contre, le groupe IV indique plutôt d'abord un enrichissement en T h et ensuite un 
enrichissement conjoint du Th et du Ta, rejoignant en cela les deux premiers groupes. Il est 
donc logique d' interpréter l 'évolution du groupe I I I dans le même sens. Pour les roches 
alcalines cela signifierait peut-être un magma primaire de composition intermédiaire comme 
Giret (1983) l'a suggéré dans l 'Archipel des Kcrguelen. 

- La cristallisation fractionnée 

Pearce (1983) a limité l'application de la méthode des arachnogrammes aux basaltes, ce 
qui lui a permis de négliger les effets de la cristallisation fractionnée. Dans le cas des Iforas, ce 
n'est évidemment pas possible, des corrections sont nécessaires; nous avons tenté de les 
évaluer. Soulignons que quelle que soit la précision de ces corrections, les résultats resteront 
toujours approximatifs et les chiffres avancés ne seront jamais que des estimations destinées à 
donner une idée du taux de participation de chaque source et à évaluer les différences entre 
chaque groupe. 

Le rôle de la cristallisation fractionnée peut être évaluée à l'intermédiaire de 
l'arachnogramme dans lequel les points représentatifs de plusieurs roches d'un même massif 
sont reportés (fig. 80 à 82). En effet, ces graphiques visualisent d'une manière synthétique 
l'évolution des différents éléments reportés ati cours de la différenciation (cette dernière est 
représentée par les teneurs en silice). 

Ils permettent ainsi de savoir si la concentration en un élément donné de la roche la plus 
basique de chaque unité magmatique constitue un maximum, un minimum ou éventuellement 
une valeur proche de celle du magma initial. Cela étant connu, le spectre de la roche la plus 
basique peut être étudié en tant qu'approximation du magma initial. 

Les arachnogrammes de 7 plutons ou faisceaux de filons sont représentés sur les figures 
81 et 82. Deux arachnogrammes de référence (basaltes du Chili central et divers basaltes 
calco-alcalins continentaux; Pearce, 1983; fig. 80) sont également représentés pour 
comparaison. La similitude existant entre les spectres des trois groupes calco-alcalins des 
Iforas entre eux (fig. 81) ainsi qu'avec les basaltes de référence (fig. 80), est frappante. Lors de 
cette dernière comparaison, il ne faut pas oublier que le spectre «Iforas» est représenté par 
une granodiorite (65'"^ SiO:), plus différenciée. 11 s'ensuit des variations dues au 
fractionnement (voir plus bas) dont les plus spectaculaires sont les dépressions du titane et 
du phosphore, manifestement dues à ce phénomène, comme le démontre bien l'évolution 
des spectres de Telabit lors de la différenciation (fig. 81d). 
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Les différentes évolutions des teneurs des éléments étudiés dans ces araclinogrammes 
ressortent bien. I l est possible, pour les magmas calco-alcalins (groupe I à I I I ) , de les résumer 
comme suit : 

1) dans la séquence principale : 

dans les trois groupes (fig. 81) : 
- s'enrichissent dans les liquides : K, Rb, Ba, T h , Ta; 
- s'appauvrissent dans les liquides : Sr, P, T i ; 

dans le groupe I : 
- s'enrichissent également : Nb , Ce, Sm, Y ; 
- varient peu : H f , Zr (sauf en f in de cristallisation); 

dans les groupes II et III : 
- varient peu : Nb, Ce, Zr, H f ainsi que, dans une moindre mesure. Y, Yb. 

2) en f i n de cristallisation, les groupes I I et I I I sont marqués par la chute de plusieurs 
éléments : Ba (très net), K, Ce, Zr, H f , Sm. 

L'évolution de l 'Yb (et de l 'Y, qui le suit) est plus complexe (voir l 'étude des terres 
rares). 
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Fig. 81. - Aracbnogranimes de quatre ensembles calco-alcalins. Les nombres à gauche du numéro d'échantillon 
représentent la teneur en silice, a. Tonal i té d'Erecher (groupe I); b. granodioritc d'Adma (groupe I I ) ; c. 
monzogranite fin d'Aoukenek (groupe II ) ; d. faisceau de filons E - W de Telabit (groupe III) . 
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Le rubidium, en cette f i n de cristallisation voit sa concentration se stabiliser. 

Cela indique le rôle majeur du feldspath K qui possède un Kd(FK/liquide) pour le R b vers 0,9 (Irving, 
1978; Long, 1978). La biotite peut également avoir joué un rôle non négligeable [le Kd(Bi/FK)pourle 
Rb est proche de 2, Albuquerque, 1975] mais néanmoins moindre que celui du feldspath K. 

On peut donc conclure qu'en prenant les spectres des roches les plus basiques : 

- deux éléments (P et Ti) sont t rop affectés par la cristallisation fractionnée pour qu'on 
puisse estimer leur concentration dans le magma initial; 

- les éléments mobiles et susceptibles de provenir de la croiàte océanique subductée (K, Rb, 
Ba, Th) risquent d'être surévalués sauf le Sr qui, au contraire, sera sous-évalué; 

- le Nb, Ce, Zr, H f et Sm devraient être bien est imés, avec une légère réserve pour le 
groupe I ; 

- l 'Y , l 'Yb et le Ta paraissent surtout ne varier qu 'à la f i n ou au milieu de la différenciation; 
les teneurs des roches les plus basiques devraient donc correspondre à celles du magma 
initial. 

Ces conclusions se retrouvent sur le diagramme de comparaison des arachnogrammes 
des Iforas avec les basaltes de marges continentales actives ( fig. 80) : dans les Iforas, K, Rb, 
Ba et Th sont plus élevés, Sr, P et T i sont plus bas, les autres éléments é tant comparables. 

Les roches alcalines ne comportent que très peu de représentants en dessous de 70% 
SiO: et la roche la plus basique fait 64% SiO:. Ceci, outre la grande variabilité en éléments en 
traces souvent soulignée dans ce travail, rend illusoire la recherche de règles dans ce groupe à 
ce stade de l 'é tude des roches alcalines des Iforas. I l faut cependant noter que (fig. 82) : 
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Fig. 82. - Arachiiogrammes des trois ensembles alcalins. Les nombres à gauche du numéro d'échantillon 
représentent la teneur en silice. Pour le granité de Tahrmert, les teneurs en zirconium ont également été notées , 
a. granité alcalin hypersolvus de Tahrmert; b. filons N-S; c. complexe annulaire de Kidal. L'échantillon JPL234est 
aibitisé. 
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- les spectres alcalins ont une allure similaire à celle des groupes calco-alcalinset n'ont pas la 
forme plate des basaltes intra-plaques classiques (Pearce, 1983), ceci sans tenir compte des 
valeurs absolues, puisque nous comparons des syénites et des granités à des basaltes; cela 
indiquerait qu'une composante subduction existe toujours, sauf si le fractionnement lors 
de la cristallisation fractionnée a été tel qu'il peut être rendu responsable seul de 
l'enrichissement en Rb, K, T h et Ba par rapport à Ta, Nb, Z r , q u o i q u e peu probable, 
cette hypothèse ne peut être rejetéc par manque de roches basiques. 

- le niveau de base déterminé par l 'Yb est plus élevé. 

// pettt paraître audacieux de tenter de définir les caractéristiques des magmas initiaux à 
partir de roches en général intermédiaires, sur base d'une méthode relativement empirique. 
Plusieurs points soutiennent cette façon défaire : 1) Telahit comprend une roche basique (54'\ 
SiO:) et constitue donc un garde - fou; 2) le but principal de cette section est d 'étudier 
l'évolution géochimique d'un groupe à l'autre, c'est-à-dire le passage du calco-alcalin à 
alcalin; 3) les éléments comparables dans le modèle de Pearce, basé sur les basaltes, secomporte 
de la même manière (ex : Nb-Ta-7,r-Hf); 4) comme nous le verrons, l'ensemble des résultats 
(calcul de balance de masse des majeurs, arachnogrammes, isotopes) convergent vers une même 
conclusion, ce qui témoigne d'une très bonne consistance interne, et renforce chaque méthode. 

b. D é t e r m i n a t i o n de la contribution des d i f f érent s réservoirs terrestres dans la 

genèse du batholite des Iforas sur base des arachnogrammes 

Sur base des réflexions t]ui précèdent, il est possible de tenter une évaluation grossière 
des proportions des sources impliquées dans la genèse des magmas du batholite des Iforas et 
particulièrement d'en déduire une évolution dans le temps. Les arachnogrammes des roches 
les plus basiques de chaque massif étudié sont consignés dans la figure 83 (a à f ) . 

Mais tout d'abord quelques considérations générales : 

- la similitude de ces graphes avec ceux relatifs aux basaltes andins où aucune contamina­
tion crustale n'est décelée (fig. 80, Pearce, 1983: Thorpc et ai, 1976; Hawkesworth i j / . , 
1979a), permet de penser que ne pas la prendre en considération ne dénaturera pas les 
conclusions dans le cas des magmas des Iforas. Aucune teneur anormalement haute en Ba 
ou en T h n'est d'ailleurs remarquée; 

- les courbes qui réunissent la contribution de chaque source profonde ont été tracées 
comme suit (d'après Pearce, 1983) : 
1. la droite des concentrations dues à la source M O R B est une horizontale passant par 

Yb; 
2. l'enrichissement caractéristique du manteau pénéprimordial passe par H t - Z r et 

ensuite par Nb-Ta (Hf seul t]uand Zr est appauvri, et Nb seul quand Ta est enrichi de 
manière suspecte) pour retomber légèrement vers Sr. C'est pour ce dernier élément 
que la courbe est la moins bien déterminée; 

3. il n'est tenu aucun compte des teneurs en P et T i ; 
Le fait de subdiviser la participation mantellique en deux extrêmes est probablement 

schématique. Cependant, il apparaît de plus en plus, surtout par les études isotopiques, que 
deux pôles OLI plus existent dans le manteau, même dans les zones de subduction (Gi l l , 
1984). D'autre part, cette étude va montrer dans le cas des Iforas une évolution de la part 
mantellique (c'est-à-dire en excluant la part revenant à la déshydratation de la croûte 
océanique) depuis le groupe I jusqu'au groupe I V , qui peut s'expliquer par des rapports 
manteau appauvri/ manteau pénéprimordial différents. L'appel à un manteau propre à 
chaque groupe est également théoriquement possible mais relèverait p lutôt d'un deus ex 
machina. 
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Fig . 83. - Arachnogranimes des échantillons les plus basiques des groupes des fig. 81 et 82. La ligne horizontale 
dont l'mdice est indiqué sur l'axe des Y représente la participation d'un manteau appauvri (type M O R B ) , la zone 
hachurée vers la gauche celle du manteau péncprimordial (type O I B ) et la zone hachurée vers la droite celle de la 
croûte océanique subductée (déshydratation). Comparer avec la fig. 77b. 

Des calculs de proportioiii des différents réservoirs sont reportés cians le tableau 6 pour 
quelques cléments : Sr et Th (éléments mobiles), N b et H f (éléments immobiles), Ce, à 
l'enrichement particulier, et Yb, représentant le niveau de base. Le rapport 'manteau 
pénépnmordial ' / 'manteau type M O R B ' ; moins mfluencé par la cristallisation fractionnée, 
est particulièrement intéressant. 

I-'n effet, les courbes du M O R B et du MP sont basées sur Y b , Ht et Nb, trois éléments dont les 
concentrations varient très peu au début de la différenciation et peu affectés par une éventuelle 
contamination crustale (Thompson et al., 1982). L'enrichissement des éléments mobiles (K, Rb, Ba. 
Th) lors de la cristallisation fractionnée va exagérer le pourcentage de la 'composante subduction' 
seulement. Pour le .Sr, la 'composante subduction'et même éventuellement le 'manteau pénéprimor-
tlial', peuvent être sous-cstimês. 

i l est important de rappeler que les pourcentages calculés dans ce tableau représentent 
la part de chaque source dans la concentration d'un élément mais que cela ne signifie pas, 
bien entendu, la part en volume de la source à l'origine de la concentration en cet élément. 
Pour ce faire, i l est nécessaire de tenir compte des teneurs de chaque source en l'élément 
donné. Cette considération n'a cependant pas d'importance pour la détermination de 
l'évolution au cours du temps de la participation de chaque source dans la genèse des 
différents groupes. 

119 



Tableau 6. - Calcul de la participation des différentes sources. 

A. Pourcentage de p a r t i c i p a t i o n pour 6 éléments: 

Sr S P M Th S P M Ce S P M 

Er 48 35 17 93 5 2 73 18 9 
Ad 22 65 13 95 4 1 67 27 6 
Ak 0 80 20 98 2 0 66 28 6 
Te 26 63 11 58 38 4 64 32 4 
NS 0 78 22 85 14 1 63 34 3 

Nb S P M Hf S P M Yb S P M 

Er 0 67 33 0 71 29 0 0 100 
Ad 0 84 16 0 80 20 0 0 100 
Ak 0 85 15 0 79 21 0 0 100 
Te 0 90 10 0 86 14 0 61 39 
NS 0 89 11 0 91 9 0 78 22 

S= composante subduction; P= manteau pénéprlmordial; M= manteau MORB; 

Er= Erecher; Ad= Adma; Ak= Aoukenek; Te= T e l a b l t ; NS= filons N-S, 

B. Rapport manteau pénéprlmordial/manteau MORB, pour 6 éléments: 

Erecher Adma Aoukenek Tel a b i t Filons 

Sr 2 5 5 5.7 3.5 
Th 2.5 4 6 9.5 14 
Ce 2 4 4.7 8 11.3 
Nb 2 5.3 5.7 9 8.1 
Hf 2.4 5 3.8 6.1 10 
Yb 0 0 0 1.6 3.5 

Les observations sur chaque groupe sont les suivantes : 

GROUPE I : L'arachnogramme de l'échantillon JPL286 de la tonali té d'Erecher (groupe I) 
est représenté sur la fig. 83a. Le niveau M O R B se situe vers une valeur normalisée de 0,45. 
Cette valeur, plus basse que les M O R B classiques, est typique des magmas des marges 
actives. 

Plusieurs explications ont été proposées pour ces basses teneurs mais toutes reposent sur une 
augmentation des teneurs en H 2 O dans le manteau, eau provenant de la déshydratation de lacroijte 
océanique subductée : elle autorise soit la présence de phases résiduelles concentrant les éléments 
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incompatibles tels que rutile, sphène ou zircon {en augmentant la fugacité d'oxygène; Dixon et 
Batiza, 1979; S^undersetal., 1980); soit un degré de fusion partielle plus élevé (en abaissant le solidus; 
Pearce et Norry, 1979); ou alors la refusion d'un manteau déjà appauvri (également en abaissant le 
solidus; Green, 1973). Les trois processus peuvent d'ailleurs travailler conjointement (Pearce, 1982). 

La courbe du manteau pénéprimordial est bien déterminée par le Ta, N b , 2 r et H f ; tous 
quatre ont la même valeur de normalisation (vers 1,4). Les éléments mobiles (Sr, K, Rb, Ba, 
Th) plus le Ce sont enrichis par les fluides provenant de la plaque océanique subductée. Le 
tableau 6 montre que ces éléments mobiles (+ Ce) doivent leur teneur aux trois sources. Le 
pourcentage de la composante subduction est proportionnel au coefficient de partage D 
défini plus haut (fig. 78). Pour tous les éléments (sauf Yb), le rapport MP/MORB est 
similaire (2 à 2,5). 

GROUPE I I : Les deux plutons du groupe I I (Adma et Aoukenek; f ig . 83b,c) délivrent des 
spectres for t similaires et, hormis les valeurs absolues, semblables à celui d'Erecher. Les 
niveaux de base (MORB) sont également très proches : 0,47 et 0,55 pour 0,45 à Erecher. Le 
rapport normalisé du manteau de type MORB, influencé par la déshydratation de la croûte 
océanique sous les Iforas au Pan-Africain, pour ces éléments, peut donc être fixé à 0,50. Le taux 
de participation de la 'composante subduction' est sensiblement égale à celle de la tonalité 
d'Erecher, sauf en ce qui concerne le Sr. Les valeurs basses de cet élément découlent 
probablement de la cristallisation fractionnée. Le rapport MP/MORB, par contre, est plus 
élevé (4-6). La source des magmas tardi-collision (mais engendrés lors de la collision) est donc 
semblable à celle mobilisée lors de la subduction mais avec une participation plus importante 
du manteau pénéprimordial (pour les éléments étudiés, bien sûr) exceptés l ' Y et l 'Yb, qui 
proviendraient exclusivement du manteau de type M O R B , comme le suggère d'une manière 
générale Pearce (1983). Cette dernière interprétat ion est logique en ce qui concerne le 
groupe I I des Iforas étant donné les concentrations déjà très basses en ces éléments. 

GROUPE I I I : le faisceau de Telabit, post-tectonique, possède un spectre similaire aux 
précédents mais avec un niveau de base nettement plus élevé, vers une valeur normalisée de 
1,3 (fig. 83d). Comme la valeur du manteau de type M O R B sous les Iforas au Pan-Africain a 
été estimée vers 0,50 aussi bien à travers les magmas tardi- que pré-tectoniques, il faut 
admettre que la différence provient du manteau pénéprimordial, qui pour la première fois 
libère de l 'Yb et de l 'Y. On ne peut invoquer un enrichissement dià à la cristallisation 
fractionnée puisque l'échantillon de Telabit JPL381 est le plus basique des échantillons 
étudiés du batholite (54% Si02). 

Cette augmentation du niveau de base impliquerait la déstabilisation partielle de phases minérales 
telle que le grenat, enrichi en T R lourdes et pourrait indiquer une participation plus totale, plus 
directe, du manteau pénéprimoridal. Le grenat apparaît comme une phase essentielle dans la genèse 
des roches alcalines, qu'il participe à la fusion ou qu'il reste en phase résiduelle. 

Dans le groupe I I I , la participation du manteau pénéprimordial est bien déterminée par 
les autre éléments Ta, Nb, Zr, H f . Les proportions calculées dans le tableau 6 indiquent des 
signatures peu différentes des groupes précédents, excepté un rapport MP/MORB plus 
élevé (6-10). Comme pour les groupes I et I I , la 'composante subduction' du Sr est 
certainement sous-estimée. Le groupe III témoigne donc d'une participation plus importante 
et plus totale du manteau pénéprimordial, c'est-à-dire du manteau classiquement à l'origine des 
roches alcalines. 

GROUPE I V : pour l'alcalin, i l semble à nouveau que les phénomènes géologiques qui 
séparent les roches de leur sources soient moins transparents que dans le cas des magmas 
calco-alcalins. Deux spectres ont été sélectionnés : l 'un à tendance métalumineuse (éch. 
JPL403, filons N-S), l'autre à tendance hyperalcaline (éch. B20, complexe annulaire de 
Kidal). La lecture de leur arachnogramme (fig. 83e) et du tableau 6 (basé sur JPL403) permet 
d'écrire les conclusions suivantes : 
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- la ligne de base est plus élevée que dans le spectre de Telabit, le plus élevé des magmas 
calco-alcalins. Cela indique une plus grande participation du manteau pénéprimordial; 

- la forme des arachnogrammes des magmas alcalins n'est pas fondamentalement différente 
de celle des groupes calco-alcalins. Les éléments provenant de la déshydratation de la 
croiàte océanique subductée participent donc toujours, même si c'est dans une 
proportion moindre; 

- l 'échantillon hyperalcalin, à peine plus basique que l'échantillon métalumineux (64% et 
67% Si02)est systématiquement appauvri (sauf en K, Baet Y) , particulièrement en Sr, Z r 
et H f . Pourtant, des échantillons des deux types existent aussi bien dans le complexe 
annulaire de Kidal que dans celui de Timedjelalen, et se trouvent placés sur des mêmes 
bonnes isochrones Rb-Sr (fig. 32 et 35), ce qui indique qu'ils sont cogénétiques. Ces 
différences sont probablement imputables au fractionnement de minéraux différents et 
ce, avant le stade syénitique; 

- en se basant sur l'échantillon métalumineux, aux processus de fractionnement probable­
ment plus proches de ceux des magmas calco-alcalins, i l ressort que le rapport 
M P / M O R B du groupe alcalin est plus élevé que pour le groupe 111, qui apparaît à 
nouveau comme un intermédiaire. 

3. CONCLUSIONS 

L 'étude des éléments hygromagmatophiles sur arachnogrammes parvient aux conclu­
sions suivantes : 

- Les éléments réputés hygromagmatophiles ne le sont pas tous dans le cas présent : tout au 
long de la différenciation, Sr, T i et P décroissent régulièrement. K , Rb, Ba, Th et Ta sont 
réellement hygromagmatophiles, sauf à la f i n du fractionnement lors de la cristallisation 
des minéraux potassiques (feldspath K et biotite) où K, Ba, Ce, Zr , H f et Sm décroissent 
et où Rb se stabilise. En dehors de cette période, Nb, Ce, Zr et H f ont des teneurs 
relativement constantes et constituent de bons marqueurs des concentrations des 
magmas initiaux. 

- La proportion de manteau pénéprimordial dans le magma initial augmente avec le temps 
pour devenir importante à partir du groupe I I I , qui possède des teneurs intermédiaires 
entre les groupes 1 et I I calco-alcalins et le groupe IV alcalin. Les éléments hygromagma­
tophiles s'enrichissant fortement dans les liquides du début de fusion, leurs teneurs sont 
très sensibles à de faibles variations de cette dernière. C'est probablement pour cette 
raison que les éléments majeurs ne sont marqués par le manteau pénéprimordial qu 'à 
partir du groupe I I I post-tectonique. 

- Tous les groupes, même l'alcalin, ont une forte proportion de Sr, K, Rb, Ba et T h , 
éléments mobiles dans l'eau ainsi que de Ce, l'ensemble provenant de la déshydratation 
de la plaque subductée. Tous ces magmas sont donc liés, plus ou moins fortement, ,î la 
subduction, même les granités alcalins ou hyperalcalins à caractères anorogéniques. 

- l 'Y et l 'Yb du manteau pénéprimordial participent à la genèse des groupes I I I et I V , 
indiquant une contribution plus directe de ce manteau (ces deux éléments sont 
considérés comme peu hygromagmatophiles). Ceci est un point important pour le 
modèle pétrogénétique. 

- Aucune contamination crustale ne se déclare nettement. Si elle existait, elle devrait 
surtout enrichir K, Ba, Rb et Th et se superposer à la 'composante subduction' et 
n' interférerait que très peu sur le rapport MP/MORB. De toutes manières, l'augmenta­
tion conjointe du Th (abondant dans la croilte continentale) et du Ta (peu abondant), par 
exemple, nie plutôt une contamination importante par la croûte continentale lors de la 
différenciation. Cette dernière a été en conséquence négligée dans les calculs. 
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B. DONNEES ISOTOPIQUES S U R LES D IFFERENTES REGIONS-SOURCES 

La géochimie a montré que le processus de cristallisation fractionnée rend compte de 
l'évolution des magmas des Iforas et, via une quinzaine d'éléments hygromagmatophiles, 
d'apercevoir l'origine première des magmas étudiés , bien qu'elle ait été partiellement 
occultée suite au développement du processus de fractionnement. 

L'étude des rapports isotopiques initiaux va permettre de retourner plus directement 
aux régions-sources : les rapports isotopiques d 'é léments lourds tels que le Sr, le Pb ou le N d 
ne sont pas modifiés, ou alors de manière tout-à-fai t négligeable, ni par la fusion partielle ni 
par la cristallisation fractionnée. Des variations perceptibles de ces rapports ne peuvent se 
produire que par mélange ou par contamination. 

Une remarque mérite d 'ê t re soulignée : comme pour les éléments hygromagmatophiles, 
les taux de participation de chaque source peuvent varier d'un isotope à l'autre. De la mise 
en évidence d'une participation crustale par l ' é tude des rapports isotopiques ne résulte pas 
ipso facto la fusion de la c roû te continentale. Bien entendu, à partir des données d'un 
élément, i l est possible de tirer des conclusions pour les autres : un taux de contamination 
donné par un élément ou un isotope constitue une valeur maximale pour tous les éléments 
moins mobiles que lui et une valeur minimale pour tous ceux qui sont plus mobiles, dans les 
conditions envisagées. I l est important de se souvenir que les isotopes radiogéniques sont 
très mobiles (i.e. Delhal et ai, 1971) et que le taux de contamination qu'ils déterminent sont 
en général de loin supérieurs à ceux des éléments majeurs. 

Les magmas du batholite des Iforas sont susceptibles de résulter du mélange-sans préciser 
pour le moment le processus- de plusieurs sources, mantelUques ou crustales qui, à l'échelle du 
globe, sont très hétérogènes. Il est donc utile de caractériser ces différentes sources sur des 
ensembles lithologiques qui constituent l'encaissant cartographié au voisinage du batholite et qui 
s'identifient ou se rapprochent de ces différents pôles. 

L'évaluation, pour chaque unité magmatique, du rôle de chaque région-source 
permettra la caractérisation de l'environnement géodynamique de ces unités, car on ne peut 
solliciter n'importe quelle source dans n'importe quelles conditions. 

Les différents réservoirs terrestres sont : 
- le manteau appauvri (type M O R B ) , 
- le manteau pénéprimordial (type OIB), 
- la croûte océanique subductée, 
- la croûte continentale inférieure, 
- la croûte continentale supérieure. 

Dans une zone de subduction, les trois premières sources peuvent participer 
conjointement à la naissance des magmas. Cette source composite sera appelée ci-après 
«source mantelliaue subductogène». 

Comme on l'a vu lors de la définition du cadre géologique (chap. LB, 2), différents 
candidats provenant de l 'Adrar des Iforas sont susceptibles de représenter ces sources ou 
contaminant. Cette section va montrer que les caractéristiques isotopiques de ces unités 
corroborent les interprétations préliminaires qui étaient : 

- l'arc insulaire du Tilemsi pour la source mantellique subductogène (essentiellement 
manteau appauvri); 

- l'unité granulitique des Iforas, d'âge Archéen ou Protérozoïque inférieur, pour la croûte 
continentale inférieure; 

- les unités métasédimentaires supracrustales, l'Assemblage Kidalien, ainsi que le batholite 
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lui-même, pour la croiàte continentale supérieure. 

Ces différentes lithologies sont décrites dans le chapitre I.B, 2. 

1. LA SOURCE MANTELLIQUE SUBDUCTOGENE : L 'ARC INSULAIRE DU TILEWISI 

27 échantil lons de la bande Tessalit-Anefis répartis en 8 groupes selon R. Caby (comm. pers.), ont 
été analysés pour les isotopes du Sr (annexe 6). Une description lithologique sommaire de ces 
échantil lons est donnée dans l'annexe 6bis. 

Les valeurs très faibles des rapports Rb/Sr des échantillons analysés ne permettent pas 
l 'établissement d'isochrones; par contre, elles rendent négligeables les erreurs sur la 
correction du rapport ''Sr/'"'Sr pour la désintégration du ^'Rb depuis la cristallisation des 
roches, et sur l'âge des massifs étudiés. Le rapport initial ''Sr/^'Sr ( = RiSr) de chaque 
échantillon peut ainsi être obtenu en se basant sur les âges disponibles par la méthode U -
Pb sur zircon pour les groupes pré-tectoniques (Caby et al., 1986) et sur les âges déterminés 
pour la collision dans le domaine du batholite juste à l'est, pour les massifs syn-tectoniques 
(vers 600 Ma, ce travail; Bertand et Davison, 1981; Andreopoulos-Renaud, en prép.). 

Le problème d'une perturbation éventuelle du système Rb-Sr des termes pré­
tectoniques lors de la collision peut également être négligé. 

En effet : 
1) la collision entre le bouclier Touareg et le craton ouest-africain a relativement épargné l'Adrardes 
Iforas, qui a bénéficié de la protection d'un rentrant du craton (Black et al., 1980); une collision 
violente de type himalayen a pu par contre se produire plus au sud, au Bénin (Burke et Dewcy, 1972). 
De plus, le caractère oblique de la collision (Boullier, 1982; Bail et Caby. 1984) a favorisé le coulissage 
de blocs le long de nombreux accidents N-S décrochants du bouclier, ce qui a atténué les effets de la 
collision, l.es termes pré-tectoniques dc la bande Tessalit-Anefis ont donc été relativement épargnés 
et ont pu conserver leurs caractéristiques essentielles. 
2) La collision a eu lieu au plus une centaine de millions d'années après la cristallisation de la majorité 
des intrusions pré-tectoniques. Pendant ce laps de temps, la production de ^ Sr radiogénique a été 
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très faible (roches à rapport Rb/Sr très bas : de 0,00 à 0,08, annexe 6) et des réhomogénéisations 
locales éventuelles n'ont dû avoir que des conséquences négligeables sur les rapports **''Sr/'***Sr des 
échantil lons étudiés. Par exemple, une roche au rapport Rb/Sr voisin de 0,035 (moyenne des 27 
échantil lons analysés) verrait son rapport "Sr/'^Sr augmenter en 100 Ma de 0,00014, c'est-à-dire qu'il 
passerait de 0,70280 à 0,70294. 

Toutes les roches de la bande Tessalit-Anefis qui ont été analysées possèdent des RiSr 
aux alentours de 0,7030 (annexe 6). Les deux gabbros de la «pseudo-ophiolite» d'Ibilalene 
ont des RiSr sensiblement plus bas (0,70235 ± 0,00006). Les autres groupes pré-tectoniques 
ou syn-tectoniques fournissent des valeurs homogènes compte tenu de la diversité 
pétrographique des échantillons (fig. 84); les moyennes des différents groupes sont : groupe 
lia : 0,7029 ± 0,0003; I l b : 0,7033 ± 0,0004; I l l a : 0,7027 ± 0,0001; I l l b : 0,7030 ± 0,0004; Va : 
0,7033 ± 0,0011 ou 0,7031 ± 0,0004 (sans les échantillons IC1635 et IC1642 qui 
appartiennent à un même pluton au rapport Rb/Sr moyen nettement plus élevé que la 
moyenne). Cette homogénéité des rapports initiaux du Sr indique que la source des 
différentes unités étudiées était commune et que, entre autre, son rapport Rb/Sr est resté 
faible de 700 à 600 Ma (les RiSr des magmas à 600 Ma ne sont pas plus élevés que ceux de 
700 Ma). 

Ainsi , dans l'arc du Tilemsi, la source des massifs pré-tectoniques engendrés lors de la 
subduction a continué tout au long de la collision à produire des magmas similaires (massifs 
syn-tectoniques). Cette observation correspond aux conclusions de l 'étude géochimique 
sur le batholite (chap. I I . A , 2). 
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Fig. 85. - Diagramme '*''Sr/"''Sr wrsMs '^'Nd/'''*'Ndpour l'arc insulaire du Tilemsi. Les limites des rides atlantique et 
indiennes sont de Hamelin et al. (1986). Symboles : 1 = échantillons pré-tectoniques; 2 = échantillons syn-
tectoniques. 
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Les valeurs de RiSr citées ci-dessus exigent soit une participation importante du 
manteau appauvri, ce qui est compatible avec un environnement d'arc insulaire, soit avec 
une origine dans une croiite continentale inférieure très appauvrie en éléments lithophiles. 
Les isotopes du Sr seuls ne peuvent en effet, en toute rigueur, distinguer ces deux réservoirs. 
I l était donc nécessaire de préciser la nature de la source de la bande Tessalit-Anefis par 
quelques analyses des isotopes du N d et du Pb d'échantillons représentatifs (annexe 8 et 9 ) . 

Les roches, dont l'environnement géodynamique est bien connu et ne comporte pas d'ambiguïté, 
sont récentes. La comparaison des représentants de la bande Tessalit-Anefis avec ces roches implique 
une correction des rapports isotopiques pour la différence d'âge entre le Pan-Africain et l'époque 
actuelle. Deux méthodes sont possibles : ramener toutes les valeurs isotopiques des sources 
mantelliques actuelles au Pan-Africain ou inversement corriger les rapports initiaux des roches 
étudiées pour les 600 à 700 Ma. Les deux méthodes entraînent des erreurs dues à l'estimation des 
rapports Rb/Sr , Sm/Nd et U/Pb de la source. Nous avons préféré la deuxième méthode car les roches 
étudiées n'ont pas toutes le même âge. Pour éviter une interprétation a priori, les valeurs globales 
terrestres ont été adoptées pour les rapports Rb/Sr et Sm/Nd. Par contre, le rapport U/Pb terrestre 
moyen est mal connu et les rapports des échantillons ont été perturbés à une époque récente (valeurs 
de variant de 1 à 13), ainsi que c'est habituellement le cas dans des conditions de subsurface 
(Rosliolt et uL, 1973). Comme les quatre échantillons analysés sont très peu différenciés, leur rapport 
U/Pb primaire a dû être relativement proclie de celui de leur source, puisque le processus 
d'extraction du manteau fractionne peu le rapport U/I*b, contrairement aux rapports Rb/Sr et 
Sm/Nd (Brévart et al., en prép.). Ceci est confirmé par les rapports isotopiques -=''Pb/-°M>b des 
roches du Tilemsi qui sont plus bas que les M O R B atlantiques alors que la différenciation 
magmatique tend à augmenter le rapport U / Pb, auquel est très sensible la valeur actuelle du rapport 
-:''Pb/""'Pb de roches âgées de 600 à 700 Ma. Les rapports des isotopes du Pb mesurés sont en 
conséquence adoptés comme la meilleure évaluation de la composition que la source de l'arc du 
Tilemsi aurait eu à l'époque actuelle et constituent donc les valeurs les plus adéquates pour la 
comparaison avec les roches actuelles d'origine mantellique. 

Le diagramme '*'Nd/'^' 'Nd versus '''Rb/"''Sr (fig. 85) montre que les roches de 
TessalitAnefis ont des rapports isotopiques du N d comparables aux M O R B , ce qui élimine 
défimtivement une origine dans lu croûte continentale inférieure. Les rapports isotopiques du 
Pb sont également comparables à ceux des M O R B (fig. 86). Dans les deux cas, les valeurs de 
Tessalit-Anefis se rapprochent le plus de celles définies par les basaltes actuels de l'océan 
Indien (fig. 87b). L'environnement d'arc insulaire sur la base des données de terrain (Caby, 
1981) est donc confi rmé '. 

Par ailleurs, les valeurs des rapport isotopiques du Sr sont, par rapport aux MORB 
indiens, plus élevés (voir diagramme entre l'arc du Tilemsi et les MORB actuels de l'océan 
Indien, fig. 87a). Ceci peut être explic]ué parle fait que les échantillons pris pour représenter 
les M O R B sont des basaltes jeunes et frais des rides alors que la croûte océanique 
participant à la genèse des magmas d'arc insulaire ne comprend que des basaltes vieux, donc 
altérés par l'eau de mer. 

Lors de cette altération, seuls les rapports isotopiques du Sr sont affectés car les 
concentrations en N d et en Pb dans l'eau de mer sont extrêmement faibles : des échantillons 
altérés des fonds océaniques n'ont pas montré de variations significatives ni des rapports 
isotopiques du N d ( O ' N i o n s f / a l , 1978) ni du Pb(BassfM/., 1973; Meijer, 1976; Churchet 
Tatsumoto, 1975), contrairement à ceux du Sr. Sur la figure 87a, est représenté le champ des 
échantillons de la vieille croûte océanique indienne (Dupré et Allègre, 1983) champ où sont 
également situés les échantillons de l'arc du Tilemsi. 

L'augmentation des rapports '*'Sr/*"'Sr, relativement aux isotopes du Ndet du Pb par contamination 
crustale est peu probable puur les marges actives en général, car ces valeurs plus élevées sont typiques 

E n conséquence, le terme «arc insulaire du Tilemsi» sera dorénavant employé. 
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aussi bien des arcs insulaires intra-occaniques (Hawkesworth, 1982) que des cordillères continen­
tales, ce qui exclut la contamination crustale comme processus unique. 

Dans la genèse de l'arc du Tilemsi, une contamination par sédiments subductés ne peut 
être totalement éliminée mais s'il y en a eu, elle a dû être relativement faible. En fait, comme 
nous l'avons d i t plus haut, les valeurs des rapports isotopiques du Pb, du N d et du Sr se 
rapprochent clairement de celles déterminées par la croiJte océanique indienne (croûte 
altérée dans le cas du Sr) et les modèles applicables aux rapports isotopiques des M O R B de 
l'océan Indien le sont aussi à ceux de l'arc du Tilemsi (fig. 87a, b). 

Plusieurs hypothèses ont été émises , mais dans tous les cas. il s'agit d'un mélange où doivent 
intervenir plus de deux composants (éventuellement deux composants mais dont l'un est 
hétérogène) car un mélatige simple entre deux termes homogènes ne suffit pas (Langmuir et al.. 
1978). Deux modèles ont été proposés récemment : 
1) Les M O R B de l'océan Indien proviendraient d'un mélange entre un terme extrême homogène 
M O R B pur de «type atlantique» (manteau supérieur; Dupré et Allègre, 1980) dont les caractéris­
tiques seraient "'Sr/^Sr = 0,702; ™"Pb/-°'Pb = 17,2; ="Pb/2"Pb = 15,4; '-°'Phl^'"Vh = 36,8; E Nd = 
+ 13 (Dupré et Allègre, 1983) et un autre composant plus radiogénique et hétérogène qui serait à 
l'origine des basaltes des îles océaniques (=OIB, manteau inférieur (?), Dupré et Allègre, 1983; 
Shilling, 1973). L'hétérogénéité de ce second réservoir pourrait être due soit à une mauvaise 
convection du manteau inférieur qui aurait ainsi des domaines appauvris et d'autres primitifs, soit à 
une injection profonde de sédiments subductés (Dupré et Allègre, 1983). Les isotopes de l'hélium 
(Kurz et al.. 1983) favorisent p lu tô t la deuxième possibl i té , car contrairement aux autres systèmes 
isotopiques, la signature du manteau primitif n'est pas située entre celle du manteau appauvri et celle 
de la croûte continentale, ce qui permet de mieux repérer la participation cvetuelle de sédiments. 
2) Des valeurs de «type atlantique» n'ayant jamais été mesurées dans l'océan Indien (le terme M O R B 
«pur» est tout à fait hypothét ique) , Hamelin et al. (1986) préfèrent l'idée d'un M O R B appauvri 
différent pour l'océan Indien qui aurait une histoire ancienne. Il résulterait d'un mélange d'un 
M O R B «normal» avec un composant «Dupai» (Hart , 1984), c'est-à-dire un composant à haut 
«'Sr/«"Sr et -°'Pb/™Pb et bas 2°»I>b/'=<Pb et '*'Nd/'"Nd, il y a plusieurs centaines de millions 
d'années et depuis lors homogéné isé . Ce composant 'Dupai' pourrait être une croûte océanique 
subductée avec sédiments et injectée dans le manteau profond. L'existence ancienne de l'anomalie 
"Dupai' est appuyée par les compositions de ce type qu'indique l'ophiolite tibétaine de Xigaze, âgée 
de 100 Ma (Göpel et ai, 1984). Dans cette hypothèse , l'arc du Tilemsi suggérerait même que 
l'anomalie isotopique actuellement décelée dans l'océan Indien existe depuis au moins 700 Ma. Le 
mouvement des plaques rend très difficile toute considération d'ordre géographique. Remarquons 
que le complexe annulaire sous-saturé du Tadhak, d'âge Permien (Liégeois et al.. 1983), situé 100 km 
à l'ouest de l'arc du Tilemsi, semble posséder également une signature 'Dupai' (voir p.l 33, ainsi que 
W'eis et al.. 1987). 

En conclusion, les isotopes du N d , du Pb et du Sr des massifs de l'arc du Tilemsi possèdent la 
même signature que la croûte océanique altérée de l'océan Indien. I l n'est donc pas 
nécessaire de faire intervenir des sédiments subductés dans la source, dont on peut 
également se passer, par exemple, aussi bien dans l'arc insulaire des Mariannes (Meijer, 1976) 
que dans la cordillère des Andes (Francis et al, 1977). 

