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Table des matières

Bienvenue en Afrique du Sud !

Tout a commencé il y a 4 ans . . . A l’époque, Jean-Yves Jolivel, responsable de l’association
rennaise Meta-Odos, m’a demandé si j’accepterais d’accompagner son groupe dans une excursion
géologique en Afrique du Sud. Le voyage a eu lieu en Février 2007, et il a été apprécié. Raymond
Cirio en a entendu parler ; et il m’a à son tour demandé de re-éditer le même parcours, cette
fois pour le CBGA. Comme bien des gens, j’ai eu le plaisir de suivre Raymond sur ses terres du
Briançonnais ; c’est donc avec le plus grand plaisir que j’ai accepté, plaisir teinté d’un soupçon
d’amusement à l’idée que cete fois-ci, c’est Pierre et Raymond, que j’ai tant de fois écouté sur le
terrain, qui prendront des notes, et moi qui parlerai. . .

Le programme de cette excursion trahit mes goûts personnels et mes centres d’intérêt : la pé-
trologie (magmatique et métamorphique) et le Précambrien. On ne verra de sédiments que dans
la mesure où ils permettent de raconter une histoire intéressante sur le Précambrien. C’est un
parti-pris, et un choix. Il est en partie rationnel (on a de superbes exemples de ces choses en
Afrique du Sud, il serait dommage de les manquer), et en partie subjectif.

Nous visiterons ensemble trois régions, trois exemples différents d’objets géologiques exotiques.
D’abord, la région de Barberton, un des trois plus vieux terrains du monde : elle s’est formées
entre 3.5 et 3.1 milliards d’années (Ga). Nous y observerons la nature, la structure et l’évolu-
tion d’un fragment de continent archéen. Après un détour dans le Parc Krüger, qu’il aurait été
dommage de manquer, nous nous dirigerons vers la Ceinture du Limpopo. C’est un domaine gra-
nulitique, qui correspond sans doute aux racines d’une chaîne de montagnes soudant les cratons
du Kaapvaal (en Afrique du Sud) et du Zimbabwe. L’âge de la collision n’est pas connu : 2.5, ou
2.0 Ga ? Enfin, nous visiterons le complexe du Bushveld : vieux de “seulement” 2.05 Ga, c’est
la plus grande intrusion basique litée du monde. Ici, le terme de cristallisation fractionnée veut
dire quelque chose ! Pour finir dans les étrangetés, un petit tour dans la région de Vredefort nous
permettra de visiter un cratère d’impact météoritique, et toutes les roches d’impact associées.

Si vous n’avez pas d’expérience de ce genre de terrains —c’est le cas de la majorité des géologues
Français, pour des raisons évidentes ! —, vous allez vous retrouver immergés dans un univers des
plus étrange. Ici, pas ou peu de fossiles, des types de roches inconnus ou rarissimes en France.
Ici, on ne peut rien tenir pour acquis : l’atmosphère contenait-elle de l’oxygène ? La tectonique
des plaques opérait-elle ? En plus, on se situe souvent dans le domaine des roches magmatiques
ou métamorphiques, les parents pauvres de la géologie en France (vous savez, les grandes zones
uniformes coloriées en rose dans un coin de la carte. . .). De quoi dépayser un géologue habitué
aux calcaires et aux plis des Alpes, à la stratigraphie et aux fossiles des grands bassins français.

Préparer cette excursion (dans ses deux incarnations successives) a aussi été pour moi l’occasion
d’écrire un certain nombre de pages sur mes sujets de prédilection : depuis un moment, je ne
cherchais qu’un prétexte pour le faire. Emporté par mon élan, j’ai écrit et encore écrit, tant et si
bien que le produit final a largement dépassé la taille que l’on pouvait attendre ! Voilà pourquoi
ce livret-guide se compose de deux volumes. Celui que vous avez entre les mains comporte une
présentation géologique, des documents et présente l’itinéraire que nous allons suivre, jour par
jour ; le second, que vous pouvez si vous le voulez télécharger (http://jfmoyen.free.fr) et
imprimer, est une présentation plus générale, d’une part des problématiques de la géologie du
Précambrien, et d’autre part de l’Afrique du Sud.

En espérant vous faire partager tout à la fois ma fascination pour cet étrange Précambrien, mon
intérêt ésotérique pour les processus qui se déroulent dans la croûte, et mon affection pour le
pays que vous allez parcourir, je vous invite à tourner la page et à commencer à visiter ce nouvel
univers. . .

Jean-François MOYEN
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L’Afrique du Sud, géologiquement, est un
pays vieux ; les roches les plus vieilles ont

plus de 3.6 Ga (Kröner and Tegtmeyer, 1994),
tandis que les plus récentes ont environ 200 Ma
(0.2 Ga) ; une grande partie du pays a été struc-

turé à l’Archéen, entre 3.2 et 2.7 Ga. Pour com-
paraison, la France présente des roches allant de
2.1 Ga au présent, mais avec une “charpente”
hercynienne, c’est à dire 300-400 Ma (0.3 – 0.4
Ga).
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1 Introduction à la géologie Sud-Africaine

Fig. 1.1: Carte géologique simplifée d’Afrique du Sud (Reimold and Gibson, 2005)

1 Le craton du Kaapvaal

Ce bloc archéen n’a été que peu affecté par les
évènements géologiques ultérieurs (on parle de
“craton”), et représente, après sa formation, un
noyau stable qui n’évolue presque plus. Bien
qu’il n’affleure que très partiellement, il est pos-
sible, par géophysique, d’en retrouver l’exten-
sion (sous la couverture plus récente) ; il consti-
tue le soubassement de la partie Nord et Est
du pays, et représente le noyau autour duquel
la structure de la région s’est mise en place.

Le craton lui même peut être découpé en une
mosaïque de petits blocs, aux propriétés géo-
physiques, mais aussi aux âges, différents. Il
semble s’être formé en plusieurs épisodes, entre
3.5 et 2.7 Ga. Une fois le noyau central formé
(vers 3.5–3.3 Ga), le processus dominant est
une accrétion périphérique, par ajout successif
de blocs plus jeunes, peut-être des arcs insu-

laires, sur la marge du continent.

1.1 Le noyau ancien du Swazi-
land/Barberton

La partie la plus ancienne se trouve sur la fron-
tière du Swaziland, dans la région de Barber-
ton. La géologie de la région est détaillée dans
le chapitre 5 du fascicule “géologie régionale”.
On y trouve un ensemble de gneiss (orthogneiss
surtout), de métasédiments (ceintures de roches
vertes) et de plutons granitiques.

Les roches les plus anciennes sont des or-
thogneiss tonalitiques, vieux de 3644±4 Ma
(Compston and Kröner, 1988). Ils appar-
tiennent à un complexe gneissique ancien (3.4–
3.6 Ga), au Swaziland. La CRV de Barberton et
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1 Le craton du Kaapvaal

Fig. 1.2: Carte géologique du craton du Kaapvaal (Poujol, in press)

les granitoïdes voisins se sont formés entre 3.5 et
3.2 Ga. La région s’est stabilisée aux alentours
de 3.1 Ga, lors de la mise en place de grands ba-

tholithes potassiques, peu avant le volcanisme
du Supergroupe de Pongola (voir plus bas).

1.2 La région centrale (Johannes-
burg)

La partie centrale, autour de Johannesburg, af-
fleure très médiocrement dans le “dôme de Jo-
hannesburg”, et dans la structure d’impact de
Vredefort. Les âges dans cette région vont de
3250 à 3000 Ma (Poujol et al., 2003), avec un
important épisode vers 3100 Ma, âge de stabili-
sation de la région de Barberton. On peut spé-
culer que cette région corresponde à des petits
fragments (arcs insulaires ? microcontinents ?)
collés au noyau de Barberton lors de l’orogé-
nèse il y a 3.2 Ga.

1.3 Les terrains Nord

Au Nord du Craton, une bande de 200 km de
large environ, assez mal connue, est composée
de roches supracrustales (CRV de Murchison,

Giyani —anciennement Sutherland— et Pie-
tersburg) et d’orthogneiss vieux de 3.0 Ga en-
viron. Quelques fragments plus anciens (3200
Ma), et quelques granites intrusifs plus récents
(2700 Ma) existent aussi.

On a probablement affaire de nouveau à des pe-
tits blocs, sans doute des éléments de type arc
insulaire, qui se sont collés (par des processus
de subduction–collision, comme ceux que nous
décrivons à Barberton il y a 3.2 Ga ?) au Nord
du craton il y a 3.0 Ga environ.

Vers 2.7 Ga, le terrain Nord est affecté par un
épisode interpété comme une collision continen-
tale, qui amène à la formation de la ceinture
granulitique du Limpopo (cf. chapitre 6 du fas-
cicule “géologie régionale”).
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1 Introduction à la géologie Sud-Africaine

Fig. 1.3: Structuration du craton du Kaapvaal, telle que définie par la géophysique et la géochronologie
(Poujol et al., 2003; de Wit et al., 1992; Poujol, in press). Des anomalies géophysiques permettent de séparer
le craton en différentes unités ; la géochronologie confirme que au moins certaines correspondent à des entités
géologiques distinctes, formées pendant une période bien définie. Notez cependant la taille réduite des vrais
affleurements. Les linéaments sont dessinés d’après l’interprétation géophysique de de Wit et al. (1992) ; notez
comment ces linéaments sont dessinés de façon à suggérer deux jeux de structures géologiques, l’un Nord-Est
Sud-Ouest et l’autre Nord-Sud, qui pourraient correspondre à deux épisodes d’accrétion respectivement au
Nord (Pietersburg terrain, puis Limpopo) et à l’Ouest (Amalia) du craton.

1.4 Les terrains Ouest

Le même schéma se répète sur la bordure Ouest
du craton, qui affleure très mal. On auait là

une succession de deux épisodes de collages de
blocs ; l’un vers 3.0–3.1 Ga (CRV de Madibe et
Kraaipan) ; l’autre vers 2.7 Ga (CRV de Ama-
lia, gneiss au SW de Kimberley).
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1 Le craton du Kaapvaal

Encadré 1: Terminologies stratigraphiques

En Afrique du sud, on utilise principalement des terminologies purement lithostratigraphiques — c’est à dire
décrivant les séries sédimentaires uniquement sous l’angle de leur description (composition, relations avec les
couches voisines). L’unité de base de la lithostratigraphie est la formation, qui est “une unité stratigraphique
à la lithologie suffisament distinctive pour être cartographiable”. Elle se subdivise en membres et couches
(beds), et se regroupe en groupe et supergroupe.
En Europe, on utilise plutôt des terminologies chronostratigraphiques — c’est à dire décrivant les séries sous
l’angle de leur âge. L’unité chronostratigraphique de base est le système, subdivisé en séries et étages, et
regroupé en érathème et éonothème. A chaque volume de roche chronostratigraphique correspond une période
de temps : éon, ère, période, époque ou âge.
Il n’y a pas de correspondance directe entre les terminologies litho- et chronostratigraphiques ; grossièrement,
on peut proposer les équivalences suivantes :

Unité chronostratigraphique Equivalent lithostratigraphique
(période de temps correspondante) approximatif

Eonothème
(éon)

Erathème
(ère)

Système Supergroupe
(Période)

Série Groupe
(Epoque)

Etage Formation
(Age)

Membre
Couche
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1 Introduction à la géologie Sud-Africaine

2 La couverture sédimentaire du craton du Kaapvaal

Fig. 1.4: Stratigraphie sur le craton (Référence incon-
nue)

Au fur et à mesure que le craton se stabilisait,
diverses séries sédimentaires se sont déposées
sur la croûte rigide du cœur du continent. En
même temps, les marges restaient assez actives,
et des processus d’accrétion continuaient de s’y
dérouler.

Cette période est géologiquement assez intri-
gante, puisqu’on observe, simultanément, des

processus de type “archéen” sur le bord du cra-
ton, et des phénomènes d’allure plus moderne
en son cœur. Mais de façon générale, on peut
reconnaître une cyclicité classique : rifting, col-
lision, puis sédimentation intra-cratonique sur
le continent nouvellement soudé.

On peut regrouper les différentes séries sédi-
mentaires (et les événements synchrones sur les
marges) en quelques groupes principaux :

2.1 Autour de 3100–3000 Ma : Ex-
tension et magmatisme généra-
lisé

Dominion Group, Pongola Supergroup
3074–2970 Ma

Les premières séries sédimentaires déposes sur
le craton du Kaapvaal sont connues sous le nom
de Dominion group1 à l’Ouest, et de Pongola
Supergroup à l’Est. Ce sont des séries de type
rift, avec des conglomérats et des laves bimo-
dales (basaltes et rhyolites).

Ces séries sont marginalement plus jeunes
que les derniers grands batholithes granitiques
(Mpuluzi, Heerenveen, etc.) de la région de Bar-
berton (cf. chapitre 5 du fascicule “géologie ré-
gionale”), qui trahissent une fusion importante
dans la croûte, lors des derniers épisodes codui-
sant à la stabilisation de la croûte du craton. Il
y a donc sans doute une continuité entre la fin
de la formation du continent, et le début du
rifting.

Au même moment, au Nord (Pietersburg,
Giyani, Murchison) et l’Ouest (Kraaipan, Ma-
dibe) du craton se forme une nouvelle généra-
tion de ceintures de roches vertes, dont la po-
sition géographique est mal connue (la figure
1.5 suggère qu’il pourrait s’agir d’arcs insulaires
bâtis sur les marges du craton, mais ce n’est
qu’une possibilité !). Le protolithe de certaines
des roches de la ceinture du Limpopo semble
aussi s’être formé à cette période, là aussi dans
une position géographique et un contexte géo-
logique inconnu.

1Voir encadré 1 page 90
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2 La couverture sédimentaire du craton du Kaapvaal

Fig. 1.5: Contexte géologique de la formation des différentes séries sédimentaires tardi-archéennes du craton
du Kaapvaal, dans leur contexte géologique (Poujol et al., 2003)

Il est intéressant de noter le contraste entre la
partie non-cratonisée, très mobile, au Nord, où
se forment des ceintures de roches vertes d’al-
lure très archéenne ; et la partie Sud-Est (Bar-
berton) qui est en revanche stable, en contexte
intracontinental.

2.2 De 3000 à 2800 Ma : Nouvelles
collisions sur les marges du cra-
ton

Witswaterrand Supergroup
2970–2710 Ma

a. Accrétion de terrains exotiques

A cette période, les marges du craton
connaissent un renouveau d’activité, avec la dé-
formation et le métamorphisme des ceintures de
roches vertes de l’Ouest et du Nord, qui sont

aussi intrudées de granites. L’ensemble peut
s’interpréter comme résultant du collage de pe-
tits domaines (arcs insulaires ?) contre le cra-
ton. Cette période de collage de blocs se pro-
longe jusque vers 2750 Ma, lors du collage du
bloc d’Amalia à l’Ouest. Là encore, on note la
“rigidité” du craton du Kaapvaal, qui agit dès
cette époque comme un bloc solide contre le-
quel viennent s’écraser les différents petits blocs
exotiques.

b. Bassin intracratonique

La rigidité et la stabilité du craton est souli-
gnée par le dépôt synchrone d’un grand bassin
intracratonique, le bassin du Witswatersrand.
Ce bassin est constitué presque uniquement de
sédiments détritiques (conglomérats, grès et ar-
giles), avec quelques niveaux volcaniques. Les
dépôts se font dans des milieux de faible pro-
fondeur, côtiers ou lacustres.

9



1 Introduction à la géologie Sud-Africaine

Fig. 1.6: Stratigraphie et conditions de dépôt du bassin du Witswatersrand (Norman and Whitfield, 2006)

c. L’or du Witswaterrand

Le Supergroupe du Witswaterrand2 est parti-
culièrement célèbre pour les gisements d’or qu’il
renferme — le plus important du monde. On es-
time à 50 000 tonnes la quantité d’or extraite
du sous sol du “Rand” depuis la découverte des
gisements, en 1886, soit 31 % de la totalité de
l’or extrait dans l’histoire humaine (McCarthy
and Rubidge, 2005).

L’or se trouve sous forme de petits grains de
métal dans certains conglomérats du milieu du
Supergroupe (base du “Central Rand Group”)
déposés aux alentours de 2910 Ma). Il est ac-
compagné d’autres minéraux denses, pyrite et
uraninite surtout, qui témoignent de conditions
atmosphériques oxydantes.

L’existence d’or dans des terrains Archéens,
et/ou dans des contextes d’arcs insulaires, n’est

pas très surprenante. Dans le craton du Kaap-
vaal, on connaît de petits gisements d’or un
peu partout, par exemple autour de Barberton
(en général aux interfaces entre les ceintures de
roches vertes et les plutons felsiques). Ce qui
est plus inhabituel est sa concentration dans de
telles proportions.

Deux modèles se sont longtemps opposé, le mo-
dèle du placer et le modèle hydrothermal. Dans
les deux cas, l’or provient d’une région source
similaire à ce que l’on observe, par exemple
à Barberton, dans le craton Archéen. Dans le
premier modèle, l’or est transporté dans des
rivières, et se concentre dans des zones où le
courant se ralentit suffisamment pour forcer le
dépôt des minéraux denses. Ce modèle est sou-
tenu par des datations (à 3030 Ma, donc de 100
Ma plus vieux que le dépôt) de grains de mi-
néraux denses. Le second modèle propose que

2“la crête des Eaux Blanches”, qui se trouve au centre de ce qui est devenu Johannesburg, et qui est l’endroit
où ces roches affleurent le mieux. C’est aussi à cela que se réfèrent les toponymes comme “East Rand” dans le
Gauteng. En Zoulou, Johannesburg est connu comme “eGoli” — “l’endroit de l’or”
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2 La couverture sédimentaire du craton du Kaapvaal

l’or ait plutôt été transporté par des fluides hy-
drothermaux chauds, capables de dissoudre l’or
des zones sources, et précipité en rentrant en
contact avec des zones aux propriétés redox dif-
férentes (nappes d’eau souterraines ?). La na-
ture intersticielle de certains grains d’or (qui
ne sont pas arrondis, comme si ils avaient été
transportés par des rivières) est un argument
en faveur de cette hypothèse.

Comme souvent, le consensus se fait autour
d’un modèle hydride, selon lequel de l’or de pla-
cer aurait été reconcentré ultérieurement par
des circulations de fluides ; c’est peut-être la
combinaison de ces deux phénomènes qui est
responsable de l’extraordinaire accumulation
d’or dans ces couches.

2.3 2710–2650 Ma : Rifting et mag-
matisme synchrone d’épisodes de
collision continentale

Ventersdorp Supergroup
2710–2700 Ma

De nouveau, le craton est affecté par un épisode
de rifting, associé à un important volcanisme
basaltique et rhyolitique. Il est cette fois syn-
chrone du début de la collision de la zone Sud
de la Ceinture du Limpopo, et des collisions sur
la frange Ouest du craton.

2.4 2650–2100 Ma : Sédimentation
intracratonique

Wolkberg Group
ca. 2650 Ma3

Transvaal Supergroup
2600–2100 Ma

Après les derniers épisodes de collision archéens
se déposent d’abord des sédiments détritiques
post-collision : ils forment les quartzites du
Groupe de Wolkberg. Puis la sédimentation
évolue vers des dépôts intra-continentaux, dé-
posés sous une faible profondeur d’eau. Il s’agit
surtout de sédiments chimiques (BIF, dolo-
mies), avec quelques plate-formes stromatholi-
tiques, qui forment le Supergroupe du Trans-
vaal.

3La position stratigraphique du Groupe de Wolkberg — base du Supergroupe du Transvaal, ou unité
indépendante— est peu claire et varie selon les auteurs
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1 Introduction à la géologie Sud-Africaine

3 Les intrusions basiques protérozoïques
Au Protérozoïque inférieur, vers 2.0 Ga, le cra-
ton a connu un épisode marqué par un impor-
tant volcanisme basique intra-plaque ; celui-ci
se manifeste de façons différentes, incluant des
édifices alcalins ponctuels (Pilanesberg, Phala-
borwa), des essaims de filons de basalte et de
dolérite (partout), et le grand complexe basique
lité du Bushveld, intrusif à la fois dans le socle
et dans les sédiments du supergroupe du Trans-
vaal.

L’ensemble de ce magmatisme peut sans doute
se relier à un contexte d’extension intra-
continentale, que ce soit à l’arrière d’une zone
de subduction (associée à la province du Kheis,
cf. plus bas), ou en contexte purement intra-
plaque. Dans ces situations, on observe souvent
des associations de magmatisme alcalin, et de

grandes provinces basiques liée à des remontées
mantelliques4.

3.1 Le complexe du Bushveldt, 2055
Ma

Rustenburg Layered Suite
2055 Ma

Le complexe du Bushveld (cf. chapitre 7 du
fascicule “géologie régionale”) est un immense
complexe basique lité, de loin le plus grand du
monde. Il occupe une surface de 65 000 km2,
pour une épaisseur totale de 7 à 9 km pour la
partie basique. Il est d’usage de distinguer trois
“lobes”, Ouest (Rustenburg–Thabazimbi), Est
(Burgersfort) et Nord (Potgietersrus).

Fig. 1.9: Schéma géologique du complexe du Bushveld, avec les principales mines (dessin J. Miller)

4Je ne discute pas ici l’origine de ces remontées —panache profond issu du manteau supérieur, ou simplement
remontée local de manteau asténosphèrique
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3 Les intrusions basiques protérozoïques

Le complexe est intrusif dans le Supergroupe
du Transvaal (à la base) ; son sommet est le
plus souvent érodé, il semble qu’il ait été ini-
tialement occupé par des rhyolites (Rhyolites
de Rooiberg), mises en place immédiatement
avant le Complexe lui-même. Le Bushveld est
formé de roches basiques litées (“Rustenburg
layered suite”) ; une seconde génération de mag-
mas, mise en place peu après, est représentée
par des granites (“Lebowa granite suite”).

Les trois unités sont presque synchrones (Ages
cités par Kinnaird, 2006) : 2060 Ma pour les
rhyolites de Rooiberg, 2055 Ma pour les séries
basiques litées et 2053 Ma pour les granites de
Lebowa.

Fig. 1.10: Log simplifié dans le Complexe du Bush-
veld (J. Miller)

a. La partie basique

La partie basique est la plus spectaculaire du
complexe, et aussi la plus épaisse. Alors que
les rhyolites et les granites sont des liquides
classiques issus de la fusion crustale, les sé-
ries basiques montrent une diversité plus im-
portante.

Stratigraphie

En dépit de la grande taille du complexe, on
peut distinguer dans les roches basiques du Bu-
shveld une stratigraphie étonnamment conti-
nue. De bas en haut, on trouve

– la Zone Inférieure (Lower Zone, LZ), formée
de roches ultrabasiques : harzburgites et or-
thopyroxènites.

– la Zone Critique (Critical Zone, CZ), compo-
sée de gabbros et de pyroxènites (c’est donc
l’apparition du feldspath qui marque la li-
mite de cette zone), avec de fréquents ni-
veaux de chromitite. Deux d’entre eux sont
parmi les plus grands gisements de plati-
noïdes du monde : le niveau UG2 et le “Me-
rensky Reef”, vers le sommet de cette zone.

– La Zone Principale (Main zone, MZ), com-
posée surtout de gabbros avec quelques anor-
thosites.

– La Zone supérieure (“Upper Zone”), formée
elle aussi de gabbros, passant vers le haut
à des diorites. Sa base correspond à l’appa-
rition de magnétite, qui parfois forme des
couches de magnétitite (exploitée pour le va-
nadium).

Quelques unités discordantes (“pipes”) peuvent
représenter des zones de métasomatisme, ou de
circulation de magmas tardifs.

Evolution des unités basiques

On remarque que la stratigraphie à grande
échelle correspond, très grossièrement, à la sé-
rie de différenciation de liquides basaltiques. En
fait, la plus grande partie du Complexe est com-
posée de cumulats, formés à partir de liquides
basaltiques en voie de différenciation.

En réalité, les choses sont un peu plus com-
plexes ; on distingue plusieurs venues magma-
tiques successives, avec des phénomènes de mé-
lange entre les liquides différenciés déjà en
place, et les nouvelles venues magmatiques.

A l’échelle de l’affleurement, les roches sont li-
tées, et présentent des stratification cycliques ;
le détail de leur formation reste assez hypothé-
tique.
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b. Origine

D’un point de vue géodynamique, l’événement
Bushveld est lié à un épisode de fusion intra-
plaque, associé à une remontée mantellique.
Les trois unités principales peuvent s’interpré-
ter comme reflétant une fusion de différentes
parties de la lithosphère lors de la remontée du
manteau :

– Fusion de la base de la croûte, formant les
rhyolites de Rooiberg ;

– Fusion de la lithosphère mantellique, formant
les magmas parents des séries basiques litées ;

– Plus tard, fusion de la croûte moyenne, ré-
chauffée par les injections de magmas, for-
mant les granites de Lebowa.

3.2 Phalaborwa (2049 Ma)

Fig. 1.11: Carte du complexe de Phalaborwa (Viljoen
and Reimold, 1999)

Le pipe de Phalaborwa est une intrusion al-
caline et hyper-alcaline. On y observe toute
une variété de roches alcalines “bizarres” : syé-
nites, pyroxénites, carbonatites, et aussi di-
verses roches métamorphiques formées par ré-
actions entre les carbonates (magmas ou CO2)
et les roches silicatées déjà mises en place.

Il témoigne du même contexte de volcanisme
intra-continental.
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4 Les “ceintures mobiles” du Protérozoïque
A partir du Protérozoïque, on passe à un ré-
gime géologique dominé par le “cycle des super-
continents” ; à l’échelle locale, on observe donc
plusieurs successions de rifting, fermeture de
bassins océaniques, orogénèse, sédimentation
intra-cratonique. Les témoins les plus évidents
en sont les zones de collision, car l’ensemble de

la croûte (voire de la lithosphère) est affecté
et transformé. Dans le jargon des géologues du
Précambrien, on parle de “ceintures mobiles”
(mobile belts), qui s’opposent aux domaines in-
tracratoniques, sans activité géologique (sauf le
dépôt de sédiments et éventuellement du rif-
ting).
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Fig. 1.12: Schéma structural d’Afrique australe (Afrique du Sud et pays voisins). Les dépôts sédimentaires
(Karoo, Witswatersrand, etc.) ont été omis. (carte modifiée d’après Norman and Whitfield (2006))

Plusieurs générations de ceintures mobiles,
c’est à dire des domaines orogéniques affectant
les marges du craton, se sont mises en place
au Protérozoïque, à différentes périodes. Elles
ont soudé le craton du Kaapvaal aux terrains
voisins :

– Au Nord, la “Limpopo belt” (2.5, ou 2.0 Ga ?
) assemble le craton du Kaapvaal et celui du
Zimbabwe.

– A l’Ouest, la “Ubendian Belt” (env. 1.8 Ga)
est représentée en Afrique du Sud par les
provinces du Kheis et du Richtersveld (large-
ment masquées sous les sables du Kalahari).
Elles contribuent à la création du “craton du
Kalahari”, qui regroupe la plus grande partie

de l’Afrique Australe.
– La “Kibaran belt” (1.0 Ga) est presque par-

tout recouverte par le bassin du Karoo, et
affleure dans le Namaqualand (Ouest) et au
Natal (Sud-Est). Elle correspond à la forma-
tion du super-continent Rodinia.

– La ceinture “panafricaine” (environ 600 Ma)
affleure sur la côte Sud et Puest, et en Nami-
bie, et correspond à la formation du Gond-
wana ; qui lui-même se soude vers 300 Ma à
la Laurasia pour former la Pangée.

Tout au long de cette histoire, le Craton du
Kaapvaal est resté une zone continentale stable,
à peine recouverte de quelques sédiments, ou
déformés sur ses marges.
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Fig. 1.13: Ceinture du Limpopo

4.1 La ceinture du Limpopo (2650 et
2000 Ma)

La ceinture du Limpopo est un ensemble com-
plexe, construit au cours de deux épisodes oro-
géniques successifs (2.6 et 2.0 Ga, cf. chapitre 6
du fascicule “géologie régionale”). Lors de l’un
des deux ( !), le Craton du Kaapvaal a été soudé
à son voisin du Nord, le Craton du Zimbabwe.

L’épisode orogénique à 2.65 Ga est suivi d’une
période de sédimentation détritique (Groupe de
Wolkberg).

4.2 Les formations paléoprotéro-
zoïque : la province du Kheis
(Ubendian, 1800 Ma)

Supergroupe d’Olifantshoek
1900–1800 Ma

Les ceintures “Ubendian” ont amené à l’assem-
blage du “Craton du Kalahari”, en collant en-
semble le Craton du Kaapvaal, celui du Zim-
babwe (ou l’ensemble Kaapvaal–Zimabwe) et le
craton du Congo.
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The host rocks 
 It is generally accepted that the Kapvaal Craton had already formed a deep root by 3.2-3.1 Ga. It 
was subsequently shaped and changed by tectonic processes which saw the amalgamation and accretion of a 
mosaic of discrete crustal blocks into stable continental crust (Figure 2). Today these multiple parts are 
recognised as discrete terranes, each with its own tectonic, metamorphic and mineralisation history. 
Following stabilisation of the craton, the Late Archaean to early Proterozoic history is characterised by the 
development of large volcano-sedimentary intracratonic basins on the stable platform. One of the most 
significant of these is the NE-trending Archaean Witwatersrand basin (Figure 3), the source of 40% of the 
world’s gold. This is a thick sequence of more than 7000 m of gravels, sands and muds that were deposited in 
a foreland Basin. 

 
Figure 2   Map of southern Africa showing the location of the Kapvaal craton. 
 

 
 

 
Figure 3 The Archaean Witwatersrand goldfield showing the principal production sites. Map from 
Great Basin Gold website. 

Fig. 1.14: Situation géodynamique vers 2.0 Ga. Référence d’origine inconnue, repris dans Kinnaird (2006).

Cette collision correspond à la disparition par
subduction d’un bassin océanique qui sépare
le (ou les) cratons du Kaapvaal et du Zim-
babwe, du craton du Congo. La subduction se
termine par une collision et la formation de
ceintures orogéniques (Magondi, Kheis) entre
les deux cartons. Dans ce contexte, la réacti-
vation (dextre), ou la collision oblique (dextre
également) observée dans la zone centrale de
la Ceinture du Limpopo trouvent parfaitement
leur place.

Ailleurs en Afrique du Sud, cet épisode se mani-
feste par le développement de la “ceinture plis-
sée” du Kheis, dans la région d’Upington (Nor-

thern Cape). La ceinture du Kheis correspond
à des sédiments vieux de 1.9–2.0 Ga (Groupe
d’Olifantshoek), plissés vers 1.8 Ga. Du point
de vue de l’apparition de styles tectoniques mo-
dernes, c’est un marqueur important : c’est en
effet, au moins en Afrique Australe et peut-être
à l’échelle mondiale, la première apparition de
déformations avec des plis et des grands che-
vauchements plats, typiques des chaînes de col-
lision modernes.

La sédimentation post-orogénique (environ 1.9
Ga près du Limpopo, 1.8 Ga près du Kheis) est
représentée par les grès des groupes du Sout-
pansberg et du Waterberg.
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Fig. 1.15: Relations entre le Supergroupe d’Olifantshoek et la Kheis Fold Belt (McCarthy and Rubidge, 2005)

4.3 Les formations méso-protérozoïques :
la ceinture du Namaqua–Natal
(Kibaran, 1600–1000 Ma)

a. Rifting et fracturation du continent
(1600–1200 Ma)

Groupe du Bushmanland

Vers 1600–1400 Ma, le supercontinent formé
entre 2.0 et 1.8 Ga commence à nouveau à se
fracturer. Des sédiments de rift se déposent à
l’Ouest du Craton (Groupe du Bushmanland).
Dans le craton lui-même, une nouvelle généra-
tion de magmatisme alcalin, intra-continental
se traduit par la mise en place de quelques
kimberlites (par exemple le Premier pipe de
Cullinan, près de Pretoria), et par la formation
des complexe hyper-alcalin du Pilanesberg et
de Schiel (au Nord de la CRV de Giyani)(1200
Ma).

Le Pilanesberg représente la zone des racines
d’un volcan alcalin ; on y observe à l’heure ac-
tuelle des syénites et syénites à néphéline, qui
forment des feuillets coniques et des filon ra-
dials.

b. Nouvel épisode de collision et assem-
blage de la Rodinia (1100 Ma)

Supergroupes de Damara et Gariep
600–800 Ma

Fig. 1.16: La construction de la Rodinia, vers 1100
Ma (McCarthy and Rubidge, 2005).

Vers 1100–1000 Ma, la collision entre ce qui est
actuellement l’Afrique Australe, et l’actuel An-
tarctique, amène à la formation du superconti-
nent Rodinia. C’est le même épisode orogénique
qui est connu sous le nom de “Grenville” en
Amérique du Nord. En Afrique du Sud, les té-
moins de cette collision sont recouverts par les
sédiments récents, et seul de petits fragments
affleurent, formant la “Namaqua–Natal meta-
morphic belt”, un ensemble qui affleure au Na-
maqualand (côte Ouest) et au Natal (côte Est),
ainsi que dans le Sud de la Namibie. L’ensemble
est sans doute continu sous les sédiments du
Karoo.

Suite à cette orogénèse, les sédiments des Su-
pergroupes de Damara (en Namibie) et de Ga-
riep (au Namaqualand) se déposent sur le conti-
nent nouvellement formé.
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4.4 Les formations fini-protéro-
zoïques : l’orogénèse panafricaine
(600 Ma)

Groupes de Gamtoos, de Malmesbury, de
Cango et de Kaaimans
600-550 Ma

Fig. 1.17: Fragmentation de la Rodinia, vers 700 Ma
(McCarthy and Rubidge, 2005)

Aux alentour de 700 Ma, la Rodinia se frag-
mente à nouveau ; les bassins océaniques corres-
pondants se trouvent au centre de la Namibie,
et à l’extrême Sud de l’Afrique du Sud (le long
des sutures de l’orogénèse Kibaran). Ils forment
en Afrique du Sud de petits affleurements dis-
continus le long des actuelles côtes Ouest et
Sud (Groupes de Gamtoos, de Malmesbury, de
Cango et de Kaaimans).

La collision panafricaine (600–550 Ma) est re-
présentée en Namibie par la “Damara belt”, qui
occupe tout le centre du pays ; et en Afrique
du Sud, par la “Saldanha Belt”, qui déforme
les sédiments décrits plus haut dans le Western
Cape. Elle s’accompagne, en particulier, de l’in-
trusion des granites de la Cape Granite Suite
près de Cape Town (env. 550 Ma).

Après la collision, les dépôts post-orogéniques
sont représentés par le Groupe de Nama (Nami-
bie surtout), et de rares éléments au Sud-Ouest
(Groupe de Vanrhyndorp, Formation de Fran-
schhoek).

Fig. 1.18: La construction de la Rodinia et de la Pangée (McCarthy and Rubidge, 2005)
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5 Les séries gondwaniennes : Karoo et Cape Fold Belt

Fig. 1.19: La ceinture plissée du Cap (Cape Fold Belt), une structure d’âge hercynien (Norman and Whitfield,
2006).

5.1 La Cape Fold Belt : bassin
d’arrière-arc et inversion du bas-
sin (550–250 Ma)

Supergroupe du Cap
500–350 Ma

A partir de 550 Ma environ, l’Afrique du Sud
occupe une position proche du Sud du conti-
nent du Gondwana.A l’Ordovicien (495–440
Ma), une nouvelle subduction se met en place
à la marge Sud du Gondwana, et un arc conti-
nental se dévellope dans ce qui est maintenant
le Sud de l’Amérique du sud et le plateau des
Falklands. Un bassin d’arrière-arc (mer d’Agul-
has) s’ouvre alors, à l’emplacement de l’actuelle
côte Sud de l’Afrique du Sud. Les sédiments
qui s’y déposent, de l’Ordovicien au Dévonien
(495–354 Ma) sont essentiellement des grès et

forment le Supergroupe du Cap ; ce sont les uni-
tés inférieures (Groupe de Table Mountain) qui
forment les célèbres reliefs de la région de Cape
Town.

L’inversion tectonique du bassin, au Permien et
au Trias, cause le plissement du Supergroupe
du Cap et la création d’une chaîne plissée sur
les côtes sud et Ouest, la “ceinture plissée du
Cap” (Cape Fold Belt). A l’échelle mondiale,
on est là dans le contexte de rapprochement
des continents, qui amène à la création de la
Pangée (orogénèse hercynienne).

5.2 Le Supergroupe du Karoo

Supergroupe du Karoo
350–180 Ma
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Fig. 1.20: Formation du bassin du Karoo, en bassin arrière-arc de la Cape Fold Belt (McCarthy and Rubidge,
2005)

Le Supergroupe du Karoo correspond pour l’es-
sentiel au remplissage d’un bassin situé au pied
de la Cape Fold Belt ; c’est un bassin essentiel-
lement détritique, qui enregistre des conditions
de moins en moins profondes. En parallèle, le
mouvement vers le Nord de la Pangée amène la
région à migrer de latitudes sub-arctiques, à des
climats tempérés, puis désertiques tropicaux.

Le Groupe de Dwyka (Permien, 300–260 Ma)
se compose de tillites (dépôts morainiques ou
périglaciaires), à blocs grossiers. Le Groupe de
Ecca (Permien, 260–250 Ma) correspond à des
sédiments en milieu marin profond, avec turbi-
dites, etc. L’un comme l’autre sont synchrones

du plissement de la Cape Fold Belt et sont donc
plissés. Le Nord du Groupe d’Ecca, en milieu
peu profond, proche de la masse continentale
Nord, contient des niveaux de charbon impor-
tants (exploités à l’Est de Johannesburg, dans
la région de Witbank).

Le Groupe de Beaufort (Trias, 250–240 Ma)
correspond à des dépôts lacustres, deltaïques et
finalement continentaux ; il enregistre le com-
blement final du bassin du Karoo. Enfin, le
Groupe de Stormberg (Trias et Jurassique, 240–
183 Ma ; Formations de Molteno, Elliot et Cla-
rens) est continental en climat aride. Il se com-
pose de dépôts fluviatils et éoliens.
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Fig. 1.21: Résumé de la stratigraphie du bassin du Karoo (Norman and Whitfield, 2006)
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6 La rupture du Gondwana

Fig. 1.22: La rupture du Gondwana (McCarthy and
Rubidge, 2005)

6.1 “trapps” des Groupes du Dra-
kensberg et de Lebombo, ca. 180
Ma

Groupe du Drakensberg
180 Ma

Vers 180 Ma, le régime globalement compres-
sif qui avait prévalu pendant le dépôt du Su-
pergroupe du Karoo stoppe brusquement, pour
être remplacé par un contexte extensif, associé
au début de la fragmentation du Gondwana5.

Cet épisode débute par l’arrivée d’un point
chaud vers ce qui est maintenant le Sud du Mo-
zambique, et l’éruption de coulées basaltiques
(Groupe du Drakensberg au Sud, de Lebombo
au Nord, l’un comme l’autre considérés comme
faisant partie du Supergroupe du Karoo ; Juras-
sique, ca. 180 Ma). Cet épais ( > 2000 m) vol-
canisme de type “trapp” se compose principa-
lement de basaltes dans le groupe du Drakens-
berg, de basaltes et de rhyolites dans le Groupe
de Lebombo. Il est associé à d’abondants filons
et sills de dolérites (“Karoo dolerites”), que l’on
voit un peu partout dans le pays ; dans le Ka-
roo proprement dit, ils forment un niveau ré-
sistant qui arme le sommet des collines et leur
confère une forme caractéristique, avec un som-
met plat.

5A cette période, Gondwana et Pangée sont soudés depuis 50 à 100 Ma ; mais en Afrique du sud, la collision
Gondwana–Laurasia apparaît comme bien lointaine, et on continue à parler de Gondwana (alors qu’il s’agit, si on
veut, du Sud de la Pangée !).
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Fig. 1.23: Coupe dans le Drakensberg du Natal, montrant les basaltes du Groupe du Drakensberg dominant
le rste du Supergroupe du Karoo (Norman and Whitfield, 2006).
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6.2 Les kimberlites

Fig. 1.24: Conditions P–T de formation des diamants
des kimberlites et de leurs inclusions, indiquant un
contexte à la base de la lithosphère continentale (Nor-
man and Whitfield, 2006).

Vers 120 Ma, une nouvelle phase d’activité
volcanique se traduit par la formation de
magams kimberlitiques (des laves alcalines,
ultra-potassiques, qu’on trouve en général en
contexte continental intra-plaque). Les kimber-
lites se mettent en place sous forme de “pies”
d’explosion, c’est à dire des cheminées de dé-
bris remplissant un cratère d’explosion, l’exlo-
sion elle-même ayant lieu à plusieurs kilomètres
ou dizaines de kilomètres de profondeur sous
l’effet de l’exsolution de gaz (CO2) lors de la
remontée et de la décompression.

Les kimberlites se forment dans la racine an-
cienne et froide du Craton du Kaapvaal ; ce sont
des conditions favorables à la stabilité du dia-
mant. Ces minéraux sont donc remontés vers la
surface dans les pipes de kimberlite, en même
temps que toutes sortes d’autres composants
de la lithosphère mantellique : péridotite, éclo-
gite, etc. Certains de ces composant ont pu être
datés à 3.0 Ga, témoignant d’une formation
de la lithosphère continentale simultanément à
l’évolution de la croûte archéenne, décrite plus
haut.

Fig. 1.25: L’ouverture des bassins océaniques autour de l’Afrique Australe au Crétacé (McCarthy and Rubidge,
2005).

6.3 L’ouverture des bassins océa-
niques

Groupes du Zoulouland et de Uitenhage
140 Ma

Le rifting autour de l’Afrique du Sud débute
par l’ouverture du Canal du Mozambique (vers

180 Ma). Vers 120 Ma (Crétacé), l’Atlantique
Sud s’ouvre à son tour, ainsi que l’Océan Indien
au Sud de Madagascar. Le plateau des Falk-
lands reste contigu au continent Sud-Africain,
mais il en est séparé par une faille transfor-
mante. Vers 110 Ma, le plateau des Falklands
à son tour se sépare du continent Africain, et
la dernière marge passive, au Sud, se forme ;
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il s’agit en fait d’une marge mixte, limitée par
une faille transformante sur un coté.

Fig. 1.26: Ouverture de bassins crétacés sur la marge
passive–transformante de l’Afrique, lors de la sépa-
ration du plateau des Falklands (McCarthy and Ru-
bidge, 2005).

Des sédiments associées à la formation des
marges passives se déposent sur les côtes, for-
mant les petits bassins des Groupes du Zoulou-
land et de Uitenhage (Crétacé).

6.4 La surrection du continent Afri-
cain

La surrection débute vers 180 Ma, lors de l’im-
pact initial du point chaud sous le continent.

Elle se prolonge lors de la fracturation (escar-
pement de marge passive, lié aux failles nor-
males et à l’effondrement du bassin océanique
adjacent).

De la fin du Crétacé au Miocène cependant
(120–20 Ma), la surrection stoppe ou se ralen-
tit ; l’érosion sur le continent aboutit à une pé-
néplaine (surface dite “africaine”), dont on re-
trouve les vestiges dans l’ensemble de l’Afrique
Australe.

La surrection reprend au Miocène (peut-être
en lien avec le rifting du Grand Rift d’Afrique
Orientale, plus au Nord). La surrection est cen-
trée sur l’Est du pays (Kalahari–Zimbabwe), ce
qui se traduit par une modification des sys-
tèmes de drainage, et par le soulèvement, et
le basculement vers l’Ouest du plateau sud-
Africain ; des nouveaux escarpements (liés sur-
tout à l’érosion) de forment sur les marges du
plateau. La topographie du pays prend sa forme
actuelle, celle d’un plateau doucement incliné
vers l’Est et bordé d’escarpement abrupts.

Des dernières unités sédimentaires se mettent
en place dans des bassins côtiers, au gré des
fluctuations du niveau de la mer : Groupes du
Sandveld, de Bredasdorp, d’Algoa et du Mapu-
taland (Oligo-miocène à actuel).
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La région de Barberton est le noyau le plus
ancien du craton du Kaapvaal. C’est un

bloc qui a été formé et structuré entre 3.6 et
3.1 Ga, ce qui en fait aussi l’un des trois plus
anciens terrains du monde1, après le Sud-Ouest
du Groenland (jusqu’à 3.8 Ga) et aussi vieux
que le craton de Pilbara dans le Nord-Ouest
Australien (3.5 à 3.2 Ga).

De façon simplifiée, on peut reconnaître à Bar-
berton trois unités géologiques essentielles :

– La ceinture de roches vertes (C.R.V.) elle-
même, formée de laves et de sédiments (3.55–
3.21 Ga).

– Les orthogneiss (et quelques enclaves méta-
morphiques) avoisinants, formés lors de trois
épisodes successifs, à 3.55, 3.45 et 3.25–3.21
Ga. Ce sont des granites de nature “TTG”,
déformés.

– Des grands batholites granitiques (s.s.) et

syénitiques, plus potassiques donc que les
TTG, formés à 3.11–3.07 Ga.

On peut aussi distinguer 4 phases tectoniques
majeures, chacune accompagnée de plutonisme
et parfois de métamorphisme :

1. Aux alentours de 3.55–3.50 Ga (reliques
discrètes) ;

2. A 3.45 Ga ;
3. A 3.29–3.21 Ga (phase majeure, durant

laquelle les principales structures visibles
à l’échelle cartographique se sont for-
mées ; c’est aussi l’âge du seul métamor-
phisme réellement préservé) ;

4. A 3.11–3.07 Ga (lors de la mise en place
des plutons tardifs ; c’est une phase de dé-
formation relativement mineure, confinée
à quelques zones de cisaillement autour
de ces granites).

1En omettant les enclaves de gneiss d’Acasta dans le Nord du Canada, certes plus anciens (4.04 Ga) mais ne
formant pas un terrain de taille suffisante pour présenter une géologie reconaissable
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2 Le bloc archéen de la région de Barberton

Fig. 2.1: Carte géologique de la région de Barberton. Les unités en gris fonçés sont les couvertures sédimen-
taires récentes (Transvaal au Nord, Karoo au Sud). Les unités en blanc sont des les roches plutoniques vieilles
de 3.1 Ga. KaF : Kaapmuiden Fault ; KoF : Komati Fault ; ISZ : Inyoni shear Zone ; IF : Inyoka Fault.

1 Stratigraphie et unités géologiques
1.1 La ceinture de roches vertes

Dans la CRV proprement dite, on distingue
classiquement trois unités superposées (et plis-
sées ensemble), sur des bases lithologiques et
chronologiques. Dans les détails, la stratigra-
phie n’est pas entièrement résolue ; de nom-
breuses formations ne sont pas continues laté-
ralement, et la déformation, importante, rend
les corrélations à distance difficile. La discus-
sion suivante ne doit donc pas donner une
(fausse) impression de continuité ; en particu-

lier, il existe une différence importante entre
les parties sud-Est et Nord-Ouest de la CRV,
de part et d’autre d’une importante structure,
la faille d’Inyoka.

(Toutes les descriptions qui suivent viennent
de Lowe and Byerly (1999) et Hofmann et al.
(2004), les références ne sont pas rappelées
systématiquement. Les âges sont compilés par
Poujol et al. (2003), je ne cite pas à chaque
fois la référence d’origine.)
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Figure 2: Geological map of the Barberton greenstone belt and immediately surrounding 
granitic terrane (modified after Anhaeusser and Robb, 1980; Kamo and Davis, 1994; Lowe 
and Byerly, 2003). 

