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Résumé

La microstructure des roches est caractéristique des conditions de pression, de tem-
pérature et de déformation qu’elles subissent. Dans le manteau terrestre, les microstruc-
tures affectent la forme des signaux sismiques en générant, par exemple, de 'anisotropie
sismique. L’interprétation des mesures sismiques en terme de microstructures demande,
en revanche, de connaitre les mécanismes de déformation plastique des minéraux qui

composent le manteau.

Dans cette thése, j'utilise des expériences en laboratoire pour étudier les microstruc-
tures qui peuvent apparaitre dans les minéraux du manteau. Je me concentre sur trois
cas : la déformation du périclase MgO a haute pression et haute température, la trans-
formation de l'olivine (Mg,Fe)2SiO4 en wadsleyite aux conditions de la discontinuité
a 410 km de profondeur dans le manteau, et la déformation de la wadsleyite & haute

pression et haute température.

J’identifie les microstructures produites dans des polycristaux pendant les expé-
riences de déformation / transformation & travers des analyses in-situ par diffraction
des rayons-X en utilisant la diffraction sur poudre et la cristallographie multigrain, et
post-mortem par microscopie électronique & balayage et en transmission. Mes résultats
montrent, entre autres : i) que 'augmentation de la température implique une transition
de mécanisme de déformation dans le périclase polycristallin, avec du fluage dislocation
a basse température et du glissement aux joints de grain a 1270 K, ii) que dans le régime
de fluage dislocation les systémes de glissement dominants changent en fonction de la
pression et la température, iii) qu’aux conditions de la discontinuité & 410 km de profon-
deur, la transformation de I’olivine en wadsleyite n’est pas cohérente et donc détruit les
microstructures de la roche parent, et iv) que l'activité des systémes de glissement dans
la wadsleyite, et donc la texture et ’anisotropie sismique, dépend de la température et

de la teneur en eau de la wadsleyite.

Pour finir, & partir des microstructures observées dans la wadsleyite déformée, je
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modélise les observables sismiques dans différents scenarii, une zone de subduction et
un panache mantellique, et les compare aux observations sismiques de littérature pour

discuter ces résultats de minéralogie expérimentale.
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Abstract

The microstructure of rocks depends on the conditions of pressure, temperature and
deformation they undergo. In the Earth’s mantle, microstructures affect the seismic
signals, in the form of seismic anisotropy, for instance. The interpretation of seismic
observations in terms of microstructures, however, requires a good knowledge of plastic
deformation in mantle minerals.

In this thesis, I am using laboratory experiments to investigate the microstructures
that can form in mantle’s minerals. I am focusing on three cases : the deformation of
periclase at high pressure and high temperature, the transformation of (Mg,Fe)2SiOy4
olivine into wadsleyite at conditions relevant for the 410 km depth discontinuity, and
the deformation of wadsleyite at high-pressure and high-temperature.

I identify microstructures in polycrysals resulting from deformation / transformation
experiments using in-situ X-rays diffraction analysis using powder diffraction and multi-
grain crystallography, and post-mortem scanning and transmission electron microscopy
characterization. My results show : i) that an increase of temperature induces a transi-
tion of dominant deformation mechanism in polycrystalline periclase, with dislocation
creep at low temperatures and grain boundary sliding at 1270 K, ii) that an increase
of pressure and temperature induces change of dominant slip systems in periclase, iii)
that at conditions of the 410 km depth discontinuity, the transformation from olivine to
wadsleyite is not coherent and erases the microstructures of the parent rocks, and iv)
that the activity of the slip systems in wadsleyite, and so the texture and anisotropy,
depend on temperature and the water content of wadsleyite.

Finally, from the microstructures observed in the deformed wadsleyite, I simulate
seismic observables in different scenarii, a subduction zone and a mantle plume, and
compare the results to seismic anisotropy from the literature to discuss the predictions

of the mineralogy experiments.
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Résumé grand public

Seules les structures les plus externes de la Terre (<200 km de profondeur) nous
sont accessibles pour un échantillonnage direct. Pour construire des modéles de la Terre
interne, nous avons recours a des mesures indirectes comme la sismologie, ou bien a des
expériences en laboratoire qui testent le comportement des roches aux conditions de
I'intérieur de la Terre. Dans cette thése, je détermine les microstructures, i.e. la forme,
la taille et 'orientation des cristaux, envisageable dans les minéraux du manteau pour
pouvoir interpréter les observations sismiques et caractériser la déformation dans le
manteau. Pour cela, j’étudie la déformation de deux composants majeurs du manteau,
la wadsleyite et le périclase, a travers des expériences a haute pression et température.
Je caractérise les microstructures de la roche et leur évolution au cours de la déforma-
tion par diffraction des rayons-X sur ligne synchrotron. Aprés la déformation, certains
échantillons sont analysés en microscopie électronique. Finalement, nous comparons nos
observations expérimentales aux observations sismiques pour en déduire des scénarios

de déformation dans le manteau terrestre.

15



16



Plain language summary

Only the shallowest structures of the Earth (<200 km depth) are accessible for direct
sampling. To build geodynamical models of the Earth, indirect measurement techniques
are required, such as seismology or laboratory experiments that test the behavior of the
rocks at the pressure and temperature conditions of the Earth’s interior. In this thesis,
I characterize the microstructures, i.e. the shape, size and orientation of the crystals,
that can appear in mantle minerals in order to interpret the observations from sismology
and attempt to map deformation in the mantle. To this aim, I study the deformation
of two of the main mantle minerals, wadsleyite and periclase, through high-pressure
and high-temperature experiments. I characterize the microstructures of the rocks and
their evolution during deformation using X-ray diffraction on synchrotron beamline.
After deformation, some samples are recovered and analyzed using electron microscopy.
Finally, we compare our experimental observations to seismic observations in order to

decipher movements of matter in the Earth’s mantle.
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Introduction

La structure et la dynamique interne de la Terre restent un sujet d’étude et de
recherche avec des conséquences sur notre vie en surface, telles que la tectonique des
plaques, le champ magnétique, les séismes ou le cycle du carbone. Si nous commencgons
& avoir une bonne idée de la structure et de la dynamique générale de la planéte, la
dynamique locale et la déformation des roches associée dans le manteau, par exemple,
restent encore a clarifier. Pour sonder 'intérieur de la Terre, nous utilisons la sismologie,
qui étudie la propagation des ondes sismiques dans la planéte entiére. Cette technique est
une source de données fondamentale car elle permet d’observer des régions inaccessibles

A l'observation directe.

Le découpage de la Terre en plusieurs grandes enveloppes concentriques, par exemple,
découle de 'observation d’importants sauts de vitesse des ondes sismiques qui traversent
la planéte. Couplées 4 nos connaissances des propriétés de roches et composés sous
hautes pressions et hautes températures, ces sauts de vitesse sismiques sont interprétés
comme un changement de nature des roches du manteau et des métaux du noyau. A
une résolution plus fine, la sismologie mesure des discontinuités sismiques secondaires a
410, 520 et 660 km de profondeur dans le manteau. Les amplitudes plus faibles de ces
sauts de vitesse sismique sont interprétées comme le produit de transformations poly-
morphiques des minéraux, plutot que résultant d’un changement radical de composition

comme entre le manteau et le noyau.

Des observations plus fines encore rapportent des variations d’anisotropie sismique
des roches du manteau. Dans le manteau supérieur, la forte anisotropie sismique mesu-
rée est expliquée par l'orientation préférentielle de I’olivine, son composant majeur, sous
I'effet de la déformation plastique. Cependant, dans la zone de transition du manteau et
dans le manteau inférieur I'interprétation des observations d’anisotropie sismique est en-
core débattue. En effet, ’absence d’anisotropie sismique dans le manteau inférieur n’est

pas compatible avec la déformation par glissement des dislocations souvent rapportée
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par la littérature. Dans la zone de transition du manteau, nous ne connaissons pas en-
core assez bien l'origine des microstructures de la wadsleyite, ce qui limite nos capacités
d’interprétation des observations sismiques pour les lier a des processus géodynamiques.

Ainsi, il nous est nécessaire de mieux comprendre les mécanismes de transforma-
tion de phase et de déformation plastique qui produisent les microstructures dans les
roches dans la zone de transition du manteau et dans le manteau inférieur pour avan-
cer dans l'interprétation de l’anisotropie sismique. Pour cela, nous nous servons de la
minéralogie expérimentale, une discipline qui permet d’étudier le comportement méca-
nique et ’évolution de la microstructure des roches en laboratoire, dans des conditions
controlées permettant de reproduire celles du manteau. L’objectif de cette thése est
d’utiliser I’expérimentation en laboratoire pour décrire les microstructures que peuvent
produire la transformation et la déformation plastique de deux composants majeurs du
manteau, le périclase et la wadsleyite, a hautes pressions et hautes températures. Les
microstructures observées dans nos expériences pourront ensuite étre utilisées pour dé-
chiffrer I'anisotropie sismique mesurée dans le manteau et comprendre la déformation
des roches dans la zone de transition du manteau (o la wadsleyite est la phase majeure)
et dans le manteau inférieur (ou le périclase contrdle la déformation).

Le premier chapitre de la thése présente le contexte géodynamique et les sources
de microstructure potentielles dans les minéraux du manteau. J’y résume la structure
interne de la Terre dans 1’état actuel de nos connaissances, a travers les différentes en-
veloppes de la Terre et les modéles géodynamiques récents. J’y aborde les mécanismes
de déformation plastique courants dans les minéraux puis les mécanismes de transfor-
mation de l'olivine en wadsleyite, ainsi que les microstructures qu’ils sont susceptibles
d’induire dans le polycristal.

Au cours de cette thése, j’ai réalisé deux travaux assez différents : une étude mi-
crostructurale post-mortem sur des échantillons de périclase déformés en presse D-DIA
et une étude in-situ des microstructures de transformation et de déformation dans la
wadsleyite. Ces deux études reposent sur différentes techniques de déformation et de
caractérisation des échantillons. Pour I’analyses des microstructures dans le periclase dé-
formé en D-DIA, nous utilisons principalement la microscopie électronique & balayage
et la microscopie électronique en transmission. Pour ’étude des microstructures dans

la wadsleyite, nous utilisons la cellule & enclume de diamant pour la déformation a
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haute pression et haute température, et la technique de la cristallographie multigrain
pour la caractérisation in-situ des microstructures. Enfin, pour l'interprétation des mi-
crostructures dans nos échantillons nous utilisons des simulations numériques. Toutes
ces techniques sont présentées dans le chapitre 2 de la thése, et le détail des conditions
d’utilisation précisé dans chacun des chapitres.

Les chapitres 3, 4 et 5 présentent nos résultats expérimentaux : le chapitre 3 traite
de l'effet de la pression et de la température sur I’évolution des microstructures dans des
polycristaux de périclase déformés, le chapitre 4 présente les microstructures produites
par la transformation de l'olivine en wadsleyite aux conditions de la discontinuité a
410 km de profondeur dans le manteau, et le chapitre 5 décrit les microstructures ob-
servées pendant la déformation plastique dans la wadsleyite a haute pression et haute
température. L’étude de la déformation du périclase n’était pas prévue dans la thése.
L’analyse de ces échantillons devait me servir & me former sur la méthode de microsco-
pie électronique & balayage et la technique de la diffraction des électrons retro-diffusés.
Cette étude a cependant mené & des résultats trés intéressants que nous avons inclus
A mes travaux de thése. Ainsi, ce chapitre sera indépendant des trois autres chapitres
de résultats, qui portent sur les microstructures dans la wadsleyite aux conditions de
la discontinuité & 410 km de profondeur dans le manteau. Enfin, dans le chapitre 6 je
présente des modéles simples basés sur nos résultats expérimentaux et sur les modéles
géodynamiques de la littérature dans I'idée de comparer 1’anisotropie sismique prédite
par nos résultats de minéralogie expérimentale a I’anisotropie sismique mesurée dans la
Terre.

A travers ce travail, nous testons les différentes sources d’anisotropie sismique dans la
MTZ et discutons de nos résultats expérimentaux via la modélisation et la comparaison

avec les observations sismiques.
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Chapitre 1
L’importance des microstructures
des minéraux dans notre
compréhension du manteau

terrestre

1.1 Le manteau terrestre

1.1.1 Les enveloppes de la Terre

Seuls les premiers 200 km de I'intérieur de la Terre peuvent étre directement échan-
tillonnés. Pour connaitre la structure interne de la planéte, nous avons alors recours &
une technique d’imagerie indirecte, la sismologie.

La sismologie étudie les propriétés (vitesse, amplitude, polarisation,..) des ondes
sismiques qui ont parcouru la Terre pour en déduire les caractéristiques des roches que
ces ondes ont traversées. Pour échantillonner la Terre profonde ce sont les ondes de
volume P (pour Premiéres’) et S (pour 'Secondes’) qui sont le plus souvent utilisées.
En effet, la vitesse de propagation de ces ondes est directement liée aux propriétés des

roches dans lesquelles elles circulent :

[40/3 + K,
v, = “/:etvsz\/g (1.1)

avec V), la vitesse des ondes P, V la vitesse des ondes S, 11 le module de cisaillement,
K le module d’incompressibilité, et p la masse volumique. L’étude de la vitesse de ces

ondes a permis de retracer la variation des ces paramétres (K, u, p) dans la Terre. Le
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FIGURE 1.1 — Profils moyens des vitesses sismiques, de la masse volumique et du
paramétre d’anisotropie 7 depuis la surface vers le centre de la Terre donnés par
le modéle PREM (DZIEWONSKI et ANDERSON, 1981). Le diagramme est annoté

avec le nom et les limites des différentes enveloppes de la Terre.

modéle PREM (DZIEWONSKI et ANDERSON (1981), voir fig. 1.1), est I'un des premiers
modeles globaux de la variation moyenne radiale (verticale) de ces paramétres dans la
Terre. Il suggére clairement que la Terre est divisée en plusieurs 'coquilles’, ou couches,
avec des compositions différentes. Les discontinuités sismiques les plus importantes dé-
limitent quatre grands compartiments : la crofite terrestre, le manteau, le noyau externe
et le noyau interne. La crotite est ’enveloppe la plus externe, froide et rigide. C’est la
couche de la Terre qui est la plus facile a échantillonner, et les structures géologiques
observées a sa surface commencent & étre bien comprises. Le manteau est généralement
caractérisé par le fluage ductile de ses roches (& I'exception de la partie supérieure du
manteau supérieur), qui permet l’évacuation d’une partie de la chaleur interne de la
Terre par convection. Le noyau externe est majoritairement composé de métal liquide
et est responsable du champ magnétique de la Terre. Le noyau interne, au contraire, est

composé de métal solide.

Le manteau est donc un compartiment trés important puisqu’il assure la dissipation
de la chaleur du noyau vers la surface de la planéte. Ce transport de chaleur se fait en
partie par convection, c’est & dire par mouvement de matiére chaude vers la surface,

et donc de matiére froide vers le noyau. La convection du manteau est importante,
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abord parce qu’elle participe & évacuer la chaleur interne de la Terre, mais aussi parce
d’abord ‘ell t la chal t de la T ,

que les mouvements de matiére dans le manteau entrainent le mouvement des plaques
ithosphériques, formées par la crotite et la partie supérieure du manteau supérieur, e
lithosph , T 1 te et 1 t d t , et

donne lieu a la tectonique des plaques.

Etudier les mouvements de matiére dans le manteau est donc crucial pour expliquer
les structures géologiques, mais aussi pour comprendre le fonctionnement global de
notre planéte. Dans sa conférence d’introduction a Iécole d’été 'Deep Earth’ (Ecole
de physique des Houches, 2018), Xavier LePichon donnait son sentiment qu’avec nos
avancées dans la compréhension des structures du manteau et de leur évolution, nous
approchons d’une transition de I’étude de la tectonique des plaques vers une étude de

la tectonique globale.

Cependant les mouvements de matiére dans le manteau sont complexes. En effet,
le manteau n’est pas totalement homogéne, comme le montre la sismologie (Fig. 1.2),
mais est subdivisé par des discontinuités sismiques plus fines & 410, 520 et 660 km de
profondeur (Fig. 1.1). Ces discontinuités ne sont pas assez importantes pour étre liées
a des changements physiques et chimiques radicaux, comme c’est le cas entre le man-
teau, le noyau externe et le noyau interne. Il a donc été proposé que ces discontinuités
résultent de changements minéralogiques (transformations de phase) dans un manteau
qui conserve une chimie globalement constante (BIRCH, 1952). Cette chimie homogéne
des roches du manteau a été déterminée plus tard par RINGWOOD (1962a) et nommeée
'pyrolite’. La pyrolite est une composition théorique définie & partir de la composition
des magmas basaltiques et des péridotites résiduelles produites par la fusion partielle du
manteau (RINGWOOD, 1962a). Elle serait la roche parent de ces produits de fusion par-
tielle et sa composition correspondrait & 1/5 de basalte et 4/5 de dunite (RINGWOOD,
1962a). La composition pyrolitique a des propriétés comparables a ce qui est observé
dans le manteau par la sismologie (température, densité, et vitesses sismiques; (ITA et
STIXRUDE, 1992 ; WEIDNER, 1985)), et est donc assez largement acceptée par la commu-
nauté comme une composition modéle pour le manteau. La minéralogie d’'un manteau
pyrolitique en fonction de la pression et la température a été décrite par RINGWOOD

(1991) (Fig. 1.3).
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FIGURE 1.2 — Exemple d’un profil de tomographie sismique (a droite), et I'in-
terprétation des structures mises en évidence (GARNERO et MCNAMARA, 2008).
Les régions dans lesquelles les ondes sismiques sont plus rapides qu’attendu par
les modéles sont représentées en bleu alors que les régions ot les ondes sismiques
sont plus lentes qu’attendu sont colorées en rouge, faisant apparaitre différentes

structures dans le manteau terrestre.
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FIGURE 1.3 — Diagramme de composition de la pyrolite en fonction de la profon-
deur (RINGWOOD, 1991). Les changements de phase dans l'olivine marquent les

discontinuités sismique & 410, 520, 660 km de profondeur.
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1.1.2 Le manteau supérieur

Le manteau supérieur s’étend de la base de la crofite terrestre, autour de 30-70 km de
profondeur selon les contextes géodynamiques, jusqu’a la premiére discontinuité majeure
du manteau & 410 km de profondeur. A ces conditions de pression et température, la
pyrolite est constituée a 60% du volume d’olivine, 20% du volume de grenat et 20% du
volume de pyroxéne (Fig. 1.3).

Cette couche est particuliérement dynamique, puisque la partie supérieure du man-
teau supérieur est couplée a la crotite terrestre pour former les plaques lithosphériques.
En se déplacant sur le manteau, les plaques lithosphériques induisent de la déformation
plastique dans le manteau lithosphérique, mais aussi dans le manteau sous-jacent (e.g.
BILLEN (2008), FACCENDA et CAPITANIO (2012), LYNNER et LONG (2015), MENANT
et al. (2016) et YOSHIDA (2017)).

Cette déformation plastique est observée par la sismologie. En effet, & 1’échelle glo-
bale, le manteau supérieur est fortement anisotrope pour les ondes sismiques et cette
anisotropie est attribuée a 'orientation préférentielle des cristaux d’olivine du manteau
supérieur due a la déformation plastique. L’anisotropie sismique peut alors étre utilisée
pour identifier ’écoulement plastique du manteau supérieur. Ainsi, les différences de vi-
tesse entre la composante verticale et la composante horizontale des ondes S indiquent
un écoulement vertical du manteau supérieur sous les rides océaniques rapides et une
déformation horizontale sous les régions océaniques éloignées des dorsales (PANNING et
Romanowicz, 2006). Au niveau des zones de subduction, on observe un alignement de

la direction de propagation rapides des ondes S avec la fosse (HUANG et al., 2019).

1.1.3 La zone de transition du manteau

La zone de transition du manteau (MTZ) est une structure importante dans la dy-
namique du manteau puisqu’elle pourrait étre une barriére physique entre le manteau
supérieur et le manteau inférieur. Cet effet de barriére est mis en évidence par les pan-
neaux lithosphériques plongeant qui stagnent parfois & 660 km de profondeur (FUKAO,
WIDIYANTORO et OBAYASHI, 2001). La MTZ est bornée par deux discontinuités sis-
miques majeures du manteau : la discontinuité a 410 km de profondeur qui est attribuée

a la transformation polymorphique de 'olivine en wadsleyite (RINGWOOD, 1991), et la
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FIGURE 1.4 — Structure cristalline de lolivine (gauche) et de la wadsleyite (droite).
Les sphéres oranges représentent les atomes de magnésium, les rouges les atomes

d’oxygeéne et les atomes de silicium sont au centre des tetraédres bleus.

discontinuité & 660 km de profondeur attribuée a la dissociation de la ringwoodite en
bridgmanite et ferropériclase (RINGWOOD, 1991). Une discontinuité intermédiaire est
observée a 520 km de profondeur et correspond & la transformation polymorphique de

la wadsleyite en ringwoodite (RINGWOOD, 1991).

Entre 410 et 520 km de profondeur, la composition chimique reste similaire a celle
du manteau supérieur avec la wadsleyite qui remplace 'olivine (voir figure 1.4 pour
leurs structures cristalline). En approchant de la discontinuité a 520 km, les pyroxénes
se dissocient en grenat et en dessous de la discontinuité, la minéralogie consiste en 60%

du volume de ringwoodite et 40% du volume de grenat (Fig. 1.3).

L’anisotropie sismique dans la MTZ est moins prononcée que dans le manteau supé-
rieur (PANNING et ROMANOWICZ, 2006), voir absente (FISCHER et WIENS, 1996), et sa
source est encore mal connue. En fait, méme si certaines études rapportent une anisotro-
pie significative globale dans la MTZ (TRAMPERT, 2002 ; PANNING et ROMANOWICZ,
2006 ; YUAN et BEGHEIN, 2013), elle est plus souvent mesurée localement, & proximité
des zones de subduction (FOLEY et LONG, 2011 ; NOWACKI et al., 2015 ; MOHIUDDIN,
LONG et LYNNER, 2015; HUANG et al., 2019). L’anisotropie sismique dans la MTZ
pourrait aussi étre due, comme dans le manteau supérieur, & ’orientation préférentielle

cristallographique de ses minéraux principaux, la wadsleyite et la ringwoodite.
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1.1.4 Le manteau inférieur

Le manteau inférieur est limité d’une part par la dissociation de la ringwoodite en
bridgmanite et ferropériclase, qui se produit autour de 660 km dans le manteau, et
d’autre part par la limite entre le manteau et le noyau externe. Ses principaux com-
posants sont la bridgmanite (70% du volume) qui est une pérovskite magnésienne, le
ferropériclase (Mg,Fe)O (20% du volume) et une pérovskite calcique (10% du volume)
(Fig. 1.3). Malgré ’épaisseur importante de cette couche (= 2200 km), les profils sis-
miques moyens (e.g. PREM) ne rapportent aucun changement de propriétés important,
ce qui implique que le manteau inférieur est globalement homogéne en composition.
La base du manteau, appelée couche D”, est cependant trés dynamique et latéralement
hétérogéne. La sismologie met en évidence dans cette couche des structures plus denses
ou plus chaudes que le manteau environnant et qui seraient la source des panaches
mantelliques. En paralléle, la couche D” est aussi la zone d’accumulation de la litho-
sphére en subduction. C’est donc une enveloppe de la Terre cruciale pour la convection
mantellique.

Contrairement aux enveloppes supérieures, le manteau inférieur présente trés peu
d’anisotropie aux ondes sismiques (MEADE, SILVER et KANESHIMA, 1995). La raison de
cette absence d’anisotropie alors que les minéraux subissent de la déformation plastique

est encore débattue aujourd’hui.

1.1.5 Géodynamique du manteau terrestre

En combinant les informations apportées par les différentes techniques de sismologie,
la simulation numérique et la minéralogie expérimentale, nous commencons & avoir des
modéles assez détaillés des structures et de la dynamique globale du manteau.

Les modeéles géodynamiques les plus récents considérent plutét une convection man-
tellique globale (& une couche), comme représentée dans la figure 1.5 (TRONNES, 2010;
GARNERO, MCNAMARA et SHIM, 2016). Dans ce modéle géodynamique, les panneaux
de lithosphére plongeants stagnent parfois a4 660 km de profondeur (FUKAO, WIDIYANTORO
et OBAYASHI, 2001 ; SCHAEFFER et LEBEDEV, 2013) mais finissent par traverser cette
discontinuité et descendent dans le manteau jusqu’a la limite manteau-noyau (FUKAO,

WIDIYANTORO et OBAYASHI, 2001 ; SCHAEFFER et LEBEDEV, 2013). A la limite entre
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le manteau et le noyau, I'arrivée des matériaux froids et denses de la plaque en sub-
duction provoque une remontée lente et diffuse de matériaux plus chauds qui étaient
stockés dans des structures pérennes du manteau a la limite du noyau. Ces structures
ont été identifiées par la sismologie comme des zones de grande extension ol les ondes
S ont une vitesse anormalement faible, caractéristique de matériaux chauds ou denses
(Fig. 1.2, GARNERO et MCNAMARA (2008)). Il n’existe que deux structures de la sorte,
une sous ’Afrique et 'autre sous 'océan Pacifique. De ces structures s’élévent des pa-
naches mantelliques qui remontent jusqu’a la lithosphére (GARNERO, MCNAMARA et
SHIM, 2016).

Pour affiner ce modeéle géodynamique, ’anisotropie des ondes sismiques pourrait
étre utilisée pour mesurer I’écoulement dans le manteau, comme c’est cas dans le man-
teau supérieur. Cependant, 'interprétation de cette anisotropie nécessite une bonne
connaissance des microstructures dans les minéraux du manteau, notamment 1’orienta-
tion préférentielle cristallographique. En effet, dans le manteau supérieur, la plasticité
de D'olivine (son composant dominant) est assez bien connue pour permettre l'inter-
prétation de ’anisotropie sismique. Les microstructures dans la zone de transition du
manteau et dans le manteau inférieur sont moins bien connues pour le moment, ce qui
rend l'interprétation de I’anisotropie sismique difficile et sujet a débat.

Ainsi, de nouvelles données de minéralogie sont nécessaires pour interpréter plus
en détail I'anisotropie sismique dans la MTZ et le manteau inférieur, et déterminer la

déformation dans ces régions de la Terre.

1.2 Microstructure et déformation plastique dans les poly-

cristaux

L’anisotropie d’un polycristal résulte de I'anisotropie du monocristal et de la mi-
crostructure (orientation des grains) du polycristal. Si 'anisotropie du monocristal est
intrinséque & la phase cristalline, la microstructure de I'agrégat dépend des conditions
de pression, température et, surtout, de la déformation du polycristal. Il nous faut
donc étudier et comprendre cette microstructure pour calculer ’anisotropie sismique du
polycristal.