Les valeurs des rapports isotopiques de l'arc insulaire du Tilemsi constituent pour les Iforas 
à la fin du Précambrien la référence 'source mantellique subductogène' à laquelle on peut 
attribuer les paramètres isotopiques suivants (à 600 Ma) : '"5r/*''5r = 0,7030; eNd — -\-8; 
loepypMp^ = /6,75; '°^Pbr-°''Pb = 15,43. 

2. LA CROUTE CONTINENTALE INFERIEURE : L'UGI 

Une sélection de neuf échantillons représentatifs de l ' U G I (Unité Granulitique des 
Iforas) a é té effectuée sur la base des travaux de terrain de A . M . Boullier et J .M. Bertrand 
(annexe 7). L'échantillon IC205, très radiogénique, a été exclu de la moyenne pour ne pas 
risquer de surévaluer la composition isotopique de l'ensemble. La moyenne sur les 8 
échantillons restants est : («'Sr/^'Sr) 600 Ma = 0,7095. 
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Quatre rapports isotopiques du N d ont été déterminés sur un échantillon éburnéen 
(Q178b, T c H U R = 1858 Ma, T D M = 2058 et 2350 Ma), deux autres d'âge archéen (JPL486, 
T c H U R = 2628 Ma, TDM = 2659 et 2898 Ma et JPL487, TCHUR = 2953 Ma, TDM = 2915 et 3288 
Ma) et un d'âge intermédiaire (JPL485, TCHUR = 2290 Ma, TDM = 2387 et 2624 Ma). La 
moyenne des e Nd de ces quatre spécimens constitue une première approximation de la 
composition moyenne de l ' U G I au Pan-Africain. Cette valeur se situe vers -23. 

La valeur "'Sr/"Sr moyenne peut paraître élevée par rapport aux croûtes inférieures très appauvries 
auxquelles les auteurs font souvent référence de manière théorique, dont l'exemple-type est 
év idemment le Lewisien d'Ecosse (Moorbath et al., 1969). Cependant, les exemples similaires sont 
peu nombreux (Dupuy et al., 1979); il semble qu'un appauvrissement aussi extrême de la croiate 
inférieure en Rb soit limité aux faciès de haute pression (Sighinolfi, 1971) et que les granulites soient 
généralement nettement plus appauvries en U qu'en R b (Ben Othman et al., 1984). La valeur de 
l ' U G I est donc tout à fait acceptable pour une croijte inférieure normale et correspond à la valeur 
moyenne 'croiite continentale inférieure' de DePaolo et Wasserburg (1979), qui, à 600 Ma, vaut 
0,7098. 

3. LA CROUTE CONTINENTALE SUPERIEURE 

La c roûte continentale supérieure dans le batholite est ext rêmement limitée. I l s'agit 
essentiellement de roches supracrustales (quartzites, marbres, pélites) qui ne pourraient agir 
que comme contaminant. Aucune enclave de ce type de matériaux n'a été trouvée dans les 
plutons étudiés. Seules des enclaves basiques, cogénétiques d'après la géochimie et les 
isotopes, ont été relevées. L 'é tude géochimique a démontré qu'une contamination crustale 
importante était improbable ou en tout cas superflue, lors de la différenciation basse 
pression des magmas du batholite, c'est-à-dire à un niveau structural élevé (croûte 
supérieure). Les filons E-W aussi bien que N-S déterminent de bonnes isochrones Rb-Sr 
basées sur différents dykes, ce qui exclut une contamination importante par une croûte 
supérieure d'âge nettement plus ancien que le batholite. 

Toutes ces raisons, conjuguées avec les valeurs basses des rapports initiaux du Sr, 
rendent très peu probable une participation significative d'une croûte supérieure ancienne 
dans la genèse des magmas du batholite des Iforas. 

Aucune roche de ce segment crustal n'a été analysée. 

4 . LE M A N T E A U PENEPRIMORDIAL : LE COMPLEXE A N N U L A I R E DU T A D H A K 

La Province permienne des complexes alcalins sous-saturés et des carbonatites du 
Tadhak se situe sur le bord oriental du craton ouest-africain granito-gneissique stabilisé i l y 
a quelque 2000 Ma. Le contraste entre les intrusions et l'encaissant est donc tranché aussi 
bien par la lithologie que par l'âge. 

L'Adrar Tadhak nous a fourni , fait rarissime, des isochrones U-Pb de bonne qualité 
dont les paramètres sont en accord avec ceux de la méthode Rb-Sr (fig. 88a, b; Weis et al., 
1987). Les rapports isotopiques initiaux issus de ces isochrones sont : -°''Pb/'°''Pb = 18,71 et 
207pi3/204pb ^ 15^59 (données : annexe 9). Pour rappel, le RiSr était de 0,70457 ± 4 (Liégeois et 
ai, 1983). Les isotopes du N d ne sont pas disponibles. 

Une comparaison avec des roches actuelles exige une correction pour l'âge permien de ces rapports. 
Pour ce faire, les valeurs de l'échantillon plutonique T29 (l'éch. aux rapports Rb/Sr et U/Pb les plus 
bas) ont été adoptes comme maximum. Le dyke T16 au rapport U/Pb très bas est rendu suspect par 
son rapport Rb/Sr très élevé. 
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Fig. 88. - Isochrones U-Pb du complexe annulaire permicn de l'Adrar Tadhak. 

Les rapports isotopiques du Sr et du Pb ainsi corrigés (remarquons que l'absence de 
correction ne modife pas fondamentalement les conclusions) se situent dans le champ des 
basaltes océaniques (OIB) et plus particulièrement dans une zone radiogénique de ce 
groupe, définie par les îles océaniques de l'Atlantique sud et de l'océan Indien. 

Nous considérons ces rapports comme représentatifs de ceux de la source du Tadhak 
car seule une contamination crustale pourrait les modifier et cette dernière hypothèse peut 
être écartée. En effet, la composition radiogénique des rapports Pb du Tadhak exclut une 
contamination par de la c roûte inférieure et une contamination par la croûte supérieure peut 
être éliminée pour plusieurs raisons : 

- les roches du Tadhak sont sous-saturées (45 à 55% SiO:, H . Bertrand, comm. pers.), ce 
qui interdit une contamination importante par une croûte silicique; 

- l 'interaction manteau-croûte n'est pas favorisée par la rapide ascension de ce type de 
magma (Bonin, 1982), accompagné au Tadhak, d'ailleurs, de carbonatites; 

- comme on le verra plus loin grâce aux isotopes de l'oxygène, les complexes annulaires des 
Iforas, intrusifs dans un environnement encore chaud et plastique, ont eu un échange très 
limité avec leur encaissant. Que le Tadhak, intrusif dans un socle vieux, sec et f ro id , n'ait 
pas interagi avec lui n'est donc pas é tonnant ; 
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et des îles océaniques (points) d'après Zindler et al. (1983). Croix ; A R : ride atlantique; I R : rides indiennes; P R : 
rides pacifiques. Points : AS : Ascension; A C : Açores; B : Bouvet; C ; Canaries; E : Pâques; G A :Galapagos; G O : 
Gough; H : Hawaï s.s.; H I : Hawaï /.s.; I C : Islande; K; Kerguelcn; S H : Sainte-Hélène; T : Tristan. Remarquer, 
dans les deux diagrammes, la parenté de l'Adrar Tadhak avec les îles de l'Atlantique Sud. 
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- la position relative du Tadhak par rapport aux différentes îles est similaire dans les 
diagrammes Pb-Pb et Pb-Sr (fig. 89a, b) : la source du Tadhak se situe dam les deux 
diagrammes entre, d'une part, Kerguelen (K), Tristan (T) et Gough (GO) et, d'autre 
part, Bouvet (B), Açores (AZ) , Ascension (AS), Canaries (C) et Ste Hélène (SH). La 
moindre contamination crustale par le craton éburnéen devrait se répercuter fortement 
sur les isotopes du Pb étant donné la disproportion dans les concentrations en Pb 
(beaucoup plus élevée dans la croiàte sialique) et dans les rapports isotopiques (rapport 
U/Pb nettement plus élevé dans la croûte que dans le manteau) et surtout, devrait jouer 
dans des proportions différentes pour le Pb et le Sr. 

La source d'Adrar Tadhak ressemble donc au manteau de type 'Dupai', caractéristique 
de l 'hémisphère sud, ce qui le distingue des basaltes récents du Hoggar (Allègre a/., 1981). 
Une telle anomalie est suspectée actuellement sous la partie sud du continent africain 
(Thompson, 1985). Ceci correspond bien aux reconstructions paléomagnétiques de la 
Pangée au Permien (Irving, 1977; Westphal, 1977; Morel et Irving, 1978; Smith et al, 1981) 
qui indiquent que la zone du Tadhak se trouvait à cette époque vers 15° de latitude sud 
(actuellement vers 20° de latitude nord). 

Les rapports initiaux renseignés ci-dessus peuvent donc être considérés comme ceux de 
la source mantellique de l 'Adrar Tadhak, complexe annulaire anorogénique. 

Si on généralise cette conclusion, on peut estimer que ces rapports isotopiques 
correspondent, dans les Iforas, à un magmatisme alcalin non modifié par la croûte 
continentale, autrement dit au manteau pénéprimordial sous cette région. 

Si on accepte que le manteau pénéprimordial n'est pas fondamentalement modifié par 
les processus de subduction et de collision (manteau relativement profond), i l peut être 
caractérisé sous les Iforas au Pan-Africain par les rapports isotopiques du Sr et du Pb de 
l'Adrar Tadhak, recalculées à 600 Ma. Ce sont : "'Sr/'^'Sr = 0,7043; ^°''VhF°'\^h = 18,11; 
-°'Pb/-°''Pb = 15,56. Ces valeurs sont distmctement plus élevées que celles de l'arc insulaire 
du Tilemsi. 

5. C O N C L U S I O N S 

Les rapports isotopiques des trois sources susceptibles de participer à la genèse du batholite 
des Iforas (source mantellique subductogène, manteau pénéprimordial, croûte continentale 
inférieure) ont été estimés sur base d'ensembles lithologiques locaux. L'origine de chaque lignée 
magmatique du batholite pourra maintenant être modélisée en référence à ces ensembles qui 
constituent nos standards. 

C. APPORT ET MODELISATION DES ISOTOPES DU SR 

Les résultats par la méthode Rb-Sr étant de loin les plus nombreux, ils vont tout 
d'abord être traités seuls. Les précisions apportées parles autres isotopes (Nd, Pb, O) seront 
détaillées ensuite. 

L'évolution des différentes régions-sources définies dans les Iforas ainsi que les 
résultats mesurés sur les échantillons représentatifs des différents ensembles magmatiques 
étudiés sont représentés sur la figure 90. 

Les caractéristiques isotopiques du Sr du magma parental ont été mesurées pour 
chaque lignée magmatique. A partir des compositions des sources possibles définies dans les 
Iforas (section précédente), i l va maintenant être possible de calculer la contamination 
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Fig . 90. - Résumé des rapports isotopiques initiaux du Sr du batholite des Iforas en fonction de Tâge de ses divers 
constituants. Ont également été reportés les évolutions de la source mantclliquc subductogène (basée sur l'arc 
insulaire du Tilemsi), du manteau pénéprimordial (basée sur l'Adrar Tadhak) et de la croîite continentale inférieure 
(basée sur l'unité granulitique des Iforas). Symboles : cercles : groupes I pré-tectonique; points : groupe II tardi-
tectonique; triangles : groupe III post-tectonique; croix : groupe I V alcalin. Nombres : 1. Erecher; 2. Ibdeken; 3. 
T i n Seyed; 4. Adma; 5. Aoukenek; 6. Telabit; 7. Yenchichi (filons E - W ) ; 8. Dohendal; 9. Yenchiclii 2; 10. 
Tahrmert; 11. filons N-S; 12. Kidal; 13. Timedjelalen. Les deux zones hachurées représentent la correction des 
RiSr des deux massifs pré-tectoniques pour tenir compte de leur réhomogénéisation lors de la tectonique D2. 

crustale ayant affecté le magma init ial , d'origine mantellique. Aucun pluton étudié ne peut 
en effet avoir une origine crustale : l'ensemble des RiSr du batholite sont situés dans la 
fourchette 0,7035-0,7061 et le RiSr de la croûte inférieure avait à cette époque dans les Iforas 
une valeur moyenne vers 0,7095. 

1. LE M A G M A A L ' O R I G I N E DU G R O U P E I PRE-TECTONIQUE 

L'antériorité du groupe I par rapport à la déformat ion D2 pose le problème de la 
réhomogénéisation des systèmes isotopiques lors de cette tectonique. Le rapport initial Sr 
(RiSr) ne peut être qu'estimé. Cependant, comme l'âge de mise en place est au plus 100 Ma 
antérieur, probablement seulement de 30 à 40 Ma, à la réhomogénéisation et que les rapports 
Rb/Sr du massif étudié, la tonalité d'Erecher, ne sont pas très élevés (0,06 à 1), l'erreur sur la 
correction ne devrait pas être importante. En considérant le système fermé et un rapport 
'*''Rb/"'Sr moyen compris entre 0,9 et 1,3, la tonalité d'Erecher devait posséder un rapport 
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initial de 0,7040-0,7045 à 700 Ma et 0,7051-0,7052 à 640 Ma. Comme le bassin volcano-
sédimentaire que perce I->echer paraît très similaire au bassin de Taféliant (634 ± 13 Ma), un 
rapport initial de 0,7051 est adopté, en sachant qu'il constitue probablement un maximum. 

De même , le RiSr des filons et sills qui intrudent Taféliant (0,70505 ± 0,00006), qui se 
situent dans le même contexte géodynamique (subduction), est similaire à celui qui 
caractérise le pluton d'Erecher au moment de sa mise en place. 

En dehors de la zone étudiée, le pluton d'Ibdeken a probablement été également 
réhomogénéisc lors de la tectonique D2. L'estimation de son rapport initial (*'Rb/'"'Sr 
moyen = 0,4-0,5) fournit à 700 Ma, 0,7050-0,7052 et à 640 Ma, 0,7054-0,7055. Ce sont des 
valeurs également très similaires à celles d'Erecher. 

Comme il a été dit plus haut, ces RiSr vers 0,705 ne permettent pas de proposer une 
origine crustale (fig. 90) pour ce groupe puisque la valeur moyenne de la croiîte inférieure 
estimée par l ' U G I vers 600 Ma est 0,7095. L'abondance des enclaves basiques et l'absence 
d'enclave d'origine crustale confirment une composante mantellique importante (Didier et 
al., 1982). La source principale du groupe I pré-tectonique est donc la source 'mantellique 
subductogène ' définie par l'arc insulaire du Tilemsi (RiSr 6ooMa = 0,7030). 

L'augmentation du rapport initial de 0,7030 à 0,7050 nécessite, par contre, une 
contamination crustale. Comme les tendances géochimiques, caractérisant la différencia­
tion par cristallisation fractionnée dans la croûte supérieure, ne requièrent pas de 
contamination, sur base des éléments majeurs, ainsi que pour les raisons exposées dans la 
section A de ce chapitre (éléments en traces), nous pouvons admettre que la majeure partie 
de l'adjonction crustale s'est déroulée à la base de la croijte au moment de l'intrusion du 
magma basique initial. 

Tenter une estimation du taux de contamination requiert la connaissance des 
concentrations du magma basique provenant de la subduction et du contaminant, c'est-à-
dire de la c roû te inférieure. En éliminant l 'échantillon 1C06A, qui a une concentration en Sr 
probablement non représentative (3027 ppm), la moyenne des échantillons de l ' U G I est de 
400 ppm de Sr (annexe 7). Pour le magma basique mantellique, les meilleurs témoins sont les 
roches dû Tilemsi représentant des liquides pas ou peu différenciés. Seul le groupe l i a 
correspond à ce signalement (annexe VIbis). La moyenne de trois échantillons de ce groupe 
fournit une moyenne de 200 ppm de Sr. 

Avec ces valeurs, une contamination delSOi peut être calculée ' pour le *'Sr d'Erecher, 
ce qui représenté une valeur maximale pour le Sr total et probablement une nette 
surestimation de la contamination globale. Si une partie de la contamination a eu lieu plus 
tardivement, plus haut dans la croûte , le pourcentage crustal devrait ê tre diminué :1a c roû te 
supérieure est plus radiogénique que la croûte inférieure et la concentration en Sr dans le 
magma baisse avec la différenciation. Cette valuer de 18% constitue donc un maximum, et 
n'est de toutes manières qu'une approximation. 

2 . LE M A G M A A L'ORIGINE D U G R O U P E II T A R D I - T E C T O N I Q U E 

Sur les quatre massifs de ce groupe (T in Seyed, Adma, Iforas et Aoukenek), trois ont 
fourni de bonnes isochrones. Le quatrième, le granité porphyroïde des Iforas, n'a pas donné 

* par la formule : (avec X • Z contaminant) 

Sr ppm source (1-X) Sr ppm cont. x X 

Sr ppm source (1-X) * Sr ppm cont. x X Sr ppm source (1-X) » Sr ppm cont. x X 
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un bon alignement mais ses rapports initiaux estimés sont comparables aux autres massifs. 
Ce qui sera dit à propos de ces derniers pourra lui être attribué. 

Le rapport initial ''Sr/**'Sr (RiSr) de la monzodiorite quartzique de T in Seyed est de 
0,70533 + 0,00014, celui de la granodiorite d'Adma est de 0,70482 ± 0,00026 et celui du 
monzogranite d'Aoukenek est égal à 0,7035 ± 0,0005. La moyenne de ces valeurs (0,7045) est 
très proche de 0,7044, moyenne du batholite côtier andin (Me Court, in Pitcher, 1978). Les 
mêmes conclusions que pour le groupe I émergent de ces données : les caractéristiques du 
magma mitial à l'origme de ces magmas doit se rechercher dans la source 'niantellique 
subductogène' contaminée par de la croûte inférieure (fig. 90). I l a en effet été également 
montre que la différenciation géochimique du groupe I I dans la partie supérieure de la 
croûte ne requiert pas de contamination crustale. L'évaluation de la participation de la 
croûte inférieure peut se baser sur les mêmes paramètres que pour le groupe I puisque les 
magmas initiaux des deux groupes ont dû être très proches. Ce sont : source niantellique 
subductogène : RiStóooMa = 0,7030, 200 ppm Sr; c roû te inférieure : RiSr60oM. = 0,7095, 400 
ppni Sr. Des calculs différents doivent être effectués pour chaque pluton car les isotopes et 
certaines traces ont montré que ces massifs n 'étaient pas strictement cogénétiques, même si 
les processus qui ont présidé à leur naissance sont tout à fait similaires. 

Le calcul indique une contamination par la croûte inférieure de 22Vc pour la 
monzodiorite quartzique de T i n Seyed, de 16% pour la granodiorite d'Adma et de 4% pour 
le granité d'Aoukenek. Cette proportionalité inverse de la contamination avec le degré de 
différenciation est le reflet du fait que plus le pluton est acide, plus son RiSr est bas. 

3. LE M A G M A A L'ORIGINE O U G R O U P E III P O S T - T E C T O N I Q U E 

Le groupe I I I est représenté par des faisceaux de dykes E-W aux RiSr très voisins 
(Yenchichi : 0,7048 ± 0,0005; Dohendal : 0,70511 + 0,00012; Telabit : 0,7050 t 0,0010) et par 
un pluton syénogranitique circulaire, au RiSr apparemment plus bas (Yenchichi 2:0,7038 + 
0,0010), mais à peine différent si l'on tient compte des marges d'erreur. 

Ces valeurs font ressortir la même origine principalement niantellique avec une 
contamination de la croûte inférieure (fig. 90). 

Avec les mêmes paramètres pour la source niantellique subductogène et la croûte 
inférieure que pour les groupes I et I I , des contaminations de 16 à 21 % pour les filons et de 
7% pour le pluton de Yenchichi 2 peuvent être calculées. Une petite fraction de manteau 
pénéprimordial supplémentaire ne devrait guère changer les proportions étant donné sa 
composition isotopique proche des rapports initiaux étudiés. Elle pourrait juste permettre 
une contamination crustale un peu plus grande dans les filons si la concentration du magma 
a, de par la participation de ce manteau pénéprimordial, une plus grande concentration en 
Sr. 

4 . LE M A G M A A L'ORIGINE O U G R O U P E IV P O S T - T E C T O N I Q U E A L C A L I N 

Le groupe alcalin possède des rapports initiaux du Sr entre 0,7050 et 0,7061, déterminés 
sur 4 ensembles : le granité précoce de Tahrmert, les filons N-S d'Ichoualen et les complexes 
annulaires de Kidal et de Timedjelalen. Les RiSr magmatiques du groupe alcalin ont des 
valeurs jamais atteintes par le magmatisnic calco-alcalin des Iforas (fig. 90). Ces valeurs plus 
élevées peuvent avoir trois origines : 1) une contamination plus importante de la croûte 
continentale inférieure, 2) une source niantellique avec un RiSr plus élevé, 3) une 
contamination supplémentaire par la croûte continentale supérieure. 
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Cette dernière possibilité est difficilement soutenable car l'encaissant de ce groupe (le 
batholite calco-alcalin) a, à ce moment, des rapports du Sr trop bas pour qu'une faible 
contamination ait un quelconque effet sur ce système isotopique. Une plus grande 
contamination par la croûte inférieure peut difficilement être exclue sur la base des isotopes 
du Sr. Cependant, comme nous le verrons dans la section suivante, les isotopes du N d et 
surtout ceux du Pb peuvent exclure cette hypothèse. I l était de toute façon difficile de 
comprendre pourquoi la même source mantellique produirait brusquement du magmatisme 
alcalin, alors que, dans les mêmes conditions post-tectoniques, elle a produit auparavant un 
magmatisme calco-alcalin. L 'é tude géochimique, également, a suggéré l'intervention plus 
nette du manteau pénéprimordial (MP). 

Le pourcentage de contamination crustale est, pour ce groupe difficile à évaluer pour 
deux raisons : 1) le Sr est l 'élément pour lequel le rapport M P / M O R B est le moins bien 
connu (voir section des éléments en trace); 2) la concentration en Sr du magma mantellique 
lors de la contamination n'est pas connu. V u les concentrations de l'échantillon le moins 
différencié du Tadhak (T29, 4000 ppm; annexe 10) et la valeur de celles des magmas alcalins 
les plus basiques à l'affleurement (B20, 64% S1O2 : 42 ppm Sr; JPL403, 68% S1O2 : 255 ppm 
Sr) beaucoup de possibilités existent. Si on admet une participation prépondérante du 
manteau pénéprimordial, il faudrait, pour avoir un taux de contamination proche de ceux 
des groupes calco-alcalins, un magma basique ayant une concentration vers 250-300 ppm de 
Sr (avec une source manteau pénéprimordial de RiSr 6OOM,I = 0,7043 et le même contaminant 
croûte inférieure que les magmas calco-alcalins). Imaginer un même taux de contamination 
est normal si l 'on considère qu'en base de croûte , les conditions n'ont pas tellement dû 
changer entre le groupe I I I et I V puisque la remontée du bâti était pratiquement achevée. 

5. C O N C L U S I O N S 

L'étude des isotopes du Sr a permis d'obtenir une première caractérisation des magmas 
initiaux des différentes lignées magmatiques : tous sont d'origine mantellique et sont contaminés 
par la croûte inférieure; aucun magma crustal n'a été mis en évidence; les taux de 
contamination ont pu être, approximativement, évalués. 

Une particularité du batholite des Iforas est que la contamination crustale est d'autant plus 
faible que le pluton est différencié. 

Trois remarques peuvent être faites sur ce dernier point : 

1. cette différence de contamination, qui doit être analysée en fonction de l'erreur sur le 
rapport initial (la contamination d'Aoukenek peut monter jusqu'à 79c), paraît 
néanmoins significative. Elle se retrouve dans le groupe I I et I I I mais non dans le 
groupe I où les taux de contamination apparaissent très constants. 

Une explication de ce phénomène pourrait être les teneurs en eau différentes des 
magmas. Comme la géochimie l'a suggéré, la période de subduction est caractérisée par 
des concentrations élevées en eau (déshydration de la croûte océanique subductée), 
contrairement à la période de collision, quoique la transition a probablement été 
continue et non brusque. On pourrait donc proposer que, lors de la subduction, 
l'apport d'eau était constant, ce a qui induit une contamination crustale semblable 
pour tous les magmas. Lors de la collision, le phénomène de subduction se poursuit 
quelque peu mais beaucoup plus lentement : i l concerne donc la même portion de 
croûte océanique qui, au fu r et à mesure que la collision progresse, va lâcher de moins 
en moins de fluides aqueux. Les magmas précoces de la collision contenaient ainsi une 
quant i té non négligeable d'eau mais néanmoins moins importante que lors de la 
subduction, quantité t rop faible pour cristalliser des minéraux hydratés mais 
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suffisante pour induire une contamination importante de ' 'Sr (Tin Seyed). Les 
magmas tardifs (Aoukenek) étaient nettement plus pauvres en eau, ce qui n'a permis 
qu'une faible contamination crustale. Tous les intermédiaires sont susceptibles 
d'avoir existé (Adma). 

2. Une question découle des observations précédentes : pourquoi les magmas plus acides 
sont-ils plus jeunes que les magmas plus basiques, alors qu'ils ne sont pas strictement 
cogénétiques (RiSr différents) ? 

Ce type de succession temporelle, invariable, depuis des diorites quartziques jusqu'à des granités, 
existe dans diverses zones comme l'Air (Black et al., 1967) ou le batholite andin (Pitcher, 1978). Un 
processus général doit donc être envisagé. 

Dans la mesure où dans les Iforas, les magmas plus différenciés ont des RiSr plus bas, 
une contamination crustale de plus en plus importante ne peut être invoquée, comme cela a 
été le cas dans les Andes (Klerkx et al., 1977). 

Une réponse pourrait être le fait que lors de l'épaississement d'une chaîne par accrétion 
sous-crustale pendant une collision, les magmas, pour arriver à un niveau structurai donné 
{— la surface d'affleurement actuelle), doivent traverser une épaisseur de croûte continentale 
de plus en plus épaisse, ce qui permet une différenciation plus poussée (fig. 91). 

Dans les Andes, les roches les plus acides sont confinées aux endroits où la croûte continentale est la 
plus épaisse (Thorpe et al., 1982). 
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Fig. 91. - Schéma illustrant l'interprétation de deux phénomènes dans une même lif;née magmatique composée de 
plutons non c o g é n é t i q u e s : 1. les magmas plus acides recoupent toujours les plus basiques; 2. la contamination 
crustale est d'autant plus faible que le pluton est différencié. 
L'étude géochimique et isotopique ayant démontré que la contamination crustale a eu entièrement lieu en base de 
croûte et a affecté uniquement les roches basiques, nous pouvons considérer qu'une même chambre magmatique va 
produire des magmas aux mêmes rapports initiaux et que les produits acides se mettront en place plus haut dans la 
croûte que les produits plus basiques puisqu'ils ont plus de temps pour se différencier. (A) ; au milieu de la collision 
(étape de la granodiorite d'Adma, RiSr = 0,7048), à un niveau de la croûte donné (la surface d'érosion actuelle), 
seules les granodiorites sont présentes. Les grosses flèches noires indiquent que la déshydratation de la croûte 
océanique est encore importante, ce qui induit une contamination crustale en base de croûte (doubles petites 
flèches). Rappelons que dans les Iforas, le raccourcissement L - W dû à la collision est faible (vers 40*̂ '! ). (B) : à la fin 
de la collision (étape du nionzogranite d'Aoukenek, RiSr = 0,7035), la surface-témoin s'est rapprochée de la surface 
de l'époque, à cause d'une part de l'accrétion sous-crustale et d'autre part de l'érosion. Au niveau-témoin, 
s'intrudent donc non plus des granodiorites mais bien des granités. Les granodiorites correspondantes seraient à 
plus grande profondeur et les granités de l'étape précédente (et donc avec RiSr plus élevés) érodés. La venue de 
fluides de la plaque océanique subductée est moins importante (fines flèches ondulantes) puisque la subduction est 
bloquée (la croûte océanique a déjà donné) , les magmas sont moins riches en eau et l'interaction magmas-croûte 
inférieure est moins importante. Les RiSr sont donc plus bas. Les massifs en pointillés sont ceux de l'étape (a), le 
terme granitique, érodé, a disparu, dq — diorite quartzique (;'•'); gd = granodiorite (x); g = granité ( t ). 
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En outre, plus un granité est pauvre en eau, plus il peut monter haut dans la croûte 
(Tuttle et Bowen, 1958; Cann, 1970), puisqu'il dispose d'une quantité de chaleur plus 
importante. On peut donc dire que lors d'un épaississement crustal par accrétion sous-
crustale, les magmas se mettant en place au niveau d'une surface-témoin donnée auront une 
concentration en eau de moins en moins importante au cours du temps, puisque la 
surface-témoins s'élève régulièrement et se rapproche donc de la surface. 

La figure 91 schématise ces concepts et montre que dans les conditions de la collision 
des Iforas, à un niveau donné de l'écorce terrestre (la surface d'affleurement actuelle), se sont 
mises en place au cours du temps des roches de plus en plus acides et de moins en moins 
contaminées. 

3. Pour le groupe I I I , deux observations paraissent aller de conserve : l'augmentation des 
rapports initiaux par rapport au dernier granité du groupe I I (Aoukenek) et 
l'apparition de la biotite dans le fractionnement. Toutes deux peuvent être expliquées 
par une remontée de la concentration en eau, qui diminuerait ensuite à la f in de la mise 
en place du groupe, lors du passage de l'habitus en fi lon à celui en pluton (Yenchichi 2, 
RiSr plus bas). L'augmentation de la concentration en eau pourrait éventuellement 
être liée à la profondeur plus faible de la chambre magmatique intermédiaire ou à la 
plus grande richesse en eau du magma mantcllique : l 'étude géochimique a mis en 
exergue la participation «plus directe» du manteau pénéprimordial (niveau de base des 
arachnogrammes plus élevé). 

D. L 'APPORT DES A U T R E S ISOTOPES 

Les conclusions de la section précédente ont pu être poussées assez loin grâce à la définit ion 
des différentes sources qui ont participé à la genèse des magmas étudiés. I l reste cependant à 
les vérifier par l'étude d'autres couples isotopiques, ce qui nous amènera à préciser certains 
points restés flous comme la source du groupe I V alcalin. 

1. LES I S O T O P E S OU NO ET D U PB 

L'ensemble des rapports isotopiques du N d (analyses effectuées par S. Deutsch, ULB) 
sont consignés dans l'annexe 8; les rapports isotopiques du Pb sur roches totales (analyses 
effectuées par D . Weis, ULB) et sur feldspaths (analyses effectuées par l'auteur à 
Montpellier chez le Prof. J.R. Lancelot) le sont dans l'annexe 11. 

Ages-modèles Nd 

Comme seules des roches totales ont été analysées pour le système Sm-Nd, i l n'est 
guère possible de calculer un âge par la méthode des isochrones, les rapports Sm/Nd sont 
trop voisins. A l'exception cependant du complexe annulaire de Kidal où l 'échantillon 
JPL234 (venue Kl2) développe un spectre en 'mouette' délivrant un rapport Sm/Nd plus 
élevé. Un calcul de régression sur les trois points de ce pluton fournit (au niveau 2 o) : 517 i 
132 Ma (âge compatible, dans les limites d'erreur, avec celui déterminé par la méthode Rb-
Sr) rapport initial ' " N d / ' " N d (RiNd) = 0,51196 = 0,00014 ( EN.I = 0,3), M S W D = 0,2. 
L'échantillon JPL234 fournit un RiNd de 0,51182( £M = 1,9) pour un âge de 561 Ma (âge 
isochrone Rb-Sr). 

Des âges-modèles peuvent être obtenus (DePaolo et Wasserburg, 1976) en calculant le 
temps qu' i l aurait fallu à l'échantillon étudié pour arriver à son rapport " 'Nd/ ' ' ' ' 'Nd actuel 
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avec la valeur de son rapport Sm/Nd à partir d'un réservoir donné '. Ces âges-modèles Nd 
sont rendus théoriquement plausibles par le faible fractionnement des T R dans les 
processus crustaux en général. Graphiquement, cela revient à calculer l'intersection de la 
droite d'évolution de l'échantillon avec celle du réservoir : dans la figure 92, la roche X 
possède un TC HUR — 1000 Ma et un TI>M = 1300 Ma. Ces valeurs correspondent à l'âge de 
différenciation du matériel soit d'un manteau primit i f (TC HUK) OU d'un manteau appauvri 
(TDM) si deux conditions sont remplies (Liew et McCulloch, 1985); 

1. l'histoire de la roche s'est déroulée seulement en deux étapes : pour la roche X 
provenant du manteau appauvri (fig. 92), l 'étape 1 = 4,55 Ga - 1,3 Ga; l'étape 2 = 1,3 
Ga - 0; 

2. le rapport Sm/Nd est resté constant depuis la différenciation de la région-source 
(étape 2). 

Dans le cas qui nous occupe, le magma résulte de l'interaction entre un produit 
niantellique et la croûte continentale inférieure : une partie de la roche possède une histoire 
en deux stades, l'autre non ! Les valeurs calculées ne correspondront donc pas à l'âge de la 
roche. Voyons néanmoins ce que peuvent apporter les TN,I dans ce cas (nous éviterons 
d'employer le terme 'age-niodèle' pour éviter toute confusion). 

Le mélange manteau-croûte est schématisé par deux flèches pour la roche X (fig. 92). Le 
magma X résulte, à 600 Ma, d'un matériel niantellique appauvri (DM, point XI)contaminé 
par du matériel crustal (CC, point X2). Les TCHUR et probablement les TDM ont des valeurs 
comprises entre celle de la zone-source ( D M , 600 Ma) et celle du contaminant (CC, 2500 
Ma). La valeur de T N J dépendra de : 

a. - la proportion manteau-croûte; 
b. - les concentrations en N d dans le magma mantelliciue et le contaminant crustal; 
c- le rapport Sm/Nd terminal de la roche, qui résulte de divers phénomènes tels que 

mélange, cristallisation fract ionnée, altération hydrothermale... 

Pour des roches d'une même lignée magmatique, mais de plutons différents, les postes 
»b» et «c» seront voisins et le poste «a» sera déterminant (cause des rapports différents des 
roches X et Y de la figure 92), c'est-à-dire la contamination crustale. Pour des granitoïdes 
aux rapports Sm/Nd dans la gamme crustale habituelle, les Te IILK n'atteindront jamais l'âge 
du contaminant et lui donneront donc une valeur minimale. Les T< HUR seront par contre 
plus vieux que l'âge de mise en place. 

D'autre part, i l est clair que ces T \ . i dépendent fortement des courbes d'évolution 
adoptées pour le manteau appauvri et la moyenne terrestre. Cette remarque s'adresse 
particulièrement aux TDM car si les valeurs actuelles du manteau appauvri sont bien connues, 
il faut néanmoins utiliser une moyenne et son évolution passée est hypothét ique : depuis 
quand existe-il ? comment a-t-il ensuite évolué ? Les réponses seront déjà différentes suivant 
la météorite prise comme origine terrestre (Hawkesworth et van Calsteren, 1984) et suivant 
les valeurs qu'on attribue dans le passé à ce manteau appauvri (sur quelles roches se baser 
pour des âges plus vieux que ceux des océans actuels ?, f ig. 93). 

Les TN.I pour différents complexes du batholite des Iforas sont reportés dans le tableau 
7. Un seul Tt IIUR y est donné car les paramètres employés dans la littérature sont, à peu de 
choses près, toujours identiques. Comme c'est loin d 'être le cas pour les T D M (calculés par 
rapport au manteau appauvri), deux séries de résultats y sont consignées. 

Cette référence est soit la moyenne terrestre = BE (Bulk Harth) et — C H U R (cliondritic uniform reservoir) ce 
qui, pour le Nd est synonyme, soit le manteau appauvri = D M {Depleted Mantle). 
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Fig . 92. - Diagramme expliquant l'obtention et l'interprétation des 
âges-modèles Nd. Voir texte. D M = manteau appauvri; C H U R = 
réservoir uniforme chondritique (représente la moyenne terrestre). C C 
— croiJte continentale. 

En exceptant l 'échantillon JI'L234, dont le rapport Sm/Nd a été fortement modifié par 
hydrothermalisme, les résultats des granitoïdes du batholite sont relativement homogènes 
au sein d'un même massif et sont en tout cas cohérents (n'oublions pas que ces Twi ne 
fournissent que des valeurs indicatives) : les TCHUR se situent vers 1600-2000 Ma pour 
Erecher (2600 Ma pour l'enclave), 1200 Ma pour Adma, 750 Ma pour Aoukenek, 700-1100 
Ma pour les filons N-S et 750-850 Ma pour Kidal. Les plutons calco-alcalins suggèrent un 
âge pré-Protérozoïque supérieur ( > 1000 Ma) pour le contaminant ce qui, dans la région, ne 
peut correspondre qu'aux granulites de type U G l (voir cadre géologique). 

I.cs éch.uuillons de l'aie du Tilemsi ilevi-.iient fournir des T w l proches de ceux de leur mise en place 
ptiisqu'ils n'ont pas subi de contamination crustale. Ce serait vrai si le manteau d'où proviennent les 
échantilkms de Tilemsi correspondait à un des standards de la littérature. Néanmoins, compte tenu 
des larj;es erreurs dont doivent être flanqués ces .îges-niodcles, les valeurs DM1 (t.lb. 7) des trois 

6^^, MANTLE GROWTH CURVE 

SLOPE 

MORB 
SOURCE 

4- MANTLE 
" " " ^ AGE 

- * - ^ R U S T 

) Whole Eorth 

De Paolo ('83) 

Allègre ( '82) 

Fig. 93. - (Kay, 1985) - Evolution des isotopes 
du Nd dans le manteau appauvri. L a ligne 
' M O R B S O U R C E ' a une pente correspon­
dant au rapport moyen Sni/Nd des M O R B 
habituels. Les courbes d'Allègre (1982) et de 
DcPaolo (1983) sont basées sur de vieux 
basaltes. DePaolo (1983) a construit sa courbe 
en estimant que les roches des arcs insulaires 
des greenstone belts ont des £ N d 20n plus 
bas que le manteau de type M O R B . 

AGE ( b . y i 
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Tableau 7. - Ages-modèles Sm/Nd. 

CHUR DM1 DM2 

( â g e s eti Ma) 

B20 825 1316 1526 

RB455 760 1236 1425 KIDAL ( I V ) 

JPL234 (-82) ( -6165) ( -3853) 

JPL375 680 1226 1426 

JPL376 987 1460 1697 FILONS N-S ( I V ) 

J P U 0 3 1109 1505 1720 

JPL369 746 1178 1343 AOUKENEK ( I I ) 

JPL238 1182 1514 1701 ADMA ( I I ) 

JPL243 1206 1538 1730 

JPL280 1529 1864 2075 

JPL286 1687 1919 2142 ERECHER ( I ) 

JPL293 1973 2184 2489 

JPL290 2601 2666 3122 

IC1433 2952 4584 263 

IC1606 2425 11768 (-2414) 

IC1493 (-291) 797 1034 TILEMSI 

IC1494 (-949) 547 778 

IC1582 (-787) 894 1244 

Q178b 1858 2058 2350 

JPL485 2290 2387 2624 UGI 

JPL486 2628 2659 2898 

JPL487 2853 2915 3288 

143 , 144 , 
mesuré - ( 

144Nd,CHUR 
Nd 1 Nd/ Nd) mesuré - ( Nd/ )o 

CHUR,DM Sm 
I n (1+ 

( 
147 , 1 4 4 . 

Sm/ Nd) mesuré - ( 
147 , 

Sm/ 
144 HHUR.DM 

Nd)o 

-12 -1 
XSm= 6,54 10 a . 

147 144 143 ,144 
Rapports Sm/ Nd et: Nd/ Nd respect ivement: 

CHUR: 0,1966; 0,51264 ( G o l s t e l n et a l . , 1984) . 