 2

Fig. 2.2: Détails stratigraphiques dans la partie Sud-
Ouest de la CRV de Barberton (Hofmann et al., 2004)

a. Le groupe d’Onverwacht

Le groupe d’Onverwacht occupe la base de la
séquence. Dans la partie Sud-Est, il s’est formé
entre 3.55 et 3.26 Ga, et son épaisseur totale
est de 13 km. Dans la partie Nord-Ouest, il est
plus mince (quelques kilomètres), et s’est mis en
place entre 3.3 et 3.25 Ga. Dans les deux cas, le
groupe d’Onverwacht est formé principalement
de laves basiques et ultrabasiques (dont les ko-
matiites), avec ici et là des intercalations de
cherts, de sédiments clastiques, parfois de laves
felsiques (dacites). L’ensemble (sauf les niveaux
mentionnés plus bas) est faiblement métamor-
phisé, en faciès schiste vert au maximum. Les
roches basiqus et ultrabasiques sont souvent al-
térés (fuschite, une muscovite chromifère), en
conditions hydrothermales.

Au Sud-Est

On distingue 6 formations successives, qui sont
de bas en haut :

– Les formations de Sandspruit et Thees-
pruit. Ce sont les deux seules parties du

groupe d’Onverwacht qui soient en faciès am-
phibolite.
La formation de Sandspruit n’apparaît que
sous forme d’enclaves au sein des gneiss TTG
au Sud de la CRV ; elle regroupe des litholo-
gies variables, non corrélables avec le reste
de la CRV, et les rares âges obtenus (Dzig-
gel et al., 2002) montrent qu’en fait elle n’est
pas spécialement plus ancienne que le reste
du groupe d’Onverwacht.
La formation de Theespruit (env. 1900 m)
est plus continue ; elle est formée de schistes
ultrabasiques ou, au contraire, acides, qui
sont les équivalents métamorphiques des
laves basiques et des dacites évoquées plus
haut. On y trouve des âges aussi anciens que
3.547 Ga. La formation de Theespruit est sé-
parée du reste du groupe d’Onverwacht par
une faille, la faille de la Komati. Ces deux
unités ne sont donc peut-être pas tant la
partie “inférieure” de la stratigraphie, que
simplement des équivalents métamorphisés
et déformés des niveaux plus “supérieurs”.

– La formation de la Komati (3.48–3.47 Ga ;
env. 3100 m), au dessus de la faille du même
nom, est formée essentiellement de coulées
massives ou en pillows de komatiites et ba-
saltes komatiiques. Elle est termine par le
“middle marker”, un horizon continu, à va-
leur de marqueur régional, formé de grès vol-
canoclastiques et de cherts (3472 ± 5 Ma).

– La formation de Hooggenoeg (3.47–3.44
Ga, env. 3900 m) est elle aussi formée de ba-
saltes, avec quelques niveaux de cherts inter-
calés, et se termine par un niveau de dacites,
grès et conglomérats (niveau H6, 3445 Ma,
synchrone des plutons TTG du Sud). Ce ni-
veau est lui-même recouvert par les “Buck
Reef cherts”, un niveau de cherts de 350 m
d’épaisseur (3416 ± 5 Ma).

– La formation de Kromberg (3.41–3.33 Ga,
1700 m) se compose de basaltes et de ko-
matiites, avec des intercalations de cherts, et
se termine également par un niveau de tuff
acide.

– La formation de Mendon (3.29 Ga, env. 400
m) comporte encore des komatiites et des
unités de cherts (Msauli chert).
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2 Le bloc archéen de la région de Barberton

Figure 3: Stratigraphic logs of the western 
and eastern limbs of the Onverwacht 
Anticline, southwestern part of the 
Barberton greenstone belt (mainly after 
Lowe and Byerly, 1999). 
 
Sandspruit Formation (c. 2100 m) –The 
Sandspruit Formation (Fig. 2) is represented 
by large rafts or xenoliths between or within 
TTG plutons. The formation consists largely 
of deformed and metamorphosed ultramafic 
rocks (serpentinite, talc schist) and 
metabasalt, now amphibolite. Thin 
metasedimentary layers are present locally. 
The stratigraphic relationship to the 
Theespruit Formation is unclear. 
 
Theespruit Formation (c. 1900 m) –The 
Theespruit Formation (Fig. 2) consists 
predominantly of basalt (locally pillowed), 
komatiitic basalt, altered felsic volcanic and 
volcaniclastic rocks, and their deformed 
equivalents. Thin layers of banded black 
chert are present locally. Tectonic slices of 
tonalitic gneiss, dated at 3538 Ma 
(Armstrong et al., 1990), are tectonically 
intercalated with the supracrustal rocks. The 
Theespruit Formation is separated from the 
bulk of the greenstone belt by a high-strain 
zone, the Komati Fault, along which highly 
sheared mafic and ultramafic rocks occur. 
The oldest dated supracrustal rocks of the 
Barberton belt are schistose felsic volcanic 
rocks in the Steynsdorp Anticline that are 
attributed to the Theespruit Formation (3547 
Ma, Kröner et al., 1996). 
 
Komati Formation (c. 3100 m) –The 
Komati Formation (c. 3480 Ma, Armstrong 
et al., 1990) consists of spinifex-textured 
komatiite, komatiitic basalt and pillowed 

and massive basalt (Figs. 2, 3). Komatiites and komatiitic basalts are common in the lower 
part, whereas komatiitic basalts predominate in the upper part of the formation (Dann, 2000). 
Interflow sedimentary layers are absent, suggesting high eruption rates. The Komati 
Formation is the type locality for komatiites, which were first described by Viljoen and 
Viljoen (1969b). 
 
Middle Marker (1-10 m) –The Middle Marker is a regionally extensive sedimentary horizon 
(4-5 m average thickness) that separates the Komati Formation from the Hooggenoeg 
Formation. It consists of silicified cross-bedded volcaniclastic sandstone, including 
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Fig. 2.3: Log dans le groupe d’Onverwacht (Hofmann
et al., 2004)

Au Nord-Ouest

Le groupe d’Onverwacht est regroupé dans une
seule formation, indifférenciée, la formation de
Weltvreden. Elle se compose, elle aussi, de
komatiites, basaltes et cherts mineurs. On y
trouve d’assez nombreux complexes basiques li-
tés (dunites et pyroxénites), intrusifs ; ils ja-
lonnent plus ou moins la faille d’Inyoka. Son
âge est mal connu (autour de 3.3 Ga).

Des traces de vie

Elles ont été reconnues par plusieurs chercheurs
(Westall et al., 2001, , par exemple) dans cer-
tains cherts du groupe d’Onverwacht : des
cherts carbonés (contenant de la matière orga-
nique), avec des δ13C très négatifs (en particu-
lier les Buck Reef Cherts). La morphologie de
ces “fossiles” ressemble à des colonies de cyano-
bactéries.

Milieux de dépôt

L’essentiel du Groupe est composé de laves ba-
siques ou ultrabasiques, ce qui évoque un milieu
océanique (plateau associé à un point chaud,
dorsale, rift. . .). L’altération des laves, la pré-
sence de filons de cherts, suggèrent un hydro-
thermalisme actif. Des traces de minéraux éva-
poritiques sont présents dans certains cherts,
indiquant un milieu proche de la surface, ce
qui est cohérent avec la présence d’êtres pho-
tosynthétiques. Dans certains niveaux (forma-
tion d’Hooggenoeg), il a été mis en évidence
des failles normales listriques syn-sédimentaires
(de Vries et al., 2006), qui pourraient orienter
vers un contexte de type rift.

L’ensemble évoque donc un contexte océanique,
peu profond, sans masse continentale notable
à proximité (pas ou peu de sédiments détri-
tiques), et sans activité de type “subduction”
(pas de laves acides). Peu de sites sur la Terre
actuelle ressemblent à cette description ; il fau-
drait peut être se tourner vers des plateaux de
type Kerguelen, ou Islande pour avoir une ana-
logie approximative.
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90 S.T. de Vries et al. / Precambrian Research 149 (2006) 77–98

Fig. 8. (a) Oblique aerial photograph of west-block-down normal fault in the sedimentary succession of the BR-vsc, and (b) photograph overlain by
field observations and interpretation. Note the thickness difference of the iron-oxide-rich unit (indicated with II) on both sides of the fault, and the
upward decrease in offset along the fault. Corresponding units on both sides of the fault have corresponding numbers. Location indicated in Fig. 4.

occurs within the BRC. Between these two locations,
en echelon, WNW orientated sinistral faults with associ-
ated vertical S-folds are observed. Vertical faults without
definite asymmetry are found in the core and along the
southern limb within the BRC where they interfere with
moderately plunging parasitic folds of the major syncline
(e.g. loc. HV98-142 in Figs. 3 and 4).

In the eastern part of the Buck Ridge, structural com-
plications in the southern limb of the syncline have
created anomalous contacts between mafic deposits of
the Kromberg Formation and the BRC (see Section 3.2.3
and Fig. 7).

4. Interpretation and discussion

4.1. Stratigraphic architecture and environment of
deposition of the BR-vsc

The dominantly mafic to ultramafic lower part of
the BR-vsc is relatively poorly exposed, and conse-
quently indications for the environment of deposition are
sparse. The widespread occurrence of pillow basalts and
chert with cross-bedding indicates subaqueous deposi-
tion for parts of the succession. Upwards, the nature of
the volcanism changes to bimodal. Flow banding and

Fig. 2.6: Failles syn-sédimentaires dans la formation de Hooggenoeg (de Vries et al., 2006). Photo aérienne
interprétée ; anticlinal d’Onverwacht, proche de la faille d’Inyoni.

b. Le groupe de Fig Tree

Le groupe de Fig Tree se caractérise par l’ab-
sence de laves basiques ou ultrabasiques. Il est
formé de laves massives ou de tuffs acides,
de grès volcanoclastiques2, d’argilites, de sédi-
ments chimiques (BIFs). Les laves sont d’affi-
nité calco-alcaline. C’est une formation com-
plexe, dans laquelle il est difficile d’établir une
bonne stratigraphie (elle affleure relativement
mal, elle est très discontinue, on y manque de
niveaux repères).

Les âges des roches du groupe de Fig Tree
s’étalent entre 3.26 et 3.23 Ga.

Au Sud-Est

Deux formations sont reconnues ; elles ne sont
jamais en contact normal, mais toujours tecto-
nique :

– La formation de Mapepe (quelques cen-
taines de mètres d’épaisseur) est essentiel-
lement formée de sédiments, qui deviennent
graduellement de plus en plus grossiers, de sé-
diments chimiques à la base, à des conglomé-
rats au sommet. Des niveaux avec des sphé-
rules (représentant des liquides, générés lors
d’un impact de météorite et recristallisés)
sont connus (Lowe et al., 2003).

– La formation d’Auber Villiers (env. 1 km)
se compose quant à elle de laves dacitiques,
et de produits volcaniques associés : tuffs et
grès volcanoclastiques.

2Ce terme est utilisé ici pour évoquer des grès pauvres en quartz, riches en fragments lithiques et en feldspaths,
sans doute formés par l’altération quasi in-situ de laves ou de tuffs volcaniques
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2 Le bloc archéen de la région de Barberton

Fig. 2.7: Stratigraphie des formations de Mapepe (gauche) et Auber Villiers (droite) (Lowe and Byerly, 1999)

L’association de ces deux unités évoque un mi-
lieu sédimentaire allant du profond, au peu pro-
fond et même au côtier, à proximité de volcans
(arc insulaire, lié à une subduction ?).

Au Nord-Ouest

On distingue plusieurs formations —mais la
stratigraphie n’est pas clairement fixée dans
cette partie, et reste encore à préciser. Pour
l’essentiel, on retrouve la même dichotomie que
dans le bloc SE, avec

– Des formations à dominante sédimentaires,
chimiques (BIFs) et terrigènes (shales, grès
— pas de conglomérats dans cette partie) :
formations de Ulundi, Sheba et Belvue
Road ;

– Des formations à dominante volcanique ou
volcano-détritique (dacites, tuffs, grès volca-
noclastiques) : formations de Bien Venue et
de Schoongezicht (3226 ±1 Ma).

Ces dépôts se sont formés dans des conditions
analogues à celles de la partie SE, bien que l’ab-
sence de dépôts grossiers évoque des milieux
plus profonds.

Milieu de dépôt

Contrairement au Groupe d’Onverwacht, le
Groupe de Fig Tree peut s’interpréter en termes
de milieux analogues à ceux connus sur la Terre
actuelle : l’association de laves calco-alcalines et
de roches détritiques est semblable à ce que l’on
connaît aux alentours des arcs insulaires actuels
(bassins d’avant/arrière arc).

c. Le groupe de Moodies

Le groupe de Moodies (3.22–3.21 Ga) est formé
presque uniquement de sédiments détritiques,
des grès quartzeux et des conglomérats, qui
forment les reliefs dominant les montagnes de
la CRV.
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Stratigraphie

Dans la partie NW, trois formations ont été
identifiées (Clutha, Joe’s Luck et Baviaans-
kop) ; chacune se compose d’une séquence ana-
logue, allant de conglomérats à la base à des
grès fins au sommet. Il est épais d’environ 3
km d’épaisseur. Dans la partie SE, le groupe de
Moodies n’a pas été subdivisé, et est plus fin
(500 m ? Heubeck and Lowe, 1994).

Fig. 2.8: Stratigraphie idéalisée des unités sédimen-
taires du Groupe de Moodies (Hofmann et al., 2004)

Conditions de dépôt

Les grès de la partie NW dont des sédiments re-
lativement matures, déposés dans des systèmes
fluviaux/deltaïques, alimentés sans doute par
le Nord(-Ouest). Ceux de la partie SE, moins
bien connus, sont plus proximaux, et présentent
des milieux de dépôts analogues. Dans les deux
cas, il s’agit de petits bassins, discontinus, sans
doute bordés de failles actives (failles normales
dans certains cas), replissés par la suite. Dans
la partie NW, on observe des figures de dessi-
cation et des traces de marées, témoignant de
milieux peu profonds.

Fig. 2.9: Reconstitution paléogéographique lors du
dépôt du groupe de Moodies (Heubeck and Lowe,
1994). En haut, dépôt de la partie inférieure du
Groupe dans des bassins entourés de reliefs limités
par des failles normales. En bas, inversion tectonique
du bassin.

L’ensemble ressemble à un bassin molas-
sique, très similaire aux molasses associées aux
chaînes de collision modernes.

Informations sur l’environnement Ar-
chéen

L’étude des sédiments du Groupe de Moodies
permet de tirer plusieurs conclusions sur les
conditions de surface de la Terre Archéenne :

1. La présence de granoclassements, strati-
fications obliques et fentes de dessication
témoigne d’une sédimentation fluviatile,
donc dans de l’eau liquide, ce qui permet
de contraindre les températures de sur-
face (entre 0 et 100˚C).

2. L’étude des cyclicités dans certains grès
tidaux (qui enregistrent des cycles liés
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aux marées) indique que la durée du
mois lunaire Archéen était plus court (une
vingtaine de jours) que le mois lunaire ac-
tuel (Eriksson and Simpson, 2000).

 
 
Figure 23: (A) Bar chart of sandstone bundle thickness versus bundle number from a 
sandwave deposit in the Moodies Group, Eureka Syncline. Note the presence of thick-thin 
pairs of bundles considered to reflect the dominant and subordinate tides of a diurnal system, 
and the cyclic thinning and thickening of foreset bundles reflecting neap-spring-neap tidal 
cyclicity. (B) Plot of sandstone bundle thickness versus bundle number using same data set as 
A, but with inferred subordinate tidal bundles removed. Note the alternation of thicker and 
thinner neap-spring-neap cycles considered to represent, respectively, perigee and apogee 
records of an anomalistic tidal system. 
 
Tree Group. A traverse along the roadway shows flattened and elongated volcanic clasts in 
the Schoongezicht sequence, the latter overlain, in turn, by alternating Moodies 
conglomerates and subgreywackes. Features to note include the strongly flattened pebbles, 
mainly consisting of black chert, but also containing pebbles of granitic composition, as well 
as clasts of quartzite, lava, banded iron formation and shale fragments. The chert pebbles are 
strongly flattened ellipsoids and are drawn out to display a subvertical lineation. The mean 
pebble deformation at this locality was calculated to be 61% (Anhaeusser, 1969, 1976a). The 
granitic pebbles are unusual in that they display spectacular graphic intergrowth textures 
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Fig. 2.10: Analyse des cyclicités dans les grès du
Groupe de Moodies, d’après Lowe, repris par Hof-
mann et al. (2004). Les deux diagrammes repré-
sentent l’épaisseur de chaque lit en fonction de sa
position “stratigraphique”. En haut, données non fil-
trées ; on constate en paticulier des paires de cycles
épais–fins, correspondant aux deux marées (l’une plus
importante que l’autre) dans un cycle diurne. En bas,
données filtrées de cette micro-cyclicité. On observe
des variations de l’épaisseur selon des cycles d’une
vingtaine de jours, qui correspondraient à des mois
lunaires.
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1.2 Les orthogneiss avoisinants et
leurs enclaves

La CRV est en contact avec des orthogneiss, qui
sont des plutons TTG déformés. Ces contacts
s’observent surtout au Nord-Ouest et au Sud ;
au Sud-Est (coté Swaziland), le contact est
masqué par les intrusions de granitoïdes potas-
siques tardifs.

Trois générations de TTG occupent les marges
de la CRV. Malgré l’apparente similarité des
traces cartographiques, il y a deux types de
contacts bien distincts ; de la même façon,
une apparente similarité pétrologique pourrait
pourtant cacher deux groupes aux origines lé-
gèrement différentes3.

Les TTG (tonalites, trondhémites et grano-

diorites) sont des roches plutoniques sodiques.
Elles sont probablement formées par fusion par-
tielle d’amphibolite, dans les conditions de sta-
bilité du grenat. Une telle fusion peut se conce-
voir dans différents contextes géologiques (sub-
duction ou base d’une croûte épaisse). Dans les
détails, il est possible de distinguer plusieurs
sous-types de TTG. Les tonalites (et certaines
trondhjémites associées) correspondent sans
doute à une fusion à relativement faible profon-
deur (autour de 10–15 kbar), et haute tempéra-
ture (> 1000˚C). A l’inverse, les trondhjémites
reflètent en majorité une fusion sous des profon-
deurs plus importantes (>20 kbar), et des tem-
pératures plus modérées (850–950˚C). Les gra-
nodiorites (rares dans les plutons de Barberton)
quant à elles correspondent plutôt à la fusion
de protolithes déjà plus acides (des tonalites ou
trondhjémites déjà formées, par exemple).

Fig. 2.11: Géochimie des plutons TTG, à gauche diagramme SiO2 vs. Sr, à droite diagramme de de la Roche
et al. (1980), prenant en compte tout les éléments majeurs. Notez dans les deux cas la différence entre le
groupe I, trondhjémitique, plus riche en Sr (Theespruit, Stolzburg et une partie des gneiss de Badplaas) ; et
le groupe II, tonalitique et trondhjémitique, relativement pauvre en Sr (Nelshoogte, Kaap Valley, Badplaas
et Steynsdorp). Nous interpétons le groupe I comme reflétant une fusion à haute pression (>20 kbar) et le
groupe II à basse pression (10–15 kbar).

3Cette section se base principalement sur des travaux en cours à l’Université de Stellenbosch, par G. Stevens,
A. Kisters, R. Belcher, C. Lana et moi-même
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a. Le pluton de Steynsdorp : 3.55–3.50
Ga

Ce petit pluton se situe au coin Sud-Est de la
CRV, proche de la frontière du Swaziland. Il
s’agit essentiellement d’un dôme d’orthogneiss
assez déformés ; il est entouré de sédiments de
la formation de Theespruit, également forte-
ment déformé (que nous interprétons comme
une faille normale ductile, accommodant l’ex-
humation de ce bloc vers la surface). Les sédi-
ments de la formation de Theespruit au contact
du pluton développent des grenats, témoignant
de conditions “assez profondes”4.

Au point de vue pétrologique, le pluton de
Steynsdorp se compose de tonalites et de gra-
nodiorites. La géochimie suggère que les tona-
lites se soient formées par fusion de roches ba-
siques (similaires aux amphibolites du groupe
d’Onverwacht), à des pressions de l’ordre de
10–12 kbar et des températures avoisinant les
1000˚C ; les granodiorites reflétant quant à
elles la refusion de ces tonalites.

Ce pluton correspond donc à un fragment de
croûte inférieure ou moyenne, composite, et re-
montée vers la surface, une explication similaire

à celle que nous proposons pour l’ensemble des
plutons à 3.45 Ga (paragraphe suivant). Cette
croûte inférieure s’est formée entre 3.55 et 3.50
Ga, de façon synchrone de la base du groupe
d’Onverwacht, probablement par fusion intra-
crustale à la base de quelque chose qui pouvait
ressembler à un plateau océanique.

b. Le “bloc de Stolzburg”, ca. 3.45 Ga

Ce bloc de 200 à 300 km2 se trouve au Sud de
la CRV proprement dite ; il est limité à l’Ouest
par une faille ductile, la zone de cisaillement
d’Inyoni et au Sud par la batholite tardif (3.1
Ga) de Mpuluzi. Il se compose d’une mosaïque
de plutons TTGs, et de lambeaux de roches de
la formation de Sandspruit. Trois plutons, bien
cartographiables, ont été datés : le pluton de
Stolzburg, celui de la Theespruit, et le petit
pluton de Doornhoek. Tous trois donnent des
âges de 3.44–3.45 Ga, identiques aux erreurs
près. Vers le Sud, les TTG occupent de petits
domaines, sont déformées par les structures 3.1
Ga, et affleurent moins bien, si bien qu’il est
moins facile de comprendre l’architecture de ce
secteur.

Fig. 2.12: Carte du bloc de Stolzburg (Kisters and Anhaeusser, 1995). Notez l’imbrication des plutons et des
fragments ou xénolithes de CRV.

4L’étude métamorphique est en cours !
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Les plutons de ce secteur sont intrusifs dans
les roches de la formation de Theespruit, ou
contiennent des xénolithes de la formation de
Sandspruit. Les contacts intrusifs et les xéno-
lithes sont déformés (par la tectonique vieille
de 3.2 Ga, et par endroit par les zones de ci-
saillement 3.1 Ga).

A 3.2 Ga se développe aussi un métamorphisme
régional important, qui affecte tout le bloc de
Stolzburg. Ce métamorphisme, en faciès am-
phibolite à granulite, est détaillé plus loin ; il
s’exprime surtout dans les xénolithes du groupe
d’Onverwacht, à condition que leur composi-
tion le permette5, et pas du tout dans les plu-
tons, dont la minéralogie ne permet pas de ré-
actions métamorphiques. Il est daté (par des
veines syn-tectoniques ou des sphènes méta-
morphiques, Dziggel et al. (2002, 2005)) aux
alentours de 3.22 Ga : il n’est donc en rien lié
à la mise en place des plutons.

Pétrologiquement, les TTG sont des trondhje-
mites, assez leucocrates. Leur géochimie sug-
gère une origine par fusion d’amphibolites, à
des profondeurs excédant 20 kbar pour des tem-
pératures autour de 900˚C, ce sont donc des
conditions très similaires à celles que l’on at-
tend dans une zone de subduction.

c. Les plutons à ca. 3.2 Ga

Quatre plutons, de caractéristiques bien diffé-
rentes, se forment vers 3.29–3.21 Ga, c’est à
dire essentiellement pendant la mise en place
des groupes de Fig Tree et Moodies :

– Les plutons de Kaap Valley et Nel-
shoogte, au Nord-Ouest de la CRV, pré-
sentent des relations intrusives sans ambi-
guité avec la CRV avoisinante. Dans le cas
du pluton de Nelshoogte il est possible de dé-
montrer qu’ils se sont mis en place sous forme
de sills assez plats, dans la croûte moyenne
ou supérieure, qui ont en suite été plissés et
déformés en dômes, à la fin de leur mise en
place6. Le pluton de Kaap Valley est une to-
nalite à amphibole ; le pluton de Nelshoogte
est formé de trondhjémite et de tonalite. La
géochimie de l’un comme l’autre suggère une
formation par fusion d’amphibolites à 10–12
kbar, 1000–1100˚C.

– Le “pluton” de Badplaas, au Sud-Ouest,
n’est en fait pas un pluton mais plutôt une
collection d’orthogneiss et de filons de trond-
hémites et de tonalites. Plusieurs phases d’in-
trusion et de déformation peuvent s’observer,
ce qui est cohérent avec une longue histoire
de mise en place (3.29–3.22Ga, Kisters et al.,
2006).La géochimie de cette unité, formé sur-
tout de trondhjémites, est complexe,et pour-
rait correspondre à l’assemblage de différents
magmas, formés à des profondeurs variant de
10–12 à >20 kbar, à partir d’amphibolites
mais aussi de TTG déjà formées.

– Le pluton de Dalmein est légèrement plus
récent (3215 Ma). C’est un granite potas-
sique, post-tectonique, qui recoupe nette-
ment toutes les structures de la CRV. C’est
probablement un pluton principalement crus-
tal (fusion partielle de croûte continentale
déjà en place).

5les komatiites enregistrent mal le métamorphisme, leur composition magnésienne ne permettant que peu de
réactions minérales “intéressantes”

6C’est donc une histoire tectonique simple, à comparer avec les deux épisodes successifs que l’on peut recon-
naître dans les plutons de Stolzburg et Theespruit
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1.3 Les batholites tardifs

sequences (e.g. De Wit et al. 1987; Armstrong et al. 1990); or

(3) questioning the magmatic models for large parts of the

present-day granite–greenstone contacts altogether, as structu-

rally reworked and subsequently exhumed basement gneisses

(e.g. Dziggel et al. 2002; Kisters et al. 2003).

This study focuses on laterally extensive granite plutons of a

subsequent magmatic episode associated with the intrusion of

vast amounts of granodiorites, monzogranites and syenites, the

GMS suite, at c. 3.1 Ga. Rocks of the GMS suite are found not

only in the Barberton granite–greenstone terrane, but also over

large parts of the Kaapvaal Craton, and their emplacement

coincides with the first stabilization of the central parts of the

craton (De Wit et al. 1992; Kamo & Davis 1994; Poujol &

Anhaeusser 2001). The GMS suite in the Barberton granite–

greenstone terrane shows very different internal and external

characteristics from the earlier TTG suite. Individual plutons

may cover several thousand square kilometres and these compo-

site granitoid bodies have traditionally been referred to as

batholiths, alluding to their compositionally and texturally het-

erogeneous nature and enormous areal extent (e.g. Anhaeusser et

al. 1981). For the most part, the plutons appear undeformed,

intrusion-related wall-rock strains are only locally recorded, and

intrusive relationships with wall rocks are commonly sharply

discordant (e.g. Hunter 1973; Anhaeusser & Robb 1983; Robb et

al. 1983). Regional studies have demonstrated that most of these

granitoids represent subhorizontal, sheet-like intrusions. The

tabular granites are commonly underlain by so-called migmatite

terranes and dyke complexes that have tentatively been inter-

preted as the feeders to the overlying granite sheets (e.g. Hunter

1957, 1973; Anhaeusser et al. 1981; Anhaeusser & Robb 1983;

Robb et al. 1983). The sum of these features has traditionally

been interpreted to indicate a ‘passive’, post-tectonic and

anorogenic emplacement of the granitoids (e.g. Anhaeusser &

Robb 1983). This interpretation has not remained unchallenged,

and Robb et al. (1983) and Jackson & Robertson (1983)

described the presence of regional-scale gneiss belts within and

along the margins of the batholiths. The multiphase intrusive

relationships between basement gneisses and the GMS suite and

deformation of the potassic granitoids suggests that the emplace-

ment of the 3.1 Ga granitoids is, at least partly, structurally

controlled. As a result of these contrasting views on the contact

relationships and the lack of detailed structural work on the large

batholiths, the emplacement and tectonic setting of the craton-

wide plutonic suite have remained somewhat enigmatic.

The present study centres around an area of c. 40 km 3 5 km

along the western and northern margin of the Mesoarchaean, c.

3105 Ma Mpuluzi batholith, one of the most extensively studied

plutons of the GMS suite (Anhaeusser et al. 1981; Anhaeusser &

Robb 1983; Kamo & Davis 1994; Yearron 2003) (Figs 1 and 2).

The aim of this study is to constrain the emplacement mechan-

isms and magmatic assembly of this large batholith that com-

bines a number of internal and external structural features that

seem typical of many of the GMS suite plutons (Robb et al.

1983). This margin, in particular, discloses highly varying

contact relationships between the younger GMS suite rocks and

basement gneisses that closely reflect the existing controversy

about the syn- v. post-tectonic timing and controls of the granite

emplacement (Anhaeusser & Robb 1983; Jackson & Robertson

1983). Mapping was undertaken on the basis of aerial photo-

graphs at a scale of between 1:6000 and 1:10 000, and angular

and spatial distortions were corrected by global positioning

system (GPS) readings. The field-based studies were supplemen-

ted by thin-section petrography and whole-rock geochemistry to

characterize different intrusive phases. In addition, geochronolo-

Fig. 1. Regional geology of the Barberton

granite–greenstone terrane (after

Anhaeusser et al. 1981) and its location in

the Kaapvaal Craton in southern Africa

(inset).
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Fig. 2.13: Les plutons tardifs (3.1 Ga) autour de la CRV de Barberton (Westraat et al., 2004). Ils sont ici
appelés “GMS suite” (granite, monzogranite et syénite).

Les batholites potassiques à 3.1 Ga (et les
roches associées) occupent la plus grande sur-
face de la région, et forment 4 grandes unités :

– Le batholite de Nelspruit, au Nord, assez
mal connu ;

– Le batholite de Pigg’s Peak, au Swazi-
land, également peu connu (et affleurant as-
sez mal) ;

– Le batholite de Mpuluzi (Lochiel dans l’an-
cienne littérature), au Sud ; sa marge Nord,
qui forme de beaux affleurements, est assez
bien connue ;

– Le batholite de Heerenveen, au Sud-Ouest,
le plus petit des quatres ; il a été cartographié
en détail (Belcher et al., Refusé; Belcher and

Kisters, 2006).

De plus, de petits corps de syénites se mettent
en place au même moment : le pluton de
Boesmanskop, et le gros filon de Kees Zyn
Doorns (et d’autres petits morceaux, qui n’ont
pas été nommés).

Ceux des batholites qui sont bien connus ap-
paraissent comme des structures relativement
fines (l’épaisseur actuelle du batholite de Mpu-
luzi, par exemple, ne dépasse pas 1000 m), en
feuillets horizontaux. Ils sont alimentés par des
magmas qui ont monté dans la croûte dans des
zones de cisaillement verticales, qui occupent
surtout les marges des batholites (Westraat
et al., 2004; Belcher and Kisters, 2006).
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Fig. 4. Schematic cross-sections taken across the western domain (a) and northern domain (b) illustrating different intrusive relationships between rocks

of the GMS suite and wall rocks (see text for detailed discussion).

Fig. 5. (a) K-feldspar megacrysts of the Mpuluzi batholith defining a strong NE–SW-trending fabric parallel to the western gneissose margin of the

Mpuluzi batholith. At this locality (26818.959S, 30856.009E), magmatic fabrics defined by the alignment of euhedral and undeformed megacrysts are

progressively overprinted by a high-T solid-state gneissosity approaching the western domain. The high-T, solid-state origin of this gneissosity is evidenced

by the marginal recrystallization of megacrysts, pervasive recrystallization of the finer-grained groundmass and quartz ribbons. The top part of the

photograph is made up of an intrusive leucogranite dyke that also contains a solid-state gneissosity. (b) Solid-state, protomylonitic gneissosity in coarse-

grained (right-hand side of photo) and medium-grained (top left corner) variety of the Boesmanskop syenogranite (oblique plan view; length of pen is c.

15 cm). The K-feldspar megacrysts are marginally and/or pervasively recrystallized to form an augen texture and mafic minerals (biotite and hornblende)

are unretrogressed. The deformation textures and mineral assemblages testify to the high-T origin of the protomylonitic fabric. Locality: 26809.509S,

30868.959E (Mhlingase river, SE of the Boesmanskop). (c) S–C fabric relationships in syenitic gneiss indicating dextral sense of shear, southern margin of

the Boesmanskop syenogranite (26806.059S, 30869.179E). (d) Late-stage, cross-cutting and openly folded pegmatite dyke intruding into the Welverdiend

shear zone (shear fabrics of the Welverdiend shear zone run approximately horizontal in the photograph). Fold axes trend NE–SW, parallel to the

Welverdiend shear zone, and folding indicates a bulk NW–SE-directed shortening at high angles to the trend of the Welverdiend shear zone. Locality:

26817.729S, 30857.289E (east of the Schapenburg schist belt). (e) Lit-par-lit intrusive relationships between tonalitic basement gneiss (dark grey) and

leucogranite veins (light grey). (Note the mylonitic fabrics and augen textures developed in the leucogranite veins.) Locality: 26813.889S, 30858.629E

(foothills of the western escarpment). (f) Tightly folded aplite vein in syenitic gneiss. The gneissosity in the syenitic gneiss (annotated, S) is axial planar to

the fold. A leucogranite dyke is intrusive into the syenitic gneiss on the right-hand side of the photograph. The leucogranite is itself strongly gneissose.

Locality: 26810.209S, 30862.009E (SE margin of the Boesmanskop syenogranite). (g) Mosaic-like intrusive breccia of leucogranite (light grey) into a

melanocratic variety of the syenogranite gneisses related to the Boesmanskop intrusion (dark grey); lens cap in upper central parts of photo for scale.

Locality: 26812.129S, 30861.509E (east of the Boesmanskop syenogranite). (h) Intrusive breccia of weakly foliated leucogranite (light grey) containing

angular fragments of foliated granodiorite (dark grey). A solid-state foliation in the leucogranite runs from the lower left-hand to the upper right-hand

corner of the photograph. Locality: 26812.839S, 30861.129E (central parts of the Welverdiend shear zone).
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Fig. 2.14: Coupe sur la marge NW du batholite de Mpuluzi (Westraat et al., 2004). Le batholite apparaît
comme un feuillet assez mince, qui forme les hauteurs topographiques au dessus des gneiss. Sur le bord,
des zones de cisaillement servent de zones d’alimentation de magmas, et le batholite est hétérogène dans ce
secteur, comprenant même des syénites semblables à celles de Boesmanskop.

Pétrologiquement, on observe deux types prin-
cipaux (et quelques intermédiaires) :

– Des leucogranites, granites et rares granodio-
rites, formant l’essentiel des grands batho-
lites. Ce sont des roches plutoniques acides,
riches en quartz, feldspath potassique et pla-
gioclase, généralement à grain fin ou moyen.
Tout porte à croire que ces granitoïdes se sont
formées par fusion partielle, dans la croûte
moyenne, de roches similaires aux TTG avoi-
sinantes.

– Des syénites, syénogranites et roches asso-
ciées ; elles forment les deux petites intrusions

de Boesmanskop et Kees Zyn Doorns, mais
apparaissent aussi comme une phase mineure
sur la marge du batholite de Mpuluzi. Elles
sont très riches en feldspath potassique, et
ont souvent une allure de cumulats à feld-
spaths. Leur magmas parents se sont sans
doute formés par fusion d’une croûte infé-
rieure de composition moins acide.

Les deux composants sont plus ou moins homo-
généisés ; le plus souvent ils ne se mélangent pas
chimiquement, mais sont géographiquement in-
timement associés (Belcher et al., Refusé) dans
les marges des grands batholites.

41



2 Le bloc archéen de la région de Barberton

2 Architecture et structures

Fig. 2.15: Style tectonique de la CRV (Lowe et al., 1999). A cette échelle, elle apparaît comme un assemblage
de synclinaux, les anticlinaux étant le plus souvent faillés (sauf l’anticlinal d’Onverwacht, à droite de la coupe.

Comme cela a été évoqué plus haut, l’ensemble
du domaine Archéen a été déformé, lors de plu-
sieurs épisodes successifs. Cependant (à l’excep-
tion des relations intrusives préservées dans le
bloc de Stolzburg, et des zones de cisaillement
associées aux batholithes vieux de 3.1 Ga), l’es-
sentiel de la déformation s’est développée lors
des épisodes géologiques à 3.29–3.21 Ga.

2.1 Les structures dans la CRV

Dans la CRV proprement dite, les roches appar-
tenant aux trois formations sont plissées, avec

un style de plis très serrés, voire isoclinaux.

Les deux unités inférieures (Onverwacht et Fig
Tree) sont plissées ensemble ; elles sont recou-
vertes en discordance par la formation de Moo-
dies, plissée elle aussi ; dans cette dernière, on
observe des discordances internes qui sont éga-
lement plissées.

Comme on peut s’y attendre dans un tel ré-
gime tectonique, la plupart des flancs de plis
sont étirés et cassés ; de nombreuses failles lon-
gitudinales hachent la CRV, et la plupart du
temps, ls anticlinaux sont manqants ; la struc-
ture observée ressemble plutôt à un assemblage
de synclinaux séparés par des failles.
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2.2 Le système de failles d’Inyoka–
Inyoni

a. La faille d’Inyoka–Saddleback, dans la
CRV

L’une des failles longitudinales les plus impor-
tantes est connue sous le nom de “faille d’Inyo-
ka”, ou plus exactement, de “système de failles
d’Inyoka–Saddleback” (Lowe, 1994; Lowe et al.,
1999). Il s’agit d’un faisceau de failles qui par-
courent toute la longueur de la CRV, à proxi-
mité de sa bordure NW. Il correspond à la li-
mite entre les faciès NW et SE des séries supra-
crustales.

Cette (ou ces) faille(s) sont jalonnées de petits
complexes basiques et ultrabasiques lités (du-
nite, pyroxénite) ; il a été proposé qu’ils cor-
respondent à des fragments de croûte océa-
nique (ophiolites démembrées, Anhaeusser,
2001; de Wit et al., 1987).

Au point de vue structural, ces failles sont inter-
prétées comme correspondant à des chevauche-
ments (ca. 3.23 Ga), verticalisés par la suite.

Lowe (1994) propose, sur des bases stratigra-
phiques essentiellement, que la CRV soit décou-
pée en au moins 4 blocs, l’un au Nord-Ouest de
la faille d’inyoka et les trois autres au Sud-Est.
Sans rentrer ici dans les détails, ces subdivisions
semblent de second ordre, comparées à l’exis-
tence des deux domaines de part et d’autre de
la faille d’Inyoka.

b. La zone de cisaillement d’Inyoni, dans
les gneiss

Dans le terrain gneissique au Sud de la CRV,
dans la région de Badplaas, la faile d’Inyoka se
prolonge par une zone de déformation ductile
qui sépare deux blocs d’âges et d’histoires dif-
férents : au NW, le bloc de Badplaas, qui est
composé de roches plutoniques vieilles de 3.29–
3.22 Ga ; au SE, le bloc de Stolzburg, des plu-
tons vieux de 3.45 Ga métamorphisés il y a 3.22
Ga. Nous interprétons cette zone de cisallement
comme un équivalent, dans la croûte inférieure
ou moyenne, des failles d’Inyoka–Saddleback.

Sur le terrain, cette zone se manifeste par une
bande de 1 à 2 km de large formée de gneiss
très déformés, localement fondus et injectés de
filons ou de petits plutons de granitoïdes (3.23
Ga). On y trouve des reliques de toutes tailles
(1m – 1 lkm) de roches supracrustales (“For-
mation de Sandspruit”, quoique par endroit on
trouve des zircons détritiques d’âges Fig Tree !),
avec en particulier, ici aussi, un complexe ba-
sique lité d’environ 1 km de large.
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by amphibolites; with minor B.I.F.,
metasediments and ultramafics.
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by metapelites; with minor 
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Fig. 2.18: Carte géologique de la zone de cisaille-
ment d’Inyoni. Les gneiss (Badplaas, Stolzburg) sont
en blanc. L’allure de la foliation est indiquée par les
traits fins. Les sites d’amphibolites à haute pression
sont figurés par une étoile.

Les roches supracrustales ont été métamor-
phisées, dans des conditions de relativement
haute pression et basse température (voir plus
loin).

Au point de vue de l’histoire tectonique, c’est
une zone assez complexe. Nous pensons que
l’essentiel des structures (linéations verticales
et foliations replissées) enregistrent l’exhuma-
tion de roches profondes (du bloc de Stolzburg)
le long de cette zone de cisaillement ; on re-
trouve quelques reliques de structures plus an-
ciennes, peut-être liées à l’enfouissement des
roches du bloc de Stolzburg.
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c. Une structure d’échelle cratonique ?

A l’échelle de la région de Barberton, la struc-
ture d’Inoka–Inyoni apparaît donc comme une
structure majeure, qui sépare deux blocs ap-
parement semblables, mais qui enregistrent en
réalité une histoire très différente : une his-
toire longue (3.55 – 3.21 Ga) à l’Est, avec plu-
sieurs générations de plutons et de métamor-
phisme ; une histoire plus brève (3.29 – 3.21
Ga) à l’Ouest, avec la mise en place d’une seule
génération de plutons ; les deux domaines sont
ensuite mis en contact vers 3.2 Ga.

Cette structure correspond à une limite impor-
tante, à l’échelle de tout le craton du Kaapvaal
(Cf. chapitre “introduction à la géologie Sud-
Africaine”, fascicule “introduction au voyage”),
entre deux blocs d’âges et de caractéristiques
géophysiques différentes (de Wit et al., 1992;
Poujol et al., 2003).

2.3 Les structures dans les gneiss
TTG et leurs enclaves

a. A l’échelle cartographique

A l’échelle cartographique, les gneiss forment
des dômes globalement arrondis, qui sont
(partiellement ou complètement) entourés de

fragments (synformes) de CRV. A l’inté-
rieur des plutons, les foliations sont plus ou
moins concentriques, et soulignent la forme en
dôme7.

Un tel dispositif est très commun dans l’Ar-
chéen, dans de nombreuses régions du monde.
Différentes explications ont été proposées ; ces
structures sont quoi qu’il en soit considérées
comme un des éléments-clef qu’il faut com-
prendre pour interpréter la géodynamique de
l’Archéen.

b. A l’échelle de l’affleurement

La majorité des gneiss portant une foliation
et/ou une linéation, témoignant d’une déforma-
tion ductile.

Dans les plutons du domaine NW (3.2
Ga)

Les foliations sont verticales ou fortement pen-
tées ; elles portent des linéations horizontales ou
peu inclinées. Les fabriques sont surtout de type
S-L ou S>L. Elles sont pour l’essentiel magma-
tiques à sub-solidus, c’est à dire qu’il s’agit de
fabriques qui se sont développées dans un plu-
ton en train de cristalliser, subissant une défor-
mation en même temps (donc vers 3.2 Ga).

Fig. 2.19: Différents types de fabrique : S (une foliation mais pas de linéation) ; S-L (les deux sont présents) ;
L (une linéation mais pas de foliation). Mercier and Vergely (1992)

7Du moins sur les cartes géologiques publiés. Quand on cartogaphie en détail, c’est moins évident. . .
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Dans les plutons du domaine SE (3.45
Ga)

Les fabriques du bloc de Stolzburg sont plus
complexes.

– Les enclaves d’amphibolite de la Formation
de Sandspruit, ainsi que les roches de la for-
mation de Theespruit adjacentes, présentent
en général une foliation bien développée, ver-
ticale, marquée par un litage compositionnel
ou/et des alignements minéraux. Parfois, on
observe aussi des reliques de plis isoclinaux.
Cette foliation n’existe pas dans les plutons
(Stolzburg, Theespruit), qui se sont donc mis
en place après une première phase de défor-
mation.

– Les plutons, en revanche, présentent une fa-
brique L>S ou L, c’est à dire avec une li-
néation très marquée et verticale, et une fo-
liation faible ou absente. Cette seconde dé-
formation est une déformation à l’état so-
lide (sub-solidus), très postérieure à la mise
en place des plutons. Dans les éléments de
roches supracrustales, cette déformation se
manifeste par endroit par le développement
d’une nouvelle fabrique (L>S, linéations ver-
ticales) ; par endroit par le plissement de
la foliation pre-existante dans des plis d’axe
vertical. Le développement de minéraux mé-
tamorphiques associés à ces structures, dans
les fragments de CRV, a permis de dater le

métamorphisme (et donc la déformation) aux
alentours de 3.2 Ga.

Dans les deux terrains, on a donc affaire à des
structures qui sont essentiellement du même
âge : ca. 3.2 Ga. Mais, alors qu’il s’agit au NW
de structures formées dans des plutons en train
de cristalliser, au SE ce sont des structures dé-
veloppées à l’état solide, dans un fragment com-
posite de croûte comportant des gneiss et des
éléments de CRV.

2.4 Les contacts entre CRV et gneiss
et les structures en dômes

Comme c’est souvent le cas en géologie, c’est
en étudiant les contacts, ici entre les dômes
de gneiss et la CRV, que l’on peut obtenir les
meilleures informations. Ces contacts sont de
deux types, intrusifs ou tectoniques.

a. Contacts intrusifs et mise en place des
plutons

A de nombreux endroits, on observe des rela-
tions intrusives entre divers plutons TTG, et
la CRV. Ces relations, généralement cassantes,
correspondent à une mise en place relativement
superficielle des plutons dans un encaissant as-
sez froid.

Fig. 2.20: Le pluton de Theespruit recoupe nettement les structures dans la CRV avoisinante (Kisters and
Anhaeusser, 1995).
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Les plutons 3.45 Ga

Ces plutons (Stolzburg et Theespruit en pati-
culier) sont nettement intrusifs dans les roches
supracrustales du groupe d’Onverwacht : ils
contiennent des xénolithes anguleux de roches
(formation de Sandspruit), ou recoupent la
foliation de roches “en place” (formation de
Theespruit). Ce contact a été par la suite étiré
et déformé, lors de la déformation et du méta-
morphisme il y a 3.2 Ga.

Les plutons 3.2 Ga

Les plutons à ca. 3.2 Ga (Kaap Valley et Nel-
shoogte, en particulier) sont intrusifs dans les
amphibolites du Groupe d’Onverwacht (forma-
tion de Weltvreden). On observe soit des in-

jections lit par lit de granitoïdes dans la folia-
tion des amphibolites, soit une bréchification de
l’encaissant amphibolitique dans le pluton.

L’histoire de la mise en place du pluton de Nel-
shoogte a été étudiée en détail, et s’avère un
peu plus complexe. Nous pensons actuellement
(Belcher et al., 2005) que ce pluton a débuté
comme un sill, une intrusion mince et plate.
Ce sill léger était gravitairement instable, car
surmonté de roches plus denses (amphibolites
du Groupe d’Onverwacht) ; très vite, il aurait
commencé à remonter de façon diapirique au
travers de la croûte, alors même que des mag-
mas continuaient à alimenter la croissance du
pluton. On aurait donc un exemple de pluton
mis en place de façon diapirique, formant un
dôme lors de sa mise en place.

Fig. 2.21: Modèle de mise en place du pluton de Nelshoogte (Belcher et al., 2005). Commentaires dans la
figure.

b. Contacts tectoniques

Dans les parties où la CRV est au contact avec
des plutons anciens (c’est à dire, pas ceux de la
génération à 3.2 Ga, mais des roches qui étaient
déjà solidifiées à cette période), on constate en
général qu’une zone très déformée marque sa
limite. Dans les détails cependant, la zone la
plus déformée n’est que rarement au contact

plutons–CRV, mais un peu à l’intérieur de la
CRV ; elle sépare le coeur de la ceinture, for-
mée de roches supracrustales plissées, en faciès
schiste vert, et l’ensemble pluton + frange ex-
terne de la CRV, en faciès amphibolite. Il arrive
parfois que la zone de faille passe précisément
sur le contact entre les deux lithologies ; mais
en général, elle ne se trouve pas exactement au
même endroit. Dans la zone de faille elle-même,
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on observe fréquemment des boudins de roches
en faciès amphibolites, rétromorphosés en faciès
schiste vert.