Les propriétés intrinséques des minéraux, particuliérement 1’élasticité, évoluent aussi
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étre lisibles.

en fonction de la pression et de la température. Dans le cas de I’élasticité, cette varia-
tion est importante pour calculer ’anisotropy sismique d’un polycristal. L’évolution
de I’élasticité en fonction des conditions expérimentales n’est pas l'objet de ce travail
mais nous en tiendrons compte dans nos calculs d’anisotropy en utilisant les données

disponibles dans la littérature.

1.2.1 La microstructure des polycristaux

La microstructure d’un polycristal correspond a l’agencement des cristaux dans
I’agrégat. Elle caractérise les phases minérales présentes et leur relation spatiale, la
taille des grains, la forme des grains, l'orientation préférentielle du réseau cristallin des
grains, 'orientation préférentielle de forme des grains, la déformation intra-cristalline
et la variation de ces caractéres dans 1’échantillon.

La microstructure d’un agrégat cristallin dépend des conditions que subit le po-
lycristal, notamment la température, la pression et la déformation. Dans le manteau,

la pression et la température sont comprises entre 3 GPa-1400 K et 135 GPa-3800 K,
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conditions auxquelles la déformation des roches est plastique. Différents mécanismes de
déformation plastique ont été documentés dans les minéraux du manteau, particuliére-
ment le fluage dislocation, le fluage diffusion et le glissement aux joints de grain.

La microstructure de 'agrégat est un des paramétres déterminant le mécanisme
de déformation. Par exemple, il est admis que pour des petites tailles de grains dans
I’agrégat, la déformation est principalement dominée par de la diffusion alors que pour
des grandes tailles de grains, la déformation est plutdt contrélée par des mouvements
des dislocations. En paralléle, le mécanisme de déformation transforme la microstruc-
ture (allongement des grains, croissance des grains, orientation préférentielle). Ainsi, la
microstructure peut évoluer pendant, et a cause de, la déformation plastique : le glis-
sement de dislocations produit presque systématiquement une orientation préférentielle
des cristaux; la diffusion peut conduire & une croissance de grain, orientée ou non; la
recristallisation tend & ramener ’agrégat a une structure homogéne. La microstructure
est donc indicative du mécanisme de déformation dominant dans le polycristal, ou du

mécanisme qui pourrait dominer la déformation du polycristal.

1.2.2 Déformation plastique dans les cristaux

La déformation plastique correspond a la modification d’un matériau sous 1’effet
d’une contrainte, par transport irréversible de matiére et sans faire intervenir la rupture.
Pour les roches, en général, la déformation plastique requiére des hautes températures.
Le transport de matiére dans les cristaux résulte du mouvement de défauts cristallins
dans le réseau. Ces défauts peuvent étre ponctuels (lacunes et atomes interstitiels),
linéaires (dislocations) ou plans (joints de grains). En fonction de la nature des défauts,
le mécanisme de déformation plastique ne sera pas le méme. Dans cette section, je
présente les mécanismes de déformation les plus communs : la diffusion, le mouvement

des dislocations et le glissement aux joints de grain.

La diffusion : le mouvement des lacunes et atomes interstitiels

Les défauts ponctuels dans le réseau cristallin correspondent soit & une absence d’un
atome & un site normal du réseau (lacune), soit a la présence d’un atome en excés qui
s’intercale entre les atomes des sites normaux du réseaux (interstitiel). La diffusion est la

migration des atomes (et donc aussi des lacunes) dans le cristal pour ramener le réseau
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FIGURE 1.6 — Chemins de diffusion et microstructures résultant du fluage diffu-
sion (https://www.tectonique.net/). Le flux de lacunes peut suivre les joints
de grain (diffusion de Coble) ou bien traverser le réseau cristallins (diffusion de
Nabarro-Herring). Dans les deux cas, le transport de matiére des faces en com-
pression vers les faces en extension, produit un changement de forme des grains

qui permet d’accommoder la contrainte.

cristallin & I’équilibre (PHILIBERT et al., 2002). Les atomes et les lacunes se déplacent
ainsi depuis leur source (joints de grain, dislocations) jusqu’a des puits (aussi des joints
de grain ou des dislocations) ou les défauts s’annihilent en sortant du cristal ou bien en

se fondant dans une dislocation.

Le fluage diffusion correspond & I'accommodation de la contrainte subie par le po-
lycristal par le mouvement des lacunes et atomes interstitiels dans les cristaux. Deux
chemins de diffusion sont possibles (Fig. 1.6) : a travers le réseau cristallin, c’est la
diffusion de Nabarro-Herring (HERRING, 1950), ou le long des joints de grain, c’est
la diffusion de Coble (COBLE, 1963). Dans les deux cas, la diffusion produit un flux
d’atomes interstitiels depuis les régions du cristal en compression vers les zones du cris-
tal en tension, et donc un flux inverse de lacunes (depuis les zones en tension vers les

zones en compression).

La vitesse de diffusion des atomes est facilitée par les hautes températures, ce qui

en fait un mécanisme actif et efficace a haute température (POIRIER, 1976).

La vitesse de la diffusion des atomes, et donc l'efficacité du fluage diffusion, dépend
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aussi du chemin que suivent les atomes. Ainsi, la diffusion est moins efficace pour des
chemins de diffusion longs, c’est & dire pour des grandes tailles de grains, alors qu’elle
est trés efficace pour des chemins courts, dans des grains de petite taille. C’est donc un
mécanisme qui dépend fortement de la taille de grain (POIRIER, 1976).

En terme de microstructure, 'accommodation de la déformation par la diffusion
ne crée généralement pas d’orientation cristalline préférentielle (FLIERVOET, DRURY et
CHOPRA, 1999). Le transport de matiére (d’atomes) depuis les faces en compression du
cristal vers les faces en tension du cristal peut cependant produire un allongement des
grains perpendiculairement & la direction de compression, i.e une orientation préféren-

tielle de forme (ASHBY et VERRALL, 1973).

Le mouvement des dislocations

Les dislocations sont des défauts linéaires du réseau cristallin. Leur mouvement
permet la déformation progressive du cristal, par rupture de seulement quelques liaisons
atomiques & la fois, ce qui permet de diminuer ’énergie nécessaire a la déformation
plastique du cristal (TAYLOR, 1934).

La propagation de la rupture de liaisons peut se faire de deux maniéres : dans une
configuration 'coin’ ou dans une configuration 'vis’. Cette configuration est caractérisée
par lorientation du vecteur de Burger 5, qui représente la déformation élémentaire
du réseau cristallin produite par la dislocation par rapport & la direction de la ligne de
dislocation. La dislocation coin est caractérisée par un vecteur de Burger perpendiculaire
a la ligne de dislocation (Fig. 1.7.b) alors que la dislocation vis est caractérisée par
un vecteur de Burger paralléle a la ligne de dislocation (Fig. 1.7.c). Les dislocations
peuvent aussi étre mixtes, c’est & dire avoir une composante vis et une composante coin
(Fig. 1.7.d).

Le mouvement d’une dislocation est généralement restreint a un glissement sur un
plan et dans une direction spécifique appelés systéme de glissement.

Tous les systémes de glissement ne sont pas toujours actifs. Pour qu’un systéme
de glissement soit actif, il faut que la contrainte de cisaillement projetée sur ce plan de
glissement dépasse la valeur critique, appelée CRSS (pour critical resolved shear stress),
a partir de laquelle le mouvement sur le plan de glissement est activé. Ainsi, le systéme

de glissement avec le CRSS le plus faible, donc nécessitant la contrainte la plus faible
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FIGURE 1.7 — Les différents types de dislocations (d’aprés DEMOUCHY (2021)). a)
Contrainte cisaillante appliquée. b) Dislocation coin. ¢) Dislocation vis. d) Dislo-

cation mixte.

pour étre activé, sera actif le premier.

Quelle que soit la nature de la dislocation, c’est son mouvement dans le cristal qui
permet I’accommodation par déformation plastique de la contrainte subie par I’ensemble
du cristal. Le terme de 'fluage dislocation’ n’est pas toujours clairement défini dans
la littérature, mais dans cette thése nous 'utiliserons pour désigner une déformation
controlée par les mouvements des dislocations, i.e lorsque la participation des autres
mécanismes de déformation (diffusion et déformation aux joints de grain) est mineure.

Le glissement des dislocations crée trés souvent une orientation préférentielle du
réseau cristallin dans un polycristal (FLIERVOET, DRURY et CHOPRA, 1999). L’accu-
mulation et 'organisation des dislocations produisent aussi de la déformation du réseau

cristallin, i.e. une distorsion du réseau dans le cristal.

Le glissement aux joints de grain

Dans les polycristaux, les interactions entre les différents grains de I’agrégat sont un
aspect important a prendre en compte dans ’étude de la déformation plastique.

Un des mécanismes aux joints de grains majeur est le glissement aux joints de grain
(GBS pour grain boundary sliding). Ce mécanisme décrit le déplacement par glissement
des grains les uns par rapport aux autres quand ils sont soumis a une contrainte (ASHBY
et VERRALL (1973), Fig. 1.8). Le mouvement des joints de grain est accommodé par

d’autres mécanismes comme le fluage diffusion (ASHBY et VERRALL, 1973 ; GIFKINS,
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FIGURE 1.8 — Le mécanisme de glissement aux joints de grain, comme décrit par

ASHBY et VERRALL (1973). Sous la contrainte, les grains glissent les uns contre les
autres. Le mouvement aux joints de grains est accommodé par d’autres mécanismes
(diffusion ou mouvement de dislocations). Une étape transitoire de ce mécanisme
permet aux quatre grains d’étre en contact. A la fin de la déformation, les grains
de Pagrégat ont la méme microstructure (forme, taille, allongement des grains)

qu’avant la déformation.

1976) ou le fluage dislocation (HANSEN, ZIMMERMAN et KOHLSTEDT, 2011 ; GIFKINS,
1976).

La microstructure des matériaux déformés par GBS consiste en un agrégat de cris-
taux de petite taille, equiaxe et généralement sans orientation préférentielle (ASHBY et
VERRALL, 1973), bien que des orientations préférentielles aient été observées dans le cas
ot le GBS est accommodé par des mouvements de dislocations dans 1'olivine (HANSEN,
ZIMMERMAN et KOHLSTEDT, 2011). En fait, la microstructure n’évolue pas au cours
de la déformation, c’est & dire que les grains a la fin de la déformation gardent la forme

qu’ils avaient au début de la déformation. Ils ont seulement changé de voisins.

1.2.3 Lien entre déformation plastique et anisotropie sismique

Nous venons donc de voir que la déformation plastique d’une roche peut modifier sa
microstructure : le glissement aux joints de grains ne change pas la microstructure au
cours de la déformation, alors que dans le fluage diffusion, le mouvement des atomes des
faces du cristal en compression vers les faces du cristal en tension produit un changement

de forme des grains. Dans le cas du fluage dislocation une orientation préférentielle du
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réseau cristallin est attendue dans le polycristal. Ainsi, en fonction du mécanisme de
déformation dominant dans I’échantillon, la microstructure ne sera pas la méme.

L’anisotropie sismique peut étre utilisée pour caractériser I’orientation préférentielle
du réseau cristallin des grains dans les roches du manteau. En effet, les cristaux ont gé-
néralement une anisotropie intrinséque qui induit que les ondes sismiques se propagent
plus rapidement dans certaines directions cristallographiques. A 1’échelle de 'agrégat,
si l'orientation des cristaux est aléatoire, ’anisotropie individuelle des minéraux ne pro-
duit pas une anisotropie dans la roche. Au contraire, si les cristaux de ’agrégat ont
leurs réseaux cristallins alignés, I’anisotropie individuelle s’additionne et donne une ani-
sotropie a la roche. Cette anisotropie a plusieurs effets sur les ondes sismiques. Pour les
ondes P, la vitesse des ondes sera différente en fonction de leur direction de propagation
dans la roche. Pour les ondes S, en plus de cette variation spatiale, il est possible de
mesurer la différence de vitesse de propagation de la composante verticale (Sy) et la
composante horizontale (Sgr) de 'onde de cisaillement.

Ainsi, I'anisotropie sismique d’une roche est une source d’informations sur sa mi-
crostructure et donc sur sa plasticité. La force et la direction de I'anisotropie sismique
mesurée dans le manteau peut étre comparée aux textures expérimentales pour com-
prendre comment sont alignés les cristaux et quel mécanisme est responsable de cette
orientation préférentielle. Il est donc indispensable pour interpréter ’anisotropie sis-
mique des roches du manteau de connaitre les mécanismes de déformation possiblement

a 'oeuvre dans ses minéraux et de décrire les microstructures qui leur sont associées.

1.3 Retour sur la zone de transition du manteau

La zone de transition du manteau est une structure importante du manteau terrestre.
En effet, de nombreuses transitions de phase se font entre 410 et 660 km de profondeur,
modifiant les propriétés mécaniques des roches. La MTZ a aussi été proposée comme un
réservoir d’eau dans le manteau. Dans ce cas, 'hydratation des roches de cette région du
manteau pourrait aussi affecter les propriétés des roches. Enfin, il a été observé que les
panneaux lithosphériques plongeant peuvent traverser la MTZ ou bien stagner & 660 km
de profondeur, impactant la dynamique globale du manteau. Cette observation suggeére

que la MTZ peut agir comme une couche barriére et controler les échanges de matiére
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entre le manteau supérieur et le manteau inférieur. Il est ainsi crucial de contraindre les

propriétés et la dynamique de cette région.

Pour étudier les propriétés et la dynamique des roches de la zone de transition du
manteau, nous nous appuierons sur les observations d’anisotropie sismique dans cette
région du manteau que nous comparerons avec les microstructures observées expérimen-

talement dans la wadsleyite.

1.3.1 Observation de I’anisotropie sismique

Comme nous 'avons évoqué plus haut, les observations de ’anisotropie sismique

dans la MTZ ne font pas consensus.

A Téchelle globale, FISCHER et WIENS (1996) et HUANG et al. (2019) rapportent
une absence (ou une trés faible) d’anisotropie dans la MTZ, alors que PANNING et
RoMANoOwICZ (2006), TRAMPERT (2002) et YUAN et BEGHEIN (2013) observent de
I'anisotropie dans la MTZ. Dans I’étude de PANNING et ROMANOWICZ (2006), cette
anisotropie est caractérisée par Vgy > Vgp dans la MTZ prés des zones de subduction.

Au méme endroit dans le manteau supérieur, au contraire, ils trouvent Vg, < Vgp.

A une échelle plus locale, il y a aussi des différences. Dans les zones de subduction,
de 'anisotropie des ondes sismiques est généralement mesurée mais la direction rapide
de propagation des ondes différe en fonction de la zone de subduction étudiée (FOLEY
et LoNG, 2011 ; MOHIUDDIN, LONG et LYNNER, 2015; NOWACKI et al., 2015; HUANG
et al., 2019). Par exemple, FOLEY et LONG (2011) observent une direction rapide des
ondes S paralléle a la fosse de subduction, alors que HUANG et al. (2019) rapportent
une direction rapide des ondes perpendiculaire & la fosse de subduction avec jusqu’a 3%

d’anisotropie dans la MTZ.

Loin des zones de subduction, sous le Pacifique nord, le Groenland et I’Atlantique
central, HUANG et al. (2019) ne voient pas d’anisotropie sismique dans la MTZ.

Dans les panaches mantelliques, ’anisotropie sismique n’a pas encore été mesurée
avec précision. HUANG et al. (2019) ont observé sous Hawal un affinement de la MTZ
avec une anisotropie sismique de 3%. L’erreur, cependant, est grande comparée a cette
mesure et les auteurs indiquent que des données avec une meilleure résolution seraient

nécessaires pour déterminer ’anisotropie sismique de la MTZ & cet endroit.
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1.3.2 Origines possibles de cette anisotropie sismique

La section 1.2.3 présente le role de la microstructure dans ’anisotropie des roches.
L’anisotropie sismique observée dans la MTZ devrait donc étre le résultat de la mi-
crostructure de la wadsleyite (son composant principal), et plus particuliérement de
I'orientation préférentielle des cristaux de l'agrégat. Le grenat, qui est la deuxiéme
phase majeure de la MTZ, est un minéral beaucoup moins anisotrope que la wadsleyite,
et serait donc moins susceptible de produire une anisotropy sismique. Dans la MTZ,
deux sources d’orientation préférentielle pourraient créer une anisotropie sismique : la
transformation de 'olivine en wadsleyite, qui marque la limite supérieure de la MTZ,
et peut se faire par un mécanisme qui conserve certaines microstructures des cristaux
parents; et la déformation plastique de la wadsleyite dans la MTZ, notamment par

glissement des dislocations.

La transformation de I’olivine en wadsleyite

A haute pression et haute température, 'olivine (Mg,Fe)2SiOy4 se transforme en
ses polymorphes de haute pression, la wadsleyite et la ringwoodite. Les transforma-
tions de phase dans l’olivine ont été largement étudiées, d’abord a travers des analogues
(RINGWOOD, 1958a; RINGWOOD, 1958b ; RINGWOOD, 1962b) puis sur ’olivine silicatée
(RINGWOOD et MAJOR, 1970). AKAOGI, ITO et NAVROTSKY (1989) ont réalisé un dia-
gramme de phase de I'olivine de composition mantellique (Mgp goFep 11)25i04 (Fig. 1.9).
Sur ce diagramme de phase, la transformation de I’olivine en wadsleyite se fait autour
de 14 GPa a 1700-1800 K, conditions qui sont attendues & 410 km de profondeur dans le
manteau terrestre. A plus basse température (< 1600 K) un domaine de stabilité d’un
assemblage d’olivine et de ringwoodite est observé avant la transformation en wad-
sleyite. Que ce soit pour la transformation en wadsleyite ou en ringwoodite, avec une
diminution de la température la pression nécessaire pour déclencher la transformation
de phase diminue aussi.

Le diagramme de phases de l'olivine mantellique (Fig. 1.9) montre clairement que
la transformation de I’'olivine en wadsleyite peut expliquer la discontinuité sismique
observée & 410 km de profondeur. Cette transformation de phase concerne plus de

50% des minéraux du manteau (I’olivine) et donc affecte fortement la microstructure
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FIGURE 1.9 — Diagramme de phase de lolivine (Mg soFeg 11)25104, d’aprés
AKAOGI, ITO et NAVROTSKY (1989). La courbe bleue représente le géotherme
dans une plaque lithosphérique en subduction et la courbe rouge le géotherme

dans le manteau normal (AKAOGI, ITO et NAVROTSKY, 1989).

des roches. Dans le manteau supérieur, avant la transformation, ’anisotropie sismique
suggére une orientation cristalline préférentielle de I'olivine. La transformation de phase,
en formant la wadsleyite, pourrait soit détruire les microstructures acquises par ’olivine,
soit garder une mémoire de ces microstructures héritées.

Ces deux types de mécanismes de transformation ont été rapportés par la littérature
dans l'olivine. Le terme ’martensitique’ désigne une transformation de phase via un
mécanisme cristallographique trés particulier, pendant lequel les atomes de la phase
parent se ré-organisent, sans intervention de la diffusion, pour former le réseau cristallin
de la phase fille. Dans ce travail de thése, nous nous contentons de caractériser la
transformation & travers les relations d’orientation entre la phase fille et la phase parent.
Nous utiliserons donc les termes 'cohérent’ et incohérent’ pour décrire le mécanisme de

transformation.

Transformation cohérente

La transformation cohérente transforme 'olivine en wadsleyite par nucléation de la

wadsleyite-fille dans les grains de 1’olivine parent, en respectant une relation topotac-
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tique.

Ce type de transformation a été rapporté comme un mécanisme mineur au début
de la transformation par SMYTH et al. (2012). Deux relations topotactiques ont été
identifiée : i) avec I'axe [001] de l'olivine paralléle & I'axe [010] de la wadsleyite et les
plans (100) de l’olivine paralléles aux plans (101) de la wadsleyite, ou ii) avec 1’axe [001]
de l'olivine paralléle a I’axe [100] de la wadsleyite et les plans (100) de l'olivine paralléles
aux plans (021) de la wadsleyite.

A travers ce mécanisme de transformation, la wadsleyite nouvellement formée ac-
quiére une orientation préférentielle de réseau liée a celle de I’olivine-parent. Dans le
manteau, si ce mécanisme est dominant, la wadsleyite de la zone de transition du man-

teau hériterait de I'orientation préférentielle de ’olivine.

Transformation incohérente

Lors d’une transformation incohérente de l'olivine en wadsleyite, les cristaux de
wadsleyite nucléent sans avoir de relation cristallographique particuliére avec 1’olivine-
parent.

Ce type de transformation a été largement observé dans les expériences de trans-
formation de l'olivine en wadsleyite (BREARLEY, RUBIE et ITO, 1992 ; KERSCHHOFER,
SHARP et RUBIE, 1996 ; KERSCHHOFER et al., 1998 ; KUBO et al., 1998a; KUBO et al.,
1998b; SMYTH et al., 2012 ; RosA et al., 2016 ; MOHIUDDIN et KARATO, 2018).

Les sites de nucléation de la wadsleyite-fille peuvent étre les joints de grain de 1’oli-
vine mais aussi des défauts d’empilement dans I’olivine. La nucléation de la wadsleyite
aux joints de grain de l'olivine est généralement observée dans les expériences de trans-
formation (BREARLEY, RUBIE et ITO, 1992; KUBO et al., 1998a; KUBO et al., 1998b;
KuBo, OHTANI et FUNAKOSHI, 2004; MOHIUDDIN et KARATO, 2018; ROSA et al.,
2016), et ne donne pas de microstructure particuliére a la wadsleyite. De la nucléation
intracristalline a été rapportée dans le cas de la transformation de cristaux d’olivine de
grande taille (=500 pm)(KERSCHHOFER, SHARP et RUBIE, 1996 ; KERSCHHOFER et al.,
1998 ; MOHIUDDIN et KARATO, 2018). Dans ce cas, la wadsleyite formée ne montre pas
de relation de topotaxie avec l’olivine hote, mais croit en lamelles le long des défauts
d’empilements (dans les plans (010) (KERSCHHOFER, SHARP et RUBIE, 1996) ou {101}

(KERSCHHOFER et al., 1998)).
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Ce mécanisme de transformation induit donc une perte des microstructures (par-
ticulierement 'orientation préférentielle du réseau cristallin) de la roche parent. La
nucléation intracristalline pourrait cependant donner une orientation préférentielle de
forme aux grains de wadsleyite.

Le mécanisme de transformation de l'olivine en wadsleyite a 410 km de profondeur
est déterminant pour la microstructure des roches dans la zone de transition du manteau.
Il est donc important d’identifier lequel de ces mécanismes est dominant & ces conditions.
La plupart des études antérieures, cependant, ont observé les résultats de transformation
post-mortem pour déterminer le mécanisme de déformation. Les microstructures de
transformation avaient alors pu étre modifiées par la fin de I'expérience (déformation,
descente en pression). L’étude de ROSA et al. (2016) a suivi in-situ la transformation
de l'olivine en wadsleyite et ringwoodite, mais & des températures trop basses pour le

manteau normal & 410 km de profondeur.

Déformation plastique de la wadsleyite

Les expériences de déformation montrent que la déformation plastique par glissement
des dislocations est le mode de déformation principal de la wadsleyite. En effet, les études
mécaniques rapportent des exposants de contrainte égaux ou supérieurs a 3 (HUSTOFT
et al., 2013 ; FARLA et al., 2015) et les études microstructurales observent une orientation
préférentielle des cristaux dans les échantillons déformés (SHARP, BUSSOD et KATSURA,
1994 ; DEMOUCHY et al., 2011; KAWAZOE et al., 2013; OHUCHI et al., 2014). Des
mécanismes secondaires ont aussi été observés, associés au glissement des dislocations,
notamment de la diffusion (HUSTOFT et al., 2013), de la recristallisation (FARLA et al.,
2015) ou de la restauration thermique et du glissement aux joints de grain (DEMOUCHY
et al., 2011). Cependant, le glissement des dislocations semble généralement étre le
mécanisme dominant.

Dans la wadsleyite, de nombreux systémes de glissement ont été mis en évidence
par 'observation en microscopie électronique en transmission et sur la base d’études de
textures en déformation (THUREL et CORDIER, 2003 ; THUREL et al., 2003 ; OHUCHI et
al., 2014 ; FARLA et al., 2015 ; DEMOUCHY et al., 2011). La figure 1.10 résume ces obser-
vations. Il en ressort que les systémes 1/2(111){101}, [100](010), [100](001), [100]{011},

[100]{021} et [001](010) sont les plus fréquemment observés.
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FIGURE 1.10 — Tableau récapitulatif des systémes de glissement observés dans la
wadsleyite, & partir de 'observation en MET de dislocations ou par le biais de

I'orientation préférentielle des cristaux dans un échantillon polycristallin.

Deux études (TOMMASI et al., 2004 ; DEMOUCHY et al., 2011) ont déja proposé des
simulations de déformation par glissement des dislocations. Ces simulations permettent
de lier des textures expérimentales & ’activité relative des systémes de glissement. Cer-
taines textures expérimentales, cependant, n’ont pas encore été expliquées et des liens
entre ces textures et les systémes de glissement actifs dans la wadsleyite restent a trou-
ver.

La plasticité de la wadsleyite, et les microstructures qui en résultent, est une donnée
cruciale pour l'interprétation des signaux sismiques observés dans la MT7Z. L’interpré-
tation des textures expérimentales observées dans la wadsleyite en termes de systémes
de glissement actifs permettrait de déterminer le ou les paramétres qui contrélent la

plasticité de la wadsleyite.
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Chapitre 2

Méthodes

Les roches du manteau profond ne sont généralement pas accessibles & 1’échantillon-
nage sur le terrain. Pour étudier leur minéralogie, leur comportement mécanique ou
encore le signal sismique qu’elles vont produire, il nous faut donc faire des tests en labo-
ratoire en reproduisant la déformation ou la transformation que I'on veut étudier dans
des conditions similaires en termes de pression et température. Différents appareils ont
été développés dans ce but et nous sommes aujourd’hui capables d’atteindre & haute
température des pressions qui dépassent celles de l'intérieur de la Terre (e.g. DEWAELE,
2018). Nous utiliserons ici deux de ces appareils, une presse multi-enclumes et la cellule
a enclumes de diamant, pour déformer du périclase a haute pression et haute tempé-
rature et reproduire la transformation de l'olivine en wadsleyite puis la déformation

plastique de la wadsleyite, respectivement.