DM1: 0,222 ; 0 ,51311 (Mlchard et a l . , 1985) . 

DM2: 0,2127; 0,51316 ( G o l s t e l n et a l . , 1984) . 
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échantillons I C 1493, 1494 et 1582 sont très acceptables. Les valeurs D M 2 sont trop élevées et les 
valeurs C H U R ont, bien entendu, encore moins de signification, pas du tout même dans ce cas. Les 
deux échantillons I C 1433 et 1606 présentent un cas particulier : leur rapports '^^Nd/'^''Nd mesurés 
sont dans le champ des valeurs des M O R B actuels. Compte tenu des marges d'erreurs analytiques, les 
erreurs sur les TNJ sont dès lors phénoménales et les valeurs consignées dans le tableau 7 sont sans 
signification. Graphiquement, cela signifie que les droites d'évolution de ces deux échantil lons sont 
sub-parallcles et quasi-confondues avec celles des manteaux appauvris et donc que les erreurs sur les 
rapports Sm/Ntl des échantil lons et sur le choix d'une droite d'évolution du manteau sont beaucoup 
trop élevées. 

En conclusion, les TN. I du batholite calco-alcalin indiquent le mélange d'un magma 
initial mantellique appauvri avec un composant crustal ancien, qui ne peut correspondre, 
dans les Iforas, qu'aux granulites de l ' U G I . Pour le magmatisme alcalin, et si l 'on se limite 
aux T( HUK, une contamination par du matériel plus jeune est possible; seul l'échantillon 
JPL403 semble indiquer la nécessité d'une contamination par du matériel ancien. 

L'origine des groupes calco-alcalins : précision par les isotopes du Nd 

Le diagramme opposant les rapports initiaux du N d à ceux du Sr (fig. 94 et annexes 5,6, 
7,8) permet une bonne synthèse des données. Comme il a été dit plus haut, les échantillons 
de l'arc du Tilemsi se situent en haut et à gauche du diagramme, dans la tendance 
mantellique («mantle array») et représentent la zone-source des magmas du batholite des 
Iforas. Les isotopes du Sr ont témoigné d'une contamination par la croûte inférieure, qui à 
600 Ma, devait posséder un ""Sr/"''Sr moyen égal à 0,7095. La moyenne des E N J à 600 Ma des 

M O Y E N N E T I L E M S I 
( • o u r c * • u b d u c l o g i n a ) 

( S r / N d ) m a o m a 
{Sr - Nd) c o n t a m i n a n t 

T A O H A K ( m a n t e a u p é n é p r i m o r d i a l ) 

M O Y E N N E U Q I 
°»<«1| (c rou la In fér ieure) 

8 7 S r / e e S * 

Fig . 94. - Diagramme ('^"Sr/"''Sr)i l'ersus £ Nd pour le batholite des Iforas. Les courbes de K différents ont été 
tracées à l'aide de formules similaires à celle de la page 135. Traits d'axe = taux de contamination par la croûte 
inférieure ( U G l ) du magma dérivant de la source mantellique subductogène (Tilemsi). B E = valeurs de la moyenne 
terrestre. Symboles ; cercles : tonalité d'Lrecher (groupe I; cercle barré — enclave basique); points; granodiorite 
d'Adma (groupe II); points barrés : monzogranitc d'Aoukenek (groupe II); i : filons N-S (groupe IV) ; x : 
complexe annulaire de Kidal (groupe W). 
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quatre échantillons analysés est donc égale à -23. Cette valeur est dans la gamme habituelle 
dessNd des granulites. De toutes manières, l'intérêt majeur de cette modélisation est 
d'évaluer l'évolution de la participation de chaque source d'un groupe vers le suivant. En 
adoptant un E N J un peu différent pour l ' U G I (ce qui pourrait être le cas en disposant d'un 
plus grand nombre d'échantillons analysés pour les isotopes du Nd) , seules des variations 
absolues en résulteraient, ce qui ne changerait rien aux conclusions. 

La contamination par ces granulites s'étant déroulée au début de l'histoire crustale des 
magmas,avant la différenciation basse pression définie par les plutons étudiés, i l n'est pas 
possible, compte tenu des informations mises à disposition, de dresser un modèle précis de 
l'interaction magma mantellique-croûte inférieure. En effet, il est difficile de connaître les 
concentrations en N d et en Sr des deux termes qui interagissent. Si pour le Sr une évaluation 
a pu être tentée, c'est grâce au grand nombre de données existantes sur ce genre de matériaux 
ainsi que sur les granitoïdes des Iforas. Pour le Nd, trop d'incertitudes grèveraient un tel 
modèle . De plus, pour user d'une modélisation précise comme celle de DePaolo (1981), 
combinant les effets de la contamination et de la cristallisation fractionnée, il faut connaître 
les assemblages minéraux qui fractionnent pour évaluer les coefficients de partage du Sret 
du N d , qui jouent un rôle prépondérant dans le calcul. Tou t cela est inconnu puisque le 
magma initial est inaccessible. 

Sont schématisés sur la figure 94 les courbes de mélange entre les deux pôles pour des 
rapports Sr/Nd différents dans le magma et la croûte (DePaolo et Wasserburg, 1979). Les 
conclusions que l'on peut en tirer sont compatibles avec celles des chapitres précédents : 

- Pour tous les magmas calco-alcalins, seule une contamination par de la croûte inférieure 
est possible. En effet, la position des représentants du batholite dans le diagramme de la 
figure 94 impose un contaminant qui modifie plus les rapports isotopiques du N d que 
ceux du Sr, ce qui ne serait pas le cas avec la croûte supérieure. 

- La tonalité d'Erecher se situe sur une courbe de K = 4 (Sr/Nd , i , jB„i , . /Sr/Nd .rn,iu ) ce qui, si 
on se base sur un rapport Snr,nm/Srn,.igi.... = 2, rapport estimé dans la section précédente 
lors de la modélisation des isotopes du Sr (croûte : 400 ppm Sr, magma : 200 ppm Sr) 
implique un rapport Nd ,raùi , /Nd ,n , i i ;„i , . = 8. Ce rapport Sr/Nd relativement élevé du 
magma est caractéristique des zones de subduction de par la participation du Sr de la 
croûte océanique subductéc (DePaolo et Johnson, 1979). On peut mettre en parallèle la 
signature isotopique du Sr essentiellement 'croûte océanique' de l'arc du Tilemsi. 

- La granodiorite d'Adma se trouve sur une courbe de K = 2, ce qui indique que, par 
rapport à Erccher, le rapport Sr/Nd du magma niantellique est plus faible, puisqu'il s'agit 
du même contaminant. 

- L'échantillon )PL369 (granité f in d'Aoukenek) revient à un K égal à 4, ce qui, 
apparemment, infirme ce qui vient d 'ê t re dit pour Adma. Cependant, à des faibles taux de 
contamination (4% dans le cas d'Aoukenek), les courbes caractéristiques des différents K 
sont très proches. D'autres échantillons d'Aoukenek devraient donc être analysés. 

Des variations du rapport Sr/Nd dans des magmas basiques provenant directement du 
manteau, alors que ces deux éléments sont tous deux fortement incompatibles à haute 
pression, sont possibles si l'on envisage que la source niantellique s'appauvrit en Sr. C'est 
envisageable lors de la collision, car l 'arrêt de la subduction provoque une forte diminution 
de la déshydratation de la croûte océanique subductéc, alors que ce dernier phénomène 
enrichissait le manteau sus-jacent en Sr mais pas en N d . 

On peut également faire intervenir : 
1. des taux de fusion très faibles (Thompson el al., 1984; McKenzie, 1985). Certaines 

études vont dans ce sens, qu'elles soient basées sur des modèles théoriques du 
processus de fusion et de séparation des magmas dans un manteau convectif (Ahern et 
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Turcotte, 1979) ou sur les déséquilibres des isotopes du T h (Allègre et Condomines, 
1982); 

2. un métasomatisme du manteau, concept cependant peu satisfaisant quand i l n'est 
étayé que par une démonstrat ion par l'absurde. 

Ces deux dernières hypothèses apparaissent moins adaptées à la genèse du batholite des 
Iforas que l'arrêt de la subduction, quoique la première puisse jouer concuremment et que la 
déshydratat ion de la croûte océanique puisse être considérée comme un métasomatisme. 

Un point important est que les isotopes du Nd confirment clairement, comme l'avait déjà 
souligné l'étude géochimique, que la contamination crustale est limitée à la croûte inférieure, 
sans participation significative de la croûte supérieure. Comme i l a été dit plus haut, le 
gisement de? plutons du batholite (contacts nets, rareté d'enclaves de l'encaissant, ...) 
atteste égalelnent ce point. 

Quant au phénomène d'assimilation de la croûte inférieure par les roches basiques d'un magma 
mantellique, ainsi qu'il a été mis en évidence par les isotopes dans les Iforas, son existence a été 
démontrée comme relativement générale, sur base d'autres méthodes . 
E n effet : 
1 ) les profils de sismique par réflexion de haute qualité à l'aplomb de batholites granitiques indiquent 
toujours des réflexions horizontales stratifiées sous les granités qui sont interprétées comme des sills 
de gabbros (Lynn et al., 1981). Cette notion est confirmée par Dostal et al. (1980) qui, par la 
géochimie, suggère que les gabbros sont répandus dans la croûte inférieure granulitique; 
2) ces roches basiques profondes sont connues pour avoir incorporé leur encaissant, const i tué de 
métasédiments fortement métamorphisés, comme dans le Calédonien de Grande-Bretagne (Gribble 
et O'Hara, 1967). L a détermination du processus exact de contamination, comme cela a été fait par 
exemple pour l'intrusion stratiforme de Rhum dans les Hébrides (Palacz, 1985) n'est évidemment 
pas possible dans le batholite des Iforas puisque ces roches basiques n'affleurent pas. 

Aucune donnée en isotopes du N d n'existe sur le groupe I I I . 

L'historique de l'origine du batholite calco-alcalin peut être résumé comme suit : 

- déshydratation de la croûte océanique subductée; 
- fusion manteau sus-jacent; 
- contamination en base de croûte; 
- cristallisation fractionnée sans participation de la croûte supérieure. 

Déruelle (1982) est arrivé à la même succession pour le volcanisme plio-quaternaire des 
Andes méridionales et centrales sud. 

L'origine du groupe alcalin : évaluation par les isotopes du Nd et du Pb 

Les isotopes du N d et du Sr ne peuvent facilement mettre en évidence la source moins 
appauvrie requise par les éléments en traces pour le groupe I V alcalin. Pour ces deux traceurs 
isotopiques, une source mantellique plus radiogénique ou une contamination crustale 
peuvent effectivement produire les mêmes effets. Les isotopes du Pb, quant à eux, 
différencient aisément ces deux termes pour autant qu' i l s'agisse de croûte inférieure : le 
manteau pénéprimordial est plus radiogénique que le manteau appauvri qui lui-même l'est 
plus que la croûte continentale inférieure (Doe et Zartman, 1979). 

Les rapports isotopiques du Pbom été mesurés sur feldspath car ce minéral possède un rapport U/Pb 
extrêmement bas qui permet de négliger le Pb radiogénique. Les rapports isotopiques mesurés sont 
les rapports initiaux si des précautions chimiques, tel qu'un lessivage acide des feldspaths avant 
t'attaque totale, sont prises. Ln effet, les feldspaths ont la particularité de 'pomper' le Pb 
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radiogénique produit par des minéraux qui ont tendance à le perdre tel que le zircon (Ludwig et 
Silver, 1977). Heureusement, ce plomb étranger est situé dans des sites différents du réseau et peut 
être sélectivement éliminé. 

Les résultats, consignés dans l'annexe 11, ont été reportés dans le diagramme Pb-Pb 
(fig. 95) de concert avec les courbes d 'évolution des quatre réservoirs théoriques principaux 
(croûte supérieure, orogène, manteau supérieur, croûte inférieure) selon le modèle 
'Plumbotectonics' de Doe et Zartman (1979). Y sont également jointes les valeurs, pour 600 
Ma, de l'arc du Tilemsi, représentant la source mantellique subductogène et celles du 
Tadhak, pour le manteau pénéprimordial. Remarquons que ces témoins ne tombent pas sur 
la courbe d'évolution théorique du manteau, ce qui n'est pas étonnant si l 'on pense aux 
diverses hétérogénéités du manteau réel. Pour Tilemsi, de plus, il s'agit d'une source 
mantellique subductogène, d'origine composite. 

Un fait saute aux yeux : les rapports isotopiques du Pb du batholite sont moins 
radiogéniques que ceux des deux sources mantelliques. La contamination par de la croûte 
inférieure est une fois de plus clairement établie. 

Aucun rapport isotopique du Pb sur les granulites de l 'UGI n'est disponible. 
Cependant, la droite passant par l'arc insulaire du Tilemsi et la moyenne du batholite (les 
valeurs Pb du groupe I et I I sont semblables dans les limites d'erreur) intersecte la courbe 
d'évolution de la croûte inférieure selon le modèle de Doe et Zartman (1979) à la cote 725 
Ma, ce qui est une valeur très plausible pour des granulites archccnnes à l 'époque pan­
africaine. Avec cette valeur, il ressort nettement sur la figure 95, que les échantillons du 
groupe I V alcalin ne peuvent résulter du même mélange : un troisième terme est 
indispensable. Ce rôle est parfaitement rempli par le manteau pénéprimordial représenté par 
les valeurs du complexe du Tadhak, recalculées à 600 Ma. 

207Pb/20iPb 

800 

Tadhak 

Tilemsi 

- f 

c r o û t e s u p e r i e u r e 

o r o g è n e 

m a n t e a u s u p e ' r i e u r 

c r o ù l e i n t é r i e u r e 

206Pb/204Pb 

Fig . 95. - Diagramme ^ '̂'PbZ-̂ -'Pb versus -°'Pb/-=Tb de feldspaths du batholite 
des Iforas. Les courbes d'évolution des différents réservoirs terrestres sont de 
Doe et Zartman (1979). Sont également représentés la source mantellique 
subductogène des Iforas (arc du Tilemsi) et la composante manteau pénépri­
mordial des Iforas (Tadhak). Remarquons que ces dernières ne tombent pas sur 
l 'évolution théorique du manteau qui a, en fait, été dessinée pour mémoire. 
Cercles : groupe I pré-tectonique; points : groupe II tardi-tectonique; croix : 
groupe I V alcalin. 
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Comme par la géochimie, le groupe alcalin apparaît par les isotopes du Pb comme le 
résul ta t du mélange d'un manteau pénéprimordial et des restes de la source mantellique 
subductogène, l'ensemble contaminé par de la croûte inférieure. 

En résumé, les isotopes du Ph confirment nettement deux conclusions de l'étude 
géochimique et des isotopes du Sr : 1) les magmas, tant calco-alcalins qu'alcalins sont d'origine 
mantellique et le contaminant essentiel est la croûte inférieure; 2) le groupe IV alcalin requiert la 
participation supplémentaire d'une source plus radiogénique, en l'occurrence le manteau 
pénéprimordial. 

Ces résultats permettent une meilleure interprétation quant à la signification du 
groupe alcalin dans le diagramme Nd-Sr (fig. 94). Aucun rapport isotopique du N d n'est 
malheureusement disponible sur le complexe annulaire du Tadhak; il est cependant 
probable qu?, compte tenu de son contexte géotectonique et de son RiSr, proche de la 
valeur planétaire, que son RiNd soit également proche de celui de la moyenne terrestre. 

Les isotopes du Pb paraissent posséder une histoire plus complexe que les couples Rb-
Sr et Sm-Nd (e.g. T i l t o n , 1983); si l 'on accepte néanmoins en première approximation la 
théorie de Zindler et al. (1982) qui place sur un même plan les différentes îles océaniques dans 
un diagramme ternaire «'Sr/*''Sr - ' * ' N d / ' " N d - -°''Pb/^°''Pb, on obtient la relation -0,334640 
(«'Sr/'"'Sr)-1,48742 ( '"^Nd/ '^Nd) -8,59379 10 (^""Pb/^Tb) -1 = 0 . Par cette relation, qui 
est l 'équation du plan, on obtient une valeur ' "Nd/ ' ' ' ' 'Nd pour l'Adrar Tadhak comprise 
entre 0,51268 et 0,51273 suivant la correction admise pour son âge permien. Cela revient à 
un e ^ ' f compris entre ( 1 et+2. Un e Nd = + 1 a été adopté pour 600 Ma (fig. 94). Cette 
valeur Tadhak, se situant non loin de la droite reliant la croûte inférieure de l'arc du Tilemsi, 
minimise les effets de la source 'subduction' sur la position des courbes de contamination. 
La participation de la source mantellique subductogène pourra être ainsi négligée dans ce 
diagramme. A partir du point définissant le Tadhak, ont été tracées les courbes de 
contamination par la même croûte inférieure que pour le groupe calco-alcalin. 

Les trois échantillons analysés du complexe annulaire de Kidal possèdent des E N J très 
proches, identiques dans les limites d'erreur (moyenne : -1,4). Ils se situent entre les courbes 
de mélange de K = 0,2 et 0,3, ce qui implique, puisque le dénominateur (Sr/Nd croûte 
inférieure) est le même que pour les groupes calco-alcalins, un rapport Sr/Nd du magma 
mantellique basique à l'origine des roches alcalines des Iforas beaucoup plus faible. 

I l est très intéressant de noter que cette conclusion, basée sur des rapports isotopiques, 
c'est-à-dire sur quelque-chose d ' indépendant de la cristallisation fractionnée, est identique à 
celle basée sur les arachnogrammes. La méthode employée lors de l'étude des arachnogram-
mes, quoique appliquée à des roches intermédiaires et acides, s'en trouve donc renforcée. 
Rappelons que les isotopes du Pb excluent une participation significative de la croûte 
supérieure. 

Les filons N-S se caractérisent par contre par une grande variabilité des isotopes du Nd 
par rapport à ceux du Sr, qui sont quasi identiques puisque ces échantillons se disposent sur 
une même bonne isochrone Rb-Sr. L'échantillon dont 1' e N J est le plus élevé (JPL375) est 
proche de la source mantellique et pourrait se situer sur une courbe de K proche de celle du , 
complexe annulaire de Kidal, ce qui suggère une même source mais moins contaminée par la 
c roû te inférieure. 

L'échantillon JI 'L376 ( S N J = 2,8) provient du même filon (10-20 m d'épaisseur) et du même 
affleurement que l'échantillon. JPL373 mais paraissait plus proche de l'encaissant (sur le tasd'éboul is 
que sont toujours ces filons, la distance à l'encaissant n'est jamais facile à déterminer). 

L ' £ Nd plus bas de l'échantillon JPL376, compte tenu de cette observation, suggère une 
interaction plus importante avec l'encaissant lors de la mise en place du fi lon. Cette dernière 
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s'est évidemment déroulée dans la «croûte supérieure» mais qui, dans ce cas-ci, est 
représentée par le batholite calco-alcalin. La similitude des rapports initiaux des filons N-S 
(0,705) et du batholite vers 540 Ma (0,705-0,706) et la différence existant pour ceux du Nd 
( E Nd = 0 contre -5 à -12) expliquent que seuls les isotopes du N d aient enregistré cette 
interaction. L'échantillon JPL403, plus basique, rend compte d'une plus grande conta­
mination, probablement lors de sa mise en place ( 8Nd = -4,8). Peut-être la plus haute 
température du magma résultant de sa plus grande basicité peut-elle l'expliquer. 

La température de blocage de la diffusion des isotopes du Nd est pour le moment pratiquement 
inconnue (Hawkesworth et van C^ilstercn, 1983). Seules des extrapolations à partirtles coefficients 
de diffusion du Sm dans legrossulaireet le pyrope à des températures comprises entre 1100 et KSOO"C 
(Harrison et Wood, 1980) ont pu être tentées (Hunipliries et CJiff, 1982). 

La grande mfluence apparente de cette contamination superficielle peut s'expliquer par 
l'enrichissement en T R qui a eu lieu dans les magmas calco-alcalins au cours de la 
différenciation et par la grande mobil i té des T R au cours des processus hydrothermaux 
comme en témoignent les spectres en 'mouette' de certains échantillons alcalins (e.g. 
JPL234, fig. 76). Les T N V I de ces deux échantillons contaminés dépassent nettement 600 à 
700 Ma, âge du batholite, et indiquent la participation d'un contaminant plus ancien. Quel 
est-il? I l peut correspondre à l ' U G l mais également auxplutons du batholite eux-mêmes, du 
type d'Erecher et d'Adma, qui comprennent en eux-mêmes un composant ancien, 
déterminé comme étant la croûte inférieure (UGI). 

L'interprétation des «ages-modèles» Nd doit donc être menée avec précaution. Un T N d ancien 
indique la participation d'une roche ancienne qui peut-être n'existe plus, excepte sous la forme d'un 
composant d'une rociie plus jeune. Comme l'ont bien souligné Hawkesworth et van Calsteren 
(1984), une différence d'échelle peut exister entre l'isotopiste pur qui se situe à l'échelle planétaire 
(par quel intermédiaire le composant ancien s'est introduit tlans la roche importe peu) et le 
pétrologue qui se penche sur l'origine et l'histoire d'un pluton en se localisant sur une échelle 
temporelle nettement plus fine. L'établissement de ponts entre les deux approches peut s'avérer 
délicat. Par exemple, à la limite, le composant ancien peut avoir été introduit dans le manteau au 
cours d'une phase antérieure, telle que celle proposée pour l'origine du composant 'Dupai' via des 
sédiments subductés (Hamclin f ( <;/., 1986) et aucun mélange manteau-croûte ne serait nécessaire lors 
de la genèse du magma. Ces problèmes peuvent être partiellement ct)ntournés si, comme dans le cas 
des Iforas, les régions-sources peuvent être définies localement. 

La «protection» vis-à-vis de l'encaissant dont a bénéficié l'échantillon JPL375 de par sa 
position au centre du f i lon, se corrèle à l'absence de contamination superficielle dans les 
roches plutoniques du complexe annulaire de Kidal. I l serait intéressant d'analyser un 
échantillon pris au contact Kidal-encaissant potir vérifier cette hypothèse. 

2. LES ISOTOPES DE L'OXYGENE 

Dix-huit échantillons ont été analysés pour les isotopes de l'oxygène (annexe 12) dans 
le groupe IV alcalin (analyses effectuées par D . Weis, dans le labt)ratoire des Isotopes Stables 
du prof. Javoy à Pans). Une moitié provient du complexe annulaire de Timedjelalen et 
l'autre des filons N-S d'Ichoualen ( N E de Timedjelalen, f ig. 16). Sept quartz et sept 
feldspaths (4 éch. des filons N-S, 3 éch. du complexe de Timedjelalen) ont également été 
analysés. Ces deux minéraux possèdent en effet un comportement opposé lors de 
l'altération hydrothermale : le quartz perd difficilement ses caractéristiques magmatiques 
alors que les feldspaths sont très sensibles à ce genre de phénomène ( Taylor, 1968). A 
l'équilibre magmatique, le facteur de fractionnement isotopique entre quartz et feldspath 
est de 1%,, (en notation ô ' " 0 ; Garlick, 1966; Taylor, 1968, 1977; Anderson « a/., 1971). La 
valeur du ô"*0 de la roche totale sera située entre celle du t]uartz et celle du feldspath, sa 
position dépendant du rapport des deux minéraux dans la roche et du degré d'altération du 
feldspath. Dans la figure 96 sont reportés la silice et lesô'^'Û des échantillons (roches totales, 
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quartz, feldspath). Honnis deux spécimens (JPL340 et JPL341) les roches totales du 
complexe annulaire de Timedjelalen possèdent d e s ô ' ^ O sur R T relativement homogènes 
(de +5,7 à +7,1 % o ) sans relation avec S i 0 2 c'est-à-dire avec le fractionnement. Les valeurs 
R T des filons N-S sont dispersées et la majorité de ces intrusions ont des valeurs basses de 
l'ordre de 3%o. 

Les deux minéraux analysés, quartz et feldspath, possèdent des valeurs très cohérentes : 

- tous les quartz, tant du complexe annulaire que des filons N-S ont desô '^O compris entre 
6,3 et 7,1 %„; 

- les feldspaths forment deux groupes : le premier comprenant uniquement des feldspaths 
de Timedjelalen se situe vers 5,7%o, le second, composé de ceux des filons N-S et des 
deux échantillons à valeurs R T basses du pluton, est localisé entre 0,6 et l,6%o. 

Le diagramme ô ' * 0 quartz versusô^'^O feldspath (f ig. 97) indique que le premier groupe 
des feldspaths est en équilibre magmatique avec les quartz (ils se placent sur la droite de 
A Q z - K f = 1) tandis que le second en est loin quoique groupé. Cette dernière observation 

5 l 8 0 

3 7 5 ^ 
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%Si02 

65 70 75 80 

Fig . 96. - Diagramme 6" versus %S\Oi pour les filons N-S et le complexe 
annulaire de Timedjelalen. Roches totales Timedjelalen : ( ) = Tl; • = T 2 ; • = 
T 3 ; • = T4; ^ = T 5 ; A = T6; les symboles correspondant hachurés 
horizontalement représentent les quartz, et ceux hachurés verticalement les 
feldspaths. Filons N-S : : roches totales; + : quartz; x : feldspath K . 

149 



indique un déséquilibre isotopique attribuable à une altération hydrothermale (Criss et 
Tayior, 1983; Fourcade et Javoy, 1985). 

Les valeurs groupées des feldspaths altérés (l,3%o ± 0,4) suggèrent que le rapport 
eau/roche n'a pas varié d'un facteur supérieur à 2 et qu'il a dû être élevé. Par l 'équation 
d'équilibre basée sur les valeurs du fractionnement et sur les rapports eau/roche (Bottinga et 
Javoy, 1975), des valeurs comprises entre 0 et -3%,. peuvent être calculées pour l'eau 
météorique (Weis et al., 1986). Ces valeurs sont lourdes par rapport aux ô'^O habituel­
lement rapportés pour les eaux météoriques (entre -5%» et -15%,,; Craig, 1961; Tayior, 
1977). De telles eaux lourdes peuvent exister dans des bassins soumis à une évaporation 
intense, ce qui favorise le départ de l'isotope le plus léger, "'O (Fonteset Gonfiantini, 1967). 
Ces bassins résiduels pourraient correspondre aux bassins molassiques post-collision, à 
caractères continentaux (Fabre et ai, 1982). 

Pourquoi certains feldspaths sont-ils altérés et d'autres non? La réponse apparaît 
clairement lorsque les échantillons altérés sont définis : les filons N-S et deux échantillons 
du complexe annulaire de Timedjelalen récoltés non loin de la même zone de contact entre 
deux venues, de part et d'autre de celle-ci. Les processus hydrothermaux se sont donc 
limités aux zones de contact, soit entre différents anneaux du complexe annulaire, soit au 
contact filon-roche encaissante. L'étroitesse des filons (quelques dizaines de mètres) 
explique que la totalité des filons soit atteinte par ce phénomène. 

Le moteur de la convcction peut être dans un cas le pluton lui-même (Timedjelalen) et dans l'autre la 
couverture rhyolitique dont les filons N-S sont les conduits nourriciers. C e dernier processus a déjà 
été décrit sous les basaltes des plateaux (Walker, 1960) et a probablement produit des effets similaires 
au complexe annulaire d'In Zize dans i'Ahnet (Fourcade et Javoy, 1985). 

L e s ó ' " 0 des roches totales non altérées du groupe alcalin (ô '*0 vers + 6%..) ainsi que les 
ô ' *0 de quatre échantillons calco-alcalins (deux d'Erecher, deux d ' A d m a , ô " 0 de t 6,4 à + 
6,9%,., annexe 12) sont clairement situés dans le champ des granités d'origine mantellique ou 
crustale profonde. Comme les isotopes du Sr en l'absence de zones-sources bien définies 
localement, les isotopes de l'oxygène ne différencient pas ces deux zones qui peuvent 

fiiSoKfeldspa 

Ô'^O Quartz 

Fig. 97. -Ó'* quartz versusb" feldspath K . Symboles : '" : filons N-S; complexe 
annulaire de Timedjelalen : même symboles que sur la figure 96. 
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posséder la même signature (Fourcade et Javoy, 1973; Shieh et Schwarcz, 1974). Ils excluent 
cependant toute participation significative d'une croiàte continentale supérieure. Les 
isotopes de l'oxygène suggèrent également une origine des groupes I et I I dans le même 
réservoir : les ô'^O d'Erecher et d'Adma sont identiques (annexe 12). Leurs valeurs 
homogènes vers 6,5 %o indiquent que leur feldspaths ne doivent pas être altérés. Cette 
dernière remarque va dans le sens d'une interaction négligeable de ces plutons avec la croûte 
continentale lors de leur mise en place comme l'ont déjà suggéré la géochimie et les isotopes du Sr, 
Nd et Pb. 

E. CONCLUSIONS 

/. Les rapports isotopiques qui définissent les différentes régions-sources intervenant dans la 
genèse des magmas du batholite des 1 foras, ont pu être mesurés en se référant à différents 
ensembles lithologiques situés dans les régions avoisinantes. 

- ceux de la source 'mantellique subductogène ' ont été mesurés via l'arc insulaire du 
Tilemsi dont la signature isotopique comprend un composant 'Dupai' (à 600 Ma : RiSr 

= 0,703, E N . i = ( 8; -'"•Pb/^°''Pb = 16,75, ^°Tb/-°''Pb = 15,43); 
- ceux de la c roûte continentale inférieure, représentée, sous les Iforas, par l ' U G I , se 
situent dans la moyenne de ce genre de croûte qui est donc peu appauvrie (à 600 Ma : 

RiSr = 0,7095; zm = -18); 
- ceux du manteau pénéprimordial, défini par le complexe annulaire sous-saturé 
permien du Tadhak, ont des valeurs proches des compositions planétaires (à 600 Ma : 
RiSr = 0,7043, -=''Pb/-=-'Pb = 18,11, -='Pb/"-'Pb = 15,56, amsi qu'un E N U théorique 
vers t l ) . 

Une participation significative d'une croûte supérieure ancienne est exclue par les quatre 
systèmes isotopiques Sr, Nd, Pb et O. Ce type de croûte se retrouve d'ailleurs peu dans le 
batholite et jamais en enclave. 

2. Les trois systèmes isotopiques (Rb-Sr; Sm-Nd; U-Ph) indiquent que l'ensemble des 
magmas initiaux à l'origine du batholite sont typiquement mantelliques et évoluent vers 
les magmas parentaux par assimilation sélective de la croûte inférieure (5 à 20%). Cette 
contamination est d'autant plus importante que les groupes ont fractionné des minéraux 
hydrates (groupe I et 111 p.p.) et que le pluton est moins différencié. Ces deux phénomènes 
sont en relation avec la teneur en eau du magma. La variation de la concentration en 
HiO est attribuée à l'évolution de la déshydratation delà croûte océanique subductée lors 
de la collision. 

3. Les magmas initiaux des groupes I et II sont sensiblement de même nature, qui est la 
source 'mantellique subductogène'. Les deux processus de collision et de subduction sont 
donc générateurs, dans les Iforas, de magmas similaires. 
Le magma initial du groupe III résulte du mélange entre la source des groupes précédents 
et un composant enrichi en éléments hygromagmatophiles et moins appauvri (pénépri­
mordial) du point de vue isotopique. 
Le magma initial du groupe IV alcalin résulte de la nette accentuation de ce mélange, dont 
le matériel pénéprimordial devient le composant essentiel. 

4. Aucun granité crustal que ce soit de type Himalayen (Manaslu, Vidal et al., 1982) ou 
d'un autre type n'a été reconnu dans le batholite des Iforas. Ce dernier apparaît très 
différent d'un batholite cakoalcalin à composante crustale importante tel celui de 
Querigut (Pyrénées; Ben Othman et al., 1984). Remarquons que ce dernier s'est constitué 
dans un environnement géodynamique encore mal compris. 
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Les isotopes du Nd et de l'oxygène soulignent en outre que les magmas alcalins, injectés 
dans l'encaissant batholitique sous forme de plutons et de fdons, ont interagi avec celui-ci 
dans des conditions tardi- à post-cristallisation, mais uniquement à la zone de contact. Les 
échantillons des filons N-S alcalins, peu épais, sont en conséquence nettement plus affectés 
par les phénomènes hydrothermaux que la majorité de ceux des granités des complexes 
annulaires. 

Une caractéristique majeure de la Province alcaline des Iforas est l'absence de 
minéralisations (excepté en Th), contrairement aux «Younger Granités» du Nigéria 
(Jacobson et il., 1958; Van Breemen ex 1975; Rahaman et al., 1984; Kinnairdetià., 
1985). La nature des diverses sources qui ont contribué à l'existence du groupe IValcalin 
peut l'expliquer : il s'agit du manteau, de la croûte inférieure, et localement du batholite 
calco-alcalin, dont l'origine est elle-même mantellique avec contamination de la croûte 
inférieure. Dans ces conditions, les seuls magmas qui pourraient donner naissance à des 
concentrations minérales économiquement intéressantes sont basiques. En effet, les 
éléments incompatibles ne concentrent pas suffisamment lors de la différenciation seule et 
les éléments compatibles, susceptibles de se concentrer dans les cumulats, ont des 
concentrations pratiquement nulles dans les roches acides. 
Au Nigéria par contre, les zones minéralisées possèdent de hauts rapports ^^Srf'Sr (Van 
Breemenet al., 1975), témoins d'échanges intenses avec l'encaissant, constitué au moins en 
partie par des roches d'origine crustale (Van Breemen et al., /977j et ces dernières ont pu 
pré-concentrer des éléments tels que l'étain, le wolfram ou le niobium (Black et al., 1985). 
L'existence d'une minéralisation associée à un complexe annulaire alcalin sursaturé est 
donc considérablement plus probable si le socle a une longue histoire crustale (Black, 
1984). Des études orientées dans ce sens pourraient peut-être avoir de conséquences 
économique d'importance appréciable, particulièrement dans le choix des méthodes à 
employer dans la prospection. 
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CHAPITRE V 

L E M O D E L E P E T R O G E N E T I Q U E D E L ' O R I G I N E D U B A T H O L I T E 
D E S I F O R A S E T D E L A T R A N S I T I O N C A L C O - A L C A L I N - A L C A L I N 

Toutes les conclusions d'ordre chronologique et géochimique inteprétées dans la trame des 
données de terrain et de laboratoire traitées dans ce travail autorisent l'établissement d'un 
modèle pétrogénétique retraçant la succession magmatique dans les Iforas au cours de 
l'orogène pan-africain. La construction progressive de ce modèle se réfère également, au fil de 
son élaboration, à des études faites par d'autres auteurs. 

Les contraintes essentielles à ce modèle résultant de ce travail sont les suivantes : 
- l'analyse du batholite indique que ses premiers éléments, liés à la subduction, se sont mis en 

place entre 640 Ma et 620 Ma; elle précise que la collision s'est produite de 620 Ma à 580 Ma 
et que les phénomènes postérieurs à la collision, dominés par la remontée du bâti et la mise en 
place de la séquence alcaline, datent de 580 Ma à 540 Ma; 

- tous les magmas du batholite sont d'origine mantellique, la seule contamination qu'ils 
subissent étant liée à des matériaux de la croûte inférieure, et ce, au début de leur 
différenciation crustale. Aucun granité crustal, anatectique, n'est connu; 

- les lignées magmatiques I et II, calco-alcalines, sont similaires et proviennent de la 
déshydration de la croûte océanique subductée et du manteau sus-jacent intercalaire (source 
mantellique subductogène). Les groupes III et IV proviennent de produits issus de la source 
précédente à laquelle s'est mélangée une source mantellique pénéprimordiale en proportion 
nettement plus importante. 

A. PREMIERE P H A S E : LA SUBDUCTION ET LES M A G M A S CALCO-ALCALINS 

La configuration du modèle à cette époque doit tenir compte des points suivants : 

- aucune trace d'une suture n'existe entre l'arc et la cordillère, que ce soit sur le terrain ou 
par gravimétrie; 

- les bassins volcano-sédimentaires présentent des faciès de grande profondeur à l'ouest de 
l'arc insulaire (Caby, 1981) et uniquement de faible profondeur entre l'arc et la cordillère 
(Labre, 1982). 
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Aucun témoin de fosse océanique n'existe juste à l'ouest de la cordillère; au contraire, des bassins 
volcano-sédimentaires de faible profondeur sont concentrés dans la partie occidentale du batholite, 
ce qui suggère qu'à l'ouest du batholite, s'étendait une mer peu profonde. La présence d'une tillite 
marine dans le bassin de Tafcliant corrélée avec l'une de celles du bassin de Taoudenni sur le craton 
ouest-africain (Fabre, 1982) impose à ce bassin une ouverture sur l'océan, ce qui pourrait indiquer un 
caractère d'arrière-arc à ce bassin, c'est-à-dire entre l'arc et la cordillère. 

En conséquence, bien qu'une grande zone de cisaillement d'amplitude inconnue sépare 
actuellement ces deux paléo-environnements, une subduction commune à l'arc et à la cordillère 
est adoptée. L'hypothèse de deux zones de subduction ne peut toutefois être définitivement 
rejetée. 

P H A R U S I A N B E L T 

, 0 

W E S T A F R I C A N 

C R A T O N 

Miamey 

5 0 0 k m 

4 - 5 0 10-

I 
'I C E N T R A L 

H O G G A R 

615 Ma + 
6 3 0 - 6 1 5 Ma 

6 8 0 Ma ? 

D2 P H A S E 

B 

D3 P H A S E 

unroof ing 

I N T E R - P H A S E 

. E - W D Y K E S 

oi vert ical 

N - S D Y K E S 

o j ver t ica l Q 

0 4 P H A S E 

F i g . 9 8 . - (A) ; carte schématique (Liégeois et al, 1987) montrant la chaîne trans-saharienne juste 
après une collision oblique précoce (680 Ma?) qui aurait produit les structures en nappes. L'arc 
insulaire et la cordillère des Iforas auraient été protégés par une baie du craton ouest-africain au 
niveau de l'aulacogène du Gourma. Dans les Iforas, une collision douce s'est déroulée par la suite vers 
600 Ma. Les deux âges des charriages orientaux sont de Bertrand et al.. (1986b), l'âge de 680 Ma est 
hypothétique (voir texte). Figurés : 1. nappes précoces D l ; 2. mouvements relatifs post-Dl; 3. 
unités granulitiques éburncennes; 4. domaine océanique avec subduction; 5. cordillère (domaine 
d'extension). (B) à (E) sont basés sur Boullier et al. (1986) : ces schémas représentent les directions de 
compression (B, C , E) et de distension (D) pendant la collision (600 Ma) et pendant les événements 
post-collision. 
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Un deuxième point est la position du batholite, qui est limité aux Iforas. A u nord, dans 
l 'Ahnet, l'arc insulaire est bien développé (Série Verte ; Caby, 1970), mais le batholite fait 
défaut . 

Cette situation est vraisemblablement à mettre en relation avec la géométrie du craton 
ouest-africain et à son incidence sur le développement de la collision. Le craton dessine un 
golfe au niveau de l 'Adrar des Iforas et un promontoire à hauteur de Niamey. Ce dernier a 
donc pu entrer en collision avec le bouclier Touareg avant que la colhsion ne se produise 
dans les Iforas (fig. 98). 

Rappelons que la forme actuelle de la suture entre le craton ouest-africain et le bouclier Touareg est 
interprétée, sur base des données gcophysiques (Bayer et Lesquer, 1978) comme étant celle du craton 
ouest-africain avant la collision. 

En s'amorçant au sud, la collision a pu y déployer toute sa vigueur en engendrant le 
«Dahomeyan thrust f ron t» . Lesquer et Louis (1982) ont développé un modèle géophysique 
(gravimétrique) é tayant ce modèle de collision précoce au sud. Cette dernière pourrait être 
la cause de la mise en place des nappes de type U G I , dans les Iforas et au Hoggar, si on 
accepte, pour la tectonique D l un âge pan-africain précoce (vers 700 Ma ou plus jeune; 
Boullier et al, 1978; Caby et ai, 1981; Boullier, 1982). 