L’ensemble de ces observations indique donc
que les plutons anciens (3.45 Ga), et leur en-
caissant supracrustal, ont été exhumés depuis
le faciès amphibolite, jusqu’à leur niveau ac-
tuel de mise en place, en faciès schiste vert.
Cette exhumation s’est faite le long de zones de
failles ou de mylonites, fortement pentées, qui
enregistrent un mouvement normal. La mieux

connue de ces failles, la faille de la Komati, sé-
pare le bloc de Stolzburg (formation de Thees-
pruit, plutons 3.45 Ga et leurs enclaves) du
reste de la CRV (formation de la Komati et au
dessus), à la limite Sud de la CRV.

La faille de la Komati a été interprétée
comme représentant l’exhumation extensive de
la croûte profonde (Kisters et al., 2003), dans
des structures similaires aux “metamorphic
core complexes” des régimes post-collisionels
modernes.

Fig. 2.22: Deux exemples de contacts entre la CRV et les gneiss avoisinants. En haut : au Nord (bloc NW),
près du pluton de Stentor, probablement vieux de 3.3 Ga (Dziggel et al., 2006). En bas : au Sud (bloc
de Stolzburg), dans le pluton de Stolzburg (Kisters et al., 2003). Dans les deux cas, une faille ou zone de
cisaillement sépare l’intérieur de la CRV, en faciès schiste vert, de sa bordure et des plutons avoisinant, en
faciès amphibolite.
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c. La formation des structures en
dômes

On a donc deux types de dômes, bien dis-
tincts8.

Basement gneisses

present
erosion level

Supracrustals
NW SE

S>L in retrograde mylonites,
noncoaxial strain.

L>>S; coaxial stretching

L>SStolzburg pluton

Supracrustal greenstonessw NE

Top to the NE movement

sw NE

Stolzburg pluton

Syn to late extensional
        tonalites

a

b

d

c

Fig. 2.23: Exhumation du bloc de Stolzburg dans
un contexte de “metamorphic core complex”, le long
de la faille de la Komati (Kisters et al., 2003). (a)
croûte orogénique ( ?) épaissie. (b) Effondrement gra-
vitaire, amincissement crustal et extension ; l’exten-
sion se manifeste par des failles normales dans la
croûte cassante (cf. fig 2.9 et un étirement ductile
dans la croûte inférieure ; une zone de cisaillement
(détachement) se développe entre les deux. (c) Ini-
tiation d’une instabilité gravitaire, les gneiss de la
croûte inférieure étant plus légers que les laves de
la croûte supérieure. (d) Amplification de cette insta-
bilité, remontée diapirique de la croûte inférieure. Les
fabriques dans les gneiss sont pivotées et verticalisées ;
les bassins dans la croûte supérieure sont comprimés
et subissent une inversion tectonique.

– Le premier type correspond essentiellement
à ce que l’on observe dans le bloc de Stolz-
burg (et probablement autour du pluton de
Steynsdorp). Ici, le dôme est formé d’un en-
semble de roches qui ont été enfouies et mé-
tamorphisées dans la croûte moyenne à in-
férieure, avant d’être exhumées. La déforma-
tion “en dôme” a eu lieu à l’état solide, et af-
fecte un ensemble composite (plutons + frag-
ments de roches supracrustales).

– Le second type de dômes s’observe dans les
plutons de Nelshoogte et (sans doute) de
Kaap Valley. Ici, les dômes se forment lors de
la mise en place du pluton lui-même, à l’état
magmatique. Le dôme débute comme un sill,
qui est plissé durant sa mise en place (dé-
formation syn-magmatique). La déformation
est progressivement amplifiée, et se poursuit
durant et après la solidification du pluton. Le
dôme n’est composé que d’un seul pluton.

Dans les deux cas, il s’agit bien de diapirisme,
puisque le moteur de la remontée du dôme
est essentiellement une instabilité gravitaire,
entre des roches profondes, légères (gneiss de
la croûte inférieure, ou magmas) et des roches
superficielles plus denses (amphibolites de la
CRV, dans les deux cas).

En revanche, l’initiation des diapirs semble
obéir à des mécanismes différents dans les deux
cas. Dans le terrain de Stolzburg (dôme com-
posite), la remontée du dôme semble initiée
par une faille normale (un détachement), qui
est ensuite tourné et verticalisé lors du diapi-
risme. Autour du pluton de Nelshoogte (pluton
simple), il n’y a pas vraiment de détachement
évident, et il semble que ce soit simplement la
différence de densité, ainsi que la faible visco-
sité des magmas, qui initie le dôme.

8On peut noter, incidemment, que d’autres types de dômes différents sont décrits dans la littérature : par
exemple des dômes de migmatites, dans lesquels c’est une croûte inférieure partiellement fondue, avec ses en-
claves et fragments solides, qui remonte en masse ; ou bien des dômes à l’état solide, qui percent une couverture
sédimentaire plus récente. Ces types de dômes semblent absents à Barberton.
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3 Le métamorphisme dans et autour de la CRV
Les données métamorphiques dans la région de
Barberton restent relativement limitées ; elles
permettent néanmoins de mieux comprendre
l’histoire géologique à 3.2 Ga. Les différentes
unités, présentées plus haut, et séparées par des
contacts tectoniques, montrent en effet des his-
toires métamorphiques différentes.

3.1 Dans la CRV proprement dite

Les roches, pour l’essentiel en faciès schiste
vert, ne se prêtent guère aux études métamor-
phiques. Il n’y a guère qu’une seule donnée
quantitative, obtenue sur des roches de la For-
mation de la Komati, près du terrain de Stolz-
burg (2–3 kbar et 300–400˚C Cloete, 1999).
Elle confirme bien l’impression qualitative que
donnent ces roches.

3.2 Dans les gneiss du domaine NW

Dans le domaine NW, près du pluton de Sten-
tor, les roches du domaine amphibolitique enre-
gistrent une histoire d’exhumation, depuis 600–
700˚C et 5 ±1 kbar jusqu’à 500–650˚C et 1–3
kbar (Dziggel et al., 2006).

Nous rattachons aussi au domaine NW le pe-
tit fragment de CRV de Schapenburg, tout au
Sud du terrain Archéen. Il est situé plus ou
moins directement sur la zone de cisaillement
d’Inyoni (qui sépare les deux domaines dans
cette région), et de plus dans une zone pincée
entre deux batholites vieux de 3.1 Ga, et cer-
tainement déformée à nouveau lors de leur mise
en place. Les conditions enregistrées ici sont de
640pm40˚C et 4.8 ± 1 kbar (Stevens et al.,
2002).

Dans les deux cas, le gradient métamorphique
est assez élevé : de l’ordre de 30 à 40˚C par
km.

3.3 Dans les gneiss du domaine SE

Le métamorphisme du domaine SE a été étudié
dans différents endroits du bloc de Stolzburg.

Dans le centre de ce domaine (immédiatement
au Nord de Boesmanskop), Dziggel et al. (2002)
a observé des conditions métamorphiques attei-
gnant 650–700˚C et 8–11 kbar, correspondant
probablement au pic du métamorphisme.

Près de la faille de la Komati (CRV de Tja-
kastad), Diener et al. (2006, 2005) a mis en
évidence l’histoire d’exhumation ; les minéraux
portant la fabrique liée à cette exhumation en-
registrent des conditions allant de 7.6 ± 1 kbar,
560 ± 20˚C à 3.8 ± 1.3 kbar, 540 ± 20˚C, in-
diquant une remontée presque isothermale.

Dans les mylonites de la faille de la Komati, un
peu plus à l’Ouest, Kisters et al. (2003) rap-
portent des conditions métamorphiques (syn-
exhumation) de 4 à 6 kbar, 450 à 500 ˚C.

On observe donc, avant l’exhumation, des gra-
dients géothermiques substantiellement plus
froids que ceux qui existent dans le bloc Ouest,
autour de 20˚C/km.

3.4 Dans le contact entre les deux
terrains : zone de cisaillement
d’Inyoni

Les roches de la zone de cisaillement d’Inyoni
sont assez variées pour avoir préservé une his-
toire métamorphique complexe, qui permet de
retracer un trajet P–T(–t) assez détaillé.

Le pic de pression, enregistré par des textures
de croissance du grenat dans des amphibolites,
se situe entre 600 et 650˚C et 12 à 15 kbar, ce
qui correspond à des conditions presque éclogi-
tiques, et au gradient géothermal le plus froid
connu dans l’Archéen (Moyen et al., 2006) : 12 à
15˚C par kilomètre, des valeurs très similaires
à celles enregistrées dans les zones de subduc-
tion actuelles. Il semble que cet assemblage se
soit développé au détriment d’une association
minérale à amphibole sodique, qui évoquerait
des conditions encore plus froides.
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Fig. 2.24: Conditions métamorphiqus dans la zone d’Inyoni. A gauche, deux exemples de textures dans les
amphibolites (a) association grenat (automorphe) et albite ; (b) syn-croissance grenat-clinopyroxène. A droite,
synthèse des estimations P–T publiées : ellipses barres noires, sur des amphibolites (thermocalc; Moyen
et al., 2006)) ; rectangle hachuré et barres grises, sur des métasédiments (Dziggel et al., 2002)

Selon les échantillons, le début de la décom-
pression a été soit isotherme, soit accompagné
d’un léger réchauffement, jusque vers des pres-
sions de 8 à 10 kbar et des températures variant
entre 600 et 800˚C. Cet épisode s’accompagne
de la fusion partielle des amphibolites (Moyen
et al., 2006). Les sédiments voisins n’ont enre-
gistré que cet épisode, et fournissent des esti-
mations très similaires de 650–700˚C et 8–11
kbar (Dziggel et al., 2002).

Nous ne connaissons pas très bien la suite
de l’histoire d’exhumation ; nous pensons que,
comme dans le reste de la région, elle a d’abord
été isotherme.

3.5 Synthèse

Le point le plus important qui ressort de l’his-
toire métamorphique est l’existence de deux

terrains, qui semblent avoir enregistré des gra-
dients métamorphiques contrastés : le terrain
NW montre un gradient de l’ordre de 30–
40˚C/km, tandis que le terrain SE ne dépasse
pas 20˚C/km. Cette dualité des types de mé-
tamorphismes évoque ce qui est connu comme
“paired metamorphic belts” dans les zones de
subduction–collision récentes.

Cette interprétation est renforcée par la pré-
sence, dans la zone de cisaillement d’Inyoni, de
roches ayant enregistré des conditions encore
plus froides, comparables à celles des zones de
subduction contemporaines.

Postérieurement à leur pic de métamorphisme,
l’un comme l’autre terrain enregistrent une ex-
humation rapide (isotherme), bien compatible
avec les structures diapiriques décrites précé-
demment.
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Fig. 2.25: Compilation des données P–T publiées pour la région de Barberton. En gris sombre, bloc Sud-Est
et zone de cisaillement d’Inyoni ; en gris clair, bloc Nord-Ouest.
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4 Histoire géologique
L’essentiel de l’évolution géologique enregistrée
se déroule vers 3.2 Ga. Les épisodes les plus
précoces ont été largement effacés par cette
phase géologique, et ne sont guère accessible
que par la nature et la composition des roches
(et quelques rares structures préservées). Les
épisodes plus récents sont discrets, et n’ont pas
tellement affecté les roches et structures for-
mées à 3.2 Ga.

4.1 L’histoire précoce (3.6–3.3 Ga)

Fig. 2.26: Evolution géologique de 3.55 à 3.35 Ga
(Lowe, 1999). Elle est interprétée comme la modifi-
cation d’un plateau océanique par des subductions et
des épisodes de rifting.

Cette période correspond principalement à la
mise en place du groupe d’Onverwacht. Cette
unité est dominée par les laves basiques et ul-
trabasiques, et les sédiments détritiques comme
les laves felsiques y sont rares. Les structures
en sont plus difficiles à interpéter, car elles ont
largement été effacées par la tectonique à 3.2
Ga.

Au vu de ces informations, il semble plausible
qu’il s’agisse pour l’essentiel d’une période d’ac-
tivité intra-océanique, probablement de type
“point chaud”, peut-être avec des épisodes de
rifting du plateau océanique formé par ces pro-
cessus. Le petit pluton de Steynsdorp, formé
par fusion à faible profondeur, peut tout à fait
s’expliquer dans ce cadre (fusion de la base
d’un épais plateau océanique, comme repré-
senté sur la figure 2.26 A). La durée du vol-
canisme nasique/ultrabasique (300 Ma !) pose
quand même quelqus problèmes, les plateaux
océaniques actuels se formant généralement en
un épisode de quelques dizaines de Ma au
plus.

Vers 3445 Ma se mettent en place les TTG
des plutons de Stolzburg, Theespruit et voisins,
ainsi que les dacites de l’unité H6 de la forma-
tion de Hooggenoeg, à la chimie très similaire.
La chimie de ces magmas suggère une fusion à
forte profondeur (> 20 kbar), ce qui est clas-
siquement interprété comme un marqueur de
zone de subduction. On aurait donc affaire à
un plateau océanique, qui serait intrudé sur sa
bordure par des plutons (et laves) formés dans
une subduction. C’est un scenario similaire à
ce qui se passe, par exemple, sur les marges du
plateau Caraïbe (White et al., 1999). Cette sub-
duction reste assez hypothétique, elle n’a guère
laissé de traces autres que les magmas en ques-
tion ; peut-être faut-il chercher d’autres expli-
cations (délamination d’une partie de la base
du plateau, et fusion de ce fragment? Bédard,
2006).
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4.2 Les épisodes à ca. 3.2 Ga

L’ensemble des données présentées plus haut,
tant sur la structure, le métamorphisme ou la
pétrologie, permet de proposer le modèle sui-
vant.

a. Subduction et arc insulaire, 3.29/3.25
– 3.23 Ga

Dans un premier temps (entre 3.29 ou 3.259 et
3.23 Ga, et pendant une fraction plus ou moins
longue de cette période), une plaque SE, de na-
ture mal connue, est subductée sous une plaque
NW. Ce qui deviendra le bloc de Stolzburg est
pour le moment un plateau océanique modi-
fié, comme décrit plus haut, et se trouve à une
certaine distance de la fosse. Il est formé de
roches du groupe d’Onverwacht, et des plutons
qui les ont intrudés. Cette subduction s’accom-
pagne d’un magmatisme, qui forme une partie
des roches des gneiss de Badplaas, et les laves
du groupe de Fig Tree ; l’érosion de cet arc crée
les sédiments associés dans le groupe de Fig
Tree.

Les différences entre le groupe d’Onverwacht
de part et d’autre de la structure Inyoni–
Inyoka s’expliquent par le fait qu’il s’agit d’un
coté d’un vieux plateau océanique modifié, de
l’autre coté d’une croûte (océanique ?) simple.
De même, le groupe de Fig Tree représenterait
d’un coté un bassin d’avant-arc, de l’autre coté
d’arrière-arc.

b. Collision arc–continent, 3.23–3.22
Ga

Aux alentours de 3.23–3.22 Ga, le bloc de Stolz-
burg entre dans la subduction. Il s’agit, dès
cette époque, d’un fragment crustal relative-
ment léger, qui bloque donc la subduction.
L’enfouissement des roches du bloc de Stolz-
burg, dans une zone de subduction, entraîne

leur métamorphisme dans des conditions de (re-
lativement) basse température et haute pres-
sion. A la même période, les roches du bloc
NW appartiennent à la plaque chevauchante de
la collision ; elles sont métamorphisées selon un
gradient plus chaud (comme c’est le cas dans
les orogénèses actuelles, où les roches de haute
pression sont dans les unités situées sous le che-
vauchement majeur).

Le système de faille d’Inyoka, dans la CRV,
fonctionne comme un chevauchement et met
en contact les deux domaines de la CRV. Les
détails sont sûrement plus complexes, avec la
formation d’écailles tectoniques piégées dans le
chevauchement majeur.

c. Effondrement orogénique, 3.22–3.21
Ga

Immédiatement après la collision, la croûte
épaissie s’effondre, selon les phénomènes ha-
bituels. Cet effondrement se traduit par la
formation de failles normales et bassins syn-
tectoniques dans la croûte supérieure, contrô-
lant le dépôt du Groupe de Moodies ; et par
une extension ductile dans la croûte inférieure.
Comme expliqué plus haut (figure2.23), cette
extension dégénère très vite en remontées dia-
pirique de la croûte profonde du bloc de Stolz-
burg.

Dans la partie Nord-Ouest, la croûte est moins
épaissie, moins susceptible de s’effondrer. Mais
elle est aussi plus chaude, et peut fondre
facilement (surtout avec un apport de cha-
leur supplémentaire, par détachement du slab
par exemple). Il s’y forme donc —à basse
pression— les plutons de la génération 3.2 Ga.
Là aussi, ces plutons forment des dômes (plu-
toniques, cette fois).

La CRV se retrouve donc piégée entre les dômes
qui remontent de tous les côtés, et subit une
nouvelle phase de compression, qui se manifeste
par l’inversion tectonique des bassins du groupe
de Moodies.

9Bien que le pluton de Badplaas ait commencé à se former à 3.29 Ga, la plus grande partie des roches du
groupe de Fig Tree et des plutons de l’Ouest ne sont pas plus vieilles que 3.25 Ga
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Fig. 2.27: Modèle géodynamique d’évolution aux alentours de 3.2 Ga ; ce modèle est la conclusion (provisoire !)
de nos travaux sur les gneiss au Sud et à l’Ouest de la CRV. Trois stades sont représentés ; en (a), le bloc e
Stolzburg n’a pas encore été entraîné en subduction ; les deux plaques sont couvertes de laves et sédiments
du groupe de Fig Tree. Les points A©, B© et C© correspondent respectivement à des roches du bloc NW, du
bloc SE proche de ce qui deviendra la “suture”, et du centre du bloc SE. Leur trajet P–T est indiqué dans les
deux dessins suivants. En (b), le pic de collision est atteint. En (c), la période post-collisionelle correspond
à l’amincissement crustal, l’exhumation des roches métamorphiques, le dépôt du groupe de Moodies, et la
fusion de la base de la croûte préalablement épaissie, formant les plutons “groupe II” vieux de 3.2 Ga.
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d. Une orogénèse de type moderne ?

Par de nombreux aspects, l’histoire décrite
ici est celle d’une orogénèse de subduction–
collision, similaire à celles que l’on observe dans
les périodes récentes. En particulier, certains
éléments-clefs sont présents :

– L’existence de blocs cohérents, séparés géo-
graphiquement et mis en contact par des
mouvements horizontaux ;

– Le comportement relativement rigide de ces
blocs (du bloc de Stolzburg en tout cas) ;

– La succession subduction–collision–
effondrement.

Mais de nombreuses différences n’en existent
pas moins :

– La place importante du diapirisme. Si il
existe dans les orogénèses modernes (par
exemple en Himalaya : Maheo et al., 2002),
il n’en est pas moins relativement mineur. Ici
au contraire, c’est le processus dominant, du
moins à la fin de l’histoire orogénique. De
plus, alors qu’à l’heure actuelle ce sont sur-
tout des dômes de migmatites de la croûte
profonde qui sont affectés (voir Vanderhae-
ghe et al., 1999, par exemple), à 3.2 Ga ce
sont à la fois des plutons, et des blocs de
gneiss non fondus, et ce jusque dans la croûte
assez supérieure. Cette différence reflète des
conditions uniquement archéennes :
– une production de chaleur (radioactive)

probablement plus élevée, amenant à une
croûte archéenne plus chaude et moins ri-
gide ;

– une structuration particulière de la croûte,
avec une croûte supérieure très dense
(laves basiques et ultrabasiques), favori-
sant le développement d’instabilités gravi-
taires.

– Les conditions thermiques globalement plus
chaudes, conduisant à une fusion relative-
ment facile de la plaque subductée (qui, à
l’heure actuelle, ne fond que rarement), et à
un métamorphisme de subduction amphibo-
litique plutôt qu’éclogitique.

– Un épaississement crustal modéré, en partie
parce que la rhéologie crustale ne permettait
sans doute pas de soutenir des grandes épais-
seurs de croûte, en partie parce que les frag-
ments impliqués dans la collision étaient sans
doute plus petits, des micro-continents plus
que des vraies masses continentales.

Je n’entrerais pas ici dans le débat, largement
sémantique, visant à décider si cet ensemble
de caractéristiques permettent quand même de
parler de “tectonique des plaques”, ou si il faut
inventer un autre nom. . .

4.3 La mise en place des batholites à
3.1 Ga

Après l’orogénèse il y a 3.2 Ga, la croûte (et
sans doute la lithosphère) de la région est large-
ment structurée. Les épisodes géologiques plus
récents ne la modifieront qu’assez peu10.

Vers 3.1 Ga, la mise en place des grands batho-
lites potassiques correspond à un épisode de ré-
chauffement important de l’ensemble du craton
du Kaapvaal. Du métamorphisme granulitique
est connu dans la région de Vredefort, au Sud de
Johannesburg ; des roches magmatiques vieilles
de 3.1 Ga sont présentes un peu partout dans le
craton. D’autres CRV se forment sur les marges
Ouest et Nord du craton, et se collent au noyau
continental.

A Barberton, cette période voir le dévelop-
pement d’un réseau de zones de cisaillement
ductiles, assez étroites (quelques centaines de
mètres), témoignant d’une forte localisation de
la déformation. Elles enregistrent une compres-
sion globalement NW–SE (donc, de façon intri-
gante, assez voisine de la direction de compres-
sion principale lors de l’orogénèse à 3.2 Ga. . .).
Dans les gneiss du sud, ces zones de cisaillement
sont difficiles à différencier des structures plus
anciennes ; sauf quand elles ont guidé la mise
en place des plutons potassiques.

Cet héritage structural se voit clairement dans
la disposition cartographique des syénites (ali-

10Ce paragraphe a été écrit fin 2006. Depuis deux ans, nous avons fait un certain nombre d’observations qui
nous amènent à relativiser cette affirmation. En particulier, une partie des structures d’échelle cartographique
dans la CRV (dans ce texte attribuées à la phase à 3.2 Ga) se retrouvent aussi dans les batholites à 3.1 Ga ; la
déformation principale semble donc, au moins en partie, plus récente.
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2 Le bloc archéen de la région de Barberton

gnées le long d’un axe NW–SE bien défini) ; il
contrôle aussi la mise en place des batholites
de Mpuluzi (Westraat et al., 2004) et Heeren-
veen (Belcher and Kisters, 2006),pour lesquels
les zones de cisaillement ont servi de couloir
d’alimentation en magmas ; elles ont aussi, par
endroit, contrôlé l’ouverture de petits bassins
en “pull–apart”, qui ont initialement fourni l’es-

pace disponible à la construction des plutons
(Sonke, 2006, , unpublished).

A l’échelle du craton, cette période de compres-
sion (peut-être liée au collage de micro-blocs
sur ses marges? Poujol et al., 2003) s’est ter-
minée avant 3074 Ma, date de mise en place des
rhyolites du Supergroupe de Dominion, dans un
contexte de rift (relaxation post-collision ?).
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4 Histoire géologique

Fig. 9. Schematic diagrams showing the incremental construction of the Heerenveen batholith through the four main intrusive stages outlined in the text: (a) Stage 1:

cross-sectional view showing the intrusion of the early leucogranite, aplite and pegmatite sheets along the subhorizontal gneissosity of the TTG basement during

subhorizontal NW-SE shortening. The emplacement is controlled by the regional strain and pre-existing wall-rock anisotropies of the basement. (b) Folding of the

basement about a NW-SW orientated axis leads to the rotation of the eastern lit-par-lit complex. During this stage, the sills develop the layer-parallel solid-state

foliation and down-dip lineation, while low-angle cross-cutting dykes testify to the continued granite sheeting. (c) Stage 2: The formation of the homogeneous

central granites as steady-state magma chambers is envisaged to have been facilitated by the thermal ground preparation provided by the earlier lit-par-lit intru-

sions. (d) Map view showing the central megacrystic granites truncating the wide eastern margin of the eastern lit-par-lit complex. (e) Stage 3: Following the

formation of a steady-state magma chamber (stage 2), strain localization and partitioning along the margins of the central magma chamber during the regional

NW-SE subhorizontal contraction leads to the initiation and development of the bounding synmagmatic shear zones. This results in the profound change in

the construction style of the batholith, from predominantly wall-rock anisotropy controlled emplacement (stage 1) to melt controlled emplacement (stage 3).

The shear zones represent melt conduits for melt ascent which fed and inflated the now eroded, higher structural levels of the batholith. (f) Map view of stage

3 showing the temporal and spatial link between the shear zones and the heterogeneous granite sheeting along the margins of the megacrystic granite. (g) Stage

4: The final, post-tectonic stage in the construction of the batholith sees the emplacement of randomly orientated, smaller sheet- and plug-like intrusions. The sharp

termination of the late-stage intrusive against wall rocks, suggests an emplacement controlled by pre-existing anisotropies. (h) Map view of stage 4.

Fig. 2.28: Construction du batholite de Heerenveen(Belcher and Kisters, 2006). (d), (f) et (h) sont des
vues en plan, les autres des coupes NW–SE. (a), (b) : stade 1. injection de feuillets plats de leucogranites,
plissement et dévellopement de zones de cisaillement sur les flancs du pli. (c), (d) : stade 2. mise en place de
la masse principale du batholite, de façon mal connue. (e), (f) : stade 3. Mise en place de magmas le long
des zones de cisaillement. (g), (h) : stade 4. Liquides tardifs, post-tectoniques.
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La ceinture granulitique du Limpopo (“Lim-
popo belt”) correspond à une bande de gra-

nulites large de 200 kilomètres, bordant le cra-
ton du Kaapvaal sur sa marge Nord et le sépa-
rant de son voisin au Nord, le craton du Zim-
babwe. Les granulites enregistrent des condi-
tions métamorphiques de 6 à 10 kbar pour des
températures avoisinant les 800˚C (donc au
delà du solidus, les granulites du Limpopo sont
souvent partiellement fondues). Des zones de
cisaillement verticales, et des chevauchements,
affectent les granulites.

Les protolithes des granulites du Limpopo
étaient des roches magmatiques ou supracrus-
tales, plus ou moins similaires à celles formant
les cratons voisins. Mais à l’échelle cartogra-
phique, le contraste entre la ceinture du Lim-
popo et les deux cratons voisins est spectacu-

laire. Alors que les cratons se composent de
roches en faciès schiste vert ou amphibolite,
avec des ceintures de roches vertes de quelques
dizaines de kilomètres, les granulites du Lim-
popo ont une structure plus chaotique, avec des
étroites imbrications entre des petits fragments
de roches supracrustales et d’orthogneiss, à
l’échelle hectométrique ou inférieure.

Globalement, la ceinture du Limpopo repré-
sente une orogénèse de type collision continent-
continent, entre le craton du Kaapvaal et ce-
lui du Zimbabwe. Cependant, en détail les
choses sont un peu plus compliquées. L’âge de
cette orogénèse, en particulier, est discutée. On
trouve la trace de deux épisodes géologigues, à
environ 2.5 Ga et 2.0 Ga. L’importance relative
des deux est discutée.
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3 La ceinture du Limpopo

Encadré 2: Les granulites

Granulites ou roches granulitiques ?
Le terme de “granulite” est un terme d’usage ; il est utilisé de façon plus ou moins rigoureuse pour désigner des
roches équilibrées dans les conditions du faciès (métamorphique) des granulites, c’est à dire, grossièrement,
plus de 700˚C et moins de 12 kbar. Dans la mesure où ce mot peut désigner à la fois un faciès métamorphique,
des roches acides (“granulites felsiques” et des roches basiques (“granulites mafiques”), l’IUGS recommande
qu’il ne soit pas utilisé pour donner un nom à une roche — mais les habitudes ont la vie dure.
Dans les conditions du faciès granulite, les minéraux hydroxylés (mica, amphibole) sont généralement instables.
Les roches granulitiques sont donc minéralogiquement dominées par le plagioclase et le pyroxène. Le grenat
est un composant fréquent ; cordiérite et silicates d’alumine (sillimanite ou disthène) sont parfois présents
(dans les roches alumineuses). La biotite et l’amphibole sont le plus souvent absentes.
Les “granulites acides” sont typiquement à plagioclase, feldspath potassique, orthopyroxène, grenat et/ou
cordiérite, parfois silicates d’alumine ; les “granulites basiques” présentent classiquement plagioclase, ortho-
et clinopyroxène, parfois grenat et/ou amphibole.

Origine :
Dans le cas de roches felsiques (pélites, granites), les conditions du faciès granulitique correspondent à des
roches équilibrées au-delà (à plus haute température) de la réaction :

biotite + quartz 
 feldspathK + orthopyroxene + H2O (3.1)

.

De telles roches peuvent se former de plusieurs façons :
1. Par cristallisation de magmas dans une croûte chaude (généralement en base de croûte). Dans ce cas,

on se situe à droite de la réaction, le mica n’est pas stable et on forme bien des granulites magmatiques.

2. Par métamorphisme, et franchissement (prograde, en augmentant la température) de la réaction de
destruction de la biotite. Il peut alors se passer deux choses (prenant ici l’exemple de roches acides) :

– Si il reste suffisamment de quartz et que du plagioclase est présent, la réaction

quartz + feldspathK + plagioclase + H2O 
 Liquide (3.2)

se déroule (dans la plupart des cas, elle se trouve à des températures plus faibles que celles de la réaction
3.1). On forme donc du liquide et de l’orthopyroxène, le bilan réactionnel est de la forme

Bt + Qz + Pg 
 Opx + Liquide (3.3)

C’est ce qu’on appele une réaction de fusion incongruente, qui produit à la fois du liquide, et un nouveau
minéral (ici, l’orthopyroxène, mais d’autres réactions fonctionnant de façon analogue peuvent produire
de la cordiérite, ou du grenat).

L’entrée en faciès granulite se traduit par une fusion partielle, et les granulites sont des migmatites, ou
des restites si le liquide est extrait.

– Si la réaction de fusion n’est pas possible, pour différentes raisons (un réactif est manquant, on se trouve
en dessous de la température de fusion, etc.), de l’eau est libérée par la réaction . Cette eau peut être
évacuée de la roche (par percolation, circulation dans des zones de cisaillement, etc.).

Pour des roches basiques (basaltes), on peut de la même façon obtenir des roches équilibrées dans le fa-
ciès granulite soit par cristallisation d’un magma directement dans ces conditions, soit par métamorphisme
d’un protolithe basique. La déshydratation se fait, de façon similaire, par des réactions de déstabilisation de
l’amphibole ; diverses réactions sont possibles, par exemple :

62



1 Structure d’ensemble

Les granulites : suite

Amp + Qz 
 Opx + Cpx + Pl + H2O (3.4)

Cette réaction se déroule à plus haute température (900˚C) et peut elle aussi se combiner avec une réaction
du type

quartz + albite + H2O 
 Liquide (3.5)
pour former du liquide, et des phases péritectiques, ici ortho- et clinopyroxène.

Nomenclature :
Si il s’agit de roches métamorphiques, l’IUGS (reprenant largement les usages des géologues) propose de
nommer les roches en fonction (1) de la nature de leur protolithe, si il est connu (2) de leur texture. On
parlera donc, par exemple, de “métapelites (granulitiques)”, si la composition du protolithe est connue ; ou
de “gneiss granulitique” (la composition du protolithe ne l’est pas). L’IUGS propose en fait de ne pas utiliser
le terme “granulitique”, et de parler plutôt, par exemple, de “métapélite à grenat-pyroxène”. Mais l’habitude
de singulariser les granulites est fortement ancrée.

Quand il s’agit de roches d’origine magmatiques acides (“granitoïdes à orthopyroxène”), on parle de “roches
charnockitiques”. Comme ce sont des roches plutoniques, elles sont nommées sur la base de la classification
de Streckeisen, avec les équivalences suivantes :

Place dans la classification Roche charnockitique
de Streckeisen équivalente

Granite à orthopyroxène Charnockite
Granodiorite " " Charno-enderbite

Tonalite " " Enderbite
Monzonite " " Mangerite

Monzonorite " " Jotunite
Monzodiorite

Les roches charnockitiques ont en général une allure caractéristique, avec un aspect gras, brun à kaki, et un
grain assez gros.
Il n’existe pas de noms particuliers pour les magmas basiques ayant cristallisé en faciès granulite.
Pour des roches d’allure charnockitique (que leur origine soit ou non magmatique), on peut utiliser des termes
comme “gneiss charnockitique”.

1 Structure d’ensemble
On distingue dans la ceinture du Limpopo
trois zones, séparées par des zones de cisaille-
ment (affleurant de façon très discontinue, ells
sont le plus souvent couvertes de sédiments ré-
cents) :

– La Zone Marginale Sud (Southern Margi-
nal Zone = SMZ) chevauche au Sud le cra-
ton du Kaapvaal, le long de la Hout River
Shear Zone. Au Nord, c’est une zone de ci-
saillement presque verticale, la Palala Shear

Zone (qui se prolonge au Nord-Est par la Tsi-
pishe Straightening Zone) qui la sépare de

– La Zone Centrale (Central Zone = CZ), si-
tuée sur la frontière du Zimbabwe. Elle même
est bordée au Nord par la Triangle Shear
Zone.

– La Zone Marginale Nord (Northern Mar-
ginal Zone = NMZ) affleure au Zimbabwe.
Elle chevauche le craton du Zimbabwe le long
du North Marginal Thrust.
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3 La ceinture du Limpopo

Fig. 3.1: Carte et coupe de la ceinture du Limpopo (van den Berg and Huizenga, 2001). La coupe est dessinée
à partir de profil de sismique-réflexion.
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2 Les zones marginales

2 Les zones marginales
Les deux zones marginales sont composées de
roches dont les protolithes sont équivalents des
roches des cratons voisins (Kaapvaal pour la
SMZ, Kreissig et al., 2001, ; Zimbabwe pour
la NMZ). Elles chevauchent chacune leur cra-
ton respectif, par l’intermédiaire d’une zone de
cisaillement peu pentée. Cet épisode de colli-
sion ( ?) s’est, dans les deux cas, déroulé à la
fin de l’Archéen, vers 2550–2600 Ma au Nord
et 2690–2660 Ma au Sud.

En dépit de cet âge ancien, les structures des
deux zones marginales (granulites chevauchant
un terrain de degré métamorphique plus faible)
évoquent tout à fait des zones de collision conti-
nentales modernes, et ne ressemblent plus du
tout au style de tectonique (dominé par des
mouvements verticaux, et sans grand épaissis-
sement crustal) classiquement connu à l’Ar-
chéen.

2.1 La zone marginale Nord

La NMZ est limitée au Nord par le “Northern
Marginal Thrust”, par l’intermédiaire duquel
elle chevauche le Craton du Zimbabwe ; et au
Sud par la “Triangle Shear Zone”, qui la sépare
de la Zone Centrale.

a. Lithologies

On observe principalement des charnockites et
des enderbites (au sens strict, ce sont des mag-
mas mis en place dans les conditions du faciès
granulite). Ces roches se sont mises en place
entre 2710±38 et 2637±19 Ma (Berger et al.,
1995), et elles sont intrusives dans une série de
roches supracrustales essentiellement mafiques,
qui représentent moins de 10 % de l’affleure-
ment à l’heure actuelle.

Des granites syn-tectoniques (suite de Razi) se
sont mis en place entre 2627 et 2547 Ma (Mk-
weli et al., 1995; Frei et al., 1999) ; ce ne sont

pas des granulites, ce qui suggère que leur en-
caissant était à cette date remonté vers la sur-
face.

Ces épisodes sont grossièrement synchrones de
ce qui se passe dans le craton du Zimbabwe lui-
même (synthèse géochronologique dans Jelsma
et al., 1996) : mise en place (au Sud du cra-
ton) de ceintures de roches vertes vers 2710–
2640 Ma, puis de granitoïdes comprenant des
tonalites et des granodiorites de 2670 à 2610
Ma. On considère donc que la zone marginale
Nord est un fragment de la croûte inférieure du
Craton du Zimbabwe, structuré au cours des
mêmes épisodes, et remontée lors de la collision
formant la ceinture du Limpopo.

b. Structures et métamorphisme

Les conditions métamorphiques dans la NMZ
ont atteint 800˚C et 8.5 kbar (Rollinson, 1989;
Kamber and Biino, 1995). L’âge du métamor-
phisme n’a pas été directement déterminé ; en
revanche il existe des contraintes sur l’âge de
la tectonique (D1-D2, cf. plus loin), qui est le
même que celui des granites syn-tectoniques de
la suite de Razi (2627–2547 Ma) : c’est un âge
voisin de celui de la déformation sur le craton
du Zimbabwe1 (Dirks and Jelsma, 1998).

Enfin, le chevauchement du North Marginal
Thrust a été réactivé, en faciès schiste vert
(D3), vers 2.0 Ga (Kamber et al., 1996).

2.2 La zone marginale Sud

Pour des raisons logistiques et politiques, la
SMZ est nettement mieux connue que la NMZ.
Son histoire est globalement assez voisine : dé-
formation et métamorphisme à la fin de l’Ar-
chéen de roches semblables à celles du craton.

1Déformation qui d’ailleurs se traduit par des structures en dômes et bassins très caractéristiques des structures
archéennes. . .
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3 La ceinture du Limpopo

Fig. 3.2: Carte de la zone marginale Sud (van den Berg and Huizenga, 2001). Notez (1) le chevauchement
frontal (ou système de chevauchements) de Hout River, qui superpose la SMZ au Craton du Kaapvaal ; (2)
l’existence au sein de la SMZ d’une zone dire “d’hydratation rétrograde”, discutée dans le texte ; sa limite
recoupe les lithologies granulitiques, montrant qu’il s’agit d’une structure tardive.

La SMZ est limitée au Sud par la “Hout River
Shear Zone”, qui est un membre d’un faisceau
de chevauchements affectant la SMZ, et qui est
un chevauchement sur le Craton du Kaapvaal.
Sa limite Nord est presque partout masquée par
les sédiments protérozoïques (Soutpansberg) ;
dans le Sud de la CZ, on distingue deux zones
d’alignement (“straightnening zones”), de Tsi-
pishe et Muhalapye, qui marquent probable-
ment l’approche de zones de cisaillements im-
portantes. Le contact lui-même est représenté
par la zone de cisaillement de Palala, qui n’af-
fleure que sur quelques kilomètres (fenêtre de
Koedoesrand).

a. Lithologies

Granulites

La zone marginale Sud est formée principa-
lement de granulites métamorphiques. Deux
composants sont intimement mélangés :

– Un composant d’origine tonalitique, large-
ment dominant (gneiss de Baviaanskloof).
Ce sont des gneiss enderbitiques, c’est à dire
des tonalites qui ont été par la suite mé-
tamorphisées. L’âge de ces roches est mal
contraint ; des composants âgés de 3.5 – 3.3
Ga ont été rapportés (Barton and Van Ree-
nen, 1992; Kreissig et al., 2000), mais il est
plausible qu’elles soient majoritairement plus
jeunes (2.9 – 3.0 Ga, Kreissig et al., 2000)2.

2Plus exactement, les données isotopiques montrent que ces roches ou leur précurseur se sont séparées du
manteau à cet âge ; dans le cas de TTG l’âge de séparation du manteau est assez proche de celui de mise en place.
En tout état de cause la mise en place ne peut pas être plus ancienne.
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– Un composant d’origine supracrustal. Ce
sont des metapelites et des roches mafiques,
connues sous le nom de gneiss de Bandelier-
kop. Leur âge (de dépôt) est encore plus mal
connu, mais est sans doute lui aussi proche
de 3.0 Ga3 (Kreissig et al., 2000).

Les données géochronologiques, géochimiques
et isotopiques (Kreissig et al., 2000) suggèrent
que ces deux formations sont les équivalents
métamorphisés des gneiss et CRV du Nord du
Craton du Kaapvaal (CRV de Pietersburg4 et
Giyani5) ; ces deux CRV et les orthogneiss avoi-
sinant se sont en effet formées entre 2.9 et 3.0
Ga (Poujol et al., 2003) ; il semble même y avoir
quelques composants plus anciens (3.3 Ga Krö-
ner et al., 2000).

La SMZ est divisée en deux “sous-zones” ; elles
sont séparées par une isograde correspondant
à l’apparition de certaines amphiboles (ortho-
amphibole : anthophyllite et gedrite). Au Nord,
les roches sont en faciès granulite ; au Sud, elles
sont rétromorphosées en faciès amphibolite,
l’ortho-amphibole remplace l’orthopyroxène.

Plutons post-tectoniques

Il existe principalement un pluton (ou complexe
plutonique) post-tectonique, le pluton de Ma-
tok6. Il s’agit en réalité d’un complexe pluto-
nique dont les phases précoces sont enderbi-
tiques (2671±4 Ma, Kreissig et al., 2001), et
les phases tardives granodioritiques (2667–2664
Ma, Kreissig et al., 2001).

Le pluton de Matok est syn-tectonique, il est as-
socié à des failles (zones de cisaillement de N’ta-
balala et de Matok) actives pendant sa mise en
place.

Pétrologiquement et géochimiquement, le plu-
ton de Matok est mal connu. J’ai proposé
(Moyen, 2000) qu’il s’agisse d’un pluton de
type “sanukitoïde”, c’est à dire d’un type mag-
matique que l’on observe fréquemment dans
des contextes tardi-tectonique archéens, et qui

pourrait correspondre à la fusion partielle d’un
manteau enrichi par des composants subductés.
On serait alors dans le cas de la fusion de la
lithosphère (mantellique), par exemple lors de
l’effondrement d’une chaîne de montagnes.

b. Métamorphisme et déformation

La déformation et le métamorphisme, dans la
SMZ et le craton adjacent, correspondent à une
histoire qu’on peut découper en 2 épisodes prin-
cipaux :

Epaississement crustal dans la SMZ
(D1)

Epaississement crustal (D1), par des chevau-
chements à vergence Nord (préservés sur le Cra-
ton du Kaapvaal). Les structures D1 ne sont
pas reconnaissables dans la SMZ. Un premier
épisode métamorphique (M1) atteint des condi-
tions jusqu’à 850˚C et 9 kbar (Van Reenen
et al., 1987).

Le métamorphisme M1 est daté à 2691 ± 7 Ma
dans la SMZ (Kreissig et al., 2001, , carrière de
Bandelierkop). Des chevauchements à vergence
Nord dans la CRV de Pietersburg ont un âge
un peu plus ancien, de 2729 Ma env. (De Wit
et al., 1992).

Exhumation des granulites (D2)

Décompression jusque vers 6 kbar, puis refroi-
dissement en faciès amphibolite (M2 et M3),
correspondant au jeux de chevauchements à
vergence Sud, qui recoupent les structures D1
(figure 3.3) ; le plus important est le chevau-
chement de Hout River, qui correspond à une
limite brutale entre les granulites de la SMZ
et le Craton du Kaapvaal, mais il existe plu-
sieurs autres zones de cisaillement D2 analogues
au sein de la SMZ. Ces chevauchements per-
mettent l’exhumation de la croûte inférieure de
la SMZ.

3Plus précisément, les arguments isotopiques montrent qu’ils se sont formés à partir de roches séparées du
manteau à cette période, le dépôt des sédiments est donc plus récent.

4La ville de Pietersburg a été renommée “Polokwane”
5La CRV de Giyani était connue sous le nom de “CRV de Sutherland” dans la littérature ancienne
6Les intrusions de Palmietfontein (ca. 2450 Ma) et Schiel (ca. 2050 Ma) sont trop jeunes pour se rapporter

aux phénomènes se déroulant dans la SMZ ; ceci étant, ils ne sont pas ou peu déformés, ce qui montre que les
événements à 2.0 Ga, présents dans la zone centrale, n’ont pas ou peu affecté la SMZ
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K. Kreissig et al. / Precambrian Research 109 (2001) 145–173148

Fig. 2. Schematic profile across the Kaapvaal Craton–Limpopo SMZ transition, modified after Roering et al. (1992). For
explanation see text. Abbreviations according to Fig. 1. (2a): Rb-Sr age data from the KC constraining the timing of D1 northward
thrusting (crosses, synkinematic pegmatites). (2b): A Pressure (P)-Temperature (T) diagram including age data from the GGB,
showing the P-T-path in the footwall of the HRSZ. (2c): A P-T-diagram from the granulites of the Limpopo SMZ. References: 1,
Barton and van Reenen, (1992); 2, Arakawa et al., (1992).

the MIC occurred within a short time period of
only �7 Ma. However, Barton et al. (1994)
reported c. 3150 Ma Pb–Pb ages for garnet-
feldspar pairs in metapelitic rocks from the Ban-
delierkop Quarry in the middle of the SMZ,

which appears to be in contradiction to this im-
plied rapid cycle. Apart from these studies, there
has been no geochronological work specifically
relating to the metamorphism of the SMZ and the
tectonism of the SMZ–KC boundary.

Fig. 3.3: Coupe schématique au travers de la zone de cisaillement de Hout River (Kreissig et al., 2001). Elle
résume schématiquement (1) les deux générations de structures, D1 à vergence Nord et D2 à vergence Sud ;
(2) les deux types de métamorphismes, sur le craton et dans la SMZ.

Durant cette période, le craton du Kaapvaal
est chevauché, et métamorphisé à son tour ;
des klippes de granulites sont observées à plu-
sieurs dizaines de kilomètres au Sud du chevau-
chement (Van Schalkwyk, 1991). Le chevauche-
ment des granulites chaudes sur le Craton voi-
sin a pu causer la déshydratation des roches du
Craton du Kaapvaal, et la migration d’eau dans
le bloc supérieur (les granulites de la SMZ, che-
vauchantes) ; cet influx d’eau peut expliquer la
réhydratation et la rétromorphose du Sud de la
SMZ7 (effet “fer à repasser”).

L’épisode D2 est rapide, puisqu’il se déroule
pendant la durée de formation du complexe de
Matok (< 9 Ma), et a lieu vers 2660–2670 Ma.
On enregistre donc une remontée rapide de la
région, puisque en quelques millions d’année
on quitte les conditions granulitiques. Le mé-
tamorphisme dans le Craton est daté à 2716 ±

37 – 2672 ± 51 Ma dans le craton du Kaapvaal
(Kreissig et al., 2001, , CRV de Giyani).

Déformation tardive

Un troisième épisode de déformation (D3) se
manifeste par le développement de zones de
mylonites étroites, dans des conditions plus
froides, affectant l’ensemble des structures. Il
n’a pas été positivement daté, et est interprété
comme étant soit à 2.5 Ga, soit à 2.0 Ga, sur
la base d’arguments de terrains et d’analogies
régionales.

c. Modèle d’évolution : une orogénèse de
type himalayen à 2.65 Ga

Le modèle classique pour l’évolution de la SMZ
(Roering et al., 1992) propose une orogénèse

7Pour une explication différente, lire cependant, Stevens (1997) ; il propose que la zone réhydratée soit sim-
plement une zone qui ait perdu moins de liquides magmatiques durant l’anatexie granulitique, et soit donc restée
plus riche en eau, permettant sa rétromorphose lors de l’exhumation
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de type himalayen. Dans ce modèle, le bloc
Nord (craton du Zimbabwe, ou fragment crus-
tal inconnu — voir la discussion concernant
la CZ plus bas) serait entraîné sous le craton
du Kaapvaal. L’épaississement crustal, respon-
sable du faciès granulitique, serait suivi de l’ex-
humation des roches de la croûte profonde, lors
de la poursuite de la compression, et du dé-
veloppement de “rétro-chevauchements” sur le
Craton du Kaapvaal (Hout River Shear Zone et
structures D2 dans la SMZ).