Nous avons choisi de combiner la caractérisation in-situ (i.e. pendant I’expérience)
et la caractérisation post-mortem (i.e. aprés la fin de l'expérience) pour étudier nos
échantillons déformés/transformés. La caractérisation in-situ permet de suivre ’évolu-
tion de I’échantillon pendant I'expérience mais est souvent limitée & une caractérisation
indirecte, par exemple par diffraction des rayons X. La caractérisation post-mortem
étudie un échantillon figé dans le stade final de 'expérience mais permet une image
directe de I’échantillon, par exemple par microscopie électronique. La combinaison de
ces deux méthodes nous permettra d’acquérir un grand nombre d’informations sur les

microstructures de nos échantillons et leurs propriétés physiques.

Enfin, des modéles sont parfois nécessaires pour interpréter certaines microstruc-
tures, notamment 'orientation préférentielle des cristaux et son lien avec la déformation

plastique dans I’échantillon.

Dans ce chapitre, je détaille les méthodes expérimentales utilisées dans I’étude de la
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déformation du périclase a haute pression et haute température, de la transformation
de l'olivine en wadsleyite et de la déformation plastique de la wadsleyite. Je commence
par présenter les appareils de déformation & haute pression, puis les méthodes in-situ et
post-mortem qui nous ont permis de caractériser les échantillons et enfin, je présente la
méthode de modélisation de la déformation plastique que j'utilise pour interpréter ces

résultats expérimentaux.

2.1 Expériences de déformation a hautes pressions

2.1.1 La presse multi-enclumes D-DIA

La Deformation-DIA (D-DIA, Fig. 2.1) est une presse dite 'gros volume’ qui permet
de déformer des échantillons d’une dimension de 1 & 2 mm & des pressions de confine-
ment allant jusqu’a 15 GPa et des températures maximales de 'ordre de 2000 K. La
déformation appliquée peut atteindre 30% avec des vitesses de déformation de 1x1073
a 5x107% 571 (WANG et al., 2003). La particularité de la D-DIA est la possibilité de
découpler pression de confinement et contrainte différentielle.

Ce découplage est possible par I'utilisation de deux vérins indépendants pour dépla-
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cer les enclumes. Le vérin qui impose la pression de confinement agit de facon isotrope
sur les six enclumes de la D-DIA. Un second vérin, responsable de la contrainte dif-
férentielle, n’agit que sur les deux enclumes supérieure et inférieure pour imposer une

compression axiale. La contrainte dans I’échantillon est alors :

o 0 0 o, 0 0 —t/3 0 0
c=10 o9 0|=1]0 0, O|+| 0 —t/3 0 (2.1)
0 0 o3 0 0 o 0 0 2t/3

ol op = 201% est la pression de confinement, et t = 03 — o7 la contrainte différen-
tielle.

La déformation de I’échantillon, la pression hydrostatique et la contrainte différen-
tielle peuvent étre mesurées in-situ en utilisant des rayons-X sur une ligne synchrotron.

Le détail de ces mesures sera présenté dans le paragraphe 2.2.

2.1.2 La cellule a enclumes de diamant

La cellule & enclumes de diamant (CED) consiste en une paire de diamants se fai-
sant face entre les pointes desquels on comprime un échantillon de taille micrométrique
(Fig. 2.2). La pression appliquée sur la trés petite surface plate a la pointe des diamants
permet de générer des pressions similaires a celles qui régnent a 'intérieur de la Terre,
et peuvent méme atteindre 600 GPa (DEWAELE, 2018).

La température peut étre générée par chauffage laser ou par chauffage résistif. Un
chauffage résistif de I’échantillon, par exemple via un four en graphite, est homogéne
mais est limité & des températures en dessous de 1900 K (IMMOOR et al., 2020). Pour
étudier les minéraux aux conditions de la zone de transition du manteau, des tempéra-
tures de 1700 K et plus sont nécessaires. Nous avons donc choisi d’utiliser le chauffage
laser qui peut produire des températures trés élevées (ANZELLINI et al., 2019). Cette
technique consiste & focaliser un laser de chaque c6té de I’échantillon, & travers les dia-
mants. Elle nécessite une bonne isolation entre I’échantillon et les diamants, assurée par
le milieu transmetteur de pression, pour limiter au maximum la perte de chaleur. L’in-
convénient de cette technique est que le chauffage de ’échantillon n’est pas homogéne

puisque 1) la taille du faisceau laser est généralement plus petite que 1’échantillon et 2)
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la forme du faisceau peut ne pas répartir la chaleur de fagon équivalente (par exemple
dans le cas d’un profile Gaussien). De plus, au cours de I'expérience ’échantillon peut
sortir de la zone de focalisation des lasers qu’il faut alors réajuster.

Au contraire de la D-DIA, en CED la contrainte et la pression ne peuvent pas étre
dissociées et 'expérimentateur n’a pas de controle précis sur la contrainte ou la vitesse
de déformation.

La pression et les propriétés cristallographiques des différentes phases peuvent étre
mesurées in-situ en utilisant la diffraction des rayons-X sur une ligne synchrotron, de
la méme facon qu’en D-DIA. Le détail de ces mesures sera présenté dans le paragraphe
2.2.1.

La portabilité de la cellule & enclumes de diamant offre la possibilité d’appliquer une
rotation & la cellule pour collecter des sets d’images de diffraction ’3D’. Cette technique
appelée cristallographie multigrain et spécifique & 1’équipe lilloise est détaillée dans le

paragraphe 2.2.3.

2.1.3 Préparation des échantillons

Echantillons pour diffraction de poudre en D-DIA

Nos échantillons pour la diffraction de poudre en D-DIA sont constitués d’une poudre
de MgO (commercialisées par Alfa Aesar, part #14684, 99.95% de pureté, 325 mesh,
Fig. 2.3). Cette poudre a été introduite dans l’assemblage expérimental et tassée &
la main. L’opération est réalisée a l’air libre mais jusqu’au moment de ’expérience
I’assemblage expérimental est conservé dans un four pour éliminer autant d’eau que
possible de I’échantillon. Une fois chargés dans la presse, tous les échantillons sont
recuits & 1270 K pour 0,5 & 2,5 h. Un échantillon (D2028) est récupéré juste aprés ce
recuit pour témoigner de la microstructure de nos échantillons avant la déformation.
Cette microstructure est présentée dans la figure 2.3 c¢. L’échantillon recuit consiste en
une majorité de cristaux de petite taille, environ 3 pum, équiaxes et sans orientation
préférentielle. Quelques cristaux plus larges sont observés mais restent relativement
rares. Nous n’avons pas mesuré la teneur en eau dans les échantillons post-mortem.
En effet, le périclase est un matériau trés hydrophile et peu s’hydrater simplement en

étant exposé & l'air ambiant. Dans notre étude, la préparation des échantillons a fait
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FIGURE 2.2 — La cellule a enclumes de diamant. a) Photo d’une CED fermée. b)
Coupe schématique d’'une CED présentant les différentes piéces de la cellule. ¢)
Zoom sur la chambre de I’échantillon, située entre les pointes des deux diamants
et délimitée latéralement par un joint. Dans la configuration que nous utilisons,
I’échantillon est chargé dans un milieu transmetteur de pression. En diffraction
axiale, le faisceau de rayons X traverse I’échantillon en passant & travers les dia-

mants.

intervenir de I’eau comme lubrifiant. Une mesure d’eau dans ces échantillons serait donc

biaisée par une contamination en eau due a leur préparation.

Echantillons pour cristallographie multigrain en CED

Les échantillons utilisés dans les expériences en CED proviennent de cristaux na-
turels d’olivine de San Carlos. Les cristaux, de taille macroscopique, ont été broyés
au broyeur planétaire en une poudre fine. Cette poudre d’olivine a ensuite été chargée
dans une capsule métallique pour étre frittée & haute pression et haute température
(=~ 25 MPa et 1500 K) dans un piston-cylindre. La roche obtenue (Fig. 2.4.a et b) a
été découpée en tranches fines et chacune de ces tranches a été polie jusqu’a avoir une
épaisseur de 10-15 pm. Le polissage est fait d’abord avec du papier SiC (#1200 puis
#2000), puis au papier diamanté (15, 6, 3, 1, 0,5 pm) et enfin a la pate diamantée (1/4

nm) pour la finition. Une couche de platine a été déposée sur chaque face des tranches
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a)

3.0kV 9.9mm x150 SE(U)

FIGURE 2.3 — Matériau de départ pour les expériences de déformation du périclase
en D-DIA. a) Exemple des amas de cristaux de = 30um qui constituent la poudre
de départ ; b) Zoom sur un de ces amas, composés de nombreux cristaux de taille
submicronique ; ¢) Analyse par diffraction des électrons retro-diffusé (EBSD) du
résultat du recuit de cette poudre sous une pression hydrostatique de ~ 2 GPa
dans la D-DIA (échantillon de référence D2028). La taille de grain majoritaire est

de ~ 3um? et les cristaux n’ont pas d’orientation préférentielle.

pour améliorer le couplage de ’échantillon avec le chauffage laser. Cette couche de pla-
tine est une nouveauté proposée par I’équipe lilloise pour palier a des hétérogénéités
d’absorption optique des lasers par les cristaux de I’échantillon, notamment lors des
changements de phase. Nos expériences ont montré que le chauffage laser est plus ef-
ficace et plus stable avec cette technique. Enfin, des disques de 20 pym de diamétre
ont été découpés dans ces tranches au laser & 'PIMPMC (Institut de minéralogie, de
physique des matériaux et de cosmochimie) de Paris pour produire des échantillons de
taille convenable pour la CED. La teneur en eau dans le polycristal d’olivine frittée a
été mesurée par spectroscopie infra-rouge a transformée de Fourier (FTIR). Pour ces
mesures, nous avons utilisé un microscope Bruker Hyperion 3000 FTIR couplé avec un
spectrométre Vertex 70 équipé d'un détecteur MCT simple et d'un détecteur dit ’Focal
Plan Array’ au laboratoire LASIR, CNRS-Université de Lille. Nos résultats montrent

que ces échantillons contiennent moins de 3 ppm d’eau (Fig. 2.4.c).

2.2 Caractérisation in-situ

2.2.1 Radiographie en D-DIA

La radiographie aux rayons-X consiste a projeter I'intensité d’un faisceau large (2-

3 mm) sur un détecteur fluorescent aprés son passage a travers I’échantillon. L’image
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Absorbtion (cm™)

Cette méthode d’imagerie est utilisée en D-DIA pour suivre I’évolution de la lon-

Abtorption (cm-1)
esure 1

mesure 2
mesure 3
mesure 4

50

40

30

20

c)
3600 2800 2000
Longueur d'onde (cm™)

10

Facettes du
diamant

Joint en
rhénium Millieu transmetteur
de pression

B

FIGURE 2.4 — Matériau de départ pour les expériences de transformation de 1’oli-

vine en wadsleyite et de déformation plastique de la wadsleyite. a) et b) Image

EBSD de contraste de bandes et d’orientation de grains, respectivement, montrant

la microstructure du polycristal d’olivine frittée utilisé comme matériau de départ.

Chaque couleur de la carte d’orientation correspond & une orientation cristalline.

¢) Mesures de ’hydratation des cristaux d’olivine par FTIR. Les courbes montrent

bien que les pics de 'eau, entre 3100 et 3800 cm-1 et entre 2400 et 2800 cm-1, sont

absents. d) Photo d’un échantillon final chargé dans la CED.

device).

formée sur ce détecteur est ensuite récupérée par une caméra CCD (pour charge coupled

gueur de I’échantillon (Fig. 2.5). Pour bien distinguer les limites de I’échantillon sur les
radiographies, des marqueurs métalliques (feuilles d’or) ont été disposés entre le som-
met de ’échantillon et le piston d’alumine supérieur et entre la base de I’échantillon et
le piston d’alumine inférieur. A partir du changement de longueur de ’échantillon, la

déformation macroscopique € qu’il subit peut étre calculée :

L— Ly
Lo

€ =
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Début de I'expérience Fin de I'expérience

Compression
FIGURE 2.5 - Radiogra-

=

phies X montrant la taille
de Téchantillon a) au dé-

but de la déformation et b) L Echantillon

A la fin de la déformation. Lo

L’échantillon est la partie
plus claire délimitée par
les deux bandes sombres

qui correspondent aux mar-

queurs métalliques.

ou L est la longueur mesurée et Ly est la longueur initiale de 1’échantillon.
La longueur de I’échantillon est mesurée tout au long de I'expérience et accompagnée
d’une mesure de temps (t). On peut alors en déduire la vitesse de déformation € imposée

& ’échantillon :
_de
Cdt

€

(2.3)

2.2.2 Diffraction sur poudre en D-DIA

Les clichés de diffraction mesurés en D-DIA résultent de la diffraction des rayons X
sur les plans cristallins de 1’échantillon. Cette diffraction des rayons-X obéit a la loi de
Bragg :

A = 2dpy; sin 0 (2.4)
ol A est la longueur d’onde du rayonnement, dp; est la distance inter-réticulaire de la

famille de plans d’indices hkl et 0 est angle de diffraction, aussi appelé angle de Bragg

(Fig. 2.6.a). Cette relation s’exprime également par :
k — ko = gnhi (2.5)

ol k et ko sont les vecteurs d’ondes des rayons diffractés et incidents (de norme 1/)),
respectivement, et gpi; est le vecteur du réseau réciproque perpendiculaire & la famille
de plans d’indice hkl et de norme 1/dpy; (Fig. 2.6.a).

A longueur d’onde fixe, 'angle 260 (correspondant a ’angle entre le rayon transmis et

le rayon diffracté) dépend donc de la distance inter-réticulaire de la famille de plans qui
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a)

FIGURE 2.6 — Principe de la diffraction des rayons X. a) Illustration de la loi de
Bragg, ou 6 est I'angle de diffraction, dpi; est la distance inter-réticulaire de la
famille de plan qui diffracte, ket k_é sont les vecteurs qui représentent le faisceau
diffracté et le faisceau transmis, respectivement. gp1; est la différence entre ces deux
vecteurs k et k:_(; et la normale & la famille de plans diffractant. Finalement, il est
lié & la distance inter-réticulaire par sa norme qui est de 1/dpy;. b) Exemple d’un
cliché de diffraction annoté avec I’angle 26 entre le rayon diffracté et le faisceau
transmis et ’angle 1 qui donne la position du faisceau diffracté sur ’anneau de

diffraction.

diffractent. La position du rayon diffracté dans le plan du détecteur, appelée  (Fig. 2.6),

dépend uniquement de ’orientation du cristal.

Une 'poudre’ est un polycristal constitué de grains nombreux et trés petits compa-
rés a la taille du faisceau. Lorsque ces grains n’ont pas d’orientation préférentielle, la
poudre contient statistiquement toutes les orientations cristallines possibles et la figure
de diffraction se traduit donc par des anneaux sur le détecteur (Fig. 2.6.b). Chaque

anneau, de rayon proportionnel 260, correspond a la diffraction sur une famille de plans

hkl.

La relation directe entre la figure de diffraction et les distances inter-réticulaires
(éq. 2.4) permet d’identifier, a partir du cliché de diffraction, la structure cristalline
des cristaux constituant 1’échantillon et ses paramétres de mailles. Elle permet aussi la
détermination de la pression a laquelle ils sont soumis. En effet, sous I'effet d’une pres-
sion, les paramétres de maille du réseau cristallin varient. Ainsi, une pression isostatique
produit une variation homogéne des paramétres de maille des cristaux dans toutes les

directions de ’espace ce qui résulte en une variation de la position en 26 de ’ensemble
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d’un anneau de diffraction. Au contraire, une contrainte déviatorique (c’est a dire dans
une seule direction de l'espace) produit une oscillation de la valeur de 26 le long des
anneaux de diffraction. Pour finir, des différences d’intensité le long des anneaux de
diffraction indiquent une orientation préférentielle des cristaux.

Le traitement des clichés de diffraction pour en extraire la nature des phases de
I’échantillon, leurs proportions relatives, leurs paramétres de mailles et la contrainte
qu’elles subissent peut étre fait par le biais d’affinements de type Rietveld implémentés
dans le logiciel MAUD (LUTTEROTTI, VASIN et WENK, 2014 ; WENK et al., 2014). Puis,
a partir des paramétres de maille extraits des clichés de diffraction, la pression subie par
I’échantillon est calculée avec des équations d’état. Nos échantillons ayant été déformés
4 haute température, nous avons utilisé des équations d’état & haute pression et haute
température (SPEZIALE et al., 2001 pour le périclase, ANGEL, ALVARO et NESTOLA,
2018 pour l'olivine et KATSURA et al., 2004 pour la wadsleyite). Ces équations d’état
4 haute température combinent le calcul de la pression & température ambiante avec
un terme donnant la pression thermique du matériau. Pour le calcul de la pression a
température ambiante les trois équations d’état que nous utilisons sont basées sur une

équation de type Birch-Murnaghan (MURNAGHAN, 1937 ; BIRCH, 1952) qui s’écrit :

A [T (2

ot V est le volume déduit des paramétres de maille, Vj est le volume du minéral a

3
P(V,300K) = ;KO

(1 + Z (Kop — 4)

température et pression ambiantes, Ky est le module d’incompressibilité a pression
: ! PO LBN < . . .
ambiante et K, est sa dérivée premiére par rapport a la pression. La pression thermique

est calculée avec I’équation de Mie-Gruneisen (MIE, 1903 ; GRUNEISEN, 1912) :

Pra(V,T) = & [Ezn(V.T) = Era(V, 300K)] (2.7)

ou

et

78
/0 (e 1)dz (2.9)




avec g la constante de Gruneisen, q une constante d’ajustement, © la température
de Debye et n le nombre d’atomes par unité de formule chimique. Les valeurs de Kj,
K1, 70, Vo, ©, ¢ sont déterminées sur la base de mesures de variations de V avec P et T'.
Je me suis contentée, au cours de cette thése, d’utiliser les parameétres de ces équations
d’état proposés dans la littérature pour les phases étudiées. Ces parameétres ont été
implémentés dans le logiciel EosFit (ANGEL, ALVARO et GONZALEZ-PLATAS, 2014)
(disponible librement en ligne & : http://www.rossangel.com/text_eosfit.htm) qui
est capable, & partir de ces équations, de calculer & une température donnée la pression
correspondant au volume de la maille cristalline mesurée.

La contrainte subie par ’échantillon peut étre estimée & partir de ’oscillation de la
valeur de 26 le long des anneaux de diffraction. Ces calculs de contraintes déviatoriques
ont été réalisés pour nos échantillons de périclase par Feng Lin de I'université de I’Utah.
En effet, cette série d’expériences a été menée en collaboration avec I'université de I’Utah
qui était chargée de la partie déformation et caractérisation in-situ des échantillons, alors
que nous nous sommes occupés de la partie caractérisation post-mortem de ces mémes
échantillons. Ainsi, toute la partie caractérisation in-situ des échantillons de périclase
est détaillée dans la thése de Feng Lin (LIN, 2020). Je rapporterais ici les résultats de
ces analyses qui permettent de comprendre et de discuter la déformation du périclase a

haute pression et haute température.

2.2.3 Diffraction mutligrain en CED

Pour isoler la diffraction des plus gros grains d’un échantillon, il faut utiliser la
méthode de la cristallographie multigrain en cellule a enclumes de diamant.

Cette méthode consiste & utiliser une rotation de la cellule autour de ’axe vertical
pour faire varier la position des taches de diffraction produites par les monocristaux
de I’échantillon (Fig. 2.7). Le bruit de fond et le signal de diffraction de poudre (qui
peut venir du milieu transmetteur de pression, du joint, etc.), ne changeront pas avec la
rotation de la cellule. En prenant des clichés a différents angles de rotation et en retirant
I'image médiane de la collection d’images & chacune des images de cette collection, on
ne conserve que le signal des monocristaux (Fig. 2.8). A partir des taches de diffraction
des monocristaux et de la géométrie de I'expérience, il est ensuite possible de remonter

& lorientation des cristaux responsables de ces diffractions.
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FIGURE 2.7 — Le principe de la cristallo-
graphie multigrain. Avec la rotation de

la CED la tache de diffraction vue & 5°

(violet) va disparaitre alors que d’autres

taches de diffraction (en bleu) vont ap-

AT

paraitre. Au contraire, le signal de dif-

fraction du bruit de fond et des poudres

CED

(en noir) ne vont pas changer avec la ro- Détect,,

tation de la CED.

Le post-traitement des données collectées grice & cette méthode a déja été dé-
crit par ROSA et al. (2015) et mis en oeuvre dans plusieurs études (ROSA et al.,
2016 ; LANGRAND, 2017 ; LANGRAND et al., 2017). Nous utiliserons le méme procédé, a
quelques améliorations pres (Fig. 2.9), en utilisant les outils du paquet FABLE-3DXRD
disponibles en ligne & I’adresse : https://github.com/FABLE-3DXRD. La premiére étape
du post-traitement consiste & nettoyer les images des taches de diffraction des diamants,
du bruit de fond et du signal de poudre. Des outils numériques ont été développés
pour ce traitement dans le cadre du projet TIMEIleSS, et sont disponibles en ligne a
I’adresse "https://github.com/FABLE-3DXRD/TIMEleSS’, avec un manuel en ligne dé-
dié : http://multigrain.texture.rocks/doku.php. Une fois les taches de diffraction
isolées, elles sont repérées sur les images avec leurs angles 26, 7 et w (I’angle de rotation
de la cellule) par un script de recherche de pics (Fig. 2.8). La position des téaches est
ensuite rentrée dans le logiciel ImageD11 (Wrigth, 2006) avec les conditions expérimen-
tales (distance échantillon-détecteur, longueur d’onde, etc.). ImageD11 recalcule alors
l'orientation de la famille de plans & ’origine de la tache de diffraction considérée. Cette
orientation est représentée par le vecteur de diffraction gpg; qui correspond au vecteur
normal a la famille de plans diffractant hkl, et de norme gpg; = 1/dpi; (Fig. 2.6.a). For-
mellement, gpr; est le vecteur du réseau réciproque correspondant au pic de diffraction

considéré, mais il est exprimé dans un systéme de coordonnées associé au laboratoire.

Une étape supplémentaire par rapport au procédé décrit par ROSA et al., 2015
nous est apparue nécessaire. Dans leur traitement de données, le logiciel ImageD11

était utilisé pour calculer la position théorique des taches de diffraction d’une phase de
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d) 40 190 pics

Image brute Image médiane Image nettoyée Pics trouvés par le logiciel
de la collection de détection sur la collection

FIGURE 2.8 — Les différentes étapes du traitement d’images en cristallographie
multigrain. a) Exemple d’une image brute telle qu’elles sont acquises, b) Image
médiane des 100 images de la collection multigrain, ¢) Exemple d’une image de la
collection une fois 'image médiane soustraite a "image brute, d) Méme image que

¢ avec la position des pics de diffraction trouvés par le logiciel de détection.

I’échantillon & partir de son groupe d’espace. Nous avons préféré recalculer les positions
théoriques des taches a partir de la cristallographie compléte pour chaque phase. Pour
cela, nous nous basons sur un fichier de cristallographie (cif) pour le minéral considéré
qui contient ses paramétres de maille, son groupe d’espace, les opérations de symétrie
associées et les positions des atomes dans la maille. A partir de la structure cristalline
contenue dans le fichier, le script peut calculer la distance inter-réticulaire dp;; et 1'in-
tensité théorique pour chaque famille de plans hkl du cristal. Ensuite, en utilisant ces
distances inter-réticulaires avec la loi de Bragg, le script calcule la position 26 des pics
de diffraction. L’intensité de ces pics est calculée en prenant en compte le facteur de
structure de la réflexion hkl et la correction de Lorentz. Cette nouvelle étape diminue

la possibilité d’erreur lors de I'indexation des gpx; en grains dans I’étape suivante.

Le logiciel GrainSpotter (SCHMIDT, 2014) est ensuite capable d’associer les vecteurs
Jnikl Mmesurés expérimentalement et qui ont des orientations compatibles pour former des
grains composés de plusieurs familles de plans cristallographiques. On obtient, a la fin
du processus, 'orientation de plusieurs dizaines ou centaines de monocristaux présents
dans I’échantillon. Pour finir, le logiciel FitAllB (ODDERSHEDE et al., 2010) permet
d’affiner les paramétres de mailles utilisés dans I'indexation en comparant les grains
indexés aux taches de diffraction extraites des images. Pour aller plus loin, FitAllB

peut aussi estimer les tenseurs de contrainte et de déformation moyens dans chaque
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FIGURE 2.9 — Processus du traitement des données de cristallographie multigrain

que nous utilisons. Le nom des logiciels utilisés pour chaque étape est précisé en

bleu.

grain indexé.

2.3 Caractérisation post-mortem

2.3.1 Préparation des échantillons

Les échantillons déformés en D-DIA ont été récupérés aprés ’expérience de défor-

mation pour étre analysés post-mortem en microscopie électronique.

Pour faciliter la manipulation et consolider 1’échantillon, ’ensemble du montage
expérimental a été enduit dans de la résine. Une partie du montage expérimental a
été sciée parallélement & la direction de compression pour approcher au plus prés de

I’échantillon de MgO. L’échantillon est ensuite décapé par abrasion au papier SiC de

taille de grains de 30-15 pm pour atteindre le centre du cylindre de MgQO.

La surface a ensuite été préparée pour l'analyse au microscope électronique & ba-
layage et plus particuliérement pour 'analyse avec la méthode de la diffusion des

électron-retrodiffusés (EBSD, pour electron backscatter diffraction) qui requiére une
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surface avec un poli trés poussé (Fig. 2.10). Nous avons donc utilisé des feuilles dia-
mantées de taille de grains 9, 6 et 3 pum, successivement, puis le poli a été fini a la pate
diamantée, avec une taille de grain de 1 puis 1/4 de microns. Pour terminer, juste avant
I’analyse, la surface de I’échantillon est nettoyée par polissage ionique, en envoyant des
faisceaux d’ions d’argon avec une puissance de 5 kV et avec un angle de 5-7° sur la
surface de ’échantillon en rotation. Ce dernier traitement permet de gommer les der-
niers reliefs de la surface, d’éliminer les pollutions des polissages précédents ou bien de
décaper une surface polluée par une analyse antérieure.

Généralement, pour les analyses EBSD sur des matériaux peu conducteurs, les
échantillons sont recouverts de carbone pour faciliter ’évacuation des électrons de la
surface de I’échantillon. Aprés quelques tests nous nous sommes rendu compte que nos
échantillons n’occasionnaient pas d’accumulation d’électrons excessive méme sans cou-
verture carbone, alors que cette couverture carbone diminuait le signal de I’échantillon.
Nous avons donc préféré ne pas utiliser la couverture carbone.