L a puissance de la tectonique tangentielle contemporaine au Hoggar centrai (entre 650 et 600 Ma, 
Bertrand et al., 1986a,b; Bertrand, 1986), 400 à 800 km à l'est de la suture trouve difficilement son 
origine dans la faible collision qui a eu lieu dans les Iforas et s'accorde mieux avec une collision 
violente. 

A u nord, dans les Iforas, la subduction a pu se poursuivre (fig. 98) quelques dizaines de 
millions d'années encore, engendrant les magmas pré-tectoniques du batholite. 

L'ampleur de l 'activité magmatique à partir de 640 Ma - les bassins volcano-sédimen-
taires sont post-Dl ainsi que pratiquement tout le batholite - serait dès lors liée à une 
modification de la pente du plan de Wadati-Bénioff sous les Iforas, au moment où se 
produisait la collision plus au sud. 

Le niagniatisme des marges actives n'apparaît en effet que dans les zones où ce plan est suffisamment 
incliné. A l'heure actuelle, dans les Andes, les zones où ce plan est trop peu incliné ne comprennent 
aucun niagniatisme andésitique (Barangazi et Isacks, 1976; Thorpe et Francis, 1979; Jordan et aï., 
1983). 

Ce modèle, basé sur un promontoire qui a concentré l'essentiel de l'énergie tectonique, 
explique pourquoi, dans les Iforas, la collision fut plus douce; elle correspond à un 
raccourcissement de ± 40% dans les bassins volcano-sédimentaires et n'a produit aucun 
redoublement crustal. 

Quant à la largeur qu'a pu avoir l'océan à l'ouest du Tilemsi, rien ne permet de l'évaluer. Il existe des 
données paléomagnétiques sur les Iforas, mais peu utiles à ce point de vue. Morel (1981), en se basant 
sur la granodiorite d'Adma, tardi-tectonique, a pu estimer une paléo-latitude élevée ( > 60") pour les 
Iforas vers 600 Ma, mais aucune roche plus ancienne (pré-tectonique) n'a été traitée. De toutes 
manières, il n'existe aucune roche sur le craton ouest-africain âgée de 800-700 Ma susceptible d'être 
étudiée par la m é t h o d e paléoniagnétique. C'est ce qui fait dire à Black (1978) que le paléo-atlantique 
pré-pan-africain admis par Morel et Irving (1978) à la fin du Précambrien pourrait très bien se situer à 
l'est du craton ouest-africain et non forcément à l'ouest. 

Une coupe schématique (fig. 99a) au niveau des Iforas synthétise les conclusions de ce 
travail relatives à la formation des magmas engendrés lors de la subduction. 

Tous les éléments indiqués sur la figure 99 ont toujours une base géologique, que ce soit de terrain, 
géophysique ou géochimique. 

A l'ouest, la plaque lithosphérique qui supporte la marge passive du craton ouest-
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africain est subductée sous l'arc insulaire et la cordillère des Iforas. A l'ouest de l'arc, se 
trouve une fosse océanique (représentée par les flysch de l'arc) et à l'est une mer marginale 
(type Taféliant) le sépare de la cordillère. Tous les magmas engendrés lors de cette étape 
proviennent de la source 'mantelhque subductogène' c'est-à-dire du manteau lithosphé-
rique injecté de 'dykes' de manteau pénéprimordial (Gill , 1984), le tout imprégné de fluides 
aqueux alcalins provenant de la déshydratat ion de la plaque océanique subductée. 

Le schéma de la figure 99a regroupe tous les éléments dont l'existence a été démontrée lors de la 
périotle de subduction (720-620 Ma). Cela ne signifie pas que les différents environnements 
géotlynamiques aient persisté 100 Ma. La mer marginale en particulier, dont la durée de vie des 
équivalents récents est de l'ordre de lÛà LS Ma, n'a certainement pas duré aussi longtemps. Des relais 
entre différents bassins sont par contre possibles. De même pour l'arc instilaire, nous savons qu'il 
fonctionnait entre 730 et 710 Ma et qu'il existe des massifs dont le caractère syn-tectonique leur a fait 
attribuer un âge vers 600 Ma, mais il n'est cependant pas sûr que l'arc du Tilemsi ait perdure 100 Ma. 
C'est néanmoins possible car, bien qu'aucun arc intra-océanique actuel n'atteigne un âge comparable 
(les plus vieux ont un âge de l'ordre de 40 Ma), rien ne s'y oppose. 

Le modèle proposé est en fait le modèle classique des marges actives (e.g. Best, 1975; 
Thorpe et al., 1976). La particularité de la cordillère des Iforas réside dans le fait que la 
contamination des magmas des Iforas ne s'est produite qu'à l'intermédiaire de matériaux de 
la croûte inférieure, au stade des magmas basiques. 

Une contrt)verse existe concernant la cause de la relation roches acides - épaisseur de la croûte 
continentale dans les marges actives continentales, particulièrement dans les Andes (Thorpe et al., 
1979). La plus grande épaisseur de croûte pourrait engendrer soit une plus grande contamination 
crustale soit une différenciation plus poussée. Cette étude fait apparaître que dans le cas des Iforas la 
seconde hypothèse est la seule applicable. Les ist)topes du .Sr, du Pb et du Ntl indiquent en effet une 
contamination moins forte pour les plutons les plus différenciés (plutons de lignées différentes, bien 
entendu). Thorpe et al. (1979) ont également préconisé que la plus grande abondance des roches 
volcaniques acides des Andes Centrales proviennent en grande partie d'un degré de cristallisation 
fractionnée plus élevé. 

Le problème des roches basiques correspondant aux roches acides du batholite est aisément 
résolu si l'on pense que dans les Andes, l'épaississement crustal n'est pas dû à une tectonique de 
compression, qui est pratiquement nulle (Pitcher, 1978) mais bien à l'addition de matériel 
magmatique provenant du manteau (James, 1971; Brown, 1977). Dans les Iforas, l'absence de 
tectonique de compression est nettement démontrée parla présence ubiquiste de bassins volcano-
sédimentaires, forcément liés à une distension. 

D'un point de vue paléogéographique, le sud de la chaîne des Andes pourrait peut-être 
donner une idée de ce t]ue fu t la cordillère des Iforas avec ses nombreux bassins de faible 
profondeur d'eau communiquant avec l'océan. Une comparaison plus précise, que ce soit 
avec la géologie (Dalziel et al., 1974, 1975) ou avec la géochimie (Saunders et al., 1979) n'est 
pas possible pour le moment. 

B. DEUXIEME PHASE : LA COLLISION ET LES MAGMAS CALCO-ALCALINS (suite) 

La collision entre le craton ouest-africain et le bouclier Touareg , dans les Iforas, est 
caractérisée par un raccourcissement peu important et qui, en tout cas, n'a pas entraîné de 
redoublement de croûte. Indépendamment des données de terrain, le fait que les magmas syn-
tectoniques de l'arc insulaire du Tilemsi aient conservé la même signature isotopique 
«source mantellique subductogène pur» que celles des magmas contemporains de la 
subduction, et que, dans la cordillère, aucun magma crustal n'ait été décelé, est bien 
l'indication que, même en base de croûte , seul un accolement s'est produit. En effet, des 
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compressions plus accentuées à la base de la croûte qui auraient produit des redoublements 
crustaux profonds, se signaleraient à moins grande profondeur par des magmas anatec-
tiques. Des données gravimétriques aériennes au niveau du bassin des Voltas au Ghana 
confirme cette manière de voir (Ako et Wellman, 1985). 

Entre l'arc insulaire et la cordillère existe une surface rupturelle le long de laquelle se sont produits 
des mouvements décrochants d'amplitude inconnue (accident du 0^50', fig. 99b). Cet accident du 
0°50' est considéré comme d'échelle l ithosphérique car il a guidé des magmas alcalins jusque près de la 
surface (ex : granité alcalin de la confluence Tilemsi - oued d'Erecher, ainsi que peut-être le massif de 
Tessalit). D'autres accidents N-S et subverticaux ont existé plus à l'est, comme la faille de l'Adrar, 
qui sépare les Iforas centrales des Iforas orientales. Leur origine et leurs conséquences sont mal 
connues. 

S'il n'y a pas eu de charriage à 600 Ma dans les Iforas proprement dites, des nappes se 
sont, par contre, mises en place à l'ouest de l'arc du Tilemsi, sur le craton ouest-africain. 
Elles sont consignées sur la figure 99b : ce sont les nappes du Gourma et les nappes du 
Timétr ine (y compris des ophiolites?). De plus, des roches denses pentées à l'est et 
déracinées déterminant la suture gravimétrique, sont interprétées comme de la croiîte 
océanique obductée (Bayer et Lesquer, 1978). Le craton lui-même est découpé en copeaux 
formant horst et graben. Le horst de Gouré en est un exemple (Caby et Moussine-
Pouchkine, 1978). 

Dans le batholite, la collision a entraîné le plissement, peu important, des séries 
volcano-sédimentaires et la mylonitisation des plutons pré-tectoniques. 

Un point important est la persistance de la source subductogène lors de la collision : Le 
grand volume de magmas tardi-tectoniques provient des mêmes sources que les magmas de 
subduction et est à la base d'une accrétion sous-crustale de magmas basiques correspondant 
aux plutons acides et intermédiaires du batholite. Le rôle du raccourcissement tectonique 
n'a probablement pas été prépondérant dans l'épaississement crustal des Iforas. 

Soulignons que, si la mise en place de ces plutons est tardi-tectonique, la fusion 
mantellique à la base de leur genèse s'est très probablement déroulée lors de la collision, à 
partir de 620 Ma. 

Le stade collision des Iforas s'apparente donc à une période de subduction ralentie où les 
continents sont accolés. Ces conditions spéciales ont permis une production importante de 
hiagmas calco-alcalins en peu de temps. 

La genèse de magmas calco-alcalins postérieurs à une subduction mais qui en ont les 
caractères se rencontre à l 'époque récente : en Papouasie, des basaltes et des andésites 
actuelles sont à relier à une subduction tertiaire depuis lors arrêtée (Smith et Compston, 
1982); en Iran, des roches mises en place en milieu continental (collision) ont encore une 
nette signature de zone de subduction (Riou et al., 1981). 

Rappelons qu'aucun granité crustal n'a pu être détecté dans l'ensemble du batholite, 
contrairement à la chaîne contemporaine du Damara (Duyvermann et al., 1982). Seuls les 
granités leucocrates de l'ensemble R A P U (Bertrand et Wright, en prép.; Liégeois et al., 
1987), au statut indéterminé, pourraient éventuellement en être. I l est probable d'ailleurs 
que la production d'une grande quanti té de magmas crustaux à un stade cordillère (la 
collision des Iforas n'en est jamais qu'un cas particulier) soit difficile tant au point de vue 
tectonique (Brown, 1977), qu'au point de vue thermique. Ceci n'exclut pas que des magmas 
d'origine crustale puissent exister dans une cordillère de type andin, mais ils sont 
apparemment minoritaires et relativement tardifs dans le développement magmatogénique 
(Hawkesworth et ai, 1982). 
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C. TROISIEME PHASE : LE REEQUILIBRAGE ISOSTATIQUE ET LA 
TRANSITION CALCO-ALCALIN - ALCALIN 

Cette période est celle du début de l'évolution géologique intra-continentale car l'océan est 
refermé depuis au moins 40 Ma et le magmatisme alcalin des Iforas ne diffère guère du 
magmatisme intraplaque alcalin anorogénique classique. Le magmatisme alcalin des Iforas, 
ainsi que le groupe I I I post-tectonique, sont caractérisés par une participation plus 
importante et plus complète du manteau pénéprimordial, dont l'effet devient prépondérant 
dans le cas du groupe I V . 

Où peut se situer le manteau pénéprimordial dont proviennent ces matériaux f Le schéma 
interprétatif reste ouvert (Anderson, 1985) mais certaines contraintes peuvent en limiter les 
possibilités. 

D'un côté, Fitton et Dunlop (1985) ont montré que le magmatisme alcalin de la ligne du 
Cameroun, qui enjambe la marge continentale pour passer de l 'Afrique à l'océan Atlantique, 
est identique dans les deux zones, continentale et océanique. Ce magmatisme ne peut donc 
provenir du manteau lithosphérique, qui a toutes les chances d 'être différent dans les deux 
environnements, puisqu'ancien sous les continents et continuellement recyclé dans le 
manteau sous les océans (en quelques centaines de millions d'années au plus). 

D'un autre côté, le magmatisme alcalin apapraît toujours associé à des structures de 
discontinuité lithosphérique. De Long et al. (1975) ont montré que le magmatisme alcalin 
des arcs insulaires était, sans exception, situé soit sur le bord latéral de la zone de subduction 
où un décrochement s'exerce, soit là où la subduction concerne une zone de fracture ou une 
autre structure linéaire, perpendiculaire à la fosse. De Long et al. (1975) ont suggéré que ces 
environnements tectoniques particuliers ont permis d'atteindre des zones mantelliques 
(asthénosphère) sous ou à côté de la l i thosphère subductée, zones qui ne sont normalement 
pas accessibles dans un arc insulaire. Black et al. (1985) ont démontré l'importance de la 
structure de la lithosphère dans la localisation et la nature du magmatisme alcalin 
anorogénique continental. Le magmatisme alcalin sous-saturé ou mixte est associé à des rifts 
(Tadhak) ou à des failles transformantes alors que les provinces sursaturées sont liées à des 
réactivations de failles décrochantes et à une lithosphère mince et jeune, c'est-à-dire que ces 
provinces se constituent peu de temps après un orogène (Iforas, Nigéria, Corse) ou lors 
d'une fragmentation continentale (Rockall, Afar; Black et al., 1972). Ces deux approches 
(DeLong et al., 1975; Black et al., 1985) expriment la même idée : la mobilisation finale de la 
source du magma alcalin est soumise à un rejeu majeur lithosphérique. 

En réunissant cette conclusion à celle de Fitton et Dunlop (1985), nous arrivons à la 
conviction que la localisation la plus probable du manteau pénéprimordial à l'origine du 
magmatisme alcalin est la partie supérieure du manteau convectif sous-jacent à la lithosphère, 
autrement dit l'asthénosphère. 

Les données actuelles sur les isott)pes des j;a'z i-ares des îles océaniques ne sont pas univoques; elles 
peuvent aussi bien être interprétées comme caractéristiques des produits issus du manteau 
pénéprimordial (ce qui nécessite un réservoir bien séparé) que tlu manteau plus ou moins appauvri et 
contaminé par l'atmosphère (Fischer, 1985). 

Ceci n'exclut pas la possibilité que l 'asthénosphère ne soit qu'un réservoir intermédiaire 
(Bonin et Lameyre, 1978) formé par la montée générale, dans le manteau supérieur, de 
fluides profonds pouvant engendrer une fusion par zone (Harris, 1957); cependant, la mise 
en place dans la croûte , continentale ou océanique, des produits à l'origine des magmas 
alcalins ne se fait que sur appel li thosphérique (Harris, 1982; Black et ai, 1985). Il est donc 
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incorrect de considérer le magmatisme alcalin anorogénique comme atectonique ' . En l'absence 
de fissuration lithosphérique, le magma alcalin se consolide à la base de la lithosphère 
(Turcotte, 1981) pour éventuellement donner naissance à un manteau lithosphérique veiné 
(Thompson et al., 1984). Ce dernier pourrait être à l'origine de la double signature 'manteau 
appauvri' et 'manteau pénéprimordial ' des groupes calco-alcalins. Ce veinage peut être très 
limité en volume (Tarney et al., 1980). 

De nombreux modèles géochimiques récents fon t intervenir un composant provenant 
de la limite manteau supérieur - manteau inférieur (discontinuité des 650-700 km; fig. 100) 
où auraient été stockés des fragments de croûte océanique subductée (White et Hofmann, 
1980, 1982; Hofmann et White, 1982; Ringwood, 1985; Thompson et ai, 1984; Allègre et 
Turcotte, 1985) ou de li thosphère continentale t rop épaissie que pour ne pas sombrer 
(Housenian et al., 1981; Me Kenzieet O'Nions, 1983; Allègre et Turcotte, 1985). I l apparaît 
en effet de plus en plus qu'une composante crustale existe dans les îles océaniques (White et 
Patchett, 1984). 

Le modèle du contrôle structural présenté plus haut n 'est pas en contradiction avec ces idées 
et donc avec l'existence de zones chaudes et profondes dans le manteau. Il diverge par contre 
radicalement dans sa philosophie avec l'hypothèse des points chauds de Morgan (1972). Celle-ci, 
en effet, suggère que les points chauds sont à l'origine de la localisation du magmatisme en 
surface alors que nous pensons que la lithosphère joue un rôle primordial sur ce point. Le 
modèle des points chauds a d'ailleurs de grandes difficultés à être appliqué ailleurs qu'aux 
îles Hawaï, où i l a été conçu. I l ne peut l'être qu 'à force d'aménagements complexes et, 
comme le disent Black et al. (1985) : «If a solution is sought by invoking moving and 
intermittent plumes, the élégance of the hypothesis is lost». Souvent i l faut, comme le dit 
Bonin (1980), faire intervenir un point chaud qui n'est ni ponctuel, ni chaud. 

Dans le cas des Iforas, il est clair que le magmatisme alcalin, comprenant des complexes 
annulaires, n'est pas lié à un point chaud sui generi mais bien aux circonstances qui ont 
provoqué ou qui découlent du processus coUisionnel. 

Selon ce qui vient d'être dit, ils nous faut deux éléments pour permettre à ce magmatisme 
alcalin de se mettre en place à la fin de la collision : 

1. des structures lithosphériques profondes permettant d'extraire des magmas de l'asténos-
phère; 

2. que l'asthénosphère se trouve dans une situation telle qu'elle puisse aisément lâcher des 
produits de fusion partielle lors de la sollicitation lithosphérique. 

Voyons comment ces conditions peuvent être remplies dans les Iforas. 
1. Le groupe I V est précédé par la tectonique D3 et suivi par la tectonique D4. Comme il 

est logique de supposer un certain laps de temps entre la mobilisation de la source et la 
mise en place des magmas conséquents à un niveau superficiel de la croûte, la phase 
rupturelle D3 peut donc servir de détonateur lithosphérique. 

Cette phase résulte d'un renversement du champ des contraintes du N W - S E ou E - W (D2, fig. 9b) à 
N E - S W (D3, fig. 98c) ce qui, d'après la proposition de «l'effet harpon» (Black eM/ . , 198.5) permet des 
effets disruptifs importants en profondeur. Cet «effet harpon» suggère, par analogie, qu'un 
mouvement très faible mais en sens mz'erse des mouvements précédents dans un système Riedel, donc 
en distension, puisse avoir des résultats majeurs en profondeur. Quoi qu'il en soit, le jumelage de 
l'inversion du sens des décrochements avec le magmatisme alcalin paraît bien établi (Black eî aï., 
1983). Le retour aux directions de contraintes qui ont engendré D2 lors de la phase D4 (fig. 98d) n'a 
pas été accompagné de magmatisme : en effet, la D4 a rétabli le jeu compressif de la déformation 
précédente. 

Nous considérons que le terme «atectonique» concerne aussi bien la tectonique cassante que la tectonique 
plastique. 
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F i g . 100. - Modèle de Ringwood (1986) indiquant 
une origine très profonde pour le magmatisme alcalin 
(après accumulation de matériaux subductés) . C e 
modèle n'est pas en opposition avec la conclusion de 
ce travail qui indique l'asthénosphère comme source 
du magmatisme alcalin des Iforas. En effet, c'est dans 
cette zone (indiquée par une *, rajoutée) que doit se 
stocker le matériel profond. Il ne se mettra en place 
dans la zone du sigle (rajoute) que sur un appel 
lithosphérique (voir texte). L'asthénosphère serait 
donc un réservoir intermédiaire important au m ê m e 
titre que le inégalité du modèle de Ringwood. 
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2. Dans les Iforas, la p r é s e n c e d'une a s t h é n o s p h è r e f é c o n d e susceptible de produi re 
une grande q u a n t i t é de magmas alcalins d o i t p o s s é d e r u n l ien avec le processus de 
c o l l i s i o n . Dans no t r e m o d è l e , nous p roposons la mise en place de p rodu i t s 
a s t h é n o s p h é r i q u e s à p l u s faible p r o f o n d e u r dans la l i t h o s p h è r e lors de la rup tu re 
de la c ro ià te o c é a n i q u e f r o i d e s u b d u c t é e (f ig.99c, d) . 

Le schéma représence des fractures normales à la l i thosphère subductée mais des fractures verticales 
engendrées par la phase D 3 sont également envisageables. 
Un processus tectonique similaire paraît se produire dans les Nouvelles Hébrides au niveau des 
volcans Aoba et Ambrym o ù un magmatisme alcalin surplombe une interruption dans la séismicité 
interprétée comme résultant du détachement de la plaque subductée (Pascal, m DeLongetaL, 1975). 
De plus, ces deux volcans se situent sur des fractures transverses à l'axe de l'arc insulaire (Colley et 
Warden, 1974). 

La d é c o m p r e s s i o n de l ' a s t h é n o s p h è r e lors de ce processus peu t en effet favoriser une 
fus ion par t ie l le intense ( L a m e y r e et ai, 1984, 1985). Ce m o d è l e exp l ique la grande q u a n t i t é 
de magmas alcalins p r o d u i t e (n 'oublions pas les plateaux p l u r i k i l o m é t r i q u e s de laves) 
pendant u n cours laps de t e m p s . Le magmatisme alcalin des I fo ras , comme celui d 'Arab i e 
(Harr is et Gass, 1981), p o u r r a i t ê t r e c o m p a r é à un «feu de pa i l l e» : l ' a s t h é n o s p h è r e en 
p é n é t r a n t dans la l i t h o s p h è r e , est rapidement v i d é e de ses é l é m e n t s les plus vola t i l s . 

La p a r t de l ' a s t h é n o s p h è r e (manteau p é n é p r i m o r d i a l ) est p r é p o n d é r a n t e pour le groupe 
I V mais la signature de la source mantel l ique s u b d u c t o g è n e est t o u j o u r s p r é s e n t e (vo i r 
arachnogrammes) : la r e m o n t é e de l ' a s t h é n o s p h è r e a f ina lement dù empor ter t o u t ce q u i 
restait de la source s u b d u c t o g è n e calco-alcaline. 

Ce type d'interaction entre le manteau 'OIB' et l'environnement 'arc insulaire' a également été 
proposé récemment pour l'origine des basaltes alcalins du Japon (Nakamura et al., 1985) quoique ces 
auteurs suggèrent plutôt une situation profonde pour le manteau pénéprimordial. 
Une interaction complexe asthènosphère-lithosphère, d'intensité variable suivant les contextes 
géodynamiques , esc vraisemblablement la condition générale qui explique l'origine du magmatisme 
alcalin que ce soie dans le cas des Iforas ou dans celui d'Hawai, autre extrême (Tatsumoto, 1978). 

Dans ce schéma, on c o m p r e n d facilement ce que r e p r é s e n t e le groupe I I I . Ce dernier , 
p o s t é r i e u r à la tectonique D 3 (Boullier et al., 1986), const i tue un i n t e r m é d i a i r e o ù les 
premiers p r o d u i t s a s t h é n o s p h é r i q u e s commencen t à se m é l a n g e r ( f i g . 99c) avec la source 
mantel l ique s u b d u c t o g è n e restante. 

Ces deux groupes post- tectoniques sont contempora ins de la r e m o n t é e du b â t i qu i s'est 
d é r o u l é e j u s q u ' à la p é n é p l a n a t i o n du b a t h o l i t e , le g r a n i t é alcalin p r é c o c e de T a h r m e r t 
inclus. C e t t e surface h o r i z o n t a l e correspond à la surface d ' a f f l eu rement actuelle (vers 500 m 
d 'a l t i tude) . Ce t te p é n é p l a n a t i o n avait p o u s s é K a r p o f f (1960) à admet t re un t r o i s i è m e cycle 
g é o l o g i q u e pour les roches p o s t é r i e u r e s : le N i g r i t i e n . C o m m e les complexes annulaires, 
p o s t é r i e u r s , r e q u i è r e n t 3-4 k m de roches sur incombantes , i l f a u t admet t re que les plateaux 
de laves et de roches v o l c a n o - s é d i m e n t a i r e s d u type T i ra l ra r ( > 2000 m d ' é p a i s s e u r , Fabre et 
ai, 1982) ne sont que des re l iques d'un gigantesque manteau r h y o l i t i q u e et i g n i m b r i t i q u e 
d ' é p a i s s e u r p l u r i k i l o m é t r i q u e q u i a recouvert l 'ensemble de l ' A d r a r des Iforas (ces plateaux 
seraient comparables, e x c e p t é l ' envi ronnement g é o d y n a m i q u e , aux rhyol i tes m i o c è n e s de 
l'est de l ' A f a r , Gadalia et V a r e t , 1983). Cet te conc lus ion est é t a y é e par l 'ampleur des essaims 
de f i l ons N - S , conduits nou r r i c i e r s des laves ( f i g . 18), et par la c o m p o s i t i o n essentiellement 
de type T i r a l r a r des molasses tardives de la c h a î n e (Fabre, 1982). E n e f f e t , comme l 'abrasion 
du b a t h o l i t e a m a r q u é l ' a t t e i n t e de l ' é q u i l i b r e isostatique, l ' e x t r u s i o n de cette é n o r m e 
q u a n t i t é de laves a pe rmis à l ' é ros ion de reprendre et de r e m p l i r les pet i ts graben 
contempora ins pour a t t e i n d r e à nouveau l ' é q u i l i b r e isostatique : la surface d ' é r o s i o n p r é -
Tassilis, t o u t à fai t h o r i z o n t a l e , se situe vers 900 m d 'a l t i tude ( K a r p o f f , 1960). Bien en tendu , 
il n'est nu l l emen t ques t ion i c i d u mouvemen t é p e i r o g é n i q u e r é c e n t affectant le Sahara 
central. L e p o i n t i m p o r t a n t est la p r o x i m i t é des t ro is surfaces d ' é r o s i o n . 
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Les groupes I I I et I V posent é g a l e m e n t un autre p r o b l è m e : la g é o c h r o n o l o g i e p a r a î t 
indiquer qu ' au sud dans la r é g i o n de K i d a l , la mise en place de ces magmas est plus ancienne 
(580-560 M a ) qu 'au centre, r é g i o n de T imed je l a l en -T i r a l r a r , o ù les é v é n e m e n t s semblent 
s ' ê t r e p r é c i p i t é s (550-540 M a ) . C o m m e toutes ces in t rus ions sont quas iment isobathes, une 
r e m o n t é e d i f f é r e n t i e l l e d u b â t i peu t ê t r e p r o p o s é e , é v e n t u e l l e m e n t sous la f o r m e d ' u n 
b o m b e m e n t , e l l e - m ê m e pouvan t ê t r e liée au c a r a c t è r e obl ique de la co l l i s i on d é m o n t r é e par 
Boul l ie r (1982) et Bail et Caby (1984). Pour c i rconscr i re c o m p l è t e m e n t le p h é n o m è n e , i l 
f audra i t des mesures d 'âges dans l ' e x t r ê m e sud (complexe de T a k e l l o u t ) et dans l ' e x t r ê m e 
n o r d des I fo ras (complexe de Tessa l i t ) . Le t é l e s c o p a g e des in t rus ions dans le centre d u 
ba tho l i t e et le f a i t que aussi b ien au n o r d qu 'au sud les complexes annulaires sont r e c o u p é s 
par des f i l o n s N - S (au centre, T imed je l a l en en est exempt ) s u g g é r e r a i e n t , non pas une 
tendance sud-nord mais une tendance c e n t r i p è t e . 
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C O N C L U S I O N S G E N E R A L E S 

L ' A d r a r des Iforas a é t é pr incipalement m o d e l é au Pan-Af r i can lato sensu au cours de la 
s u b d u c t i o n et de la co l l i s i on qu i s'ensuivit entre le boucl ie r Touareg et le c r a t o n ouest-
a f r i ca in , d ' â g e é b u r n é e n . Dans les Iforas, le c a r a c t è r e d o u x et ob l ique de la co l l i s ion a permis 
la conserva t ion des manifes ta t ions magmatiques et v o l c a n o - s é d i m e n t a i r e s p r é - t e c t o n i q u e s 
ainsi que le d é v e l o p p e m e n t d ' u n gigantesque ba tho l i t e compos i te calco-alcalin f ina lement 
p e r c é de magmas alcalins. 

Les différents plutons du batholite composite des Iforas ont pu être mis en relation avec les 
étapes successives d'une fermeture océanique - subduction, collision et période post-collision. Ils 
ont ainsi permis de dater les différentes phases de l'orogène pan-africain dans la région. Il en 
ressort que le Pan-Africain a, ainsi qu'au Hoggar, son climax vers 600 Ma et que l'activité 
magmatique du batholite des Iforas a perduré quelque 100 millions d'années. 

Dans ce ba tho l i t e , quatre groupes magmatiques o n t é t é dé f in i s sur des c r i t è r e s 
s t r uc tu r aux , m i n é r a l o g i q u e s et g é o c h i m i q u e s et on t é t é d a t é s par la m é t h o d e R b -
Sr : g roupe I p r é - t e c t o n i q u e calco-alcalin pauvre en K2O ( > 635-620 Ma) ; groupe I I t a rd i -
t ec ton ique calco-alcalin r iche en K : 0 (620-580 M a ) ; groupe I I I post - tec tonique calco-alcalin 
riche en K2O (580-550 M a ) ; groupe I V pos t - tec tonique alcalin (560-540 M a ) . 

Les études géochimiques (majeurs, traces, TR) et isotopiques (Sr, Nd, Pb, 0) ont démontré 
l'origine mantellique des différents groupes étudiés, tant calco-alcalins qu'alcalins; elles ont 
également souligné l'existence d'une contamination limitée, quant aux produits, à la croûte 
mféneure et, quant au temps, à un stade précoce de l'évolution des magmas. L'intervention de 
la croûte supérieure a été négligeable. Les magmas de subduction et de collision ont une même 
origine enracinée dans la source mantellique subductogène alors que les roches alcalines, ainsi 
qu'un groupe calco-alcalin intermédiaire, témoignent de la participation plus directe de 
l'asthénosphère enrichie. Ces conclusions reposent sur une argumentation basée, dans les Iforas, 
sur la recherche des caractéristiques des différentes régions-sources concernées, nommément la 
source mantellique subductogène, dominée par le manteau appauvri, le manteau pénéprimor-
dial et la croûte continentale inférieure. 

U n e m o d é l i s a t i o n quan t i t a t ive des é l é m e n t s majeurs et qual i ta t ive des é l é m e n t s en 
traces (y compr i s les terres rares) a é tabl i p o u r chacune des t ro i s tendances calco-alcalines un 
m o d è l e de cr is ta l l i sa t ion f r a c t i o n n é e c o h é r e n t aux conclusions suivantes : 1) aucune 
c o n t a m i n a t i o n crustale n'est nécessa i re p o u r m o d é l i s e r les tendances é t u d i é e s ( > 5 5 % 
S i O : ) . 2) Les groupes I et I I peuvent avoir eu des magmas i n i t i a u x semblables, le premier 
ayant é v o l u é dans des cond i t i ons plus h y d r a t é e s que le second. Le t r o i s i è m e groupe, à 
tendance alcaline, n é c e s s i t e u n magma i n i t i a l plus alcalin, a n n o n ç a n t le groupe I V alcalin. 

Les é l é m e n t s hygromagmatophi les , r a s s e m b l é s sur des arachnogrammes, o n t mis en 
é v i d e n c e la pa r t i c ipa t ion de t ro i s sources dans la genèse d u ba tho l i t e des I foras : le manteau 
appauvr i , le manteau p é n é p r i m o r d i a l et une composante subduc t ion ( d é s h y d r a t a t i o n de la 
c r o û t e o c é a n i q u e s u b d u c t é e ) don t les par ts relatives o n t é t é e s t i m é e s p o u r les quatre 
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groupes. Les deux premiers groupes ( subduc t ion et co l l i s ion) o n t eu des sources similaires 
typiques des zones de subduc t ion alors que les groupes post- tectoniques r e q u i è r e n t une 
p r é p o n d é r a n c e d u manteau p é n é p r i m o r d i a l . 

L ' é t u d e c o m b i n é e des isotopes d u Sr, d u N d et d u Pb a i n d i q u é une con t amina t ion 
sé lec t ive par une c r o û t e i n f é r i eu re g ranu l i t ique (5 à 2 0 % suivant les p lu tons ) de tous les 
magmas basiques d o n t les origines sont , pour les deux premiers groupes, la source 
« m a n t e l l i q u e s u b d u c t o g è n e » et p o u r le groupe alcalin essentiellement le « m a n t e a u 
p é n é p r i m o r d i a l » . 

Ces conclusions s'appuyent sur le r e p é r a g e et la c a r a c t é r i s a t i o n g é o c h i m i q u e s 
d'ensemble l i t ho log iques locaux susceptibles de correspondre aux sources p rofondes liées 
aux grands r é s e r v o i r s terrestres : 

- l 'arc insulaire d u T i l e m s i pour la source mantel l ique s u b d u c t o g è n e , 
à 600 M a : RiSr = 0,7030; E N C I = + 8 ; ^°''PhP°*Ph = 16,75; ^°''Ph/^°*Ph = 15,43; 

- le complexe annulaire s o u s - s a t u r é d u Tadhak pour le manteau p é n é p r i m o r d i a l , 
à 600 M a : R i S r = 0,7043; ^°<-PbP°''Ph = 18,11; - " 'Pb /^° ' 'Pb = 15,56; 

- l ' u n i t é g ranu l i t ique des Iforas p o u r la c r o i î t e i n f é r i e u r e , 
à 600 M a : R i S r = 0,7095; £NJ vers -23. 

La c ro î i t e s u p é r i e u r e n'est pas i m p l i q u é e dans la g e n è s e d u ba thol i te des I foras . Seule 
une in te rac t ion des magmas alcalins avec leur encaissant ( = bathol i te calco-alcalin) est 
i n d i q u é e par les isotopes d u n é o d y m e et de l ' o x y g è n e , mais à leurs zones de contact 
un iquement . 

La s y n t h è s e des observations, r é s u l t a t s et i n t e r p r é t a t i o n s a m e n é à l ' é t a b l i s s e m e n t d 'un 
m o d è l e g é d y n a m i q u e o ù le groupe I ( subduct ion) mais é g a l e m e n t le groupe I I (col l is ion) 
sont issus d u manteau l i t h o s p h é r i q u e enr ichi par les f lu ides aqueux provenant de la 
d é s h y d r a t a t i o n de la c r o û t e o c é a n i q u e s u b d u c t é e . Le groupe alcalin y r é s u l t e de l ' e f fe t 
c o n j u g u é de la r é a c t i v a t i o n de zones de cisaillement l i t h o s p h é r i q u e s et de la mise en place de 
l ' a s t h é n o s p h è r e à plus faible p r o f o n d e u r lors de la r u p t u r e de la c r o û t e o c é a n i q u e 
plongeante. T o u s les groupes on t subi une con tamina t ion en base de c r o û t e . L ' o r ig ine d u 
groupe alcalin rend compte des c a r a c t è r e s t yp iquement a n o r o g é n i q u e s des complexes 
annulaires des I fo ras ainsi que de l'absence de m i n é r a l i s a t i o n s dans la Province. 

De ces résultats émergent plusieurs conséquences d'ordre général : 

1. une importante accrétion crustale s'est produite au Pan-Africain qui fut, sans conteste, un 
des orogènes majeurs de l'histoire géologique terrestre et non pas, comme l'avait supposé 
Kennedy (1964), un simple rajeunissement thermique ou une réactivation de complexes 
lithologiques anciens. 

2. Un magmatisme calco-alcalin de type subduction a persisté près de 40 Ma après 
l'initiation de la collision. De semblables cas existent dans des périodes plus récentes, tant 
en milieu continental (Riou et a l . , 1981) qu'en milieu océanique (Smith et Compston, 
1982) mais le batholite des Iforas expose dans ses associations l'enregistrement complet du 
phénomène. Ce dernier pa raît lié dans les Iforas à une collision douce et oblique qui n 'a pas 
produit de redoublements crustaux générateurs de granités sialiques. La même succession 
tonalités pré-tectoniques - granodiorites et granités calco-alcalins tardi-tectoniques 
granités alcalins post-tectoniques respectivement âgés de 650, 620-600 et 580 Ma, a été 
décrite en Arabie Saoudite dans la région d'Al Amar-Idsas par Le Bel et Laval (1984). 

3. Un magmatisme alcalin typiquement anorogénique s'est développé immédiatement après 
la collision qui a permis, par des décrochements de dimension lithosphérique, la 
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mobilisation du manteau asthénosphérique enrichi remonté dans la lithosphère. 

Cet enchaînement collision-magmatisme alcalin (ce dernier n'est donc pas lié à un rift) 
n'est pas un phénomène local, limité aux Iforas. Du magmatisme alcalin post-collision 
existe en Arabie Saoudite (Harris, 1982, 1985; Harris et Marriner, 1980), en Corse 
(Bonin et al., 1978), dans la chaîne alpine de Turquie et d'Iran (Innocenti et al., 1982). 

L'environnement post-collision du groupe alcalin des Iforas se traduit par la signature-
relique de type subduction qu'il possède. Une remarque similaire a été faite pour les roches 
alcalines post-collision de Sardaigne (Cioni et al., 1982). 

Ce type de manifestations alcalines, à caractère anorogénique, mais en fait post-orogé­
niques, apporte, lorsqu'il n'est pas déraciné de son contexte, des enseignements nouveaux 
dont il faudrait tenir compte lors de l'étude d'autres provinces alcalines réellement 
anorogéniques. 
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A N N E X E 1 : C A D R E G E O L O G I Q U E R E G I O N A L O U E S T - A F R I C A I N 

Dans cette annexe un bref résumé de la géologie contrastée du craton ouest-africain et 
du bouclier Touareg est livré, en insistant particulièrement sur le Protérozoïque supérieur 
et terminal. 

La division adoptée dans ce travail pour le Protérozoïque, bien adaptée à l'Afrique de 
l'ouest, est la suivante : 

- Protérozoïque inférieur : 2600-16.50 Ma [âges des derniers granités libériens (dernière 
orogenèse archéenne) et éburnéens /.s., respectivement]; 

- Protérozoïque moyen : 1650-1000 Ma (âge de la formation des bassins sédimentaires 
affectés uniquement par l 'orogenèse pan-africaine); 

- Protérozoïque supérieur : 1000-800 Ma (âge de l'ouverture océanique et début de la 
sédimentation orogénique; orogenèse est pris dans le sens de «formation de reliefs 
importants»); 

- Protérozoïque terminal : 800-570 ou 540 Ma (fin de l'orogenèse pan-africaine). 

A. LE CRATON O U E S T - A F R I C A I N 

Distingué par la géochronologie, le craton ouest-africain est admirablement délimité 
par les données gravimétriques, sa limite sud se situant en fait au Brésil {Lesquer et ai, 1984; 
fig . 101). Les anomalies gravimétriques positives qui marquent sa limite E, sont rapportées à 
la zone de suture résultant de la collision entre le craton et le bouclier Touareg vers 600 Ma 
(Bayer et Lesquer, 1978). Le magmatisme associé dans les Iforas à cette collision 
intercontinentale est le sujet de cette étude. 

Le craton ouest-africain comprend les deux dorsales de Réguibat et de Man (appelée 
aussi de Léo), sur lesquelles reposent les bassins sédimentaires d'aire cratonique de 
Taoudenni, des Voltas et de Tindouf. Sur son bord est, un aulacogène témoigne d'un 
approfondissement du socle : le Gourma (fig. 5). 