Des variantes de ce modèle prennent en compte
les idées récentes sur l’évolution des chaînes
de montagnes et l’exhumation des roches de
haute pression, par exemple en proposant des
modèles de “redistribution gravitaire” (Gerya
et al., 2000), dans lesquels la remontée se fait
de façon diapirique, dans une croûte partielle-
ment fondue ou en tout cas très ductile. De tels
modèles expliqueraient bien la nature très chao-
tique de la géologie de la ceinture du Limpopo,
avec de petits fragments de différentes litholo-
gies imbriqués à toutes les échelles.

Dans tout les cas, le démantelement de la
châine de montagne et des reliefs associés serait
à l’origine, vers 2.6 Ga, de la mise en place des
quartzites du Groupe de Wolkberg, à la base
du Supergroupe du Transvaal.

Il est intéressant de noter qu’un tel modèle pro-
pose, implicitement, une orogénèse de type mo-
derne dès 2.65 Ga, c’est à dire à l’Archéen8.
En un sens, il est étonnant de constater que

le modèle “himalayen” est accepté même par
les chercheurs qui ne croient pas à l’existence
de tectonique des plaques à l’Archéen : dans un
contexte Sud-Africain, où au moins le centre du
craton du Kaapvaal était stabilisé vers 3.1 Ga,
il est facile de perdre de vue l’ancienneté de la
Ceinture du Limpopo.

Il n’existe pas encore vraiment de modèle al-
ternatif pour la ceinture du Limpopo ; on peut
pourtant se risquer à soulever quelques ques-
tions :

– L’épaississement crustal prouvé n’est pas très
important, puisqu’on ne connaît pas de pres-
sions de plus de 10 kbar (30 km) ; il n’y a en
fait pas de preuves directes de croûte d’une
épaisseur anormale.

– L’existence de géothermes froids, attendus
dans des chaînes de subduction-collision (on
en trouve même à Barberton, à 3.2 Ga !) ; et
l’association de deux types métamorphiques
aux gradients contrastés ; sont absents de la
ceinture du Limpopo.

– L’existence d’une subduction avant la colli-
sion n’est pas non plus établie ; on ne trouve
pas de traces d’un arc volcanique (même de
nature différente de ce qui existerait à l’heure
actuelle) avant la collision du Limpopo.

– Il n’y a pas de structures qui soit (à l’heure
actuelle) interprétée comme se rattachant
à un épisode d’effondrement post-collision,
dont on sait pourtant maintenant que c’est le
plus souvent une des choses les plus visibles
dans une orogénèse terminée. . .

3 La zone centrale
La zone centrale (CZ) diffère des deux zones
marginales, d’une part parce que les roches
qu’on n’y trouve ne semblent pas correspondre
directement à des fragments de l’un ou l’autre
des cratons voisins ; d’autre part parce que deux
épisodes successifs, vers 2.6 et 2.0 Ga, semblent
s’y être déroulé. On verra que l’importance re-
lative des deux épisodes est discutée.

La Zone Centrale est bordée au Nord par la
Triangle Shear Zone (en réalité souvent cachée

sous les sédiments du bassin de Tuli), et au Sud
par la Palala Shear Zone. L’une comme l’autre
sont des zones de cisaillement verticales, avec
une forte composante décrochante, et qui re-
coupent les structures ductiles de haute tempé-
rature de la CZ.

8C’est à peu près l’âge de terrains archéens “classiques” comme la Province du Supérieur, au Canada !
9Anciennement Messina
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3 La ceinture du Limpopo

3.1 Lithologies

La CZ est surtout connue aux alentours de Mu-
sina9, près de la frontière du Zimbabwe. On
observe dans cette région quatre unités princi-
pales : des orthogneiss, des roches supracrus-
tales (complexe de Beit Bridge), des roches
basiques litées (suite de Messina) et des gra-
nitoïdes intrusifs (pluton de Bulai).

Fig. 3.4: Carte géologique de la région autour de
Musina, dans la zone centrale (Fripp, 1983). L’essen-
tiel de la région est occupée par des lithologies ap-
partenant au complexe de Beit Bridge (fond blanc),
pour l’essentiel des gneiss quartzo-feldpsathiques. Les
gneiss de Singelele (métapelites anatectiques, 2680–
2570 Ma) ; les gneiss de Sand River (gneiss gris TTG,
3.1–3.2 Ga) ; et le complexe de Musina (intrusion ba-
sique litée, 3.1–3.2 Ga) occupent des petites zones, et
sont plissés avec le complexe de Beit Bridge. Le plu-
ton de Bulai (2572 Ma), dans le coin NW, est intrusif
dans l’ensemble précédent.

La terminologie est complexe et fluctuante, les
noms des différentes formations changent selon
les auteurs.

a. Les orthogneiss

Ce sont des gneiss TTG, très déformés et plis-
sés avec les roches supracrustales voisines. Il en
existe au moins trois générations :

1. Les gneiss de Sand River sont vieux
de 3.33 à 3.17 Ga10 (par exemple Jae-
ckel et al., 1997). Ils représentent proba-
blement le socle sur lequel les roches su-
pracrustales du complexe de Beit Bridge
se sont déposées. Les gneiss de Sand Ri-
ver forment une unité de gneiss bandés,
migmatitiques, très déformés et très com-
posites.

2. Les gneiss de Alldays (100 km à l’Ouest
de Musina) sont vieux d’environ 2640 Ma
(Kröner et al., 1999). Ce sont des roches
déformées à l’état solide, mais sans pour
autant arriver à la complexité des gneiss
de Sand River. Ils sont intrusifs dans les
roches du complexe de Beit Bridge. Une
unité équivalente, au Sud de Musina, est
connue sous le nom de gneiss de Ver-
braard ; au Botswana, on utilise le nom
de gneiss de Zanzibar.

3. Les gneiss de Tsipishe, et une unité non
nommée proche de la mine de Venetia,
ont des âges plus jeunes : respectivement
2510 ± 10 Ma (Kröner et al., 1999) et
2448 ± 53 Ma (Barton et al., 2003).
Ce sont des gneiss très cisaillés dont on
ne sait pas grand chose de plus (roches
syntectoniques dans les zones de cisaille-
ment ?).

b. Le complexe de Beit Bridge

Ce terme désigne un ensemble hétéroclite de
roches essentiellement supracrustales (Brandl,
1983), d’âges et de natures différentes. La ter-
minologie officielle (utilisée dans les cartes géo-
logiques) propose de subdiviser le complexe en

10Quelques âges plus anciens (3.6 – 3.8 Ga) ont été rapports dans des publications anciennes, mais ils ne sont
plus cités dans les travaux récents, il semblerait qu’ils ne soient plus considérés comme fiables
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trois groupes : Groupes de Mount Dowe, Ma-
lala Drift et Gumbu ; vu l’intensité de la défor-
mation et l’imbrication des différentes unités,
c’est une tentative qui semble un peu illusoire et
cette terminologie est maintenant peu utilisée.
Des travaux récents cependant (Buick et al.,
2003), montrant qu’une partie du complexe de
Beit Bridge serait plus récente (protérozoïque
inférieur ?) que le reste (archéen ?) ont quelque
peu revitalisé cette nomenclature.

Sur une base lithologique, les composants du
Complexe de Beit Bridge sont
– des gneiss quartzo-feldspathiques (quartz +

feldspath potassique + plagioclase, leuco-
crates). Pour certains d’entre eux (gneiss de
Singelele, cf. plus bas), les relations de ter-
rain indiquent clairement qu’il s’agit de li-
quides anatectiques, associés à des métape-
lites. D’autres sont sans doute d’anciens sé-
diments grèseux (arkoses), ou des rhyolites.
C’est le composant dominant en volume.

– des granulites (plus précisément, des méta-
pelites granulitiques).

– des quartzites.
– des amphibolites.
– des marbres.
– des calc-silicates (calcite + dolomite + clino-

pyroxène + feldspath K).

L’ensemble de cette association, dominée par
des quartzites ou des roches siliceuses, et as-
sociées à des carbonates, pourrait assez bien
correspondre à une série sédimentaire de plate-
forme ou intracratonique, similaire par exemple
au Supergroupe du Transvaal. Cette analo-
gie est en partie confirmée par la signature
isotopique (δ13C) des marbres du Groupe de
Gumbu, qui présentent des valeurs très posi-
tives (+4.6 à +7) qui sont régionalement consi-
dérées comme typiques des carbonates du Su-
pergroupe du Transvaal, mais sont inconnues
dans les carbonates archéens (Buick et al.,
2003). Les mêmes auteurs rapportent aussi
dans des sédiments quartzeux associés des zir-
cons interprétés comme détritiques, vieux de
2.2 Ga.

The Gumbu Group marbles and calcsilicate rocks have

anomalously high �13C(Cc) values (þ2.3‰ to þ7‰) compared

with typical marine carbonates, which for most of the Earth’s

history have maintained �13C values at 0 � 2‰ (Schidlowski

2001; Fig. 8). We consider that the Gumbu Group high-�13C(Cc)

values predate metamorphism for the following reasons. First, at

medium and high metamorphic grades devolatilization reactions

in carbonate-rich rocks typically release a mixed CO2-bearing

fluid that is enriched in 13C with respect to the isotopic

composition of the bulk rock (Valley 1986). Loss of this fluid

during devolatilization therefore lowers �13C values of the

remaining carbonate (Valley 1986). The overall slightly lower

�13C(Cc) values of calcsilicate rocks compared with interlayered

marbles, such as occurs in the Gumbu Group (Fig. 3b), and

trends of decreasing �13C(Cc) with decreasing total carbonate

content, as observed in other high-�13C metacarbonates (e.g. the

c. 2.4 Ga Duitschland Formation, Transvaal Supergroup; Buick

et al. 1998; Fig. 3b) are consistent with their having undergone

synmetamorphic decarbonation that lowered �13C(Cc) values.

Second, although the metacarbonates themselves are non-graphi-

tic, other metasediments in the Gumbu Group locally contain

minor graphite. Any fluid-mediated high-temperature isotopic

exchange between the metacarbonates and adjacent graphite-

bearing metasediments would tend to slightly lower the �13C

values of the metacarbonates (Valley 1986), but would in any

case be limited because the marbles are a much larger C

reservoir than the interlayered, volumetrically minor, graphite-

bearing metapelites and metagreywackes. Finally, at low meta-

morphic grades, metamorphic fluids may contain methane

(Yardley 1997). Progressive liberation of methane through reduc-

tion of graphite should raise the �13C values of coexisting calcite

because of the large, negative carbon isotope fractionations

between methane and calcite at low temperatures (Bottinga

1969). However, such a process should result in a subvertical

trend in Figure 3a, which is not seen in the Gumbu Group data.

Overall, we are unaware of any examples of metamorphic

processes increasing the �13C values of carbonates.

As in all metamorphosed carbonates, the high-�13C values of

the Gumbu Group rocks are likely to be lower than those of their

precursors before metamorphism. These high pre-metamorphic

�13C values may potentially have been a primary depositional

signal or developed during diagenesis. However, burial and

meteoric diagenesis of limestones typically results in shifts

towards lower �13C values because of the precipitation of

carbonate cements that contain carbon derived from low-�13C

soil gas or the breakdown of organic material (Marshall 1992).

The exception to this occurs during the development of cements

in mudstones, where bacterially mediated fermentation produces

both high-�13C CO2 (c. þ15‰) and very low-�13C methane (c.

�75‰). Carbonates formed in this setting potentially show a

Fig. 7. Tera–Wasserburg concordia diagram showing SHRIMP analyses

of zircon from metapelitic sample 98Ma-55.

Fig. 8. Global secular variation in the �13C values of 3.8–1.6 Ga marine carbonates. Data from Strauss et al. (1992), Karhu & Holland (1996), Buick et

al. (1998) and Bau et al. (1999). Uncertainties for depositional ages, where available, were taken from Karhu & Holland (1996) and Bau et al. (1999).

Otherwise, an uncertainty of �50 Ma was adopted. Limpopo Central Zone marbles have �13C values between þ4.7 and þ7‰ that are minimum values

for those of limestone precursors (see text). Data from South Africa (RSA) and Zimbabwe (Zim) are numbered as follows: 1, Sebakwian Group (ZIM); 2,

Onverwacht Group (RSA); 3, Fig Tree Group (RSA); 4, Insuzi Group (ZIM); 5, Pongola Supergroup (RSA); 6, Bulawayan Supergroup (ZIM); 7,

Ventersdorp Supergroup (RSA) and Shamvaian Supergroup (ZIM); 8, Malmani Subgroup (RSA); 9, Duitschland Formation (RSA); 10, Mooidraai

Dolomite (RSA); 11, Timeball Hill Formation (RSA); 12, Lomagundi Group (ZIM), Silverton Formation (RSA) and Lucknow Formation (RSA); 13,

Vermont Formation (RSA); 14, Houtenbek Formation (RSA). Data from 13 and 14 are from Buick (unpublished data).
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Fig. 3.5: Composition isotopique des carbonates du Groupe de Gumbu, comparés à la courbe d’évolution des
carbonates des séries sédiementaires du Craton du Kaapvaal (Buick et al., 2003). La seule période durant
laquelle une signature aussi positive est connue est vers 2.1 Ga (Supergroupe du Transvaal).

Mais d’autre part, le complexe de Beit Bridge
est intrudé par les roches basiques de la suite
de Messina (cf. plus loin), vieille de 3.1 – 3.2
Ga, et par les gneiss de Alldays (2.64 Ga).

En outre, des composants du complexe, les
gneiss de Singelele, sont des liquides anatec-
tiques, à grenat, associées aux unités de méta-
pelites. Ils témoignent d’un épisode de fusion
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du complexe de Beit Bridge. Les gneiss de Sin-
gelele sont assez bien datés, entre 2680 et 2570
Ma (Kröner et al., 1999; Jaeckel et al., 1997,
, etc.), démontrant l’existence d’un épisode de
fusion partielle des roches du complexe de Beit
Bridge à la fin de l’Archéen.

Pour finir, on observe dans les gneiss de Sand
River (3.3 – 3.2 Ga) des enclaves de métape-
lites et d’amphibolites, qui sont donc plus an-
ciennes !

Il semble donc que le complexe de Beit Bridge
regroupe en réalité un ensemble de roches su-
pracrustales formées pendant une longue pé-
riode ; les plus anciennes sont plus vieilles que
3.3 Ga, tandis que les plus récentes peuvent
être aussi récentes que 2.2 Ga (Supergroupe du
Transvaal ?).

c. La suite de Messina

C’est un complexe basique lité formé d’anor-
thosites, leuco-gabbros et gabbros. Elle est in-
trusive dans (certains termes du) complexe de
Beit Bridge ; son âge est connu avec une assez
mauvaise précision (3270+105-112 Ma Barton,
1983).

d. Le pluton de Bulai

Le pluton de Bulai est un pluton composite,
intrusif dans les différentes roches de la région
de Musina (complexe de Beit Bridge surtout,
dont les gneiss de Singelele). La phase princi-
pale est un granite porphyroïde, d’aspect ma-
croscopique très similaire au pluton de Matok
dans la SMZ. On y trouve aussi des variétés
tonalitiques, ainsi que des phases charnocki-
tiques et enderbitiques. Bien qu’il soit affecté
de quelques zones de cisaillement, c’est un plu-
ton essentiellement syn- à post-tectonique ; la
présence de composants charnockitiques sug-
gère une histoire analogue à celle du pluton de
Matok, avec une mise en place pendant l’exhu-
mation.

Le pluton de Bulai est daté à 2572±4 Ma (Bar-
ton et al., 1994). D’autres plutons analogues,
au Botswana (granites de Phikwe et Makowe)
donnent des âges plus anciens, respectivement

de 2652 ± 15 Ma and 2595 ± 13 Ma (McCourt
and Armstrong, 1998).

e. Granites protérozoïques

Il faut enfin mentionner l’existence, plus loin
à l’Ouest, de granites plus récents : le com-
plexe de Mahalapye (2023±7 Ma, McCourt
and Armstrong, 1998). Il s’agit d’un com-
plexe de granitoïdes formés par l’anatexie de
roches similaires aux roches de la CZ, et syn-
tectonique.

3.2 Métamorphisme et structures

a. Conditions métamorphiques

La majorité des roches de la CZ permettent de
définir un trajet P–T assez similaire, avec un pic
métamorphique à 9.5 kbar et 800–850˚C suivi
d’une décompression isotherme, puis un refoi-
dissement jusque vers 3–5 kbar et 600–750˚C
(Compilation dans Boshoff et al., 2006). Seules
de rares données, incomplètement publiées, sur
les métapelites clairement archéennes en en-
clave dans le pluton de Bulai (Holzer et al.,
1998) suggèrent un trajet P–T différent, anti-
horaire (mais il enregistre peut-être simplement
le réchauffement lié à la mise en place du plu-
ton).

Dans la mesure où ce métamorphisme atteint
les conditions de l’anatexie, il est relativement
facile de le dater, en s’intéressant aux veines
produites par la fusion partielle associée.

Les gneiss de Singelele, décrits plus haut, datent
de 2680 à 2570 Ma. Dans la région de Kodoes-
rand (sur la limite Sud de la CZ), des roches
métamorphiques piégées dans la zone de ci-
saillement de Palala contiennent des grenats
vieux de 2602± 40 Ma (Schaller et al., 1999) ;
mais on est dans le contact avec la SMZ.

Mais l’ensemble des autres âges convergent vers
2.0 Ga : les différentes veines anatectiques, da-
tées dans le lit de la Sand River par Jaeckel
et al. (1997), donnent des âges entre 2026 et
2005 Ma. Des surcroissances métamorphiques
sur des zircons donnent des âges comparables
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(Boshoff et al., 2006). Quelques âges sur miné-
raux séparés (grenats) donnent à nouveau des
valeurs comparables (Boshoff et al., 2006, par
exemple ). Enfin, des âges Rb-Sr sur minéraux

séparés dans des pegmatites donnent encore des
âges similaires, en dépit de grandes barres d’er-
reurs.

The Central Zone of the Limpopo Belt: new structural, metamorphic and geochronologic data. 41 

 
 

Other workers (e.g. Barton et al, 1994; Holzer et al., 1998; Schaller et al., 1999) interpreted 

the ID P-T paths in Figure 21 as reflecting a major orogeny in the Paleoproterozoic.  

Furthermore, Holzer et al. (1998) proposed an anticlockwise P-T path for the late-Archaean 

event, reflecting low-pressure granulite facies metamorphism associated with voluminous 

granitic and charnockitic plutonism.  Evidence for this anticlockwise P-T path is based mainly 

on the results of unpublished data (Holzer, 1995) for metapelitic gneiss xenoliths in the Bulai 
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(b) porphyritic granites and charnockites were 
emplaced between 2.62 and 2.58 Ga in the NMZ, 
whereas in the CZ the porphyritic Bulai Pluton 
(Barton et al., 1994) and the granitoid Singelele 
orthogneiss intruded between 2.6 and 2.55 Ga 
(Jaeckel et al., 1997): (c) low to medium pressure 
granulite facies conditions prevailed in the N M Z  
between 2.62 and 2.58 Ga, whereas our data give 
evidence for (M2-)granulite facies conditions in 
the CZ prevailing until about 2.52 Ga. 
Anticlockwise P-T  evolution is well constrained 
for the N M Z  and is suggested for the CZ from 
the occurrence of sillimanite pseudomorphs after 
chiastolitic andalusite: (d) N N E S S W  directed 
compression was the main foliation producing 
tectonism in the NMZ, which has its CZ-equivalent 
in the D2 deformations described by Watkeys 
( 1983 ). 

There is no evidence for important geological 
activity between 2.5 and 2.0 Ga in the CZ (or SMZ 
and NMZ) ,  or for retrogression and rehydration 
of the presently exposed CZ granulites. They prob- 
ably resided in mid to lower crustal levels during 
this period. A reason for lack of exhumation after 
2.6 Ga might be due to the fact that the late 
Archean low pressure granulites in the CZ were 
not produced primarily by tectonic thickening and 
thus erosion and associated isostatic equilibration 
of the crust was not an efficient mechanism for 
post-collisional exhumation. 

<%3. Ideltt(/ication oJProterozoic structures bt the 
CZ 

hi order to date the D3 deformational event, we 
have chosen samples with mineral assemblages 
that recrystallized synkinematically (samples 
93:083 and 93/167). The data from clinopyroxene 
93/083 give an imprecise age of 1860_+320Ma, 
which nevertheless indicates that the synkinematic 
recrystallization of cpx, which occured during the 
formation of the Campbell crossfold (F3a), is not 
the product of  Archean tectonic activity, as pre- 
viously suggested. The data obtained from calcsili- 
cate enclaves in a shear zone on Mount  Shanzi 
give more precise ages of  2010+ 17 Ma (garnet), 
2 0 0 7 + 5 M a  (titanite), 2 0 1 1 + 2 0 M a  (monazite) 
and 1983+ 14Ma (apatite). The deformation on 

Mount  Shanzi belongs to a phase of refolding 
(F3b) of  the regional scale crossfold structures 
(F3a). During this phase subparallel fold axes and 
mineral elongation lineations (ductile feldspars and 
strings of  garnet) were produced, which dip with 
about 30 towards 260 (Watkeys, 1983: Holzer. 
1995). The lineations and fold axes in the Tshipise 
Straightening Zone, South of Messina, have the 
same orientation and we therefore suggest that 
this structure was also produced during the 
Proterozoic event. It is important to note that 
apparently there exist domains in the CZ where 
the Proterozoic D3 deformations are not predomi- 
nanL such as in the Three Sisters area 20 km NW 
of Messina. 

8.4. The timing ojnletamorphism during tire 
Prolerozoic event (ca. 2.05 1.95 Ga) 

The clockwise P-T path of  the youngest meta- 
morphic event (M3) in the CZ was determined by 
various authors (Chinner and Sweatmam 1968: 
Droop,  1989: Horrocks,  1983a,b; Windley et al., 
1984; Harris and Hollan& 1984; Hisada and 
Miyano, 1996). In the following section we reinter- 
pret the timing of this clockwise P T evolution in 
the light of recently published age data and those 
from this study. The error-envelopes in the P T 
diagram (Fig. 8) are not based on quantitative 
error calculations. The temperature time data and 

kbkl 

12 

0 

8 

4 

2 

2 0 3 1 + / 7  Ma I I I 
l]]C[klllll wphik" III k't I11 

11 201 I+1.20 Ma m~mazitc I VI -til5 
2{}1I}+1 17 Ma garlic* l 
21ln7+/ 5 Ma litgtnit¢ ~,. ~ 

2005+/ .~ Ma/ircoll 
tlndef{lrnled iTlelt palche, 

I r  19X~+i 14 Ma apame 

ill7 +/-5 )Rb-S~ hioute 

IO{l 21}0 ~ } 40{} 50(I [}00 ?0{} S{}0 un(l (" 

Fig. 8. Pressure temperature diagram: combination of new age 
data with the PT path defined for the youngest high grade event 
in the Messina area. CZ. The timing of a Proterozoic 
PT-evolution is discussed in the text. Labels correspond to refer- 
ences given ill Table 1. 

Fig. 3.6: Compilation des données P–T dans la CZ
(Boshoff et al., 2006)

Fig. 3.7: Contraintes chronologiques sur l’exhumation
protérozoique de la CZ (Holzer et al., 1998)

Si il semble donc acquis qu’il y ait deux mé-
tamorphismes granulitiques successifs, il est en
revanche délicat de les différencier, sur la base
des trajets P–T ou des conditions maximales. A
vrai dire, le métamorphisme archéen (2.6 Ga)
est très discret, puisqu’il n’est associé qu’aux
seuls gneiss migmatitiques de Singelele !

b. Structures

On peut distinguer deux types de structures
dans la CZ, d’une part les grands cisaillements
qui la bordent, d’autre part une zone plissée à
l’intérieur de la CZ.

Les cisaillements

Les zones de cisaillement elle-même n’affleurent
que très peu ; seule la zone de cisaillement de
Palala est exposée sur quelques kilomètres dans
la région de Koedoesrand, au Sud du Soutpans-
berg. Il s’agit là de mylonites. En revanche,
dans la région au SE de Musina on peut obser-
ver en allant vers le Sud des gneiss de plus en

plus foliés et étirés, avec une foliation verticale
et des linéations horizontales. Les structures y
sont syn-métamorphiques (granulitique) et ac-
compagnées de fusion partielle.

Le sens du mouvement sur ces cisaillements est
mal défini. Des indicateurs dextres et senestres
ont été rapportés ; il semble que le déplacement
dextre soit le plus récent, et le mieux enregis-
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(NMZ) Marginal Zones (e.g. Mkweli et al., 1995; Kreissig
et al., 2001) and a Central Zone (CZ) located between the
SMZ and NMZ. Most workers agree that the two mar-
ginal zones were exhumed and emplaced in the Late
Archaean. The age of the formation and P–T history of
the CZ is still being debated.
Barton et al. (1994), Kamber et al. (1995), Holzer et al.

(1998), and Schaller et al. (1999) published evidence based
on single-phase dating of metamorphic minerals for three
distinct events in the CZ: (1) a Mid-Archaean (�3�2Ga)
event mainly reflected by magmatic activity with relic
traces of an early deformational and metamorphic event
(here termed D1/M1); (2) a Late Archaean (�2�57–
2�65Ga) low-pressure ‘anticlockwise’ granulite-facies
event (here termed D2/M2) associated with granitic/char-
nockitic magmatism that resulted from vertical crustal
growth of the Zimbabwe Craton; (3) a Palaeoproterozoic
(�2�05–1�95Ga) HP–HT clockwise granulite-facies
event (here termed D3/M3) caused by the collision of
the Zimbabwe and Kaapvaal cratons. In this interpreta-
tion the complex deformational pattern of the CZ mainly
reflects the Palaeoprotorozoic event (D3/M3) that oblit-
erated most of the evidence for the two Archaean events.
Hofmann et al. (1998) and Kr€ooner et al. (1998, 1999), on

the basis of single-zircon dating of syntectonic granitic
magmatism, also documented evidence for three distinct
events, but with a different emphasis on the relative
significance of the last two events. Those workers con-
cluded that the late Archaean D2/M2 event represents
the major fabric-forming episode in the CZ, and
other deformation events are subordinate: the �2�0Ga

Palaeoprotorozoic event is thus considered to be mainly a
high-grade static metamorphic event (e.g. Hofmann et al.,
1998; McCourt & Armstrong, 1998), suggesting that the
complex deformational pattern of the CZ mainly reflects
the late Archaean D2/M2 event.
Published data can therefore be interpreted to suggest

that the deformational pattern of the CZ, dominated by
two major folded structures—cross folds and sheath folds
(Figs 1 and 2)—reflects a major high-grade deformational
event, either in the Late Archaean (Hofmann et al., 1998;
Kr€ooner et al., 1998, 1999) or in the Palaeoprotorozoic
(Holzer et al., 1998; Schaller et al., 1999). New age data
(Boshoff, 2004), however, are not in accordance with the
formation of the CFZ as the result of a single geodynamic
event. These new data constrain the age of (1) a major
sheath fold (the Avoca sheath fold), based on zircon
sensitive high-resolution ion microprobe (SHRIMP) data
from syn- to late tectonic precursors to the Singelele-type
gneisses, to �2�57Ga, and (2) a major cross fold (the
Baklykraal fold), based on single-phase dating of garnet
from metapelitic gneisses, to �2�0Ga.
The thermodynamic (P–T–fluid) history of the CZ

is also still the subject of debate. Several studies (e.g.
Horrocks, 1983; Harris & Holland, 1984; Droop, 1989;
Van Reenen et al., 1990; Hisada & Miyano, 1996) pro-
posed essentially isothermal decompression (ITD) of the
high-grade rocks, which implies an extremely high speed
of exhumation of the CZ: the velocity of upward move-
ment should be much higher than the rate of heat loss. In
addition, none of these studies integrated detailed struc-
tural data with the proposed P–T trajectories. In contrast,

Fig. 1. Structural pattern of the Central Zone of the Limpopo Complex in South Africa, modified after the published 1:250 000 geological map
(2228 Alldays). The Tshipise Straightening Zone (TSZ) in the south and the Cross Folded Zone (CFZ) in the north are shown. Important sheath
folds (Avoca and Belleview) and cross folds (Baklykraal and Campbell) are highlighted and the location of Fig. 2a and b is shown. Inset shows the
Limpopo Complex (CZ, SMZ, and NMZ) located between the Zimbabwe craton (ZC) and Kaapvaal craton (KVC).
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Fig. 3.8: Carte des foliations dans la CZ (Van Reenen et al., 2005). Noter l’allure chaotique, avec des structures
fermées (plis en fourreau ?) au cœur de la CZ, qui contraste avec les structures linéaires de la Tsipishe
Straightening Zone (TSZ sur la carte), à l’approche de la zone de cisaillement de Palala, qui correspond au
contact avec la SMZ.

tré.

Divers âges (liquides syn-tectoniques, minéraux
métamorphiques dans la foliation) indiquent un
mouvement entre 2000 et 2020 Ma.

La zone plissée

La partie intérieure de la CZ est plissée et pré-
sente une structure très complexe, avec à la fois
des plis d’axes verticaux, et des plis fermés (plis
en fourreau ?) d’axe horizontal. Il existe peu
d’analyses structurales intégrant ces plis dans
un contexte géodynamique ou régional.

L’âge des plis est mal connu. La plupart des
travaux s’accordent à leur donner le même âge
que celui de la foliation syn-métamorphique qui
les forme, soit aux alentours de 2.0 Ga. Mais
Boshoff et al. (2006) rapporte, dans la struc-
ture d’Avoca à l’Ouest de Musina, des liquides
granitiques (de type Singelele) qu’elle inter-
prète comme syn-tectonique par rapport à la
formation de ce pli (d’axe vertical), et vieux
de 2630 Ma environ. Elle propose donc que
les plis d’axes verticaux soient des reliques des
structures archéennes, formées lors du méta-
morphisme granulitique tardi-archéen (condui-
sant à l’anatexie des gneiss de Singelele).

3.3 Problèmes de chronologie

On le voit, les données géochronologiques dis-
ponibles suggèrent toutes un épisode orogé-
nique principal vers 2.0 Ga, accompagné de mé-
tamorphisme en faciès granulitique, d’anatexie
et de jeu décrochant le long des zones de ci-
saillement.

Mais le métamorphisme granulitique paléo-
protérozoïque affecte des roches qui, à la fin de
l’Archéen (2.65–2.57 Ga), avaient déjà subi un
épisode de métamorphisme dans des conditions
similaires, comme en témoignent les xénolithes
de migmatites granulitiques (gneiss de Singe-
lele) dans le pluton de Bulai (2572 ± 4 Ma). Le
pluton de Bulai lui-même semble avoir large-
ment échappé au métamorphisme granulitique
paléo-protérozoïque.

Si l’existence de deux épisodes géologiques (l’un
à 2.6, l’autre à 2.0 Ga) semble donc indiscu-
table, l’importance relative des deux est moins
claire. On peut en particulier se demander

– Si le métamorphisme archéen est un phéno-
mène de grande extension géographique, ou
si il ne s’agit que d’une petite relique autour
du pluton de Bulai.

– Si les structures de la CZ sont toutes paléo-
protérozoïques, ou si il reste des éléments
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structuraux archéens préservés.
– Lequel des deux épisodes correspond à la

phase de collision majeure entre les deux
continents.
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4 Modèles d’évolution de la ceinture du Limpopo

ca. 2690 Ma

ca. 2670 Ma

ca. 2650 Ma

ca. 2570 Ma

ca. 2005 Ma

South-verging subdution of ZC under the KC
D1 thrust in SMZ and KC
Emplacement of charnockites in NMZ & formation of GSB on the ZC

Back-thrusting of the SMZ over the KC & exhumation of the SMZ
Metamorphism of the KC
Matok pluton

Burial, metamorphism and anatexis of the CZ
Thusting of the NMZ over the ZC

Exhumation of the CZ along Palala & Triangle shear zones
Bulai pluton
Contnued thrusting of the NMZ over the ZC

Reactivation of the Palala and Triangle shear zones
Static metamorphism

South-verging subdution of ZC under the KC
D1 thrust in SMZ and KC

Emplacement of charnockites in NMZ 
Formation of GSB on the ZC

Back-thrusting of the SMZ over the KC & exhumation of the SMZ
Metamorphism of the KC
Matok pluton

Burial, metamorphism and anatexis of the CZ
Bulai pluton

Thusting of the NMZ over the ZC

Squeezing of the CZ between the two cratons
Granulitic metamorphism
Transpressive movement along Palala and Triancgle shear zones

Exhumation of CZ granulites

Deposition of Transvaal sequences Deposition of Transvaal sequences

Kaapvaal
Craton

SMZ CZ NMZ Zimbabwe
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Fig. 3.9: Deux modèles d’évolution pour la ceinture du Limpopo, principalement sur la base du débat chronolo-
gique quant aux évènements de la CZ. A gauche, histoire “Archéen surtout”. A droite, histoire “Protérozoïque
surtout”.

Si l’évolution des zones marginales Nord et Sud
ne pose pas trop de problèmes, il n’en est pas
de même de celle de la Zone Centrale. Selon
l’importance qu’on donne à l’un ou l’autre des
deux évènements reconnus (2.6 et 2.0 Ga), on
peut opposer, schématiquement, deux modèles
(ou deux familles de modèles) :

4.1 Modèle “archéen surtout” : le
collage des deux cratons a lieu à
2.6 Ga

Dans ce modèle, lequel la collision entre les
deux cratons s’est déroulée vers 2.65 Ga, selon

les modalités discutées pour la SMZ.

Une première hypothèse attribue le métamor-
phisme à 2.0 Ga à un métamorphisme statique,
lié à un réchauffement de la lithosphère (par
exemple lors de la mise en place du complexe
du Bushveldt à 2060 Ma). Les structures se-
raient donc principalement archéennes, ce qui
expliquerait la nature relativement peu défor-
mée du pluton de Bulai. Ce modèle semble peu
crédible, dans la mesure où il est maintenant
démontré qu’une partie au moins du complexe
de Beit Bridge est protérozoïque.

Dans une seconde hypothèse, le métamor-
phisme à 2.0 Ga correspondrait à une orogé-

76



4 Modèles d’évolution de la ceinture du Limpopo

nène transpressive, intracontinentale (type py-
rénéen). Dans ces conditions il est évidem-
ment possible de déformer des roches paléo-
protérozoïques. Les structures observées reste-
raient largement archéennes, à l’exception des
zones de cisaillement verticales (D3) qui se-
raient protérozoïques, ainsi que certains plis.

Le modèle “archéen surtout” souffre de deux
critiques principales, le fait que des roches
paléo-protérozoïques soient métamorphisées, et
l’absence ou la rareté des données géochrono-
logiques pour l’appuyer. Enfin, l’âge du méta-
morphisme archéen varie quand même consi-
dérablement entre la SMZ (2690 Ma), la CZ
(2650–2620 Ma) et la NMZ (2610–2570 Ma).

4.2 Modèle “protérozoïque surtout” :
la collision a lieu à 2.0 Ga

La collision entre les deux cratons se serait dé-
roulée au Protérozoïque (2.0 Ga). La conver-
gence entre les deux cratons aurait été oblique,
résultant en un épaississement crustal accom-
pagné de la formation des granulites, puis de
leur exhumation le long des décrochements tar-
difs. Dans ce modèle, toutes les structures sont
protérozoïques, ainsi que l’essentiel du méta-
morphisme — même si il peut exister ça et là
des reliques d’une croûte archéenne qui, étant
similaire à celle de la SMZ, était déjà granuli-
tique.

Dans ce modèle, avant 2.0 Ga les cratons du
Kaapvaal et du Zimbabwe auraient évolué sé-
parément. On peut alors se demander la raison
pour laquelle les deux ont connu à la fin de l’Ar-
chéen un épisode de type orogénique ; et quel
était le “vis à vis” de la SMZ lors de la collision
continentale qui l’a affectée, si ce n’était pas le
craton du Zimbabwe ?
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Figure 9a: Tectonic 
thickening of the CZ 
(> 2.03 Ga) 
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Figure 9b: 
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Fig. 9. Sketch maps illustrating the four-stage tectonic evolution during the Proterozoic 'strike slip orogeny'. The tectonic model is 
discussed in the text. For legend and abbreviations see Fig. 1. (a) 1 -Mo l opo  Farms Complex, 2 -  Nebo Granite, 3 = Soutpansberg 
Graben, 4=Waterberg Basin, 5=Palapye Graben, 6-Murchison  Thabazimbi Lineament. (d) P=Palala Granite, E=Entabeni 
Granite, S = Schiel Alkaline Complex. 
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Figure 9d: Final exhumation of the CZ 
Transtensional phase (Soutpansberg rifting) 
associated with postorogenic transcurrent 
faulting along the Palala 
(ca. 1.95 - 1.85 Ga) 
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Fig. 3.10: Evolution de la CZ au Protérozoïque (Holzer
et al., 1998), dans un modèle où toutes les structures
observées sont d’âge protérozoïque.

Fig. 3.11: Suite de la figure 3.10
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Le complexe du Bushveld est peut-être le
plus étonnant des objets géologiques Sud-

Africains. C’est le plus grand complexe ba-
sique lité du monde ; le plus grand gisement de
platinoïdes du monde. On y observe des phé-
nomènes magmatiques (cristallisation fraction-
née, mélange, litages, etc.) qu’on ne peut le plus

souvent que déduire par des arguments indi-
rects. L’ensemble s’est formé dans un temps
très bref, de l’ordre de 5 Ma pour l’ensemble
de la Province magmatique, sans doute moins
de 1 Ma pour la partie basique il y a environ
2053 Ma1.

1Ce texte est essentiellement écrit à partir de divers documents publiés par le Groupe de Recherche sur le
Bushveld de l’Université du Witswatersrand, à Johannesburg. Toutes les données ne sont pas publiées dans la
littérature internationale ; mais les documents en question sont disponibles sur le web :

– Kinnaird (2006) se trouve à http://www.largeigneousprovinces.org/Downloads/BushveldLIP.pdf ;
– Krüger (2004) et Kinnaird et al. (2002) se trouvent à http://www.wits.ac.za/geosciences/Research/EGRI/

Circulars/EGRIInformationCirculars.htm rapports 377 et 369 respectivement) ;
– Par ailleurs, le guide de “l’excursion virtuelle” dans le Bushveld (Cawthorn, 2003) se trouve à http:

//www.wits.ac.za/geosciences/Research/Bushveld/bush_vft_home.htm
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4 Le complexe du Bushveldt

1 Présentation générale
1.1 Extension géographique

Fig. 4.1: Le Bushveld et ses intrusions périphériques (Source inconnue)

Le complexe occupe 65 000 km2. Il s’étend sur
300 km d’Est en Ouest, et 200 km du Nord au
Sud. Son épaisseur totale est de 15 km environ.
Diverses intrusions, dites “satellites”, sont éga-
lement des complexes basiques lités, formés au
même moment : il s’agit en particulier du com-
plexes de Molopo farms (13 000 km2, au Sud du
Botswana ; 2044 ± 24 Ma,Krüger (1989)).

Il est d’usage de différencier trois “lobes” dans
le complexe. Le lobe Ouest est un arc de 300 km
de long, de Pretoria à Thabazimbi, en passant
par Rustenburg et l’intrusion plus récente du
Pilanesberg. Le lobe Est, plus linéaire, est dis-
posé selon une orientation Nord-Sud au Nord-
Est de Middleburg, sur environ 100 km. Le lobe
Nord, le plus petit des trois, s’étend sur une
petite centaine de kilomètres au Nord de Mo-
kopane (Potgietersrus). Il présente une “strati-
graphie” légèrement différente des deux autres
lobes, plus condensée.

Une grande partie du complexe du Bushveld
n’affleure pas, et n’est connu que par géophy-
sique ; elle est recouverte de sédiments et laves

plus récents.

1.2 La Province magmatique du Bu-
shveld

La Province magmatique du Bushveld2 est
formé de trois grandes unités, qui sont par ordre
chronologique :

– Les rhyolites du Groupe de Rooiberg, ainsi
que des filons de “microgranites” associés
(Granophyre de Rashoop). Elles se sont mises
en place entre 2061.8 ± 5.5 et 2057.3 ±2.8
Ma (Harmer and Armstrong, 2000). Leur ex-
tension originale n’est pas connue, mais elles
recouvraient probablement une zone deux à
trois fois plus grande que l’actuel Complexe.
Leur épaisseur maximum est de 3 km. C’est
en fait une série complète, sub-alcaline et
tholéitique, allant de basaltes à des dacites
et rhyolites s.s.

– La “Suite Litée de Rustenburg” (Rustenburg
Layered suite) représente la partie principale

2La terminologie “officielle” Sud-Africaine définit le “Complexe du Bushveld” comme étant formé de trois
unités principales : le groupe de Rooiberg, la Suite litée de Rustenburg et les granites de Lebowa. Mais la plupart
des géologues utilisent ce terme pour désigner la seule partie basique, et parlent par exemple de “Province mag-
matique du Bushveld” pour décrire l’ensemble des formations associées ; c’est la terminologie qui sera utilisée ici
(Krüger, 2004).
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1 Présentation générale

du Complexe. C’est un sill de 8 km d’épais-
seur de roches basiques et ultrabasiques ; sou-
vent, c’est à cette unité qu’il est fait allu-
sion quand on parle du ‘Complexe du Bu-
shveldt3”. Son âge est de 2054.5 ± 1.5 Ma
(Harmer and Armstrong, 2000).

– Les granites de la Suite de Lebowa sont des
granites roses, à grain fin à moyen. C’est
un ensemble de sills, formant au total 1.5 à
3.5 km d’épaisseur. Différents sills ont donné
des âges entre 5057.5 ± 4.2 et 2053.4 ± 3.9

Ma(Harmer and Armstrong, 2000). Ils re-
coupent clairement les roches de la Suite de
Rustenburg, et sont donc plus jeunes. Ce sont
des ganites alcalins (type A).

La Province magmatique est plissé, avec des
plis de grande envergure qui le font légèrement
onduler. Les pendages ne dépassent guère des
valeurs de plus d’une trentaine de degrés. il est
enfin recouvert de sédiments plus récents, ap-
partenant aux Supergroupes du Waterberg et
du Karoo.

 The Bushveld Large Igneous Province 
By Judith A. Kinnaird 

School of Geosciences, University of the Witwatersrand 
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Figure 1 Simplified geological map of the Bushveld Large Igneous Province, which includes the Rustenburg Layered 
Suite, the Rooiberg Volcanics and the Lebowa Granite Suite 
 

Overview of the Palaeoproterozoic Bushveld Igneous Province 
 

The Palaeoproterozoic Bushveld Igneous Province in South Africa is comprised of: 
-         a suite of mafic sills which intruded the floor rocks of Transvaal Supergroup 
- the bimodal but predominantly Rooiberg Group volcanic province: one of the largest pyroclastic 

provinces on Earth covering at least 50 000 km2 and up to 3 km thick 
- the Rustenburg Layered Suite, the largest and oldest mafic layered complex on Earth which covers an 

area of approximately 65,000 km2 and comprises anorthosites, mafic and ultramafic cumulates  
- the Lebowa Granite Suite  
- the Rashoop Granophyre Suite developed at the contacts between the granites and Rustenburg Layered 

Suite which is comprised of metamorphosed sediments and intrusive acidic rocks. 
- various satellite intrusions of similar age including the Molopo Farms and Nkomati - Uitkomst.  

 

 

 

 

Fig. 4.2: Carte simplifiée de la Province du Bushveld (Kinnaird, 2006).

1.3 Contexte et conditions de mise
en place

a. Relations intrusives

Le Complexe du Bushveld affleure de façon dis-
continue, dans les lobes évoqués plus haut. Il
semble néanmoins probable qu’il s’agisse d’une

intrusion continue en profondeur, c’est à dire
que les lobes ne soient que la partie affleurante
d’un complexe encore plus grand, formant un
sill, plat et arrondi (9 km d’épaisseur sur 300
de long et 200 de large). Mais cette idée n’est
pas confirmée par la géophysique, qui n’arrive à
“voir” que des fragments allongés, aussi larges
que profonds, correspondant aux affleurements
actuels (Krüger, 2004).

3Dans le reste de ce texte, “complexe du Bushveld” sans autre précision désignera les seules unités basiques,
la “suite litée de Rustenburg”
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4 Le complexe du Bushveldt

Fig. 4.3: Coupe schématique dans la Privince du Bushveld (Winter, 2002).

.  
Figure 8. Simplified map of the Bushveld Complex showing the location of the various limbs: the eastern, 
western, far western and northern limbs and the south-eastern limb, which is obscured by younger cover 
(Kinnaird et al., 2004). The interpretation of the extent of the northern and south-eastern limbs is based on 
the gravity data shown in Figure 9. 
 

 

J

Figure 9. Gravity map of the Bushveld Complex. J marks approximate location of Johannesburg 
 

 
 

Fig. 4.4: Carte gravimétrique du Complexe du Bush-
veld (J : Johannesburg). Kinnaird (2006)

On en observe souvent le contact basal, mais ra-
rement le sommet. Il est intrusif dans le contact
entre les sédiments du Supergroupe du Trans-
vaal (plus rarement directement dans le socle
archéen), et les Rhyolites de Rooiberg ; cette
interface lithologique a probablement joué un
rôle majeur dans le piégeage des magmas à l’ori-
gine du Complexe, et en particulier, en empe-
chant leur éruption, a permis de former un com-
plexe plutonique plutôt que des trapps basal-
tiques. Le métamorphisme de contact à la base
du Complexe, dans les roches du Supergroupe
du Transvaal, s’est déroulé dans des conditions
de relativement basse pression, entre 2 et 4 kbar
(e.g. Johnson et al., 2003) ; comme l’épaisseur
totale de la partie basique est de 8 km, on voit
que son sommet ne devait pas être très loin de
la surface.

Des sills de dolérite ou de norite, d’épaissuer

métrique, s’observent sous la base du complexe
lui-même. Ils indiquent que l’on a en fait af-
faire à un essaim de sills, dont l’un (bien situé
dans une interface lithologique) a pris une im-
portance démesurée et a plus ou moins absorbé
les autres.

b. Contexte tectonique

Des grands “linéaments” (des alignements, sans
doute d’origine tectonique), à peu près Est–
Ouest, découpent les roches basiques du Com-
plexe en plusieurs unités, aux caractéristiques
et à l’épaisseur légèrement différentes. Il s’agit
probablement de failles, actives lors de la mise
en place de l’intrusion. Au Nord, le Complexe
est limité par la zone de cisaillement de Pa-
lala (qui sépare les zones centrales et marginale
Sud de la ceinture du Limpopo). Plus au Sud,
le lobe Nord est séparé de la partie principale
du complexe par le “linéament de Thabazimbi–
Murchison” ; un autre linéament parallèle borde
le complexe au Sud. Le lobe Nord présente une
stratigraphie un peu différente (plus mince) de
celle des deux lobes Est et Ouest.