Une fois les analyses EBSD terminées, ces mémes échantillons ont été & nouveau
meétallisés avec du platine pour une extraction de lames minces prélevées au FIB (pour
Focused Ion Beam) dans un microscope électronique a balayage (MEB) FEI Strata DB
235 FIB-FESEM a I'IEMN (Institut de micro et nanoélectronique, Université de Lille)
par David Troadec. Les positions des lames minces dans les échantillons ont été repérées

au préalable au MEB pour échantillonner les zones les plus représentatives.

2.3.2 Diffraction des électrons retro-diffusés (EBSD)

La diffraction des électrons rétro-diffusés est une technique de microscopie électro-
nique de plus en plus utilisée qui permet d’imager la microstructure d’un échantillon
(PoucHou, 2004).

Cette technique est mise en oeuvre dans un microscope électronique & balayage,
utilisant un faisceau convergent d’électrons de 15-30 kV. L’interaction électrons-matiére
utilisée en EBSD est la diffraction des électrons retro-diffusés sur les plans cristallins
de I’échantillon. Cette diffraction se fait sur les plans cristallographiques en conditions
de Bragg (éq. 2.4). Les électrons rétro-diffusés sont alors diffractés sur ces plans selon
deux cones trés ouverts (les angles de Bragg sont trés petits) et la trace de ces cones de

diffraction sur I’écran du détecteur forme des bandes de Kikuchi (Fig. 2.11b.).
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FIGURE 2.10 — Préparation des échantillons de D-DIA pour la microscopie élec-
tronique. a) Assemblage expérimental pour la D-DIA. L’échantillon est situé dans
le manchon en graphite et contenu entre deux enclumes d’alumine densifiées. b)
Photo au microscope optique de I’assemblage une fois préparé pour la microscopie
électronique. L’échantillon est le cylindre noir au centre de 'assemblage. ¢) Image

au MEB de ’échantillon.

L’analyse EBSD nécessite que la surface de 1’échantillon soit orientée & ~70° par
rapport au faisceau d’électrons incident (Fig. 2.11 a.). Les électrons rétro-diffusés sont
captés par un détecteur spécifique, constitué d’un écran fluorescent sur lequel se créé
le cliché de diffraction et d’une caméra qui acquiert le cliché. Les bandes de diffrac-
tion sont ensuite automatiquement détectées par le logiciel de pilotage de I’appareil
en utilisant des fonctionnalités de traitement d’image comme la transformée de Hough
(Fig. 2.11. d.). Une fois les bandes repérées, le logiciel utilise la largeur de la bande, qui
est proportionnelle & la distance inter-réticulaire, pour assigner ces bandes aux plans
qui les ont générées (Fig. 2.11 f.). Les angles entre les différentes bandes de Kikuchi
sont ensuite calculés par le logiciel puis comparés a une liste d’angles théoriques entre
les plans de la ou des structures cristallines spécifiées. La meilleure solution, celle qui
a la plus grande probabilité, est gardée, donnant la nature de la phase et la matrice
d’orientation du cristal.

La fiabilité de I'indexation du cliché de diffraction est calculée & partir de la différence
de probabilité des deux meilleures solutions (PoucHou, 2004).

L’acquisition de clichés de bandes de Kikuchi en différents points de la surface de
I’échantillon grice au balayage du faisceau d’électrons permet de construire une carto-

graphie de I'orientation des cristaux de 1’échantillon.
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FIGURE 2.11 — Principe des mesures EBSD, d’aprés Oxford Instrument (https:
//ebsd.com) (Ozxford Instruments). a) Montage expérimental dans le MEB pour
EBSD. Un détecteur spécifique est utilisé et la surface de 1’échantillon est incli-
née a 70°. b) Schéma de la formation des bandes de Kikuchi. ¢) Exemple d’un
cliché de diffraction collecté par le détecteur EBSD. d) Représentation des bandes
de Kikuchi de I'image précédente dans 'espace de Hough. e) Report des lignes
indexées correspondant aux points repérés dans l'espace de Hough de I'image d).

f) Indexation finale des lignes de Kikuchi.
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Ces cartographies d’orientation comportent de nombreuses informations. Tout d’abord,
elles donnent une image de I’échantillon et donc de la taille, la forme et I’arrangement
des grains. Ensuite, elles permettent de mettre en évidence une éventuelle orientation
préférentielle des grains de 1’échantillon. Enfin, la mesure d’une différence d’orientation
dans un cristal caractérise une déformation du cristal. Le traitement détaillé de ces

données sera présenté au paragraphe 2.3.5.

2.3.3 Microscopie électronique en transmission (MET)

Avec des tensions d’accélération de 100-300 kV, la microscopie électronique en trans-
mission est adaptée a I’étude de la matiére a ’échelle atomique dans les solides. La ré-
solution ’'idéale’ d’un appareil optique dépend en effet de la longueur d’onde du faisceau
incident et & une tension d’accélération de 200 kV la longueur d’onde des électrons est
de l'ordre du picométre (relation onde-corpuscule de De Broglie). Cependant, les inévi-
tables anomalies des lentilles (aberrations sphériques) et la faiblesse des angles d’ouver-
ture des diaphragmes (loi d’Abbé) conduisent & une résolution effective de 1,5-2 A sur
les microscopes conventionnels (non corrigés des aberrations). Cette résolution reste lar-
gement suffisante pour imager des échantillons & ’échelle submicronique et méme faire
apparaitre les rangées d’atomes constituant les cristaux (microscopie haute résolution).

En MET, un faisceau électronique de haute énergie est envoyé a travers un échan-
tillon trés fin, d’une centaine de nanométres d’épaisseur. Les interactions entre le fais-
ceau électronique et la matiére de 1’échantillon sont illustrées sur la figure 2.12. Les
électrons transmis et diffractés sont utilisés pour I'imagerie de ’échantillon et pour la
réalisation des clichés de diffraction. La diffusion inélastique des électrons est utilisée
pour la spectroscopie de perte d’énergie. Enfin, des rayons-X ré-émis par 1’échantillon
sont utilisés pour I’analyse chimique par dispersion d’énergie, appelée EDXS.

La colonne du MET comporte différentes sections correspondant & l’illumination
de I’échantillon, la formation de I'image et la projection et 'agrandissement de I'image
(Fig. 2.13). Les lentilles utilisées dans le MET sont des lentilles électro-magnétiques
convergentes dont on peut faire varier le pouvoir de focalisation en faisant varier le
courant électrique circulant dans la lentille. Leur propriétés sont similaires a celles de
lentilles minces convergentes en optique photonique.

La partie illumination, située en amont de I’échantillon, conditionne la forme du faisceau
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FI1GURE 2.12 — Les différentes interactions entre la matiére d’un échantillon et
un faisceau d’électrons. Les électrons secondaires, les électrons retro-diffusés, les
rayons-X et les photons sont émis du coté ’faisceau incident’ de 1’échantillon. Ce
sont typiquement les particules analysées en MEB ou le détecteur est placé de
ce méme coté de ’échantillon. Dans le cas du MET, ces particules peuvent étre
captées si le détecteur est placé de la méme fagon. Les électrons transmis, diffractés
ou diffusés inelastiquement sont des particules qui ont pu traverser I’échantillon et
sont donc captés du coté de I’échantillon opposé au faisceau incident. Ces particules

sont utilisées en MET, en utilisant des échantillons trés fins.

(parallele ou convergent), la taille de sonde et le mouvement de balayage et/ou de
précession du faisceau. Cette section regroupe le canon a électrons, trois lentilles (C1,

C2, C3), des déflectrices et différents diaphragmes (Fig. 2.13).

La partie image comporte la lentille objectif, située aprés 1’échantillon, qui forme la
premiére image et le premier cliché de diffraction. L’échantillon se trouve dans le plan
objet de la lentille objectif. L’image se forme dans le plan image de la lentille et le cliché

de diffraction se forme dans le plan focal de la méme lentille.

La partie projection/agrandissement de la colonne permet la projection de l'image
agrandie ou du cliché de diffraction, formés plus haut dans la colonne, sur I’écran d’ob-

servation du MET (ou la caméra).

Comme pour les rayons-X, la diffraction des électrons sur les plans cristallins de
I’échantillon obéit & la loi de Bragg. Cependant, du fait de la faiblesse de la longueur
d’onde (picométres en MET, contre angstroms en rayon-X) et de la faible épaisseur de
I’échantillon (quelques centaines de nanométres) les clichés de diffraction correspondent

& des coupes planes du réseau réciproque, perpendiculairement & la direction du faisceau
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FIGURE 2.13 — Chemin optique des électrons dans le MET (MORNIROLI, 1998).
a) Chemin des électrons en mode image : le plan objet de I’échantillon, le plan
image de Pobjectif et le plan image du projecteur sont conjugués. b) Chemin
des électrons en mode diffraction : le plan focal de I'objectif et le plan image du
projecteur sont conjugués. Ce changement de mode est opéré par un changement
de courant électrique dans lentilles magnétiques. Les encadrés rouges, bleus et
verts indiquent les sections ’illumination’; 'image’ et ’projection’ du microscope,

respectivement.
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incident. Le cliché de diffraction est donc un cliché de points qui correspondent aux
noeuds hkl du réseau réciproque. Dans ce réseau réciproque, la distance |gpx| entre le
faisceau diffracté et le faisceau transmis (central) correspond a l'inverse de la distance
inter-réticulaire dj;.

Comme en diffraction des rayons X, la détermination de cette distance inter-réticulaire
et la mesure des angles entre les différents gpx; permet d’indexer les familles de plans

qui diffractent et d’identifier la structure cristalline.

2.3.4 Carte d’orientation dans le MET

Des cartes d’orientation peuvent aussi étre acquises en MET, en utilisant les clichés
de taches de diffraction au lieu des lignes de Kikuchi utilisées en EBSD. Cette méthode,
appelée ACOM (Automated Crystal Orientation Mapping, ou ASTAR dans son appe-
lation commerciale par la société NanoMEGAS), est décrite en détail par son inventeur
(RAucH, 2014).

Les conditions d’acquisitions sont un peu différentes de 'imagerie MET tradition-
nelle (Fig. 2.14.c et d). Le faisceau est réglé en mode balayage (appelé STEM) ot une
sonde focalisée est déplacée sur I’échantillon selon un pas déterminé par I’expérimenta-
teur (Fig. 2.14.a et d.). A chaque point de mesure, un cliché de diffraction est acquis
(Fig. 2.14.b). Un mouvement de précession (VINCENT et MIDGLEY, 1994) peut étre
ajouté au faisceau incident pour améliorer le cliché en faisant apparaitre plus de taches
de diffraction.

Les clichés de diffraction sont indexés par comparaison du cliché de diffraction me-
suré & une base de données de clichés de diffraction simulés. Cette base de données
est générée par un logiciel qui simule, pour toutes les orientations définies, la position
théorique des taches de diffraction de la phase étudiée (Fig. 2.14.e et f). Le cliché si-
mulé le plus proche du cliché mesuré est choisi comme solution par un algorithme de
reconnaissance d’image et 'orientation utilisée pour générer ce cliché simulé est alors
attribuée au cliché mesuré (Fig. 2.14.h et i).

En pratique, les clichés de diffraction n’ont pas toujours assez de taches de diffrac-
tion, le cliché de diffraction peut correspondre & plusieurs orientations du cristal ou bien
plusieurs figures de diffraction peuvent se chevaucher, aux joints de grains par exemple,

ce qui fait que l'indexation est parfois peu fiable. Pour déterminer la robustesse de
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I'indexation, on utilise généralement deux indicateurs, la qualité de 'indexation et un
indice de fiabilité. Pour le calcul de la qualité de I'indexation, le cliché de diffraction
mesuré et les clichés de diffraction simulés sont représentés par des fonctions de varia-
tion spatiale de l'intensité dans I'image, comme décrit par RAUCH et DUPUY, 2005.
La fonction d’intensité du cliché de diffraction mesuré est ensuite comparée a celle de
chacun des clichés de diffraction simulés. Chaque cliché de diffraction sera associé a
une qualité d’indexation, c’est & dire un index de corrélation de cette image avec le
cliché de diffraction mesuré. Le cliché de diffraction simulé qui présente la meilleure
qualité d’indexation @ avec le cliché de diffraction mesuré est sélectionné et ’orienta-
tion cristallographique utilisée pour générer ce cliché est associé au cliché de diffraction
mesuré. Plusieurs orientations peuvent avoir une probabilité proche. Le logiciel d’in-
dexation choisira toujours une seule solution, mais cette ressemblance entre plusieurs
orientations peut étre un facteur d’erreur. C’est cette possibilité d’erreur que va évaluer
I'indice de fiabilité, qui compare la différence des qualités d’indexation ()1 et ()2 des

deux solutions les plus probables :

_ _ @
R =100 (1 Q1> (2.10)

Les indexations pour lesquelles les deux meilleures solutions sont trés proches (faible
indice de fiabilité) seront assez peu fiables alors que les indexations pour lesquelles les
deux meilleures solutions sont trés différentes (fort indice de fiabilité) seront plus fiables.

Les cartes d’orientation obtenues contiennent les mémes informations que les cartes
d’orientation acquises avec un systéme EBSD, c’est & dire les coordonnées spatiales du
point de mesure, 'orientation cristallographique associée, la phase cristalline identifiée
et I'index de qualité de l'indexation. Ainsi, on peut en extraire de la méme facon des
cartes des microstructures de 1’échantillon, des graphiques de taille et d’allongement
des grains et des figures de poles montrant l'orientation préférentielle des grains. La
différence majeure entre les cartes EBSD et les cartes ASTAR est la taille de la surface
analysée et donc le nombre de grains qui sera contenu dans ces cartes. Les cartes EBSD
ont 'avantage de permettre une bonne statistique sur les grains alors qu’en ASTAR, il
sera difficile de voir une orientation préférentielle ou une distribution de taille de grain
représentative de ’échantillon. Cependant, la résolution de I’'EBSD limite ’observation

des microstructures dans les grains de petite taille alors que ’ASTAR permet d’ima-
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ger ces microstructures a plus petite échelle. Le traitement détaillé de ces données est

expliqué au paragraphe 2.3.5.

2.3.5 Traitement des cartographies d’orientation avec MTEX

Que ce soient les cartographies d’orientation EBSD ou les cartographies d’orientation
en MET, les fichiers de sortie aprés 'indexation des clichés de diffraction listent la phase
cristalline et 'orientation cristallographique indexée a chaque point de mesure de la
carte. On peut ainsi reconstruire la microstructure de ’échantillon en se basant sur les
différences d’orientation entre deux pixels ou entre deux groupes de pixels.

L’outil MTEX développé dans MATLAB sous une licence de logiciel libre (BACHMANN,
HIELSCHER et SCHAEBEN, 2010 ; MAINPRICE et al., 2015) est particuliérement intéres-
sant pour le traitement de ces données. En effet, ce logiciel a été développé pour la
cristallographie. Des fonctions spécifiques y ont été implémentées pour la reconstruc-
tion des cristaux & partir des orientations mesurées en EBSD ou en ASTAR et pour
I’extraction d’informations telles que l'orientation préférentielle des cristaux, la taille
des grains, I’allongement des grains ou encore la désorientation intra-cristalline, tout en
laissant ’expérimentateur contréler les paramétres du traitement de données.

L’étape clé du traitement des cartes d’orientation est la reconstruction des grains
de I’échantillon. On définit un cristal par un réseau cristallographique cohérent, c’est a
dire avec des défauts d’orientation de moins de 5° (ce parameétre est configurable). Le
logiciel regroupe ainsi des pixels voisins ayant des orientations qui ne différent pas de
plus de 5°. Chacun de ces groupes de pixels devient donc un objet ’grain’ dans MTEX,
associé & une orientation moyenne, une taille, une forme, etc. C’est & partir de ces objets
grains que l'on va pouvoir étudier la microstructure de 1’échantillon.

Les informations contenues dans les données EBSD peuvent étre extraites dans dif-
férents documents.

L’aspect visuel de la structure de I’échantillon est représenté dans des cartes 2D. A
ces cartes, il est possible de surimposer avec un code couleur la variation spatiale de
grandeurs telles que la nature de la phase cristalline, I'orientation cristallographique,
I'indice de confiance de la mesure EBSD/ASTAR ou la désorientation intra-granulaire.
L’orientation cristallographique des grains est représentée dans des figures de poles di-

rectes (PF pour pole figure) ou inverses (IPF pour inverse pole figure). Les figures de
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FIGURE 2.14 — Principe de la cartographie d’orientation ASTAR en MET (d’aprés
RAUCH et al., 2008). a) Multiplication des points de mesures par balayage du fais-
ceau sur I’échantillon. b) Exemple de cliché de diffraction acquis en un point de
mesure. ¢) Montage expérimental nécessaire pour l'acquisition ASTAR. Une ca-
méra externe a acquisition rapide est installée a 'extérieur du MET et enregistre
les clichés de diffraction qui apparaissent sur I’écran du MET. d) Schéma de la
transmission des informations dans le dispositif ASTAR. Le faisceau est controlé
par 'unité ASTAR, la caméra acquiert le cliché de diffraction, I’envoie & ’ordina-
teur qui traite I'image puis agit sur 'unité ASTAR pour passer a la position du
faisceau suivante. Les images e, f , g, h et 1 montrent les étapes d’indexation d’un
cliché de diffraction en post-traitement. e) Espace représentatif du réseau cristallin
montrant toutes les orientations (points colorés) du cristal qui vont étre simulés
par le logiciel. f) Exemple d’un cliché de point simulé, correspondant a une orien-
tation du cristal. g) Exemple d’un cliché de diffraction mesuré. h) Indexation du
cliché mesuré avec le cliché simulé qui lui ressemble le plus. i) Carte de corrélation

permettant de visualiser I'orientation qui donne le meilleur accord.
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poles directes montrent la position d’un axe cristallographique dans le repére (X, Y,
Z) du laboratoire. A l'inverse, la figure de pole inverse représente 1'orientation d’un axe
du repére X, Y, Z (du laboratoire) par rapport aux axes cristallographiques. D’autres
données comme la taille des grains ou ’allongement des grains peuvent aussi étre trai-
tées de fagon statistique sous forme de graphiques de distribution. Pour caractériser la
désorientation intra-cristalline, nous utiliserons deux grandeurs : le GROD et le KAM.
Le GROD (Grain Reference Orientation Deviation) représente la désorientation interne
d’un grain en utilisant ’orientation moyenne du grain comme référence. Le KAM (Ker-
nel Average Misorientation) correspond & un gradient local de désorientation a 'intérieur
d’un grain et compare l'orientation d’un pixel du grain & I'orientation de ses voisins de

premier ordre.

2.4 Modélisation de la déformation plastique dans les po-

lycristaux

L’effet du mouvement des dislocations dans les différents systémes de glissement
d’un cristal sur la texture d’un polycristal est souvent difficile & prévoir. Le lien entre
les systémes de glissement actifs et 'orientation préférentielle des cristaux n’est pas tou-
jours évident. Pour interpréter les textures expérimentales, il est donc parfois nécessaire
d’utiliser des modéles numériques. Nous avons eu recours a ces modélisations dans le
cadre de I'étude de la déformation de la wadsleyite.

Pour déterminer l'effet de systémes de glissement sur la texture, nous utiliserons
un modéle visco-plastique autocohérent (VPSC pour visco-plastic self-consistent). Dans
ce type de modéle la déformation est appliquée par petits incréments et 1’évolution
de l'orientation de chaque grain est calculée pour chaque incrément de déformation.
Pour alléger les calculs et avoir la possibilité de traiter plusieurs milliers de grains dans
I’échantillon virtuel, chaque grain est considéré comme une inclusion ellipsoidale dans
une matrice homogéne (Fig. 2.15). La matrice a les propriétés mécaniques du poly-
cristal, calculée comme la moyenne des propriétés de chacun des grains. Nous avons
choisi d’utiliser la méthode de linéarisation du comportement plastique des grains la
plus récente, appelée "Fully-Optimized Second-Order’ (FO-SO), proposée par PONTE

CASTANEDA, 2015a et implémentée dans le logiciel polyvp3 développé par Olivier Cas-
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FIGURE 2.15 — Principe de la modélisation

VPSC. a) Section 2D du polycristal virtuel

étudié. b) Représentation d’un grain considéré

. . . Simplification pour
comme une inclusion dans une matrice homo- la modélisation

géne pour le calcul de son comportement mé-
canique. Cette simplification est appliquée a

chaque grain du polycristal pour chaque in-

crément de déformation.

telnau du laboratoire PIMM (Procédés et Ingénierie en Mécanique et Matériaux) de
Paris.

Pour simuler la déformation plastique de notre échantillon de wadsleyite, nous don-
nons en entrée au logiciel une liste d’orientations pour chacun des 5000 grains de 1’échan-
tillon virtuel (que nous avons choisi sans orientation préférentielle) ainsi qu’un fichier
décrivant la cristallographie de la wadsleyite et les systémes de glissement considérés
possibles. A chaque incrément de déformation, le logiciel actualise la liste d’orientations
des grains et calcule 'activité de chaque systéme de glissement. Les fichiers de sortie
donnés par le logiciel & la fin de la simulation nous permettent d’accéder a l’orienta-
tion des grains a différents stades de la déformation (choisis par I'expérimentateur) et

I’activité des systémes de glissement correspondantes.
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Chapitre 3
Effet de la pression et de la
température sur les mécanismes de

déformation dans le périclase MgQO

3.1 Problématique

Comprendre la déformation plastique du périclase est nécessaire pour interpréter les
structures internes de la Terre profonde échantillonnées par la sismologie. En effet, dans
le manteau inférieur la bridgmanite et le ferropériclase sont les minéraux dominants,
représentant a eux seuls 90% du volume de cette partie de la Terre (RINGWOOD, 1991).
Ils sont ainsi les minéraux qui accommodent la déformation et donc déterminent la
plasticité du manteau inférieur. Pourtant, ces deux minéraux ne sont pas égaux en
terme de viscosité : des expériences de déformation sur des agrégats de bridgmanite et
ferropériclase montrent que le ferropériclase est la phase de ’agrégat la plus facile a
déformer, et donc celle qui accommode la majeure partie de la déformation (GIRARD
et al., 2016).

De nombreux auteurs ont travaillé sur la plasticité du ferropériclase et de son péle
pure magnésien, le périclase, & haute pression et haute température (PATERSON et
WEAVER, 1970; STRETTON et al., 2001 ; MERKEL et al., 2002 ; HEIDELBACH et al.,
2003 ; WEIDNER et al., 2004 ; LONG et al., 2006 ; TOMMASEO et al., 2006 ; MARIANI et
al., 2009 ; MARQUARDT et al., 2011 ; AMODEO, CARREZ et CORDIER, 2012 ; GIRARD,
CHEN et RATERRON, 2012; AMODEO, DANCETTE et DELANNAY, 2016; LIN et al.,
2017; IMMOOR et al., 2018; LIN et al., 2019). De par la structure du périclase, illus-

trée dans la figure 3.1, trois systémes de glissement des dislocations sont possibles :
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Périclase (MgO)
Fm-3m

L.

FIGURE 3.1 — Structure cristalline Fm-3m du périclase MgO (gauche) et sys-
témes de glissement dans le périclase (droite, http://merkel.texture.rocks).
Les sphéres oranges représentent les atomes de magnésium et les rouges les atomes
d’oxygéne. Les plans grisés sont les plans de glissement des dislocations dans le
cristal et la fleche rouge indique la direction de glissement des dislocations sur ces

plans.

<110>{110}, <110>{100} et <110>{111}. Cependant, d’aprés les études antérieures,
le glissement des dislocations sur les systémes <110>{110} et <110>{100} est domi-
nant dans ce minéral. Des simulations numériques (CORDIER, AMODEO et CARREZ,
2012 ; AMODEO, CARREZ et CORDIER, 2012) ainsi que la déformation expérimentale de
monocristaux (GIRARD, CHEN et RATERRON, 2012) montrent que l'activité de ces sys-
témes de glissement change avec la pression et la température et suggérent notamment

une inversion du systéme de glissement dominant avec ’augmentation de la pression.

Dans le cas des polycristaux, des expériences de déformation & température ambiante
et a des pressions jusqu’a 47 GPa ont rapporté la dominance du systéme <110>{110}
sur cet intervalle de pression et température (MERKEL et al., 2002 ; TOMMASEO et al.,
2006; LIN et al., 2017). A haute température, le mouvement des dislocations se fait
sur une combinaison de deux ou trois systémes de glissement (STRETTON et al., 2001 ;
HEIDELBACH et al., 2003 ; MARIANI et al., 2009). De la recristallisation par rotation
des sous-grains a aussi été observée a haute température (HEIDELBACH et al., 2003).
Des expériences de déformation combinant haute pression et haute température ont
été réalisées par IMMOOR et al. (2018) et montrent une augmentation de l'activité du
systéme <110>{100} au dessus de 30 GPa, ce qui est cohérent avec les prédictions

de AMODEO, DANCETTE et DELANNAY (2016) qui voient une dominance du systéme
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<110>{100} pour des pressions supérieures a 60 GPa.

Pourtant, la mesure d’une absence d’anisotropie sismique dans le manteau inférieur
(MEADE, SILVER et KANESHIMA, 1995) est contradictoire avec les études de plasticité
du périclase & haute pression et/ou haute température qui, pour la plupart, rapportent
une déformation plastique dominée par le mouvement des dislocations (STRETTON et
al., 2001 ; HEIDELBACH et al., 2003 ; CORDIER, AMODEO et CARREZ, 2012 ; AMODEO,
DANCETTE et DELANNAY, 2016 ; IMMOOR et al., 2018 ; MERKEL et al., 2002 ; MARIANI
et al., 2009; GIRARD, CHEN et RATERRON, 2012; TOMMASEO et al., 2006; LIN et
al., 2019; LIN et al., 2017; AMODEO, DANCETTE et DELANNAY, 2016 ; MARIANI et
al., 2009), donc associée a la création d’'une orientation préférentielle. Cependant, une
seule étude expérimentale a combiné haute pression et haute température, avec des

températures maximales de 1600 K (IMMOOR et al., 2018).

Les expériences de déformation de monocristaux de périclase et ferropériclase (MARIANT
et al., 2009; GIRARD, CHEN et RATERRON, 2012) ainsi que des modéles numériques
(CORDIER, AMODEO et CARREZ, 2012; AMODEO, CARREZ et CORDIER, 2012) ont
montré que la pression influengait de fagon significative le ou les systémes de glissement
actifs. Ces études ont ainsi permis de dresser une carte de déformation du MgO en
fonction de la pression et de la température. Cependant, cette carte de déformation
s’appuie sur des résultats et des calculs pour un monocristal. Dans le cas d’un polycris-
tal, des interactions entre les grains viennent s’ajouter aux mécanismes de déformation
intracistallins. Ainsi, la question de la validité de cette carte de déformation pour les

polycristaux de périclase reste ouverte.