1. L E S D O R S A L E S R E G U I B A T E T D E M A N 

Ces dorsales se scindent en (fig. 5) : 

- une zone occidentale composée de granulites archéennes affectées par l'orogenèse 
libérienne (2700 ± 100 Ma) où seules certaines biotites y indiquent l'existence d'un 
événement éburnéen (2100 ± 100 Ma; Bessoles, 1977; Black, 1980; Camil et al., 1984); 

- une zone orientale qui inclut en majorité des roches du Protérozoïque inférieur et de 
l'Archéen fortement réactivé lors de l'orogenèse éburnéenne. 

Si, à l'ouest, ces deux boucliers sont for t analogues, à l'est, ils se différencient 
nettement par leur lithologie et leur degré de métamorphisme : 

- Man comprend des gneiss, des schistes métamorphiques et des migmatites (=Birrimien) 
envahis par de nombreux granités éburnéens; 

- Réguibat se compose de séquences volcanosédimentaires peu métamorphiques et 
d'épaisses séries de rhyolites et d'ignimbrites (datées à 2000 Ma) intrudées par de très 
abondants granités éburnéens de haut niveau (Bessoles, 1977). 
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B u l l ü r d F i i 

Fig. 101. - Carte des anomalies gravimétriques de Bougucr (interval de 20 mGal) de l'Afrique de l'ouest et du N E 
du Brésil. Les lignes noires épaisses soulignent les anomalies positives ceinturant le craton ouest-africain (Lesquer et 
ai. 1984). La limite orientale correspond à la suture formée lors de la collision du craton avec la zone mobile du 
bouclier Touareg, il y a environ 600 Ma. 
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Dans les deux dorsales, quelques granités tardifs se mettent en place jusqu'à 1650 Ma, 
limite jeune extrême pour la stabilisation du craton ouest-africain et ils marquent la f i n du 
Protérozoïque inférieur. 

Signalons que de l 'Eburnéen affleure également dans les fenêtres de Kayes et de Kéniéba 
(fig. 5). 

2. L E S B A S S I N S S E D I M E N T A I R E S D ' A I R E C R A T O I M I Q U E 

Le craton ouest-africain contient trois bassins cratoniques : Taoudenni, Voltas et 
Tindouf : 

Seul Taoudenni sera traité ici car il est de très loin le plus vaste et est contigu à l'Adrar des Iforas 
(Bertrand-Sarfati et Moussine-Pouchkine, 1978a). Référence peut être faite à Trompette (1983) pour 
le bassin des Voltas et à Sougy (I9.S6, 1969) et Deynoux (1983) pour le bassin de Tindouf. 

Le bassin de Taoudenni (2 à 3 millions de k m ' de sédiments, Bronner et ai, 1980) 
représente une aire cratonique classique légèrement subsidente et montre une structure 
concentrique simple. Les sédiments les plus jeunes sont au centre et les couches possèdent 
un pendage centripète excédant rarement 1° (Deynoux, 1983). La sédimentation est 
typiquement régressive avec une base d'un âge de 1100 à 1000 Ma. Le Protérozoïque moyen 
manque sur le craton ouest-africain. L'épaisseur moyenne des sédiments est de 3000 m mais 
peut atteindre localement 5000 m (Bronner et al., 1980). 

Trompette (1973) a défini dans l'Adrar de Mauritanie une succession li t hos tratigrapliique applicable 
à tout le bassin comportant 4 supergroupes discortlants. [{lie peut être résumée comme suit (fig. 102) 

a) Supergroupe I (de 1100 à 6.50 Ma) : alternance de shales, silts et carbonates .\ stromatolites souvent 
do lomi t i s é s , encadrée par des grès détritiques. Dans le supergroupe I , le taux de subsidence varie de 
0,3 à 10 m/Ma reflétant la variation de puissance des sédiments ; de 0 à 3.S00 m avec une moyenne 
générale de 1000 à 1500 m. Les zones à grandes épaisseurs scdimentaires sont localisées dans les 
régions où le socle a été affecté par des failles verticales induisant liorst et graben lors de la 
sédimentat ion du Supergroupe I. Ces structures syn-sédimentaires sont attribuées à une instabilité 
relative du socle lice aux différences de densité entre migmatitesetitabiritcs (quartzites ferrugineux, 
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Fig. 102. - Coupe schématique de la partie NW du bassin de Taoudenni (Bronner et al. 1980), 
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Fig . 103. - Variation du taux de subsidence au cours du Précambrien et du Paléozoïque dans 1'Adrar de Mauritanie 
du bassin de Taoudenni {Bronner et al., 1980). 

fig. 102), Relevons la présence des calcaires à stromatolites dans cc Supergroupe, car il ont été 
corrélcs avec le bouclier Touareg. 
b) Supergroupe H {630 Ma - Ordovicien inférieur) : en discordance sur le Supergroupe I , sa base est 
formée de la triade caractéristique tillite-carbonates à barytine-roches siliceuses. Elle est surmontée 
par une formation argileuse verte comprenant de rares grauwackes et par une séquence monotone de 
grè.s, continentaux au départ. L'épaisseur moyenne de ce Supergroupe est de 1250 m avec un taux de 
subsidence variant de 7-8 à 15 m/Ma. Sur la bordure N W , l'apport sedimentaire passe du N N W au 
SSK. Ce changement de direction est attribué à une phase orogénique pan-africaine précoce vers 650 
Ma. 
c) Supergroupe I I I (Ordovicien supérieur - Silurien). E n discordance de ravinement sur le précédent, 
ce Supergroupe contient également une tillite à sa base. Sa lithologie, très monotone, se compose de 
grès couverts localement par des schistes siluriens à graptolites. Son taux de subsidence est constant 
et de l'ordre de 4 à 5 m/Ma. Son épaisseur moyenne est de 180 m. 
d) Supergroupe I V (Siegcnîen - Carbonifère supérieur) ; En discordance de ravinement sur le 
supergroupe I I I . il comprend des grès surmontés par des carbonates et des argiles. Le sommet de la 
séquence est continentale et comporte des grès, des argiles rouges et des carbonates continentaux. Le 
taux de subsidence varie de 11 à 16 m/Ma pour une épaisseur moyenne de 480 m. 
Localement, une pellicule de sédiments mésozoïques et cénozoïques (épaisseur ; moins de 100 m) 
recouvre les séquences décrites. Le centre du bassin esl également envahi de dunes quaternaires. 

En conclusion, révolution géodynamique du bassin de Taoudenni (îÎOO-300 Ma) est 
celle d'un bassin cratonique classique, uniquement caractérisée par des variations du taux de 
subsidence (fig. 103). Ces dernières sont liées, d'une part, pour les variations précoces 
importantes mais locales, à des itabirites denses du socle et, d'autre part, aux contrecoups de 
l'orogenèse pan-africaine vers 650 Ma (Bronner et ai, 1980). Ces taux de subsidence sont 
typiquement cratoniques (15 m/Ma) ou très faibles (3-4 m/Ma). Insistons également sur 
l'absence totale de magmatisnie post-1650 Ma, excepte les filons doléritiques jurassiques 
probablement liés à l'ouverture de l'Atlantique (Bertrand et "^''estphal, 1977; Bertrand al., 
1982). 
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Fig. 104. - Position et forme de l'auiacogène du Gourma, situé sur le bord oriental 
du craton ouest-africain, limité à l'est par la suture (Moussine-Pouchkine et 
Bcrtrand-Sarfati, 1978a). 
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Fig. 105. - Schéma des variations de faciès et d'épaisseur des formations sédimentaires de la 
bordure sud du Gourma. Chiffres romains : numéros des groupes (voir texte; Moussine-
Pouchkine et Bertrand-Sarfati, 1978a). 
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3, L A U L A C O G E N E D U G O U R M A 

Région située au SW des Iforas dans la boucle du Niger (fig. 104), le Gourma est un 
bassin sédimentaire du Précambrien supérieur fortement subsident, plissé et métamorphisé 
au cours de l 'orogenèse pan-africaine (Moussine-Pouchkine et Bertrand-Sarfati, 1978a). I l 
est recouvert à l'est par des nappes (Caby, 1979) dont i l a déjà été question. 

Ce bassin a été subdivisé en 4 ensembles (Reichclt, 1972; Moussine-Pouchkine et Bertrand-Sarfati, 
1978a; fig. 105) : 
1) l'ensemble clastique-terrigène inférieur (base inconnue) comprenant le groupe I (schistes, 
quartzites très immatures, conglomérats) surmonté par le niveau-repère du groupe II (schistes 
rouges). 
2) L'ensemble carbonate (groupe III présentant un schéma classique plate-forme - talus - bassin (fig. 
105). 
3) L'ensemble terrigène-clastique formé de quartzites de faciès très constant (groupe I V ) et de la 
formation argilo-gréseuse à lentilles carbonatées du groupe V. 
4) L'ensemble élastique terminal (groupe des grès de Bandiagara), discordant sur les formations 
précédentes (Bertrand-Sarfati et Moussine-Pouchkine, 1978b). 

L'épaisseur totale des sédiments est de 8 à 10 km (Reichelt, 1972) localement même 15 
km, d'après la géophysique (Lesquer et Moussine-Pouchkine, 1980). La structure du 
Gourma se traduit par de grands plis simples à plans axiaux verticaux s'amortissant 
progressivement vers l'ouest (Reichelt, 1972), ce qui implique un raccourcissement d'au 
moins 40 km (Caby, 1979). Le métamorphisme est très faible : séricite et chlorite 
microcristaliine dans SI; mobilisats à quartz avec éventuellement des chlorites et des 
carbonates (Caby, 1979). 

La séquence décrite ci-dessus dénonce un aulagocène et pas du tout une aire de 
sédimentation cratonique (Moussine-Pouchkine et Bertrand-Sarfati, 1978a). Les corrélations 
avec le bassin de Taoudenni sont d'ailleurs for t difficiles. 

Le Gourma se superpose à une importante anomalie gravimétrique positive (Bayer et 
Lesquer, 1978) perpendiculaire à la suture pan-africaine. Cette disposition serait semblable 
aux systèmes Golfe de Guinée - fossé de la Bénué (Grant, 1971; Moussine-Pouchkine et 
Bertrand-Sarfati, 1978a) et Mer Rouge - r i f t éthiopien (fig. 106) avec le point triple dans la 
région de Gao. Le bras du Gourma n'a pas conduit à une ouverture océanique mais aurait 
avorté en aulacogène. Comme dans le bassin de Taoudenni, l'absence totale de magmatisme 
post-1650 Ma est remarquable (en exceptant les dolérites jurassiques). 

Le craton ouest-africain s'est donc comporté comme une marge passive au Protérozoïque 
supérieur, le phénomène le plus important étant un effondrement localisé lors de l'ouverture 
océanique qui a conduit à la formation d'un aulacogène. 

B. LE BOUCLIER T O U A R E G 

Le bouclier Touareg s'étend immédiatement à l'est du craton ouest-africain dans le 
prolongement du bouclier nigérian-liéninois. I l possède deux promontoires, l 'un au SE, 
l'Aïr, au Niger, l'autre au SW, l 'Adrar des Iforas au Mali (fig. 107). Cons t i tué de roches 
précambriennes sur quelque 500.000 km ' , i l est ceinturé en discordance par les grès 
ordoviciens des Tassilis, par lesquels i l a dû être entièrement recouvert (fig. 108). Une autre 
transgression importante a eu lieu au Crétacé mais a probablement contourné les massifs du 
Hoggar, du Tibesti et des Eglab (Faute, 1985; fig. 108). Rappelons également que c'est un 
bombement récent (Tertiaire, Rognon, 1969) et accompagné de volcanisme (e.g. massif de 
l 'Atakor près de Tamanrasset, Girod, 1971) qui est à l'origine de l'affleurement denos jours 
de ce segment précambrien. 
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GOURMA 

8 0 0 Ma 

Fig. 106. - Cartes montrant l'origine du 
bassin du Gourma en tant que bras avorté 
en aulacogène lors de l'ouverture de 
l'océan pan-africain (a) le Gourma corres­
pondrait au fossé de la Bénué par rapport 
au golfe de Guinée et à l'ouverture de 
l'Atlantique au Crétacé (b) ou au rift 
éthiopien par rapport à l'ouverture de la 
Mer Rouge (c). Fig. 1 Ib et 1 le de Windley 
(1984). 

C r e l a c e o u s 

Henue 
Trough 

R e c e n t 

Historique 

Les premiers travaux géologiques sur le Hoggar (appelé aussi Ahaggar) ont subdivisé le 
Précambrien de cette région en deux cycles séparés par une discordance importante, le 
Suggarien et le Pharusicn, plus jeune (Kilian, 1932; Lelubre, 1952). Le premier se distinguait 
par un métamorphisme élevé, le second par un épimctamorphisme. De la sorte, le Hoggar 
s'est retrouvé formé de deux provinces séparées par un grand décrochement N-S suivant le 
méridien 4"50' qui lui a donné son nom (fig. 107). L'ouest était essentiellement pharusien, 
bien que comprenant l'Ouzzalien d'âge archéen (Ferrara et Gravelle, 1966), alors que l'est 
était fondamentalement suggarien. 

Cependant, avec l 'avènement de la géochronologie, cette subdivision f u t battue en 
brèche. Picciotto et al. (1965) relevaient par exemple, que le granité d'Ouallen, cartographié 
comme pharusien, avait dû cristalliser vers 1900 Ma alors que les granités de la région de 
Fort-Laperrine, cartographiés comme suggarien, ne pouvaient avoir été formés il y a plus de 
600 à 700 Ma. 

En fait, le Pharusien tel que défini par Kilian (1932) et développé par Lelubre (1952) 
s'est avéré se situer dans une fourchette temporelle relativement étroite (1000-600 Ma). Par 
contre, le Suggarien comprend aussi bien de l'Archéen que de l'équivalent très métamorphi­
que du Pharusien (Caby, 1969; Black, 1967; Bertrand et ai, 1983). Le terme Suggarien est 
donc tombé en désuétude (quoique dans certaines publications i l soit devenu synonyme 
d 'Fburnéen) , contrairement à celui de Pharusien dont le sens s'est précisé. A u départ , ce 
dernier terme comprenait aussi bien des séries de plate-forme comparables à celles du craton 
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UmenriSKt 

I F O B A S 

Fig. 107. - Carte schématique du bouclier Touareg (d'après Bertrand et Caby, 1978, in Cahen et al, 1984). A : 
chaîne pharusienne; al : rameau occidental; a2 : rameau oriental; B : Hoggar central polycyclique; C . Hoggar 
oriental. 1. Laves récentes; 2. molasses cambriennes; 3. série de Tiririne (Proche-Ténéré); 4. Chaîne de 
Tiririne; i. granulites (type In Ouzzal); 6. Hoggar oriental («craton est-saharien»); 7. Pharusien I. 

Àuduib 

Fig . 108. - Lieu et direction de sédi­
mentation du Crétacé dans le Sahara 
(L'aure, 1985). Cette sédimentation 
s'est déroulée autour d'îles précam-
bricnncs (croix) qu'étaient le LJoggar, 
le Tibesti et les Eglab et de leur cein­
ture gréseuse ordovicienne (zones 
pointées). 
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ouest-africain, que des séquences v o l c a n o - d é t r i t i q u e s de type flysch ou que des molasses 
tardives (Bertrand et Caby, 1965). Actuellement, le Pharusien s.s. dé s igne uniquement les 
séries v o l c a n o - s é d i m e n t a i r e s du P r o t é r o z o ï q u e supér ieur et terminal. D e plus, Bertrand et 
al. (1966) ont d é m o n t r é l'existence d'une discordance majeure au sein du « F o s s é pharusien», 
séparant le Pharusien I c o m p o s é de v o l c a n o - s é d i m e n t a i r e épi- à m é s o - m é t a m o r p h i q u e pl issé 
et i n t e n s é m e n t envahi par des granodiorites et des diorites du Pharusien I I c o n s t i t u é par des 
formations é p i - m é t a m o r p h i q u e s p l i ssées et r e c o u p é e s essentiellement par des granités. 

Conceptions actuelles 

L e Hoggar est subdiv isé en trois zones aux histoires géo log iques très d i f férentes et 
séparées par des accidents N - S d'ampleur continentale, caractérist iques du bouclier 
Touareg (fig. 107). L a quas i - imposs ib i l i t é de tenter des corrélations lithostratigraphiques 
entre les trois provinces du Hoggar conduit à les traiter séparément. 

1. LA CHAINE PHARUSIENNE 

La chaîne pharusienne comporte deux rameaux à matériel essentiellement du Protérozoï­
que supérieuret terminal séparés par un ensemble granulitique allongé N-S (môle In Ouzzal et 
Unité Granulitique des [foras, fig. 107). 

Dans le m ô l e I n O u z z a l , le m é t a m o r p h i s m e granulitique régional a é t é daté vers 2050 
M a (Lancelot et al., 1976) cependant qu'une partie au moins du matériel é ta i t d'âge archéen 
comme l'indiquent, d'une part, une isochrone R b - S r probablement non p e r t u r b é e grâce au 
caractère anhydre du m é t a m o r p h i s m e granulitique (2995 ± 55 Ma, R i = 0,7055 ± 0,0010; 
Ferrara et Gravelle, 1966) et, d'autre part, des zircons en reliques à l'intercept inférieur à 
2050 Ma et à l'intercept supérieur dans la gamme 2900-3100 Ma (Lancelot et al., 1976). Tous 
les contacts de ces granulites avec la chaîne pharusienne sont de nature tectonique, marqués 
par des mylonites verticales. L'empreinte pan-africaine, nulle dans le nord du segment, 
augmente vers le sud pour finir par induire une importante ré t romorphose dans les Iforas 
(Bertrand et C a b y , 1978). 

Une autre un i t é prc-pan-afncainc existe dans le N W de la chaîne pharusienne : la nappe de 
Tassendjanet (Caby, 1970). F.lle se résume en une séquence métasédimentai re i n t r u d é e par des 
granités é b u r n é e n s et su rmon tée par la série à stromatohtes (Pro térozoïque supé r i eu r ) , le tout 
charrié ati Pan-Africain. 

Contrairement au craton ouest-africain, le bouclier Touareg p o s s è d e une épaisse série 
sedimentaire p o s t - o r o g é n i e éburnéenne . Sa lithologie consiste fondamentalement en 
m é t a q u a r t z i t e s (série de l'Ahnet, épaisseur : > 3000 m) d'un environnement fluviatile ou 
de l ta ïque avec des un i t é s alumineuses (Caby, 1970). Cette série est i n t r u d é e par des 
m é t a r h y o l i t e s et des orthogneiss sub-alcalins à alcalins d a t é s de 1837 t V M a dans le nord du 
rameau occidental et à 1755 L 10 Ma dans les Iforas (Caby et Andreopoulos-Renaud, 1983). 
C e s derniers auteurs envisagent un parallél isme pa léogéographique entre ces quartzites et 
les grès ordoviciens des Tassilis vis-à-vis de l ' o r o g e n è s e éburnéenne et pan-africaine, 
respectivement. Ils proposent é g a l e m e n t d'appeler cette séquence métaséd imenta ire 
arénacée «5én'e des quartzites du Protérozoïque inférieur terminal». L'existence de ce 
magmatisme alcalin typiquement a n o r o g é n i q u e (Dostal et al., 1979) as soc i é à des failles 
nord-sud suggère qu'une zone de faiblesse existait déjà à la lisière occidentale du bouclier 
Touareg vers 1800 M a , ce qui a pu pré -dé terminer la zone où le rifting s'effectuera au 
Pan-Africain. L a localisation au m ê m e endroit des granulites é b u r n é e n n e s peut être 
in terpré tée dans le m ê m e sens (Caby et ai, 1981), c 'est -à-dire que l 'orogenèse éburnéenne a 
«préparé» la rég ion o ù se déroulera l'ouverture o c é a n i q u e vers 800 Ma. 
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C o m m e sur le craton ouest-africain, le P r o t é r o z o ï q u e moyen manque totalement dans 
la chaîne pharusienne. 

A u P r o t é r o z o ï q u e supérieur se d é p o s e une série sédimentaire de plate-forme continen­
tale comprenant des calcaires à stromatolites (Fabre et Freulon, 1962; Caby, 1970), corré l é s 
par ces fossiles au groupe de l 'Atar-Hank (Bertrand-Sarfati, 1972) déposés entre lOOOet 700 
Ma (Clauer et al., 1982). 

Caby el ( 1981 ) en ont dédu i t qu'au P r o t é r o z o ï q u e supérieur , le craton ouest-africain et le bouclier 
Touareg ne formaient qu 'un seul continent stable. N é a n m o i n s , comme ce type de séries de plate­
forme existe sur beaucoup de cratons (Sibérie, Australie), cette conclusion doi t être relativisée. De 
toutes manières , l'absence de quartzites et de gneiss alcalins à la f m du P r o t é r o z o ï q u e inférieur sur le 
craton suggère une histoire éburnécnne d i f f é r e n t e pour le craton ouest-africain et le bouclier 
Touareg. 

A u P r o t é r o z o ï q u e terminal (800-570 Ma) la déstabi l i sat ion de ce grand continent se 
traduit au sud par l 'aulacogène du Gourma (voir plus haut) et au nord, dans le r a m e a u 
occidental de la c h a î n e pharusienne, par un magmatisme caractér is t ique d'une fragmenta­
tion continentale réparti en deux étapes : 

- Le premier stade, un complexe magmatique pré - t ec ton ique précoce , évoque la racine 
d'un paléo-ri f t aussi bien sur le terrain (Caby , 1970) que par la géochimie (Dostal et al., 
1979). C e sont des essaims de filons de rhyolites alcalines à hyperalcalines intimement 
assoc iés à des dykes de phonolites et de trachytes sodiques sous-saturés , recoupant les 
restes d'un complexe basique filonien plus ancien. 

- Le d e u x i è m e stade correspond à un é v é n e m e n t magmatique basique et ultrabasique de 
grande ampleur, intrusif dans la série séd imenta ire de plate-forme (Caby, 1970, 1978). 
Dans la région de Tassendjanet-Ougda ( N W de la chaîne pharusienne), ces roches 
affleurent sur plus de 500 km' (Caby et al., 1977) dont le m é t a m o r p h i s m e de contact 
c o n s é q u e n t a é té daté vers 785 Ma (Clauer, 1976). A cette phase peuvent se rattacher les 
roches basiques et ultrabasiques d'Amalaoulaou (le long de la suture, au sud de G a o au 
Mali) c o m p o s é e s de serpentines, gabbros à amphibole + grenat, gabbros à deux p y r o x è n e s 
et datées à 810 ! 50 Ma (de la Boisse, 1979) ainsi que celles du Timétr ine (à l'ouest des 
Iforas) charriées sur le craton. Ces massifs basiques et ultrabasiques sont i n t e r p r é t é s 
comme t é m o i n s du d é b u t de la formation de la croûte de l 'océan qui se fermera vers 600 
Ma dans les Iforas. 

Toujours dans le rameau occidental de la chaîne pharusienne, se dépose ensuite, dans les 
bassins pré-exis tant déjà à la fin du P r o t é r o z o ï q u e inférieur, la "Série Verte» (Caby, 1970), 
épaisse de 6000 m et c o m p o s é e de grauwackes de type flysch. Les caractér is t iques 
g é o c h i m i q u e s de ces grauwackes immatures à matériel volcaniques les rangent parmi celles 
des arcs insulaires, ou en tout cas d'une zone sans apport terrigène {CAiyetai, 1977). Cet te 
«Série Verte» a subi deux phases tectoniques (Caby, 1970). Par contre les séries a n d é s i t i q u e s 
de Taoudrart (5000 m) et de Gara Akofou (2000 m) qui recouvrent la Série Verte n'ont é té 
a f fec tées que par la dernière tectonique pan-africaine vers 600 Ma. Elles sont n é a n m o i n s pré­
tectoniques (pré-co l l i s ion) et présentent typiquement les caractéris t iques g é o c h i m i q u c s des 
andés i tes des marges continentales actuelles (Chikhaoui et al., 1978). Peuvent leur ê tre 
rat tachées les andés i tes d'Oumassene dans les Iforas. 

A l'est du m ô l e In O u z z a l ,1e rameau oriental de la c h a î n e pharusienne (ancienne­
ment «Fossé central», Lelubre, 1952) t é m o i g n e d'une histoire pré-col l is ion quelque peu 
d i f férente . Deux cycles vo l cano- séd imenta ire s injectés chacun de plutonites y ont é té 
d i s t i n g u é s (Bertrand et ai, 1966) : le P h a r u s i e n Ie t le Pharus i en I I , qui sont séparés par une 
nette discordance. 
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Le Phamsien I repose sur un socle d'âge éburnéen probable (Gravelle et Lelubre, 1957) 
et se compose de marbres, marbres dolomitiques, jaspes, quartzites, schistes chloriteux, 
méta -andés i t e s et mctabasaltes en pillows (Gravelle, 1969). Il est recoupé par de nombreuses 
intrusions basiques et ultrabasiques similaires à celles du rameau occidental (Caby et al., 
1982) et par d'abondants batholites calco-alcalins é g a l e m e n t pré - t ec ton iques de la phase 
pan-africaine s.s. (vers 600 Ma). Notons qu'une phase de plis isoclinaux à schis tos i té 
é p i z o n a l e affecte les roches basiques mais non les gran i to ïdes ; c'est une tectonique dont la 
signification n'est pas connue. Les batholites comprennent deux types de granitoïdes : 

- les massifs de type A sont c o m p o s é s de termes dioritiques à granodioritiques et sont 
franchement calco-alcalins. L ' u n d'eux (batholite de Ti -n-Tekadioui t ) a é t é daté à 868 t \ 
Ma (U/Pb sur zircon , Caby et al., 1982). Ces gran i to ïdes sont probablement d'origine 
infra-crustale et liés à une zone de subduction (Caby et al., 1981) au cadre g é o d y n a m i q u e 
encore mal compris. 

- Les massifs de type B sont des grani tés potassiques francs, apparemment indépendants du 
premier groupe et peut-ê tre d'origine crustale. Le granité de Takle t a fourni, par la 
m é t h o d e U - P b sur zircon un âge de 839 r 4 Ma (Caby et al., 1981). 

Les roches basiques et ultrabasiques sont antérieures ou, au plus, sub-contemporaines 
des massifs de type A (868 Ma), et par c o n s é q u e n t diachrones des roches basiques et 
ultrabasiques du rameau occidental (785 Ma, Clauer, 1976). Leur signification géodynami ­
que est pour le moment h y p o t h é t i q u e (océanisat ion p r é c o c e ? Caby et al, 1982). 

Le Phamsien II repose en discordance sur les massifs de type A et B et la transgression 
eut lieu sur un substratum p r o f o n d é m e n t altéré (Caby et al., 1982). C e supergroupe est 
c o m p o s é à la base de poudingues s u r m o n t é s d'arkoses, de marbres et d'une série pél i t ique 
épaisse d'un millier de mètres (Gravelle, 1969). C e t ensemble est s u r m o n t é par un 
volcanisme calco-alcalin important de composition andés i t ique à rhyodacitique probable­
ment à mettre en relation avec une zone de subduction (Chikhaoui, 1981; Chikhaoui ef d/., 
1980). Le Pharusien II est recoupé par de vastes batholites calco-alcalins pré - t ec ton iques 
(type C ) et syn- à post-tectoniques (type Immézarène; Lelubre, 1952). Pour ces deux types 
de granités , un âge de 630 Ma (recalculé) était traditionnellement accepté (Picciotto et ai, 
1965). T r è s r é c e m m e n t (Bertrand et al., 1986a), le granité gneissique pré - t ec ton ique 
d ' A o u i l è n e a fourni des âges de 629 * 6 Ma (U/Pb sur zircon) et 614 ± 6 M a ( U / P b s u r s p h è n e ) 
et le granité syn- à post-tectonique de l ' Immézarène un âge de 583 ± 7 M a ( U / P b sur zircon). 
De la m ê m e famille que ce dernier, le granité de Tamassahart dans les Iforas orientales a 
fourni un âge similaire de 581 Ma (Caby et ai, 1985). La tectonique pan-africaine s,.s. s'est 
donc déroulée dans la fourchette 630-580 Ma. Cette tectonique est responsable d'un serrage 
m o d é r é E - W a c c o m p a g n é d'un m é t a m o r p h i s m e du faciès schistes verts de bas degré , 
e x c e p t é à l'est du l inéament de Timgaouine o ù une tectonique tangentielle peut être 
observée (Bertrand et al., 1986a). Cette région devrait d'ailleurs p l u t ô t être rattachée au 
Hoggar central (Lapique et ai, 1986). 

Notons que le soubassement du rameau oriental, bien qu'affleurant très peu, peut être 
cons idéré comme granulitique ainsi que l'attestent les nombreuses enclaves de ce type 
r e m o n t é e s par volcanisme récent de la région (comm. oral, de M . Girod et M . Leyreloup, in 
C a b y et a/., 1982). 

Les phénomènes pan-africains terminaux sont : 

1. Les grani tés tardifs comprenant d'une part les grani tés 'Taourirts' parfois à structure 
concentrique et conf inés au rameau oriental (Boissonnas, 1973) - un de ces massifs a é té 
daté vers 580 Ma (Boissonnas et al., 1969) - et d'autre part un complexe annulaire 
alcalin a c c o m p a g n é de laves acides, intrusif dans le m ô l e In O u z z a l (massif d'In Zize; 
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Fig . 1 09. - Schema interprétat i f du Hog^ar central polycyclic]ue lors ducilevaucliemem intracontinental et après Ie 
retour à l 'équil ibre (Bertrand cl al., 1986b), montrant l ' importance majeure, dans sa structure, de la tectonique en 
nappes pan-africaine. A comparer avec la f ig . 110 (1) c r o û t e inférieure; (2) c r o û t e moyenne; {?>) assemblages 
vo lcanodé t r i t i ques ; (4) zone de fusion potentielle; (5) g ran i to ïdes ; (6) néogranul i tes?; (7) éclogites; (8) chevau­
chements précoces ; (9) chevauchements et d é c r o c h e m e n t s tardifs. 

If. AlrCrêlcit i / i Crêion 

SB Km 

Fig . 110. - Coupe schémat ique de l'ensemble du Hoggar (Bertrand et Caby, 1978) o ù la caractéris t ique essentielle 
de la tectonique pan-africaine réside dans les m é g a - d é c r o c h e m e n t s sub-vcrticaux d'échelle l i thosphér ique . A 
comparer avec la f i g . 109. Quadrillage : vieille c roû te granulit ique; idem in ter rompu = supposée; la ligne en 
point i l lé au dessus de la coupe est un essai de quantif icat ion de la surrection des d i f fé ren t s domaines. W P B = 
branche occidentale de la chaîne pharusienne; CPB = branche orientale de la cha îne pharusienne; T n = nappe 
Tassendjanet; I Z = môle In Ouzzal ; T A = Tcfcdest-Atakor; A l = Aleksod; A r = un bassin du P r o t é r o z o ï q u e 
supér ieur ; Te = Temasint; Is = Issalane; H = Honag; T i = chaîne de T i r i r ine . Rappelons que le «c ra ton est-
saharien» ne s'est stabilisé que vers 72^ iVla. 
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C a b y , 1970; Fourcadc et Javoy, 1985) et daté à 530 Ma (Al lègre et Caby, 1972). 

2. Les molasses, qui reposent en discordance sur le Pharusien, remplissent des graben le 
long d'accidents N - S et peuvent atteindre 6000 m comme la Série Pourprée dans le 
N W de l'Ahnet (Caby, 1970). Ces molasses sont recoupées par les granités 'Taourirts ' 
(vers 580 Ma) mais semblent contenir des fragments de rhyolites d'In Zize (530 M a ) . 
C lauer (1976) a daté la d iagenèse de la Série Pourprée à 470 3: 18Ma. Ces molasses sont 
donc partiellement cambriennes. 

En résumé, la chaîne pharusienne comprend un môle granulitique à matériel archéen 
séparant deux rameaux du Protérozoïque supérieur essentiellement volcano-sédimentaires et 
intrudés par de nombreux granités. Après une mobilité ensialique vers 1800 Ma et une stabilité 
de type cratonique de 1100 à 800 Ma, le rameau occidental du domaine pharusien a subi une 
période d'expansion océanique suivie d'une subduction avec plan de Bénioff penté à l'est et 
finalement d'une collision vers 630-600 Ma. Une évolution cordilléraine précoce, à la 
signification mal perçue, semble avoir affecté le rameau oriental vers 900-800 Ma. 

2. LE HOGGAR CENTRAL POLYCYCLIQUE 

L'évolution du Hoggar central est fondamentalement différente de celle de la chaîne 
pharusienne (Bertrand et Caby, 1978). Son histoire peut se résumer comme suit : 

a. Evolution majeure ancienne, archéenne et éburnéenne. 
b. Au Précambrien supérieur, constitution de rares bassins étroits et linéaires formés de 

roches volcaniques et de schistes qui apparemment n'ont subi que la tectonique 
pan-africaine. 

c. Charriages remodelant la croûte et intrusions de nombreux granités syn-cinématiques 
(Bertrand, 1986). 

d. Granités tardifs à W-Sn similaires aux Taourirts. 

Remarquons dès à présent que l'existence d'une o rogenèse kibarienne vers 1100-1000 Ma proposée 
par Bertrand (1974) et Bertrand et Lasserre (1976) ne paraî t pas être c o n f i r m é e par les nouvelles 
d o n n é e s r ad iomé t r iques (Bertrand et al., 1986b,c). Une discussion exhaustive des résul ta ts 
géochronologic]ues (jusqu'en 1983) se trouve dans Cahcn et al. (1984). 

Lelubre (1952) avait d i s t i n g u é deux séries dans le Suggarien du Hoggar central : la Série 
de l 'Arechchoum c o m p o s é e de gneiss migmatitiques accompagnés de marbres, de quartzites 
et d'amphibolites et la Série de l 'Egéré, plus jeune, c o n s t i t u é e de schistes métaséd imenta ires 
et d'amphibolites. 

Actuellement, le Hoggar central polycyclique se divise en quatre régions dont les 
intercorrélations ne sont pas très sûres (fig. 107) : 

1. La région del'Aleksod (Bertrand, 1967, 1968, 1971, 1974; Bertrand et Lasserre, 1973, 1976) 
comprenant : 

- la Série de l 'Arechchoum : gneiss tonalitiques r u b a n é s , gneiss oeillés, m é t a s é d i m e n t s (marbres, 
quartzites, gneiss pélitiques) ayant subi un m é t a m o r p h i s m e amphibolite p ro fond . Les gneiss oeillés 
ont été d a t é s à 2030 Ma, les gneiss rubanés vers 2300 Ma. 
- I,a Série de l 'Aleksod (Ingéré de I.elubre) : amphibolites et métasédiments du faciès amphibolite. 
Son âge, n o n défini , est post-20.S0 Ma et pré-pan-af r ica in . Son at t r ibut ion à un cycle kibarien 
(Bertrand et Lasserre, 1976) est sujet à discussion (Bertrand et ai, 1986b). 

2. L a région d'Oumelalen-Temassint (Latouche, 1972, 1978; Latouche et Vidal, 1974) qui 
renferme : 

- La Série Rouge : gneiss rubanés homogènes avec des restes de quartzites et de marbres du faciès 
granulite. Une isochrone Pb-Pb sur roches totales a fou rn i un âge de 3480 + 90 Ma (8 R T , M S W D = 
0,4). 
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- La Série des Gour Oumeialen, assemblage varié de roches rubanées : gneiss à b io t i t c , gneiss à 
biotite-grenat, leptynites, charnockites acides, in termédia i res et basiques, pegniatites à hypers thène, 
amphibolites, marbres et quartzites. Deux âges vers 1900 Ma ont été obtenus par la m é t h o d e Rb-Sr ; 
charnockites ; 1845 ± 190 Ma (Ri = 0,7061 ± 0,0027); leptynites : 1975 ± 20 Ma (Ri = 0,7038 ± 
0,0004). 

3. L a région de Tefedest-Atakor (Vitel , 1979; Vialette et Vitel , 1979) qui inclut : 

- la zone d ' In Ecker-Toursournine, const i tuée de gneiss à plagioclase-biotite-hornblcndc, serait 
équivalent à la Série de l 'Arechchoum et également é b u r n é e n n e . 
- La zone d 'Amsinassène , ensemble de grani toïdcs , niigmatites et gneiss veinés dans laquelle nagent 
des carbonates et des pyroxén i t c s . Elle est structuralement si tuée sur les gneiss de l 'Arechchoum et 
son âge serait également post- l-!burnéen et pré-Pan-Alr ica in si la corré la t ion avec la Série de 
l 'Aleksoil se vérifie. 

4. Le domaine d'Issalane : 

D'âge inconnu mais probablement éburnéen , ce domaine possède une lithologie t rès ht)mogène mais 
avec des marqueurs stratigraphiqucs pistés sur de longues distances (qtiartzites chroniifères, 
marbres, roches calco-silicatées,.. .) et caractérisée par des horizons d'orthognciss alcalins. Le 
m é t a m o r p h i s m e est de haute t empéra tu re -basse pression mais avec des reliques de haute pression 
(Bertrand et al, 1978; Bertrand et Caby, 1978). 

Dans les trois régions se sont déve loppes quelques petits bassins, c o m b l é s de volcanites ' 
et de m é t a s é d i m e n t s é p i z o n a u x attribués au Pharusien (Précambrien supérieur) par 
comparaison avec le Hoggar occidental (Bertrand et Caby , 1978). 

De nombreux granités pan-africains s y n - c i n é m a t i q u e s , part icul ièrement abondants 
dans la zone de Tefedest-Atakor, ont des âges compris entre 630 et 580 M a (Picciotto et al., 
1965; Bertrand et al., 1986b). C e s derniers auteurs rattachent ces grani tés , apparemment 
d'origine crustale, à une tectonique tangentielle en charriage affectant p r o f o n d é m e n t le 
socle é b u r n é e n et qui l'a r e m o d e l é selon sa structure actuelle (fig. 109). Cette tectonique 
pourrait être raccordée à une collision précoce avec le craton ouest-africain. 

Ce nouveau modèle r évo lu t ionne l'histoire de la tectonK]ue pan-africaine du Hoggar central qui 
jusqu ' à présent n 'é ta i t rendue responsable que d'une faible réacti \ 'at ion du socle éburnéen, 
essentiellement le long de grantls décrochements N-S subverticaux (fig. 110, Bertrand et Caby, 
1978). O s derniers sont hor izon ta l i sés en profondeur par Bertrand cr^i/. (1986b). D 'après Lapiquec/ 
ul. (1986), m ê m e la limite cha îne pharusienne - Hoggar central dont la partie méridionale est 
d'ailleurs décalée vers l'ouest par rapport au 4"50, serait de ce type. Dans cette h y p o t h è s e , le Hoggar 
central passerait sous la chaîne pharusienne, ce qui indiciuerait une origine caistale pour les granités 
tardifs du type Immézzarène (.58.̂  t 7 Ma, Bertrand <•/ ai, 1986a). 

Une consensus sur le problème de l'importance de la tectonique pan-ajricamc au Hoggar 
central n'est pas encore atteint. Cependant, dans les différentes hypothèses, l'évolution du 
Hoggar central est, au Pan-Africain, en grande partie ensialique et l'apport de matériel neuf 
dans cette région à la fin du Précambrien paraît peu important. 

3. LE HOGGAR ORIENTAL - TENERE 

Le Hoggar oriental se segmente en deux domaines stritctiiraux (fig. 107) : le môle de 
Tafassasset-Djanct, pré'-Pan-A fricain s.s. est flanqué à l'ouest, le long du grand accident N-S du 
8"30, par la chaîne ensialique pan-africaine de Tiririne. 

L e domaine de Tafassasset-Djanet (appelé auparavant craton est-saharien) se distingue 
par un grand nombre de batholites calco-alcalins syn- à tardi-tectoniques intrusifs dans une 
séquence métaséd imenta ire de m é t a m o r p h i s m e faible recoupée par diverses plutonites et 
volcanites p r é - t e c t o n i q u e s . 