L’époque de la formation du Bushveld corres-
pond à celle du développement de la ceinture du
Kheis, au paléo-protérozoïque. Cette ceinture
résulte probablement de la fermeture d’un bas-
sin océanique entre les cratons du Kaapvaal (±
Zimbabwe, cf. chapitre 3) et du Congo, le long
d’une zone de subduction orientée à peu près
NE–SW. Les linéaments qui guident la mise en
place du Complexe sont donc obliques par rap-
port à cette subduction, et peuvent s’interpéter
comme des fractures ouvertes dans le continent
en réponse à cette convergence (Cf. chapitre
“introduction à la géologie Sud-Africaine”).

Ceci étant, le Bushveld se situe à près d’un
millier de kilomètres de la zone de subduc-
tion . Il n’est donc pas probable qu’il s’agisse
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de magmatisme directement associé. L’hypo-
thèse la plus fréquemment admise pour son ori-
gine propose qu’il s’agisse d’un magmatisme de
point chaud, associé à la remontée d’un diapir
de manteau. La remontée du diapir provoque
sa fusion par décompression, ainsi que l’éro-
sion thermique de la lithosphère, et la fusion du
manteau lithosphèrique, voire de la croûte infé-
rieure. L’ensemble de ces magmas se mettent en

place de façon à peu près synchrone pour for-
mer d’abord les Rhyolites du groupe de Rooi-
berg (fusion de la base de la croûte ?), puis im-
médiatement après le Complexe du Bushveld
s.s. Le réchauffement de l’ensemble de la croûte,
sous l’effet en particulier de la mise en place de
grands volumes de magmas, permet sa fusion
et la formation des granites de Lebowa.

2 Stratigraphie des unités basiques litées
La stratigraphie du Complexe du Bushveld est
étonnamment continue ; on retrouve les mêmes
unités sur des centaines de kilomètres, même
d’un lobe à l’autre. Seul le lobe Nord est un
peu différent (globalement plus mince). Cette
continuité implique une évolution concomitante
dans l’ensemble du Complexe, qui fonctionne
donc partout de la même manière, au même
moment.

Le complexe du Bushveld est la partie à la fois
la plus spectaculaire, la plus importante et la

mieux connue de l’ensemble due la Province. Il
s’agit de roches ultrabasiques à basiques, sur
une épaisseur de 8 km. L’essentiel des roches
présentent une texture cumulative : il ne s’agit
pas tant de liquides magmatiques “gelés” sur
place, que de cristaux précipités au fond d’une
grande chambre magmatique.

Il est d’usage de découper le Complexe en cinq
zones, sur des bases pétrographiques et minéra-
logiques. Elles sont présentées de bas en haut.

Encadré 3: La nomenclature des roches basiques et ultrabasiques

La plupart des roches des unités litées du complexe du Bushveld sont soit des roches ultramafiques, soit des
roches dont le seul minéral clair est le plagioclase ; dans la classification des roches magmatiques (classification
de Streckesein), elles sont donc dans le champ en bas à gauche (gabbros et diorites).
Les roches gabbroïques et ultramafiques bénéficient de leur propre nomenclature :

Roches gabbroïques
Les roches qui se situent dans le champ des gabbros et diorites du diagramme QAP, et qui répondent à un
de ces critères (par ordre de priorité en principe) :

1. Teneur en An du plagioclase > 50% ;
2. Proportion de minéraux sombres > 35% ;
3. Le minéral sombre dominant est le pyroxène (et pas l’amphibole) ;
4. SiO2 < 52%.

sont des gabbros (dans le cas contraire, ce sont des diorites).
Le nom à attribuer à un gabbro peut être précisé en utilisant un diagramme modal pyroxène–plagioclase–
olivine :

87



4 Le complexe du Bushveldt

La nomenclature des roches basiques et ultrabasiques : suite

1) Plutonic rocks 2) Volcanic rocks

IUGS modal classification

a) M < 90%

b) M > 90%

Gabbro/diorites:
Gabbro if:
An% > 50

or
M>35

Pyroxene (not amphibole)
SiO2<52%

Sub-classification
for gabbros

Basalt/andesite
Basalt if:

SiO2<52%
or

An% > 50
M>35

Pyroxene (not amphibole)

Les “gabbros”, au sens du diagramme ci-dessus, peuvent à nouveau être subdivisés en fonction de la anture du
pyroxène présent. Si c’est de l’orthopyroxène uniquement, on parle de norite ; du clinopyroxène uniquement,
de gabbro (s.s.) ; les deux, de gabbro-norite.

Roches ultra-basiques
Les roches qui contiennent moins de 10 % de minéraux clairs sont des roches ultramafiques. Si elles contiennent
plus de 40 % d’olivine, ce sont des péridotites ; dans le cas contraire, ce sont des pyroxénites. Les deux sont
nommées en utilisant un triangle olivine–orthopyroxène–clinopyroxène :

1) Plutonic rocks 2) Volcanic rocks

IUGS modal classification

a) M < 90%

b) M > 90%

Gabbro/diorites:
Gabbro if:
An% > 50

or
M>35

Pyroxene (not amphibole)
SiO2<52%

Sub-classification
for gabbros

Basalt/andesite
Basalt if:

SiO2<52%
or

An% > 50
M>35

Pyroxene (not amphibole)88



2 Stratigraphie des unités basiques litées

Fig. 4.5: Carte géologique du Complexe, montrant les différentes zones (Référence inconnue)

2.1 La Zone Marginale

Cette zone n’est pas systématiquement pré-
sente, mais peut atteindre 800 m d’épaisseur.
C’est une zone formée de norites à grain moyen
(plus fin que la majeure partie du complexe),
non litées. La zone marginale est composite,
et on peut par endroits reconnaître différentes
intrusions successives ; elle est de nature assez
similaire aux sills mineurs que l’on trouve en-

dessous, dans le Supergroupe du Transvaal. Elle
représente probablement une zone formée de
différents sills périphériques, parfois avec une
texture cumulative liée à une cristallisation in-
situ ; ces sills étaient suffisament rapprochés
pour finir par ne former qu’une seule, même
couche. En partie, la zone marginale représente
peut-être aussi des magmas de l’intrusion prin-
cipale, figés contre l’encaissant froid lors de leur
mise en place.
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4 Le complexe du Bushveldt

Fig. 4.6: Stratigraphie générale du Complexe du Bushveld (Eales and Cawthorn, 1996), et composition des
principales phases minérales.

2.2 La Zone Inférieure (Lower Zone,
LZ)

Cette zone se compose de cumulats ultrama-
fiques ; le plagioclase y est absent ou très rare.
Sa limite supérieure correspond à la dispari-
tion de l’olivine, et l’apparition du plagioclase.
Elle se compose d’un niveau inférieur d’ortho-
pyroxénite ; un niveau intermédiaire de dunite
et de harzburgite (plus ou moins continu, avec

des intercalations de pyroxénites) ; et un niveau
supérieur d’orthopyroxénite.

L’épaisseur de la LZ est assez variable. Elle
est totalement absente par endroits ; ailleurs,
elle peut atteindre jusqu’à 1300 m. Ces varia-
tions d’épaisseur reflètent probablement une to-
pographie ondulée de la base de l’intrusion ; la
zone inférieure ne s’est déposée4 que dans les
“vallées” de cette surface.

4Le terme peut surprendre, parlant de roches magmatiques ; mais il ne faut pas perdre de vue qu’il s’agit
surtout de cumulats, formés par précipitation de minéraux à la base d’une chambre magmatique ! Ils se sont donc
bien “déposés”.
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2 Stratigraphie des unités basiques litées

Fig. 4.7: Photo aérienne de la Zone Inférieure dans
le Nord du lobe Est (Olifants Through), en regardant
vers l’Ouest ; les collines allongées correspondent à des
niveaux de pyroxénite, séparées par des dunites (dé-
pressions). Les reliefs au fond et à droite de la photo
sont les dolimites de l’encaissant.

Fig. 4.8: Log dans la Zone Inférieure à différents en-
droits du lobe Est, montrant les différences d’épaisseur
de cette unité (Cawthorn, 2003)

91



4 Le complexe du Bushveldt

2.3 La Zone Critique (Critical Zone,
CZ)

Fig. 4.9: Carte géologique sur la ferme Mandaagshoek, dans la zone critique et jusqu’au Merensky Reef (jour
11 de l’itinéraire). Le haut stratigraphique est à l’Ouest (gauche), les gabbro-norites au-dessus du Merensky
Reef appartiennent à la Zone Principale (Cawthorn, 2003).

La Zone Critique (1500 m) est continue, pré-
sente dans la plus grande partie du complexe
et spectaculairement litée. Sa partie inférieure
(CLZ, env. 500 m) est assez similaire à la Zone
Inférieure, et se compose essentiellement de cu-
mulats d’orthopyroxénite. Sa partie supérieure
(CUZ, env. 1000 m) est formés de “cycles” (8

sont identifiés), plus ou moins complets, formés
de cumulats répétant la même séquence depuis
des roches ultramafiques (chromitites, harzbur-
gite, pyroxénite), passant à des norites, puis des
anorthosites.

La définition de la limite supérieure de la CZ a
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2 Stratigraphie des unités basiques litées

quelque peu changé dans la littérature des 20
dernières années ; on admet maintenant qu’elle
se situe à la base du “Merensky Reef” (qui est
donc rattaché à la Zone Principale).

2.4 La Zone Principale (Main Zone,
MZ)

La zone principale est la plus épaisse (3000
m ) du Complexe. On l’observe presque par-
tout. Elle se compose principalement de gab-
bronorites5, avec des éléments de pyroxénite et
d’anorthosite. La Zone Principale est mal li-
tée. L’entrée dans la Zone Principale corres-
pond à un “saut” important dans les compo-
sitions isotopiques du Sr, traduisant l’arrivée
d’un nouveau magma dans le sill. On distingue
une Zone Principale Inférieure (2200 m), et une
Zone Principale Supérieure (800 m), séparées
par un “niveau-repère” de pyroxénite.

A la base de la Zone Principale se trouve le
“Merensky Reef”. Le terme est à l’origine un
terme minier, qui désigne la partie économique-
ment intéressante (minéralisée en platinoïdes)
d’un ensemble de roches formant la base de
la MZ. C’est un niveau de 0.1 à 4 m d’épais-
seur, extraordinairement continu, présent à la
fois dans le lobe Est et le lobe Ouest ; il peut
être tracé sur environ 140 km, en continu, dans
chacun des deux lobes. Un réflecteur sismique
qui semble lui correspondre peut s’observer par
encroits jusqu’à 50 km “en aval” de l’affleure-
ment. Le Reef lui-même est formé de cumulats
porphyroïdes d’orthopyroxénite, avec du pla-
gioclase intercumulus ; et de petits niveaux de
chromitite, qui sont les zones les plus riches. Il
est “discordant” sur le litage de la Zone Cri-
tique.

Dans le lobe Nord, les zones inférieures et cri-
tiques sont manquantes. La base du Complexe,
directement en contact avec le Supergroupe du
Transvaal, est connu sous le nom de “Platreef”.
Le Platreef est hétérogène (pyroxénite domi-
nante, péridotite, norite), sans doute formé de
plusieurs venues magmatiques ; il pourrait être
une sorte de “série condensée”, équivalente des

zones inférieures et critiques dans le reste du
complexe. Le Platreef , lui aussi, est une source
de platinoïdes.

2.5 La Zone Supérieure (Upper
Zone, UZ)

La Zone Supérieure (2000 m) est présente dans
tout le complexe, et est formée des roches
les plus différenciées : gabbronorites, leucogab-
bros, anorthosites puis diorites près du som-
met. Environ 25 couches de magnétitites (la
plus épaisse atteignant 6 m d’épaisseur) sont
présentes dans les gabbronorites de la Zone Su-
périeure. La base de la Zone Supérieure est dé-
finie par la première apparition de magnétite
cumulative (elle est presque confondue avec le
premier niveau de magnétitite, la “Main Ma-
gnetite Layer”, une couche de 2 m d’épaisseur
de magnétitite riche en vanadium : 1.3 % en
poids d’oxyde).

Cette définition, purement descriptive, est un
peu insatisfaisante ; les données isotopiques en
particulier suggèrent que le changement im-
portant soit au niveau du marqueur pyroxéni-
tique situé vers la fin de la Zone Principale. En
d’autre termes, pétrogénétiquement le haut de
la Zone Principale serait à rattacher à la Zone
Supérieure.

2.6 Corps discordants

Des pipes de 10–100 m de diamètre recoupent
le litage du Complexe. Ils sont formés de roches
très diverses (allant de dunites à des anortho-
sites), mais les deux types les plus communs
sont (1) des dunites et wehrlites souvent peg-
matoïdes, riches en fer (Iron-Rich Ultramafic
Pipes, IRUP), dans la Zone Critique et la base
de la Zone Principale ; (2) des pipes riches en
oxydes (sommet de la Zone Principale et Zone
Supérieure). Ces pipes représentent des circu-
lations tardives de liquides et/ou de fluides, qui
souvent réagissent avec leur enciassant ; ils sont
parfois minéralisés.

5parfois exploité comme pierres ornementales : c’est alors un gabbro de couleur noire, où même les plagioclases
sont d’allure noire brillante
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4 Le complexe du Bushveldt

3 Evolution magmatique de la partie basique du Complexe
La séquence décrite ci-dessus est le produit des
interactions entre deux processus principaux :
la cristallisation fractionnée des liquides mag-
matiques, et l’apport de magmas “frais” dans
le système, qui se mélangent aux magmas plus
ou moins différenciés déjà en place.

3.1 Cristallisation fractionnée

Les grands complexes basiques lités, comme le
Bushveld, sont un des rares exemples pour les-
quels des diagrammes de phase suffisamment
simples pour être relativement faciles à com-
prendre et à représenter ont une réelle valeur
explicative.

a. Une première approximation : un sys-
tème à 3 composants

Les compositions des roches du Bushveld
peuvent à peu près se décrire par 3 composants
principaux :

– Le plagioclase (Anorthite), CaAl2Si2O8 ;
– L’olivine (Forstérite), Mg2SiO4 ;
– La silice (sous forme d’un quelconque de ses

polymorphes), SiO2.

Selon les cas, de 80 à 90 % en poids de la roche
est formé par ces constituants ; approximer les
magmas du Bushveld à un système à 3 compo-
sants (An–Fo–SiO2) est donc assez raisonnable.
Cependant, les limitations de cette simplifica-
tion sont très vite évidentes :

– Le calcium et l’aluminium apparaissent
comme liés ensemble (dans le plagioclase). Le
modèle ne prend pas en compte le cas d’un
excès d’aluminium (qui n’a en réalité jamais
lieu), ni de calcium (on forme dans ce cas
du clinopyroxène, qui s’observe en particulier
dans les norites de la Zone Principale).

– Le fer n’est pas pris en compte (en fait,
il est plus ou moins implicitement supposé
qu’il peut se substituer librement pour du
Mg dans l’olivine ou le pyroxène). L’existence
de niveaux à magnétite montre que cette ap-
proximation devient invalide, en particulier
dans la Zone Supérieure.

– Le chrome n’apparait pas non plus, si bien
que ce système simple n’est pas à même d’ex-
pliquer la formation de niveaux à chromite.

Pour bien faire, il faudrait donc ajouter deux à
trois composants (fer, chrome, et calcium non-
lié au plagioclase ; ou des dérivés les prenant en
compte). Mais il est malheureusement impos-
sible de représenter un système à 5 ou 6 com-
posants de façon simple. . .

b. Evolution des magmas dans le système
An–Fo–SiO2

Ce système n’est pas le plus simple des systèmes
ternaires, car il n’est pas formé de trois binaires
“simples” avec eutectique ; le binaire Fo–SiO2

présente un composé intermédiaire, l’enstatite
(orthopyroxène, MgSiO3). Ce composé inter-
médiaire définit un “joint péritectique” ; le long
de cette ligne, les réactions qui se déroulent
(lors de la cristallisation) impliquent la résorp-
tion de phases solides déjà présentes. Mais dans
le cas de cristallisation fractionnée, ou les mi-
néraux sont extraits du système au fur et à me-
sure de leur formation, le problème est un peu
simplifié.

Le (ou les) liquides primitifs du Bushveld
ont des compositions basaltiques, relativement
proches du pôle Fo (par exemple composition
a dans le diagramme de la figure 4.10). Quand
ils se refroidissent, ils atteignent donc le liqui-
dus dans le champ de l’olivine, c’est à dire que
la réaction qui se déroule est Liq → Fo +
Liqnouveau. Cette réaction forme des cristaux
de forstérite ; la composition du liquide résiduel
s’appauvrit donc en forstérite, c’est à dire, gra-
phiquement, s’éloigne du coin “Fo” dans le tri-
angle. On forme alors un cumulat à olivine, qui
est une dunite.

Quand la composition du liquide atteint le
point b, le liquide est en équilibre à la fois
avec de la forstérite, et de l’enstatite. “Nor-
malement”, il devrait se dérouler une réaction
péritectique impliquant les trois composants
(Liq + Fo → En), et la composition du li-
quide évoluerait le long du joint péritectique
jusqu’à ce que l’olivine soit épuisée. Mais en
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3 Evolution magmatique de la partie basique du Complexe

l’occurence, dans le cas de cristallisation frac-
tionnée les cristaux sont retirés au fur et à me-
sure de leur formation : l’olivine n’est donc plus
présente pour réagir. La seule chose qui se passe

alors est que l’enstatite commence à précipiter :
Liq → En + Liqnouveau. On forme des cumu-
lats d’orthopyroxénite.

Fig. 4.10: Diagramme de phase dans le système An–Fo–SiO2. Les flèches grises et les points a à d corres-
pondent à l’évolution décrite dans le texte.

Quand la composition du liquide résiduel at-
teint le point c, un nouveau changement a lieu ;
le liquide est maintenant en équilibre avec l’ens-
tatite et l’anorthite. Ici, il s’agit d’un joint co-
tectique normal, on forme donc ces deux mi-
néraux par une réaction : Liq → En + An +
Liqnouveau. Les cumulats sont formés d’ensta-
tite et de plagioclase, et sont donc des gabbros
(au sens large).

En théorie, cette dernière réaction devrait se
dérouler jusqu’à l’arrivée à l’eutectique d, et

à ce moment le reste du liquide, en équilibre
avec l’enstatite, l’anorthite et la silice, devrait
cristalliser suivant la réaction Liq → En +
An + SiO2. En réalité, quand on arrive dans
cette partie du diagramme, la simplification à
trois composants commence à ne plus être va-
lide ; les composants “mineurs” (fer, chrome,
calcium. . .) ne le sont plus, et l’approximation
ne tient plus. Selon les cas, on va former de
la magnétite, de la chromite, ou du plagioclase
(seul), donnant des cumulats de magnétitite, de
chromitite ou d’anorthosite.

95



4 Le complexe du Bushveldt

Fig. 4.11: Système quaternaire Fo-En-Di-SiO2(Wilson, 1996). Quand on ajoute un quatrième composant (le
clinopyroxène) au système, il faut une représentation en 3 dimensions (au centre, avec 3 projections différentes
autour). les trajets sont plus difficiles à suivre ; le diagramme de la figure 4.10 est à la base du tétraèdre ; les
liquides évoluent vers le “haut” (vers le pôle Cpx) au fur et à mesure de leur différenciation, et finissent donc
par atteindre une région ou le Cpx ne peut plus être ignoré.

En dépit se sa simplicité, cette approximation à
trois composants prédit relativement bien l’évo-
lution observée :

– A l’échelle de l’ensemble du complexe, on
observe bien une base formée de dunites,
puis d’orthopyroxénites, passant à des gab-
bros (puis des anorthosites) ;

– A l’échelle de chacun des cycles de la Zone
Critique par exemple, c’est aussi une succes-
sion similaire qui s’observe.

Empiriquement, on constate que la séquence ty-
pique d’évolution est la suivante :

– Péridotite (harzburgite, parfois dunite) ;
– Orthopyroxénite ;
– Norite ou anorthosite ;
– Gabbro-norite ;
– Gabbro (surtout ;
– Diorite (seulement dans la zone supérieure).

3.2 Réalimentations magmatiques

L’autre processus important qui contribue à
l’évolution du Complexe est la réalimenta-
tion périodique de la chambre magmatique.
L’apport de magmas frais (soit identiques au
magma primitif déjà présent, soit différent) per-
met de modifier la composition du liquide (en
mélangeant le magma frais avec le liquide rési-
duel déjà présent), ou simplement de “remettre
à zéro” l’histoire de différenciation, et donc de
se déplacer dans le champ des compositions chi-
miques et de cristalliser un nouvel ensemble de
minéraux.

Dans le Complexe du Bushveld, la réalimenta-
tion de l’intrusion en magmas frais est particu-
lièrement bien mise en évidence par les données
chimiques (figures 4.12 et 4.13).
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Fig. 4.12: Evolutions des rapports Mg# dans les Zones Inférieure et Critique (Eales and Cawthorn, 1996).
Commentaire dans le texte

a. Apports périodiques de magmas de
composition constante

Le rapport Mg# (c’est le rapport
Mg/(Mg + Fe), ou Mg et Fe sont exprimés en
proportions atomiques et non pas massiques)
diminue habituellement avec la différenciation :
les liquides différenciés sont plus riches ferreux
que les liquides primitifs6 ; les cumulats sont
toujours plus magnésiens que les liquides, mais
suivent une évolution parallèle. Dans la Zone

Critique en particulier, on observe une évolu-
tion cyclique de ce rapport (figure 4.12), avec
un Mg# qui diminue régulièrement dans les
unités de pyroxénite, avant d’augmenter bruta-
lement dans les niveaux à olivine. Chaque ni-
veau (de cumulat) à olivine témoigne donc d’un
nouvel afflux de magma primitif, plus magné-
sien et plus riche en composant olivine ; il pré-
cipite des cumulats à olivine, puis à pyroxène
(selon le processus discuté plus haut), à Mg#
de plus en plus faible ; puis du nouveau magma
est injecté, et le processus recommence.

6Ce qui ne veut pas dire qu’ils soient, dans l’absolu, plus riches en fer ; mais plutôt que la teneur en Mg
diminue plus vite que la teneur en Fe

97



4 Le complexe du Bushveldt

Fig. 4.13: Evolution de Sri dans le Bushveld (Eales and Cawthorn, 1996). Commentaires dans le texte.

98



3 Evolution magmatique de la partie basique du Complexe

b. Changement de la composition des
magmas

L’argument le plus convainquant en faveur
d’une telle évolution est fourni par la géochimie
isotopique. Sur une section verticale, on observe
en effet des variations significatives du rapport
(87Sr/86Sr)initial (noté aussi Sri). Or, ce rap-
port n’est pas modifié par les processus de cris-
tallisation fractionnée : toutes les roches déri-
vant du même magma initial devraient avoir le
même rapport Sri, et inversement, des rapports
Sri différents témoignent de magmas d’origines
différentes.

Dans le Bushveld (figure 4.13), on observe une
évolution complexe de ce rapport de bas en
haut. Dans les Zones Inférieure et Critique,
le rapport Sri est assez variable, mais globale-
ment faible (0.705). Dans les Zones Principale
et Supérieure, il est plus élevé (0.709) et très
constant. Il y a donc au moins deux types de
magmas différents (LZ et CZ d’une part, MZ
et UZ d’autre part) ; et il est possible que les
Zones Inférieure et Critique soient elles-mêmes
composites, formées de l’aggrégation de diffé-
rents paquets de magma.

Il est possible de calculer (en faisant différentes
hypothèses) la composition des liquides primi-
tifs ayant formé les différents cumulats. Les
compositions ainsi prédites sont globalement
basaltiques (50–55 % SiO2), mais de plus en
plus différenciées (ferreuses et riches en Ca) vers
le sommet de l’intrusion. Ceci suggère que l’évo-
lution “‘de premier ordre” entre une base plutôt
ultrabasique, et un sommet plus acide, corres-
pond à un changement progressif des apports en
magmas plutôt qu’à une évolution in-situ. Ceci
pourrait refléter, soit la fusion de sources pro-
gressivement de plus en plus enrichies (ce qui
est aussi cohérent avec l’évolution des signa-
tures isotopiques du Sr), soit l’existence d’un
autre réservoir magmatique profond, dans le-
quel les magmas parentaux se seraient déjà dif-
férenciés.

Lower
Zone

Critical
Zone

Main
Zone

Upper
Zone

SiO2 55.70 48.50 50.70 49.32
TiO2 0.36 0.75 0.41 0.81
FeO(T) 8.80 12.41 9.14 12.77
MnO 0.09 0.19 0.17 0.19
MgO 12.44 7.57 9.21 6.08
CaO 6.96 11.15 11.14 10.83
Na2O 2.02 2.17 2.52 2.94
K2O 1.03 0.14 0.23 0.25
P2O5 0.10 0.18 0.08 0.07
mg# 71.5 52.1 64.2 45.9
Cr 970 226 205 111
Ni 292 93 162 77
Sr 195 359 324 350

Composition des différents liquides primitifs du Bush-
veld (Eales and Cawthorn, 1996, compilation d’après
différentes sources)

La nature des magmas calculés ne correspond
pas à des basaltes typiques (ils sont plutôt trop
magnésiens, et souvent trop acides) ; elle évo-
querait plutôt, soit des magmas d’affinité ko-
matiitiques, soit boninitique (les boninites sont
des magmas siliceux et magnésiens, pauvres
en TiO2, qui sont probablement associés à des
zones de subduction ; or, une subduction était
bien active sur la marge du craton, quoiqu’un
peu loin (cf. page 86), à cette période.

c. Un exemple de discordance majeure
dans le Complexe : le Merensky Reef

On observe des discordances internes dans la
chambre magmatique du Bushveld ; il n’est pas
rare que des niveaux supérieurs tronquent le
litage de parties inférieures. Ces figures sug-
gèrent elles aussi des réalimentations magma-
tiques ; la nouvelle venue de magmas érode
les cumulats solides, par des effets méca-
niques — courants intra-chambre—, thermo-
chimiques —les cristaux formés sont remis en
solution par les magmas chauds—. Un bon
exemple de ces relations s’observe au niveau du
Merensky Reef, à la base de la zone principale,
qui correspond à une discordance majeure.

Le liquide formant la Zone Principale est plus
primitif que le liquide résiduel présent à ce mo-
ment dans la chambre magmatique ; il est donc
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plus dense, et ne peut pas ou difficilement mon-
ter au travers du liquide résiduel. Initialement,
ce liquide est donc piégé entre des cumulats, à
la base ; et un liquide différencié, au sommet.

Le liquide primitif s’insinue à sa base dans les
cumulats ; ils les érode et réagit avec eux. A
son sommet, il réagit avec les liquides différen-
ciés déjà présents (probablement des gabbros),
pour former des orthopyroxènes (et des chro-

mites, voir plus bas). L’ensemble forme donc
une couche d’orthopyroxènes et de chromites,
qui précipite et drape le niveau de cumulats
précédents.

L’influx de magmas de la Zone Principale se
poursuit ; les nouveaux magmas finissent par se
mélanger et diluer les magmas résiduels, et la
séquence de précipitation reprend, d’abord des
orthopyroxènes, puis divers gabbros.

Fig. 4.14: Le Merensky Reef tronque les couches sous-jacentes – Wing and Cowell 1999 (Northam mine,
Merensky Reef)
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Figure 26 Schematic diagram showing the formation of the Merensky Reef by an influx of hot dense magma 
which reacted with the floor rocks (Kruger, 1992) 
 

 

Figure 27 Orthopyroxene En and plagioclase An values for Bushveld Igneous Complex 
cumulates from the upper Critical Zone and lower Main Zone. Electron probe data from Kruger 
(1983) and Mitchell (1986). 

 
 

Fig. 4.15: Précipitation de pyroxénite par mélange de
magmas : aggrandissement du diagramme de la figure
4.10. Un magma de composition a (type Zone Cri-
tique) évolue comme dans la figure 4.10 le lond du
trajet gris clair jusqu’en b. Il se mélange alors avec un
nouveau magma, c, de composition “Zone Principa-
le” ; le mélange a la composition d, qui se trouve dans
le champ de l’orthopyroxène (et potentiellement à des
températures assez froides pour être sous le liquidus du
mélange). De l’orthopyroxène précipite donc immédia-
tement.

Fig. 4.16: Formation du Merensky Reef par apport de
nouveaux magmas (Kinnaird, 2006).

3.3 Formation des chromites

Les niveaux de chromitite, qu’on trouve princi-
palement dans la Zone Critique, semblent cor-
respondre assez systématiquement à des rap-
ports Sri substantiellement plus élevés que ceux
observés dans les roches voisines (Kinnaird
et al., 2002), impliquant donc des réalimenta-
tions en magmas. Ces niveaux sont donc liés à
des phénomènes de mélanges de magmas.

La solubilité de la chromite dans un magma
dépend de sa nature : ce minéral est relati-
vement soluble dans des liquides basiques, et
moins solubles dans des liquides acides. Lors
d’une réalimentation de la chambre magma-
tique, de nouveaux magmas riches en Cr sont
injectés dans le magma résiduel, relativement
acide. Les deux magmas se mélangent ; on ob-
tient donc un magma intermédiaire, mais sur-
saturé en Cr ; de la chromite précipite (Irvine,
1977).

Un modèle plus récent (Kinnaird et al., 2002)
propose une variante de cette idée. Il repose
sur la necessité d’un composant très felsique, et
aux rapports Sri très élevés (signature crustale)
pour former les chromitites ; et sur la contempo-
ranéité de certains des magmas acides associés
aux rhyolites de Rooiberg (les granophyres de
Rashoop) et du Complexe du Bushveld. Enfin,
on observe que les couches de chromitite sont
sont souvent “discordantes” sur les niveaux in-
férieurs ; ils les tronquent (érodent ?) et les re-
couvrent obliquement.

Dans ce modèle, un “couvercle” de magmas
acides, crustaux (granophyres de Rashoop) au-
rait stagné au dessus des magmas basiques du
Complexe pendant sa formation, maintenu à
l’état liquide en raison de sa nature plus acide
(liquidus et solidus plus bas), et ne se mélan-
geant que peu avec les magmas basiques en rai-
son de sa faible densité et de sa viscosité dif-
férente. Lors de l’injection de nouveaux mag-
mas primitifs dans la chambre magmatique, des
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“fontaines” de magmas intra-chambre auraient
fonctionnées, un peu comme les fontaines mag-
matiques que l’on observe dans des volcans ac-
tifs ; les magmas primitifs auraient pu de cette
façon monter à travers le niveau de liquides
basiques différenciés et atteindre le couvercle
acide.

Là, le mélange de magmas acides, et de magmas
basiques riches en Cr auraient amené à la satu-
ration locale en Cr, et à la précipitation de chro-
mite dans le haut de la fontaine ; les cristaux
denses, et le magma intersticiel, seraient alors
redescendus dans la chambre sous forme de cou-
rant denses (“turbidites”), érodant les couches
de cumulats précédentes et déposant un niveau
de chromitite plus ou moins continu.

Fig. 4.17: Précipitation de chromite lors de mélanges
de magmas (Naslund and McBirney, 1996). Dans un
diagramme SiO2–Olivine–Chromite (notez les diffé-
rences d’échelle sur les deux axes !), le champ de la
chromite s’élargit vers le pôle SiO2, traduisant sa plus
faible solubilité dans les magmas acides. Un magma A
à gauche évolue sur le cotectique Ol-Cr, formant des
péridotites à chromite. Si on le mélange à un magma
felsique F , la composition M du mélange se trouve
dans le domaine où la chromite est la phase au li-
quidus ; on précipite donc de la chromite, jusqu’à ce
qu’on rejoigne le cotectique olivine–chromite et qu’on
recommence à former des péridotites chomifères. On
continue ensuite jusqu’au champ de l’orthopyroxène.
On devrait alors suivre le cotectique orthopyroxène–
chromite et former ces deux minéraux ; en réalité, on
peut incorporer un peu de Cr dans le pyroxène, si bien
qu’on se retrouve plutôt au point C.
A droite, la même chose se passe si on mélange le
magma primitif A avec du magma différencié C, ou
même B : le mélange M1 ou M2 se situe dans le
champ de la chromite.
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(a)        (b) 

   (c) 
 
 
Figure 30. Initial strontium isotope ratios demonstrating higher Sri ratios for plagioclases within most 
chromitites compared with the host silicates. (a) profile in lower-upper Critical Zone silicates and 
chromitites from LG5 to MG4. Isotopic trend line illustrates slight upward decrease in initial strontium ratio 
of silicate rocks from lower Critical Zone to upper Critical Zone. (b) Profile in upper Critical Zone silicates 
from 10m below UG1 to 14m above UG3. Expanded inset illustrates upward decrease in initial ratios from 
bottom to top of UG2. (c) Profile through the UG1 chromitite package, footwall anorthosite and hanging wall 
pyroxenite. (Kinnaird et al., 2002). 

 

 

type was intruded during this time and may have varied over time from more ultramafic magmas in the initial 
stages to more noritic magmas in the upper Critical Zone. Interaction of the influxes of new melt with a roof 
melt, now represented by the granophyric rocks, resulted in variations in isotopic ratio and the production of 
major chromitite layers. This process is schematically illustrated in Figure 25. 
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Figure 24 (a) Plot of initial 87Sr/86Sr ratio vs. height in the stratigraphy from the western limb of the 
Bushveld Complex (from Kruger, 1994). (b) Plot of En and An of the layered rocks from De Wit & Kruger 
(1990). The same general trends are present in the eastern and western lobes of the Bushveld Complex. 

 
Figure 25 Schematic diagram of chromitite formation resulting from a fountain of magma into the 
chamber that partially melts roof rocks causing contamination and mixing (Kinnaird et al 2002) 
 Fig. 4.18: Rapports Sri dans les chromites de la Zone

Critique (Kinnaird, 2006) : ils sont toujours plus éle-
vés que dans les autres roches, pour lesquelles ces rap-
ports évoluent lentement le long de la colonne strati-
graphique.

Fig. 4.19: “Fontaine magmatique” et formation des
chromitites (Kinnaird et al., 2002).

3.4 Le remplissage de l’intrusion du
Bushveld

Le complexe du Bushveld s’est construit par
l’injection et l’évolution de plusieurs venues
magmatiques successives, qui gonflent progres-
sivement l’intrusion. Les données présentées ci-
dessus permettent de proposer le modèle sui-
vant (Krüger, 2004) :

a. Magmatisme acide

Les premiers magmas mis en place sont les
rhyolites de Rooiberg, et les granophyres (de
Rashoop) associés. La mise en place de ces
laves aboutit au développement d’une couche
de magma acide, coincée sous une carapace de
rhyolites.

b. Premiers magmas basiques : Zones in-
férieure et Critique

Les premiers magmas basiques injectés dans le
système sont des magmas assez primitifs (ca-

pables de précipiter de l’olivine et de l’ortho-
pyroxène), aux rapports Sri bas, et sans doute
riches en Cr. Ils correspondent à la Zone In-
férieure et à la base de la Zone Critique ; leurs
interactions avec les magmas acides présents au
sommet de la chambre permettent la précipita-
tion de niveaux de chromitite. Le magma sui-
vant est légèrement plus différencié (noritique,
il précipite orthopyroxène et plagioclase), mais
encore assez riche en Cr ; il forme la partie supé-
rieure de la Zone Critique, qui présente encore
de nombreux niveaux de chromitite.

Cette partie du complexe est relativement
moins étendue que le reste ; en particulier, elle
n’existe pas dans le lobe Nord, mais elle est à
son maximum immédiatement au Sud du linéa-
ment qui sépare le lobe Nord des deux autres
(Thamazimbi–Murchison Lineament), ce qui
suggère une géométrie en demi-graben, avec
une faille majeure séparant le lobe Nord des
deux lobes Est et Ouest.
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low-density volcanic pile and the denser Pretoria Group. This contact is thought by some to be an 
unconformity (Cheney & Twist, 1991), or the result of discordant intrusion into a structurally tilted basin 
(Cawthorn 1998). Kruger (2004) suggests that this low-density carapace of felsite is why a layered intrusion 
rather than a volcanic province formed, and that the Bushveld Complex as a whole initially intruded as an 
elongate body beneath the Rooiberg carapace. He concludes that the Bushveld Complex is a lobate, 
interconnected, wide and shallow, sill-like intrusion with upturned margins; rather like a flat-bottomed soup-
dish (Figure 21). This is in sharp contrast to the disconnected, deep and narrow, ring-like troughs, or, steeply 
dipping, wedge-shaped, cone-intrusions inferred from geophysical and other considerations (see Kruger, op. 
cit. for a more detailed discussion and other references). Kruger’s model also implies that the first magmas 
intruded immediately south of the Thabazimbi-Murchison Lineament (TML) and that a half-graben developed 
that progressively deepened as more magma was added. This occurred as three to five major intrusive 
episodes of different magma types and probably exploiting different feeders. These magmas now dominate 
the Lower and Critical Zones, the Main Zone and the Upper Zone. This is clearly shown in the Sr-isotope 
(Figure 22) and mineral chemistry, and is confirmed by the major differentiation indexes of the dominant 
minerals. The final intrusion of the Bushveld granites largely exploited the contact between the dense 
Bushveld Complex rocks and the overlying felsite and granophyre.  
 
 

 

 
 
Figure 21 Schematic N-S section through the Bushveld Complex illustrating the “half-graben” geometry and 
the importance of the Thabazimbi-Murchison Lineament as a structural feature. Note the increasing lateral 
extent of the different zones from the bottom up (Kruger, 2004). 
 

Fig. 4.20: Coupe schématique montrant les relations entre les différentes zones du Complexe (Krüger, 2004).
La géométrie d’ensemble est un demi-graben limité par le linéament de Thabazimbi–Murchison (TML). Noter
les discordances internes.

Pendant cette période, le complexe se construit
par l’ajout de nombreuses venues magma-
tiques successives, probablement avec plusieurs
centres d’alimentation. Il est possible que à
cette époque, on ait eu affaire à plusieurs pe-
tites intrusions séparées, qui n’ont fusionné que
plus tard. Ces magmas successifs interagissent
entre eux, cristallisent, etc., donnant naissance
à une stratigraphie complexe, avec de multiples
discordances internes. La tendance globale est
quand même à l’évolution vers des magmas plus
différenciés vers le sommet (on passe de péri-
dotites et pyroxénites dans la zone inférieure,
à des norites à la base de la zone critique,
à des anorthosites à son sommet), témoigne-
ment d’un tarissement progressif des sources de
magma.

c. Un afflux magmatique majeur : la Zone
Principale

La formation de la Zone Principale se fait de
façon sensiblement différente. Cette zone est
“transgressive” et discordante sur les zones pré-
cédentes : elle les recouvre et s’étend plus large-
ment (lobe Nord en particulier). Sa base corres-
pond à une discordance majeure, accompagnée
de mélanges de magmas, marquée par le Me-
rensky Reef.

Le magma de la Zone Principale est plus
différencié que les précédents. Il est gabbro-
noritique, a des rapports Sri élevés (0.708) et
est plus pauvre en Cr. A l’exception de sa base
(Merensky Reef et alentours), marqués par des
réactions complexes, la Zone Principale est as-
sez homogène, formée de gabbronorites faible-
ment litées.

Il n’y a donc à cette période pas ou peu d’in-
dices de réalimentations multiples et d’évolu-
tion complexe, comme on pouvait l’observer
plus bas. Ici, il semble qu’il s’agisse simplement
d’un grand volume de magmas, mis en place en
une seule fois, et cristallisant in-situ en ne se
différenciant qu’assez peu.

d. Les derniers magmas : sommet de la
Zone Principale et Zone Supérieure

Le dernier apport de magmas dans le Complexe
est à nouveau transgressif sur les cumulats pré-
cédents, et s’étend à son tour un peu plus loins
vers le Sud et le Nord. Sa base correspond au
marqueur pyroxénitique, vers le haut de la Zone
Principale.

Le magma qui se forme à ce moment est plus
évolué que les précédents (ferro-gabbros) ; il est
pauvre en Cr, plus riches en incompatibles,
mais son rapport Sri est un peu plus faible
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(0.707) que dans la Zone précédente. La réap-
parition de pyroxénites à la base de cette venue
magmatique s’explique probablement de nou-
veau par des réactions entre magmas, comme
présenté plus haut pour le Merensky Reef.

La Zone Supérieure est litée, avec un litage
marqué en particulier par de gros niveaux de

magnétitite. Il semble possible d’expliquer ce
litage par des phénomènes purement internes,
liés à la différenciation (Krüger and Smart,
1987) et la diffusion dans le magma (cf. plus
loin, section 4). Globalement, elle évolue vers
le haut vers des magmas plus différenciés (dio-
rites).

type was intruded during this time and may have varied over time from more ultramafic magmas in the initial 
stages to more noritic magmas in the upper Critical Zone. Interaction of the influxes of new melt with a roof 
melt, now represented by the granophyric rocks, resulted in variations in isotopic ratio and the production of 
major chromitite layers. This process is schematically illustrated in Figure 25. 
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Figure 24 (a) Plot of initial 87Sr/86Sr ratio vs. height in the stratigraphy from the western limb of the 
Bushveld Complex (from Kruger, 1994). (b) Plot of En and An of the layered rocks from De Wit & Kruger 
(1990). The same general trends are present in the eastern and western lobes of the Bushveld Complex. 

 
Figure 25 Schematic diagram of chromitite formation resulting from a fountain of magma into the 
chamber that partially melts roof rocks causing contamination and mixing (Kinnaird et al 2002) 
 

Fig. 4.21: Schéma résumant l’histoire de remplissage de la chambre magmatique du Bushveld (Krüger,
2004). A droite, diagrammes résumant les teneurs en composant Enstatite (magnésien) dans les pyroxènes,
et en composant Anorthite (calcique) dans les plagioclases : l’un comme l’autre sont des indicateurs de
différenciation, et mettent bien en évidence le contraste entre la partie basse du complexe (multiples arrivées
de magmas peu différenciés) et la partie haute (différenciation in-situ de grands apports magmatiques).
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Encadré 4: La réapparition de l’olivine dans la Zone Supérieure : la beauté des diagrammes de phase. . .

Le lecteur astucieux aura remarqué que, vers le haut de la Zone Supérieure, l’olivine refait son apparition
(figure 4.6). Il s’agit d’olivine riche en fer, très différente de l’olivine magnésienne présente dans la Zone
Inférieure.
Les amateurs de diagrammes de phase (si la matière vous donne des boutons, passez votre chemin !) appré-
cieront l’élégance de l’explication :

Si on considère un diagramme de phase qui sépare le fer et le magnésium, par exemple le diagramme SiO2–
Forstérite–Fayalite (les deux composants de l’olivine), représenté au-dessus, on constate que le champ de
l’orthopyroxène se pince du coté riche en fer. Un liquide a évoluera donc en cristallisant de l’olivine (dont
la composition change, ce qui explique le trajet courbe — mais qui reste proche du pôle forstérite), jusqu’à
atteindre le joint Ol–Opx au point b. Là, le magma cristallisera à la place de l’orthopyroxène (pour les raisons
expliquées plus haut, l’olivine étant retirée du magma). Le liquide s’éloigne donc de l’enstatite, jusqu’à
atteindre le point c, sur le joint pyroxène+silice, et forme alors ces deux minéraux ; avant d’atteindre le point
d et d’évoluer sur le joint olivine–silice ! On forme donc à ce moment de l’olivine (ferreuse), qui co-existe avec
du quartz : exception à la “règle” selon laquelle ces deux minéraux ne peuvent coexister.
Il est donc relativement facile d’expliquer la réapparition de l’olivine (fayalite) à la fin de la cristallisation,
après les stades pyroxénite et gabbros.
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4 Les litages magmatiques à l’échelle de l’affleurement

Fig. 4.22: Deux types de litage magmatique. A gauche : litage uniforme (anorthosite et chhromitite) à Dwars
River, E.Bushveld (jour 11, itinéraire géologique). A droite : litage gradationnel. Les deux photos reprises par
Winter (2002).

Si les variations minéralogiques à grande échelle
peuvent sans doute s’expliquer par l’ensemble
de processus décrits précédemment, les roches
du Complexe présentent des litages beau-
coup plus fins, d’échelle centimétrique ou mé-
trique.

4.1 Différents types de litages

Le terme de litage magmatique est très général ;
il recouvre en fait une grande variété de situa-
tions. Les litages peuvent être plus ou moins
continus ou discontinus, et se définir par diffé-
rents éléments.

Les lits magmatiques peuvent être uniformes,
ou au contraire progressifs. A l’intérieur de lits
uniformes, on trouve partout (verticalement et
horizontalement) les mêmes minéraux, avec la
même taille (ou répartition de tailles). Le pas-
sage d’une couche à la suivante est abrupt. A
l’inverse, des litages “gradationnels” montrent
des changements progressifs (de minéralogie, de
taille de grain. . .) à l’intérieur d’une couche, au
point qu’on peut parfois passer insensiblement
d’une couche à la suivante. On peut aussi ob-

server au sein de chaque couche une évolution,
répétée couche après couche.

Un litage peut être défini par

– Des variations modales (minéralogiques) : ce
sont les proportions des différents minéraux
qui changent (litage modal)

– Des variations texturales (taille des grains).
– Des variations de composition des minéraux,

qui ne sont pas forcément visibles à l’œil nu
(par exemple, Mg# dans des minéraux ferro-
magnésiens) (litage cryptique).

Enfin, le litage peut être rythmique (à diffé-
rents échelles), ou intermittent (plus ou moins
aléatoire).

4.2 L’origine des litages

La formation des litages magmatiques reste un
phénomène assez mal compris. Si des variations
de composition à grande échelle peuvent être
facilement expliquées par les processus décrits
plus haut (cristallisation fractionnée, réalimen-
tation et mélange de magmas), il est plus diffi-
cile d’expliquer de la même façon des litages ré-
guliers centimétriques ou métriques (il est déli-
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cat d’invoquer des centaines de venues magma-
tiques successives, toutes identiques en volume
et en composition. . .).

a. Mélanges de magmas

Ce type de processus a été largement évoqué
dans la partie précédente pour expliquer au
moins une partie des litages (en particulier, la
formation des couches de chromitite) ; il n’est
rappelé ici que pour mémoire.

b. Processus mécaniques

Ce sont des processus qui affectent un mélange
liquide–cristaux, une fois que la cristallisation a
commencé. Différents mécanismes peuvent, soit
séparer les cristaux du liquide (et donc former
une couche de cristaux, au-dessus de laquelle
on trouve du liquide différencié qui à son tour
cristallise) —c’est implicitement le mécanisme
évoqué pour former les cumulats décrits dans la
section précédente ; soit séparer entre eux des
cristaux de nature différente.

Dans le premier cas, les niveaux de cumu-
lats doivent avoir une composition cotectique,
c’est à dire avec des proportions minérales qui
peuvent être formées lors d’un des épisodes de
cristallisation du magma (dans l’exemple déve-
loppé plus haut, ce serait olivine, ou enstatite,
ou enstatite + plagioclase dans des proportions
définies). C’est un bon test de la faisabilité de
ce mécanisme.

Séparation gravitaire

C’est le mécanisme le plus simple possible.
Les cristaux, généralement plus denses que le
magma où ils se sont formés, coulent au fond
de la chambre magmatique et s’accumulent. On
peut remarquer que dans ce cas, des minéraux
légers (feldpaths) devraient au contraire flotter
sur le liquide, et former non pas un cumulat
basal, mais plutôt un “flottat”.

Compaction

Une variante du mécanisme précédent invoque
un liquide partiellement cristallisé dans lequel
les cristaux seraient peu à peu tassés, expulsant
ainsi le liquide intersticiel vers le haut pour for-
mer des niveaux de solides (avec éventuellement
un peu de liquide piégé) surplombés de liquide.
On observe parfois en effet des structures de
perte de liquide (“dewatering pipes”) dans des
cumulats.