Nous cherchons donc dans cette étude & déterminer si les mécanismes de déforma-
tion vus dans les monocristaux de (Fe,Mg)O s’appliquent aussi aux polycristaux, sur les
mémes gammes de pression et de température. Dans ce but nous déformons des poly-
cristaux de périclase a haute pression et haute température en compression axiale dans
une presse D-DIA. Les échantillons sont analysés i) in-situ par diffraction des rayons-X

sur ligne synchrotron et ii) post-mortem par microscopie électronique.
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3.2 Matériel et méthodes

Cette série d’expériences de déformation du périclase & haute pression et haute tem-
pérature est menée en collaboration avec I'Université de I'Utah (USA). L’équipe de
I'université de I'Utah s’est occupée de la caractérisation in-situ des échantillons par dif-
fraction des rayons X (DRX). Ces travaux sont présentés dans la thése de F. Lin (LIN,
2020). Je me suis occupée de la caractérisation post-mortem des microstructures des
échantillons. Je rapporte ici les résultats de cette étude post-mortem, tout en m’ap-

puyant sur des résultats de la caractérisation in-situ par DRX.

3.2.1 Expériences de déformation a haute pression et haute tempéra-

ture

Le matériau de départ est une poudre de MgO composée de cristaux de tailles
inférieures & 1 pm groupés en amas (voir section 2.1.3). L’échantillon est préparé comme
indiqué dans la section 2.1.3 et déformé dans la presse mutli-enclumes décrite dans la
section 2.1.1.

Les expériences de déformation sont réalisées sur la ligne 13-BMD du secteur GSE-
CARS au synchroton Advenced photon source (APS) & Argonne (USA). Au début de
chaque expérience, I’échantillon est fritté et relaxé dans la presse D-DIA pour générer
une microstructure homogéne et semblable dans tous les échantillons. Tous les échan-
tillons sont relaxés & 20 tonnes (=~ 2 GPa) et 1270 K pour une durée de 1,5 h, sauf les
échantillons D2029 et D2034 qui ont été relaxés 2,5 h et 0,5 h, respectivement.

Un échantillon (D2028) est récupéré juste aprés la relaxation pour servir de référence
pour la microstructure avant déformation. Les mesures EBSD (pour electron backscatter
diffraction) montrent que ’échantillon aprés relaxation est principalement composé de
petits grains de surface de 3 um?, avec des grains jusqu’a 1120 pum? (voir section 2.1.3).

Six expériences de déformation sont réalisées a différentes pressions et températures,
dans le domaine 1,6-8,3 GPa et 875-1270 K. Aprés I'étape de relaxation, les conditions
sont ajustées a la pression et a la température ciblées. L’échantillon est ensuite déformé
en compression axiale a ces conditions. La durée totale des expériences de déformation
va de 120 & 677 minutes, avec des déformations macroscopiques totales de 15% a 35%

et des sauts de vitesse de déformation controlés (Tableau 3.1).
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TABLE 3.1 — Résultats expérimentaux : température, pression hydrostatique
moyenne, vitesse de déformation, contrainte, déformation macroscopique finale
et exposant de contrainte (voit section 3.3.2) pour chaque condition de pression
et température. Les nombres entre parenthéses sont les incertitudes sur le dernier
chiffre. En D-DIA, la pression hydrostatique peut changer au cours de I’expérience
et nous présentons ici la pression hydrostatique moyenne pour chaque expérience.
Les contraintes rapportées dans ce tableau sont des contraintes moyennes mesurées
pendant chaque plateau de la vitesse de déformation. Les erreurs sur la pression
et la contrainte sont basées sur la variation de ces quantités en fonction du temps.
Les incertitudes sur la vitesse de déformation sont des erreurs statistiques détermi-
nées a partir de la régression linéaire des droites déformation vs. temps. L’erreur
sur la température est basée sur I'estimation de gradients de température dans

lassemblage expérimental en D-DIA (RATERRON, MERKEL et HOLYOKE, 2013).

Sample Temperature Pressure Strain rate Stress  Macroscopic strain = n
(K) (GPa) (s7h) (GPa) (percent)

D2028 1270(75) 0 0 0 0

D2029 1270(75) 1.6(4)  1.0(5) x 107° 0.12(1) 6 1.5
1.9(4) x 1075 0.15(3) 10
3.8(2) x 107°  0.24(1) 22

D2032 1270(75) 6.5(5) 1.3(3) x 107° 0.09(1) 1.5
2.5(2) x 1075 0.15(1)
3.3(3) x 107°  0.21(3) 15

D2034 875(75) 2.7(3)  4.5(1) x 107°  0.82(7) 32

D2321 875(75) 2.5(10)  6.5(4) x 1076 0.43(4) 6 5.6
3.7(4) x 107°  0.57(1) 12
8.1(3) x 107> 0.69(3) 35

D2324 1070(75) 1.8(7)  5.5(5) x 1076 0.24(1) 4 5.3
2.7(1) x 1075 0.34(1) 12
7.3(2) x 1075 0.40(2) 30

D2325 1070(75) 8.3(3)  4.3(6) x 107% 0.52(1) 6 5.5
8.3(4) x 107% 0.62(1) 11
3.2(1) x 107°  0.75(1) 15
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3.2.2 Caractérisation in-situ

Pendant I'expérience, la déformation axiale de I’échantillon est mesurée par radio-
graphie des rayons-X, comme présenté dans la section 2.2.1. Les radiographies sont
acquises sur 10 s, par illumination de I’échantillon avec un faisceau large de 2—-3 mm,
en utilisant un scintillateur YAG (Yttrium Aluminium Grenat) et une caméra CCD
(pour Charge Coupled Device) avec une résolution de 1,3 pm/pixel. Aprés chaque ra-
diographie, un cliché de diffraction des rayons-X en 2-dimensions (2D) est collecté sur
300 & 450 s avec un faisceau monochromatique de rayons-X d’une longueur d’onde de
0,2066 A. La géométrie du dispositif expérimental est calibrée avant les expériences de
déformation avec un polycristal de CeOs.

Les mesures DRX sont ensuite analysées pour extraire la pression hydrostatique, la
texture et la contrainte différentielle de I’échantillon. Le traitement de données est le
méme que celui décrit par LIN et al. (2017) et est explicité dans la section 2.2.2. Le

calcul de I'exposant de contrainte est détaillé dans la section 3.3.2.

3.2.3 Caractérisation post-mortem

Apres les expériences de déformation, les échantillons déformés sont récupérés pour
étre analysés en microscopie électronique.

La préparation des échantillons pour la microscopie électronique en balayage (MEB)
et en transmission (MET) est détaillée dans la section 2.3.1. Les analyses MEB et MET
sont effectuées a la plate-forme de Microscopie Electronique de Lille (PMEL).

Pour les analyses EBSD nous avons utilisé un microscope électronique a balayage
FEG JEOL JSM-7800F dans des conditions de vide partiel (30 Pa). Nous avons utilisé
une distance de travail de 15 mm, une tension d’accélération de 15 kV, un courant
de sonde de 10 & 20 nA et une taille de sonde de quelques nanométres. Les mesures
d’orientations sont traitées par le logiciel Aztec de Oxford Instruments. Nous avons
imposé qu’une orientation soit validée par le logiciel seulement si le cliché de diffraction
comporte au moins 6 bandes de Kikuchi indexées. Nous avons ainsi obtenu un angle
de déviation moyen de nos mesures d’orientation de 0,65 a 0,85, en fonction des jeux
de données. Les cartes d’orientations ont été acquises avec des pas de mesure de 1 um

pour imager une grande partie de I’échantillon ou des pas plus fins, jusqu’'a 0,08 um,
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pour des cartes détaillées.

Pour I'observation au MET, des lames minces ont été extraites par FIB des échan-
tillons préparés pour 'EBSD avec un FEI Strata DB 235 FIB-FESEM a I'TEMN (Insti-
tut de micro et nano électronique, Université de Lille). Les analyses MET ont été faites
dans un microscope électronique a transmission LaB6 FEI Tecnai G220Twin opérant a
200 kV. Les cartes d’orientation en MET sont acquises avec un pas de mesure de 10 nm
par diffraction des électrons avec précession en utilisant ’outil ASTAR de NanoMEGAS
(RAUCH, 2014). Pendant l'acquisition de ces cartes ASTAR, le MET est réglé en mode
microbeam avec une taille de sonde de 10 nm, un temps d’exposition pour chaque cliché
de 40 ms, un angle de précession de 1 ° et une longueur de caméra de 62 mm. Les
clichés de points sont alors collectés avec une caméra CCD externe & acquisition rapide
dirigée sur I’écran phosphorescent puis enregistrés pour un post-traitement différé. L’in-
dexation des clichés de diffraction consiste & comparer chacun des clichés de diffraction
mesurés avec une banque de clichés simulés en amont (voir section 2.3.4). Pour calculer
cette banque de clichés simulés nous avons utilisé pour la structure du MgO un groupe
d’espace F'm3m, avec les positions atomiques (0,0,0) pour le magnésium et (%,%,%)

pour 'oxygéne.

Les données issues des acquisitions EBSD et ASTAR étant trés similaires, nous les
avons traitées de la méme fagon, comme indiqué dans la section 2.3.5, en reconstrui-
sant les données avec 1'outil MTEX dans MATLAB. Nous en avons extrait des cartes
d’orientation, la distribution de taille de grains (surface), 'allongement des grains et
I'orientation préférentielle des grains. Les cartes d’orientation représentent la variation
spatiale de l'orientation du réseau cristallin dans I’échantillon de périclase. Nous avons
utilisé trois ’outils’ différents pour caractériser cette variation d’orientation : i) les cartes
IPF, qui représentent ’orientation cristalline en chaque pixel par rapport a I’axe de com-
pression, ii) les carte de désorientation intracristalline (GOS), qui montrent la différence
d’orientation cristalline de chaque pixel du cristal par rapport & ’orientation moyenne
du cristal, et iii) les cartes de gradient local de désorientation (KAM), qui comparent la

différence d’orientation de chaque pixel de la carte a celle de ses plus proches voisins.
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3.3 Reésultats

3.3.1 Observations générales

L’observation de nos échantillons déformés en microscopie optique met en évidence
deux particularités : 1) des fractures macroscopiques qui traversent tout I’échantillon de
périclase et ii) des échantillons post-mortem de couleur plus sombre que le matériau de
départ. Les fractures sont observées seulement dans I’échantillon de périclase et pas dans
les matériaux alentour. Leur orientation perpendiculaire a la direction de compression
indique que ce sont des fractures de décompression. La coloration noire des échantillons
aprés les expériences est observée dans le périclase uniquement, et pas dans le manchon
en cBN. Elle n’est pas localisée et affecte tous les échantillons, méme 1’échantillon de
référence. Ce changement de couleur peut étre 1ié a de la diffusion du carbone du four

graphite dans I’échantillon de périclase (FREUND, 1986 ; LIN et al., 2017).

Des analyses chimiques par EDS dans le MEB mettent en évidence un excés d’oxy-
géne par rapport au magnésium dans nos échantillons de périclase prés des fractures de
décompression. Lors du polissage des échantillons pour I'observation post-mortem nous
avons utilisé de ’eau comme lubrifiant. Ainsi, nous supposons que cet exceés d’oxygéne
est en fait une hydratation post-mortem locale du périclase dans les sites de grande

porosité, c’est a dire dans les fractures.

Enfin, les textures et microstructures observées en microscopie électronique dans les
échantillons post-mortem indiquent qu’ils peuvent étre classés en trois familles d’échan-
tillons : i) des expériences haute température, réalisées & 1270 K, ii) des expériences
moyenne température réalisées entre 875 et 1070 K, et iii) une expérience haute pres-
ston réalisée a 8,3 GPa et 1070 K. Les expériences haute température correspondent
aux échantillons D2029 et D2032, déformés a 1,6 et 6,5 GPa respectivement. Les ex-
périences moyenne température regroupent les échantillons D2034, D2324 et D2321,
déformés a des pressions de 1,8 & 2,7 GPa. L’expérience haute pression correspond a
I’échantillon D2325. Dans la suite de 1’étude, nous décrirons nos échantillons a travers

ces trois familles.
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3.3.2 Comportement mécanique des échantillons pendant la déforma-

tion

Les lois rhéologiques qui décrivent le comportement mécaniques des polycristaux

s’écrivent généralement sous la forme :

(3.1)

B+ PV*
e=Ad™o" exp <—+V>

RT
ou € est la vitesse de déformation, A une constante, d la taille de grain, m 'exposant
de taille de grain, o la contrainte, n ’exposant de contrainte, E* 1’énergie d’activation,
P la pression hydrostatique, V* le volume d’activation, R la constante des gaz parfaits
et T la température.

L’exposant de contrainte n permet de supposer du mécanisme de déformation domi-
nant dans I’échantillon. On cherche donc a extraire cette valeur n, en considérant que la
pression, la température et la taille de grains dans chaque expérience sont relativement

constantes. L’équation 3.1 peut alors étre simplifiée :
é=Bo" (3.2)

ol B est une nouvelle constante dépendant de P, T et de la taille de grains. A partir
de cette relation, on peut déterminer n en mesurant la pente des droites In(é) vs. In(o)
(Fig. 3.2).

L’exposant de contrainte est de 1,5 dans les deux expériences menées & haute tem-
pérature (D2029 et D2032), indiquant une déformation dominée par de la diffusion.
Dans les expériences a plus basse température (D2321, D2324 et D2325), 'exposant de
contrainte varie entre 5,3 et 5,6, ce qui indique plutot une déformation dominée par
des mouvements de dislocations. Cette étude mécanique in-situ nous donne une pre-
miére idée de la déformation dans nos expériences et met en évidence un changement

de mécanisme de déformation entre 1070 K et 1270 K.

3.3.3 Microstructures post-mortem dans les échantillons déformés a

haute température

Deux échantillons (D2029 et D2032) ont été déformés a 1270 K et 1,6-6,5 GPa. Ces
échantillons présentent des microstructures post-mortem similaires et sont caractérisés

par une absence d’orientation préférentielle, comme le montre la figure 3.3.
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FIGURE 3.2 — Relation In(¢é) vs In(o) pour chaque expérience de déformation du

périclase.

La taille de grain semble bimodale dans les deux échantillons, avec une population
de petits grains présentant des surfaces de 0,03 pm? (la limite de détection) & 50 pm?
avec un maximum de fréquence autour de 1 pm?, et une population de grains plus
grands atteignant des tailles de 2500 ym? (Fig. 3.5). L’allongement des grains est faible,
comme le montre le facteur de forme des grains qui reste entre 1,0 et 1,5 (Fig. 3.5).

Sur la carte d’orientation EBSD (Fig. 3.4.a), on peut voir que les gros grains ont
une forme sinueuse alors que les petits grains, majoritaires, semblent plus équiaxes. Les
cartes GROD et KAM (Fig. 3.4.b, c) montrent de la désorientation intra-cristalline dans
les grands grains avec un GROD moyen dans ces grains-1a de 3.3 °. Les petits grains
semblent ne pas étre affectés par cette déformation intra-cristalline, mais la résolution

de la cartes EBSD n’est pas suffisante pour mesurer de la déformation dans des grains

si petits.
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FIGURE 3.3 — Figures de poles inverses (IPF) de la direction de compression dans

P
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les échantillons de périclase, mesurées post-mortem en EBSD (a, b, ¢, d) et in-situ
en DRX (e, f, g, h). a) et e) Orientation cristalline aléatoire représentative des
échantillons déformés & haute température, b), c), f) et g) orientation préférentielle
avec un maximum en (110) représentative des échantillons déformés a moyenne
température, d) et h) orientation préférentielle avec un maximum en (100) et un

maximum secondaire en (110) dans I’échantillon déformé & haute pression

81

&
Multiples d'une
distribution uniforme

distribution uniforme



¢8

Direction de
compression Carte d'orientation Désorientation intracristalline Gradient de désorientation local
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Angle de désorientation (°)
Angle de désorientation locale (°)
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moyenne température
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D2325
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FIGURE 3.4 — Cartes EBSD montrant la microstructure des échantillons déformés a haute température (a, b, c), & moyenne température (d, e, f) et a haute
pression (g, h, 1, j, k, 1). Les cartes d’orientation (a, d, g, h) représentent 'orientation cristallographique mesurée en chaque pixel en utilisant le code couleur
présenté dans l'insert. Les cartes de déformation intra-cristalline (b, e, i, j) illustrent la différence d’orientation cristalline entre les pixels d’un méme grain
a travers le GROD. Les cartes de gradients de déformation (c, f, k, 1) utilisent le KAM pour mettre en évidence les gradients de déformation a I'intérieur

des grains.
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FIGURE 3.5 — Distribution de la taille de grain (a, b, ¢, d) et de l’allongement des
grains (e, f, g, h) extraites des cartes EBSD pour 1’échantillon de référence (a, ),
un échantillon haute température (b, f), un échantillon moyenne température (c,
g) et un échantillon haute pression (d, h). L’extraction de ces données a été faite

sur des zones plus larges que celles présentées dans la figure 3.4.

3.3.4 Microstructures post-mortem dans les échantillons déformés a

moyenne température

Les échantillons D2034, D2321 et D2324 sont caractérisés par un maximum autour

du pole (110) de I'IPF de la direction de compression (Fig. 3.3.b, ¢).

Dans ces trois échantillons, la taille de grain a une distribution relativement normale,
s'étalant de la limite de détection (0.03 ym?) a ~ 130 pm?, avec un maximum autour
de 1020 pm? (Fig. 3.5). Le facteur de forme, compris entre 1,0 et 4,0, indique un
allongement des grains dans ces échantillons (Fig. 3.5). Cet allongement est visible sur
les cartes EBSD et est normal a la direction de compression (Fig. 3.4.d). Les joints de

grains sont globalement rectilignes.

La déformation intra-cristalline est généralisée dans ces échantillons (Fig. 3.4.e, f). La
désorientation cristalline moyenne mesurée a travers le GROD varie de 1,5 ° &4 7,4 © mais
peut atteindre 30 ° localement. Les cartes KAM mettent en évidence une localisation
de la désorientation intra-cristalline qui traduit une localisation de la déformation, et

est siirement liée & une accumulation de défauts cristallins le long de ces lignes KAM.
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3.3.5 Microstructures post-mortem dans ’échantillon déformé a haute

pression

Dans I’échantillon déformé & haute pression, I'IPF de la direction de compression
montre un fort maximum en (100) et un maximum secondaire en (110) (Fig. 3.3.d, h).
L’IPF issue des mesures EBSD montre un maximum en (100) plus marqué que celui
mesuré in-situ par DRX, alors que le maximum secondaire est plus visible dans les
mesures DRX.

Deux populations de grains sont observées dans cet échantillon. La population de
petits grains, localisés surtout prés des enclumes d’alumine, présente une distribution
de tailles de grains presque normale, avec un maximum d’occupation de la carte par
des grains de ~ 20 pm? de surface (Figs. 3.5, 3.4.g). Ces grains ont des contours peu
sinueux et contiennent de la déformation intra-cristalline. Le GROD moyen est de 4 °
pour ces grains (Fig. 3.4.i). La carte KAM témoignent aussi de cette déformation intra-
cristalline, avec des gradients de déformation jusqu’a 12 ° (Fig. 3.4.k). La population
de grains plus grands, avec des aires de 300 ym? & 1770 um?, est retrouvée au centre de
I’échantillon (Figs. 3.5, 3.4.h). Ces grains consistent en de grandes lattes avec des joints
de grains droits et eux aussi contiennent de la déformation intra-cristalline. Le GROD
moyen est de 7,5 © et le KAM peut monter jusqu’a 18 © (Fig. 3.4.i, 1).

Contrairement aux autres échantillons, les grands grains occupent une surface impor-
tante de I’échantillon (presque 25%). Le facteur de forme des grains est significativement
plus important dans cet échantillon que dans les autres, avec des valeurs atteignant 5,5

(Fig. 3.5).

3.3.6 Microstructures a ’échelle du grain

Pour compléter la caractérisation de la différence entre les échantillons déformés a
haute température et ceux déformés & plus basse température, notamment en relevant
la présence ou non de dislocations dans les échantillons, nous avons réalisé des analyses
en MET. Le MET permet d’accéder & des caractéristiques microstructurales a 1’échelle
du grain, avec une résolution supérieure a celle de 'EBSD. Les images MET montrent
une nette différence de densité de dislocations entre les échantillons déformés & haute

température et les échantillons déformés & plus basse température.
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Dans les échantillons déformés a haute température (Fig. 3.6.a), les grands grains et
les petits grains présentent une microstructure intra-granulaire similaire, qui consiste
en la présence de segments de dislocations courts et isolés. Aucun sous-joint de grain
ou autre forme d’organisation des dislocations n’ont été observés. Beaucoup de ces
dislocations sont courbées, indiquant un mouvement ou une interaction des dislocations.

Les échantillons déformés a 875 et 1070 K sont caractérisés par une abondance de
dislocations, bien au dessus de celle observée dans les échantillons haute température.
L’échantillon D2321 (déformé a 875 K et 2,5 GPa) présente de nombreuses dislocations
(Fig. 3.6.c). Quelques unes sont isolées alors que d’autres s’alignent en sous-joints de
grain. L’échantillon D2324 (déformé a 1070 K et 1,8 GPa) montre une forét de dis-
locations (Fig. 3.6.b). Des sous-joints de grains sont observés, méme s’ils ne sont pas
aussi bien définis que dans ’échantillon D2321. L’échantillon déformé & haute pression
posséde aussi une densité de dislocations importante (Fig. 3.6.c). Les segments de dis-
location dans cet échantillon sont courts et entremélés, et quelques uns s’organisent en

sous-joints de grain.

3.3.7 Cartes d’orientation a haute résolution

Les images MET montrent clairement une différence de densité et d’organisation
des dislocations entre les échantillons déformés & 1270 K et les échantillons déformés
A plus basses températures. Pour caractériser la microstructure des échantillons & une
meilleure résolution que celle des cartes EBSD, nous avons réalisé des cartographies
d’orientations dans le MET. La figure 3.7 présente les résultats pour deux échantillons
caractéristiques : un échantillon déformeé a haute température (D2029) et un échantillon
déformé a 875 K (D2321), dans I'idée de comparer leurs microstructures a la résolution
du MET.

L’échantillon déformé & haute température présente des grains avec des tailles de 0,5-
2 pm et sans orientation préférentielle visible (Fig. 3.7.a). Ces grains sont généralement
équiaxes et la plupart ont des joints de grains courbes permettant des points de jonction
triples a I’équilibre entre les différents grains. On peut cependant remarquer quelques
jonctions quadruples entre des grains équiaxes, que nous avons indiqués sur les cartes
d’orientations dans la figure 3.7. La carte de désorientation intra-cristalline (Fig. 3.7.b)

indique une déformation & I'intérieur des grains de moins de 2 °. La carte KAM rapporte
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FIGURE 3.6 — Images en MET des échantillons de périclase pour a) un échantillon

déformé a haute température (D2029), b) Péchantillon D2324 déformé a moyenne
température, ¢) I'échantillon D2321 déformé a moyenne température, d) I’échan-
tillon D2325 déformé & haute pression. Les fleches blanches indiquent des aligne-
ments de dislocations qui forment des sous-joints de grain. Les fléches noires dans

les coins en bas & droite des images correspondent & l’orientation des vecteurs-g

utilisés pour faire les clichés en champ clair.
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de rares gradients de désorientation (Fig. 3.8.b).

La microstructure dans ’échantillon déformé a 875 K est complétement différente
(Fig. 3.7.c, d). Dans cet échantillon les grains ont une taille de 4-5um. L’orientation
préférentielle des grains n’est pas évidente & cause du petit nombre de cristaux compris
dans la carte, mais un allongement des grains perpendiculairement & la direction de
compression est clair. Les joints de grains sont le plus souvent droits et les points triples
ne font pas des angles de 120 °. L'importante déformation intra-cristalline dans les grains
se devine sur la carte d’orientation et est trés nette sur la carte GROD (Fig. 3.7.c, d).
Les grains sont divisés en domaines faiblement désorientés avec des GROD atteignant
10 °. De plus, la carte KAM (Fig. 3.8.d) montre que ces domaines intra-cristallins sont
délimités par des lignes de gradient de désorientation.

A cette échelle, il est possible de comparer les cartes de gradient de désorientation
avec les images MET pour vérifier la corrélation entre les lignes KAM trouvées par
le logiciel et I’accumulation de dislocations visibles en imagerie MET conventionnelle.
C’est ce qui est présenté dans la figure 3.8 pour un échantillon haute température et un
échantillon moyenne température. Dans ’échantillon haute température, 'image MET
montre des dislocations isolées sans organisation, aucun sous-joint de grains n’est vi-
sible (Fig. 3.8.a). La carte KAM associée a cette méme zone de I’échantillon montre
qu’il y a trés peu de déformation intracristalline dans les grains et une seule ligne KAM
est visible (Fig. 3.8.b). Au contraire, dans 1’échantillon déformé & moyenne tempéra-
ture I'imagerie MET met en évidence une densité de dislocations plus importante et
une organisation de ces dislocations en sous-joints de grains (Fig. 3.8.c). La carte de
désorientation de la méme zone montrent un découpage des grains par des lignes KAM
dont la position correspond bien aux sous-joints observés sur l'image conventionnelle
(Fig. 3.8.d). Nous pouvons donc avancer avec confiance que ces lignes de gradient de
désorientation reflétent bien des zones d’accumulation de dislocations, c’est & dire des

sous-joints de grain.
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Carte d'orientation Désorientation intracrystalline

Haute température
D2029
1270 K - 1.6 GPa

D2321
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1070 K - 2.5 GPa

d)|__2sm =

FIGURE 3.7 — Mesures d’orientation cristalline dans les échantillons MET, traitée de la méme maniére que les mesures EBSD. Cartes d’orientation (a, c)
et désorientation intracristalline (b, d) dans un échantillon déformé a haute température (a, b) et dans un échantillon déformé a moyenne température (c,

d). L’échelle de couleur pour les cartes d’orientation est la méme que pour les cartes EBSD.
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FIGURE 3.8 — Comparaison entre les images MET (a, c) et les cartes de désorientation cristalline (b, d) des échantillons de haute température (a, b) et

moyenne température (c, d). Les fleches rouges indiquent les lignes KAM sur les cartes ASTAR et les sous-joints de grains sur les images MET.