Une granodiorite tardi-tectonique a été datée à 72.S Ma (Caby et Andreopoulos-Renaud, en prép. ) . 
La stabilisation de ce domaine est tlonc p ré -pan-a fnca ine s.s. (600 Ma). Ce segment pourrait résul ter 
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d'une zone de subduction éo-pan-af r ica ine pen tée à l'est comme le suggèrent l'abondance des termes 
vo lcano-séd imenta i res p r é - t e c t o n i q u e s et du magmatisme calco-alcalin ainsi que l 'ophioli te charriée 
dans le massif de l 'Aïr au sud (Black et al, 1967). Malheureusement, ce «craton est-saharien» affleure 
peu, que ce soit en Algérie ou au Niger (fig. 107). 

L'é tro i t e cha îne de Tir ir ine s'étire le long de l'accident 8°30 (charriage au nord passant à 
un d é c r o c h e m e n t au sud) et à l ' é v o l u t i o n strictement ensialique (Biaise, 1957; Bertrand et al., 
1978). 

Sa l i tho logie est très variable et comprend aussi bien des termes molassiques que des termes 
f lyscho ïdes . Cette chaîne passe progressivement vers le sud à une série t rès peu d é f o r m é e : la Série de 
T i r i r i ne , appe lée P roche-Ténéré au Niger (Raulais, 1959; Black et al.,, 1967). U n sill de granodiorite 
p r é - t e c t o n i q u e a été daté à 6 6 0 + 5 Ma (U/Pb sur zircon , Bertrand ef d/., 1978), ce qui donne un âge 
m i n i m u m pour le dépôt de la Série de Tir i r ine et autorise Thypothèse que cette cha îne corresponde à 
la molasse de la chaîne éo-pan-af r ica ine du Hoggar oriental . Deux granités syn- et tarditectonique 
ont d o n n é respectivement 6 0 4 + 13 Ma et 585 ± 13 Ma (U-Pb sur zircon, Bertrand et al., 1978), âges 
typiquement pan-africains et comparables aux âges obtenus aussi bien au Hoggar central (Bertrand et 
al, 1986a, 1986b) qu'en Adrar des Iforas. 

( f i n de l'annexe 1) 
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A N N E X E 2 : E L E M E N T S M A J E U R S D U B A T H O L I T E D E L A D R A R DES I F O R A S 

ECH. S I O . T i O . A l 0 , Fe 0 , MnO MgO CaO K O Na 0 P O P .F . T o t a l 
2 2 2 3 

1 . TONALITE D'ERECHER. 

2 3 t 2 5 

JPL278 73 , 03 0, ,30 13, ,54 2 , 23 0, ,05 0, ,46 1 , 65 3, ,13 3, 96 0, ,12 0, ,80 99, ,17 
JPL279 76 , 54 0, ,13 12, ,57 0 , 98 0, ,03 0, , 2 1 0 , 94 3, ,49 3, ,43 0, ,00 0, ,53 98, . 9 1 
JPL280 76 , 39 0, ,16 12, ,65 1 , 18 0, ,05 0, ,26 1 , 02 3, ,32 3, 52 0, , 0 1 0, ,43 98, ,93 
JPL282 7 3 , 77 0, ,25 13, ,09 1 , 83 0, ,06 0, ,43 1 , 35 3, ,47 3, ,92 0, ,03 0, ,56 98, ,99 
JPL284 70 , 62 0, ,46 l ' ' . ,49 3 , 70 0, ,10 0, ,92 3, 15 1, ,47 4 , ,55 0, ,16 0, ,77 100, ,23 
JPL285 6 9 , 18 0, M ,19 3 , 55 0, ,10 1, ,05 3, 07 1, ,20 4 , ,73 0, ,13 0, ,78 98, ,17 
JPL286 6 9 , 16 0, ,36 13, ,90 3 , 19 0, ,08 0, ,90 3, 25 1, ,32 4 , ,59 0, ,14 0, ,52 97, ,29 
JPL287 6 8 , 28 0, A 3 13, ,64 4 , 45 0, ,14 0, ,72 3 , 30 0, ,88 4 , ,73 0, , 06 2, ,45 98, ,82 
JPL288 6 9 , 17 0, M 13, ,96 4 , 29 0, ,14 0, ,85 3 , 31 1, ,17 4 , ,59 0, , 1 1 0, ,79 98, ,36 
JPL289 70 , 92 0. ,39 l ' t , ,26 4 , 00 0, ,10 0, ,76 2 , 89 1, .51 4 , ,74 0, .10 0, ,93 100, ,28 
J P L 2 9 0 ° 6 4 , 63 0: ,54 14, ,07 6 , 13 0, ,16 1, ,86 5 , 03 1, ,08 4 , ,48 0, ,19 1, ,00 98, ,85 
JPL292 72 , 53 0; ,35 13, . 3 1 3 , 33 0, ,09 0, . 7 1 2 , 54 2, .01 4 , ,00 0; .12 0, ,77 99, . 8 1 
JPL293 72 , 96 0: ,25 13, ,18 2 , 29 0, ,05 0, ,54 1 , 78 2, ,76 4 , ,13 0, ,10 0, ,50 98, ,45 
JPL294 70 , 67 0; ,35 13, M 3 , 72 0, .11 0, ,84 2 , 84 1, ,87 4 , ,24 0, . 1 1 0, ,77 98, .73 
JPL295 7 1 , 75 0, ,30 l ' * . ,76 3, 15 0, ,07 0, ,49 2 , 66 2, ,24 4 , 72 0, ,14 1, ,06 101 , ,16 
JPL291° 4 8 , 13 0; ,84 16, M 9 , 31 0, ,16 9, ,13 1 3 , 80 0, ,22 2, ,05 0, ,04 2, ,83 1 0 2 , 1 1 

2. GRANITE DE YENCHICHI 1 . 

JPL262 
JPL253 
JPL259 
JPL270'' 
JPL271 

JPL272 
JPL273 
JPL274 

JPL275 
JPL276 
JPL277 
JPL281 
JPL283 

7 4 , 7 1 
74 ,53 
7 6 , 4 0 
7 6 , 6 7 
75 ,58 
75 ,57 
7 2 , 6 4 
74 ,35 
7 5 , 3 3 
7 4 , 7 6 
74 ,09 
7 3 , 4 0 
7 3 , 3 4 

0 ,15 
0,07 
0 ,10 
0,07 
0 ,13 
0 ,09 
0 ,13 
0 ,12 
0 ,12 
0,13 
0 ,12 
0,27 
0 ,14 

13,27 
13 ,49 
13 ,34 
12 ,56 
1 3 , 5 1 
13 ,58 
13,66 
13 ,69 
13 ,78 
13 ,89 
1 3 , 8 1 
13 ,48 
13,45 

0 , 8 9 
0 ,56 
0 , 7 0 
0 ,93 
0 ,87 
0 ,53 
0 , 8 3 
1,23 
0 , 8 2 
0 ,87 
0 ,87 
1,96 
0 ,87 

0,05 
0 , 1 1 
0 ,40 
0 ,43 
0 ,60 
0,32 
0 ,05 
0,05 
0 ,04 
0 ,03 
0 ,04 
0,05 
0,05 

0 , 2 2 
0 ,06 
0 ,14 
0 , 0 4 
0 ,19 
0 , 1 4 
0 ,17 
0 , 3 0 
0 , 2 1 
0 , 1 4 
0 ,15 
0 ,44 
0 ,19 

0 ,83 
0 , 2 1 
0 ,66 
0 ,28 
0 ,32 
0 ,93 
0 ,65 
0 ,79 
0 , 9 1 
0 , 9 1 
0 ,93 
1,32 
0 ,88 

4 ,06 
4 ,02 
3,96 
4 ,92 
3,79 
3 ,71 
4,75 
3,79 
3,20 
3,59 
4 ,16 
3 ,31 
4 ,24 

4 ,33 
4 ,59 
4 ,28 
3,62 
4 , 1 0 
4 ,17 
3,95 
4 , 4 0 
4 , 4 4 
4 ,69 
4 ,26 
4 , 1 4 
4 , 3 2 

0 , 0 4 
0 , 0 1 
0 , 0 4 
0 , 0 1 
0 ,05 
0 , 0 0 
0 ,03 
0 , 0 0 
0 , 0 1 
0 ,03 
0 ,15 
0 ,04 
0 , 0 4 

0,46 
0,57 
0,42 
0,24 
0,59 
0 , 4 1 
0,52 
0,50 
0,50 
0,52 
0,62 
0,55 
0,42 

98 ,97 
98 ,33 

100 ,39 
9 9 , 7 2 
99 ,67 
9 9 , 5 1 
97 ,36 
99 ,25 
99 ,33 
9 9 , 5 0 
99 ,18 
98 ,88 
9 7 , 9 1 

3. GRANODIORITE D'ADMA. 

JPL230 
JPL235 
JPL237 
JPL238 
J P L 2 3 9 ° 
JPL241 
J P L 2 4 2 ° 
JPL243 
JPL244 
JPL245 
JPL246 
J P L 2 4 7 ° 
JPL248 
JPL249 
KD4 
KD5 

63 ,98 
6 5 , 1 5 
6 2 , 4 3 
55 ,23 
5 9 , 5 9 
5 0 , 4 9 
5 4 , 0 0 
55 ,58 
6 3 , 1 3 
6 5 , 1 1 
68 ,83 
75 ,04 
66 ,75 
56 ,15 
6 3 , 4 4 
63 ,75 

0,73 
0,55 
0 ,78 
0,52 
0,62 
0,77 
0 ,56 
0 ,60 
0 ,79 
0,58 
0,43 
0,09 
0,58 
0,59 
0,75 
0,76 

15,35 
15 ,76 
15,47 
15 ,19 
1 6 , 4 1 
16 ,89 
16,43 
15,15 
15 ,79 
15 ,58 
14 ,20 
13 ,00 
15 ,14 
15 ,36 
15 ,06 
15 ,63 

4 , 9 1 
4 , 2 8 
5,35 
3,85 
6 , 0 0 
6 ,38 
4 , 4 9 
4 , 2 5 
5 ,46 
4 , 1 7 
3 ,09 
0 ,95 
4 , 0 0 
4 , 3 6 
5 ,60 
5,48 

0,09 
0,07 
0 ,13 
0,06 
0,08 
0 ,10 
0,08 
0,07 
0,09 
0,07 
0,05 
0 , 0 1 
0,06 
0,07 
0,08 
0,08 

1,78 
1,97 
2 ,13 
1,53 
3 ,59 
2 ,66 
1,97 
1 ,81 
2 ,44 
1,84 
1,08 
0 ,13 
1,74 
1,90 
2 ,40 
2 ,20 

3 ,49 
3,83 
4 , 0 1 
3 ,15 
5 ,24 
5 ,59 
4 , 1 1 
3,56 
4 ,69 
3,65 
2,65 
1,27 
3,42 
3 ,80 
4 , 2 3 
4 , 0 2 

3,65 
3 ,81 
3,59 
3,86 
3,20 
2,35 
3,33 
3,87 
3,37 
3 ,81 
4,73 
5,84 
3,99 
3,84 
2,97 
3,15 

3 ,60 
3,82 
3,55 
3,64 
3,84 
4 , 0 1 
3,92 
3,78 
3,79 
3,98 
3 , 3 1 
2 ,82 
3,78 
3,77 
3 , 5 1 
3 , 6 1 

0 , 3 0 
0 ,28 
0 ,27 
0 ,18 
0 ,32 
0 , 4 0 
0 , 3 0 
0 , 3 0 
0 , 3 2 
0 ,26 
0 , 2 1 
0 ,13 
0 ,25 
0 ,24 
0 ,29 
0 ,28 

1,06 
1,05 
0,63 
0,78 
1,07 
1,06 
0,84 
0,79 
1,07 
0,89 
0,76 
0 , 5 1 
0,90 
0,86 
0 , 7 1 
0,67 

98 ,67 
100 ,39 

9 8 , 0 4 
98 ,79 
99 ,55 

1 0 0 , 3 1 
99 ,73 
99 ,53 

100 ,64 
9 9 , 7 0 
99 ,17 
99 ,78 

100 ,38 
100 ,69 

9 9 , 7 9 
. 9 9 , 3 1 
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ECH. 

KD6 
KD7 
KD8 
KD9 
KD14° 
KD15 
FCD16 
KD18 
KD20 

6 4 , 3 4 
6 4 , 9 1 
6 5 , 5 1 
6 2 , 8 3 
4 9 , 4 1 
6 1 , 2 2 
6 3 , 3 6 
6 1 , 4 8 
6 5 , 3 0 

TIO A 1 „ 0 
2 3 

1 5 , 3 9 
1 5 , 3 3 
1 5 , 7 8 
1 6 , 0 8 
1 4 , 8 5 
1 5 , 9 3 
1 5 , 4 4 
1 5 , 9 2 
1 5 , 6 7 

Fe^O^^ MnO MgO CaO 

5 , 1 1 
5,09 
4 , 1 4 
5 ,72 
9,15 
6 , 0 1 
5,63 
6,02 
4 ,30 

4 . GRANITE PORPHYROIDE DES IFORAS. 

JPL296 
JPL297 
JPL298 
JPL312 
JPL313a 
JPL313b 
JPL362 
JPL390 
JPL420 
JPL421 

6 6 , 8 3 
6 8 , 6 0 
6 7 , 8 8 
6 6 , 7 9 
6 8 , 4 7 
70 ,45 
6 7 , 3 2 
6 6 , 4 4 
70 ,75 
7 1 , 2 0 

0 , 4 1 
0,39 
0,53 
0,46 
0 , 2 1 
0,27 
0,78 
0,46 
0,43 
0,37 

1 5 , 2 5 
1 4 , 2 8 
1 5 , 4 2 
1 5 , 8 8 
1 6 , 8 4 
1 5 , 3 8 
1 3 , 7 5 
1 5 , 3 9 
1 4 , 5 9 
1 5 , 1 3 

5. GRANITE F I N D'AOUKENEK. 

JPL231 
JPL363 
JPL369 
JPL370 
JPL371 
JPL372 
JPL373 
JPL374 
JPL377 
JPL378 
JPL383 
JPL384 
JPL385 
JPL404 

74 ,75 
72 ,88 
7 2 , 3 3 
76 ,75 
7 6 , 0 9 
72 ,85 
73 ,68 
72 ,55 
7 1 , 6 2 
7 3 , 2 1 
7 2 , 1 2 
7 2 , 9 4 
7 2 , 3 9 
73 ,75 

0 , 1 1 
0,27 
0,29 
0,12 
0,12 
0,27 
0,23 
0,25 
0 , 3 1 
0,28 
0,25 
0,24 
0,23 
0,17 

1 3 , 6 5 
1 3 , 6 4 
1 4 , 0 7 
1 3 , 1 8 
1 3 , 2 7 
1 3 , 9 7 
1 4 , 1 2 
1 4 , 2 1 
14 ,63 
1 4 , 4 3 
1 3 , 9 6 
1 4 , 0 9 
1 3 , 8 7 
1 3 , 0 9 

2 ,60 
2 ,64 
3,29 
3 , 1 1 
1,70 
2 ,10 
5 ,02 
3,43 
2 ,70 
2 ,24 

0 ,84 
1,60 
1 ,71 
0 , 8 1 
0 ,88 
1,79 
1,54 
1,73 
1 ,71 
1,65 
1 ,71 
1,64 
1 ,51 
1,23 

0 ,08 
0 ,07 
0 ,07 
0 ,09 
0 ,15 
0 ,10 
0 ,08 
0 ,09 
0 ,06 

0 ,07 
0 ,06 
0,07 
0 ,08 
0 ,03 
0 ,04 
0 ,04 
0,07 
0,07 
0,05 

0 , 0 1 
0,04 
0,03 
0,03 
0 ,03 
0,03 
0,03 
0,04 
0,03 
0,02 
0,03 
0,03 
0,03 
0,04 

2 , 3 4 
2 , 2 0 
1,72 
2 , 7 0 
8 ,75 
2 , 6 4 
2 , 3 9 
2 ,53 
1,84 

0 , 9 2 
0 , 8 2 
1 ,12 
0 , 8 8 
0 , 2 3 
0 , 4 0 
1,26 
1,39 
0 , 7 8 
0 , 7 4 

0 , 1 4 
0 , 3 0 
0 , 3 6 
0 , 1 2 
0 , 1 6 
0 , 5 2 
0 , 4 3 
0 , 4 6 
0 , 5 1 
0 , 4 4 
0 , 4 2 
0 , 4 4 
0 , 4 1 
0 , 3 1 

3,97 
4 ,06 
3,55 
4 ,50 
8,73 
5,28 
4 ,22 
4 ,47 
3,66 

2,06 
1,74 
2 ,39 
2 ,00 
0 ,89 
1,17 
1,76 
2 ,90 
1 ,81 
1,72 

0 ,93 
0 ,43 
1,15 
0 ,49 
0,85 
1,13 
1,28 
1,33 
1,23 
0 ,89 
1,09 
1,26 
1,00 
0 ,55 

K 0 
2 

Na 0 
2 

P 0 
2 5 

3 ,45 3 , 6 0 0 ,47 
3 ,87 3 ,73 0 ,26 
3 ,35 3 ,96 0 ,25 
3 ,38 3 , 89 0 ,32 
1 ,46 3 ,48 0 , 6 1 
2 ,94 3 , 7 0 0 ,27 
3 ,50 3 ,59 0 ,25 
3 ,19 3 ,64 0 ,30 
3 ,53 3 ,68 0 ,24 

3 ,94 4, ,53 0; ,23 
3̂  ,87 4, ,16 0; ,15 
3, ,32 4, .45 0. ,22 
3; ,99 4, ,54 0, ,17 
7, ,00 3, , 9 1 0, ,08 
4. ,37 4, ,52 0, ,13 
4, ,47 3, ,83 0, ,24 
3, ,54 4 , ,33 0, ,23 
3, ,41 4 , ,49 0, ,24 
' t , ,08 4 , ,45 0, .19 

3, ,93 3, ,97 0 , 10 
,93 3, ,82 0 , ,07 
,35 4 , ,32 0 , 12 

4 , ,42 4 , ,15 0 , 05 
4 , 48 4 , 26 0 , 11 
4 , 88 4 , 11 0 , 17 

30 4 , 13 0 , 14 
59 4 , 19 0 , 14 
09 4 , 23 0 , 09 
38 4 , 12 0 , 06 

4 , 23 4 , 24 0 , 10 
4 , 40 4 , 31 0 , 11 

21 4 , 24 0 , 06 
4 , 19 4 , 12 0 , 1 1 

P .F . T o t a l 

0,75 
0 ,69 
0,77 
0 ,82 
2 ,89 
0 , 9 1 
0,76 
0,77 
0,79 

0 ,60 
0,59 
0,76 
0,76 
0,49 
0,56 
0,66 
0 ,94 
0,65 
0,67 

0,79 
0,66 
0 , 6 1 
0,42 
0,38 
0,53 
0 , 6 1 
0,59 
0,43 
0,57 
0,67 
0,59 
0,78 
0,84 

9 9 , 9 0 
1 0 0 , 6 2 

9 9 , 4 0 
1 0 0 , 7 2 
1 0 0 , 3 2 

9 9 , 4 4 
9 9 , 6 6 
9 8 , 8 9 
9 9 , 4 0 

9 7 , 3 0 
9 7 , 1 7 
9 9 , 2 9 
9 8 , 3 8 
9 9 , 8 0 
9 9 , 3 0 
9 8 , 9 7 
9 8 , 9 2 
9 9 , 7 9 

100 ,75 

9 9 , 1 9 
9 8 , 6 0 
9 9 , 3 1 

1 0 0 , 5 1 
1 0 0 , 6 1 
100 ,16 
100 ,45 
100 ,04 

98 ,83 
99 ,98 
9 8 , 7 9 
9 9 , 9 8 
9 8 , 6 3 
98 ,28 

6. FILONS E-W. 

a. f a i s c e a u de Y e n c h i c h l . 

JPL254 7 8 , 39 0; ,06 12 , 42 0 , ,88 0: ,03 0 , 0 3 0 ,27 4, .30 3, , 8 1 0 , 1 2 0: .22 100 , 5 1 
JPL255 7 7 , 67 0; ,06 12 , 33 0 , 84 0, ,03 0 , 0 2 0 ,29 4, .13 3, . 9 1 0 ,04 0, ,65 99 , 94 
JPL256 7 3 , 14 0, ,35 14, 33 2 , 23 0, ,06 0 , 4 0 0 ,95 4, ,19 3, ,99 0 ,18 0, ,46 100 , 20 
JPL257 7 5 , 12 0, ,17 13 , 78 1 , 19 0, ,02 0 , 08 0 ,78 4, ,95 3, ,56 0 ,07 0. ,49 1 0 0 , 12 
JPL258 7 5 , 58 0, ,11 13, 53 0 , 96 0, ,03 0 , 07 0; ,40 4, ,89 3, ,51 0 ,14 0, ,30. 99 , 48 
JPL265 7 6 , 0 1 0: ,08 12 , 87 1 , 17 0, ,46 0 ,03 0, ,29 3, ,92 4 , ,45 0 ,03 1, ,11 100 , 33 
JPL266 7 1 , 10 0, ,35 15 , 10 2 , 30 0, , 6 1 . 0 ,43 1 . ,07 4 , ,06 4 , ,43 0, ,05 0, ,56 9 9 , 93 
JPL267 7 7 , 86 0, ,06 12 , 38 0 , 79 0, ,39 0 , 0 4 0, .25 3, ,98 4 , ,03 0: ,03 0, ,44 100 , 23 
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ECH. SiO^ T iO^ A1,^0^ ^ ^ 2 ° 3 t S ° "^^2° ^ 2 ° 5 ^*^* '^"^^^ 

b . f a i s c e a u de Dohenda l . 

JPL300 74, ,36 0. ,36 12, ,99 2 , 2 9 0 ,06 0 ,48 0 ,78 4 ,27 4 ,17 0 ,04 0 ,94 100 ,33 
JPL309 77, ,90 0 ,09 12, ,14 1 , 07 0 .02 0 ,02 0 ,20 4 ,50 4 ,02 0 , 0 4 0 ,43 100 , 4 1 
JPL310 70, ,29 0 .45 14, ,68 2 , 6 9 0 ,06 0 .42 1 ,13 5 ,03 4 ,27 0 , 1 1 0 ,56 99 ,56 
JPL311 74, ,09 0 ,29 13; ,72 1 , 9 8 0 ,04 0 ,23 0 ,53 4 ,35 4 . 4 1 0 ,08 0 ,42 100 ,07 
JPL314 77, ,44 0 ,09 11; ,89 1 ,05 0 ,03 0 ,03 0 ,27 4, , 4 1 4 ,06 0 ,02 0 ,55 99 .76 
JPL315 76, ,78 0 ,14 12; ,57 1 . 4 1 0 ,02 0 .04 0 ,19 4 ,88 3 ,82 0 ,03 0 ,56 100 . 4 1 
JPL316 72, ,78 0 ,27 14, ,34 2 , 0 2 0 ,06 0 ,17 0, ,23 5, ,62 3 ,88 0, ,05 1, ,08 100, ,44 
JPL317 7 1 , ,25 0 ,38 14, ,75 2 , 27 0 ,06 0 , 3 1 0 .75 5, ,35 4 ,30 0 ,05 0 ,67 100 ,07 
JPL318a 7 1 , ,00 0: ,39 14, ,26 2 , 67 0̂  , 1 1 0, ,69 1, ,39 4, ,72 4 ,35 0; ,10 0; ,86 100; ,36 
JPL318b 7 1 , , 3 1 0̂  ,40 14, ,33 2 , 58 0 ,08 0; ,58 1 ,07 4, ,76 4 ,42 0 ,10 1, ,24 100, ,76 
JPL319 70, ,73 0; ,36 14, ,22 1 , 99 0, ,06 0; ,38 0; ,74 4, ,76 4 ,67 0 ,07 1, ,98 99, ,86 
JPL320 70, ,77 0 ,42 14, ,77 2 .37 0 ,07 0, ,36 0, ,82 5, ,15 4 ,53 0 ,08 0. .46 99, ,67 
J P L 3 2 1 ° 60, ,90 0; ,69 16, ,37 6 , 5 8 0 ,12 2, ,62 5, ,04 2, ,94 4, ,10 0 ,33 1, ,08 100, ,44 

c . f a i s c e a u de T e l a b l t , 

JPL365 56, ,33 1; , 4 1 15, ,46 7 , 9 0 0 , 1 1 2, ,86 5, ,00 3, ,13 3, ,64 0 ,52 2, ,13 98, ,17 
JPL379 56, ,72 1, ,20 15, ,33 7 . 4 0 0 , 1 1 3, ,75 5, ,43 3, ,00 3 ,88 0 ,62 3̂  ,40 100, ,44 
JPL380 56, ,62 1; ,22 15, ,39 7 , 6 0 0; , 1 1 3, ,72 5, ,27 3, ,14 3 ,91 0 ,67 3, , 5 1 100, ,76 
JPL381 54, ,02 2, ,22 14, ,74 1 1 , 0 0 0 ,17 3, ,68 5, ,82 2, ,55 4, ,07 0 ,47 2, ,35 100, ,79 
JPL386 58, 34 1, ,04 16, ,06 6 ,63 0; ,10 2, ,88 5, , 6 1 2, ,60 3, ,89 0; ,75 3, ,22 100, .27 
JPL388 72, ,34 0| ,26 13, ,97 1 , 8 0 0; ,33 0, ,43 1. ,20 4, ,19 3, , 8 1 0, ,09 1, ,46 99, .79 
JPL391 62 , 69 0, ,98 15, ,17 5 , 4 0 0, ,10 2, ,33 3, ,55 3, ,35 4, ,17 0; ,34 2, ,69 100, ,56 
JPL392 70, 33 0, ,41 14, ,31 2 , 3 0 0, ,05 0, ,51 1, ,26 4, ,27 4, .27 0, ,09 1, ,06 98, ,75 
JPL393 73 , 96 0, ,27 13, .56 1 ,75 0, ,04 0, ,45 1, ,04 3, ,50 3, ,85 0, ,03 0, ,64 99, ,02 
JPL394 6 1 , 06 1, ,09 15, 42 5, ,86 0, ,08 1, ,83 4 , ,13 2, ,77 3, ,89 0, ,36 2, ,38 98, ,67 
JPL395 66 , 80 0, ,89 15, 15 4, ,37 0, ,08 1, ,29 2, , 8 1 3, ,98 4, ,30 0, ,24 1 , ,05 100, ,76 
JPL396 70 , 35 0, ,52 15, ,00 2, , 5 1 0, ,06 0, ,59 1 , ,45 5, ,07 4, ,35 0, ,12 0, ,78 100, ,72 
JPLi.06 57 , 56 1 , .17 15, 63 7, ,07 0, ,11 3, ,27 5, ,45 2, ,45 4 , ,26 0, ,65 2, ,72 99, 90 
JPL423 7 5 , 05 0, ,13 13, ,00 0, ,99 0, ,02 0, ,18 0, ,66 4 , ,25 4, ,34 0, ,08 0, ,42 99, .08 

7. GRANITE DE ; YENCHICHI : 2 . 

JPL250 76 , 87 0 , ,09 12, 33 0, ,77 0, ,04 0, ,08 0 , ,44 4 , ,44 3, ,80 0, ,11 0, ,59 99, ,49 
JPL251 7 6 , 69 0 , 11 12, 25 0, , 7 1 0, ,04 0, ,09 0 , ,48 4 , ,46 3, ,80 0, ,11 0, ,46 99, 18 
JPL252 76 , 37 0 , 11 12, 67 0, , 8 1 0, ,05 0,13, 0, ,71 4 , 19 3, ,83 0, ,12 0, 58 99, 55 
JPL253 7 6 , 70 0 , 11 12, 65 0, ,77 0, ,05 0, ,06 0 , ,46 4 , 46 3, 78 0 , ,06 0 , ,45 99, 54 
JPL259 7 1 , 72 0 , 32 13, 50 1, ,92 0 , ,06 0, 57 1 , 32 4 , 30 4 , 03 0 , 03 0 , 80 98, 49 
JPL260° 76 , 87 0 , 05 12 , 36 0, ,50 0 , ,02 0, 02 0 , 30 4 , 68 4 , 11 0 , ,00 0 , 40 99 , 30 
JPL261 7 4 , 58 0 , 23 12, 65 1 , , 4 1 0 , ,06 0, 36 0 , 85 4 , 53 3, 71 0 , 00 0 , 42 98, 74 
JPL264 7 4 , 38 0 , 19 12, 87 1, ,16 0, 06 0, 26 0 , ,68 5, 18 3, 48 0, 02 0 , ,42 98, 67 

8. GRANITE DE TAHRMERT. 

JPL308 
JPL323 
JPL348 
JPL351 
JPL352 
JPL353 
JPL354 
JPL355 
JPL360 

73 ,45 
7 5 , 1 4 
7 3 , 1 6 
7 4 , 9 0 
71 ,43 
71 ,65 
7 5 , 0 9 
7 4 , 9 2 

0 ,25 
0,25 
0 ,24 
0 ,34 
0 ,44 
0 ,39 
0 ,23 
0 , 2 1 

13,68 
12,53 
11,85 
12,36 
14,16 
13,75 
13,05 
13,03 

1 ,60 
2 ,35 
3 ,44 
1,74 
2 ,16 
1,72 
1,36 
1,25 

0,04 
0,04 
0 , 1 1 
0,07 
0,08 
0,06 
0,05 
0,04 

0,16 
0,04 
0,08 
0 ,13 
0 ,24 
0,17 
0 ,24 
0 ,18 

0 ,55 
0 ,08 
0 ,23 
0 ,25 
0 , 4 4 
0 , 3 0 
0 ,59 
0 , 4 2 

5,10 
4 ,86 
4 ,59 
5,20 
5,69 
5,44 
4 , 9 1 
4 ,77 

4 ,09 
4 , 3 1 
5 , 0 1 
4 ,34 
4 ,64 
4 ,65 
3,97 
3,94 

74 ,56 0,36 12,17 1,85 0,08 0 ,13 0 ,23 5,09 4 ,30 

0 ,05 
0 ,05 
0 ,05 
0 , 0 4 
0 ,05 
0 , 0 0 
0 ,04 
0 ,06 
0 ,03 

0 , 4 1 
1,16 
0 ,70 
0 , 3 1 
0,42 
0,44 
0 ,49 
0 ,44 
0,34 

99,36 
100,77 

9 9 , 4 1 
99,65 
9 9 , 7 1 
98,55 
99,96 
99 ,92 
99,12 
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ECH. SiO 1 
2 

I i O „ 
2 

A 1 „ 0 , 
2 3 

Fe 0 
2 3t 

MnO MgO CaO K 0 
2 

Na 0 
2 

P 0 
2 5 

P. F . T o t a l 

JPL382 72 , 67 0 , 32 1 4 , 3 6 1 , 64 0 , 08 0 , 11 0 , 29 49 4 , 73 0 , 04 0 , 33 99 , ,04 

JPL409 7 1 , 83 0, 57 1 3 , 7 7 2 , 58 0 , 12 0 , 28 0 , 79 5, 33 4 , 67 0 , 13 0 , 48 100, ,50 

JPL410 72 , 70 0, ,41 1 4 , 3 5 1 , 84 0, ,08 0 , 25 0 , ,67 5, 27 4 , 88 0 , 16 0 , 40 100, ,97 

9. FILONS N-S 

JPL357a 7 1 , 4 1 0, ,57 1 3 , 4 8 3, 05 0, ,06 0 , 63 0, .92 ,83 3, 9 1 0, 15 0, ,87 99. ,73 

JPL357b 70 , 84 0, ,56 1 3 , 3 5 3, 04 0, ,07 0 , 66 1, ,00 ,96 3, 85 0, ,13 1> ,04 99, ,33 

JPL358 76 , 19 0, ,18 1 1 , 4 2 1 , 96 0, ,04 0 , 05 0, ,23 5, ,02 3, ,47 0, .04 0, 78 99, ,34 

JPL359 76 , 67 0, ,18 1 1 , 4 2 2, 17 0, ,04 0 , 03 0, ,26 4 , ,88 3, 52 0, .03 0, ,48 99, ,62 

JPL366 77, 31 0, ,15 1 1 , 1 9 1 , .83 0, ,04 0 , 13 0, ,25 5, ,01 3, 31 0, .07 0, 65 99, ,90 

JPL367 75, .30 0: ,20 1 0 , 9 7 1 , 95 0: ,03 0 , 31 0, ,27 ,80 1 , .97 0; ,00 1, ,26 98, ,98 

JPL375 76, 96 0, ,14 1 1 , 0 6 1 , 67 0, ,04 0 , 13 0, ,35 ,76 2, 90 0, ,03 1, ,46 99, ,40 

JPL376 76, 70 0, .21 1 1 , 3 9 2, .25 0, ,04 0 , 34 0, ,43 5, ,59 2, .94 0, ,05 1, ,00 100, ,84 

JPL387 76, 97 0, ,18 1 2 , 0 6 1 , 24 0. ,03 0 , 12 0, ,15 ,98 3, 86 0, ,03 0, ,53 100; ,34 

JPL399 77, ,35 0, ,20 1 2 , 1 4 1, .28 0, ,02 0 , 12 0, ,34 5, ,19 3, .56 0, ,06 0, ,70 100, ,94 

JPL401 73, 03 0, ,45 1 1 , 1 3 .63 0; ,10 0 , 65 0, ,98 4, ,08 14 0, ,03 0, ,68 99, .59 
JPL402 75, .33 0| , 3 1 1 0 , 9 2 3, ,59 0: ,10 0 , 06 0, ,27 4, ,79 .28 0. ,07 0, ,43 100, ,03 

JPL403 67, 76 1, ,13 1 3 , 6 8 ,68 Oi ,12 1 , 12 2, ,18 4, ,25 ,42 0; ,33 1 , ,03 100, ,49 

JPL419a 74, ,72 0; ,32 9 , 3 6 5, ,'>2 0; ,10 0 , 08 0: ,18 4, , 7 1 3, ,34 0; ,00 0, ,94 98, ,92 

10. RHYOLITES D'ICHOUALEN. 

JPL411 78, ,21 0, 23 1 0 , 80 3, ,10 0, ,07 0 , , 0 1 0, ,08 3, ,65 3, ,39 0, ,00 0, ,46 99, ,84 

JPL412 76, ,32 0, ,22 1 0 , 52 3, ,10 0, ,03 0 , , 0 1 0: ,06 3, ,75 3, ,17 0, ,00 0, ,58 97, ,72 

JPL413 77, ,73 0, ,23 1 0 , 68 2, ,92 0, ,07 0 , , 0 1 0: ,08 3, ,80 3, ,25 0, ,00 0, ,58 99, ,30 
JPL414 79, ,85 0, ,23 1 0 , 37 3. ,36 0, ,64 0, ,08 0, ,04 2, ,50 2, ,44 0, ,00 1, ,26 100, ,16 
JPL415 77, ,12 0, ,25 1 1 , 02 3, ,35 0, ,12 0, ,02 0, ,18 2, ,60 4 , ,25 0, ,00 0, ,95 99, ,80 
JPL416 77; ,03 0, ,22 1 0 , 83 3; ,11 0, ,03 0, ,04 0, ,04 3, ,97 3, ,08 0; ,06 1, ,17 99; ,06 
JPL417 77; ,84 0, ,21 1 1 , 00 3; ,17 0, , 0 1 0, , 0 1 0; ,13 3, ,43 2, ,96 0, ,00 1, ,13 99, ,84 

1 1 . COMPLEXES ANNULAIRES. 

a. complexe de K i d a l . 

B 2 0 - 1 64 , 5 1 0, 82 1 5 , 60 4 , 53 0, 20 0, ,64 1: ,45 5, ,81 5, 06 0, 23 0, 50 99 , 13 
B 128- 1 65 , ,09 o> 78 1 5 , 40 4 , ,64 0, 21 0, ,56 1, ,55 5, ,96 5, ,04 0, ,16 0, ,51 9 9 , 68 
B 6 0 - 2 75, 13 0, 21 1 2 , 22 2, ,55 0, 08 0, ,00 0, ,31 5, ,12 3, ,92 0, ,00 0, ,29 99 , 83 
B 127- 2 77, ,37 0, 16 1 1 , 37 1, ,52 0, ,06 0, ,06 0, ,39 4, ,74 3, ,72 0, ,04 0, ,62 99 , 92 
B 135- 2 75, ,12 Oj 23 1 1 , 80 2, ,24 0, ,07 0, ,07 0, ,40 5, ,09 3, ,90 0, ,03 0, ,49 99 , 33 

RB 4 6 4 - 2 77, ,63 0. 20 1 0 , 7 1 1, ,82 0, ,05 0: ,00 0, ,00 4, ,49 3, ,74 0, ,00 0, ,21 98 , 85 
RB 529 - 2 76, ,33 0, 12 1 1 , 62 1, ,78 0, ,05 0, ,00 0. ,00 4, ,57 4 , ,02 0, ,00 0, ,18 98 , 67 
RB 544 - 2 77, ,15 0, ,20 1 1 , 66 2, ,17 0, ,07 0; ,00 0, ,00 5, ,04 3, ,99 0, ,03 0, ,20 : o o . 5 1 

B 186 - 4 72, ,10 0, ,36 1 3 , 22 2, ,85 0, ,07 0 | ,23 0, ,77 4, ,98 3, ,96 0, ,04 0, ,51 99 , ,09 
RB 557- 4 74, ,39 0, ,34 1 3 , 08 2, ,26 0, ,05 0; ,20 0; ,88 4, ,78 3, ,89 0, ,00 0, ,36 100 , ,23 

B 310- 5 77, ,26 0, ,11 1 1 , 3 1 1, ,54 0, ,03 0; ,00 0; ,07 4, , 4 1 3, ,99 0, ,01 0, ,31 99, ,04 
RB 558- 5 76, ,35 0| ,17 1 2 , 10 1, ,41 0: ,05 0 ,00 0; ,00 4; ,87 4, ,04 0; ,00 0| ,39 99 , ,38 
RB 465- 6 77, ,04 0, ,18 1 2 , 55 1, ,34 0, ,04 0; ,00 0; ,27 4; ,98 3, ,64 0, ,00 0: ,27 100, ,31 
RB 5 3 1 - 6 76, ,36 0| ,13 1 2 , 28 1, ,35 0, ,04 0; ,00 0; ,24 4 ,76 3, ,67 0; ,02 0; ,36 99, ,21 
RB 454 - 7 74, ,76 0: ,26 1 2 , 18 1, ,88 0, ,03 0 ,04 0; ,23 5; ,60 3, ,57 0; ,02 0, , 3 1 98, ,88 
RB 455- 7 75, ,03 0; ,31 1 2 , 60 1, ,82 0; ,05 0 ,05 0 ,36 5; ,30 3, ,50 0; , 0 1 0, ,52 99 , ,55 
RB 4 6 1 - 7 75, ,18 0; ,29 1 2 , 24 ] , ,64 0, ,04 0; ,15 0; ,40 5; ,44 3, ,38 0; , 0 1 0, ,38 99, ,15 
RB 466- 7 73; , 8 1 0; ,44 1 2 , 94 2; ,27 0, ,05 0 ,09 0 ,46 5; ,58 3; ,72 0; ,00 0; ,32 99 , ,68 
RB 509- 7 74; ,06 0, ,32 1 2 , 86 1; ,53 0, ,04 0 ,25 0; ,55 5; ,28 3, ,45 0; ,00 0, ,39 98, ,73 
RB 5 5 1 - 8 77; ,00 0; ,11 1 2 , 13 1; ,19 0, ,04 0 ,00 0 ,07 4; . 9 1 3; ,49 0 ,00 0, ,38 99, ,32 
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ECH. SiO^ 110^ A l ^ O ^ ' ' ' ' 2 ° 3 t ^ ' ' ^ '^2° ' ' ^ 2 ° ' ' 2 ° 5 ' ' ' " ' ^ ^ 

RB 450-10 78 ,62 0 ,06 10,62 1,93 0 ,03 0,00 0 ,00 4 ,86 3,78 0 ,00 0 ,23 100,13 

RB 453-10 7 8 , 0 0 0 , 1 0 10,69 1,70 0 ,03 0 ,00 0 , 0 0 4 , 7 1 3,80 0 ,02 0 ,38 99,43 

RB 556-10 79 ,70 0,13 10,54 1,58 0 ,02 0,00 0 , 0 0 4 ,39 3,82 0 , 0 0 0 ,27 100,45 

B 145-10 73 ,62 0 ,35 12,49 2 ,82 0 ,07 0,15 0 ,69 5 ,44 4 ,08 0 ,05 0 ,23 99,84 

RB 468-10 74 ,24 0 ,28 12,3? 2 , 3 1 0 ,06 0,00 0 , 0 0 5,53 3,98 0 ,00 0 ,22 98,94 

RB 549-10 75 ,43 0 , 2 1 12,25 2 , 5 4 0 ,06 0 ,00 0 ,03 5,28 3,88 0 ,00 0 ,35 100,03 

RB 552-11 72 ,72 0 ,26 13,04 2 ,54 0,05 0,00 0 ,25 5,38 3,98 0 ,00 0 , 4 0 98,62 

RB 554-11 7 2 , 1 1 0 ,29 13,32 2 , 6 1 0 ,05 0,03 0 ,33 5 ,64 4 , 0 1 0 , 0 0 0 , 3 1 98,70 

B 39-12 75 ,82 0 ,06 12,32 1,33 0 ,03 0 , 0 1 0 ,25 4 ,08 4 ,80 0 ,04 0 , 3 4 99,98 

B 160-12 75 ,87 0 ,04 13,07 1,13 0 ,02 0,02 0 ,29 4 , 3 0 5,10 0 ,02 0 ,47 100,22 

RB 470-12 76 ,20 0 ,10 12,23 1,47 0 ,03 0,02 0 , 1 2 4 , 5 4 4 ,30 0 , 0 0 0 ,39 99,40 

RB 547-12 75 ,48 0 ,14 12,49 2 ,69 0 ,04 0 ,00 0 , 0 0 4 , 5 6 4 ,69 0 ,00 0 , 3 1 100,40 

RB 548-12 75 ,89 0 ,08 11 ,72 1,88 0 ,04 0,17 0 , 0 0 4 ,28 4 ,49 0 ,00 0 ,23 98,78 

JPL234-12 75 ,98 0 ,08 11,99 1 , 5 1 0 , 0 1 0 , 0 1 0 ,06 4 , 2 2 4 ,33 0 ,10 0 , 5 1 98,74 

JPL232-X 80 ,95 0 ,30 9,45 2 ,54 0 ,02 0,03 0 ,17 4 ,06 2,34 0 ,10 0 ,67 100,59 

JPL233-X 79 ,89 0 ,13 10,25 2 , 1 4 0 ,02 0 , 0 1 0 , 1 1 5,04 2,54 0 ,06 0 , 2 2 100,27 

JPL235-X 7 8 , 2 2 0 ,16 11,14 1,50 0 ,03 0,03 0 ,13 3,67 3,62 0 , 0 1 0 ,35 98,83 

b . complexe de I l m e d j e l a l e n . 