Courants magmatiques

Il a été proposé que la chambre magmatique
soit affectée de courants de magmas (en par-
ticulier, des courants denses de mélange li-
quide + cristaux, ou simplement des courants
de convection). Dans ce cas, il est apparement
possible de séparer mécaniquement les cristaux
(qui vont être plaqués dans les zones à plus
faible vitesse) des liquides (qui vont rester dans
le cœur des courants).
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Tri gravitaire

Fig. 4.23: Tri gravitaire dans un liquide avec un
mélange de cristaux en suspension (olivine, ortho-
pyroxène et plagioclase). Les différences de densité
créent une stratification verticale (elle dépend en fait
également de facteurs comme la taille des grains).
Naslund and McBirney (1996).

Alors que les processus précédents ne séparent
pas les différents cristaux déjà formés (on doit
donc obtenir des couches de proportions cotec-
tiques), il est possible de séparer les différents
minéraux en suspension dans un magma ; c’est
un simple effet de leur densités différentes, qui
résulte en des vitesses de chute différentes dans
le magma. On peut de cette façon trier les miné-
raux en fonction de leur densité, les plus denses
vers le bas.

c. Processus chimiques

Les processus chimiques affectent non plus
la séparation de minéraux déjà formés, mais
leur croissance elle-même. Différents méca-
nismes peuvent conduire à des vitesses de crois-
sance différentes dans différentes parties d’un
magma.

Gradient thermique

L’existence d’un gradient thermique vertical (le
plus souvent) dans un volume de magma fait
que les parties les plus froides vont cristalli-
ser plus de cristaux. Dans un système avec un
eutectique, les cristaux sont de nature diffé-
rente du magma, on forme donc des couches
enrichies en un minéral dans certaines parties
(froides).

Fig. 4.24: Effets d’un gradient thermique sur la for-
mation de litages magmatiques (Naslund and McBir-
ney, 1996). La partie basse du système (schématisée
dans le coin des diagrammes) est à plus basse tem-
pérature que la partie haute, et forme donc plus de
cristaux du composant A.

Variations de conditions redox

La variation d’autres paramètres (conditions
redox, pression. . .) peut avoir des effets ana-
logues. La figure 4.25 montre comment, se-
lon les degré d’oxydation, on peut à partir
d’un magma de la même composition cris-
talliser soit un assemblage eutectique (oli-
vine+orthopyroxène+anorthite), soit de la ma-
gnétite. On peut de cette façon créer des ni-
veaux de magnétitite pure dans un magma, à
condition de créer des différences redox ; elles
pourraient, par exemple, se former par l’expul-
sion d’eau d’un magma en voie de cristallisa-
tion (si les minéraux sont tous anhydres, l’eau
se concentre dans le liquide résiduel jusqu’à ex-
céder sa solubilité ; elle est alors expulsée du
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système).

Fig. 4.25: Effet des conditions redox sur la stabilité de
la magnétite. En haut, conditions oxydantes ; en bas,
conditions réductrices. Un magma réduit au point eu-
tectique anorthite–pyroxène–olivine (en bas) se trouve
dans le champ de la magnétite si il passe en conditions
oxydantes (en haut). Naslund and McBirney (1996).

Etablissement d’une stratification chi-
mique par double convection

Le concept de “double convection” thermo-
chimique, assez populaire dans les années 80 et

90, montre comment il est possible de décou-
per un corps de magma initialement homogène
en une série de couches de compositions diffé-
rentes.

Un tel processus est facile à mettre en évidence
de façon expérimentale, par exemple en faisant
convecter un réservoir d’eau salée. Dans le ré-
servoir au repos, un gradient de densité s’éta-
blit, avec de l’eau plus salée, plus dense à la
base. Les couches denses étant en bas, la stra-
tification de densité est stable, et rien ne se
passe.

Si on chauffe le système par la base, les couches
chaudes du bas s’allègent. Elles ont donc ten-
dance à remonter. Mais au fur et à mesure
qu’elles remontent, elles rencontrent de l’eau de
moins en moins salée, de plus en plus légère, si
bien que très vite, il n’y a plus de différence de
densité entre les pérticules d’eau qui remontent,
et leur environnement : le mouvement s’arrête
là. Il se forme donc une petite couche convec-
tive, à la base du réservoir.

La chaleur diffuse assez bien dans l’eau. Elle
quitte donc, par conduction, la couche convec-
tive, et pénètre plus haut dans le réservoir :
le même processus se reproduit. On arrive à
découper le réservoir d’eau salée en une super-
position de petites couches indépendantes, cha-
cune avec son propre système de convection,
mais chimiquement parfaitement isolée de ses
voisines.

Chacune de ces couches individuelles peut en-
suite créer son propre litage (par un des pro-
cessus évoqués plus haut), créant ainsi une sé-
rie avec un litage rythmique (le même motif
se répète), évoluant lentement vers le haut (les
couches évoluent progressivement). Dans le Bu-
shveld, ce mécanisme a été proposé pour expli-
quer le litage et les niveaux de magnétitite de la
Zone Supérieure (Krüger and Smart, 1987).
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Fig. 4.26: Etablissement d’un système de double convection thermo-chimique (Winter, 2002).
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5 Les niveaux minéralisés

 6

the Merensky Reef in the western Bushveld (from 20 - 210m); (3) its density; and (4) the 
thickness  of the unit, which on Lonmin varies from 0.7 to 1.3 m.  
 

 
 
 
Figure 5: Geological map of the Bushveld Complex showing the different platinum group 
metal concentrations in the various lobes. Data on PGM concentrations combined from 
Buchanan (1988); Lee (1996); Barnard Jacobs Mellet (2000) plus personal communications 
from mines. Locations of cores AM38, KF17 and BK, discussed in this text are also shown. 
 
In addition to the UG2 and economic PGE mineralisation associated with thin chromitite 
stringers at the base and top of the Merensky Reef, all other chromitites contain lower, but 
significant, concentrations of PGE’s.44,66,71,79, However, there does seem to be a variation in 
PGE proportions in the chromitites according to the host rock. Whereas the Ru-Os-Ir group 
consistently occurs there is a low abundance of the Pt-Pd-Rh in the pyroxenite-hosted LG’s 
and MG1- MG2.44,66. In contrast, chromitites higher in the stratigraphic succession (MG3, 
MG4 and UG1), which occur in plagioclase-bearing rocks, are more enriched in Pt-Pd-
Rh.44,66,79, A relationship has also been noted between PGE content and modal chromite with 
the Pt-Pd-Rh declining relative to Ru-Os-Ir when chromite constitutes more than 75% 
volume of the rock.77 Scoon and Teigler66 subdivided chromitites into subgroups according 
to their host and chemistry. Chromitites in harzburgite-pyroxenite cycles with Cr:Fe ratios 
>1.8 have a low total PGE content (<1000 ppb) and (Pt+Rh+Pd)/(Ru+Ir+Os) <1. Chromitite 
in pyroxenite-norite-anorthosite cycles with Cr:Fe <1.5 have a higher PGE content (1000-
5000 ppb) and Pt+Rh+Pd/Ru+Ir+Os >2. 
 
All chromitites beneath the Merensky Reef are poor in base metal sulphides in spite of 
elevated PGE concentrations. Chromitites below MG2 have only trace sulphur, whereas 
MG2-UG1 have 0.01-0.02% S.66  The chromitite layers of the Bushveld Complex host 
platinum group elements as platinum group minerals (PGM), which principally include the 

 

Fig. 4.27: Variations des teneurs en platinoïdes et des proportions des différents éléments dans le Bushveld
(Kinnaird et al., 2002).

Le Complexe du Bushveld est la plus impor-
tante source du monde de platinoïdes (PGE,
Platinum-Group Elements) ; c’est aussi une
source importante de vanadium, nickel, chrome,
et même de cuivre et d’or, qui sont des sous-
produits de l’exploitation des platinoïdes.

5.1 Platinoïdes

Les platinoïdes sont exploités dans les niveaux
de chromitite de la Zone Inférieure, et surtout
de la Zone Critique (UG2) et du Merensky
Reef. Si le Merensky Reef a été, historique-
ment, le plus gros producteur de platinoïdes
du monde, c’est le niveau UG2 qui contient
les réserves les plus importantes, quoique les
teneurs y soient légèrement plus faibles. Dans

le lobe Nord, où les Zones Inférieure et Cri-
tique sont manquantes, les minéralisations s’ob-
servent dans le Platreef, à la base de la Zone
Principale (donc un équivalent du Merensky
Reef, sauf que les magmas de la Zone Prin-
cipale ont probablement interagi directement
avec l’encaissant plutôt qu’avec des cumulats
pré-existants).

Les teneurs en platinoïdes sont de quelques
grammes par tonne (entre 4 et 10).

Les platinoïdes sont présent dans des sulfides7

(de cuivre, plomb, zinc, etc8.) : pyrrhotite, py-
rite, pentlandite, etc. associés aux chromites,
parfois aux pyroxénites. L’association sulfides–
platinoïdes est observée partout dans le monde,
mais sa signification et ses implications sont dis-
cutés.

7Quoique des analyses plus fines remettent en cause cette hypothèse : il se pourrait qu’une part importante
des platinoïdes soit sous forme de micro-inclusions dans les grains de chromite ;

8Ces métaux sont donc exploités comme sous-produits de l’exploitation des platinoïdes — en plus, évidem-
ment, du chrome des chromitites.
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Les platinoïdes sont des éléments incompatibles
dans la plupart des minéraux ; il n’y a que pour
le souffre (liquides, ou minéraux de souffre)
qu’il ait une affinité significative. On peut dès
lors envisager deux façons de concentrer les pla-
tinoïdes :

– Par le biais de fluides hydrothermaux, riches
en S, qui auraient donc le pouvoir de dis-
soudre les platinoïdes présents dans toute la
pile de cumulats traversée par ces liquides.
Les liquides riches en S sont immiscibles avec
les liquides silicatés ; en arrivant à l’interface
entre les cumulats et les magmas, les sulfites
pourraient donc précipiter, avec leur contenu
en platinoïde.

– En formant des micro-gouttes de magmas
riches en souffre par démixion d’un magma
silicaté contenant des traces de cet élément.
Dès l’apparition de ces gouttelettes, on peut

s’attendre à ce qu’elles absorbent les plati-
noïdes, à forte affinité pour le souffre. Elles
seraient ensuite entraînées, comme les chro-
mites, et piégées dans les niveaux de chromi-
tite.

5.2 Vanadium

Le Vanadium est un élément qui se substitue
pour le Fe3+ dans les minéraux ; il se concentre
donc tout naturellement dans les magnétites
Fe2+0.Fe3+

2 O3, où on peut en trouver plus de
1 %. Il a le comportement d’un élément com-
patible, piégé dans les premiers solides (magné-
tite) retirés du liquide, et devient donc de plus
en plus rare vers le sommet de la pile magma-
tique. Le Vanadium est donc exploité dans les
couches de magnétitite de la base de la Zone
Principale9.
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Aune centaine de kilomètres au sud de Jo-
hannesburg, la structure circulaire1 située

autour du village de Vredefort a longtemps
intrigué les géologues. Après des années de

controverses, il est admis depuis une dizaine
d’années que cette structure représente la trace
d’un impact météoritique majeur, il y a 2023
Ma.

1 La structure de Vredefort
1.1 Géologie

La structure de Vredefort proprement dite est
un dôme, d’une cinquantaine de kilomètres de
diamètre. Seule sa moité Nord affleure, mais la
totalité de la structure est assez bien connue par
géophysique et sondages. Le coeur du dôme (fi-
gure 5.1) est composée de granitoïdes Archéens,
environ 3070 Ma – ils composent la plaîne agri-
cole qui occupe le centre de la structure, autour
de la ville de Parys.

Autour, les reliefs en arc de cercle, au Nord,
sont des sédiments du Supergroupe du Wits-
watersrand, très fracturés et verticalisés. L’en-
semble de ce dispositif forme un dôme anti-
forme. Encore au-delà, les sédiments du Super-
groupe du Transvaal forment un synclinal semi-

circulaire, qui se moule autour du dôme (syn-
clinal de Potchefstroom).

1.2 Géophysique

La géophysique (gravimétrie et magnétisme)
permet de mieux délimiter la forme du com-
plexe, et de mettre en évidence son prolong-
ment vers le sud, sous la couverture Phanéro-
zoïque.

Elle montre aussi qu’il n’y a pas de masses de
matière dense et/ou magnétique sous le dôme,
ce qui exclut une origine volcanique (intrusion
de laves basiques provoquant une explosion)
pour ce complexe.

1Mais sa moitié sud est couverte par les sédiments du supergroupe du Karoo, Cf. chapitre “introduction à la
géologie Sud-Africaine”
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5 L’impact de Vredefort

Fig. 5.1: Carte géologique du dôme de Vredefort et du bassin du Witswatersrand (Reimold and Gibson,
2005). La ligne pointillée est la limite Nord du Supergroupe du Karoo ; au sud de cette ligne, la géologie
précambrienne est connue par géophysique et sondages.

1.3 Métamorphisme

Dans les metapelites du Supergroupe de Wits-
watersrand, on peut mettre en évidence deux
épisodes métamorphiques successifs :

– Le premier (env. 5 kbar et 550–600 ˚) a duré
suffisament longtemps pour permettre le dé-
veloppement de textures à gros grains, bien
équilibrées. C’est un métamorphisme régio-
nal, affecté par la fracturation et les pseudo-
tachylites de l’imapct ; il est probablement lié
au réchauffement de la croûte lors de la mise
en place des magmas du Bushveldt.

– Le second n’enregistre que des températures
de 500–525 ˚, pour des pressions de 2–3
kbar ; il forme des minéraux plus fins et des
textures moins équilibrées, mais affecte aussi
les pseudotachylites. Il s’agit probablement
de métamorphisme enregistrant les condi-
tions lors de la remontée du dôme, après l’im-
pact.

Le métamorphisme anté-impact n’a pas dépassé
des pressions de l’ordre de 5 kbar (15 km), ce
qui indique qu’il ne s’agit pas de croûte très pro-
fonde, mais de la croûte moyenne : la remontée
n’a pas pu excéder cette valeur.
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2 Les preuves d’impact

Fig. 5.2: Effets métamorphiques d’un impact de mé-
téorite (Reimold and Gibson, 2005). En bas : réparti-
tion des pressions autour de l’impact, pour un cratère
de 20 km — un dixième de celui de Vredefort. En
haut : effets d’un métamorphisme de choc extrême.
Notez que, contrairement à l’usage des pétrologues,
la température est en ordonnée et la pression en abs-
cisse.

Dans la structure de Vredefort, on observe de
nombreuses preuves géologiques d’un impact
météoritique, sous la forme de roches qui ont

enregistré des preuves de choc ou de fusion. En
effet, un impact de cette taille induit des pres-
sions considérables (dues au choc proprement
dit), et libère des quantités énormes d’énergie
(de nature à faire fondre de larges volumes de
roche, figure 5.2).

2.1 Métamorphisme d’impact et
structures de choc

a. Polymorphes de haute pression

Le métamorphisme d’impact se traduit par des
transformations minéralogiques, par exemple la
formation de formes de haute pression de la si-
lice (quartz et stishovite).

b. “Shatter-cones”

Les “shatter-cones” sont des structures causées
par l’onde de choc ; ce sont des fractures co-
niques, qui pointent plus ou moins vers le centre
de l’impact. A Vredefort, on les trouve dans
l’ensemble du dôme.

c. Minéraux choqués

Enfin, une des preuves considérées comme les
plus concluante est représentée par des miné-
raux “choqués”, qui présentent des fractures
d’un type se dévelopant seulement à très haute
pression (PDF : Plane deformation features).
De tels minéraux ont été reconnus à Vredefort
(figure 5.4).

117



5 L’impact de Vredefort

Fig. 5.3: Shatter-cones dans la région de Vredefort
(Reimold and Gibson, 2005)

Fig. 5.4: Quartz choqués de Vredefort, présentant des
structures dites “PDF” (planar deformation features),
Reimold and Gibson (2005).

2.2 Brèches d’impact s.l.

Un des effets les plus spectaculaires de l’impact
est la bréchification des roches, associée ou non
à leur fusion. Selon la proportion de liquide,
on peut observer des roches qui seront décrites
comme (figure 5.5)

– Des brèches, si il n’y a pas de liquide ;
– Des pseudotachylites, si les fragments brisés

sont entourés de films plus ou moins épais de
liquide issu de la fusion des roches impactées ;

– Des magmas enfin, plus ou moins riches en
fragments non fondus (à Vredefort, ce sont
des granophyres).

Il existe naturellement un continuum entre ces
structures (figure 5.5)

2.3 Isotopes de l’Osmium

De façon étonnante, les granophyres (pourtant
formés lors de l’impact) n’enregistrent pas ou
peu de traces géochimiques de la météorite.
Pourtant, un tel objet devrait avoir une com-
position distincte de celle de la croûte (en par-
ticulier plus riche en Ni, Cr, etc.). Il a fallu at-
tendre les années 90 et les analyses isotopiques
de l’Osmium (Os) pour réaliser que les grano-
phyres ont une signature isotopique distincte de
celle de la croûte, impliquant la participation
d’un petit compoant d’origine externe. Mais la
quantité de matière “non-crustale” ne dépasse
pas le pour-cent — ce qui explique qu’elle ait
été difficile à mettre en évidence.
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Fig. 5.5: Différents types de brèches d’impact (et types de roches associées), d’après Reimold and Gibson
(2005).

a

b c

d

Fig. 5.6: Quelques exemples de brèches (et roches similaires) d’impact à Vredefort (Reimold and Gibson,
2005). (a) Brèche à fragments, sans liquide. (b) et (c) : Pseudotachyilite, avec films de liquides entre les
clastes. (d) Granophyre à inclusions de matériel non-fondu.
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3 L’extension de la structure

Fig. 5.7: Extension géographique des indices d’impact autour du dôme de Vredefort : ils sont observés
jusqu’au-delà de Johannesburg (Reimold and Gibson, 2005).

Le dôme de vredefort proprement dit ne repré-
sente qu’une partie d’une structure d’impact
plus large, qui s’étend sur près de 500 km de
diamètre.

3.1 Indices dispersés et taille réelle de
la structure d’impact

Dans tout le bassin du Witswatersrand, on
trouve des indices d’impact, sous la forme de
diverses brèches, shatter-cones, minéraux cho-
qués, etc. Ces indices s’étendent jusqu’à plus de

200 km du coeur du dôme (figure 5.7).

3.2 Le cratère et son dôme central

En réalité, les grands ou très grand cratères
(comme on peut en observer sur la lune, fi-
gure 5.8) sont des structures composites, sou-
vent avec un bombement central, entouré par
le cratère proprement dit. Le bombement s’est
formé par “rebond” suite à l’impact, et son dia-
mètre peut être le quart du diamètre total, ou
moins.
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Fig. 5.8: Cratère complexe sur la face cachée de la
Lune (Reimold and Gibson, 2005). Ce cratère montre
l’allure typique d’un cratère complexe, avec son bom-
bement central et les effondrements sur les lèvres du
cratère le long de failles normales circulaires. Ici, un
autre cratère, plus simple (une simple dépression sphé-
rique) s’est superposée sur le cratère principal, à gauche
de la photo.

Fig. 5.9: Formation d’un cratère complexe (Reimold
and Gibson, 2005). (a) Creusement du cratère “transi-
toire” et formation des liquides d’impact. (b) Rebond
et projection d’ejectas. (c) Rebond, formation du bom-
bement central, et dépôt de la couverture d’ejectas et
de liquides autour du cratère. (d) Effondrement des
lèvres du cratère. L’ensemble de la séquence ne dure
pas plus de quelques minutes. La structure de Vrede-
fort correspond au seul bombement central.

Les lèvres du cratère sont en général effondrées,
avec des glissements le long de failles normales
circulaires.

On interprète maintenant la structure de Vre-
defort comme le bombement central d’un cra-
tère bien plus grand, dont l’extension d’origine
correpond à peu près à la zone de répartion des
différents indices d’impact (figure 5.7).

3.3 Le cratère et la préservation
du Supergroupe du Witswaters-
rand

Il a été proposé que la structure de Vredefort
(au sens large) soit la cause de la préserva-
tion du bassin du Witswatersrand, et de ses dé-
pôts aurifères. En effet, en les cachant dans une
grande dépression (le cratère), l’impact météo-
ritique aurait pu contribuer à les protéger de
l’érosion ultérieure. A l’heure actuelle, le Bas-
sin du Witswatersrand forme effectivement un
synforme ovoïde, centré autour de l’impact de
Vredefort [figure 5.10).
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Fig. 5.10: Répartition des niveaux aurifères dans le
Bassin du Witswatersrand (McCarthy and Rubidge,
2005). Notez leur dispoosition concenttrique autour de
la structure d’impact de Vredefort.

Fig. 5.11: Taille originale du cratère de Vredefort : il
correspond en réalité à l’ensemble du bassin du Wits-
watersrand, dont il occupe le centre (McCarthy and
Rubidge, 2005)

Encadré 5: L’impact de Vredefort : quelques chiffres

Age : 2023 Ma
(le plus ancien impact météoritique connu)

Diamètre du cratère original : 250 – 300 km
(un des trois plus grands au monde)

Profondeur du cratère : Transitoirement, 50 km avant son effondrement
Peut-être 15 km à la fin de l’épisode

Volume excavé : environ 70 000 km3

Distribution des ejectas : Epaisseur encore supérieure à 1 m à 350–500 km de l’impact
Durée de l’impact : 2 – 4 mn pour le cratère transitoire

10 – 15 mn au total
Taille du projectile : Entre 5 et 15 km
Sismicité associée : Magnitude 14 sur l’échelle de Richter

(le plus grand séisme observé a atteint 9.2
— et cette échelle est logarithmique)

D’après Reimold and Gibson (2005)
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Troisième partie

Itinéraire géologique





Jour 0 : Samedi 25 Octobre

Journée de voyage

Décollage de CDG à 20h10, vol LX645 pour Zürich.

Départ de Zürich à 22h45, LX288.

En arrivant dans l’aéroport, regardez autour de vous les différentes roches qui forment les dallages
et les ornementations des murs. Vous y verrez de nombreuses roches que nous allons visiter dans
les prochains jours ! De mémoire, le dallage de la salle où l’on fait la queue pour le contrôle
d’immigration est formé de gneiss migmatitiques avec des grenats, qui doivent être les Gneiss
de Baviaanskloof, de la Zone Marginale Sud de la Ceinture du Limpopo (cf. chapitre 3). Les
roches noires que l’ont voit sur les pilliers et les murs un peu partout dans l’aéroport sont des
gabbros (“Pyramid gabbro-norite”) de la “Zone Principale” du Complexe du Bushveld (chapitre
7, fascicule “géologie régionale”).
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Jour 1: Dimanche 26 octobre

Voir carte I, page xii.

Arrivée à Johannesburg à 9h10. Location de voiture à l’aéroport, et route vers l’Est en direction
de Badplaas.

Quitter l’aéroport de Johannesburg vers le Sud,
en direction de Boksburg. Après environ 4 km,
tourner vers l’Est dans un échangeur autorou-
tier sur la N12, direction Benoni, East Rand,
Witbank, Nelspruit. La route traverse alors les
banlieues Est de Johannesburg (East Rand) ;
vous y verrez ça et là des grands “terrils” jaune
pâle, qui sont les stériles des mines d’or du
Witswatersrand.

Suivre la N12, qui rejoint la N4 à Witbank,
ou Emalahleni (135 km depuis l’aéroport).
Nous ferons probablement un arrêt logistique
au “High Veld mall” juste après Witbank. 15
km plus loin, on passe au péage de Midd-
leburg. Depuis que nous nous sommes déga-
gés de l’agglomération de Johannesburg, et
jusque vers Belfast, la route traverse principale-
ment les sédiments du Supergroupe du Karoo,
ici riches en charbon, comme en témoignent
les quelques mines que l’on peut apercevoir,
les centrales électriques (thermique à charbon)
et. . . les poids lourds sur la route.

100 km après le péage, tourner à droite vers Ma-
chadodorp ; traverser le village et continuer sur
la R36 en direction de Badplaas. Nous sommes

maintenant sur les grès et les dolomies du Su-
pergroupe du Transvaal, qui commencent à af-
fleurer. Ces roches résistantes “arment” l’escar-
pement qui, dans cette région, borde le plateau
du Transvaal et sépare le “high Veld” du “low
Veld”. Au col de Skurwerberg, la route descend
dans la vallée de la Komatii ; on voit bien ici les
couches horizontales du Supergroupe du Trans-
vaal. Une douzaine de kilomètres après le col,
la vallée s’élargit en une petite plaine alluviale ;
on est toujours dominé par les sédiments du
Supergroupe du Transvaal, mais sur la droite
de la vallée on voit apparaître des collines for-
mées de roches plus sombres, plus massives, qui
marquent le début du terrain Archéen (petit
lambeau de CRV de Kalkkloof, voir panneau
sur la droite ± 20 km après le col). La route
est maintenant sur les gneiss Archéens (pluton
de Nelshoogte), tandis que les montagnes droit
devant correspondent à la CRV de Barberton
proprement dite.

Parcourir 60 km depuis Machadodorp. La route
rejoint une “T-junction”, tourner encore à
droite en direction de Badplaas. A l’entrée de
Badplaas (5 km plus loin), prendre à gauche
direction Lochiel sur la R541.
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Jour 1 : Dimanche 26 octobre

Arrêt no 1.1 S25.99173 ; E 30.66297

Panorama sur la C.R.V. de Barberton
Introduction à la géologie locale
Accès : Environ 11 km après Badplaas, la route traverse un ruisseau et monte une longue côte. Au sommet
de celle-ci, prendre une piste sableuse sur la droite ; stopper environ 500m plus loin.
Trajet total : 12 km depuis Badplaas
Temps sur l’affleurement : 20 mn

Contexte : Ce panorama permet de repérer les
principaux éléments qui forment le terrain de
Barberton : la ceinture de roches vertes (3.5–3.2
Ga), les gneiss qui l’entourent (3.4–3.2 Ga), les
plutons “récents” (3.1 Ga) et la couverture sé-
dimentaire du groupe du Transvaal (2.4 – 2.1
Ga). On se situe ici sur la zone de cisaillement
d’Inyoni, où nous reviendrons (jour 3) ; elle sé-
pare les gneiss entourant la CRV en deux blocs,
un bloc plus ancien (3.4 Ga) à l’Est et un bloc
plus récent (3.2 Ga) à l’Ouest.

Description : Faisant face au Nord (la direc-
tion de la route principale), on peut observer,
de gauche à droite :

– Les sommets plats qui dominent l’horizon sur
la gauche (Ouest), au-dessus de Badplaas,
correspondent à l’escarpement du rebord du
high-Veld, d’où nous venons : ce sont les sé-
diments du Supergroupe du Transvaal.

– Les montagnes plus irrégulières, en face de
nous plein Nord et sur la droite, corespondent
aux laves et sédiments de la CRV de Barber-
ton proprement dite (on voit surtout les laves
ultrabasiques du groupe d’Onverwacht dans
cette partie ; le “Buck Reef Chert” corres-
pond à la crête principale dans le paysage.).

– au premier plan et sur la droite (Est), la
plaine herbeuse avec peu d’affleurements,
d’où émergent quelques “tors” (amas de
boules granitiques) est sous-tendue par les
gneiss (TTG) du pluton de Stolzburg (3.45
Ga) à droite (Est), de Badplaas (3.29–3.22
Ga) à gauche (Ouest).

En se tournant vers le Sud, on peut maintenant
observer :

– Droit devant nous, des petites collines arron-
dies, formées de roches sombres, qui sont des
petits fragments de sédiments et d’amphi-
bolites coincés dans la zone de cisaillement
d’Inyoni ;

– De nouveau, l’essentiel du paysage et de la
topographie plane est formée par les gneiss
TTG, Stolzburg à l’Est (gauche) et Badplaas
à l’Ouest (droite) ;

– Les reliefs les plus important sont formés par
les plutons à 3.1 Ga : au fond, les grands af-
fleurements arrondis sur le rebord d’un pla-
teau correspondent au batholithe de Mpu-
luzi, tandis que à gauche le sommet proche,
triangulaire est le pluton syénitique de Boes-
manskop.
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Arrêt no 1.2 S25.97217 ; E30.83744

Vallée de la Komati
Coulées de komatiites (pillow-lavas et texture spinifex), proche de l’endroit où elles ont été définies.
Cet affleurement est un affleurement de référence — merci de ne pas utiliser de marteaux !
Accès : Regagner la R541 et la poursuivre sur environ 2 km. Tourner à gauche vers Tjakastad, et continuer
encore 12 km environ. Traverser Tjakastad, continuer sur la piste qui se dirige vers le pont sur la Komatii.
Tourner à droite une centaine de mètres après le pont, continuer 1400 m avant de s’arrêter. L’affleurement
se situe dans le lit du ruisseau, une centaine de mètres à droite (Est) de la route. Environ 4 km plus loin sur
la même route, il est possible d’échantillonner dans des blocs éboulés.
Trajet total : 15 km, 30 mn
Temps sur l’affleurement : 1h30

Contexte : Cet affleurement se situe à environ
1 km du site où les komatiites ont été définies
pour la première fois, en 1969 (Viljoen and Vil-
joen, 1969). Les komatiites sont des laves ul-
tramafiques, riches en MgO ; leur composition
est proche de celle d’une olivine, qui en est le
minéral dominant. L’olivine forme souvent de
grands cristaux (croissance rapide dans un mi-
lieu en surfusion), ce qui cause le développe-
ment de textures typiques, dites “spinifex”, du
nom d’une graminée australienne.

Dans le contexte géologique local, on se trouve
ici à la base du groupe d’Onverwacht, dans des
roches probablement vieilles de 3500 Ma envi-
ron.

Cet affleurement se situe au Nord de la faille
de la Komatii, qui passe entre nous et le châ-
teau d’eau de Tjakastad, que l’on peut voir en
aval. Les roches sont en faciès schiste vert (350
± 50 ˚et 2.6 ± 0.6 kbar, (Cloete, 1999)) ; au
château d’eau, on trouve des schistes à grenat-
disthène, en faciès amphibolite (7.4 ± 1 kbar
et 560 ± 20˚(Diener et al., 2005)). La faille
de la Komatii apparaît donc comme un contact

géologique majeur, une limite sur laquelle plu-
sieurs kilomètres de croûte manquent...

Description : Il est possible de faire ici les ob-
servations suivantes :

1. Dans le lit de la rivière, proche du gué :
On observe une superposition de coulées
fines (environ 1 m) de komatiites. La plus
jolie permet de voir de bas en haut une
succession de zone cumulative à olivine,
zone à texture spinifex, et brèche de som-
met de coulée. Le (paléo-)haut est vers
l’amont.

2. Une centaine de mètres en amont : de jolis
pillows (avec de nouveau des critères de
polarité très nets indiquant la direction
du haut, vers l’amont) de komatiite.

3. Dans le talus de route, 4 km plus loin :
nombreux blocs déchaussés de komatiite
à texture spinifex, avec des cristaux pou-
vant atteindre une dizaine de centimètres.
Notez les différentes types de texture :
spinifex orientés ou à disposition aléa-
toire. On trouve aussi quelques blocs à
olivine cumulative.
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Hébergement S25.95174 ; E30.56437

Aventura Resort, Badplaas
Accès : Revenir sur la route de terre jusqu’à Tjakastad ; puis suivre la même route que à l’aller jusqu’à
Badplaas. L’Aventura se situe sur la droite, juste avant le garage B.P. (on ne peut pas le manquer).
Trajet total : 26 km, 30 mn

Chalets “self-catering” confortables dans un
grand camp de vacances. Ne pas manquer les
piscines chaudes, soit celle à l’extérieur (accès
libre), soit celles du “hydro spa” dans la bou-
tique au-dessus de la piscine (entrée 10 R par

personne, ferme à 20h45).

Les repas et petits déjeuners seront servis au
restaurant de l’hôtel (“Badplaas Hotel”, près
de la route) ; en venant des chalets, il se trouve
de l’autre coté de la piscine.

Aventura Badplaas

Bibliographie

M. Cloete. Aspects of volcanism and metamorphism of the Onverwacht group lavas in the south-
western portion of the Barberton greenstone belt, volume 84 of Memoir of the Geological Survey
of South Africa. 1999.

Johann Diener, Gary Stevens, Alex F.M. Kisters, and Marc Poujol. Metamorphism and exhu-
mation of the basal parts of the Barberton greenstone belt, South Africa : Constraining the
rates of mid-Archaean tectonism. Precambrian Research, 143 :87–112, 2005.

M.J. Viljoen and R.P. Viljoen. The geology and geochemistry of the lower ultramafic unit of
the Onverwacht group and a proposed new class of igneous rocks. Geological Society of South
Africa Special Publication, 2 :55–86, 1969.

132



Jour 2: Lundi 27 Octobre

Voir carte II, page xiii.

Arrêt no 2.1 S26.04249 ; E31.00382

Coupe le long de la Komati, Songimvelo reserve
Coupe dans le groupe d’Onverwacht (formations d’Hooggenoeg et de Kromberg), montrant les litho-
logies typiques : laves basiques/ultrabasiques altérées et cherts
Accès : Tourner à gauche en sortant de l’Aventura, puis à droite sur la route de Lochiel (R541). Traverser la
zone commerciale d’eLukwatini après 25 km. La route traverse des grands affleurements de trondhjemite du
pluton de Theespruit (3.44 Ga). Au bout d’une dizaine de kilomètres, tourner à gauche dans Mooiplaas pour
passer au bureau de la Réserve de Songimvelo ; puis regagner la même route et la poursuivre en direction
de l’Est sur encore 15 km, au travers du pluton de Dalmein (3.215 Ga). La route devient non-goudronnée ;
tourner à gauche vers eKulindeni, longer le village ; suivre les panneaux “Songimvelo Nature Reserve” et entrer
dans la réserve. Le camp principal se situe à 3 km de la grille.
Rejoindre le pont sur la Komatii, à 800 m au NW du camp, et remonter la rivière sur environ 1800 m en rive
droite (Sud), jusqu’à un rétrecissement
Trajet total : 55 km, 1 h
Temps sur l’affleurement : 4 h + repas

Contexte :

Fig. 7.1: Carte géologique détaillée le long de la Komatii dans la réserve de Songimvelo (Hofmann et al.,
2004)
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Le groupe d’Onverwacht représente la partie in-
férieure de la CRV de Barberton. Il est prin-
cipalement formé de laves basiques et ultra-
basiques (dont les komatiites, que nous avons
vues hier), avec des intercalations mineures de
différentes autres lithologies : de rares grès et
conglomérats, et surtout des cherts (sédiments
chimiques siliceux), dont certains contiennent
des structures interprétées comme des micro-
fossiles (Walsh, 1992, cyanobactéries)

Description : La carte détaillée et le log corres-
pondant (Hofmann et al., 2004) indiquent les
principaux sites d’intérêt le long de la coupe,
et sont brièvement repris ici :
 

Figure 9: Stratigraphic log of the Komati 
River section (modified after Viljoen and 
Viljoen, 1969c; Lowe and Byerly, 2003). 
 
Locality 1. A sequence of pillow basalt 
and minor massive basalt, a few hundred 
metres thick, forms the uppermost part of 
the Hooggenoeg Formation. The basalt 
sequence is capped by a thin chert 
horizon (H5c of Lowe and Byerly, 1999). 
Pillow basalt containing abundant ocelli 
and, commencing from c. 50 m below the 
chert bed, becomes silicified upsection. 
Silicification is generally associated with 
a colour change from greenish grey to 
light grey. This silicification is associated 
with the replacement of igneous minerals 
by quartz, carbonate and sericite, and an 
increase in SiO2 and K2O (Viljoen and 
Viljoen, 1969c; Byerly and Lowe, 1991). 
Silicified basalt is transected by massive 
black chert veins in the uppermost few 
metres (Fig. 10a). Chert-veined basalt is 
capped along a sharp contact by a c. 1 m 
thick horizon (H5c) of massive to thinly 
laminated black chert that is, in turn, 
overlain by laminated grey chert (Fig. 
10b). Grey chert contains normally 
graded laminae with accretionary lapilli. 
Microfossils in black chert have been 
reported from this horizon (Walsh and 
Lowe, 1985; Walsh, 1992). The chert 
horizon and the underlying chert dykes

best exposed on the northern river
       bank. 
 

       are 

ocality 2. The chert horizon is overlain along a sharp and planar contact by a c. 170 m thick, L
upward-fining sedimentary sequence. This unit, termed member H6 of the Hooggenoeg 
Formation, has been correlated with dacitic volcanic rocks of the west limb of the Onverwacht 
Anticline (Lowe and Byerly, 1999). The sequence starts with massive, poorly sorted, cobble 
to boulder conglomerate (Fig. 10c). The clasts consist predominantly of silicified dacitic 
volcanic rocks with minor carbonated volcaniclastic sandstone, grey and black chert, and 
feldspar-porphyry, in a coarse-grained, carbonated sandstone matrix. Dacite clasts have been 
dated at 3445±3 Ma (Kröner et al., 1991). This age is identical to ages obtained from 
intrusive/extrusive dacitic rocks of H6 (Kröner and Todt, 1988; Armstrong et al., 1990). 
Massive conglomerate is overlain by very thick beds of normally graded and massive 
conglomerate and very coarse-grained sandstone, followed by massive and parallel-laminated 
sandstone with  minor  intercalations of  pebble  conglomerate. The upper part of the sequence  

 19

Fig. 7.2: Log dans le groupe d’Onverwacht (forma-
tions de Hooggenoeg, Kromberg et Mendon), corres-
pondant à la coupe le long de la Komatii dans la
réserve de Songimvelo (Hofmann et al., 2004)

Loc. 1 (S26.02303 ; E30.98765) : Un épais ni-
veaux de basaltes en pillows. Observer les cri-
tères de polarité, les vacuoles albitisées, ainsi
que des veines de cherts recoupant les pillows.
Ici et là, on peut trouver des traces d’altération
hydrothermale des laves (fuschite, vert vif).

Loc. 2 (S26.02423 ; E30.98813) : L’unité “H6”
est un des niveaux de cherts et de conglomérats
(bien échantillonnés ici, par M. de Wit et son
équipe — University of Cape Town) intercalés
dans la séquence de laves basaltiques et koma-
tiitiques. Les cherts sont ici, en partie, des grès
silicifiés.Cette unité est un bon marqueur chro-
nologique et est datée à 3450 Ma.

Loc. 3 et 4 : Roches ultrabasiques (petit ni-
veau de komatiites) de la base de la formation
de Kromberg, avec des intercalations de chert.
Les roches ultrabasiques sont très altérées, sili-
cifiées et riches en fuschite.

Loc. 5 (S26.02851 ; E30.99031) : Unité de chert
dite “K1c2” (équivalent latéral du “Buck Reef
Chert”). Les niveaux noirs (“black cherts”) sont
riches en carbone, sans doute de l’ancienne ma-
tière organique, et contiennent des structures
interprétées comme des cyanobactéries. Le som-
met du Buck Reef chert plus à l’Ouest est daté
à 3415 Ma.

Loc. 6 (S26.02892 ; E30.99074) : Jolis pillows
basaltiques.

Loc. 7 (S26.03109 ; E30.99295) : Pillows silici-
fiés.

Loc. 8 et 9 : Unités ultramafiques altérées,
assez mal exposée.

Loc. 10 : Cherts (“Footbridge chert”, K3c). Ce
chert contient des laves felsiques silicifiées, qui
ont été datées à 3334 Ma.

Loc. 11 : basaltes komatiitiques et cherts.
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Arrêt no 2.2 S25.90487 ; E31.09307

Coupe en bord de route
Le groupe de Fig Tree : “banded iron formations”, grès et milieux de dépôt
Accès : Rejoindre les véhicules ; quitter le camp de Kromdraai et retraverser eKulindeni. Tourner à gauche
sur la route principale (en terre et assez mauvaise) en direction de Josefsdal et Barberton. Traverser le village
de Msauli (ancienne mine d’amiante) ; la route commence à s’élever sur des pentes raides principalement dans
le groupe d’Onverwacht, dont on voit des éléments (laves basiques/ultrabasiques et cherts) dans les talus. Au
bout de 20 km, on rejoint la R40 ; la prendre à gauche en direction de Barberton (travaux de goudronnage
en cours en Septembre 2008, prudence). Poursuivre 8 km en direction de Barberton et s’arrêter dans un
élargissement immédiatement après une épingle à cheveux sur la droite.
Trajet total : 28 km, 45 mn
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : Le groupe de Fig Tree (env. 3.25
Ga) est un ensemble assez hétérogène, latérale-
ment variable, composé pour l’essentiel de sé-
diments volcano-détritiques (des grès peu ma-
tures) et de sédiments chimiques, allant des
cherts aux BIFs. Ici, on observe des BIFs as-
sez altérés ; des roches similaires sont exploitées
pour le fer à Ngwane, au Swaziland, juste de
l’autre coté de la frontière.

Les formations de fer rubanné sont un groupe
de roches typique du Précambrien. On en trouve
de petits fragments à l’Archéen (“type Supé-
rieur”), en général dans des milieux profonds ;
et des grandes accumulations dans des bassins
intracratoniques au Protérozoïque (“type Algo-
ma”). Dans tout les cas, on observe des alter-
nances de niveaux siliceux et de niveaux fer-
rifères. On peut distinguer trois types princi-
paux :

– “Banded Iron Formation” : les niveaux sili-
ceux sont du jaspe rouge ; les niveaux ferri-
fères sont formés d’oxydes de fer (hématite).

– “Banded Ferrugineous Cherts” : les niveaux
siliceux sont des cherts blancs ; les niveaux
ferrifères sont formés de sidérite (FeCO3)
oxydée en goethite.

– Faciès sulfurés (comme dans les dépôts de
type VMS, associés aux fumeurs noirs). Les
niveaux ferrifères sont des sulfures de fer.

Dans tout les cas, la silice (chert) provient
sans doute du remplacement (hydrothermal)
des roches d’origine au fond de l’océan. Le fer
provient d’ions ensolution dans l’eau de mer

(sans doute rechargée par une activité hydro-
thermale intense). Le composant carbonate (si-
dérite) des BFC est la trace d’une atmosphère
primitive riche en CO2 ; l’oxygène est un com-
posant plus étonnant, qui correspond peut-être
à des “oasis oxydantes”, formés par des cya-
nophycées photsynthétiques (stromatolithes), ou
par photolyse dans l’atmosphère.

Par ailleurs, le téléphérique que nous croi-
sons à plusieurs reprises sert à transporter de
l’amiante (produit de l’altération des roches ul-
tramafiques du groupe d’Onverwacht) depuis la
mine de Havelock au Swaziland, jusqu’à la ville
de Barberton.

Description : On peut effectuer une coupe le
long de la route (en revenant vers le Sud) ; elle
permet de montrer un changement progressif
dans les conditions de dépôt du groupe de Fig
Tree.

– A la base, on observe une brèche formée de
fragments plats de cherts ; c’est sans doute
le résultat de la destruction in-situ (courant
sous-marin ?) d’un fond océanique silicifié.

– On passe au dessus à des BIF assez mas-
sifs, qui témoignent d’une sédimentation sans
composante détritique, purement chimique ;

– Progressivement, on voit apparaître des pe-
tits bancs de sable (grès immatures, volcano-
détritiques) ;

– Puis on arrive à des bancs de grès mas-
sifs, parfois granoclassés, correspondant à des
courants de type turbidites.
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Arrêt no 2.3 S25.87811 ; E31.08814

Carrière de Schoonoord
BIFs et grès volcanodétritiques.
Accès : Continuer la R40 en direction de Barberton sur 4 km ; stopper dans une petite carrière, face à un
panneau indiquant “Schoonoord depot”.
Trajet total : 4 km, 10 mn
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : Cette petite carrière se situe elle
aussi dans le groupe de Fig Tree. Ici les BIF
sont très altérés, c’est peut être une ancienne
tranchée d’exploration (prospection pour le fer).
On observe ici encore les grès volcanodétri-
tiques qui constituent la majeure partie du
Groupe de Fig Tree

Description : Sur la droite de la carrière, on re-
trouve des BIF, très fortement plissés. A gauche
(sans doute en contact faillé), on trouve des grès
fins, assez riches en minéraux ferro-magnésiens ;
il s’agit encore des grès volcano-détritiques qui
composent l’essentiel du groupe de Fig Tree

Arrêt no 2.4 S25.87217, E31.05972

Panorama structural sur la CRV
Style structural dans la CRV, souligné par les grès du groupe de Moodies : synclinaux resserrés
Accès : Poursuivre la R40 en direction de Barberton. La route contourne le haut de la vallée de la Lomati
(sur la doite) ; au moment où elle tourne à droite sur l’autre flanc de la vallée (ancienne ferme Heemsteede,
S25.86484 ; E31.06115), la quitter pour une route forestière sur la gauche, à 7 heures. Suivre la route sur 800
m (à pied ou en voiture) pour atteindre un petit élargissement face au sommet appelé “Maid of the Mist”
Trajet total : 4.5 km, 30 mn
Temps sur l’affleurement : 45 mn

Contexte : La structure de la CRV de Barber-
ton est assez complexe ; elle se compose essen-
tiellement d’un empilement de synclinaux très
serrés, les anticlinaux sont manquants. D’un
synclinal à l’autre, il n’est pas toujours possible

de corréler les détails stratigraphiques ; certains
des failles longitudinales qui séparent les syn-
clinaux (comme la faille d’Inyoka) sont des li-
mites importantes qui délimitent des blocs dis-
tincts, peut-être à l’échelle crustale.

Description : On peut voir ici 4 synclinaux res-
serrés, séparés par des failles qui suppriment les
anticlinaux : de gauche à droite, les synclinaux
de Maid of the Mist (sommet principal) ; de Lit-
tle sister et de Heemsteede (près de la chute

d’eau) ; et, à droite de la faille d’Inyoka qui
passe dans un ravin boisé, synclinal de Sadd-
leback (que nous allons traverser en suivant la
route, dans les 10 km qui suivent).
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Fig. 7.3: Interprétation du panorama de Maid of the Mist (Heubeck and Lowe, 1994)

Hébergement S25.95174 ; E30.56437

Aventura Resort, Badplaas
Accès : Continuer la R40 vers l’Ouest. La route traverse un secteur forestier, puis passe le col de Saddleback
(embranchement sur la droite vers Shiyalongubo dam après 10 km) avant de descendre vers la vallée du
Kaap où se niche Barberton ; le creux topographique correspond au pluton de Kaap Valley (Kamo and Davis,
1994, 3227 Ma). Nous passons devant deux affleurements dans le groupe de Moodies, que nous visiterons
après-demain (sauf si nous sommes très en avance aujourd’hui, qui sait ?). La descente devient très raide ;
8 km après Saddleback Pass, on atteint la plaine et le pluton de Kaap Valley. 2 km plus loin, laisser sur la
droite la route de Kaapmuiden, que nous prendront après-demain ; encore 7 km plus loin, prendre la R38 sur
la gauche vers Badplaas. Au bout d’une quinzaine de kilomètres, la route s’élève dans la forêt, atteint un
plateau, puis (± 33 km après le carrefour) franchit le petit fragment de C.R.V. qui forme la limite entre les
plutons de Baplaas et de Nelshoogte (Kamo and Davis, 1994, 3212 Ma). Après 19 km, nous retrouvons sur
la droite l’embranchement de Machadodorp par où nous sommes arrivés hier ; 6 km plus loin et la route entre
dans Badplaas.
Trajet total : 78 km, environ 1h15

Comme hier.
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Fig. 7.4: Coupe dans la CRV de Barberton, le long de la R40, de Josefsdal à Barberton (itinéraire du jour 2)
(Heubeck and Lowe, 1994).
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Voir carte II, page xiii.