3.4 Discussion

3.4.1 Meécanismes de déformation caractérisés par les données méca-

niques

L’exposant de contrainte n extrait du comportement mécanique de I’échantillon per-
met de supposer du mécanisme de déformation dominant opérant dans cet échantillon.
En général, on admet que I'exposant de contrainte est égal & 1 pour un fluage diffu-
sion 'pur’ (POIRIER, 1985), i.e une déformation controlée par la migration des lacunes
et des atomes interstitiels (voir section 1.2.2), et est égal ou supérieur a 3 pour du
fluage dislocation (POIRIER, 1976), i.e une déformation contrélée par le mouvement des
dislocations. Des valeurs intermédiaires, entre 1 et 3, indiquent généralement une contri-
bution des joints de grains & la déformation, et cette contribution des joints de grains
peut amener a un comportement superplastique de l'agrégat. Dans les expériences a
haute température, 'exposant de contrainte est de 1,5 (Fig. 3.2), ce qui correspond a
un mécanisme controlé par de la diffusion, avec une contribution probable des joints
de grains (LANGDON, 2006). Pour les échantillons déformés & moyennes températures
et haute pression I'exposant de contrainte mesuré est d’environ 5,5 (Fig. 3.2), témoi-
gnant d’un fluage dislocation dominant. Ce changement de mécanisme de déformation
entre 1070 K et 1270 K est aussi observé a travers les microstructures post-mortem des
échantillons. Ces mécanismes de déformation sont détaillés plus bas, supportés par des

observations microstructurales.

3.4.2 L’effet de la contrainte sur la plasticité du périclase

La contrainte est une variable importante dans la déformation plastique et le déve-
loppement des microstructures (KARATO, 2008), comme cela a été montré pour 1’olivine
(JUNG et al., 2006). Il est donc légitime de se demander si nos observations microstruc-
turales doivent étre interprétées en terme d’effet de la pression et de la température
ou bien en terme de contrainte. Les expériences D2321 et D2325 sont réalisées a des
conditions de contrainte similaires, entre 0,43 et 0,75 GPa. Pourtant, les microstruc-
tures observées dans ces deux échantillons sont différentes, avec un maximum de I'IPF

a (110) pour D2321 et a (100) pour D2325 (Fig. 3.3). Cette observation nous permet
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d’attribuer la variation de microstructure & des différences de pression et de tempéra-
ture plutot qu’a la contrainte. A cela s’ajoute le fait que nous réalisons nos tests sur
des plages de contraintes réduites qui ne nous permettent pas de séparer plus en détail
I'effet de la contrainte de celui de la pression et la température sur la plasticité du
périclase. Ainsi, en se basant sur 'observation des échantillons D2321 et D2325, nous
projetterons nos résultats en terme de pression et température seulement. L’effet de la
contrainte & chaque pression et température mériterait d’étre étudié, mais nos données

ne permettent pas cet approfondissement.

3.4.3 Comparaison générale des microstructures

La distribution de la taille de grains dans nos échantillons déformés dépend des
conditions de déformation. En effet, pour les échantillons déformés a haute température
la majorité des grains sont de petite taille, avec une taille moyenne de 1 pm?, i.e un
diameétre équivalent de 1,1 pm, et quelques occurrences de grains plus larges (Fig. 3.5.b).
Dans les échantillons déformés a 875 et 1070 K, la taille de grain moyenne est de 10—
30 um?, correspondant & un diamétre équivalent de 3,6-6.2 pm, au lieu d’environ 3 pm?
(i.e un diameétre équivalent de 2,0 pm) dans I’échantillon non déformé, ce qui indique une
croissance de grain pendant la déformation (Fig. 3.5.c, d). Une différence importante
observée entre les échantillons déformés a moyenne température et & haute pression est
la population de grands grains. Dans ’échantillon déformé a haute pression, des gros
grains sont observés alors que dans les échantillons déformés & moyenne température
aucun grain plus grand que 74 pm? n’est observé. Ces grands grains dans 1’échantillon
déformé & haute pression sont inattendus et sont situés spécifiquement au centre de
I’échantillon. La température dans 1’assemblage expérimental en D-DIA est générée
par un four en graphite et nous suspectons que des gradients de température peuvent
avoir été présents dans le montage expérimental. La distribution normale de la taille
de grain dans les échantillons déformés & 875 et 1070 K montre que la croissance de
grains est normale dans ces échantillons, contrairement aux échantillons déformés a
haute température.

Les échantillons déformés a haute température montrent peu de changement dans la
forme des grains, avec une majorité de grains équiaxes et a ’équilibre, similaires & ceux

de ’échantillon de référence (Fig. 3.5.e, ). Cependant, les cartes EBSD montrent que
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les grands grains ont des joints de grain sinueux et parfois incluent des grains plus petits
(Fig. 3.4.a). Les échantillons déformés a plus basse température montrent des grains qui
évoluent avec la déformation, notamment avec un allongement perpendiculairement &
la direction de compression (Figs. 3.4.d, g, h, 3.5.g, h). L’allongement des grains peut
atteindre 8,75 et les grains les plus allongés sont observés dans les échantillons déformés
aux plus hautes pressions. Cet allongement des grains pendant la déformation a plus
basse température peut étre comparée aux résultats de modélisations auto-cohérentes
qui ont été réalisées pour MgO et NaCl déformés dans un régime controélé par les dislo-
cations. Les systémes de glissement dans des minéraux de structures de type NaCl sont
fortement symétriques et la modélisation de leur déformation en utilisant des modéles
auto-cohérents montre que ce style de fluage dans ces matériaux fortement symétriques
nécessite un changement de la forme de grain. Prendre en compte ce changement de
forme de grain est critique pour modéliser convenablement les textures expérimentales
(WENK et al., 1989; WENK et al., 2009 ; LIN et al., 2019).

Les conditions de déformation affectent aussi la désorientation intragranulaire. Les
échantillons déformés a haute température montrent des grains généralement relaxés
alors que les échantillons déformés a 875 et 1070 K montrent des grains avec de fortes
désorientations intragranulaires (Figs. 3.4). Cette différence est confirmée a 1’échelle du
MET. Dans les échantillons déformés & haute température les images MET montrent
des dislocations isolées et les cartes d’orientation présentent des grains sans déformation
interne (Figs. 3.6.a, 3.7.b, c¢). Les images MET des échantillons déformés a plus basse
température montrent une densité de dislocations importante avec des dislocations qui
s’organisent en sous-joints de grain (Fig. 3.6.b, ¢, d). Les cartes d’orientation dans ces
échantillons témoignent d’une forte désorientation intra-cristalline qui correspond & ces
sous-grains (Fig. 3.7.e, f).

Toutes ces observations montrent une différence claire entre les échantillons déformés
a 1270 K et les échantillons déformés & 875 et 1070 K. Comme indiqué par 'exposant de
contrainte, ces différences microstructurales peuvent étre imputées & un changement de
mécanisme de déformation dominant. En effet, les échantillons déformés & 1270 K ont un
exposant de contrainte de 1,5 et présentent des microstructures incompatibles avec une
déformation controlée par les dislocations, alors que les échantillons déformés a 1070 K

et 875 K ont un exposant de contrainte autour de 5,5 et présentent des microstructures
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cohérentes avec une déformation contrélée par les dislocations.

3.4.4 Meécanisme de déformation du périclase a haute température

Les données mécaniques et les microstructures de nos échantillons montrent que
les échantillons déformés & 1270 K ont un comportement différent de celui des échan-
tillons déformés a 875 et 1070 K. Ainsi, la déformation dans ces échantillons déformés
a haute température est controélée par de la diffusion plutdét que par le mouvement de
dislocations.

Nos échantillons déformés a haute température sont caractérisés par des microstruc-
tures similaires & celles observées dans 1’échantillon non déformé relaxé, c’est a dire
un échantillon dominé par des grains de petite taille de forme équante, avec des joints
de grains courbes et des jonctions triples a ’équilibre, ne présentant pas d’orientation
préférentielle mais une absence de désorientation intra-granulaire. De plus, plusieurs
jonctions quadruples de grains sont observées dans les cartes ASTAR (Fig. 3.7).

Les points quadruples, lorsqu’ils sont associés a des grains équiaxes, sont une mi-
crostrcuture caractéristique du glissement aux joints de grains (GBS) comme défini par
ASHBY et VERRALL (1973), et un élément clé pour I'identification de lactivité de ce
mécanisme de déformation (MARUYAMA et HIRAGA, 2017). En comparaison, le fluage
dislocation est associé avec un allongement des grains cohérent avec la déformation ma-
croscopique et de la déformation intracrystalline. Le fluage diffusion pur est capable de
produire des points quadruples, mais ils sont alors associés a des grains allongés dans
la direction de tension (MARUYAMA et HIRAGA, 2017).

Ainsi, les microstructures observées dans nos échantillons post-mortem sont cohé-
rentes avec une déformation dominée par du glissement aux joints de grain. L’exposant
de contrainte de 1.5 mesuré in-situ supporte une accommodation du mouvement au joint
de grain par de la diffusion. Ce mécanisme fait intervenir le glissement des grains les uns
par rapport aux autres pour accommoder la déformation et donc ne modifie pas signifi-
cativement les cristaux. Ainsi, les grains pourraient changer de position sans atteindre
de 'déformation limite’ et ce mécanisme ouvrirait alors la voie sur la superplasticité.

Quelques grains de plus grande taille sont observés dans ces échantillons (Fig. 3.4.a).
IIs peuvent étre le produit d’une croissance de grain pendant le frittage (e.g, TERWILLIGER,

BOWEN et GORDON (1970)) mais la faible fréquence de ces grains dans I’échantillon de
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référence ne favorise pas cette hypothése. Une croissance de grains anormale peut aussi
étre due au mécanisme de GBS, soit par mouvement du joint de grain & cause d’un excés
de lacunes créé par la déformation a proximité des joints qui glissent les uns par rapport
aux autres (CLARK et ALDEN, 1973), soit par migration du joint de grain pour restau-
rer les dommages créés aux jonctions triples par le glissement des grains (WILKINSON
et CACERES, 1984). L’exposant de contrainte de 1,5 indique une déformation controlée
par de la diffusion, qui est généralement plus efficace pour les petites tailles de grains.
Ainsi, nous supportons l'idée que ces grands grains ne participent pas significativement

A la déformation de 1’échantillon.

Le GBS a déja été rapporté dans le périclase. En particulier, de la diffusion aux
joints de grain avec des occurrences de GBS dans des échantillons fortement déformés
(44 %) a été observée dans du périclase polycristallin & grain fin (0.1 pum) a pression
ambiante et 1173-1423 K (CRAMPON et ESCAIG, 1980). A des tailles de grains plus im-
portantes (entre 18 et 60 um), cependant, TERWILLIGER, BOWEN et GORDON (1970)
ont observé des mécanismes de déformation visqueuse (c.a.d. du GBS ou du glissement
des dislocations) dans le périclase & des températures de 1300-1700 K, associés a des
exposants de contrainte de 2,38 et 3,63. L’étude de STRETTON et al. (2001) rapporte
aussi du fluage dislocation dominant lors de la déformation d’échantillons de ferropé-
riclase & des températures de 1200-1400 K et une pression de 300 MPa. Ces résultats
sont en contradiction avec nos observations qui indiquent une déformation du périclase
principalement par GBS a 1270 K. En fait, la taille de grain dans leurs échantillons,
de l'ordre de 40 pm, est supérieure a celle de nos échantillons (~ 1 pm). Il est connu
que la température de transition entre une déformation dominée par du GBS et une
déformation dominée par du fluage dislocation dépend de la taille de grain. A partir
des études de TERWILLIGER, BOWEN et GORDON (1970), de STRETTON et al. (2001)
et de nos résultats, il semble que cette transition se produise dans le périclase pour des
tailles de grain comprises entre ~ 3 pum et 10-50 pum. L’effet de la pression sur cette
transition, mais aussi de la teneur en fer, nécessite des études complémentaires pour

étre caractérisé.
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3.4.5 Les systémes de glissement du périclase

Les mécanismes de déformation contrélés par du mouvement des dislocations sont ca-
ractérisés par la formation d’une orientation préférentielle dans le polycristal (KARATO,
1998). Nos échantillons déformés a moyenne température et & haute pression ont une
orientation préférentielle, ainsi qu’un exposant de contrainte de 5,5. On s’attend donc
a ce que le mécanisme de déformation dominant dans ces échantillons soit contrélé par
du mouvement des dislocations.

Les orientations préférentielles observées expérimentalement peuvent étre compa-
rée a des résultats de modélisations auto-cohérentes (LIN et al., 2017) pour déduire
lactivité de chacun des systémes de glissement (110){110}, (110){100} et (110){111}
dans I’échantillon et 1’évolution de la forme des grains (WENK et al., 1989). Les orienta-
tions préférentielles sont ensuite associées aux systémes de glissement les plus actifs. Les
échantillons déformés & moyenne température montrent un maximum en (110) dans la
figure de pole inverse de la direction de compression. Cette orientation préférentielle est
associée par les modéles & une action dominante des systémes (110){110} et (110){100}
avec une activité équivalente. Pour I'échantillon déformé a haute pression, 'IPF de la
direction de compression montre un maximum en (100), ce qui correspond & une ac-
tivité dominante du systéme (110){110}. On observe ainsi, aux températures étudiées
(875-1070 K), une transition de systéme de glissement dominant induite par la pres-
sion. Pour les gammes de températures étudiées ici, on retrouve alors une combinaison
des systémes (110){110} et (110){100} a basse pression (en dessous de 5 GPa) et un

systéme (110){110} dominant & haute pression (au dessus de 5 GPa).

3.4.6 Plasticité du périclase a hautes pressions et hautes températures

A partir de nos résultats expérimentaux de déformation du périclase, combinés aux
travaux précédents de LIN et al. (2017) et IMMOOR et al. (2018), nous pouvons résumer
sa plasticité & haute pression et haute température comme suit (Fig. 3.9) :

— A basses températures et en dessous de 70 GPa, les orientations préférentielles

en compression témoignent d’une déformation contrélée par du glissement des
dislocations avec une activité dominante du systéme (110){110} (LIN et al., 2017 ;

IMMOOR et al., 2018) ;
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— A basses pressions (moins de 5 GPa), une transition depuis ce systéme de glis-
sement dominant vers une combinaison des systémes (110){110} et (110){100},
avec des activités similaires, est observé vers 900 K. La température de transition
entre ces deux régimes augmente avec la pression.

— A haute pression (au dessus de 20 GPa), la température de transition entre un
glissement des dislocations dominé par une combinaison de systémes (110){110}
et (110){100} et un glissement des dislocations dominé par le systéme (110){110}
semble décroitre avec la pression (IMMOOR et al., 2018), méme si cette tendance
reste encore a vérifier (LIN et al., 2019);

— Pour finir, pour une température de 1270 K et des pressions jusqu’a 6,5 GPa, les
échantillons déformés montrent une absence d’orientation préférentielle indiquant
un mécanisme de déformation qui n’est pas controlé par des mouvements de
dislocations, mais plutdt par du glissement aux joints de grain accommodé par
de la diffusion.

Ce comportement plastique du périclase est cohérent avec les modélisations numé-
riques et expériences les plus récentes de 'effet de la température et de la pression sur
les CRSS (critical resolved shear stress) dans des monocristaux de périclase (AMODEO,
CARREZ et CORDIER, 2012; GIRARD, CHEN et RATERRON, 2012). Ces modélisations
prédisent une activité dominante du systéme (110){110} & basse température et une
transition vers une combinaison des systémes (110){110} et (110){100} & plus haute
température et plus haute pression. Il y a pourtant des différences.

Tout d’abord, la température de transition entre le glissement sur (110){110} et
le glissement sur (110){110} et (110){100} & pression ambiante est d’environ 700 K
dans les expériences de déformation sur des polycristaux contre environ 1500 K d’aprés
les modéles numériques. Cette différence peut s’expliquer par une sous-estimation de
la température dans les expériences, une sous-estimation de l'effet de la température
dans les modéles numériques ou, plus probablement, par des comportements plastiques
différents entre les polycristaux et les monocristaux. En fait, dans les polycristaux les
interactions entre les grains et ’évolution de la texture sont des facteurs importants
pour le comportement mécanique des matériaux. Ainsi, le systéme de glissement domi-
nant dans un polycristal n’est pas forcément celui avec le CRSS le plus faible dans un

monocristal (MAINPRICE et al., 2008).
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Ensuite, les modéles numériques prédisent une transition nette d’un glissement des
dislocations dominant sur (110){110} & un glissement des dislocations sur les systémes
(110){110} et (110){100} avec des activités similaires autour de 40 GPa, suivi par une
transition vers une activité dominante du systéme (110){100} & partir de 60 GPa. Dans
ces modéles, ces deux transitions ne dépendent pas de la température. Dans les ex-
périences de déformation de monocristaux de MgO de GIRARD, CHEN et RATERRON
(2012), l'augmentation de la pression favorise le systéme (110){100}, qui deviendrait
dominant & 23 GPa, c’est & dire a une pression bien plus basse que celle prévue par
les modéles numériques. Cependant, les expériences de déformation de polycristaux en
cellule & enclumes de diamant (CED) rapportent des textures de compression indiquant
une augmentation de l'activité du systéme (110){100} & haute pression et haute tem-
pérature (IMMOOR et al., 2018) mais la transition compléte de systémes de glissement
a 300 K n’est pas observée (LIN et al., 2019). Il existe des biais dans Iinterprétation
d’un changement de systéme de glissement dominant causé par la pression en CED
puisque la déformation de ’échantillon est fortement impactée par I'histoire de I’échan-
tillon (AMODEO, DANCETTE et DELANNAY, 2016). Cette observation pourrait aussi
venir d’une différence de la plasticité entre les polycristaux et les monocristaux.

Enfin, les échantillons indiquent qu’a basse pression et & une température de 1270 K,
le mécanisme de déformation plastique dominant dans le périclase est le glissement aux
joints de grain accommodé par la diffusion, un mécanisme qui n’avait pas été pris en
compte dans les études précédentes. La température de transition entre le GBS et le
fluage dislocation dépend de la taille de grain et n’est pas observé en-dessous de 1400 K

pour des tailles de grains de 10-50 pm (STRETTON et al., 2001).

3.4.7 Implications pour le manteau terrestre

Le ferropériclase est le second minéral le plus abondant du manteau inférieur de la
Terre. Les propriétés du manteau inférieur comme la vitesse de déformation ou ’aniso-
tropie sismique, vont donc étre influencées par le style de déformation de ce minéral.
A partir de nos résultats expérimentaux, le mécanisme de déformation & une tempéra-
ture de 1270 K et une taille de grain micronique est le glissement aux joints de grains
accommodé par de la diffusion.

Au cours du glissement aux joints de grain accommodé par de la diffusion, les grains
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Temperature (K)

Pressure (GPa)

FIGURE 3.9 — Carte des mécanismes de déformation dans le périclase projetée
dans I’espace P-T (pour des vitesses de déformation comprises entre 1076 et 1075
s~! et pour des tailles de grains microniques) et basée sur des observations micro-
structurales. Les marqueurs rouges correspondent aux conditions de déformation
dans lesquelles le GBS accommodé par de la diffusion est dominant. Les mar-
queurs verts et les marqueurs bleus correspondent aux conditions de déformation
pour lesquelles le glissement des dislocations est dominant, avec une activité do-
minante du systéme (110){110} ou une activité égale des systémes (110){110} et
(110){100}, respectivement. Les zones rouges, vertes et bleues sont des guides et
font ressortir les différents domaines du comportement plastique du périclase. Les
marqueurs ronds correspondent aux données de notre étude, les marqueurs carrés
correspondent aux données de LIN et al. (2017) et les marqueurs triangulaires cor-
respondent aux données de IMMOOR et al. (2018). a) Résumé des mécanismes de
déformation observés dans cette études et dans les travaux de LIN et al. (2017) et

IMMOOR et al. (2018). b) Zoom sur les basses pressions.

98

1300
12005
" + +
Deformation map at strain rate of 10°> to 1076 st 1000 |
< ooof
o
B é 800
1500 [ - . R §
[ 4 E 00}
e <110>{110} + <110>{100} |~
| 4 A A A 600 |-
1000 |-
P o 500
| a A I A
= 4(}0_
B <110>{110 [ Lin et al,, 2017
500 |- {11y woof
L 5 10 15
| . A A A b) Pressure (GPa)
a) o 1 f L ' L . . L ' L L x 1 L ' '
10 20 30 40 50 60 70 80




de 'agrégat accommodent la déformation en changeant de voisins. La microstructure de
I’agrégat est donc peu affectée par la déformation et le matériau va potentiellement avoir
un comportement superplastique et accommoder une grande quantité de déformation,
jusqu’a 2000% dans certains cas (LANGDON, 2006). Ainsi, si le glissement aux joints
de grain accommodé par de la diffusion est réellement le mécanisme de déformation
dominant dans le manteau inférieur, de grandes quantités de déformation pourront étre
accommodées par le périclase sans produire d’orientation préférentielle. Ce résultat est
compatible avec I'absence d’anisotropie sismique observée dans la majorité du manteau
inférieur (MEADE, SILVER et KANESHIMA, 1995).

La transition entre un régime de déformation controlé par des dislocations et un
régime de déformation controlé par le GBS, cependant, dépend de la pression, la tem-
pérature, la vitesse de déformation et la taille de grain. Jusqu’a maintenant, le domaine
de pressions et températures pour lequel le GBS pourrait étre dominant dans le man-
teau inférieur n’a pas été étudié expérimentalement dans le périclase. Les températures
dans le manteau inférieur sont comprises entre 1900 et 2600 K et il n’est pas sir, pour
I'instant, que ces températures soient suffisantes pour favoriser le GBS aux pressions du
manteau inférieur (24-135 GPa). Nos résultats montrent tout de méme que les hautes
températures favorisent le GBS dans le périclase pour des tailles de grains microniques.

La taille de grains dans le manteau inférieur n’est pas bien connue. Des études
rapportent une taille de grain d’environ 1 pum aprés la discontinuité & 660 km de pro-
fondeur (SoLoMATOV, EL-KHOZONDAR et TIKARE, 2002 ; YAMAZAKI et al., 1996 ; ITO
et SATO, 1991) alors que d’autres proposent que, a des échelles de temps géologiques,
ces grains microniques peuvent subir de la croissance de grain et atteindre des tailles
de 1000 ym (SoLoMATOV, EL-KHOZONDAR et TIKARE, 2002). Cependant, la crois-
sance de grain dans le ferropériclase du manteau inférieur pourrait étre limitée par la
présence en grande quantité de la bridgmanite (YAMAZAKI et al., 1996 ; SOLOMATOV,
EL-KHOZONDAR et TIKARE, 2002). L’étude des propriétés mécaniques du manteau ter-
restre nécessite donc de prendre en compte que le GBS peut étre dominant dans le
ferropériclase a grains fins dans les régions du manteau ot la taille de grains est petite,
mais sera supplantée par du glissement des dislocations si la taille de grain croit. La
transition entre ces deux régimes en fonction de la pression et la taille de grains reste a

déterminer.
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Dans les régions ou la taille de grain est trop importante pour que le GBS soit
efficace, le glissement des dislocations sera le mécanisme dominant. Dans ce cas, les
résultats expérimentaux montrent que le glissement des dislocations sur une combinaison
de systeémes (110){110} et (110){100} sera dominant. La question d’un glissement des
dislocations avec un systéme (110){100} dominant au dessus de 60 GPa, comme prédit
par les modéles numériques, reste ouverte puisque cette transition n’a pas été observée
expérimentalement jusque la. Si ce régime existe, il pourrait étre actif dans les régions

les plus profondes du manteau inférieur.

3.5 Conclusion du chapitre

A travers la caractérisation in-situ du comportement mécanique et ex-situ de la
microstructure d’échantillons polycristallins de périclase déformés & hautes pressions et
hautes températures, nous avons pu compléter la carte de déformation du périclase dans
le domaine 875-1270 K et 1,6-8,3 GPa.

A 875 et 1070 K, les échantillons présentent une orientation préférentielle significa-
tive et des grains allongés avec une forte déformation intra-cristalline. Supportées par
un exposant de contrainte compris entre 5,3 et 5,6, ces microstructures montrent que
dans ces échantillons le glissement des dislocations est dominant, avec des changements
de systémes de glissement dominant suivant la pression et la température.

A 1270 K, les échantillons présentent des petits grains équiaxes, a 1’équilibre, ne
montrent pas d’orientation préférentielle ni de déformation intra-cristalline, mais des
jonctions quadruples de grains. Ces microstructures et I’exposant de contrainte de 1,5
indiquent que le mécanisme de déformation dominant dans ces échantillons est le glis-
sement aux joints de grains accommodé par de la diffusion.

En extrapolant ces résultats aux conditions du manteau inférieur, nous proposons
que le glissement aux joints de grain accommodé par de la diffusion soit le mécanisme
dominant dans les régions du manteau inférieur ou la taille de grains est petite. La do-
minance de ce mécanisme de déformation est capable d’expliquer I’absence d’anisotropie
sismique mesurée dans la majeure partie du manteau inférieur. Lorsque la taille de grain
est trop importante pour que le GBS soit efficace, le glissement des dislocations pourrait

devenir le mécanisme de déformation dominant, et notamment avec une combinaison
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FI1GURE 3.10 — Schéma de Ueffet de la variation de la température, de la pression et
de la taille de grain sur le style de déformation plastique dominant dans le périclase.
La recristallisation pourrait étre le mécanisme responsable du changement de la
taille de grain, en produisant une croissance des grains si le mécanisme de migration
du joint de grain (GBM pour grain boundary migration) est le processus dominant,
ou une diminution de la taille de grain si la rotation des sous-grains (SGR pour

sub-grain rotation) est dominant.

de systémes de glissement (110){110} et (110){100}.