RB 358-1 73 ,00 0 ,33 13,17 2 , 6 0 0 ,13 0,15 0 ,32 5 ,20 4 ,69 0 ,07 0 ,52 100,07 

RB 360-1 74 ,27 0 ,27 1 2 , 5 1 2 ,58 0 , 1 1 0,12 0 , 4 2 5,00 4 , 4 1 0 ,03 0 ,42 100,01 

RB 427-2 72 ,92 0 , 4 1 13,34 1,75 0 ,10 0,13 0 , 4 0 5,34 4 , 5 1 0 , 0 4 0 ,49 9 9 , 4 1 

RB 438-2 73 ,27 0 ,30 13,09 2 ,50 0 , 1 1 0,13 0 , 5 1 5 , 2 1 4,63 0 ,05 0 ,57 100,23 

JPL299-2 73,27 0 ,29 13,37 2 ,54 0,07 0 ,10 0 , 3 1 5,28 4 ,82 0 ,06 0 ,46 100,50 

JPL306-2 67 ,45 0 ,44 15,57 3 ,99 0 ,14 0 , 1 1 0 ,35 6,02 5,53 0 ,03 0 ,63 100,00 

JPL307-2 75 ,98 0 ,10 11,85 1,24 0 ,04 0 ,03 0 ,16 5,05 3 ,51 0 , 0 0 0 ,65 99,56 

JPL328-2 72 ,80 0 ,34 13,62 2 ,88 0,04 0,12 0 ,46 5,40 4 ,84 0 ,05 0 ,34 100,83 

JPL329-2 76 ,59 0 ,29 11,95 2 ,12 0,05 0 ,10 0 ,18 5,09 3,90 0 ,03 0 ,38 100,59 

JPL332-2 74 ,62 0,28 12,59 2 ,65 0,05 0,09 0 ,18 5,16 4 ,64 0,05 0 ,29 100,49 

JPL347-2 70 ,35 0 ,44 14,12 3,27 0 , 1 1 0 ,20 0 ,28 5,53 5,07 0,07 0 ,48 99,76 

JPL333-3 7 5 , 1 1 0,26 11,27 2 ,77 0,04 0,06 0 , 2 1 4 ,89 4 ,39 0 ,05 0 ,37 99,37 

JPL334a-3 73 ,23 0 ,33 12,43 2 , 6 1 0 , 1 1 0,19 0 , 5 1 4 ,97 4,57 0 ,00 0 ,52 99,28 

JPL334b-3 71 ,79 0,37 12,94 3 , 4 1 0,08 0,18 0 ,37 5,22 4 ,94 0 ,06 0 ,45 99,63 

RB 429-4 72,08 0 ,50 13,15 2 ,96 0,09 0 ,48 1,20 4 ,77 4 ,30 0 ,09 0 ,47 99,96 

RB 446-4 75 ,83 0 ,24 1 1 , 6 1 1,85 0,10 0,08 0 ,47 4 ,99 3,78 0 ,04 0 ,64 99,57 

JPL322-4 71 ,80 0 , 4 1 14,08 2 , 3 9 0 ,06 0,25 0 ,65 5,57 4 ,19 0 ,10 0 ,48 99,90 

JPL324-4 73 ,44 0,42 13 ,46 2 ,39 0,06 0,45 1,23 4 ,53 3,68 0 ,09 0 , 5 1 100,18 

JPL325-4 72 ,44 0 ,44 13,47 2 ,70 0,07 0 .46 1,07 5 ,10 3,78 0 , 1 0 0 ,45 99,99 

JPL326-4 75 ,23 0,27 12,76 1 ,81 0,04 0,29 0 , 7 2 4 , 8 4 3,70 0 ,07 0 ,56 100,24 

JPL341-4 75 ,22 0 , 3 1 12,37 1 , 6 1 0,08 0 , 2 1 0 ,53 4 ,88 4 , 0 1 0 ,03 0 ,38 9 9 , 5 1 

JPL342-4 74 ,14 0,38 12 ,50 2 ,03 0,06 0,17 0 ,36 5,14 4 ,26 0 ,04 0 ,35 99,39 

JPL343-4 71,55 0 ,39 12,74 3 ,53 0,08 0,20 0 ,36 5,19 4,78 0 ,05 0 , 4 1 99,10 

RB 394-5 76 ,43 0 ,18 12 ,34 1,23 0,03 0,22 0 , 8 0 4 ,63 3,91 0 ,04 0 , 4 1 100,15 

JPL327-5 7 5 , 3 1 0,35 13,05 2 ,27 0 ,04 0,34 0 ,97 4 ,83 3,66 0 ,09 0 ,50 99,30 

JPL335-5 77 ,29 0 ,20 12 ,60 1,38 0,03 0,20 0 , 6 1 4 ,70 3,60 0 ,03 0 , 5 1 101,06 

JPL336-5 75 ,93 0,19 12,56 1 ,41 0,03 0 , 2 1 0 ,78 4 ,69 3 ,61 0 ,03 0 ,56 99,93 

JPL340a-5 76 ,93 0,17 12,16 1,08 0,03 0,22 0 ,56 4 ,70 3,59 0 , 0 4 0 ,55 100,08 

JPL340b-5 75 ,42 0 , 2 1 12,29 ] , 3 7 0,03 0,19 0 ,46 4 , 7 1 3,56 0 ,05 0 ,63 98,85 

JPL345a-5 69 ,56 0 , 6 1 13,50 3,77 0,08 0,76 1,70 3,94 4 ,39 0 ,18 1,07 99,40 

JPL345b-5 6 9 , 7 1 0 , 6 1 13,67 3 ,77 0,07 0,65 1,10 3,90 4 ,22 0 ,14 1,03 98,68 

RB 393-6 76 ,19 0 , 1 1 1 1 , 3 1 2 ,69 0,05 0,03 0 ,37 4 ,19 4 ,68 0 ,02 0 , 5 1 100,13 

RB 395-6 76 ,38 0,09 11,43 2 , 2 0 0,04 0 , 0 1 0 ,53 4 ,38 4 ,44 0 ,03 0 ,53 99,94 

JPL337-6 74 ,72 0,08 10 ,90 2 ,88 0,02 0,02 0 , 6 1 4 ,34 4 ,44 0 ,00 0 , 6 1 98,52 

JPL338-6 75 ,28 0 , 1 1 11,17 2 ,72 0,03 0 , 0 1 0 ,08 4 ,40 4 ,39 0 ,03 0 ,69 98,82 

JPL339-6 75 ,45 0 , 1 1 11,05 2 ,83 0,03 0 , 0 1 0 , 1 1 4 ,23 4,78 0 ,00 0 ,60 99,08 
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A N N E X E 3 : E L E M E N T S E N T R A C E S D U B A T H O L I T E D E L ' A D R A R DES l E O R A S 

Ech . Rb Sr Z r I h Pb Nb Ba Cu Sn 

1 . TONALITE D'ERECHER. 

JPL 278 72 223 159 17 <4 <3 
JPL 279 128 130 102 11 4 9 
JPL 280 124 144 107 27 <4 5 
JPL 282 84 191 145 19 <4 3 
JPL 284 23 310 175 20 
JPL 285 24 310 144 19 
JPL 286 28 297 140 15 <4 <3 
JPL 288 19 298 176 31 <4 <3 
JPL 289 27 277 173 40 
JPL 290° 17 322 151 63 <4 <3 
JPL 291° 5 187 58 21 <4 <3 
JPL 292 33 231 159 28 <4 <3 
JPL 293 67 184 133 29 <4 5 
JPL 294 34 230 161 38 
JPL 295 37 262 151 28 

2. GRANITE DE YENCHICHI 1 . 

JPL 262 189 184 101 14 
JPL 263 195 109 59 18 
JPL 269 199 147 79 15 
JPL 270° 214 17 124 32 
JPL 271 224 164 83 21 
JPL 272 156 241 97 13 
JPL 273 193 237 105 10 
JPL 274 175 249 131 16 
JPL 275 168 261 103 13 
JPL 276 158 262 112 16 
JPL 277 182 267 118 17 
JPL 281 76 212 157 18 
JPL 283 206 174 85 21 

3. GRANODIORITE D'ADMA. 

JPL 230* 107 504 328 19 
JPL 236 114 573 220 15 
JPL 237 157 597 262 22 6 12 
JPL 238 121 572 206 15 5 18 
JPL 239° 101 618 173 17 6 7 
JPL 241 72 774 160 15 
JPL 242° 86 707 168 12 
JPL 243 159 495 223 17 6 21 
JPL 244 148 479 178 18 
JPL 245 123 549 208 14 
JPL 246 177 384 185 20 7 19 
JPL 2 4 7 ° 162 273 117 16 
JPL 248 190 452 229 17 9 28 
JPL 249 182 500 242 19 

12 
19 
18 
11 

3 
<2 

21 

7 
10 

9 
6 

<3 
6 
6 

23 11 
20 11 
20 10 

12 

1396 
1088 
1208 
1204 

477 
591 

663 21 
<100 71 

935 3 
797 4 

1189 53 
1302 43 
1250 99 

1152 67 

<10 
<10 
<10 
<10 

<10 
<10 

<10 
14 

<10 
<10 

<10 
<10 

15 

<10 
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Ech. Rb Sr Zr Y U Th Pb Nb Ba Cu Sn 

4 . GRANITE PORPHYROIDE DES IFORAS. 

JPL 296 121 442 213 15 

JPL 297 108 412 208 16 7 11 21 15 1520 6 <10 

JPL 298 89 541 245 16 7 12 19 15 1537 9 <10 

JPL 312 79 788 223 13 7 6 23 11 1973 11 <10 

JPL 313a 122 655 143 9 7 9 30 8 3197 6 <10 

JPL 313b 89 658 169 1 1 

JPL 362 183 378 441 33 

JPL 390 112 666 171 14 

JPL 420 101 310 155 16 

JPL 421 113 615 166 10 

5. GRANITE F I N D 'AOUKENEK. 

JPL 231* 104 310 115 19 

JPL 363 164 142 176 30 

JPL 369 201 242 172 18 6 16 23 12 694 4 <10 

JPL 370 226 115 93 16 

JPL 371 234 119 89 11 8 19 28 10 245 2 <10 

JPL 372 182 273 175 13 

JPL 373 194 258 167 14 7 19 19 10 790 7 <10 

JPL 374 178 281 172 17 7 15 19 1 1 1048 9 <10 

JPL 377° 192 389 194 10 

JPL 378° 210 308 188 13 

JPL 383 204 233 179 16 7 17 25 15 847 4 <10 

JPL 384 193 251 161 15 

JPL 385 194 244 162 16 

JPL 404 257 146 122 12 

6. FILONS E-W. 

a. f a i s c e a u de Y e n c h l c h i . 

JPL 254 177 16 104 31 

JPL 255 167 25 96 40 

JPL 256 132 166 232 32 

JPL 257 126 185 120 19 

JPL 258 127 195 102 10 

JPL 265 133 6 205 47 

JPL 266 101 156 291 30 

JPL 267 173 12 97 47 

b , f a i s c e a u de Dohendal 

JPL 300 165 105 265 49 

JPL 309 145 18 173 52 

JPL 310 134 133 341 4 1 

JPL 311 108 63 282 48 

JPL 314 161 20 184 52 

JPL 315 146 17 258 5 1 

JPL 316 158 13 465 35 

JPL 317 128 81 354 43 

JPL 318a 146 107 263 36 

JPL 318b 140 101 305 38 

<4 
<4 

6 
11 

14 

17 
17 

11 

27 
21 

35 

<100 
402 

<10 
<10 
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Ech. Rb Sr Zr Y U Th 

JPL 319 143 95 349 42 4 19 
JPL 320 133 100 434 43 <4 7 
JPL 3 2 1 ° 69 781 216 23 

c. f a i s c e a u de T e l a b l t 

JPL 3 6 5 ° 97 576 333 36 
JPL 379 116 739 266 26 
JPL 380 115 748 261 29 
JPL 381 8 1 552 378 46 <4 3 
JPL 386 78 169' 275 25 
JPL 388 147 244 198 28 
JPL 391 111 411 309 35 
JPL 392 149 265 245 29 
JPL 393 157 161 207 38 6 14 
JPL 394 105 521 341 34 <4 9 
JPL 395 115 398 340 34 5 5 
JPL 396 154 300 316 28 7 16 
JPL 406 75 679 265 27 <4 5 
JPL 423 143 236 101 7 

7. GRANITE DE YENCHICHI 2. 

JPL 250 213 36 71 27 
JPL 251 215 29 63 18 
JPL 252 206 31 57 14 
JPL 253 215 32 60 15 
JPL 259 150 169 140 30 
JPL 2 6 0 ° 249 8 77 16 
JPL 261 141 103 137 28 
JPL 264 155 81 92 29 

8. GRANITE DE TAHRMERT. 

JPL 308 104 257 204 20 4 10 
JPL 323 100 11 487 49 
JPL 348 156 10 780 84 <4 9 
JPL 351 125 10 296 53 <4 7 
JPL 352 146 58 459 49 <4 15 
JPL 353 152 47 408 39 
JPL 354 242 90 124 19 
JPL 355 242 91 129 30 7 14 
JPL 360 135 26 360 53 
JPL 382 170 38 330 64 
JPL 409 204 61 568 55 
JPL 410 196 76 362 37 

9. FILONS N-S 

JPL 357a 142 264 285 47 
JPL 357b 143 268 279 46 4 9 
JPL 359 125 30 547 77 
JPL 366 165 54 396 78 
JPL 367 219 78 380 62 
JPL 375 137 91 435 79 <4 13 

Pb 

17 

17 

Ba Cu 

10 

26 
27 

409 

307 

25 14 

25 19 

1295 44 

18 17 720 5 
12 18 1225 23 
19 20 1172 16 
22 20 1280 6 
17 23 1405 9 

1003 

103 

Sn 

<10 
<10 

18 

<10 
<10 
<10 
<10 
<10 

<I0 

32 33 <100 <2 <10 
10 23 <100 <2 <10 
20 34 223 3 <10 

<10 

15 11 829 7 <10 

20 20 <100 2 <10 
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Ech. Rb Sr Zr Y U H l Pb Nb Ba Cu Sn 

JPL 376 169 133 403 74 4 13 14 19 <100 5 <10 
JPL 387 147 67 197 52 
JPL 399 152 65 200 48 
JPL 401 146 89 1036 121 
JPL 402 183 24 862 111 <4 8 24 34 238 4 <10 
JPL 403 98 255 528 59 
JPL 419a 280 42 2700 326 <4 21 56 77 <100 3 <10 
JPL 419b 275 44 2637 318 

10. RHYOLITES D' ICHOUALEN. 

JPL 411 242 26 1057 96 
JPL 412 245 17 1044 96 
JPL 413 249 18 1017 83 
JPL 414 309 48 945 89 
JPL 415 164 35 909 9 1 
JPL 416 245 24 1058 93 
JPL 417 211 22 1070 92 

1 1 . COMPLEXES ANNULAIRES. 

a. complexe de K i d a l 

B 2 0 - 1 52 42 192 55 <4 3 11 12 1776 4 <10 
B 128 -1 54 29 201 51 

RB 524-1 57 21 160 53 <4 <3 12 9 150 28 <10 
B 60-2 128 15 469 94 <4 6 17 19 <100 18 <10 

RB 464-2 143 8 335 104 
RB 529-2 186 5 418 185 <4 9 34 35 <100 16 <10 
RB 544-2 121 13 436 125 

B 235-2 103 8 515 95 
B 186-4 111 97 382 64 

RB 557-4 124 133 287 55 
RB 465-6 210 62 126 72 5 12 23 17 154 15 <10 
RB 531-6 213 55 121 80 
RB 454-7 210 31 281 69 
RB 455-7 174 60 250 64 <4 10 27 19 264 11 <10 
RB 461-7 194 54 189 62 4 15 19 17 218 12 <10 
RB 466-7 183 56 327 70 
RB 509-7 190 58 187 85 
RB 551-8 191 43 129 63 
RB 450-10 255 4 407 121 
RB 451-10 235 5 311 98 
RB 556-10 293 4 300 118 5 10 4 1 1 1 <100 20 <10 

B 145-10 159 22 689 85 <4 11 17 19 <100 5 <10 
RB 468-10 204 13 585 98 
RB 549-10 182 20 529 141 
RB 552-11 189 37 433 8 1 
RB 554-11 160 39 471 75 <4 14 17 16 186 9 <10 

B 160-12 164 3 254 174 <4 3 14 12 <100 2 <10 
JPL 234-12 194 8 371 191 <4 11 53 30 <100 3 <10 
JPL 232-x 120 51 703 39 
JPL 233-x 142 17 535 76 
JPL 235-x 140 16 265 78 
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Ech. Rb Sr Zr Y U Th Pb Nb Ba Cu Sn 

b. complexe de Timedjelalen. 

RB 358-1 96 20 479 76 <4 <3 18 20 <100 2 <10 
RB 360-1 112 16 583 79 
RB kn-1 117 16 63 46 <4 <3 11 15 <100 <2 <10 
RB 438-2 178 11 556 80 

JPL 299-2 165 25 567 99 
JPL 306-2 94 24 288 109 
JPL 307-2 177 51 176 55 
JPL 328-2 84 18 412 49 
JPL 329-2 62 9 44 20 
JPL 332-2 118 6 302 40 
JPL 347-2 84 18 338 51 
JPL 333-3 114 10 401 50 
JPL 334-3 92 19 340 56 <4 3 28 17 <100 4 <10 
JPL 343-3 120 28 564 83 
RB 429-4 122 94 410 82 
RB 446-4 163 13 399 100 

JPL 322-4 128 72 448 48 
JPL 324-4 162 140 208 61 4 5 14 10 662 3 <10 
JPL 325-4 139 125 289 58 
JPL 326-4 167 86 198 44 
JPL 341-4 153 25 360 59 
JPL 342-4 128 24 460 68 <4 6 16 24 199 <2 <10 
JPL345a-4 H l 197 549 71 
JPL345b-4 109 197 522 78 
RB 394-5 192 66 109 45 

JPL 327-5 142 114 177 83 
JPL 335-5 173 69 119 40 
JPL 336-5 - 191 71 122 39 
JPL 340-5 179 60 126 42 <4 9 15 10 <100 <2 <10 
RB 393-6 570 10 950 336 11 19 54 68 <100 <2 <10 
RB 395-6 430 31 836 343 

JPL 337-6 426 28 760 229 7 20 23 55 <100 <2 <10 
JPL 338-6 566 19 1074 228 
JPL 339-6 526 8 1241 345 
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A N N E X E 4 : T E R R E S R A R E S E T A U T R E S E L E M E N T S EN T R A C E S 

JPL 280 JPL 286 JPL 293 JPL 238 JPL 243 JPL 246 JPL 369 JPL 371 JPL 374 

Se 2, 39 7, 9 7, ,3 9, ,1 9, ,6 7, ,5 3, ,17 2, ,55 3, ,20 
Cr 3 <3 3 33 28 15 6 4 8 
Co 1, 9 ,8 3, ,2 11, ,3 13, ,3 8, ,4 2, ,9 0, ,9 3. ,0 
Ba 1364 619 968 1302 1138 924 1064 517 1261 
H£ 3, 29 3, ,6 4, ,5 ,9 6, ,3 5, ,6 5, ,4 3, ,46 5 ,5 
l a 1. ,00 0, ,28 1, ,17 1, ,17 1, ,09 2, ,37 1, ,93 1, ,77 1 ,83 
I h 11, 3 3, ,8 13, ,3 16, ,3 22, ,8 26, ,6 23, ,4 26, ,4 25 ,4 
U 1. 3 0. ,49 1, ,7 2, ,4 3, ,4 5, ,0 5, ,6 8, ,9 6 ,3 

La 85 28, .3 30^ ,8 48, ,5 51, ,6 38, ,3 48, ,5 24, ,5 47 ,9 
Ce 85 51, ,6 68 93 99 84 91 43, ,6 89 
Nd 37 1^: ,6 24, ,9 31, ,6 35; ,0 32, ,8 30, ,8 13, ,5 30 ,4 
Sm 5, 80 2, ,87 5; ,02 5, ,09 5, ,75 5, ,47 5, ,07 1, ,99 5 ,19 
Eu 0, ,83 1, ,18 0; ,89 1, ,09 1, ,02 1, ,03 0; ,82 0; ,36 0 ,83 
m -- -• -• -• -• -• -• -• -• 

Xb 0. ,67 0: ,36 0; >74 0| ,55 0; ,62 0; ,64 0; ,60 0, ,29 0 .59 
Ho 0, ,68 0, ,5 1, ,2 0, ,56 0, ,72 0; ,87 0| ,71 -• -• 

2, ,05 1, ,50 3, ,91 1, ,61 1, ,66 2, ,33 1, ,71 1, ,24 1 ,60 
Lu 0, ,34 0, ,24 0; ,66 0, ,26 0, ,27 0, ,37 0, ,24 ,20 0 ,23 

JPL 381 JPL 394 JPL 395 JPL 396 JPL 393 

Se 23, ,5 12, ,8 8; ,99 5, ,09 3, ,93 
Cr <3 11 <3 <3 9 
Co 34, ,5 15, ,7 8, ,8 2, ,9 2, ,7 
Ba 1058 1098 1247 1437 823 
Hf 8, ,5 7, ,5 8̂  ,3 8; ,0 6; .0 
Xa 0. ,94 1, ,18 1 ,46 1, ,49 1, .57 
XU 2, ,50 8; ,5 10 ,8 1'*; ,9 17 .0 
U 0, ,46 1, ,4 2, 3; ,5 3, >(> 

La 53, ,0 52; ,8 55 ,4 59, ,5 43 ,3 
Ce 117 109 113 120 89 
Nd 57 45 43 45 34 
Sm 10, ,9 8̂  ,27 8 ,29 7 ,60 6 ,36 
Eu 2, ,92 1 ,88 1 ,71 1 ,50 0 ,79 
Gé 9, ,5 -• -• -• -• 

I b 1 1 ,03 1 ,02 0 ,88 0 ,89 
Ho 1 ,6 1 ,1 1 ,2 1 ,2 1 ,3 
Yb 4 ,18 3 ,02 3 ,33 2 ,95 3 ,61 
Lu 0 ,70 0 ,46 0 ,50 0 ,41 0 ,62 
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JPL 308 JPL 351 JPL 355 JPL : 375 JPL 376 JPL 403 B 20 RB 455 JPL 234 

Sc 2 ,76 2 ,92 2 ,41 1 ,52 2 ,68 12,3 15 .6 3 ,65 0,32 
Cr 4 <3 3 4 12 <4 <2 -• <2 
Co 1 .54 0 ,40 1 ,2 0 ,92 2 ,9 4,3 1 ,10 2 ,9 0,18 
Ba 1210 139 433 173 283 1435 1588 449 73 
Hf 6 .3 9 .3 5 ,14 13; ,9 12 ,8 12,8 5 ,30 9, .3 18,8 
Ta 1 ,41 2 ,38 2 ,28 1, ,82 1 ,74 1,40 0 ,76 1 ,65 3,27 
Th 11 .7 18 .0 52 ,7 15 ,5 7,0 3 ,38 17; ,0 27,4 
U 2 ,3 2 ,0 8 ,4 3, ,8 3 ,9 1.1 0 .52 3; .9 6,3 

La 76 ,3 54 .5 45 ,0 69; ,1 63 ,6 82,4 43 ,6 56, ,9 43,3 
Ce 133 146 79 149 137 175 94 120 105 
Nd 44; ,5 75 24 65 59 74 48 48 77 
Sm 6 ,38 18, ,6 3 .55 13, ,1 12 ,1 13,8 9 ,4 8; ,9 29,2 
Eu 0; ,83 0; ,86 0 .43 0, ,61 0 ,62 2,84 4, ,82 0, ,62 0,64 
Gd -• -• -• -• 11 .4 -- -• -• 38 
Tb 0| ,61 2, ,59 0; .55 2, ,08 1, ,90 1,80 1, ,30 1, ,30 6,9 
Ho -• 2, ,5 -• 2, ,8 2, .8 2.1 1, ,6 1, ,8 7,8 
Yb 2, ,22 4, ,36 2, ,06 8, ,6 7, ,8 5.9 3, ,95 5, ,9 16,4 
Lu 0; .35 0) ,58 0; ,32 1, ,31 1, ,33 0,94 0) ,65 0, ,99 2,3 

Analyses effectuées par J . Hertogen (KUL). 

Valeurs de normalisation ( c h o n d r i t e s ) ; La: 0.34; Ce: 0.89; Nd:, 0.65; Sm; 0.209; 
Eu: 0.0806; Gd: 0.28; I b : 0.052; Yb: 0.225; Lu: 0.035. 
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A N N E X E 5 : I S O T O P E S D U Sr D U B A T H O L I T E DES I F O R A S 

Ech. Rb ppm Sr ppm 
87 ,86^ 

S r / Sr (+2iïin) 
87 ,86„ 

Rb/ Sr 

1. F i l o n s et s l l l s de T a M l l a n t . 

296 11? 49,7 0, 76306 0,00013 6,556 
317 82,0 90,2 0, 72816 0,00005 2,636 
hlX 49,0 748 0, 70628 0,00019 0,1895 
437a 32,13* 421 0, 70714 0,00007 0,2208 
437b 31,32* 434 0, 70711 0,00005 0,2088 
441a 4,32* 112 0, 70550 0,00007 0,1167 
469 35,7 314 0, 70796 0,00004 0,3290 
469c 59,2 212 0, 71245 0,00004 0,8084 

1382 92,8 58,3 0, 74762 0,00004 4,624 
1384 54,3 1092 0, ,70679 0,00004 0,1439 
1386a 2,86* 866 0, 70505 0,00004 0,00961 
1388 76,7 233 0, ,71680 0,00004 0,9534 
1392 90,1 460 0, ,70993 0,00006 0,5659 

2. Tonalité d'Erecher. 

JPL 278 71,5 223 0, ,71360 0,00005 0,9283 
JPL 279 128 130 0, ,73039 0,00004 2,855 
JPL 280 124 144 0, ,72775 0,00004 2,497 
JPL 282 84,3 191 0, ,71689 0,00004 1,278 
JPL 284 22,9 ^ 310 0, ,70809 0,00005 0,2138 
JPL 286 28,24^ 297 0, ,70827 0,00004 0,2752 
JPL 288 18,87^ 298 0, ,70756 0,00005 0,1832 
JPL 290 16,64 322 0, ,70716 0,00004 0,1495 
JPL 292 32,8 231 0, ,70938 0,00004 0,4109 
JPL 293 67,0 184 0, ,71507 0,00004 1,054 
JPL 291* 5,18* 187 0, ,70526 0,00005 0,0801 

3. Granodlorlte d'Ibdeken. 

QllOc 113 678 0, ,70979 0,00004 0,4824 
QllOe 94 648 0, ,70941 0,00006 0,4198 
Q112a 76 622 0, ,70887 0,00004 0,3536 
Q112C 70 988 0, ,70761 0,00007 0,2050 
Q112d 85 813 0, ,70829 0,00004 0,3025 
Q113 138 513 0, ,71167 0,00004 0,7787 
Q156 151 454 0, ,71423 0,00006 0,9694 
Q167b 106 545 0. ,71080 0,00006 0,5630 

4. Adaraelllte de Yenchlchl 1. 

JPL 262 189 184 Oi ,72943 0,00004 2,979 
JPL 263 195 109 0 ,74825 0,00005 5,298 
JPL 269 199 147 0 ,73702 0,00005 3,929 
JPL 271 224 164 0 ,73699 0,00004 3,964 
JPL 27 3 193 237 0 ,72499 0,00009 2,360 
JPL 276 158 262 0 ,71935 0,00004 1,747 
JPL 277 182 267 0 ,72113 0,00005 1,975 
JPL 281 75,6 212 0 ,71462 0,00007 1,033 
JPL 283 206 174 0 ,73298 0,00004 3,434 
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87 86 
Rb ppm Sr ppra S r / Sr (+2oin) Ech. 

5. G r a n o d l o r l t e d'Adma. 

87„ ,86 Rb/ Sr 

JPL 230 107 504 0,70987 0 ,00004 0 ,6144 
JPL 237 157 597 0,71136 0 ,00004 0 ,7612 
JPL 238 121 572 0,71003 0 ,00004 0 ,6122 
JPL 239 101 618 0,70889 0 ,00004 0 ,4730 
JPL 241 71, 5 774 0,70749 0 ,00004 0 ,2672 
JPL 242 86, 0 707 0,70827 0 ,00004 0 ,3520 
JPL 243 159 495 0,71277 0 ,00005 0 ,9299 
JPL 246 177 384 0,71594 0 ,00005 1 ,335 
JPL 247 162 273 0,71953 0 ,00005 1 ,719 
JPL 248 190 452 0,71483 0 ,00004 1 ,217 
JPL 249 182 500 0,71379 0 ,00004 1 ,054 

6. Granlte porphyroïde. 

JPL 296 121 442 0,71203 0 ,00004 0 ,7925 
JPL 297 108 412 0,71179 0 ,00004 0 ,7588 
JPL 298 88, 7 541 0,70894 0, ,00004 0̂  ,4745 
JPL 312 78, 9 788 0,70744 0 ,00006 0 ,2897 
JPL 313a 122 655 0,70938 0, ,00004 0; ,5390 
JPL 313b 88, 7 658 0,70840 0, ,00005 0; ,3901 
JPL 362 183 378 0,71640 0; ,00018 1, ,402 
JPL 390 112 666 0,70888 0| ,00004 ,4867 
JPL 420 101 310 0,71236 0: ,00006 0, ,9432 
JPL 421 113 615 0,70906 0, ,00004 0: ,5317 

7. Adamellite fine d'Aoukenek. 

JPL 231 104 310 0,71180 0, ,00004 0, ,9711 
JPL 369 201 242 0,72360 0, ,00004 2, ,407 
JPL 371 234 119 0,75284 0, ,00004 5, ,715 
JPL 373 194 258 0,72180 0, ,00005 2, ,179 
JPL 374 178 281 0,71916 0, ,00004 1, 835 
JPL 377 192 389 0,71821 0, ,00004 1, ,430 
JPL 378 210 308 0,72222 0, ,00009 1. 976 
JPL 383 204 233 0,72424 0, ,00004 2, ,538 
JPL 404 257 146 0,74673 0, 00004 5, 113 

8, Monzodiorite quartzique de T i n Seyed. 

JPL 499 96 629 0,70884 0, 00006 0, 4417 
JPL 501 86 620 0,70854 0, 00004 0, 3995 
JPL 502 97 525 0,70976 0, 00004 0, 5320 
JPL 503 115 442 0,71140 0, 00004 0, 7531 
JPL 505 124 460 0,71181 0. 00004 0, 7803 
JPL 506 90 656 0,70859 0. 00004 0, 3983 
JPL 507 15 2 343 0,71597 0, 00004 1, 283 
JPL 508 174 311 0,71866 0, 00005 1, 621 
JPL 509 136 374 0,71500 0, 00005 1, 053 
JPL 510 78 685 0,70807 0, 00004 0, 3287 
JPL 511 103 535 0,71005 0, 00004 0, 5572 
JPL 512 157 330 0,71636 0. 00004 1, 378 
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Ech. 