Arrêt no 3.1 S26.15361, E30.95524

Contact du pluton de Steynsdorp
Contact tectonique entre le pluton de Steynsdorp et les roches de la base de la CRV
Accès : Reprendre la même route que hier matin, par eLukwatini et Mooiplaas, jusqu’à la fin du goudron (50
km) ; tourner alors à droite en direction de Oshoek. 5 km plus loin, quitter la route en prenant une piste sur
a droite qui longe au Nord le village de Vlakplats ; la suivre sur env. 3.5 km (la piste devient assez mauvaise
et traverse plusieurs ruisseaux, mais était carrossable jusqu’au bout en Septembre — et devrait l’être encore,
sauf si les pluies ont été mauvaises). Laisser les véhicules après le dernier ruisseau et poursuivre à pied en
visant les collines au Sud
Trajet total : 58 km, 1h15
Temps sur l’affleurement : 2 h

Contexte : La CRV de Barberton est entou-
rée de roches plutoniques (gneiss TTG), formés
lors de plusieurs épisodes successifs. Le plus an-
cien, le pluton de Steynsdorp, date de 3509 Ma
(Kröner et al., 1996) ; il est en contact avec
les roches contemporaines de la formation de
Theespruit (schistes et roches basiques).

Le contact est pour l’essentiel tectonique, et
toutes les roches sont mylonitisées. Une étroite
auréole (quelques centaines de mètres) autour
du pluton préserve des roches métamorphiques
de relativement haut degré (8–9 kbar), qui
contrastent fortement avec les roches non mé-
tamorphiques que l’on a pu voir hier à Songim-

velo, à quelques kilomètres : le contact est ici
une faille majeure, qui juxtapose des niveaux
crustaux très différents.

Description : En remontant le ruisseau, on peut
faire plusieurs observations :

– D’abord, on marche sur des schistes et des
roches basiques métamorphisées. A un en-
droit (env. S26.15295, E30.95649), on trouve
un petit boudin à clinopyroxène et grenat,
témoin des conditions de relativement haute
pression ;

– Ensuite, le ruisseau tourne sur la droite et
suit le contact entre le pluton et les roches
du groupe de Theespruit.

Arrêt no 3.2 S26.09808,E30.95982

Contact du pluton de Dalmein
Un important marqueur chronologique
Accès : Rejoindre les véhicules, revenir à Vlakplats et prendre la route sur la gauche, puis de nouveau à
gauche quand on rejoint le goudron. Poursuivre sur 4 km jusqu’à un petit ruisseau (Dalmeinspruit).
Trajet total : 12km, 25mn
Temps sur l’affleurement : 20 mn + repas

Contexte : Le pluton de Dalmein (3215 Ma
Kamo and Davis, 1994) est un marqueur chro-
nologique important dans la CRV de Barber-
ton : il recoupe nettement les structures sans

être déformé, ce qui donne une limite supé-
rieure à l’âge de la déformation “principale”

Description : Dans le lit du ruisseau, on peut
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observer des affleurements de granite légère-
ment porphyroïde, non déformé. Le contact lui-
même n’est pas visible, mais on peut trouver

des amphibolites (formation d’Hooggenoeg) à
quelques mètres sur le flanc de la colline à l’Est
(rive droite).

Arrêt no 3.3 S26.03612, E30.80248

Contact intrusif du pluton de Theespruit
Brèches intrusives déformées
Accès : Parcourir 18 km jusqu’à l’entrée de eLukwatini ; environ 100 m avant le pont, prendre à droite dans
un réseau de routes de terre, en essayant de viser le lit du ruisseau. L’affleurement est à env. 800 m au Nord
de la route.
Trajet total : 18 km, 15 mn
Temps sur l’affleurement : 1h

Contexte : On se situe ici sur la marge Ouest
du pluton de Theespruit (3445 Ma, (Kamo and
Davis, 1994)) ; il est intrusif dans des amphi-
bolites appartenant à un petit lambeau discon-
tinu de “ceinture de roches vertes” (ici large
de quelques centaines de mètres avant d’arri-
ver, à l’Ouest, de nouveau dans des roches plu-
toniques). L’ensemble a été déformé ultérieu-
rement (lors de l’épisode à 3.2 Ga et du mé-
tamorphisme amphibolitique), et l’essentiel de
cette déformation correspond à un étirement
vertical, si bien que les surfaces horizontales
apparaissent quasiment non-déformées, et pré-

servent des relations intrusives nettes, évoquant
plutôt une mise en place assez superficielle en
conditions cassantes. L’ensemble est assez ty-
pique des relations dans le domaine de haut-
degré du Sud (“Stolzburg terrane”)

Description : L’affleurement consiste en une
spectaculaire brèche intrusive où les roches plu-
toniques (trondhjémites) du pluton de Thees-
pruit fragmentent et injectent les amphibo-
lites. Mais si on observe des surfaces verticales,
on constate que l’ensemble est en réalité très
déformé, avec une fabrique linéaire très mar-
quée.

Arrêt no 3.4 S25.97824, E30.79787 et alentours

La faille de la Komati
Faille majeure entre des terrains de degré métamorphique différent
Accès : Regagner la route et poursuivre vers l’Ouest. Tourner à droite au carrefour de eLukwatini (1.3 km)
vers Tjakastad ; traverser Tjakastad et à la sortie du village, prendre à droite une route de terre sur 500 m.
Trajet total : 10 km, 15 mn
Temps sur l’affleurement : 1h30

Contexte : Nous avons observé à plusieurs re-
prises aujourd’hui et hier le contraste entre les
roches très peu métamorphiques de la CRV, et
les roches de relativement haut degré autour
(dans les plutons). Le contact entre les deux
“blocs” correspond en gros à la limite plutons
– CRV ; mais en détail, une partie des roches
de la CRV sont en faciès amphibolite. La limite
entre les deux correspond à une faille majeure,
la faille de la Komati.

Description : Les véhicules sont garés à la li-

mite Nord du pluton de Theespruit, que l’on
peut voir un peu au Sud. Les roches près de
nous sont des roches basiques, à la limite schiste
vert / amphibolite. Marcher vers le Nord ; on
franchit un filon de dolérite très net dans le
paysage, puis on atteint des roches ultraba-
siques très déformées avec des veines de quartz
(S25.97432, E30.79855) et enfin des roches ul-
trabasiques peu déformées où on peut en-
core observer une texture spinifex (S25.97302,
E30.79853) : nous venons de franchir la faille
de la Komati.

140



Jour 3 : Mardi 28 Octobre Bibliographie

Arrêt no 3.5 S25.9967 ; E30.66331

Inyoni Shear Zone
La zone de contact entre le terrain à 3.4 Ga et le terrain à 3.2 Ga : la plus ancienne limite de plaques
connue, avec roches métamorphiques de haute pression
Accès : Regagner les véhicules. Reprendre la route de Badplaas vers l’Ouest et atteindre la R541 (12.5 km).
2.5 km plus loin, tourner à gauche (Sud) sur une piste sableuse. Stopper après 1200 m face à un portillon
dans la clotûre. Rentrer dans le champ à droite (Ouest) ; plusieurs sites intéressants sont présent dans un
rayon de 500 m autour du portillon.
Trajet total : 16 km, 15 mn
Temps sur l’affleurement : 2h30

Contexte : La zone de cisaillement d’Inyoni
représente la frontière entre un terrain ancien
(le bloc de Stolzburg, > 3.45 Ga) à l’Est, et
un terrain plus récent (ca. 3.2 Ga, en fait sans
doute un “arc plutonique”) à l’Ouest. C’est es-
sentiellement une zone très déformée, qui en-
registre plusieurs épisodes de déformation suc-
cessive, le dernier et le mieux observable cor-

respondant à l’exhumation du terrain de Stolz-
burg. Les roches observables ici sont principale-
ment des éléments très déformés du terrain de
Stolzburg : gneiss (équivalents des plutons) et
éléments de CRV (comme à l’arrêt précédent) ;
l’ensemble a été déformé, fondu, et métamor-
phosé dans des conditions de relativement haute
pression et basse température.
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by amphibolites; with minor B.I.F.,
metasediments and ultramafics.

Supracrustal package, dominated
by metapelites; with minor 
amphibolites and ultramafics.

Fig. 8.1: Carte géologique de la zone de cisaillement d’Inyoni. Les étoiles sont les sites d’amphibolites de
haute pression
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Description :

Diverses observations intéressantes sont fai-
sables dans cette zone : les gneiss déformés de la
zone de cisaillement d’Inyoni ; les amphibolites
fondues associées ; les roches métamorphiques
présentes.

3.5.a (S25.99726 ; E30.66355) : Descendre vers
un arbre isolé en haut d’une petite ravine, à
200m du portail. Sous cet arbre, on observe des
granites injectant (lit par lit) des amphibolites ;
il s’agit sans doute de filons tardifs lors de la fin
de l’exhumation.

3.5.b (S25.99671 ; E30.66331) : Partir vers la
droite ; à quelques dizaines de mètres sur la
pente on observe des éléments dispersés de
roches métamorphiques, qui corespondent à des
fragments métamorphisés de ceinture de roches
vertes (groupe d’Onverwacht) : métasédiments,
roches ultrabasiques, BIFs. Ces roches donnent
des conditions métamorphiques de 8–11 kbar et
650–700˚(Dziggel et al., 2002), que nous inter-
prétons maintenant comme correspondant au
début de l’exhumation.

3.5.c (S25.99520 ; E30.66286) : Proche d’un pe-
tit bosquet, observer des blocs d’amphibolite
fondue in-situ, et des “poches” d’une étrange
roche blanche à gros cristaux (jusqu’à plusieurs
cm.) d’amphibole automorphe : nous interpré-
tons ce “mush” comme le produit d’une réac-
tion de fusion incongruente d’amphibolite en
présence d’eau, formant liquide + amphiboles
de seconde génération.

3.5.d (S25.99584 ; E30.66165) : Sur la rupture
de pente à peu près en dessous, de grands af-
fleurements arrondis sont formés de gneiss dé-
formé. On y observe plusieurs phases, dont au
moins un faciès à gros grain assez déformé (sans
doute des gneiss de type “Stolzburg” déformés)
et un faciès à grain plus fin, en filons syn-
tectoniques. Ces filons ont donné un âge de 3229
± 5 Ma (Dziggel et al., 2005), interprété comme
l’âge de la déformation. On peut aussi trouver
quelques éléments d’amphibolite (que nous ver-
rons mieux au point suivant), et un gros filon
sécant de granite blanc, sans doute de l’épisode
à 3.1 Ga. La défomration est caractérisée par
une foliation verticale, replissée par des plis ou-
verts aux axes verticaux, et parallèles à la li-
néation.
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c
Fig. 8.2: Textures dans les amphibolites de la zone de
cisaillement d’Inyoni. A : Croissance de grenats auto-
morphes entourés d’albite. B : symplectites (amphi-
bole - quartz) autour des grenats : textures de destruc-
tion du grenat. C : Reliques d’amphibole (sodique)
dans les sites de croissance des grenats. Les photos A
et C viennent d’échantillons prélevés environ 800 m
au Sud de ce site ; la photo B vient d’un échantillon
au Nord de cette localité (près du site 5.c ).

3.5.e (S25.99827 ; E30.66121) : Revenir sur la
gauche et traverser le vallon. Les gros affleu-
rements qui le dominent en rive gauche sont
de nouveau formé de ce gneiss complexe. Il

142



Jour 3 : Mardi 28 Octobre Bibliographie

contient ici des enclaves d’amphibolites à gre-
nat (dont certaines ont été échantillonées par
nos soins en Août 2005). Des enclaves analogues
500 m plus au Sud ont montré des textures
de croissance simultanée de grenat et d’albite,
qui témoignent de conditions métamorphiques
de l’ordre de 12–15 kbar et 600–700˚(Moyen
et al., 2006), les plus hautes pressions et les
géothermes les plus froids enregistrés dans des
roches Archéennes in-situ.

3.5.f (S25.99978 ; E30.66163) : Remonter vers
la piste (Est). Sur le replat, on trouve de nom-
breux petits affleurements de roches métamor-

phiques variées. Noter en particulier un bou-
din métrique d’une amphibolite très riche en
grenat, qui semble apparaître dans le coeur
d’un pli (P1) d’axe horizontal. Les coeurs de
ces grenats contiennent des inclusions qui dé-
finissent elles aussi des conditions métamor-
phiques de l’ordre de 12–15 kbar et 600–700
˚(Moyen et al., 2006, échantillon INY21). Ce
sont les premiers indices concluant de haute
pression (> 12 kbar) que nous avons trouvé
dans le secteur, en Juillet 2004. Merci de ne
pas casser cet affleurement déjà bien pe-
tit !

Fig. 8.3: Résumé des estimations P–T dans la zone de cisaillement d’Inyoni (Dziggel et al., 2002; Moyen et al.,
2006). Les hachures indiquent les estimations sur les métasédiments, les ellipses grisées sur les amphibolites.
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Hébergement S25.95174 ; E30.56437

Aventura Resort, Badplaas
Accès : Regagner les véhicules, et suivre la piste jusqu’à la route. Prendre à gauche la route vers Badplaas,
sur environ 12 km ; à gauche dans Badplaas vers Carolina, et à droite pour rentrer dans l’Aventura.
Trajet total : 15 km, 15 mn

Comme hier
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Voir carte II, page xiii.

Arrêt no 4.1 S25.79561, E31.08942

Saddleback pass
Discordances internes dans le groupe de Moodies
Accès : Quitter l’Aventura en tournant à gauche et prendre la route de Barberton. Passer le col de Nelshoogte,
redescendre sur Barberton. Au carrefour après Barberton (73 km), continuer sur la R40 en direction de
Josefsdal et remonter sur la route au flanc de la CRV. Environ 8 km après le carrefour, stopper dans un petit
élargissement et regarder le paysage derrière (Ouest).
Trajet total : 81 km, 1h30
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : Le groupe de Moodies (3.24 –
3.21 Ga) représente la troisième unité de la
CRV. Il s’agit principalement de grès et de
conglomérats, déposés de façon post- à syn-
tectonique dans des petits bassins limités par
des failles : ce sont en fait des molasses. Ce

sont des dépôts détritiques de faible profon-
deur, qui préservent de superbes structures sé-
dimentaires parmi les plus anciennes connues,
ce qui témoigne de conditions de sédimentation
—présence d’eau libre, en particulier— finale-
ment peu exotiques. . .

Fig. 9.1: Dessin interprétatif du panorama du site 4.1 (Heubeck and Lowe, 1994)
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Description : Dans le flanc de la colline, on
observe une discordance interne au groupe de
Moodies ; le gros banc de conglomérats (sur la
gauche) recoupe des petits bancs de grès et
d’autres lentilles conglomératiques qui s’ame-

nuisent progressivement.

Dans le paysage à droite, on peut aussi voir la
terminaison d’un pli (le synclinal de Dycedale
qui se trouve de l’autre coté de la faille de Sadd-
leback)
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Fig. 19. Schematic paleogeographic reconstructions of the early and late Moodies basin combined with paleocurrent rose dia- 
grams. (A) The lower part of the Moodies Group, MdB through MdQ1, was deposited as alluvial and fluvial deposits flanking 
uplifts bounded by normal faults. These terrestrial settings were succeeded by marginal marine and open marine systems. Prin- 
cipal clast input was from the north but intra-basinal uplifts may have been important. Sediment transport was dominated by 
shoreline-parallel currents. (B) Basin inversion of late Moodies time by southeast-directed thrust faulting along the northern 
margin of the BGB led to basin-margin uplift, recycling of greenstone belt material, and the development of local angular intra- 
formational unconformities. 

Fig. 9.2: Reconstitution paléogéographique des conditions de dépôt du groupe de Moodies (Heubeck and
Lowe, 1994)
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Arrêt no 4.2 S25.79195 ; E31.08415

Groupe de Moodies en bord de route
Sédiments détritiques classiques avec figures de sédimentation (3.22 Ga)
Accès : Redescendre 1 km vers Barberton ; stopper après un virage à droite à 90˚.
Trajet total : 1 km, 2 mn
Temps sur l’affleurement : 45 mn

Contexte : Le groupe de Moodies se compose
de plusieurs séquences, à la base desquelles on
observe des conglomérats.

Description : L’affleurement montre une alter-
nance de bancs gréseux et argileux. Chaque
“doublet” grès-argile présente un granoclasse-
ment net, depuis la base conglomératique, jus-
qu’au sommet argileux.

L’ensemble de l’affleurement montre une évo-
lution similaire, les niveaux conglomératiques
prennent de plus en plus d’importance en al-
lant vers la droite (Nord-Ouest).

On peut observer ici et là des stratifications
oblique dans les bancs de grès ; sur les surfaces
de banc, on voit des figures de dessication po-
lygonales et des “ripple-marks”.

Arrêt no 4.3 S25.7112 ; E31.16034

Sheba Creek
Contact faillé entre des conglomérats du groupe de Moodies, et le groupe de Fig Tree
Accès : Redescendre vers Barberton ; tourner à droite sur la R38 vers Kaapmuiden. Parcourir 20 kilomètres ;
noter les embranchements vers les mines d’or de Fairview, Clutha et New Consort. Passé le col de Ezzy’s
pass, tourner à droite vers “Sheba gold mine”. La route serpente dans les collines (formées par le groupe de
Moodies) ; au bout de 3.5 km elle tourne à droite dans une vallée latérale (celle du Sheba creek). Parcourir
encore 500 m et stopper dans un élargissement juste avant un pont peu visible sur le Sheba Creek ; descendre
sous le pont dans le lit de la rivière
Trajet total : 30 km, 30 mn
Temps sur l’affleurement : 1h00 + repas

Contexte : On se trouve ici sur le flanc sud du
synclinal de Eureka, dont le cœur est occupé par
le groupe de Moodies. Le flanc sud est faillé,
et la faille de Sheba met en contact le groupe
de Moodies et celui de Fig Tree. Cette faille a
draîné des fluides qui ont précipité des veines
de quartz aurifère, exploitées dans la mine de
Sheba voisine.

Description : La rive gauche de la rivière est
formée de conglomérats du groupe de Moodies,

très photogéniques. Notez les galets de diverses
origines : granitoïdes, cherts, fuschite, roches
basiques. . .. Les galets de granitoïdes de ces
conglomérats sont en cours d’étude et se ré-
vèlent plein de surprises !

A droite du ruisseau, les petites falaises sont
formées par des laves ou des roches volcano-
détritiques appartenant au groupe de Fig Tree.
Le contact se fait par faille, et on peut observer
la zone broyée à peu près au fond de la vallée.
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Arrêt no 4.4 env. S25.70012 ; E31.16473

Grès et tidalites du groupe de Moodies
Dépôts détritiques avec stratifications entrecroisées et litages tidaux.
Accès : Revenir en direction de la R38 (route principale) sur env. 2.2 km et stopper peu avant le panneau
“Elukwetini tavern”. Suivre le sentier qui s’embranche à 50 m au Sud d’une pompe et rejoindre le lit du
ruisseau (100 m).
Trajet total : 2 km, 5mn
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte :

 
 
Figure 23: (A) Bar chart of sandstone bundle thickness versus bundle number from a 
sandwave deposit in the Moodies Group, Eureka Syncline. Note the presence of thick-thin 
pairs of bundles considered to reflect the dominant and subordinate tides of a diurnal system, 
and the cyclic thinning and thickening of foreset bundles reflecting neap-spring-neap tidal 
cyclicity. (B) Plot of sandstone bundle thickness versus bundle number using same data set as 
A, but with inferred subordinate tidal bundles removed. Note the alternation of thicker and 
thinner neap-spring-neap cycles considered to represent, respectively, perigee and apogee 
records of an anomalistic tidal system. 
 
Tree Group. A traverse along the roadway shows flattened and elongated volcanic clasts in 
the Schoongezicht sequence, the latter overlain, in turn, by alternating Moodies 
conglomerates and subgreywackes. Features to note include the strongly flattened pebbles, 
mainly consisting of black chert, but also containing pebbles of granitic composition, as well 
as clasts of quartzite, lava, banded iron formation and shale fragments. The chert pebbles are 
strongly flattened ellipsoids and are drawn out to display a subvertical lineation. The mean 
pebble deformation at this locality was calculated to be 61% (Anhaeusser, 1969, 1976a). The 
granitic pebbles are unusual in that they display spectacular graphic intergrowth textures 

 36

Fig. 9.3: Analyse des cyclicités dans les grès du
Groupe de Moodies, d’après Lowe, repris par Hof-
mann et al. (2004). Les deux diagrammes repré-
sentent l’épaisseur de chaque lit en fonction de sa
position “stratigraphique”. En haut, données non fil-
trées ; on constate en paticulier des paires de cycles
épais–fins, correspondant aux deux marées (l’une plus
importante que l’autre) dans un cycle diurne. En bas,
données filtrées de cette micro-cyclicité. On observe
des variations de l’épaisseur selon des cycles d’une
vingtaine de jours, qui correspondraient à des mois
lunaires.

Les sédiments du groupe de Moodies (ca. 3.2
Ga) préservent des figures sédimentaires clas-
siques : stratifications entrecroisées et litages
rythmiques. Ces litages, formés d’un doublet
(millimétrique) grès-argiles, sont interprétés
comme des dépôts tidaux (de marée). Une ana-
lyse des fréquences de ces cycles conduit à la
conclusion que le mois lunaire Archéen du-
rait seulement une vingtaine de jours (contre
28 à l’heure actuelle) (Eriksson and Simpson,
2000)

Description : Observer les figures de stratifica-
tion et les litages dans les différents blocs.
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Arrêt no 4.5 S25.68402 ; E31.16666

Ezzy’s pass
Conglomérats déformés du groupe de Moodies
Accès : Revenir à la route principale (R38), puis tourner à gauche. Stopper au pied des affleurements en
talus coté gauche de la Route (Sud), 800 m après l’embranchement
Trajet total : 3 km
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : On se situe ici sur le flanc Nord du
synclinal d’Eureka. Ici, le conglomérat est très
déformé et les galets sont étirés, définissant une

linéation verticale

Description : Comparer les galets étirés de ce
conglomérat avec ceux de l’affleurement 4.3

Hébergement S25.4259 ; E31.44756

Berg-en-Dal Rest Camp, Krüger National Park
Accès : Poursuivre la R38 jusqu’à Kaapmuiden (28 km) ; prendre à droite la N4 vers Komatipoort et le
Mozambique. Après Malelane, tourner à gauche vers Malelane Gate (26 km) ; pénétrer dans le Parc National
et atteindre le camp de Berg-en-Dal (12 km), construit sur les granites potassiques du batholite de Nelspruit
(3.1 Ga). Attention, la vitesse est strictement limitée à 50 km/h
Trajet total : 66 km, 1h30 mn

4 “family cottages” de 6 places (une chambre avec lit double, une chambre avec lit simple, deux
lits supplémentaires dans le salon). Repas du soir : “bush braai”.

Bibliographie
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Jour 5: Jeudi 30 Octobre

Voir carte III, page xiv.

Journée de transit vers le Centre du Parc Krüger et de promenade faunistique.

Hébergement S23.8536 ; E31.57484

Letaba Rest Camp, Parc National Krüger
Accès : Trajet selon intérêt touristique.
Trajet total : env. 230 km, 4h30 plus pauses, repas, etc.

Chalets de 2 places dans le Parc Krüger. Repas au restaurant.
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Jour 6: Vendredi 31 Octobre

Voir carte III, page xiv.

Le matin : promenade dans le bush avec les rangers du parc (5h30–8h00 probablement).

Arrêt no 6.1 S23.99655 ; E31.11563

Mine de Cuivre de Phalaborwa
Pipe de carbonatite, et roches associees
Accès : Quitter Olifants Rest Camp en suivant la route jusque vers la porte de Phalaborwa (55 km). Traverser
la ville de Phalaborwa (3 km) et tourner à gauche vers la mine de PMC. Traverser la mine et monter sur le
“terril” (8 km) où se trouve un point de vue ouvert au public.
Trajet total : 66 km, environ 2h
Temps sur l’affleurement : 1h00 + repas

Contexte : La mine de Phalaborwa est
construite sur un pipe de carbonatites (associées
à d’autres magmas alcalins et hyper-alcalins),
vieux de 2050 Ma. Le complexe, d’environ 3
km sur 8, est principalement composé de py-
roxènites ; au centre, le pipe lui-même fait en-
viron 1 km sur 2 et se compose d’un coeur de
carbonatites, entouré d’une roche (sans doute
formée par les réactions entre les carbonatites
et les pyroxénites) appelée “foskorite”, du nom
de la compagnie qui exploitait la mine (FOS-
KOR), formée d’apatite et de magnétite. Aux
alentours, des petits pipes secondaires (de syé-
nites surtout) sont observés.

Le complexe de Phalaborwa contient une va-
riété de minéraux exotiques, certains connus
dans une poignée de localité au monde. Les car-
bonatites du coeur sont riches en cuivre ; la
foskorite est exploitée pour le phosphore. Un
certain nombre d’autres minéraux sont des in-
téressants sous-produits de l’exploitation : de
l’urano-thorianite (qui est aussi riche en terres
rares) et de la baddeleyite (un oxyde de zirco-
nium, utilisé comme abrasif). La magnétite est
aussi potentiellement exploitable.

Fig. 11.1: Carte et coupe du pipe de carbonatite cen-
tral du complexe de Phalaborwa(Viljoen and Reimold,
1999) 153
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Le gisement de cuivre est connu depuis long-
temps, il était probablement déjà exploité vers
800–1000. Les opérations modernes ont débuté
dans les années 50, et la production en 1965.
La carbonatite est exploitée par PMC (Palabora
mining company, qui appartient au groupe in-
ternational Rio Tinto) tandis que la foskorite,
un “stérile” du point de vue du cuivre, est ra-
chetée et traitée par FOSKOR, à l’origine une
compagnie appartenant à l’état Sud-Africain.
FOSKOR extrait aussi de l’apatite des pyroxé-
nites, dans un autre puits, immédiatement au
Nord.

De 1965 à 2000, le puits principal a atteint une
profondeur de 760 m (et le pipe continue plus
bas). Comme il est nécessaire, pour garantir la
stabilité des parois, de ne pas dépasser un angle
de pente de 50˚, il est alors devenu plus ren-
table de continuer l’exploitation de façon sou-
terraine.

Description : Il n’est pas possible de visiter
la mine elle-même ; on peut néanmoins échan-
tillonner diverses lithologies dans les stériles et
regarder le complexe minier.

Fig. 11.2: Carte du complexe de Phalaborwa (Viljoen and Reimold, 1999)
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Arrêt no 6.2 S23.62692 ; E30.35946

Ga-Modjadji Cycad Reserve
Réserve naturelle avec Cycas
Accès : Rejoindre la route principale (R71) et la suivre vers l’Ouest en direction de Gravelotte (57 km) ;
on traverse alors la CRV de Murchison et ses mines d’antimoine et d’or. Continuer à droite sur la R71
vers Tzaneen (47 km). Traverser le lac du barrage de Tzaneen et poursuivre vers le Nord en direction de
Duiwelskloof/Modjadjiskloof (18 km) ; 5 km plus loin, quitter la R36 sur la droite sur une route goudronnée
vers Leeudraai( ?), Ga-Kgapane( ?). Atteindre et traverser Ga-Kgapane. Prendre à nouveau à gauche au bout
de 9 km, suivre la route (goudronnée) vers le Nord-Est sur 10 km et prendre à droite (non-goudronnée) vers
Ga-Modjadji et à gauche dans la réserve (4 km).
Trajet total : env. 150 km, 2h
Temps sur place : 2h00

Apparement, réserve naturelle de cycadales (je ne connais pas).

Hébergement S23.62118 ; E30.19795

Sunland Nursery, Modjadjiskloof
Accès : Rejoindre Ga-Kgapane, tourner à droite sur une route de terre (vers Leeudraai ?) à la sortie du village
puis à gauche vers Sunland après 700 m
Trajet total : 20 km, 30 mn

Hébergements en chalets et autres de tailles variées. La ferme se vante d’avoir un bar creusé dans
le tronc d’un baobab géant.

Bibliographie
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Jour 7: Samedi 1 Novembre

Voir carte IV, page xv.

Arrêt no 7.1 S23.44346 ; E29.74364

Carrière près du Tropique du Capricorne
Les gneiss granulitiques de Baviaanskloof
Accès : Rejoindre la R36 ; la prendre sur la droite vers Mooketsi (17 km). Poursuivre sur la R36 vers
Soekmekaar (24 km), puis prendre à gauche (4 km) en direction de Ga-Ramokgopa. Traverser les villages,
atteindre la N1 (20 km) et l’emprunter vers le Nord sur 4 km. Peu avant le monument du tropique du
Capricorne, rentrer sur la droite dans un complexe de carrières abandonnées, entourées de blocs de pierres
ornementales.
Trajet total : 71 km, 1 h
Temps sur l’affleurement : 45 mn

Contexte : Les gneiss de Baviaanskloof, des
gneiss TTG en faciès granulite, occupent la plus
grande partie de la zone Sud du Limpopo. Ils
sont ici exploités en pierre ornementale (vous
regarderez les dallages à l’aéroport de Johan-
nesburg !)

Description : Les blocs épars aux alentours
de la carrière montrent différents aspects des
gneiss de Baviaanskloof : un faciès gris, do-
minant, méta-tonalitique ; des veines anatec-
tiques ; et des filons de pegmatites roses.

Arrêt no 7.2 S23.43683 ; E29.7454

Capricorn Monument
Contact entre le pluton de Matok et les gneiss de Baviaanskloof
Accès : Reprendre les véhicules, traverser la N1 et suivre la route latérale jusqu’au monument du Tropique
du Capricorne (. . . qui est un kilomètre trop au Nord, d’après les coordonnées GPS !)
Trajet total : 1 km
Temps sur l’affleurement : 45 mn

Contexte : Le pluton de Matok (2.66 – 2.67
Ga) est un pluton tardi-collision magnésio-
potassique, très similaire au pluton de Bulai
de la zone centrale (que nous verrons demain).
Il est à cheval sur la zone de cisaillement de
NThabalala, qui sépare le cœur de la zone sud,
de sa périphérie qui a été rétrogressé en faciès
amphibolite. Ici, on se trouve dans la partie
Nord, où le granite a cristallisé dans des condi-

tions profondes (faciès granulite)

Description : Le pluton de Matok est ici formé
d’un granitoïde à grain moyen. Les minéraux
ferro-magnésiens sont des amas de biotite, qui
pseudomorphent des orthopyroxènes : ce gra-
nite est une charnockite rétrogressée.

Vous pouvez aussi chercher le contact avec les
gneiss de Baviaanskloof !
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Fig. 12.1: Carte géologique du pluton de Matok (du Toit et al., 1983). L’affleurement 7.1 - 7.2 se situe sur
le petit lobe isolé au Nord-Est du pluton, le site 9.3 au sud du pluton sur la N1

Arrêt no 7.3 S23.29892 ; E29.93916

Lit de rivière près de GaMathule
Métapelites granulitiques de la zone Sud et système de failles de NThabalala
Accès : Poursuivre la N1 vers le Nord, franchissant le péage du Capricorne (8 km). Tourner à droite vers
Elim (au kilomètre 72.8) (13 km). Au bout d’une douzaine de kilomètres, la route pénètre dans les anciens
“homelands”, et traverse le village de Mailaskop. A la sortie du village, tourner à droite près d’un bouquet
d’eucalyptus en direction de Tsitale (13.7 km depuis la nationale). La route de terre plonge dans une vallée,
traverse le village de NThabalala et atteint un pont 9.2 km après l’embranchement. 2.1 km plus loin, la
route tourne à gauche en épingle à cheveux en remontant sur le flanc Sud de la vallée, au niveau d’une
école sur la gauche et d’un magasin (“Buffelshoek store”). Tourner à droite dans le village. Contourner la
chapelle, descendre jusqu’au pont (300 m après l’école), remonter de l’autre coté dans le village. 800 m après
le pont, rester à gauche à une patte d’oie, puis prendre immédiatement à droite et continuer sur environ 900
m jusqu’au cimetière. Contourner le cimetière par la droite, poursuivre sur encore 700 m, stopper au bord du
lit de la rivière. Poursuivre à pied vers l’amont (gauche, Ouest) sur encore 500 m dans le lit de la rivière, en
franchissant une clotûre à mi-chemin.
Trajet total : 49 km, 1h
Temps sur l’affleurement : 1h30 + repas

Contexte : La zone marginale Sud du Lim-
popo est composée de lithologies qui sont sans
doute des équivalents déformés et métamorphi-
sés du craton du Kaapvaal ; déformation et mé-
tamorphisme granulitique sont, ici, assez bien
contraints aux alentours de 2.69–2.64 Ga.

Deux formations principales occupent la zone

Sud, les “gneiss de Baviaanskloof” (parfois
Gneiss de Goudplaats), qui sont des gneiss de
nature TTG, et les “gneiss de Bandelierkop”,
qui sont des métapelites.

Des zones de cisaillement ductiles définissent
un système de décrochements et de chevauche-
ments, correspondant à un chevauchement de
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la zone marginale Sud sur le craton du Kaap-
vaal.

Description : Les métapelites granulitiques des
gneiss de Bandelierkop sont, ici aussi, partiel-
lement fondues. Notez les relations entre fu-
sion, déformation et extraction de liquides (leu-
cosomes dans les ombres de pression de gre-

nats, filons sécants à grenat, etc.). Vous pour-
rez observer les différences de fusion entre des
zones sans doute de compositions d’origine un
peu différentes. On observe aussi des mylonites,
qui correspondent aux derniers mouvements
de lu système de faille de NThabalala. Enfin,
quelques éléments d’anorthosites se trouvent ça
et là.

Hébergement S22.29456 ; E29.84551

Klein Bolayi, près de Messina
Accès : Rejoindre la N1 en suivant le même chemin que à l’aller (28 km). La prendre vers le Nord (droite)
en direction de Louis Trichardt (26 km). Traverser les montagnes du Soutpansberg (grès protérozoïques, voir
arrêt 9.2)(20 km). Passer le péage de “Baobab plaza” (36 km) et poursuivre jusqu’à Messina/Musina (34
km). A la sortie Nord de la ville (4 km), prendre à gauche la R572 et la suivre sur 19 km jusqu’à Klein Bolayi,
au pied d’une colline granitique sur la droite.
Trajet total : 167 km, 2h15

Chalets de 4 places dans réserve naturelle privée, repas au restaurant de la réserve.
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Jour 8: Dimanche 2 Novembre

Voir carte IV, page xv.

Arrêt no 8.1 S22.26352 ; E29.91983

Three Sisters
Le pluton de Bulai (2.57 Ga)
Accès : Reprendre la R572 vers Musina et tourner à gauche en direction de “Musina Agricultural Research
Station” (7 km) ; l’arrêt se situe à l’Est de la station, à 7 km au Nord de la route goudronnée.
Trajet total : 15 km, 25 mn
Temps sur l’affleurement : 1h30

Contexte : Le pluton de Bulai (2572 ±
Ma (Barton et al., 1994)) est un plu-
ton magnésio-potassique, typique des contextes
post-collisionels. Il contient des enclaves de pe-
lites granulitiques partiellement fondues, ce qui
implique bien l’existence d’une phase de mé-
tamorphisme atteignant l’anatexie à la fin de
l’Archéen — et contredit, en partie, les âges
obtenus à Sand River, où la géochronologie ne

permet pas de mettre en évidence d’épisode de
cet âge.

Description : Sur le flanc Nord (rive gauche)
d’une petite retenue d’eau, on observe un gros
xénolithe (une dizaine de mètres) de métape-
lites granulitiques, très fondues. Observer aussi
le granite lui-même, très porphyroïde, avec
quelques amphiboles et de nombreuses enclaves
microgrenues sombres.

Arrêt no 8.2 S22.43764 ; E29.99985

Lit de la Sand River sur la ferme Verbraard
Fusion partielle d’un protolithe hétérogène
Accès : Regagner la route goudronnée et revenir à Musina. Tourner à droite sur la N1 vers le Sud. La route
traverse la ville ; après 15 km sur la N1, on atteint de nouveau la Sand River. Les affleurements, dans le lit
de la rivière, sont à l’Ouest du pont.
Trajet total : 37 km, 45 mn
Temps sur l’affleurement : 1h00 + repas

Contexte : Les lithologies ortho- et para-
dérivées (gneiss de Sand River, et Beit Bridge
Complex ainsi que ses produits de fusion, les
gneiss de Singelele) sont intimement mêlées
dans la région de Musina. Toutes deux ont
connu un épisode de fusion partielle, dont l’âge
est discuté ; ici, les veines leucocrates et les
gneiss de Singelele donnent des âges allant de
2.65 à 2.57 Ga

Description : Les blocs et rochers dans le lit de
la rivière montrent un résumé des figures vues
aujourd’hui :
– des gneiss TTG, type “Sand River”, locale-

ment fondus ; on observe souvent des veines
leucocrates à pyroxènes.

– des gneiss métapelitiques, type “Beit Bridge
Complex” ; ils présentent des veines anatec-
tiques à grenat et sont associés à des niveaux
de gneiss de type Singelele.
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Arrêt no 8.3 S22.21761 ; E29.37653

Mapungubwe
Parc national (optionnel)
Accès : Rejoindre Musina ; tourner à gauche sur la R572. Repasser devant Klein Bolayi (38 km) et poursuivre
sur encore 48 km jusqu’à l’entrée du parc, sur la droite
Trajet total : 86 km, 1h
Temps sur place : 3h00

Visite du parc.

Hébergement S22.29372 ; E29.84384

Klein Bolayi
Accès : Rejoindre la R525 et retourner à Klein Bolayi via Chipise et Musina.
Trajet total : 119 km, 1h30

Comme hier

Bibliographie
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Voir carte IV, page xv.

Arrêt no 9.1 S22.40104 ; E30.09917

Causeway locality
Gneiss TTG de Sand River, 3.1 Ga, enclaves et migmatites associées
Accès : Quitter Klein Bolayi en direction de Musina. Après avoir deamndé l’autorisation à la réserve naturelle,
prendre la route de Chipise. Au bout de 8 km, la route traverse la “Sand River” ; stopper quelques centaines
de mètres avant le pont, et pénétrer par la grille dans la réserve naturelle. Les affleurements se situent dans
le lit de la rivière, en amont du pont.
Trajet total : 30 km, 40 mn
Temps sur l’affleurement : 3h00

Contexte : La zone centrale de la ceinture du
Limpopo est composée de plusieurs ensembles
de roches, poly-déformés et métamorphisés. Les
gneiss de Sand River sont un de ses compo-
sants ; il s’agit de gneiss TTG, vieux de 3180–
3290 Ma. Ils contiennent des éléments de mé-
tapelites (“Complexe de Beit Bridge”), et de
nombreux indices de fusion partielle.

Description : En dehors de sa qualité esthé-
tique, on peut observer différents composants
sur cet affleurement :

– Le plus commun est un orthogneiss migmati-
tique (partiellement fondu), de nature TTG :
c’est le composant daté à ca. 3.2 Ga. Dans
ce “paquet”, les niveaux très blancs repré-
sentent sans doute des liquides, les niveaux
gris sont les parties non fondues.

– On trouve aussi des éléments noirs de mé-
tasédiments (metapelites), elles mêmes par-
tiellement fondues. Elles forment des enclaves
dans les gneiss, ce qui suggère qu’elles corres-
pondent à des vestiges de l’encaissant dans
lequel s’est mis en place le protolithe des
gneiss. Ceci leur conférerait un âge de plus
de 3.2 Ga, qui n’est pas confirmé par la géo-
chronologie.

– Ces migmatites sont plissées ; comme les ni-
veaux de “liquide” sont eux-même clairement
plissés, il s’agit bien d’une déformation plus
récente que la fusion partielle.

– Mais par endroit, on constate aussi que les
liquides (clairs) soulignent les plis et s’insi-
nuent dans des petites fractures (“extrados”)
dans les flancs des plis, ou dans des zones
de cisaillement ; Ou encore, dans des niveaux
cassants boudinés : les liquides se sont re-
groupés entre les boudins, dans les “vides”
créés par l’extension.

– L’âge de cette fusion partielle est discuté. Des
niveaux de liquide associé aux métapelites
ont été datés à 2030 Ma ; mais dans la région
(à quelques kilomètres), des pelites partielle-
ment fondues, apparement analogues (gneiss
de Singelele), donnent des âges autour de 2.6
Ga. Cet âge est donc un peu surprenant.

– Enfin, l’ensemble est recoupée par une se-
conde génération de liquides, qui se manifeste
– soit par des petites veines centimétriques

de leucosomes organisés autour d’amphi-
boles (peut être des pyroxènes rétromor-
phosés), ce qui évoque une fusion incon-
gruente suivant une réaction du type Bt +
Pg + Qz + H2O 
 Liq + Px/Amp

– soit par des grosses poches de pegmatite
(en l’occurence avec des gros cristaux de
biotite, ce qui leur confère un aspect assez
spectaculaire)

– La chronologie reste donc discutable. En par-
ticulier, on peut se demander si toute la fu-
sion partielle et la déformation datent de ca.
2.0 Ga, ou bien si il y a deux épisodes suc-
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cessifs, à 2.5-2.6 puis 2.0 Ga. La chronologie
relative est en tout cas la suivante :

1. Sédiments (précurseurs des enclaves pe-
litiques) > 3.2 Ga

2. Intrusion d’un granitoïde (le futur
gneiss gris), dans un encaissant 3.2 Ga

3. Fusion partielle généralisée, formant

l’aspect global migmatitique, à peu près
synchrone de la déformation (plis et
boudins) 2.6 ou 2.0 Ga ?

4. Second épisode (ou continuation de
l’épisode unique) de fusion, formant les
veines à amphibole et les pegmatites 2.0
Ga

Fig. 14.1: Montage de diagrammes concordias obtenus sur différentes roches de Sand River (Jaeckel et al.,
1997, ,cette localité). De haut en bas : Pélites du complexe de Beit Bridge (gauche) et migmatites associées
(droite) ; orthogneiss tonalitiques ; veines à amphiboles ; poches de pegmatite.
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Arrêt no 9.2 S22.91522 ; E29.92799

Hendrik-Verwoerd Tunnel
Grès rouges protérozoïques du groupe du Soupansberg
Accès : Revenir à Musina (8 km) et prendre la N1 vers le Sud. Les montagnes du Soutpansberg deviennent
de plus en plus imposantes. On pase le péage de Baobab Plaza (35 km). Au bout de 18 km, on atteint un
embanchement sur la gauche (Est) vers le barrage de Nzhelele ; à ce niveau, un petit sommet de l’autre coté
de la route (Castle Koppie) est formé de grès de la Clarens Formation (supergroupe du Karoo, mésozoïque),
déposés dans des petits bassins bordés de failles (réactivées) dans le Soutpansberg. La route entre dans le
Soutpansberg ; au bout de 16 km, elle traverse le premier des deux tunnels. S’arrêter à l’aire aménagée entre
les deux.
Trajet total : 77 km, 45 mn
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte :

Les sédiments du Soutpansberg corespondent à
une séquence de rift (sédiments détritiques, as-
sociés à des basaltes), déposée il y a 1.8 Ga.
Ils se sont certainement formés en périphérie
d’une chaîne de montagnes, dite “Ubendian”,
représentée en Afrique du Sud par la “Kheis

Fold Belt” de la région d’Upington, et cor-
respondant à une collision entre le craton du
Congo, et le bloc Kaapvaal–Zimbabwe.

Ces sédiments sont les premiers grès rouges de
la région, témoignant de la transition vers une
atmosphère oxydante.

Fig. 14.2: Coupe le long de la N1 au travers du Soutpansberg (Norman and Whitfield, 2006). Les failles
normales sont formées lors du dépôt initial des grès du Soutpansberg, vers 1.8 Ga, et réactivés lors du dépôt
du groupe du Karoo au Paléozoïque.

Description : Observer les grès, et l’importance
de la fracturation dans cette localité, proche

d’une des failles longitudinales qui hachent le
Soutpansberg (cf. figure 14.2).
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Arrêt no 9.3 S23.52548 ; E29.70353

Motumo trading post
Figures de mélange dans le pluton de Matok
Accès : Reprendre la N1 vers le Sud, traverser Louis Trichardt/Makhado (20 km). Passer le péage de
Capricorn Plaza (39 km) et continuer sur encore 19 km jusqu’au “Motumo trading post”, à droite. Garer dans
les parkings et contourner la colline pour atteindre une carrière abandonnée.
Trajet total : 78 km, 1h
Temps sur l’affleurement : 1 h

Contexte : On est ici dans la partie Sud (faciès
amphibolite) du pluton de Matok, discuté avant-
hier. Comme souvent dans ce genre de mag-
matisme, on observe de très belles figures de
mélange entre des magmas mantelliques (dio-
ritiques) et des magmas crustaux (granitiques),

formés par la fusion partielle des gneiss du socle
(arrêt 7.1).

Description : On observe de nombreuses figures
de mélange magmatique dans les blocs de la
carrière, avec des contacts lobés et diffus, des
minéraux partiellement résorbés, etc.

Hébergement S24.16948 ; E29.01747

Hôtel Protea “the Park”, Mokopane (Potgietersrus)
Accès : Continuer la N1 vers le Sud. Au bout de 20 km, on traverse une ligne de collines ; elles correspondent
à des petits fragments de CRV (Rhenosterkoppies), un élément de la CRV de Pietersburg (2.7 Ga environ).
Polokwane se situe 30 km plus au Sud. Traverser la ville, poursuivre sur la N1 en direction du Sud, et sortir
au péage de Zebedelia (env. 60 km). Rentrer dans Mokopane /Potgietersrus (7 km) ; le premier bâtiment sur
la droite au entre Thabo Mbeki et Beitel Str. est l’hôtel (entrée par Beitel Str.)
Trajet total : 110 km, 1h20 mn

Chambres d’hôtel.

Bibliographie
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Voir carte V, page xvi.

Arrêt no 10.1 S23.98575 ; E28.90652

PPRust mine, Potgietersrus (Mokopane)
Mine de platine à ciel ouvert
Accès : Aller vers le centre-ville de Mokopane ; au carrefour principal (1 km)), prendre à droite la N11 vers
le Nord-Ouest. La suivre sur 25 km, puis prendre à gauche en direction de la mine, à 5 km de la nationale.
Trajet total : 31 km, 20mn
Temps sur l’affleurement : 3h00 ?

Contexte : La mine de PPRust se situe dans
les anciens homelands, et est un développement
relativement récent (1993) de Anglo-platinum.
Elle se compose pour le moment de deux zones
d’extraction (Zwartfontein et Sandsloot), mais
plusieurs autres sont prévues. La production an-
nuelle des deux puits est autour de 200 000
onces (une once = 28 g) de platinoïdes par
an (plus du nickel et du cuivre, comme sous-
produits).

La mine de PPRust se situe dans le lobe Nord
du Bushveld ; ici, la stratigraphie est incom-
plète, et les zones marginale, inférieure et cri-
tique sont manquantes — la zone principale est
directement au contact de l’encaissant. Le ni-
veau exploité (“Platreef”) se situe environ à 200
m de profondeur ; il repose directement sur les
sédiments du groupe du Transvaal et constitue
la base de la zone principale.

Description : Visite guidée de la mine.