Finalement, la pression et la température influent fortement sur les mécanismes de
déformation dans le périclase. Leur effet peut étre simplement de changer le(s) sys-
téme(s) de glissement dominant(s), ou bien de complétement changer le mécanisme de
déformation (Fig. 3.10). En plus de la pression et de la température, nous avons mis
en évidence que la microstructure des roches du manteau (e.g. la taille de grain) est
aussi un parameétre important pour comprendre et prédire le régime de déformation des

minéraux dans le manteau inférieur.
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Chapitre 4

Transformation de l’olivine en
wadsleyite aux conditions de la
discontinuité a 410 km de

profondeur dans le manteau

4.1 Problématique

La discontinuité sismique observée autour de 410 km dans le manteau terrestre est at-
tribuée a la transformation de 1’olivine du manteau supérieur en wadsleyite (RINGWOOD,
1991). Cette hypothése a d’abord été proposée par BIRCH (1952), pour expliquer des
sauts de vitesse sismique trop faibles pour étre diis a un changement radical de chi-
mie dans le manteau, mais trop importants pour étre expliqués uniquement par la seule
compression des minéraux du manteau supérieur. Il suggére alors qu'une transformation
de phase des silicates du manteau supérieur se produise aux profondeurs oil ces discon-
tinuités sont observées, c’est a dire a 410, 520 et 660 km de profondeur. Cette hypothése
a ensuite été vérifiée au travers d’expériences de transformation de phases en labora-
toire, d’abord sur des matériaux analogues (RINGWOOD, 1958a; RINGWOOD, 1958b;
RINGWOOD, 1962b), puis sur les minéraux naturels (RINGWOOD et MAJOR, 1970). Ces
expériences montrent qu’a une température de 1700 K (qui est I'estimation classique
de la température a 410 km dans le manteau), l'olivine se transforme en wadsleyite a
13-14 GPa, c’est a dire autour de 410 km de profondeur dans la Terre (RINGWOOD

et MAJOR, 1970). La transformation de l'olivine en wadsleyite peut donc expliquer le
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saut de vitesse sismique & 410 km de profondeur. L’autre transformation de phase, celle
des pyroxénes en grenat, en plus de concerner une proportion plus faible du manteau
(~ 40% du volume), semble se faire de fagon plus progressive, sur une gamme de pres-
sions plus large (RINGWOOD, 1991). Elle ne permet donc pas d’expliquer le brusque
saut de vitesse sismique & 410 km de profondeur.

La transformation de I'olivine en wadsleyite est donc un processus important, qui
délimite le haut de la zone de transition du manteau (MTZ), mais qui implique aussi
un changement de propriétés du manteau. D’abord parce que l'olivine et la wadsleyite
n’ont pas les mémes propriétés, et ensuite parce que le mécanisme de transformation
peut conserver ou remettre a zéro les microstructures de 'agrégat.

Cette transformation de phase a été largement étudiée ces derniéres années (BREARLEY,
RUBIE et ITO, 1992; KERSCHHOFER, SHARP et RUBIE, 1996 ; KUBO et al., 1998b;
KUBO et al., 1998a ; KERSCHHOFER et al., 1998 ; KUBO, OHTANI et FUNAKOSHI, 2004 ;
DEMOUCHY et al., 2011; SMYTH et al., 2012; MOHIUDDIN et KARATO, 2018) et des
diagrammes de phases de 'olivine ont été établis, en fonction de la température, de
la pression mais aussi de la composition chimique de 'olivine. La figure 1.9 montre le
diagramme de phase d’une olivine de composition (Mgp ggFep 11)25104. Il ressort aussi
des études expérimentales que la transformation de ’olivine en wadsleyite peut se faire
suivant deux mécanismes : un mécanisme cohérent et un mécanisme incohérent. Le
mécanisme cohérent transforme ’olivine en wadsleyite en modifiant le réseau cristallin
de Polivine pour construire celui de la wadsleyite. Il conserve ainsi une mémoire de
lorientation cristallographique préférentielle de 1'olivine parent (voir section 1.3.2). Le
mécanisme incohérent, au contraire, fait intervenir de la diffusion pour détruire le ré-
seau cristallin de ’olivine et construire celui de la wadsleyite sur un site de nucléation.
Ainsi, la wadsleyite formée n’hérite pas de 'orientation cristallographique préférentielle
de l'olivine parent (voir section 1.3.2).

Le mécanisme incohérent est fréquemment observé, soit par nucléation de la wad-
sleyite aux joints de grains de I'olivine (KUBO et al., 1998a ; KUBO, OHTANI et FUNAKOSHI,
2004 ; BREARLEY, RUBIE et ITO, 1992 ; KUBO et al., 1998b ; MOHIUDDIN et KARATO,
2018 ; RosA et al., 2016), soit par nucléation de la wadsleyite a l'intérieur des grains
d’olivine le long de défauts (KERSCHHOFER et al., 1998 ; KERSCHHOFER, SHARP et

RUBIE, 1996 ; MOHIUDDIN et KARATO, 2018), sans toutefois montrer de relation to-
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potactique avec 'olivine héte. Le mécanisme cohérent est assez rarement observé, et
méme quand il est observé, il n’est généralement pas le mécanisme de transformation
dominant (SMYTH et al., 2012).

Différentes microstructures pourraient donc apparaitre dans la wadsleyite nouvel-
lement formée, en fonction du type de transformation qui la produit. En effet, une
transformation cohérente donnera une orientation préférentielle aux cristaux de wad-
sleyite, liée a celle de D'olivine dont ils sont issus. Au contraire, une transformation
incohérente avec nucléation aux joints de grains produira des grains de wadsleyite sans
orientation préférentielle spécifique. Enfin, une transformation incohérente avec nucléa-
tion intracristalline pourrait produire des grains de wadsleyite avec une orientation
préférentielle de forme, puisque dans ce type de transformation la wadsleyite forme des
lamelles généralement alignées dans des plans spécifiques de l'olivine (les plans (010)
(KERSCHHOFER, SHARP et RUBIE, 1996) ou {101} (KERSCHHOFER et al., 1998)).

Déterminer le ou les mécanismes de transformation de I'olivine effectifs aux condi-
tions de la discontinuité a 410 km dans le manteau et caractériser les microstructures
qui en résultent est d'une grande importance pour comprendre les microstructures dans
la MTZ et interpréter I'anisotropie sismique observée dans cette région. Cependant,
dans la plupart des études antérieures, les microstructures du résultat de la transfor-
mation olivine-wadsleyite ont été observées post-mortem. Dans cette condition, les mi-
crostructures de transformation ont pu étre altérées par I’évolution post-transformation
de I’échantillon, ou bien par la décompression qu’a subie I’échantillon avant d’étre ré-
cupéré pour analyses en microscopie électronique. La seule étude in-situ sur le sujet
(ROSA et al., 2016) a été réalisée & des températures basses pour la MTZ (1150 K), qui
correspondraient plutét & un contexte de zone de subduction. Les expériences hautes-
températures & des pressions pertinentes pour le manteau sont en effet assez difficiles.
En cellules & enclumes de diamant (CED), par exemple, il faut réussir a générer une
température stable dans I’échantillon sans atteindre la température de fusion du milieu
transmetteur de pression pour éviter qu’il fonde et que I’échantillon se déplace dans le
joint. De plus, la transformation de l’olivine en wadsleyite se fait sur un domaine de
pression et température restreint (voir figure 1.9), qui peut étre facilement dépassé.

Nous proposons donc dans ce chapitre de caractériser in-situ les microstructures de

transformation de l’olivine en wadsleyite & des conditions pertinentes pour le manteau
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‘normal’ & 410 km de profondeur. Pour cela nous avons réalisé une série d’expériences de
transformation d’olivine de San Carlos en cellule & enclumes de diamant avec chauffage
laser, & des températures de 1450 & 1770 K et des pressions de 12,3-20,2 GPa. Pour
le suivi in-situ de I’évolution des microstructures dans 1’échantillon tout au long de

I’expérience, nous avons utilisé la technique de la cristallographie multigrain.

4.2 Méthodes

4.2.1 Transformation de l’olivine en wadsleyite 4 haute pression et

haute température

Pour I'étude de la transformation de l'olivine en wadsleyite, nous avons utilisé des
échantillons d’olivine de San Carlos, car cette composition est proche de celle de 'olivine
du manteau (GAUL, 2000). Nous utilisons deux types d’échantillons, des monocristaux
et des polycristaux. Nos échantillons monocristallins sont des fragments de 10-15 pm
d’épaisseur et d’une vingtaine de micrométres de coté (cf. section 2.1.3) de cristaux
naturels d’olivine de San Carlos. Les échantillons polycristallins d’olivine sont préparés
par frittage en presse piston-cylindre d’une poudre de la méme olivine, comme détaillé
dans la section 2.1.3. L’analyse du résultat de frittage au microscope électronique a
balayage avec la technique de la diffraction des électrons retro-diffusés, montrent que les
grains dans ce polycristal ont une taille de 1-50 pm et ne présentent pas d’orientation
préférentielle. Des mesures par infra-rouge (FTIR) de la teneur en eau des cristaux
d’olivine dans ces échantillons indiquent qu’ils contiennent moins de 3 ppm poids d’eau
(section 2.1.3).

Les échantillons sont préparés pour 'expérience de transformation en CED comme
indiqué dans la section 2.1.3.

Pour I’étude in-situ de ces expériences de transformation & haute pression et haute
température, nous avons eu besoin de rayonnements-X sur des lignes synchrotron.
Trois synchrotrons nous ont donné accés a leur ligne haute-pression, PETRA III a
DESY (Hambourg, Allemagne), 'ESRF (Grenoble, France) et SOLEIL (Gif-sur-Yvette,
France). A PETRA III et 'ESRF, les lignes synchrotron ont été équipées avec un chauf-
fage laser rotatif, qui permet aux lasers de pivoter avec la CED pendant les acquisitions

de cristallographie multigrain et ainsi de garder la haute température pendant les me-
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mirroir

Rayons-X

mirroir

FIGURE 4.1 — Schéma du montage expérimental spécifique aux mesures de cristal-
lographie multigrain & haute température sur ligne synchrotron, vue de dessus. Le
rayonnement X synchrotron (ligne bleue) traverse la cellule a enclumes de diamant
(CED, en vert) et est transmis ou diffracté par les cristaux de ’échantillon. Les
rayons diffractés (en bleu) forment le cliché de diffraction sur le détecteur, comme
en diffraction X classique. Pour la cristallographie multigrain, la CED pivote au-
tour de ’axe vertical de la cellule pour acquérir une série de clichés de diffraction
avec différents angles d’incidence du faisceau de rayons-X. Habituellement, cette
étape nécessite 'arrét de la chauffe du fait que les lasers sont fixes et se retrouvent
donc désalignés pendant la rotation de la CED, comme c’est le cas sur la ligne
PSICHE a SOLEIL. Dans un montage expérimental spécifique, mis en place sur
les lignes P02.2 & PETRA III et ID27 a L’ESRF, les lasers (lignes rouges) qui
assurent le chauffage de la CED sont montés sur des bras rotatifs qui permettent
de faire pivoter les lasers en méme temps que la CED et ainsi conserver une haute

température dans I’échantillon pendant la mesure multigrain.
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sures (Fig. 4.1). A SOLEIL, les lasers fixes du montage expérimental ne permettaient
pas d’acquérir les mesures multigrain & haute température. Ainsi, avant chaque me-
sure multigrain, les lasers sont coupés, ce qui produit une trempe en température de
I’échantillon, et rallumés seulement aprés la mesure multigrain.

Sur la ligne synchrotron P02.2 & PETRA III les rayons-X avaient une longueur
d’onde de 0.2903 A et le faisceau avait une taille de 7,6 (horizontal) sur 4,4 (verti-
cal) um?. La distance entre le détecteur et 1’échantillon était de 398,7 mm, d’aprés la
calibration du standard de CeOs. Les images de diffraction ont été collectées sur un
détecteur plan de silice amorphe PerkinElmer XRD 1621. Sur la ligne synchrotron ID27
a PESRF, les rayons-X avaient une longueur d’onde de 0,3738 A et le faisceau une
taille de 3,2 (horizontal) sur 3,0 (vertical) ym?2. La distance échantillon-détecteur était
de 245,54 mm, d’aprés la calibration du standard de CeOs. Les images de diffraction
ont été collectées sur un détecteur CCD MARI165. Sur la ligne synchrotron PSICHE
a SOLEIL, les rayons-X avaient une longueur d’onde de 0,3738 A et le faisceau une
taille de 12 (horizontal) sur 10 (vertical) ym?. La distance échantillon-détecteur était
de 389,75 mm, d’aprés la calibration du standard de CeOs. Les images de diffraction ont
été collectées sur un détecteur plan PILATUS. Ce détecteur haute technologie est plus
rapide pour 'acquisition des données et supporte de plus hautes intensités des taches de
diffraction, ce qui lui donne une meilleure résolution, que les détecteurs des deux autres
lignes synchrotron.

Pendant ’expérience, les échantillons sont chauffés par des lasers et la température
est mesurée par spectro-radiométrie, c’est & dire en analysant le spectre d’émission
thermique de I’échantillon pendant la chauffe. Pour chaque mesure de température, ces
spectres d’émission sont mesurés de chaque co6té de I’échantillon pour diminuer I'erreur
sur la température. L’erreur moyenne observée sur nos mesures de température (la
différence entre la température sur chaque face de I’échantillon) est d’environ 100 K. La
pression subie par I’échantillon est mesurée & partir de clichés de diffraction, en extrayant
les paramétres de maille des différentes phases par affinement Rietveld dans le logiciel
MAUD (LUTTEROTTI, VASIN et WENK, 2014 ; WENK et al., 2014). Ces paramétres de
maille sont ensuite introduits dans des équations d’état & haute température tirées de
la littérature (ANGEL, ALVARO et NESTOLA (2018) pour l'olivine et KATSURA et al.

(2009) pour la wadsleyite), et implémentées dans le logiciel EosFit (ANGEL, ALVARO et
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GONZALEZ-PLATAS, 2014).
Les conditions de pression et température mesurées tout au long des expériences
sont indiquées dans le tableau 4.1 et les chemins pression-température suivis par les

échantillons sont présentés dans la figure 4.2.
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01T

Expérience nom de la P T phase nombre de taille de grain gve gve
mesure multigrains (GPa) (K) grains moyenne (pm) /grain  indexés
Olivine 01 multil 6,3 300 olivine 1 58,4 75,0 19,9%
multi4 16,1 300 olivine 25 5,28 31,0 16,4%
wadsleyite 72 2,86 31,7 42,6%
LTC 05 01 s26 14,9 1400 olivine %) 4,58 37,9 23,3%
s27 18,7 1730 wadsleyite 114 3,22 39,0  46,4%
s28 8,9 300 wadsleyite 560 1,66 45,8 67,9%
LTC 03 02 s07 17,3 1700 olivine 180 2,66 46,9 58,7%
s08 18,8 1700 wadsleyite 188 2,52 49,4 63,2%
s09 18,8 1620 wadsleyite 208 2,33 49,0 64,1%
s10 20,3 1770 wadsleyite 232 2,15 49.1 64,7%
s12 13,1 300 wadsleyite 251 2,46 50,1 63,8%
P2 01 s06 20,2 1550 olivine 84 5,15 1224 47.6%
s07 13,5 1510 olivine 83 1,54 119,1  46,8%
wadsleyite 30 3,50 123,7  17,0%
s08 12,3 1450 wadsleyite 144 4,02 474 76,2%
s09 14,0 1520 wadsleyite 136 3,97 52,7 71,1%
s15 14,8 1510 wadsleyite 99 4,54 50,3 60,0%

TABLE 4.1 — Tableau des conditions expérimentales des expériences de transformation de I’olivine en cellules & enclumes de diamant. Quatre expériences sont
présentées, LTC_05_ 01, LTC_03_02 et P2 01 réalisées sur des polycristaux d’olivine et Olivine 01 & partir d'un monocristal d’olivine. Pour chacune, la
pression et la température associées aux différentes mesures multigrain ainsi que les résultats de 'indexation sont indiquées. Le nombre de grains indiqué
dans le tableau correspond au nombre de grains d’olivine ou de wadsleyite indexés & partir de la mesure multigrain. La taille de grains moyenne présentée
dans ce tableau correspond au rayon moyen des grains indexés estimé a partir de I'intensité relative des taches de diffraction associées a chacun des grains et
de la géomeétrie de l'expérience. ’gve/grain’ représente le nombre moyen de taches de diffraction indexées & un méme grain. ’gve indexés’ est le pourcentage
des taches de diffraction mesurées et potentiellement associées & la phase considérée, qui ont été indexées & des grains. A noter que parmi ces taches de

diffraction certaines peuvent étre issues d’autres phases (comme le milieu transmetteur de pression) dont une ou plusieurs positions de diffraction recoupent

celles de la phase étudiée.



4.2.2 Caractérisation in-situ de la microstructure

L’évolution de I’échantillon pendant la transformation est suivie in-situ par cristallo-
graphie multigrain. Cette méthode est présentée en détail dans la section 2.2.3. Nous la
résumerons ici & 'acquisition de clichés de diffraction 2D a différents angles de rotation
de la CED dans le but i) de séparer le signal de diffraction de poudre et le bruit de
fond du signal de diffraction des grains individuels de I’échantillon, et ii) de mesurer
des téches de diffraction de ces grains individuels en 3D pour pouvoir remonter a leur
orientation cristalline. A la fin du traitement de ces données multigrain, nous obtenons
une liste des grains indexés et leur orientation.

Il est aussi possible d’extraire la taille des grains mesurés par cristallographie mul-
tigrain. En effet, on peut estimer la taille relative des grains de 1’échantillon en fonction
de l'intensité des taches de diffraction qui leur sont associées. Puis, comme nous connais-
sons la taille de la zone échantillonnée (taille du faisceau vs. épaisseur de ’échantillon),
le nombre de grains et leur taille relative, nous pouvons calculer leur taille ‘réelle’. Ce
calcul est réalisé par un script de la collection timelessTools (https://github.com/
FABLE-3DXRD/TIMEleSS). Les tailles de grains estimées par cette méthode sont présen-
tées dans le tableau 4.1 et exprimées en rayon équivalent (i.e. le rayon qu’aurait le grain

s’il était une sphére parfaite).

4.2.3 Traitement des données d’orientation avec MTEX

Les orientations des grains obtenus par cristallographie multigrain sont ensuite repré-
sentées dans des figures de poles (PF, pour pole figure) et des figures de poles inverses
(IPF, pour inverse pole figure) avec le logiciel MTEX dans MATLAB (BACHMANN,
HIELSCHER et SCHAEBEN, 2010 ; MAINPRICE et al., 2015).

Pour aller plus loin dans I'interprétation de nos données, nous avons voulu simuler
le résultat d’une transformation topotactique de ’olivine en wadsleyite. Pour cela nous
avons utilise MTEX qui est capable de faire des opérations sur des orientations et ainsi
de calculer 'orientation d’un cristal & partir d’'une orientation de départ et d’une re-
lation cristallographique de topotaxie. Comme base de nos calculs, nous avons utilisé
les grains d’olivine mesurés par cristallographie multigrain dans nos échantillons avant

la transformation en wadsleyite. A chacun de ces grains, nous appliquons une trans-
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FIGURE 4.2 — Chemins pression-température des trois expériences de transforma-
tion dans des polycristaux d’olivine. Les points sont déterminés & partir de clichés
de diffraction 2D et de mesures multigrain. Le remplissage des marqueurs indique
la phase présente dans 1’échantillon. Un marqueur vide correspond & l’olivine, un
marqueur rempli & moitié correspond a un mélange olivine-wadsleyite et un mar-

queur plein indique la dominance de la wadsleyite.

formation de phase, c’est & dire une relation cristallographique. Deux mécanismes de
transformation cohérente ont été proposés par SMYTH et al. (2012) : [001],; // [010]yqg
et (100)y; // (101)yq, ou [001]g; // [100]wg et (100)o; // (021)yq. Ainsi, pour chaque
grain d’olivine observé avant la transformation, le logiciel nous donne 'orientation du
grain de wadsleyite correspondant dans le cas ot la transformation se fait en suivant une
relation topotactique. Les orientations de ces grains de wadsleyite simulés sont ensuite

tracées dans des IPF.

4.3 Reésultats

4.3.1 Transformation dans un monocristal d’olivine

La transformation dans un monocristal d’olivine a été réalisée sur la ligne synchro-
tron PSICHE a SOLEIL. La taille du faisceau de rayons-X, trés large comparée a celles
des deux autres lignes synchrotron, nous a permis d’analyser une zone conséquente de
I’échantillon pendant ’expérience. Les lasers fixes ne permettaient pas de conserver la

chauffe de I’échantillon pendant les mesures multigrain.
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FIGURE 4.3 — Microstructures des grains dans I’échantillon au cours de la trans-
formation. a) Image moyenne de la collection multigrain 'multi’, montrant la dif-
fraction du monocristal d’olivine de départ. b) Orientation du grain d’olivine de
départ. ¢) Image moyenne de la collection multigrain 'multi4’ montrant la diffrac-
tion de gros grains d’olivine sous contrainte et d’une multitude de petits grains
de wadsleyite. d) Orientation des grains d’olivine indexés a partir de cette mesure
multigrain. e) Orientation des grains de wadsleyite indexés a partir de cette mesure

multigrain. N est le nombre de grains indexés.
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La figure 4.3 présente deux étapes de 'expérience : le monocristal d’olivine de dé-
part (Fig. 4.3.a, b) et 'échantillon en cours de transformation (Fig. 4.3.c, d, e). Au
début de l'expérience, 1'olivine est un monocristal (Fig. 4.3.a, b) d’une taille de 58,4 um
(Table 4.1). Sur le cliché de diffraction c) (Fig. 4.3) la transformation est en cours et
I'olivine et la wadsleyite sont présentes dans I’échantillon. Sur ces clichés, les taches de
diffraction de l'olivine sont trés intenses, ce qui indique que les grains d’olivine sont
de grande taille. De plus, I’étalement des taches de diffraction, particuliérement sur le
cliché ¢), montre que les grains d’olivine subissent une contrainte importante. L’'indexa-
tion des grains d’olivine & partir de la mesure multigrain correspondant au cliché c)
(Fig. 4.3.b) indique que le monocristal d’olivine s’est divisé en 25 grains avec des orien-
tations différentes, et une taille moyenne de 5,28 pm (Fig. 4.3.d, Table 4.1). D’apreés le
cliché de diffraction de I’échantillon en cours de transformation (Fig. 4.3.c), les taches
de diffraction de la wadsleyite sont nombreuses et peu intenses par rapport a celles
de l'olivine. Les grains de wadsleyite formés sont donc plus nombreux et de plus pe-
tite taille que les grains d’olivine reliques. En effet, I'indexation multigrain trouve 72
grains de wadsleyite avec une taille de grain moyenne de 2,86 um (Fig. 4.3.e, Table 4.1).
Les taches de diffraction de la wadsleyite ne semblent pas avoir d’orientation préféren-
tielle et dessinent des anneaux de diffraction bien visibles. Pourtant, la figure de poles
des orientations des grains de wadsleyite indexés montrent des clusters d’orientations
(Fig. 4.3.e). En particulier, une grande partie des grains ont un axe [100] orienté a faible

angle de la direction de compression.

4.3.2 Transformation dans un polycristal d’olivine

Les transformations de polycristaux d’olivine de San Carlos ont été réalisées sur
les lignes synchrotron P02.2 & PETRA III et ID27 & PESRF. Sur ces lignes, le mon-
tage expérimental permettait d’acquérir les mesures de cristallographie multigrain en
conservant la haute température.

La figure 4.4 présente les orientations des grains indexés par cristallographie multi-
grain tout au long de chacune des trois expériences présentées ici. Nous nous concentrons
dans ce chapitre sur les microstructures produites par la transformation de phase, mais
la totalité des mesures multigrain est rapportée dans cette figure pour pouvoir s’ap-

puyer sur ’évolution de ces microstructures aprés la transformation. L’évolution de la
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FIGURE 4.4 — Orientations des grains dans les échantillons polycristallins a dif-
férentes étapes de chacune des trois expériences de transformation LTC 05 01,
LTC 03 02 et P2 01. Les orientations sont tracées dans des figures de poles
inverses de la direction de compression. L’espace élémentaire et les axes cristallo-
graphiques représentés sont indiqués dans le schéma en haut a droite. Les couleurs
correspondent a la probabilité de 'orientation, exprimé en multiple d’un distri-
bution aléatoire (m.r.d). La pression et la température subies par I’échantillon au
moment de la mesure sont indiqués sous les IPF. N est le nombre de grains indexés.
La mesure P2 01 s27 échantillonne le polycristal au début de la transformation,
c’est a dire lorsque les premiers grains de wadsleyite sont formés. Les grains d’oli-
vine reliques sont présentés en paralléle des grains de wadsleyite nouvellement

formeés.
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texture dans les échantillons aprés la transformation sera analysée plus en détail dans
le chapitre suivant.

Dans l'expérience LTC 05 01, la transformation de l’olivine en wadsleyite se fait
entre 1400 K-14,9 GPa et 1730 K-18,7 GPa (Fig. 4.4). Avant la transformation (me-
sure s26), I’échantillon est composé de 55 grains d’olivine sans orientation préférentielle
claire, et d’une taille moyenne de 4,58 um. La premiére mesure acquise aprés la trans-
formation (mesure s27), montre que la zone de ’échantillon qui diffracte est constituée
majoritairement de wadsleyite. L’indexation donne 114 grains qui ont leur axe [100]
préférentiellement alignés avec la direction de compression. La taille de grain moyenne
est alors de 3,22 pum. La texture est conservée lors de la trempe en température de
I’échantillon, comme le montre la mesure multigrain s28.

L’expérience LTC 03 02 témoigne d’une transformation de phase olivine-wadsleyite
a 1700 K et 17,0-17,8 GPa (Fig. 4.4). La particularité de cette expérience est qu’avant la
transformation, I’échantillon d’olivine montre une forte orientation préférentielle, avec
'axe [100] orienté entre 0 et 45° de la direction de compression. Le nombre de grains est
aussi plus élevé que dans les deux autres expériences, avec 180 grains indexés et une taille
moyenne des grains de 2,66 um. Aprés la transformation, 1’échantillon consiste en 188
grains de wadsleyite montrant une orientation préférentielle, quoique moins prononcée
que celle de lolivine avant la transformation. I’IPF montre une orientation préféren-
tielle de I'axe [100] de la wadsleyite & 30 a 45° de I’axe de compression. Les mesures
multigrain suivantes montrent que cette texture dans la wadsleyite est stable. La taille
de grain moyenne estimée est de 2,52 pm juste aprés la transformation, et évolue assez
peu sur la fin de 'expérience (entre 2,15 et 2,46 pm).

Dans 'expérience P2 01, la transformation se fait entre 1550 K-20,2 GPa et 1510 K-
12,3 GPa. Dans cette expérience, nous avons une mesure acquise pendant la transforma-
tion, la mesure s07, lorsque I’échantillon est encore composé d’olivine et de wadsleyite.
Avant la transformation, I’échantillon d’olivine est composé de 84 grains qui ne montrent
pas d’orientation préférentielle. La taille de grain moyenne est alors estimée a 5,15 pum.
La mesure s07 image la microstructure de I’échantillon pendant la transformation, i.e.
alors que les grains de wadsleyite commencent & apparaitre. Les grains d’olivine indexés
dans cette mesure n’ont pas une microstructure trés différente de celle des grains de la

mesure précédente (s06). 83 grains d’olivine sont indexés dans s07, donc quasiment au-
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tant que dans s06 et, comme dans la mesure s06, la texture ne montre pas d’orientation
préférentielle. Pourtant, la taille moyenne des grains d’olivine diminue & 1,54 pm. Dans
cette méme mesure (s07), 30 grains de wadsleyite sont indexés. Si on ne peut pas parler
de texture pour un si petit nombre de grains, la proximité de leurs orientations est claire
et montre que les grains de wadsleyite nouvellement formés alignent des axes avec des
directions intermédiaires entre les poles 010 et 001 dans la direction de compression.
La taille moyenne de ces grains de wadsleyite est estimée a 3,50 pm. A la fin de la
transformation (mesure s08), 144 grains de wadsleyite sont mesurés par cristallographie
multigrain dans ’échantillon. L’orientation préférentielle observée dans la mesure s07 a
alors presque disparu. Dans les mesures suivantes, par contre, un alignement de ’axe
[100] avec la direction de compression apparait. Les grains indexés dans les mesures
acquises aprés la transformation ont une taille moyenne estimée qui varie peu, entre

3,97 et 4,54 pm.