9. F i l o n s E-W 

87 86 
Rb ppm Sr ppm S r / Sr (+2oni) "Rb/«^Sr 

a. f a i s c e a u de Yenchichi 

JPL 254 177 15, '81* 0. 97030 0, ,00009 33, ,23 
JPL 255 167 24, i78 0, 85882 0, ,00006 19, ,79 
JPL 256 132 166 0, 72241 0, ,00009 2, ,304 
JPL 257 126 185 0, 72122 0, ,00007 1, ,973 
JPL 258 127 195 0, 72064 0, ,00005 1, ,887 
JPL 265 133 5, .69 1, 14727 0, ,00013 71, ,70 
JPL 266 101 156 

ie 0, 71933 0, ,00005 1, ,876 
JPL 267 173 12, ,21 1, ,05933 0, ,00007 42, ,42 

b. f a i s c e a u de Dohendal 

JPL 300 165 105 0, 74202 0, ,00012 4, ,562 
JPL 309 145 18, ,19 0, 89185 0, ,00008 23, ,48 
JPL 310 134 133 

ie 
0, 72842 0, ,00005 2, ,921 

JPL 316 158 12, ,46 0, ,99541 0, ,00004 37, ,73 
JPL 319 143 94, ,6 0. 74024 0, ,00016 4, ,403 
JPL 320 133 99, ,6 0, ,73560 0, ,00004 3, ,875 
JPL 321 69 781 0, ,70713 0, ,00004 0, ,2556 

c. f a i s c e a u de T e l a b i t 

JPL 379 116 739 0, ,70841 0, ,00005 0, ,4542 
JPL 380 115 748 0, ,70863 0, ,00005 0, ,4449 
JPL 381 80, ,6 552 0, ,70821 0, ,00004 0, ,4225 
JPL 386 78, ,3 769 0, ,70758 0, ,00004 Oi ,2946 
JPL 388 147 244 0, ,71866 0, ,00007 1, ,745 
JPL 391 111 411 0, ,71092 0, ,00004 0, ,7817 
JPL 392 149 265 0, 71734 0, ,00004 1, ,629 
JPL 393 157 161 0. ,72723 0, ,00009 2, ,827 
JPL 394 105 521 0, ,70985 0, ,00009 0, ,5833 
JPL 395 115 398 0, ,71222 0, ,00004 0, ,8365 
JPL 396 154 300 0, ,71673 0, ,00009 1, ,487 
JPL 406 74, ,9 679 0, ,70734 0; ,00004 0, ,3192 
JPL 423 143 236 0, ,71876 0, ,00005 1, ,755 

10. Adamellite de Yenchichi 2. 

JPL 250 
JPL 251 
JPL 252 
JPL 253 
JPL 259 
JPL 261 
JPL 264 

213 
215 
206 
215 
150 
141 
155 

36,1 ^ 
28,80^ 
31,40^ 
31,64 

169 
103 
80,6 

0,85070 
0,88057 
0,86206 
0,8667;. 
0,72470 
0,73752 
0,74872 

0,00007 
0,00006 
0,00008 
0,00004 
0,00008 
0,00008 
0,00004 

17,31 
21,97 
19,27 
19,97 
2,573 
3,973 
5,587 
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Ech. Rb ppm Sr ppm SrT Sr ( + 2aiii) 

11. G ranlte de Tahrmert. 

87„, ,86 Rb/ Sr 

JPL 308 104 257 0,71514 0,00004 1 ,172 
JPL 323 100 10, ,50 0,92368 0,00004 28 ,15 
JPL 348 156 9, 1,07374 0,00005 49 ,39 
JPL 351 125 10, ,27 0,98602 0,00011 36 ,19 
JPL 352 146 58, ,4 0,75902 0,00005 7, ,271 
JPL 354 242 90, ,4 0,76933 0,00004 7, ,793 
JPL 353 152 47, 2 0,77897 0,00004 9, ,384 
JPL 355 242 90, 5 0,76846 0,00004 7, ,784 
JPL 360 135 25, 8 0,82977 0,00004 15, ,32 
JPL 382 170 38, 1 0,80523 0,00006 13, ,04 
JPL 409 204 61, 1 0,77707 0,00005 9, 727 
JPL 410 196 76,2 0,76350 0,00006 7, 484 

12. F i l o n s N-S. 

JPL 357a 
JPL 357b 
JPL 359 
JPL 366 
JPL 367 
JPL 375 
JPL 376 
JPL 387 
JPL 399 
JPL 401 
JPL 402 
JPL 403 
JPL 419a 
JPL 419b 

142 
143 
125 
165 
219 
137 
169 
147 
152 
146 
183 
98,2 

280 
275 

264 
268 
30,0 
54,3 
78,0 
91,1 

133 
66,9 
65,4 
88,7 ^ 
23,93 

255 
41,9 
44,1 

0,71751 
0,71756 
0,80250 
0,77430 
0,76776 
0,73747 
0,73261 
0,75459 
0,75557 
0,74265 
0,88123 
0,71332 
0,85450 
0,84702 

0,00005 
0,00004 
0,00004 
0,00005 
0,00006 
0,00006 
0,00004 
0,00007 
0,00004 
0,00006 
0,00007 
0,00008 
0,00006 
0,00005 

13. Laves d'lchoualen. 

14. Complexes annulaires. 

a. massif de K i d a l 

1,558 
1,545 

12,17 
8,850 
8,172 
4,364 
3,685 
6,388 
6,757 
4,779 

22,51 
1,115 

19,57 
18,29 

JPL 411 242 25; ,64* 0; ,93792 0 ,00007 27; ,93 
JPL 412 245 17; ,23* 1; ,05310 0 ,00012 42 ,55 
JPL 413 249 17, ,95* 1; ,03481 0; ,00006 41; ,43 
JPL 414 309 '•7, ,9 0, ,84985 0, ,00004 18; ,93 
JPL 415 164 34, ,9 0, ,81242 0, ,00005 13, ,74 
JPL 416 245 23, ,75* 0, ,93598 0, ,00004 30, ,52 
JPL 417 211 22, 13* 0, 93289 0, 00007 28, 20 

B 20-1 52, ,2 
B 128-1 54, ,9 

RB 524-1 56, ,7 
B 60-2 128 

RB 464-2 143 
RB 529-2 186 
RB 544-2 121 
B 235-2 103 
B 186-4 111 

42,0 
29,4 
21,1 
15,19 
7,82 
4,77 

13,36 
8,42 

97 

0,73605 
0,75122 
0,76863 
0,89602 
1,16663 
1,51627 

0,00004 
0,00015 
0,00012 
0,00009 
0,00006 
0,00018 

0,91639 0,00006 
1,00449 0,00011 
0,73131 0,00006 

3,606 
5,427 
7,822 

24,83 
55,31 

115,5 
26,74 
36,43 
3,354 
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Ech. Rb ppm Sr ppm S r f Sr (+2om) 
87 ,86„ Rb/ S: 

RB 557-4 124 133 0,72750 0,00007 2, 703 

RB 465-6 210 62,3 0,78406 0,00007 9, 827 

RB 531-6 213 55,1 0,79855 0,00008 11, 31 

RB 454-7 210 30,5 0,87011 0,00005 20, 24 

RB 455-7 174 59,6 0,77327 0,00004 8, 502 

RB 461-7 194 53,5 0,79073 0,00005 10, 59 
RB 466-7 183 56,2 0,78356 0,00006 9, ,493 
RB 509-7 190 58,4 0,78140 0,00013 9, ,483 

RB 551-8 191 42,9 ^ 0,81193 0,00004 13, ,12 
RB 450-10 255 2,20275 0,00021 206, ,0 
RB 451-10 235 4,78^ 1,77635 0,00026 143, .'t 
RB 556-10 293 3,56^ 2,36253 0,00019 277, ,1 
B 145-10 159 22,23^ 0,87142 0,00016 21 ,03 

RB 468-10 204 12,91^ 1,06797 0,00005 '•7 ,35 
RB 549-10 182 19,79 0,92196 0,00004 27 ,1.7 

RB 552-11 189 37,4 0,82377 0,00004 14 ,48 

RB 554-11 160 38,7 ^ 0,79948 0,00005 12 ,07 

B 160-12 164 1,89916 0,00013 158 ,3 
JPL 234-12 194 7,91 1,30307 0,00012 75 A'* 
JPL 232-x 120 0,75911 0,00004 6 ,803 

JPL 233-x 142 16,97 0,90687 0,00011 24 ,69 

b. massif de T i m e d j e l a l e n 

RB 358-1 96,7 20, 20* 0, 82016 0,00005 14, 09 
RB 360-1 112 15, "* 0, 87198 0,00005 21, 04 
RB 427-1 117 15, '0* 0, 87307 0,00014 21, 82 
RB 438-1 178 10, "* 1, 09758 0,00033 51, 08 

JPL 299-1 165 24, 52* 0, 86404 0,00004 19, 77 
JPL 305-1 94,6 24, 2 ^ 0, 79861 0,00005 11, 38 
JPL 334-2 92,4 19, ,41 0, 81748 0,00006 13, ,92 
RB 429-3 122 94, .5 * 0, ,73527 0,00013 3, ,746 
RB 446-3 163 13, 36 0, ,97613 0,00014 35, ,24 

JPL 324-3 152 140 0, ,73192 0,00007 3, ,356 
JPL 325-3 139 125 0, ,72826 0,00004 3, ,224 
JPL 326-3 167 86, .2 * 0, ,74645 0,00004 5, ,627 
JPL 341-3 153 24, ,71^ 0, ,84542 0,00004 18, ,16 
JPL 342-3 128 24, .11 0| ,82202 0,00004 15^ ,54 
JPL345b-3 109 197 0; ,71812 0,00006 1 ,603 
RB 394-4 192 66 ,1 0 ,77262 0,00004 8 ,459 

JPL 327-4 142 114 0 ,73412 0,00006 3 ,614 
JPL 340-4 179 59 .5 * 0 ,77284 0,00007 8 ,688 
RB 393-5 570 10 .45 2 ,04472 0,00016 178 ,2 
RB 395-5 430 30 .8 * 1 ,03397 0,00013 41 ,47 

JPL 337-5 426 27 ,86^ 1 ,06519 0,00004 45 ,81 
JPL 338-5 566 18 

,74 
1 ,45339 0,00011 94 ,38 

JPL 339-5 526 7 ,74 2 ,34933 0,00018 228 ,5 

Les concentrations en Rb et Sr ont été mesurées par f l u o ­
rescence X excepté l e s échantillons marqués d'une (*) qui 
ont été mesurés par d i l u t i o n isotopique. Dans l e s deux c a s , 
l e s e r r e u r s sur l e rapport Rb/Sr sont estimés à 2%. 
Les échantillons du b a s s i n de Taféliant sont de J . Fabre 
et R.Caby, ceux marqués "B" et "RB" du complexe de K i d a l 
sont de H. Ba et R. Black. 
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A N N E X E 6 : I S O T O P E S D U Sr D E L'ARC I N S U L A I R E D U T I L E M S I 

Fam. Ech. Rb Sr 87 ,86 S r / Sr 87 ,86 Rb/ Sr Ri 

l a IC1529 1 ,2 240 0, 70247+4 0̂  ,0145 ,70232 
IC1537 0 ,3 166 0, 70243+4 0 ,0052 0; ,70238 

H a IC1503 5 .6 255 0. 70331+4 0. ,0635 0| ,70266 
IC1511 0 ,2 107 0, 70330+4 0 ,0054 0; ,70324 
IC1703 3 ,0 249 0, 70333+4 0 ,0348 0) ,70297 

I l b IC1444 0 .0 208 0, 70353+4 0 ,0000 0, ,70353 
I C 1 5 I 6 2 ,8 204 0, 70307+4 0. ,0397 0: ,70266 
IC1730 1̂  248 0, 70345+4 0 ,0163 0; ,70328 
IC1629 11 ,4 251 0. 70448+5 0 ,1314 0| ,70313 
IC1691 47, ,2 580 0, 70612+4 0, ,2354 0, ,70370 

I l e IC1681 9, ,5 336 0, 70478+5 0; ,0818 0, ,70394 

I l l a IC444b 10, ,1 610 0, 70332+5 0, ,0479 0, ,70280 
IC1493 3, ,4 632 0, 70273+4 0, ,0156 0, ,70257 
IC1494 0, ,0 602 0. 70268+4 0, ,0000 0, ,70268 
IC1582 1, ,8 611 0, 70292+4 0, ,0085 0, ,70283 

I l l b IC425 ,5 403 0, 70362+8 0, ,0538 0, ,70305 
IC426 2, 134 0, 70358+4 0, ,0540 0, ,70303 
IC1576 12, ,46 440 0, 70363+4 0, ,0819 0, ,70279 

Va IC1465 19, ,5 426 0, 70404+7 0, ,1324 0, 70287 
IC1651 25, 399 0, 70481+4 0, ,1842 0| 70323 
IC1635 10, ,79 

it 
49,6 0, 71023+4 0, ,6296 0, 70484 

IC1648 6, ,35 30,0 0, 70744+8 0, ,6125 0, 70220 

Vb IC1433 1, ,0 295 0, 70275+4 0, 0098 0. 70267 
IC1630 0, 0 345 0, 70354+7 0, 0000 0, 70354 
IC1595 0, 5 167 0, 70288+4 0, 0087 0, 70281 
IC1599 0, 430 0, 70283+4 0, 0000 0, 70283 
IC1606 1> 53 235 0, 70291+4 0, 0185 0, 70272 

(*) : par d i l u t i o n isotopique, sinon fluorescence X. 
Rem: l e s rapports isotopiques i n i t i a u x ont été recalculés à 
720 Ma pour l e s groupes l a à I l l b et à 600 Ma pour l e s grou­
pes Va e t Vb. 
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A N N E X E 6bis : D E S C R I P T I O N L I T H O L O G I Q U E S O M M A I R E D E L'ARC I N S U L A I R E D U T I L E M S I 
(d'après Caby et ai, en prép.) 

Groupe l a (>730Ma): complexe i n t r u s i f d ' I b a l a l e n c . 

IC1529, 1537: métagabbros (faciès amphibollte à épldote). 

Groupe l i a (>73ÛMa): mécavolcanites maflques l e s plus anciennes. 

IC1503, 1511: métabasaltes en coussin (faciès araphlbolite à épidote). 
IC1703: métabasalte en coussin (métamorphisme f a i b l e ) . 

Groupe I l b (vers 730Ma): métavolcanites f e l s i q u e s . 

IC1444, 1516, 1730: rhyo-dacites (faciès s c h i s t e s v e r t s ) . 
IC1629: graywacke volcanique (métamorphisme f a i b l e ) . 
IC1691: brèche d a c i t l q u e . 

Groupe I l e (>600Ma, probablement vers 700Ma): f i l o n s doléritique. 

IC1681: métadolérite très r i c h e en F e - T i . 

Groupe I l l a (720Ma): l o p o l i t h e de Téchalré (faciès s c h i s t e s v e r t s ) . 

IC 444b, 1493, 1494, 1582: métagabbros quartzlques n o r l t l q u e s . 

Groupe I l l b (recyclé, anté 720Ma): gneiss g r i s et amphibolites = 
e n c a i s s a n t du groupe I l l a . 

I C 425: gneiss à amphibole ) métamorphisme 
IC 426: amphibolite ) g r a n u l i t i q u e 
IC 1576: gneiss rubané ) à hornblende. 

Groupe Va (620-570Ma): i n t r u s i f s p a n - a f r i c a i n s syn-cinématiques. 

IC 1465-1651: d i o r i t e s quartzlques. 
IC 1635-1648: n o r i t e s à d i v i n e . 

Groupe Vb (600-570Ma): complexe rubané t a r d i - t e c t o n i q u e d'Amachach 
gabbro-troctollte-norite-amphlbolite-péridotite. 

IC1595: pyroxénlte à o l i v l n e . 
IC1599: anorthosite. 
IC1606: pérldotite à 2 pyroxènes. 
IC1433, 1630: f i l o n s de microgabbros. 
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A N N E X E 7 : I S O T O P E S D U Sr D E L'UGI E T D U K I D A L I E N 

Eeh. 87 86 
Rb ppm Sr ppm S r / Sr-H- 2" 

Unité g r a n u l i t i q u e des I f o r a s . 

Sr ( Sr / Sr) 

K i d a l i e n . 

600Ma 

Q178b 34; ,4 253 0; ,71112 +00005 0,3936 0; ,7078 
Q178e 35; ,4 597 0; ,70718 +00004 0,1716 0; ,7057 QlSOd 12.4 1048 0, ,71541 +00005 0,3426 0, ,7125 
IC06A 72, ,9 3027 0, ,70704 +00004 0,0697 0, ,7064 IC205 133 179 0, ,78796 +00006 2,167 0, ,7694 JPL484 2, ,9 194 0, ,70468 +00011 0,04818 0, ,7043 JPL485 28, ,4 179 0, ,72092 +00005 0,4597 0, 7170 JPL486 37, 2 359 0, 71722 +00004 0,3001 0, 7147 JPL487 9, 1 386 0, 70800 +00004 0,06822 0, 7074 

JPL478 
JPL491 
JPL492 

157 
33,5 
22,4 

635 
409 
260 

0,70708 +00006 
0,70768 +00005 
0,71018 +00004 

0,2504 
0,2370 
0,2494 

0,7049 
0,7053 
0,7080 

a) Les échantillons de l'UGI sont d i v e r s g n e i s s (JPL484 à 487, IC205) e t 
des granltoîdes a l e a l i n s (Q178b,c,d; IC06A) composés de quartz, de f e l d s ­
path K et de elinopyroxène souvent accompagné de p l a g l o c l a s e a i n s i que de 
hornblende ou de b i o t i t e . Les minéraux a c c e s s o i r e s sont assez abondants 
( z i r c o n , a p a t i t e , a l l a n l t e , opaque, r u t i l e ) . Les granltoîdes, massifs e t 
souvent oeillés, recoupent l e s gneiss rubanés, l e tout r e p r i s par l e méta­
morphisme g r a n u l i t i q u e éburnéen ( B o u l l i e r , 1982). 
b) JPL478 et 491 sont des métatonalites et JPL492 e s t une amphibolite. 

Les 3 échantillons "Q" sont de J.M. Bertrand et l e s 2 " I C " sont de R. Caby. 
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A N N E X E 8 : I S O T O P E S D U Nd D E S I F O R A S 

Sm/Nd 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd (143Nd/144Nd)o ^Nd Ech. Sm ppra Nd ppm 

K i d a l (560 Ma) 
9,57 48,64 0,1968 0,1190 0,51228 ±3 0,51184 

RB455 8,88 47,79 0.1858 0,1123 0,51228 +4 0,51187 
JPL234 28,85 74,39 0,3878 0,2344 0,51268 +4 0,51182 

-1,5 
-0,9 
-1.9 

F i l o n s N-S (545 Ma) 
JPL375 13,04 64,3 0,2028 0,1226 0,51237 t3 0, 11 0,0 
JPL376 12,1° 59° 0,2051 0,1240 0,51223 ±1 0,51179 -2,8 
JPL403 13,8° 74° 0,1865 0,1128 0,51209 i 4 0,51167 -5,2 

Aoukenek (590 Ma) 
JPL369 4,93 29,64 0,1663 0,1005 0,51223 +4 0,51184 -0,7 

Adma (595 Ma) 
JPL238 5,09° 31,6° 0,1611 0,09736 
JPL243 5,75° 35° 0,1643 0,09932 

Erecher (630 Ma) 
JPL280 5,80° 37° 0,1568 0,09484 
JPL286 2,90 17,65 0,1643 0,09927 
JPL290 17,16 72,84 0,2348 0,1424 
JPL293 5,02° 24,9° 0,2016 0,1219 

0,51193 ±3 
0,51193 +3 

0,51161 +3 
0,51162 +4 
0,51177 +2 
0,51173 +4 
0,51180 +5 

0,51155 
0,51154 

0,51114 
0,51121 
0,51118 
0,51123 

-6,2 
-6,4 

-11,8 
-12,0 
-12,5 
-11,6 

Arc syn-tectonique (600 Ma) 

IC1433 1,41 3,81 0,3701 0,2243 

IC1606 0,68 1,86 0,3656 0,2210 

Arc pré-tectonique (715 Ma) 
IC1493 2,89° 11,7° 0,2470 0,1493 
IC1494 2,46 9,40 0,2617 0,1578 

IC1582 1,87 6,76 0,2766 0,1674 

0,51324 +4 
0,51316 +4 
0,51309 +8 

0,51279 +2 
0,51294 +2 
0,51295 +4 
0,51302 +4 
0,51302 +7 

0,51236 

0,51222 

0,51203 
0,51214 

0,51220 

+7,0 

+6,2 
+8,3 

+ 9,5 

G r a n u l l t e s UGI 
Q178 6,64 36,25 0,1832 0,1107 0,51165 +4 
JPL485 2,59 17,81 0,1454 0,0879 0,51100 +3 
JPL486 18,84 144,24 0,1306 0,07892 0,51060 +6 
JPL487 7,05 35,26 0,1998 0,1207 0,51116 +4 

0,51122(600Ma) -12,6 
0,51065(600Ma) -23,7 
0,51029(600Ma) -23,7 
0,51068(600Ma) -23,2 

,147 -12 -1 146 144 
X Sm - 6,54 10 a . Normalisé à Nd/ Nd= 0,7219. 
143 144 147 144 ( Nd/ Nd) = 0,51264; ( Sm/ N d ) ,= 0,1967. 

o,BE BE 
Concentrations par d i l u t i o n isotopique excepté °) par INA. 
Analyses effectuées par S. Deutsch (ULB). 

,143 ,144 ,ech ,143 ,144 BE ( Nd/ Nd) - ( Nd/ Nd) 
£ S d = ~ ~ TÎÇ—Tîlî 

( Nd/ Nd)^ 
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A N N E X E 9 : I S O T O P E S D U Pb D E L'ADRAR T A D H A K E T D E L'ARC D U T I L E M S I 

Ech. 208Pb/204Pb 207Pb/204Pb 206Pb/204Pb Pb 

1. Tadhak. 

U 238U/204Pb 235U/204Pb 

T16 39, 072 15; ,584 18, ,757 5,3 0, ,03 0, ,31 0; ,0022 
T29 39, 827 15, ,507 19, ,161 4,5 0, ,99 14, ,13 0, ,1025 
T35 64, 453 16, ,024 26, ,460 0,7 1, ,35 197, ,95 1, ,4357 
T42 40, 711 15, ,670 19, ,809 4,0 1, ,72 28, ,46 0, ,2064 
T48 41, 380 15, ,779 22, ,249 40,0 49, ,38 85, ,84 0, ,6226 
T66 39, 394 15, ,633 19, ,377 8,4 2, ,08 16, ,10 0; ,1168 
T76 39, 824 15, ,635 19, ,533 5,6 1, ,59 18, ,68 0, ,1355 
T84 39, 817 15, ,659 19, ,535 
T83 41, 729 15, ,699 20, ,677 7,3 5, ,02 47, ,46 0, ,3442 

2. T i l e r a s l . 

IC1494 37, 126 15, ,469 17, 579 1,44 0, ,02 0, ,952 0, ,0071 
IC1582 37, 235 15, ,459 17, 706 2,15 0, ,11 3, ,548 0, ,0258 

IC1433 37, 512 15, ,513 17, 767 0,87 0, 14 11, .67 0, ,085 
ICI606 37, 594 15, ,525 17, 881 0,38 0, 07 12, ,96 0, ,094 

Les e r r e u r s s u r l e s rapports 235U/204Pb et 238U/204Pb sont de 2% a l o r s que l a précision 
"entre runs" e s t meilleure que 0,1% pour l e s rapports 206Pb/204Pb e t 207Pb/204Pb et que 
0,15% pour l e rapport 208Pb/204Pb. Les an a l y s e s répétées du standard Pb NBS981 a fo u r n i 
une d i s c r i m i n a t i o n de masse moyenne de -0,1 + - 0,04% (25 analyses) per a.m.u. 
X235U = 0,98485E-9 a-1 and >.238U = 0,155125E-9 a-1. 

Analyses f a i t e s par D. Weis (ULB) a i n s i que par J.P. Menessler (ULB) et J.P. Liégeois. 

A N N E X E 10 : I S O T O P E S D U Sr D E L'ADRAR T A D H A K 

Ech. Rb ppm Sr ppm ^ ^ S r / ^ ^ S r 2o "Rb/«^Sr 

TIO 
T16 
T25 
T29 
T35 
T42 
T59 
T66 
T76 
184 
X102 
1108 
TI49 

139 
154 
140 
98 
0,8* 

40,5 
221 
156 
546 
274 
160 
129 
179 

514 
91 

2140 
4136; 
1415 
1398 
1315 
1039 
5324 
1368 
1454 
2345 
683 

,4 
0,70739 
0,72191 
0,70525 
0,70474 
0,70463 
0,70483 
0,70647 
0,70629 
0,70566 
0,70677 
0,70591 
0,70517 
0,70741 

0,00004 
0,00005 
0,00005 
0,00004 
0,00005 
0,00004 
0,00005 
0,00004 
0,00004 
0,00004 
0,00005 
0,00006 
0,00004 

0,7825 
4,882 
0,1893 
0,0688 
0,00164 
0,0838 
0,4862 
0,4344 
0,2967 
0,3795 
0,3184 
0,1591 
0,7583 

Les concentrations ont été mesurées par f l u o r e s ­
cence X, excepté *, par d i l u t i o n isotopique. 
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A N N E X E 11 : ISOTOPES DU Pb SUR F E L D S P A T H DU B A T H O L I T E DES IFORAS 

206„ ,204 207 ,204 208 ,204 Ech. Pb/ Pb Pb/ Pb Pb/ Pb 

1. Tonalité d'Erecher. 

JPL278 16,483 15,292 36,919 
JPL286 16,643 15,362 36,962 
JPL292 16,612 15,364 36,977 
JPL293 16,302 15,326 36,781 

2. Granodiorite d'Adma. 

JPL238 16,525 15,363 36,964 
JPL246 16,481 15,310 36,781 

3. Granité porphyroide des I f o r a s . 

JPL296 16,407 15,292 36,716 

4. Complexe annulaire de K i d a l . 

B20-1 16,67 15,31 36,97 
RB529-2 17,30 15,48 37,68 
RB455-7 17,19 15,42 39,91 
RB461-7 17,29 15,38 37,55 
B145-10 17,04 15,38 37,26 
RB468-10 17,25 15,43 37,34 

Les e r r e u r s sont de l ' o r d r e de 0,1%; 
an a l y s e s effectuées ( J P L ) à Montpellier, 
l a b o r a t o i r e de Géochimie Isotopique du 
prof. J.R. Lancelot. 
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A N N E X E 12 : ISOTOPES DE L ' O X Y G E N E DU B A T H O L I T E DES IFORAS 

Ech. RI ilo ) 
m Q FK 

1. Tonalité ; d'Erecher. 

JPL284 6,4 (0,1) 
JPL 28 6 6,4 (0,1) 

2. G r a n o d i o r i t e d'Adma. 

JPL 24 3 6,8 (0,1) 
JPL246 6,9 (0,1) 

3. F i l o n s N -S. 

JPL357a 6,3 (0,2) 
JPL358 3,3 (0,1) 
JPL366 3,1 (0,3) 6,5 0 ,6 5,9 
JPL375 4,5 (0,3) 
JPL376 5,0 (0,5) 
JPL387 2,8 (0,1) 6,3 1 ,6 4,7 
JPL399 2,6 (0,2) 6,4 1 ,3 5,1 
JPL403 4,1 (0,1) 
JPL419b 2,0 (0,3) 

4. Complexe de Timedielalen. 

JPL306-2 6,2 (0,1) 7,0 5, ,7 1,3 
RB360-2 5,7 (0,1) 

JPL334-3 5,7 (0,3) 
JPL325-4 7,1 (0,2) 
JPL341-4 3,1 (0,3) 6,3 1, 6 '•,7 
JPL327-5 6,5 (0,3) 
JPL340-5 3,8 (0,3) 7,1 1, 3 5,8 
JPL337-6 6,1 (0,3) 6,7 5, 7 1,0 
JPL339-6 6,6 (0,2) 

RT- roche t o t a l e ; Q= quartz; Fk= feldspath 

potassique (valeurs ^'''^Og^^^, enXi. 

La quatrième colonne donne l a différence entre 
la v a l e u r du quartz et c e l l e du feldspath 
correspondant. 

Analyses effectuées par D. Weis à P a r i s , 
l a b o r a t o i r e de géochimie des Isotopes Stables 
du prof. M. Javoy. . 
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A N N E X E 13 : E X E M P L E D E MATRICE D E DONNEES POUR LA MODELISATION DES 
E L E M E N T S MAJEURS (PROGRAMME ULg) 

MATRICE DES DONNEES B:ER24.SEQ 

Ab An Hb Gd Ilm Mon Q JPL279 JPL287 

S102 68.57 44.00 42.62 0.49 0.26 100.00 76.54 68.28 
I i 0 2 0.00 0.00 1.88 48.03 0.00 0.00 0.13 0.43 
Al 203 19.86 36.28 8.86 0.00 0.20 0.00 12.57 13.64 
Fe203t 0.05 0.08 27.26 48.97 99.54 0.00 0.98 4.45 
MnO 0.00 0.00 1.30 1.38 0.00 0.00 0.03 0.14 
MgO 0.04 0.00 5.47 0.44 0.00 0.00 0.21 0.72 
CaO 0.00 19.42 10.94 0.68 0.00 0.00 0.94 3.30 
Na20 11.19 0.22 1.00 0.00 0.00 0.00 3.43 4.73 
K20 0.29 0.00 0.67 0.00 0.00 0.00 3.49 0.88 
P205 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.06 

RESULTATS 

Y EST. Y CES RESIDUS 

Si02 68.2800 68.28 7.62 E-06 
T102 0.4291 0.43 -8.71 E-04 
Al 203 13.6539 13.64 1.39 E-02 
Fe203t 4.4499 4.45 -2.67 E-05 
MnO 0.1750 0.14 3.50 E-02 
MgO 0.7479 0.72 2.79 E-02 
CaO 3.2743 3.30 -2.57 E-02 
Na20 4.7059 4.73 -2.41 E-02 
K20 0.8588 0.88 -2.12 E-02 
P205 0.0 0.06 -6.00 E-02 

SOMME DES CARRES DES RESXDUS- 7.4879 E-03 

VARIABLE COEFF.REGR. 

m 0.34840 
An 0.08788 
Hb Gd 0.12650 
Ilm 0.00346 
Mon 0.00621 
Q 0.20368 
JPL279 0.19283 
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A N N E X E 14 : ANALYSES DES M I N E R A U X DE REFERENCE 

Min. SiO TiO„ MnO MgO CaO Na^O 

Ab 
An 
FK 
Aug 
Hb 
Q 
Fo 
B i 
Ap 
Sph 
I l m 
Magn 

68,57 
44,00 
63,66 
48,66 
42,62 

100,00 
40,74 
34,76 
0,00 

31,10 
0,49 
0,26 

0,00 
0,00 
0,00 
0,71 
1,88 
0,00 
0,05 
3,68 
0,00 

40,52 
48,03 
0,00 

19,86 
36,28 
19,54 
0,58 
8,86 
0,00 
0,56 

14,99 
0,00 
0,00 
0,00 
0,20 

0,05 
0,08 
0,10 

23,35 
27,26 
0,00 
4,81 

23,95 
0,24 
0,16 

48,97 
99,54 

0,00 
0,00 
0,00 
0,76 
1,30 
0,00 
0,23 
0,35 
1,59 
0,05 
1,38 
0,00 

0,04 
0,00 
0,00 

16,09 
5,47 
0,00 

53,62 
11,77 
0,56 
0,00 
0,44 
0,00 

0,00 
19,42 
0,50 

10,78 
10,94 
0,00 
0,00 
1,58 

54,74 
27,79 
0,68 
0,00 

11,19 
0,22 
0,80 
0,07 
1,00 
0,00 
0,00 
0,66 
0,00 
0,38 
0,00 
0,00 

0,29 
0,00 

15,60 
0,41 
0,67 
0,00 
0,00 
8,26 
0,00 
0,00 
0,00 
0,00 

0,00 
0,00 
0,00 
0,00 
0,00 
0,00 
0,00 
0,00 

42,81 
0,00 
0,00 
0,00 

Ab= a l b l t e , An= a n o r t h i t e , FK= f e l d s p a t h p o t a s s i q u e , Aug= a u g l t e , 
Hb= h o r n b l e n d e , Q= q u a r t z , Fo= forstérite, B i = b i o t l t e , Ap= a p a t l t e 
Sph= sphène, Ilm= llménlte, Magn= magnétlte. 

Ces a n a l y s e s p r o v i e n n e n t de Deer, Howie & Zussman (1962, 5 v o l . ) e t 
on t été ramenées à 100%. 
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A N N E X E 15 : T E C H N I Q U E S A N A L Y T I Q U E S 

Isotopes du Sr. 

La méthode employée e s t c e l l e du Centre Belge de Géochronologie (MRAC-ULB), seules 

quelques améliorations mineures o n t été apportées, 

100 à 600 mg de poudre de roche ( s u i v a n t l a t e n e u r en Sr) sont attaqués par de l ' I l F e t 

quelques g o u t t e s d'HClO^ en ca p s u l e de p l a t i n e e t sous atmosphère d'azote. Ce t t e a t t a q u e , 

sur plaque c h a u f f a n t e à température moyenne, prend une douzaine d'heures. Le résultat de 

l ' a t t a q u e e s t r e p r i s en m i l i e u c h l o r y d r i q u e (HCl 2,5M) e t , après o b t e n t i o n d'une s o l u t i o n 

l i m p i d e ( a t t e n t e d'une ou deux heures en moyenne), l a s o l u t i o n e s t amenée au t r a i t dans un 

matra de lOOcc. De là e s t retiré un a l i q u o t e de 25 ou 50cc pour l a c o m p o s i t i o n i s o t o p i q u e , 

e t lorsque c e l a e s t nécessaire, un a u t r e de 25cc pour l a c o n c e n t r a t i o n en Sr ou de 5cc pour 
84 87 

l a c o n c e n t r a t i o n en Rb. Pour l e s c o n c e n t r a t i o n s e s t ajouté I c c de s p i k e Sr ou Rb, 

resp e c t i v e m e n t . Pour l e s c o m p o s i t i o n s e t c o n c e n t r a t i o n s en Sr, e s t a d j o i n t e une p e t i t e 
85 

quantité de Sr r a d i o a c t i f ( i s o t o p e a r t i f i c i e l ) c a r r i e r - f r e e . L'ensemble e s t évaporé 

pour assurer une bonne homogénéisation de l a s o l u t i o n p u i s e s t r e p r i s par 5cc de HCl 2,5M. 

La s o l u t i o n e s t versée sur une co l o n n e échangeuse d'io n s (résine DOWEX 50-150) où l e Sr e s t 

séparé des a u t r e s éléments, en p a r t i c u l i e r du Rb, Ca e t Fe, éléments p e r t u r b a t e u r s au 
85 

spectromètre de masse. Le Sr e s t repéré exactement par l a radioactivité du Sr, mesurée 

par un compteur gamma. Deux passages sur colonnes sont effectués l o r s q u e l e r a p p o r t Rb/Sr > 

0,9 ou l o r s q u e l a roche e s t particulièrement r i c h e en f e r ou en c a l c i u m . La quantité de Sr 

r e c u e i l l i e e s t estimée à 4(jg pour l e s échantillons conte n a n t p l u s de 20ppm de Sr. Pour l e s 

teneurs p l u s basses, l a quantité de Sr r e c u e i l l i e e s t d'autant moindre (ex: 5ppm de Sr= I p g 

r e c u e i l l i ) . Le Sr a i n s i séparé e s t stocké, à sec, dans des béchers de 5cc soigneusement 

c l o s par du p a p i e r p a r a f i l m . Le Rb e s t également passé s u r colonne, mais l a séparation e s t 

moins bonne. 

Le Sr séparé e s t déposé s u r un f i l a m e n t de Re 99,99% 'zone r e f i n e d ' en m i l i e u n i t r i q u e 

très dilué (HNO^ 2%). l a mesure s ' e f f e c t u e sur double f i l a m e n t ; l e f i l a m e n t p o r t e u r 

(évaporateur) e s t chauffé par un c o u r a n t de 0,8A ( p r e m i e r p a l i e r ) ou 1,8-2A (deuxième 

p a l i e r ) a l o r s que l e f i l a m e n t opposé ( i o n i s a c e u r ) e s t porté n 2,3-2,5A. Les mesures ont été 

réalisées avec un spectromètre de masse FINNIGAN mi 260 (anciennement VARIAN; HT= lOKV). 
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86 88 

Les v a l e u r s obtenues sur l e s t a n d a r d NBS987, normalisées pour Sr/ Sr= 0,1194, 

so n t : 0,710218 + 0,000035 (mal 1982); 

0,710235 + 0,000026 (novembre 1983); 

0,710227 + 0,000030 ( j u i l l e t 1984); 

0,710245 + 0,000016 ( j a n v i e r 1985); 

0,710200 + 0,000039 ( a v r i l 1985); 

0,710215 + 0,000015 ( j a n v i e r 1986). 

Les v a l e u r s des b l a n c s aux différents stades de l a c h i m i e sont l e s s u i v a n t s (écarts 

maximums): 

blancs t o t a u x : 15-30 ng; 

blancs a t t a q u e : 7,2-16,5 ng; 

blancs c o l o n n e : 1,4-5,6 ng; 

blanc dépôt: 0,1 ng; 

blanc 20 g o u t t e s ^^Sr: 0,88 ng; 

blanc 25cc H^O tridistillée: 0,75 ng; 

blancs 25cc HCl 2.5M ou 6M distillés: 0,9-2,8 ng; 

Tous l e s âges o n t été calculés s u i v a n t W i l l i a m s o n (1968) e t t o u t e s l e s e r r e u r s sont 

données au niveau de 2a. La c o n s t a n t e de désintégration du '^Rb employée e s t : 

X ^ R b = 1,42 10-^^ a-^ ^ 

Les c o n c e n t r a t i o n s en Rb e t Sr o n t été mesurées par f l u o r e s c e n c e X au MRAC ( T e r v u r e n ) . 

Les t e n e u r s <30 ppra o n t été remesurées par d i l u t i o n i s o t o p i q u e . Les e r r e u r s s u r l e s rap­

p o r t s Rb/Sr et ^^Rh/^^Sr sont estimées à 2%. 

Les i s o t o p e s du plomb, 

1) Les roches t o t a l e s ont été analysées par D.Wels. La technique employée f u t c e l l e de 

D. Weis (1982). Les v a l e u r s ont été corrigées pour un f r a c t i o n n e m e n t de 0,1% par u.m.a. 

L ' e r r e u r sur l e s r a p p o r t s i s o t o p i q u e s e s t de 0,1%. 

2) Feld s p a t h s . J ' a i effectué ces mesures dans l e l a b o r a t o i r e de géochimie i s o t o p i q u e 

du p r o f . J.R. L a n c e l o t à M o n t p e l l i e r , s u i v a n t une t e c h n i q u e chimique dérivée de Tatsumoto 

(1970) e t de Manhès e t a l . (1978). 

Après un l e s s i v a g e à chaud d'une l/2h par un mélange acide HF 5% + qq goutt e s 

d'HClO , l e s f e l d s p a t h s sont d i s s o u s par un mélange a c i d e 2/3 d'HF 40% - 1/3 HNO IM, 
4 3 

pendant une n u i t . Le résidu e s t r e p r i s en m i l i e u bromhydrique pour l e passage s u r colonnes 

échangeuses d'ions ( t y p e AG1X8, 200-400 mesh). Le Pb e s t élué en m i l i e u n i t r i q u e . 

Les mesures des r a p p o r t s i s o t o p i q u e s ont été effectuées sur un spectroscope de masse 

CAMECA TSN 206S. 

229 



Les I s o t o p e s du Nd. 

Les analyses o n t été effectuées p a r S. Deutsch (ULB). La technique employée e s t dé­

c r i t e dans Wels 6. Deutsch (198't). 

Les I s o t o p e s de l'oxygène. 

Les analyses o n t été effectuées p a r D. Weis dans l e la b o r n C o i r e de Géochlmie des 

I s o t o p e s Stables à P a r i s du p r o f , M. Javoy. La technique utilisée esc décrite dans Weis e t 

a l . ( 1 9 8 6 ) . 

Les éléments ma.ieurs e t en t r a c e s . 

Les éléments majeurs o nt été mesurés par f l u o r e s c e n c e X ou par a b s o r p t i o n atomique 

(Na^O). Toutes l e s ana l y s e s ont été effectuées par R. Kool e t C. Léger sous l a d i r e c t i o n 

de J. D e l h a l e t J. Navez au MRAC. 

Les éléments en t r a c e s . Les q u a t r e t r a c e s Rb, Sr, Y, Rb ont été mesurées par f l u o r e s ­

cence X au départ par M. Delvlgne e t e n s u i t e par C. Léger, sous l a d i r e c t i o n de J. D e l h a l 

au MRAC. 

U, Th, Pb, Nb, Ba, Cu e t Sn o n t été mesurés par f l u o r e s c e n c e X par C. Léger dans l e 

s e r v i c e e t sous l a s u p e r v i s i o n du p r o f . A. Herbosch à l'ULB. 

Les t e r r e s r a r e s a i n s i que Se, Cr, Co, Ba, Hf, Ta, Th e t U ont été analysés par a c t i -

v a t i o n n e u t r o n i q u e par l e p r o f . J. Hertogen (KUL). 
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A N N E X E 16 : C O R R E S P O N D A N C E n°JPL AVEC n"RG (REGISTRE GENERAL) D U MUSEE R O Y A L 
DE L'AFRIQUE C E N T R A L E 

ERECHER IFORAS JPL320 
JPL321 

146677 
146578 

JPL375 
JPL376 

145723 
146724 

JPL278 146640 JPL295 146658 JPL387 146735 
JPL279 146641 JPL297 146659 E-W TELABIT JPL399 146744 
JPL280 146642 JPL298 146660 JPL401 146745 
JPL282 146644 JPL312 146669 JPL365 146714 JPL402 146746 
JPL284 146546 JPL313A 146670A JPL379 145727 JPL403 146747 
JPL285 146647 JPL313B 146670B JPL380 146728 JPL419A 146760A 
JPL286 146648 JPL352 146712 JPL381 146729 JPL419B 146750B 
JPL287 146649 JPL390 146737 JPL386 146734 
JPL288 146650 JPL420 146761 JPL388 146735 ICHOUALEN 
JPL289 146651 JPL421 146762 JPL391 146738 
JPL290 146652 JPL392 146739 JPL411 146753 
JPL291 146653 AOUKENEK JPL393 146740 JPL412 146754 
JPL292 146654 JPL394 146741 JPL413 146755 
JPL293 146655 JPL231 146594 JPL395 146742 JPL414 146755 
JPL294 146656 JPL363 146713 JPL396 146743 JPL415 146757 
JPL295 146657 JPL369 146717 JPL406 146750 JPL416 146758 

JPL370 146718 JPL423 146764 JPL417 146759 
YENCHICHI 1 JPI.371 146719 

JPL372 146720 YENCHICHI 2 KIDAL 
JPL262 146625 JPL373 146721 
JPL263 146626 JPL374 146722 JPL250 146513 JPL232 146595 
JPL269 146631 JPL377 146725 JPL251 146614 JPL233 145595 
JPL270 146632 JPL378 146725 JPL252 146615 JPL234 146597 
JPL271 146633 JPL383 146731 JPL253 146616 JPL235 146598 
JPL272 146734 JPL384 146732 JPL259 146522 
JPL273 146635 JPL385 146733 JPL260 145623 TIMEDJELALEN 
JPL274 146636 JPL404 146748 JPL261 146624 
JPL275 146637 JPL264 146627 JPL299 146661 
JPL276 146638 E-W YENCHICHI JPL306 146663 
JPL277 146639 TAHRMERT JPL307 146664 
JPL281 146643 JPL254 146617 JPL322 146679 
JPL283 146645 JPL255 146518 JPL308 145555 JPL324 146681 

JPL255 145619 JPL323 146680 JPL325 145582 
ADMA JPL257 146620 JPL348 146701 JPL326 146683 

JPL258 145621 JPL351 146702 JPL327 145684 
JPL230 146593 JPL255 146528 JPL352 146703 JPL328 146685 
JPL236 146599 JPL266 146629 JPL353 145704 JPL329 146685 
JPL237 146600 JPL267 146630 JPL354 146705 JPL332 146687 
JPL238 146601 JPL355 146706 JPL333 145588 
JPL239 146602 E-W DOHENDAL JPL360 146710 JPL334 146689 
JPL241 146604 JPL382 146730 JPL335 145690 
JPL242 146605 JPL300 146652 JPL409 146751 JPL336 146591 
JPL243 146606 JPL309 146656 JPL410 146752 JPL337 145592 
JPL244 146607 JPL310 146667 JPL338 145693 
JPL245 146608 JPL311 146668 N - S JPL339 146694 
JPL246 146609 JPL314 146671 JPL340A 146695A 
JPL247 145610 JPL315 146572 JPL357A 145707A JPL340B 146595B 
JPL248 146611 JPL316 146673 JPL357B 146707B JPL341 145596 
JPL249 146612 JPL317 146674 JPL358 146708 JPL342 145697 

JPL318A 146575A JPL359 145709 JPL343 146698 
JPL318B 146675B JPL355 146715 JPL345A 145699A 
JPL319 145676 JPL357 146715 JPL345B 

JPL347 
145599B 
146700 
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