Encadré 6: Quelques mots de vocabulaire géologico-minier

Adit : Entrée de mine, tranchée (tranchée d’exploration en particulier).
Chuniespoort (groupe de) : Un des composants du Supergroupe du Transvaal, formé de dolomies essentiel-
lement.
Footwall : Pour une faille, le bloc sous la faille. Utilisé par extension pour les “reefs”.
Hangingwall : Pour une faille, le bloc au-dessus de la faille. Utilisé par extension pour les “reefs”.
Ore : Minerai. Ore body : le corps minéralisé.
Ounce : Once. Une once (1 Oz.) = 28.35 g environ.
PGE : (prononcé un peu comme “pidjii”) : Platinum-Group Elements, les platinoïdes.
Pit : Mine à ciel ouvert.
Platreef : Le “reef” exploité dans le lobe Nord du Bushveld, à la base de la zone principale (les zones
inférieures et critiques sont absentes).
Reef : Littéralement, “récif”. En géologie minière, désigne le niveau minéralisé, surtout quand il a un extension
horizontale significative.
Shaft : Puits de mine (la partie verticale, avec les ascenseurs).
Stratabound (deposit) : Dépôt minéral limité à une couche donnée.
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Arrêt no 10.2 S24.27438 ; E29.75699

Au bord de la R37
Point de vue sur le complexe du Bushveld
Accès : Rejoindre la N11, puis Potgietersrus (31 km).Traverser la ville à peu près tout droit et en sor-
tir par la R518, vers le Sud(-Est). Après 43 km, on laisse sur la gauche la route 519 (qui revient vers
Pietersburg/Polokwane). La route pénètre dans l’ancien homeland de Lebowa, et en traverse la “capitale”
(Lebowakgomo) avant de rejoindre la R37 (28 km) ; on se trouve alors immédiatement au Sud de Chunies-
poort, où a été défini un des groupes du Supergroupe du Transvaal. Continuer environ 25 km sur la R37.
La route quitte les dolomies du Supergroupe du Transvaal et descend dans une plaîne formée par les roches
basiques du complexe du Bushveld. On atteint un carrefour avec des routes menant à Mafefe et Apel, ainsi
qu’un arrêt de minibus. Stopper immédiatement après et regarder le panorama.
Trajet total : 127 km, 1h30
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : Le complexe du Bushveld (2061
Ma) est une intrusion basique plate, large de
400 km mais ne dépassant pas quelques kilo-
mètres d’épaisseur. Elle est intrusive dans les
sédiments du Supergroupe du Transvaal (groupe

de Chuniespoort). A l’intérieur de l’intrusion,
la stratigraphie est étonnamment cohérente, et
on peut suivre sur des centaines de kilomètres
les mêmes unités.

Fig. 15.1: Carte de la partie Nord-Est du complexe du Bushveld, autour de l’itinéraire entre Potgietersrus et
les arrêts du jour 10 (Cawthorn, 2003)

Description :

Au Nord (à gauche), on peut voir les dolomies
du groupe de Chuniespoort, pendant vers le
Sud. La plaîne et les petites collines allongées,
de part et d’autre de la route, sont la zone in-

férieure ; les collines sont formées de pyroxénite
et les creux de péridotite. Les collines plus éle-
vées, nettement litées, un peu plus au Sud cor-
respondent à la zone critique. La troisième ligne
de collines, encore plus élevée, correspond à la
zone principale.
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Lower Zone
Critical Zone

LCZ
UCZ Main Zone Upper Zone

Bushveld base

Fig. 15.2: Panorama sur le complexe du Bushveld, pris des alentours de cet arrêt

Arrêt no 10.3 S24.27438 ; E29.88457

La zone inférieure à Jagdlust
Péridotites et pyroxénites litées
Accès : Poursuivre sur la R37 pendant 9 km. S’engager entre deux lignes de collines : à gauche, des pyroxènites
de la zone inférieure et à droite, des gabbros de la zone critique. Stopper dans un chemin vers la mine de
Jagdlust, à droite de la route, et marcher vers les rides de pyroxènites au Nord sur environ 400 m
Trajet total : 9 km, 10 mn
Temps sur l’affleurement : 2h00

Contexte : La zone inférieure du complexe du
Bushveld est définie comme la partie ultraba-
sique du complexe, d’où le plagioclase est ab-
sent : c’est une alternance de péridotites (harz-
burgite) et de (ortho-)pyroxènites. La zone in-

férieure est épaisse de 1000 à 1500 m.

Le sommet de la zone inférieure est marquée
par un niveau de chromitite ; on passe ensuite
à la zone critique, principalement composée de
norites (gabbros à olivine).

The RLS has been subdivided into a number of zones, the Marginal, Lower Zone (LZ), Critical (CZ) Main 
(MZ) and Upper Zones (UZ), although their exact boundaries have been the subject of much debate (e.g. 
Kruger 1990). Lateral facies variations within the sequence are common.  

 
The Marginal Zone 

The Marginal Zone is not always present. Where it occurs it ranges in thickness from zero to hundreds 
of metres along the basal contact of the Complex. The rocks are most commonly norites with variable 
proportions of accessory clinopyroxene, quartz, biotite and hornblende, which reflect varying degrees of 
contamination from the underlying sediments. Generally, it is related to the immediately adjacent cumulate 
rocks but in places it has been disrupted and has been partly digested by later magma injections (see Eales, 
2003 for an overview). However, where Marginal Zone occurs beneath the Lower Zone, it may represent an 
early magma which in the east occurs as the Shelter norite (SACS, 1980), a succession up to 400m thick 
around Burgersfort. For a discussion on magma lineages see Kruger, (2004).  
 

The Lower Zone 
 The Lower Zone has the most limited lateral extent, and is best developed in the northern parts of 
both eastern and western limbs and in the southernmost part of the northern limb.  The thickness of the 
Lower Zone has been influenced by floor topography and structure and is 1300 m at maximum (Cawthorn et 
al 2002). In the Oliphants River Trough, in the eastern limb (Figure 12) Cameron, 1978, subdivided the Lower 
Zone into 3 zones, a central harzburgite between an upper and lower pyroxenite:-  
 The lower pyroxenite is extremely uniform in composition, containing on average 98% and never less 
than 95% orthopyroxene with minor interstitial plagioclase and clinopyroxene. Chromitite is absent. The 
harzburgite unit consists of cyclic units of dunite, harzburgite and pyroxenite varying in thickness from a 
few to tens of metres. Dunite layers are distinctive, they weather more easily than pyroxenite to a dull 
greasy brown, they usually contain magnesite veins, and are covered in magnesite float. Little 
serpentinisation is apparent. Up sequence the orthopyroxene occurs as small oikocrysts, increasing in size up 
to 1-2 cm. As the modal proportion of orthopyroxene increases the texture changes, with harzburgites 
containing sub-equant grains of both minerals. In the olivine pyroxenites the olivine appears anhedral against 
pyroxene. However, in view of the extreme textural recrystallisation in these rocks the inference that the 
olivine is post-cumulus should be viewed with caution. Scattered chromite grains are present, green 
clinopyroxene and plagioclase are rare. The orthopyroxene changes in habit from granular to elongate with a 
range of grain sizes. Igneous lamination may be apparent with 1-3 cm elongate crystals lie in the pla 
The upper pyroxenite of Cameron’s Lower Zone is similar to the lower one except that variations in grain size 
produce recognisable layering. The orthopyroxene varies little in composition (En84-87) throughout the entire 
Lower Zone with more magnesian compositions occurring in the harzburgite together with olivine (Fo85-87).  
 

 
Figure 12 Map of the Oliphants River Trough from Cameron (1978). Location 1.1 in Figure 10 

Fig. 15.3: Carte géologique de la zone inférieure autour de l’ancienne mine de Jagdlust (Cawthorn, 2003)

Description : Dans les déblais de la mine, près
des véhicules, on peut échantilloner les norites
et les chromitites. En marchant vers le Nord, en
direction de la première ride, on trouve un lit

de rivère au fond duquel on observe de beaux
affleurements de harzburgite litée ; la crête elle-
même correspond1 à un niveau de pyroxènite

1d’après la littérature !
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Hébergement S24.66937 ; E30.30991

Snowy Owl Guestlodge, Burgersfort
Accès : Continuer sur la R37, au travers des paysages de “homelands”. La route est parallèle à la stratigraphie,
et on reste surtout dans la zone inférieure, parfois critique. On dépasse quelques mines de platine (dans la
zone critique) ; au bout de 56 km on rejoint un embranchement sur la droite vers Steelpoort. A cet endroit,
on est presque sur des dolomies du groupe de Chuniespoort (qui forment les collines, à gauche / au nord, et
qu’on voit affleurer parfois dans le talus) ; la zone inférieure est manquante et c’est la zone critique qui est à
la base de la séquence. On quitte l’ancien “homeland”, et on atteint 12 km après l’embranchement un autre
carrefour, lui aussi en direction de Steelpoort, à l’entrée de Burgersfort. 300 m plus loin, tourner à droite
juste avant la station “Engen”, sur une route qui monte tout droit sur la colline. Ignorer les panneaux vous
interdisant l’accès et continuer jusqu’à la guesthouse, à 700 m de la route principale.
Trajet total : 69 km, 1 h

Maisons de 4 à 8 places dans un parc, autour
d’un bâtiment central où se trouvent salle à man-
ger, bar et piscine, le tout avec vue sur la plaîne
avoisinante.

Snowy Owl Guest Lodge, Burgersfort

Bibliographie

R.G. Cawthorn. A virtual field trip in the Eastern Bushveld complex, 2003.
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Voir carte V, page xvi.

Arrêt no 11.1 S24.62274 ; E30.20044

Contact basal de l’intrusion du Bushveld
Filons basiques et métamorphisme de contact
Accès : Quitter “Snowy Owl”, rejoindre la R37 et tourner à gauche en suivant la route prise hier sur 12.5
km. 200 m avant le (second) embranchement vers Steelpoort, stopper au niveau d’un lit de rivière remontant
sur la droite (Nord) ; suivre le lit de la rivière sur quelques centaines de mètres.
Trajet total : 13 km, 15 mn
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : Le complexe du Bushveld est in-
trusif dans les sédiments du groupe de Chu-
niespoort, qui sont des dolomies et des quart-
zites ; ils occupent les collines immédiatement
au Nord de l’affleurement. La zone inférieure
est ici manquante, et c’est la zone critique est
au contact. L’intrusion de grands volumes de
magmas chauds ont, naturellement, induit des
transformations métamorphiques et un peu de
fusion partielle dans l’encaissant.

Description : Dans le lit de la rivière, il est
possible d’observer :

– Des filons de dolérites (équivalent à grain fin

de gabbros) intrusifs dans les quartzites ;
– Dans les dolérites, des petits filons blancs,

quartzo-feldspathiques, qui correspondent à
des liquides de fusion des quartzites, qui se
sont mélangées aux dolérites sans s’homogé-
néiser ;

– Des niveaux dolomitiques de l’encaissant, où
l’augmentation de température a causé le dé-
veloppement de minéraux métamorphiques
variés (diopside (clinopyroxène), monticellite
(CaMg(SiO4), un nésosilicate à structure
d’olivine), åkermanite (Ca2(MgSi2O7), du
groupe de la mélilite), parfois olivine et spi-
nelles).

Arrêt no 11.2 S24.55915 ; E30.1033

Le niveau de chromitite UG2, sur la “ferme” Maandaagshoek
Les niveaux minéralisés du Bushveld et leur signification
Accès : Poursuivre la R37 sur 5.5 km ; tourner à gauche sur une route de terre, indiquant la direction des
écoles de Phogale, Moruladilepe et Morokodieta. Suivre la route, qui serpente entre les maisons, sur 11.7 km.
Stopper près d’un arbre isolé à l’embranchement, sur la droite, d’une piste secondaire, immédiatement avant
la traversée d’un lit de rivière. Remonter le lit de la rivière sur 450 m.
Trajet total : 16 km, 30 mn
Temps sur l’affleurement : 3h00

Contexte : La partie supérieure de la “zone
critique”, où nous nous trouvons, contient plu-
sieurs niveaux minéralisés en platinoïdes : les
niveaux de chromitite UG1 à UG3, et le “Me-
renski Reef”, un ensemble de pyroxénites et pé-

ridotites qui représentent le plus riche dépôt de
platinoïdes du monde.

Le “Merenski Reef” a été découvert par des as-
sociés du Docteur Hans Merenski, en 1924, bien
que l’existence de platinoïdes dans le secteur ait
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été reconnue dès 1906. Le site exact de la dé-
couverte se situe 3500 m au Sud-Ouest de cette
localité (cf. encadré).

Les niveaux minéralisés (UG2, ici) semblent

souvent correspondre à des “discordances” in-
ternes dans le complexe, des réalimentations de
magmas érodant les cumulats précédemment dé-
posés.

Encadré 7: La découverte du Merensky Reef

Extrait de Cawthorn (2003),
http://www.wits.ac.za/geosciences/Research/Bushveld/bush_vft_home.htm

Contrary to what may be generally believed, Dr Hans Merensky was not the first person to discover platinum-
group elements in the Bushveld Complex. Nor did he actually discover the reef which bears his name. The
South African Mining and Engineering Journal of 19 November 1906, reported that a Mr William Bettel
had assayed several samples of chrome-iron ore from an olivine gabbro, which contained up to 1.2 dwts of
platinum. Two years later, A L Hall and W A Humphrey published a report in which they noted that certain
chromite layers in the Rustenburg area and in Sekukuneland contained up to 1.5 dwts PGE per ton.

In 1923, Percy Wagner established the presence of palladium and rare sperrylite associated with the sulphide
minerals of the Vlakfontein nickel pipes in the western Transvaal. In the same year, a prospector, Mr Adolph
Erasmus, panned soil from termite mounds on the farm Welgevonden (to the west of Naboomspruit) and was
rewarded with tailings of platinum. This led to the discovery of the so-called ’Waterberg-lode’ deposits and
ultimately to the opening of the first platinum mine in South Africa. The latter was operated by Transvaal
Platinum Limited between the years 1924 and 1926. Considerable underground exploratory development was
accomplished, but the mine was forced to close down in December 1926 because of the erratic distribution
and grade of the platinum mineralization. Differences in ore types resulted in extremely variable metallurgical
recoveries ; another important factor contributing to the demise of this venture.

During June of 1924, Mr Andries Lombaard panned native platinum from stream sediment on his farm
Maandagshoek. The greyish-white concentrate was sent to Merensky who had it analyzed and established that
it was platinum. Merensky managed to persuade two friends, Becker and Baerecke, to finance an exploration
scheme. In partnership with two other men, Baerveldt and Elkan, the Lydenburg Platinum Syndicate was
formed, with each of the four men contributing £500.

In a report to the Syndicate, Merensky wrote that on 12 August 1924 he commenced his field work, assisted
by Andries Lombaard and the brothers Schalk and Willem Schoeman. Within three days they succeeded in
tracing the source of the platinum to small kopjes of pyroxenite and associated ultrabasic rocks on the farm
Mooihoek to the east of Maandagshoek. The best values were found on a Mooihoek kopje — the Mooihoek
dunite pipe, which was later opened up and started producing metallic concentrates during 1927. Willem
Schoeman remembered that there was a similar kopje on the nearby farm of Driekop. Rock samples collected
from this kopje proved to be identical to those from the Mooihoek pipe.

Merensky, along with Lombaard and the Schoeman brothers, extended their prospecting activities and on 25
August 1924, proved that the extensive alluvial gravel flats of the Steelpoort River, near Burgersfort, also
carried platinum.

Merensky returned to Johannesburg where the assay results from the Mooihoek rock samples were so en-
couraging that the Lydenburg Platinum Syndicate was easily persuaded to increase its capital to £8,000 and
changed its name to Lydenburg Platinum Limited.
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La découverte du Merensky Reef : suite

Whilst Merensky was in Johannesburg during the first half of September 1924, Andries Lombaard made the
discovery which was ultimately to make South Africa the foremost platinum producer in the world. In the words
of Merensky himself, “... by far the most important discovery was, however .... a band of greyish-green norite
varying in thickness up to 40 feet and carrying in its upper portion some gold, and above all, platinum. The
first assay values ranged from 2 to 4 dwts of platinoids. This ore body proved so remarkably persistent that it
could be followed within a few days through several farms north of Maandagshoek. In the first days of October,
the continuity of the same ore-body was established to the south of the Steelpoort River”. The reef outcrop
discovered by Lombaard is exposed in a stream section close to the southern boundary of Maandagshoek. It
is most likely from this outcrop that Merensky commenced his exploration of the reef, and led to his placing a
’discoverer’s rights’ notice on Maandagshoek. Initially, it was called the Lombaard Reef, but on the insistence
of both Lombaard and the Schoemans, it was renamed the Merensky Reef.

Description : La description, et les figures sui-
vantes sont reprises directement de Cawthorn
(2003)1.

The traverse begins at the eastern end (base of
section) with an anorthosite layer which forms
the hangingwall2 of the UG1 unit. The contact

with the overlying pyroxenite is hidden but has
a chromite layer only a few grains thick. From
now on there is almost continuous exposure, of-
ten with too much detail to reproduce in Fig.
16.1, but the important relationships are shown
and described below.

Fig. 16.1: Coupe de part et d’autre du niveau de chromite UG2 sur la ferme Maandagshoek (Cawthorn,
2003).

1L’an dernier, nous avons à peu près réussi à tout retrouver. . .
2Footwall = ce qui est dessous, hanging wall = ce qui est au dessus. On utilise en principe ce vocabulaire pour

une faille, mais dans le Bushveld on applique le même vocabulaire pour les “reefs”
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Fig. 16.2: Log correspondant à la coupe efectuée au
voisinage de l’unité UG2 (Cawthorn, 2003).

The pyroxenite is porphyritic or poikilitic with
up to 1 cm-sized euhedral crystals of clino-
pyroxene, which appears contradictory to the
known crystallization sequence in which pla-
gioclase should precede clinopyroxene. In thin
section, however, the clinopyroxene contains in-
clusions of orthopyroxene suggesting that the
clinopyroxene is poikilitic. However, if it is a
late-forming mineral its very regular shape is
hard to explain. Upwards in the sequence, irre-
gular patches of pegmatoidal pyroxenite appear
and ultimately coalesce into an almost complete
but very irregular layer below the UG2 chro-
mitite. Irregular patches of chromitite may be
embedded in the pegmatoidal pyroxenite. The
chromitite is about 50 cm thick and undulates
markedly, often with strongly developed peg-
matoid under the domes. Very rarely pegma-
toidal lenses occur within the chromitite. The
top half of the layer is often more oikocrystic
than the lower half. Both contacts to the UG2
are very sharp.

The hangingwall pyroxenite is devoid of the
large clinopyroxene grains, so prominent in the
footwall rocks. There are two thin chromitite
stringers in the immediate hangingwall above
the UG2, and they form prominent parting ho-
rizons which make mining very dangerous. The
overlying succession consists of streaky norite.

The bulk mineralogy is that of a norite, but
there are very thin layers with sharp bounda-
ries of contrasting mode. In the lower part the
streakiness tends to be planar, but higher up
it becomes deformed. There may be distinct
inclusions of pyroxenite and rarely anorthosite
within this package. Layers with such mineral
proportions do not have analogues within the
immediate footwall sequence. Hence, if they are
xenoliths, their stratigraphic origin is not clear.
In the more mafic layers clinopyroxene is a si-
gnificant phase and these rocks should be ter-
med gabbronorites.

Within and above this streaky norite a different
texture is also developed, here termed a dum-
pling norite. (It is much more prominent above
the UG3 chromitite seen at the end of this tra-
verse.) Spheres of norite about 5–10 cm in dia-
meter have rims which are much more pyroxe-
nitic and coarser grained. They are smaller and
less distinct at this level.

There is then a 5 cm layer of anorthosite, over-
lain by a relatively fine-grained gabbronorite,
which is quite thick and continues to the sand
track crossing the river.

West of the sand track the rocks are streaky
norite again, but the degree of deformation is
greater than in the lower package, and appear
migmatitic. Lenses or xenoliths of more mafic
material are common. There are also patches
which become coarser grained and more py-
roxenite, and ultimately discordant pegmatoid
is locally developed. In one such body, on the
west bank, modal and grain size layering is ap-
parent. Upwards the mineralogy gradually be-
comes more mafic, but is still strongly layered
to migmatitic.

At this point the dip steepens markedly and
swings from west to northwest. The next 60
m reveal a double slump/basin/pothole. The
streaky norite becomes more intensely defor-
med and pyroxenitic material displays a range
of textures. Definite lens-shaped patches up to
1 m across lie within the general direction of
layering. They have sharp boundaries, which
tend to be rounded rather than angular. Other
bodies develop a discordant relationship to the
layering, but with very irregular shapes. It is
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inferred that these bodies were part of the laye-
ring, but disrupted in various states of rigi-
dity, which permitted either relatively brittle
fracturing or highly ductile deformation. These
are best seen where the dip steepens further to
25˚and swings back to west (i.e. in the bottom
of the slump). The strike continues to swing to
the southwest at the other side of the slump. In
the east bank of the stream the UG3 chromi-
tite appears with its distinctive hangingwall of
very porphyritic pyroxenite with disseminated
chromite. It has a shallower dip and different
strike from its footwall. Unfortunately sand co-
vers the contact of the UG3 with its footwall in
most places.

The second slump is similar to the first, with
the hinge between them being very abrupt. An
angular discordance between UG3 and footwall
is again apparent in the east bank. Dips stee-
pen to over 35˚in the centre of the slump. The
immediate footwall to the UG3 at the west end
of this depression is an anorthosite. This is the
typical footwall to the UG3 as will be seen later
on the traverse. Over the next 100 m the strike
and river direction are similar and so the same
sequence of footwall streaky norite to the UG3
is exposed. The uppermost units are deformed
and contorted, lower units less so and more ma-
fic. We then reach the main dirt road.

Continuing west across the dirt main road is the
same streaky norite, which abruptly becomes

more mafic upwards with wisps and lenses and
occasional distinct angular fragments of rocks
with varied modal proportions. This streaky
mafic package is much thicker than previously
seen in the basins. It has a sharp upper contact
to anorthosite which is less than 1 m thick
and is abruptly overlain by the UG3 chromitite.
Small irregularities in the basal contact can be
seen.

The hangingwall to the UG3 is porphyritic py-
roxenite, within which is a rather diffuse chro-
mitite layer referred to as UG3A and above that
the sequence becomes less porphyritic. Upward
it also becomes more feldspathic and develops
the dumpling norite texture.

This is followed by the 5-cm thick UG3B chro-
mitite overlain by a harzburgite, but it is hea-
vily weathered and only the presence of ma-
gnesite indicates original olivine. The over-
lying porphyritic pyroxenite completes this tra-
verse.

Lateral variations in this sequence are docu-
mented over the farm. For example, the UG3A
and B elsewhere may be overlain by pyroxenite
rather than harzburgite, and either or both of
these layers may coalesce into each other or into
the UG3 (Fig. 16.2). Hence, intervening silicate
packages between chromitite layers vary in thi-
ckness. Whether this is due to erosion or non-
deposition is debatable.
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Arrêt no 11.3 S24.911 ; E30.10331

Dwars River
Alternances de chromitite (UG1) et d’anorthosite, zone principale
Accès : Faire demi-tour et rejoindre la R37. Tourner à droite vers Steelpoort ; 14 km plus loin on rejoint la
R555, qui vient de Burgersfort. Suivre la R555 sur la droite (Sud). Après environ 24 km, prendre à gauche
vers Lydenburg ; après 8.8 km, on traverse un pont sur la Dwars River ; 400 m plus loin (borne 35.8), prendre
une piste à droite qui emmène en 300 m vers un ancien pont sur la rivière. Descendre dans le lit de la rivière.
Trajet total : 50 km, 1h
Temps sur l’affleurement : 1h30 + repas

Contexte : On se situe ici dans la partie supé-
rieure de la zone critique, au même niveau que
l’affleurement précédent.

Description :

Veuillez noter :

– La localité de Dwars River est un
site protégé. L’usage du marteau y est
proscrit ;

– Prudence dans la gorge, qui est étroite
et glissante.

La gorge de Dwars River présente, de fa-
çon spectaculaire,des alternances de chromitite
(unité UG1 et niveaux avoisinants) et d’anor-
thosite. Les unités de chromitite ne sont pas
aussi continues qu’elles le semblent, on peu
les voir se bifurquer latéralement. Mais l’épais-
seur complète de la chromitite reste à peu près
constante. Ici et là, les niveaux de chromitites
sont perturbés ou cassés par l’anorthosite, sug-
gérant des mouvements de magma (ou de mé-
lange magma + cristaux) après le dépôt de ces
couches.

Fig. 16.3: Carte géologique du secteur de Dwars River
et Tweefontein (Cawthorn, 2003)
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Arrêt no 11.4 S24.88689 ; E30.11776

“Pipe” de Tweefontein
Magmas sécants sur la stratification du complexe
Accès : Regagner la route, poursuivre dans la même direction (vers le Sud-Est) sur 500 m. Tourner à gauche
vers Spitskop, passer l’entrée de mine (Tweefontein) et stopper 2.9 km plus loin à l’endroit où la route coupe
une petite colline arrondie.
Trajet total : 3.5 km
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : Par endroit, on observe des “pipes”,
des cheminées de circulation de magmas. Dans
ces structures, des magmas non différenciés ont
circulé (percolé) au travers de la pile plus ou
moins consolidée de cumulats du Bushveld. Par
endroit, les magmas des pipes recoupent claire-
ment les structures anciennes, ailleurs ils per-

colent et réagissent avec les cristaux formés pré-
cédemment. Ces pipes sont souvent des zons
minéralisées (pas celui-ci).

Description : On observe ici des veines de clino-
pyroxénites, sécantes dans un èncaissant” formé
surtout d’anorthosites. Au centre du pipe, on
trouve des péridotites.

Arrêt no 11.5 S24.81021 ; E29.97368

Magnet hill
Niveau de magnétitite dans la zone supérieure
Accès : Regagner la R555 par Dwars River (12 km) ; prendre à gauche (Sud) sur 4 km et tourner à droite
vers Sekukhune. Passer le pont ; après 12.6 km, la route atteint un ruisseau au pied d’une colline allongée.
Trajet total : 29 km, 30mn
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : La magnétite fait son apparition
dans la zone supérieure du Bushveld ; de nou-
veau, un contact important correspondant sans
doute à des réalimentations en magma est mar-
qué par une couche particulière, en l’occurence
de magnétitite. Ce niveau est localement miné-
ralisé en chrome et vanadium et exploité.

Description : La description est à nouveau re-
prise de Cawthorn (2003) :

The sequence consists of :
– Poikilitic anorthosite (top)
– Magnetitite Layer 2, 0.3 m
– Poikilitic anorthosite, 2 m
– Magnetitite Layer 1, 0.30 m
– Poikilitic anorthosite, 1.5 m ; hangingwall to

MML3

– Main Magnetitite Layer, 2 m,
– Poikilitic, sulphide-bearing, anorthosite ;

footwall to MML (base).
Anorthosite is typically the footwall to most
of the magnetitite layers to which there is an

abrupt contact. The upper contact of magne-
titite layers is typically gradational into anor-
thosite. Sulphides (pyrrhotite > chalcopyrite >
pentlandite and pyrite) are present in the foot-
wall to the MML and may grade up to 1 %
Cu, 0.2 % Ni and 2 ppm PGE in 5 modal per
cent sulphides. They are not uniformly distri-
buted but produce large brown stains 20 cm in
diameter, 50 cm apart on the rock. The plagio-
clase composition in this footwall anorthosite is
constant at An58−60 along 30 km of strike.

The following features can be noted in this river
section :

– The basal contact of the MML is not planar,
but there are irregularities on a scale of mm
and also of m reminiscent of diapirs. As 2
m of magnetitite (density 4.8) overlies seve-
ral meters of anorthosite (density (2.8) evi-
dence of gravitational stability might be ex-
pected to be even more prominent. Its rarity
suggests very high kinematic viscosities, im-

3Main Magnetitite Layer
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plying little interstitial liquid as these layers
formed.

– In the middle of the MML is an horizon
known as the “feldspar parting”. It consists
of cumulus plagioclase grains and small anor-
thosite fragments set in the pure magnetitite
about 30 cm thick. The plagioclase is very
erratically distributed, but this same feature
can be traced for over 100 km along strike.

– Xenoliths of anorthosite are common in the
magnetitite layers. As they should be less
dense than the inferred iron-rich liquid they
should be incapable of sinking under gravity.
They could either have grown on the floor or
been deposited by currents if the latter im-
pinge on the floor. Evidence for the latter can
be found in reversals in Cr contents of magne-
titite layers coincident with these fragments.

– Sub-angular fragments of fine-grained gab-
bronorite or metamorphosed Dullstroom Ba-
salt from the Transvaal Supergroup are
present in the footwall anorthosite, and are
especially prominent beneath the diapir. Two
models for their origin exist ; either they are
fragments of either marginal zone material
or metabasalt, or they are discontinuous fee-
ders. Their shape argues against the latter

possibility, whereas xenoliths of country rock
are not infrequent in association with both
chromitite and magnetitite layers.

– A far more convincing example of a xeno-
lith (originally about 30 m long) also of
fine-grained gabbronorite is seen immedia-
tely below magnetitite layer 1. The magne-
titite layer is seen to drape over the xenolith,
which lies on top of the anorthosite.

– The upper contacts of layers are gradatio-
nal with increasing proportion of plagioclase.
The feldspar may display an imbrication or
tiling effect, which may define a flow direc-
tion within convection currents. As with the
silicate partings in the UG1 and LG6 chromi-
tite layers, so too are there anorthosite lenses
found at a uniform height within the ma-
gnetitite layers. Very detailed vertical sam-
pling in these layers and analyses for Cr,
which is an extremely compatible element in
magnetite, has been undertaken. These pro-
files show that the apparently thick layers
may be composed of several layers, each of
which shows a differentiation sequence, prior
to being overlain by more magnetite formed
from a replenished magma resulting from
convection cells within the chamber.

Hébergement S24.66937 ; E30.30991

Snowy Owl Guesthouse, Burgersfort
Accès : Revenir vers la R555 et la prendre à gauche vers Steelpoort (26 km) ; continuer sur la R555 sur
encore 15 km, prendre à droite dans Burgersfort puis à droite à la station Engen pour remonter jusqu’à la
guesthouse.
Trajet total : 54 km, environ 45 mn

Comme hier.

Bibliographie

R.G. Cawthorn. A virtual field trip in the Eastern Bushveld complex, 2003.
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Jour 12: Jeudi 6 Novembre

Voir carte VI, page xvii.

Fig. 17.1: Coupe de l’escarpement du Mpumalanga, dans la région de Graskop (Norman and Whitfield, 2006).
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Arrêt no 12.1 S24.57401 ; E30.79813

Three Rondavels
Célèbre point de vue sur le canyon de Blyde River
Accès : Quitter Burgersfort par la R555, cette fois vers l’Est (Ohrigstad). Rejoindre la R36 près de cette
localité (33 km) ; prendre à gauche (Nord)la R36 vers Hoedspruit. Après 19 km, prendre à droite la R532 et
poursuivre sur 27 km jusqu’à l’entrée du site touristique, bien signalé, des “Three Rondavels”
Trajet total : 79 km, 1h00
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : Arrêt touristico-panoramique. Le
supergroupe du Transvaal (ca. 2.6 – 2.2 Ga) re-
présente un bassin intracratonique qui recouvre
une bonne part du craton du Kaapvaal. Il té-
moigne de la stabilisation du continent à la fin
de l’Archéen. Sa base est formée de quartzites
et de congmomérats (groupe de Wolkberg) ; on
passe ensuite à des formations chimiques (do-
lomies et BIFs), intracratoniques (groupe de
Chuniespoort), puis on revient à des associa-

tions de marge passive (sédiments détritiques
et basaltes du groupe de Pretoria).

Description :

Point de vue sur le canyon, ici entaillé principa-
lement dans le groupe de Wolkberg : les quart-
zites du sommet forment les falaises, les shales
de la base correspondent aux pentes plus molles
en pied de falaise.

Fig. 17.2: The “Three Rondavels”, Blyde River Canyon
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Arrêt no 12.2 S24.67135 ; E30.81412

Bourke luck’s potholes
Erosion en “marmites de géant” dans les quartzites du groupe de Wolkberg (“black reef quartzites”)
Accès : Poursuivre sur la R532 vers le Sud jusqu’au site touristique des “Bourke Luck’s Potholes”, signalés
sur la route (9 km).
Trajet total : 9 km, 10mn
Temps sur l’affleurement : 2h00 dont repas

Contexte : Les quartzites du groupe de Wolk-
berg sont à la base du Supergroupe du Trans-
vaal, et témoignent probablement d’une période
de rifting vers 2.6 Ga, sans doute à rapprocher
de la fin de l’orogénèse du Limpopo.

L’érosion de ces roches par des galets, entraî-
nés dans des tourbillons dans le courant de la
rivière, crée ces “marmites de géant”.

Description :

Site touristique assez fréquenté. Parcourir les
sentiers et les ponts au-dessus de la gorge et
admirer les “potholes”.

Fig. 17.3: Bourke luck’s Potholes.

Arrêt no 12.3 S24.87677 ; E30.88838

God’s window
Panorama sur le Low-Veldt depuis l’escarpement
Accès : Poursuivre vers le Sud sur 27 km, puis tourner à gauche sur la R534 (route panoramique) et s’arrêter
après 8 km à “God’s Window”.
Trajet total : 35 km, 30 mn
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : Le grand escarpement d’Afrique du
Sud sépare le plateau central du Haut-Veldt
(l’ancien Transvaal) des plaînes du Bas-Veldt.
C’est principalement un effet du rifting de
l’Océan Indien et des phénomènes associés à la
rupture du Gondwana ; mais à l’échelle locale,

la position et la forme de l’escarpement sont
clairement liés à des couches résistantes, ici
les quartzites du groupe de Wolkberg qui sous-
tendent l’escarpement dans toute la région.

Description : Admirez le panorama, si le temps
n’est pas trop brumeux. . .
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Arrêt no 12.4 S25.37362 ; E30.71413

Sudwala pass
Stromatolithes dans le groupe du Transvaal
Accès : Poursuivre jusqu’à Gtraskop par la R534, puis la R532 (9 km). Continuer sur la R532 vers le Sud.
Traverser Sabie (26 km) ; rejoindre la R37 (8 km) et l’emprunter en direction du Sud jusqu’à Rosehaugh (18
km). Prendre à droite la R539 vers Sudwala Caves. S’arrêter au niveaux de grands affleurements dans le talus
routier en haut du col (13 km).
Trajet total : 74 km, 1h00
Temps sur l’affleurement : 45 mn

Contexte : L’affleurement se trouve ici
dans les dolomies du sous-groupe de Malmani,
Groupe de Chuniespoort du Supergroupe du
Transvaal

Les stromatholithes sont des précipitations de
carbonates dues à l’activité photosynthétique de
cyanobactéries (CO2 +H2O � (CH2O)+O2).
Le prélèvement de CO2 déplace l’équilibre des
carbonates (Ca2+ + 2HCO−3 � CaCO3 +
CO2 + H2O) vers la droite et induit la préci-
pitation de carbonates, CaCO3. Le voile bac-

térien se retrouve “étouffé” par le film de car-
bonates, et de nouvelles cyanobactéries s’ins-
tallent sur la surface, créant une structure for-
mée de couches concentriques.

L’activité photosynthétique des cyanobactéries,
en libérant de l’oxygène dans l’atmosphère, a
permis la transition vers une atmosphère oxy-
dante aux alentours de 2.0 Ga.

Description : On observe ici dans le talus rou-
tier des immenses dômes stromatholitiques.

Hébergement S25.60701̊ ; E30.03319

Lakenvlei Forest Lodge, Belfast
Accès : Poursuivre la R539 vers le sud et rejoindre la N4 (8 km). La prendre vers la droite (Ouest) et
remonter sur l’escarpement, via Waterval Boven (58 km) et Machadodorp (15 km) ; tourner à droite dans
Belfast (22 km), en sortir par le Nord sur la R540 (vers Dullstroom et Lydenburg).Tourner à gauche après 10
km et suivre la route de terre jusqu’à Lakenvlei (6 km).
Trajet total : 106 km, 1h00

Chalets de 4 places. Repas au restaurant principal de la lodge. En principe, le petit observatoire
privé des lieux nous est réservé pour une soirée astronomique.

Bibliographie

N. Norman and G. Whitfield. Geological journeys – a traveller’s guide to South Africa’s rocks
and landforms. Struik publishers, Cape Town, 2006.
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Jour 13: Vendredi 7 Novembre

Voir cartes VI et VII, pages xvii et xviii.

Transfert vers Vredefort. Installez vous bien pour une longue route...

Retourner sur la N4 par la R540 (18 km) ; prendre à droite vers le Gauteng (Pretoria, Johannes-
burg). A l’embranchement de Witbank (87 km), rester à gauche sur la N12 (Johannesburg). La
quitter après 64 km en prenant sur la gauche la R42 vers Delmas (7 km). Traverser Delmas et
rester sur la R42 vers Nigel (42 km), Heidelberg (14 km) et Vereeniging (47 km). Continuer sur
la R59 vers Sasolburg (14 km) et Parys (43 km).

Total : 336 km, 3h30 + pauses.

Arrêt no 13.1 S26.88013 ; E27.25184

Rooderand
Shatter-cones dans des argilites.
Accès : Depuis Parys, prendre la R500/R53 vers le Nord (Potchefstroom) ; traverser la rivière Vaal, prendre
à gauche la R53 à l’embranchement (2.7 km), puis à nouveau à gauche (2.3 km) vers Venterskroon. La route
devient non goudronnée et se dirige vers les collines formées de quartzites ; on les atteint après environ 5 km.
La route traverse ensuite des intrusions de granites et de syénites à népheline, intrusives dans les quartzites,
également avec des veines de pseudotachyilites. On atteint ensuite une autre route non goudronnée, que l’on
prend vers la gauche en direction de Venterskroon (11 km depuis la R53). Continuer encore 13 km jusqu’à
Venterskroon (où de l’or, du Supergroupe du Witswatersrand, a été exploité dans les années 30 et prospecté
jusqu’à ce que la région ait été déclarée “World heritage site” de l’UNESCO). La route effectue alors plusieurs
virages ; stopper dans l’un d’entre eux à 2 km de Venterskroon.
Trajet total : 31 km, 30 mn
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : Le dôme de Vredefort (un demi-
dôme, en réalité, dont la moitié Sud est cachée
par les sédiments du Supergroupe du Karoo) est
composé d’un coeur de “socle” archéen (gneiss
et ceintures de roches vertes), entouré d’un an-
neau de sédiments des Supergroupe du Wits-
watersrand , de Ventersdorp et du Transvaal.
L’ensemble est une structure antiforme (donc,
avec les terrains les plus profonds au centre),
localement inversé.

Cette structure a été acquise lors de l’impact
météoritique qui a affecté la structure il y a
2023 Ma.

On se trouve ici dans des argilites appartenant
au Supergroupe du Witswatersrand ; elles sont

fracturées et définissent des “shatter-cones”,
des structures de fracturation radiales formées
par l’impact. Les sommets des cônes pointent,
en principe, en direction du point d’impact —
mais ici, les couches ayant été “plissées” lors
du soulèvement post-cratère, cet argument n’est
pas facile à exploiter.

Description : Attention à la circulation
dans ces virages sans visibilité — les lo-
caux ont tendance à rouler vite sur les
routes non goudronnées. Merci de ne pas
tenter d’échantillonner cet affleurement
unique et fragile.

Les shatter-cones s’observent dans le talus rou-
tier, avec des failles à faible pendage.
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Arrêt no 13.2 GPS

Witkop
Métamorphisme dans les pelites du dôme de Vredefort
Accès : Revenir en direction de Parys par la même route. Au bout de 21 km environ, rentrer sur la gauche
dans une propriété (camp de vacances) ; stopper 350 m plus loin au pied d’une ride nette à gauche, et grimper
entre les buissons
Trajet total : 21 km, 25 mn
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : On observe ici des pelites métamor-
phisées, à grenat, cordiérite, andalousite. On
peut mettre en évidence deux épisodes méta-
morphiques successifs dans ces roches :

– Le premier (env. 5 kbar et 550–600 ˚) a duré
suffisament longtemps pour permettre le dé-
veloppement de textures à gros grains, bien
équilibrées. C’est un métamorphisme régio-
nal, probablement lié au réchauffement de la
croûte lors dela mise en place des magmas du
Bushveldt.

– Le second n’enregistre que des températures
de 500–525 ˚, pour des pressions de 2–3
kbar ; il forme des minéraux plus fins et des

textures moins équilibrées, mais affecte aussi
les pseudotachylites. Il s’agit probablement de
métamorphisme enregistrant les conditions
lors de la remontée du dôme, après l’impact.

Description : Les blocs éboulés dans les buis-
sons sont des métapelites, qui présentent encore
des structures sédimentaires primaires (grano-
classement. . .) ; on y observe facilement la cor-
diérite (qui forme surtout des depressions al-
térées) et des cristaux rectangulaires d’anda-
lousite, orangés. Parfois, la seconde génération
de minéraux métamorphiques est présente, et
forme une fine auréole autour des gros cristaux
de la première génération.

Hébergement S26.83499 ; E27.51084

Smilin’thru resort, Parys
Accès : Continuer sur la même route jusqu’à la R53, la prendre à droite sur 2 km et tourner à gauche sur
la R500. L’entrée du “resort” est 8 km sur la droite, le bâtiment principal est environ à 2 km de la R500 au
bord de la Vaal.
Trajet total : 20 km, 25 mn

Chalets de 4 lits, repas au restaurant
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Jour 14: Samedi 8 Novembre

Voir carte VII, page xviii.

Arrêt no 14.1 S26.83016 ; E27.49883

Bobbejaanrant, Smilin’ Thru resort
Quartzites du Supergroupe du Witswatersrand fracturées, et pseudotachylites
Accès : Revenir vers la route et stopper 1650 m avant de sortir de la propriété
Trajet total : 2 km, 5 mn
Temps sur l’affleurement : 30 mn

Contexte : Dans la partie relativement périphé-
rique de l’impact, la fracturation est superposée
aux roches du socle et se manifeste de façon re-
lativement discrète, avec surtout des cassures et
quelques veines de pseudotachylites (liquides de
friction).

Description : On observe ici des quartzites ap-
partenant à la base du Supergroupe du Witswa-
tersrand. Elles sont fracturées et broyées. Par
endroit, on observe des veines de pseudotachy-
lites.

Arrêt no 14.2 Inconnu

Kopjeskraal
Filon de granophyre
Accès : Reprendre la R500 sur 8 km en direction de Parys ; tourner à droite vers Potchefstroom (R53) ; après
2 km prendre de nouveau à gauche vers Venterskroon. Stopper après 3 km à la ferme Kopjeskraal (Iniekom).
Trajet total : 13 km, 15 mn
Temps sur l’affleurement : 1h mn

Contexte : Les granophyres de la région de Vre-
defort sont des liquides d’impact, en réalité des
mélange entre différentes roches fondues ; leur
composition chimique est assez étrange.

Description : Affleurement inconnu de moi. . .
On verra si j’arrive à en dire des choses intelli-
gentes.
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Arrêt no 14.3 S26.88846 ; E27.4096

Carrière de Salvamento
Brèches pseudo-tachylitiques
Accès : Prendre une piste vers le Sud depuis la route de Venterskroon. Entrer dans la carrière, à 300 m sur
la piste.
Trajet total : 5 km, 10 mn
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : En progressant vers le centre du
dôme, l’impact se caractérise par le développe-
ment de brèches pseudotachylitiques, dans les-
quelles des fragments anguleux (ici, de grani-
toïdes archéens) “flottent” dans une matrice de

liquide d’impact.

Description : Carrière abandonnée. Examiner
les faces de blocs où les différentes terrasses,
avec de spectaculaires exemples de brèches.

Arrêt no 14.4 S26.90083 ; E27.40412

Carrière de Leeukop
Brèches pseudo-tachylitiques dans des granitoïdes archéens
Accès : Prendre à gauche sur la route, puis à nouveau à gauche. 500 m plus loin, on atteint l’entrée de la
carrière de Leeukop, encore sur la gauche
Trajet total : 1 km
Temps sur l’affleurement : 1h00

Contexte : Comme arrêt précédent Description : Spectaculaire affleurement de
brèche pseudotachylitique.

Hébergement S26.13365 ; E28.23

Avion
Accès : Rejoindre Parys (8 km), prendre la R59 vers l’Est (Sasolburg) sur 20 km jusqu’à la N1 (Vaal Toll
Plaza). Prendre la N1 vers le Nord (Johannesburg) sur 75 km, jusqu’à l’échangeur de Diepkloof, où l’on
prend vers l’Est la N12 (direction Witbank). Suivre le contournement Sud puis Est sur 27 km, le quitter à
l’échangeur 113 par la R24/N12 vers la droite (Est), direction Witbank / OR Tambo airport. Après environ
2 km, sortir sur la gauche (R24, direction OR Tambo airport) et atteindre l’aéroport en 8 km. Essayer de
retrouver le parking des loueurs de voitures sans se perdre. . .
Trajet total : 140 km, 1h30 mn à 2h selon trafic

Siège inconfortable de classe économique. . .

Départ de Johannesburg à 20h20, vol LX289. Arrivée à Zürich à 6h10 et départ pour Paris à
7h30, LX632.

Bon voyage !
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M etasom atic and
hydrotherm al rocks  (8)

M echanically broken and
reconstituted rocks  (7)

Protolith unknown 
or undefined (6)

Igneous  
protolith (5)

Volcaniclastic
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m etacarbonate-rocks

calcs ilicate-rocks
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carbonate m inerals  (3.2.3)

R ocks  com posed largely
of quartz, feldspar and
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“Classification” des roches métamorphiques
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Carte géologique d’Afrique du Sud
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Echelle des temps géologiques
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Le craton du Kaapvaal et sa couverture

3500-3100 Ma

3100-3000 Ma

2800-2700 Ma

2700-2640 Ma

SGp. Dominion 
SGp. Pongola

SGp. Witswatersrand

2710-2650SGp. Ventersdorp

~2650-2600 Ma
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SGp. Transvaal

2055 Ma

2049 Ma

Bushveld

Phalaborwa

2023 MaVredefort

1900-1800 MaSGp. Waterberg

350-180 MaSGp. Karoo

2680-2570 Ma (?)

2020-2000 Ma

(unités omises)
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SMZ

Limpopo
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Contacts discordants

Séries sédimentaires Intrusions
(et impact)

Construction crustale
Ceintures mobiles
(granite, métamorphisme, etc.)
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2970-2710 Ma
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(*) Plutons d'âge Limpopo
répartis dans toute la région
(Swaziland, Murchison, etc.)

Résumé géologique : la couverture du craton du Kaapvaal
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Le complexe du Bushveld

Grp de Rooiberg (Rhyolites)
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Zone critique

Zone principale

Zone supérieure

UG2 (Dwars River)

Merensky Reef

Main Magnetite Layer

(absent)
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Résumé géologique : le complexe du Bushveld
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Carte géologique de la région de Barberton
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logs dans la CRV de Barberton (Lowe and Byerly, 1999)
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Carte et coupe de la ceinture du Limpopo
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Carte géologique de la région entre Tsipishe et Musina (Fripp, 1983)
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Carte de la zone marginale Sud
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Logs et minéralogie dans le complexe du Bushveld
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Carte du complexe du Bushveld
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Carte de la région de Johannesburg (Norman and Whitfield, 2006)
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Carte géologique de la structure d’impact de Vredefort
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