4.4 Microstructures de transformation & haute pression et

haute température

4.4.1 Taille des grains

Différentes évolutions de la taille de grain sont observées dans nos expériences de
transformation de l'olivine en wadsleyite. Dans l'expérience Olivine 01 le monocris-
tal d’olivine se divise en plusieurs grains de taille plus petite au fur et & mesure de
I’expérience. Les grains de wadsleyite formés sont de plus petite taille encore. Dans
Iexpérience LTC 05 01, la taille de grain moyenne dans I’échantillon est plus petite
aprés la transformation, et diminue encore avec la trempe en température. Dans I'expé-
rience LTC 03 02, la taille de grain moyenne ne change pas significativement tout au
long de l'expérience. Dans l'expérience P2 01, on observe clairement une diminution
de la taille de grain moyenne dans l’olivine lors de la transformation. La taille de grain
dans la wadsleyite aprés la transformation reste entre 3,50 et 4,50 pm jusqu’a la fin de
I’expérience.

Deux tendances sont donc observées : i) dans les expériences Olivine 01, LTC 05 01

et P2 01, la taille de grain moyenne dans I’échantillon diminue lors de la transformation
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de phase; alors que ii) dans l'expérience LTC 03 02 la taille de grain reste stable tout
au long de I’expérience.

La différence entre ces deux tendances pourrait venir de la taille de grain déja réduite
(2,66 pm) dans l'olivine de départ de l'expérience LTC 03 02. En général, dans nos
expériences, la taille de grain moyenne de la wadsleyite aprés la transformation reste
au-dessus de 2,15 pm. On ne voit donc pas de diminution de la taille de grain dans
Iexpérience LTC 03 02 puisque les grains d’olivine avant la transformation ont déja
la taille des grains de wadsleyite aprés la transformation. Cette différence de taille
de grain de départ dans les différentes expériences peut étre une conséquence directe
de la taille de grain hétérogéne du matériaux de départ (2.1.3). Cela pourrait aussi
venir d’une recristallisation de ’olivine & haute température (1700 K) pour restaurer les
grains mis sous contrainte par la compression dans la CED. En effet, dans les expériences
LTC_05_01 et P2 01 la température dans l’olivine avant la transformation est moins
élevée (1400-1550 K), et ne permet peut-étre pas (ou moins) cette recristallisation.

L’évolution de la taille de grain dans les expériences Olivine 01, LTC 05 01 et
P2 01 est illustrée plus en détail par 'exemple de 'expérience P2 01 dans la figure 4.5.
Dans cet échantillon, la taille de grain varie de 2,9 & 13,3 pum dans l'olivine avant
la transformation. Pendant la transformation, la taille de grain dans l’olivine diminue
fortement : les grains de plus de 3,8 pm disparaissent, et des grains de trés petites tailles,
jusqu’a 0,8 pm, sont observés. Les grains de wadsleyite formés par la transformation
mesurent entre 1,8 et 5,7 yum, avec un maximum de distribution (MD) autour de 3,5 pm.
Dans la suite de 'expérience, la gamme de taille de grain varie peu, restant comprise
entre 1 et 12 pym, mais la distribution de la taille de grain s’étale.

La taille de grains dans nos expériences est donc vraiment trés fine. Le rayon équi-
valent moyen estimé dans chacune de nos expériences (hormis dans le monocristal d’oli-
vine de départ de Olivine 01) est largement en-dessous de 10 pum (4.1), et méme dans
le monocristal d’olivine, sous haute pression et haute température la taille de grains est

réduite & 5,28 pm.

4.4.2 Orientation préférentielle

Dans les expériences LTC 05 01 et LTC 03 02, une texture montrant 1’axe [100]

orienté dans, ou a 30 & 40° de, 'axe de compression est observé juste aprés la transfor-
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FIGURE 4.5 — Taille des grains dans les échantillons de I’expérience P2 01. Les

tailles de grains sont exprimés en rayon équivalent, c’est a dire le rayon qu’aurait

le grain s’il était une sphére. N est le nombre de grains dans la classe de taille de

grain. Les barres en vert sont les tailles de grain dans I’olivine et celles en bleu dans

la wadsleyite. M, m, moy, MD sont le maximum de la taille de grain, le minimum

de la taille de grain, la moyenne de taille de grain et le maximum de distribution

de la taille de grain dans 1’échantillon, respectivement.
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mation de 'olivine en wadsleyite. Cette orientation préférentielle n’est pas observée di-
rectement apreés la transformation dans I’échantillon P2 01, mais apparait a plus haute
pression. Une orientation préférentielle intermédiaire est cependant observée pendant
la transformation, puis disparait dans les mesures suivantes. Dans les trois expériences,
la texture est conservée & plus haute pression. Dans le monocristal d’olivine, le faible
nombre de grains ne nous permet de pas voir une orientation préférentielle claire, mais
un grand nombre de ces grains de wadsleyite ont leur axe [100] orienté dans la direction
de compression.

Ainsi, la transformation de I'olivine en wadsleyite semble se caractériser par ’orien-
tation de I’axe [100] des grains de wadsleyite dans la direction de compression ou a 30
a 40° de la direction de compression, bien que l'expérience P2 01 montre que cette
orientation préférentielle peut se manifester plus tard dans ’expérience.

Pour aller plus loin dans la description des microstructures, il serait intéressant de
reprendre les échantillons transformés et de les observer en microscopie électronique
pour caractériser les relations spatiales entre les deux phases. Cela pourrait faire ’objet

d’une prochaine étude.

4.5 Analyse du mécanisme de transformation de I’olivine

en wadsleyite & partir de 'orientation préférentielle

La transformation cohérente de 'olivine en wadsleyite implique que les cristaux de
wadsleyite-fille nucléent avec une relation cristallographique spécifique par rapport a
lolivine-mére. SMYTH et al. (2012) rapportent deux relations topotactiques observées
au MET dans le produit de transformation de l’olivine en wadsleyite. Dans un cas, ils
voient les plans (100) de l'olivine paralléles aux plans (101) de la wadsleyite et les axes
[001] de l’olivine paralleles aux axes [010] de la wadsleyite. Dans le deuxiéme cas, ils
voient les plans {021} de la wadsleyite paralléles aux plans (100) de l'olivine et les axes
[100] de la wadsleyite paralléles aux axes [001] de ’olivine.

Pour tester si les cristaux de wadsleyite-fille dans nos échantillons pourraient étre
issus d’une transformation cohérente, nous avons simulé cette transformation cohérente
a partir des grains d’olivine mesurés par cristallographie multigrain juste avant la trans-

formation. Nous avons appliqué & ces grains les deux relations topotactiques rapportées
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par SMYTH et al. (2012) pour la transformation olivine-wadsleyite : [001], // [010],q
et (100)y; // (101)y4 (fig. 4.6.b, .f), et [001],; // [100]q et (100)y; // (021)4q (fig. 4.6.d,
.h).

La figure 4.6 présente ces simulations pour les expériences LTC 05 01 et LTC 03 02.
Pour chacune de ces expériences, les deux relations topotactiques sont testées pour
calculer 'orientation des grains de wadsleyite-fille qui devraient étre produits par la
transformation cohérente.

Dans le cas de LTC_ 05 01, I’échantillon d’olivine ne présente pas d’orientation pré-
férentielle avant la transformation (Fig. 4.6.a). Ainsi, quelque soit la relation d’orienta-
tion utilisée pour la simulation, les grains de wadsleyite-fille simulés ne montrent pas
non plus d’orientation préférentielle (Fig. 4.6.b,d). Ces transformations topotactiques
ne permettent donc pas de reproduire les orientations des grains de wadsleyite de nos
échantillons transformés expérimentalement, dans lesquels nous voyons une orientation
préférentielle de 'axe [100] de la wadsleyite paralléle a I’axe de compression (Fig. 4.6.c).

Dans le cas de 'expérience LTC 03 02, I’échantillon d’olivine montre clairement
une orientation préférentielle avant la transformation (Fig. 4.6.e). Les transformations
cohérentes simulées donnent donc des grains de wadsleyite avec une orientation préfé-
rentielle. L’orientation de la direction de compression par rapport au réseau cristallin
des grains de wadsleyite produits par la relation [001], // [010]wg et (100)y; // (101)4q,
forme une guirlande qui s’étend du poéle 010 de I'IPF & une orientation moyenne entre
les poles 001 et 100 (fig. 4.6.f). Dans le cas de la relation [001]y // [100]4q et (100)y //
(021),4, orientation de la direction de compression est distribuée le long d’une guir-
lande entre le pole 100 et une orientation proche de 001 (Fig. 4.6.h). Pourtant, aucune de
ces transformations ne permet d’expliquer la texture post-transformation expérimentale
dans la wadsleyite, qui montre un maximum de 'TPF a 30 & 40° du pole 100 (Fig. 4.6.g).

Le cas de l'expérience P2 01 est plus compliqué. En effet, aucune texture n’est
visible dans 'olivine avant la transformation (mesure s06) ni dans ’olivine relique qui
cotoie les premiers grains de wadsleyite (s07). Comme vu dans l'expérience LTC 05 01
(Fig. 4.6.e,f;h), sans orientation préférentielle dans l'olivine avant la transformation,
une transformation cohérente devrait donner des grains de wadsleyite sans orientation
préférentielle. Pourtant, les grains de wadsleyite indexés dans la mesure s07 montrent

une orientation préférentielle avec des axes intermédiaires aux poles 010 et 001 dans
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la direction de compression. Dans cette expérience, la transformation n’est donc pas
cohérente. Pour expliquer I’apparente orientation préférentielle des grains de wadsleyite
au début de la transformation, on pourrait proposer une croissance orientée des grains
de wadsleyite a cause de la compression dans la CED.

L’observation des microstructures dans nos expériences écarte donc le mécanisme
cohérent pour la transformation olivine-wadsleyite dans nos échantillons, qu’ils soient
monocristallins ou polycristallins. En fait, les premiers stades de la transformation pour-
raient avoir une composante cohérente, comme proposé dans la littérature, mais cette
composante ne semblerait pas étre majoritaire. De plus, elle serrait assez rapidement
supplantée par la composante incohérente de la transformation pour qu’on ne ’observe
pas dans nos mesures. Cette possible composante cohérente n’aurait donc pas d’influence
sur les microstructures du polycristal de wadsleyite obtenu.

Ainsi, la texture dans la wadsleyite obtenue aprés la transformation est dominée par
une orientation préférentielle qui n’est pas le produit de la transformation de phase. Ce
résultat indique donc que la transformation de I’olivine en wadsleyite & des conditions
de pression et température compatibles avec la discontinuité sismique & 410 km de
profondeur se fait via un mécanisme de transformation incohérent. Le mécanisme de
transformation dominant serait donc la nucléation de nouveaux grains de wadsleyite
aux joints de grains de l'olivine-parent. L’orientation préférentielle observée dans la
wadsleyite serait alors le résultat soit d’une croissance orientée des grains, soit d’une

déformation plastique de la wadsleyite & haute pression et haute température.
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FIGURE 4.6 — Simulation d’une transformation cohérente et comparaison avec les orientation des grains de wadsleyite obtenu aprés la transformation
expérimentale. La simulation calcule 'orientation qu’aurait un grain de wadsleyite si il était le produit de la transformation topotactique d’un des grains
d’olivine observés dans notre échantillon avant la transformation. Les deux relations topotactiques rapportées par SMYTH et al. (2012) sont testées. Deux
exemples de simulations sont présenté ici, i) le cas ou l'olivine ne montre pas d’orientation préférentielle avant la transformation, c’est le cas dans les
expériences LTC_05_ 01 et P2 01, et ii) le cas ou olivine posséde une orientation préférentielle avant la transformation, c’est le cas dans les expériences
LTC_03_02 et Olivine 01. Les orientations sont représentées dans des figures de poles inverses de la direction de compression. La couleur des marqueurs

correspond & la probabilité de l'orientation, qui est exprimé en multiple d’une distribution aléatoire (m.r.d pour multiple of a random distribution).



4.6 Effet de la taille de grain sur le style de transformation

L’étude de KERSCHHOFER, SHARP et RUBIE (1996) montre que la taille de grain
affecte le mécanisme de transformation de I'olivine en wadsleyite.

En effet, en analysant en microscopie électronique le résultat de la transformation
d’échantillons composés d’un grand cristal d’olivine dans une matrice de petits cristaux
d’olivine, ils observent de la nucléation aux joints de grains et de la nucléation intracris-
talline de la wadsleyite. La nucléation aux joints de grain est observée pour la matrice
d’olivine & grains fins (10-20 pum) mais aussi pour les cristaux larges de 500 pm de coté.
Dans ces cristaux plus larges (500 pm de coté), la nucléation aux joints de grains produit
une couronne de réaction autour du grain. La nucléation intracristalline est rapportée
spécifiquement dans les cristaux de grande taille (ceux de 500 pm de coté) ou des la-
melles de wadsleyite sont observées dans le cristal d’olivine, alignées spécifiquement le
long des plans (101) de l'olivine. Cependant, aucune relation cristallographique entre
I'olivine-mére et la wadsleyite-fille n’est observée. Ainsi, si cette transformation (inco-
hérente) ne produit pas d’orientation préférentielle du réseau cristallin, elle pourrait
toutefois produire une orientation préférentielle de la forme des grains.

Dans nos expériences, la taille de grain reste sous la vingtaine de microns. Méme le
monocristal d’olivine de 'expérience Olivine 01 est subdivisé en grains plus petits lors
de la montée en pression, et les grains de ’échantillon atteignent une taille moyenne
de 5,28 pum de rayon équivalent pendant la transformation. La nucléation aux joints de

grain devrait donc étre le mécanisme de transformation dominant dans nos échantillons.

4.7 TImplications pour le manteau

L’olivine et la wadsleyite sont les composants majeurs du manteau supérieur et
de la MTZ, respectivement. Les microstructures dans ces deux phases influent donc
grandement sur les propriétés mécaniques de ces régions du manteau. L’alignement
des cristaux d’olivine dans la direction d’écoulement dans le manteau supérieur est
maintenant largement accepté, et produit une orientation préférentielle de 1’olivine.
Cette orientation préférentielle peut se propager jusqu’a la discontinuité a 410 km de

profondeur. La nature de la transformation de 'olivine en wadsleyite pourrait permettre
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de transmettre une orientation préférentielle, liée & celle de I’olivine-mére, & la wadsleyite
formée & 410 km de profondeur et donc impacter la microstructure de la MTZ. Nos
résultats montrent au contraire que la transformation est de nature incohérente & des
pressions de 12,3 a 20,2 GPa, des températures de 1450 & 1770 K, et des tailles de
grains de 'ordre du micrométre ou de la dizaine de micromeétres, que ce soit dans des
polycristaux ou dans un monocristal.

Ainsi, la transformation de l’olivine en wadsleyite & des pressions et températures
représentatives du manteau autour de 410 km de profondeur remet & zéro la micro-
structure dans la wadsleyite nouvellement formée. La nucléation de la wadsleyite est
incohérente et se produit siirement aux joints de grains de I'olivine. La réaction ne pro-
duit donc ni orientation préférentielle du réseau cristallin de la wadsleyite ni orientation
préférentielle de forme des grains de wadsleyite. En passant la discontinuité a 410 km
de profondeur, les roches du manteau perdent donc l'orientation préférentielle de leur
composant majeur. Ce résultat est en bon accord avec les observations sismiques qui
rapportent une diminution significative de ’anisotropie sismique dans la MTZ par rap-
port au manteau supérieur (e.g. FISCHER et WIENS (1996), PANNING et ROMANOWICZ
(2006), FOLEY et LONG (2011), YUAN et BEGHEIN (2013) et HUANG et al. (2019)).

Finalement, aprés une transformation incohérente de 'olivine en wadsleyite dans
le manteau, la wadsleyite nouvellement formée ne devrait pas avoir d’orientation pré-
férentielle, et donc les roches de la MTZ ne devraient pas produire d’anisotropie sis-
mique. Certaines études de sismologie mesurent pourtant de I’anisotropie dans la MTZ,
a l’échelle globale (PANNING et ROMANOWICZ, 2006 ; YUAN et BEGHEIN, 2013) ou loca-
lisée dans les zones de subduction (FOLEY et LONG, 2011 ; HUANG et al., 2019). Cette
anisotropie sismique ne peut donc étre produite que par de la déformation plastique

dans les minéraux de la MTZ.

4.8 Conclusion du chapitre

Nous avons réalisé plusieurs expériences de transformation de phase dans une olivine
mposition mantelliqu n Car 3 ression; mpératur rtinentes

de compositio antellique (San Carlos), & des pressions et températures pertinente
pour la discontinuité a 410 km de profondeur, ot se produit cette transformation a

I’état naturel. L’évolution des microstructures (orientation préférentielle et taille de
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grains) a été suivie in-situ, & haute pression et haute température (excepté pour une
des expériences), par cristallographie multigrain. La transformation a été testée dans
un monocristal et dans des polycristaux.

Nos résultats permettent d’affirmer le caractére incohérent de la transformation de
I’olivine en wadsleyite, & ces conditions.

Dans nos échantillons, la wadsleyite aprés la transformation de phase est constituée
de nombreux grains de petite taille, entre 2,15 et 3,50 pm. Ces grains ont généralement
une orientation préférentielle avec I’axe [100] dans la direction de compression ou a 3040°
de la direction de compression. Cependant, les simulations de transformations cohérentes
montrent que cette orientation préférentielle n’est pas le résultat de la transformation.
Cette orientation préférentielle pourrait alors venir d’une déformation plastique de la
wadsleyite.

L’hypothése de la déformation plastique dans la wadsleyite comme source de ’orien-
tation préférentielle dans nos expériences est supportée par la stabilité de la texture a
des taux de déformation plus élevés. Cette possibilité mérite d’étre étudiée plus en
profondeur et c’est ce que nous ferons dans le chapitre suivant.

La transformation incohérente a pour conséquence de ne pas conserver I'orientation
préférentielle de I’olivine du manteau supérieur lors de la transformation. Cette remise a
zéro de 'orientation préférentielle apreés la transformation implique une absence d’aniso-
tropie sismique dans la wadsleyite nouvellement formée. Une diminution de I’anisotropie
sismique en dessous de la discontinuité & 410 km de profondeur dans le manteau est en
effet observée par les études sismiques. Nos résultats indiquent donc que 'anisotropie
sismique mesurée dans la MTZ ne peut donc étre due qu’a une déformation plastique

dans la wadsleyite.
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Chapitre 5

La déformation par glissement des

dislocations dans la wadsleyite

5.1 Problématique

La wadsleyite est le composant majeur (60% du volume, RINGWOOD (1991)) du
manteau entre 410 et 520 km de profondeur, c’est & dire dans la partie supérieure de la
zone de transition du manteau (MTZ, pour mantle transition zone). Elle est issue de la
transformation polymorphique de 'olivine & haute pression, qui est responsable de la
discontinuité sismique observée a 410 km de profondeur. Les propriétés mécaniques de
la MTZ seront donc majoritairement controlées par celles de la wadsleyite.

La MT7Z est une couche importante du manteau car c¢’est une zone 'tampon’ entre les
manteaux supérieur et inférieur. En effet, alors que dans les manteaux supérieur et infé-
rieur la minéralogie reste plus ou moins la méme, plusieurs changements de minéralogie
s’opérent sur les quelques 250 km d’épaisseur de la MTZ : d’abord la transformation
de l'olivine en wadsleyite & 410 km de profondeur, puis la dissociation des pyroxénes en
grenat entre 410 et 520 km de profondeur, la transformation de la wadsleyite en ringwoo-
dite & 520 km de profondeur et enfin, la dissociation de la ringwoodite en bridgmanite
et ferropericlase & 660 km de profondeur, marquant la fin de la MTZ (RINGWOOD,
1991). Du point de vue géodynamique, la MTZ pourrait étre soit une couche a fran-
chir pour le matériel en convection dans un modéle de convection & une couche, soit
une barriére qui sépare deux systémes de convection indépendants (TACKLEY, 2000),
et son influence sur les matériaux en convection est trés bien imagée par la stagnation
de certaines plaques lithosphériques plongeantes & 660 km de profondeur (e.g. VAN DER

HiLsT, WIDIYANTORO et ENGDAHL (1997) et FUKAO, WIDIYANTORO et OBAYASHI
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(2001)). II est donc essentiel de mieux comprendre les propriétés de la MTZ, notam-
ment sa plasticité, pour pouvoir compléter les modéles géodynamiques et comprendre
la convection dans le manteau.

La MTZ pourrait aussi jouer un role crucial dans le cycle de 'eau & l'intérieur
de la Terre. La wadsleyite est en effet capable de stocker une grande quantité d’eau,
jusqu’a 3% poids (OHTANI, 2005), dans son réseau cristallin. C’est pourquoi la MTZ
pourrait étre un réservoir d’eau dans le manteau, stockant 1’eau apportée en profondeur
par les panneaux de lithosphére en subduction. De plus, la chimie de certains magmas
implique que leur source, profonde, soit riche en eau (XIA et al., 2016). Avec ses miné-
raux potentiellement hydratés, la MTZ est alors un bon candidat pour étre la source
de ces magmas. La question de la teneur en eau dans la MTZ est encore débattue,
certaines études supportant une MTZ pauvre en eau (YOSHINO et al., 2008 ; HUANG,
XU et KARATO, 2005 ; HOUSER, 2016) alors que d’autres appuient une MTZ hydratée
(PEARSON et al., 2015; FEI et al., 2017), au moins localement. Cependant, la présence
d’eau dans le réseau cristallin peut avoir une influence importante sur le glissement des
dislocations, comme c’est le cas dans l'olivine (JUNG et al., 2006) ou un changement
de teneur en eau produit un changement de systéme de glissement dominant, et donc
une texture différente. Si c’est le cas aussi dans la wadsleyite, et que ce changement est
assez important pour étre mesuré par la sismologie, il pourrait étre un indicateur de
I’hydratation de la MTZ.

En effet, la wadsleyite est un minéral anisotrope et donc une source potentielle
d’anisotropie sismique dans la MTZ, comme l'est I'olivine dans le manteau supérieur
(MAINPRICE, BARRUOL et ISMAIL, 2000). L’existence d’anisotropie dans la MTZ est
controversée (voir section 1.1.3) : certaines études de sismologie supportent une MTZ
trés peu anisotrope (FISCHER et WIENS, 1996) alors que d’autres mesurent une anisotro-
pie sismique dans la MTZ significative a I’échelle globale (PANNING et ROMANOWICZ,
2006; YUAN et BEGHEIN, 2013), ou limitée aux zones de subduction (HUANG et al.,
2019; CHEN et BRUDZINSKI, 2003 ; FOLEY et LoNG, 2011). La déformation plastique
de la wadsleyite comme source de cette anisotropie dans la MTZ a déja été proposée
et plusieurs études ont été mises en oeuvre pour comprendre la déformation plastique
de la wadsleyite (THUREL et CORDIER, 2003 ; THUREL et al., 2003 ; THUREL, DOUIN

et CORDIER, 2003 ; TOMMASI et al., 2004 ; DEMOUCHY et al., 2011 ; KAWAZOE et al.,
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2013; OHUCHI et al., 2014 ; FARLA et al., 2015). A travers ces études, de nombreuses
informations ont été amassées, particuliérement les systémes de glissement des disloca-
tions possibles dans la wadsleyite (THUREL et CORDIER (2003), THUREL et al. (2003),
THUREL, DOUIN et CORDIER (2003), OHUCHI et al. (2014), FARLA et al. (2015) et
DEMOUCHY et al. (2011); voir la figure 1.10 pour une synthése) et les microstructures
observées expérimentalement & différentes conditions de pression, température, teneur
en eau et contraintes (OHUCHI et al., 2014 ; KAWAZOE et al., 2013 ; DEMOUCHY et al.,
2011). Cependant le lien entre orientation préférentielle dans la wadsleyite et systémes
de glissement actifs, qui n’avait été que suggéré par 'observation en microscopie de
dislocations en configuration de glissement, reste encore peu clair.

Dans ce chapitre, nous proposons une nouvelle série d’expériences de déformation en
compression de wadsleyite polycristalline en cellules & enclumes de diamant (CED) cou-
plées & un chauffage laser sur ligne synchrotron. Ce montage expérimental nous permet
d’utiliser la technique récente de la cristallographie multigrain (voir section 2.2.3) pour
caractériser in-situ la microstructure de ’échantillon pendant la déformation, a haute
pression (12,3-20,3 GPa) et haute température (1450-1770 K). En nous appuyant sur les
données de la littérature et des simulations VPSC (pour visco-plastic self-consistent),
nous interprétons nos textures expérimentales, mais aussi celles d’études antérieures, en
termes de systémes de glissement des dislocations. L’ensemble de ces données expéri-
mentales montrent que la texture dans la wadsleyite, et donc 'activité des systémes de
glissement, dépend i) des conditions de déformation, plus particuliérement de la tempé-
rature, et ii) de la teneur en eau dans la wadsleyite. Finalement, je présente une carte
de déformation de la wadsleyite en fonction de la température et de la teneur en eau et

discute de son implication pour les observations sismiques dans la MTZ.

5.2 Matériaux et méthodes

Nous utilisons dans ce chapitre les expériences de déformation dans les polycristaux
de wadsleyite déja présentées dans le chapitre précédent, en nous concentrant cette fois
sur la partie post-transformation de I'expérience. Ainsi, les matériaux et les techniques
de diffraction utilisés sont présentés en détail dans la section 4.2.2. Ici, nous rappelons

briévement les caractéristiques de nos matériaux et méthodes.
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5.2.1 Déformation haute pression et haute température

Le matériel de départ est un polycristal d’olivine préparé par frittage en piston-
cylindre d’'une poudre d’olivine de San Carlos, comme décrit plus précisément dans la
section 2.1.3. Les grains dans ce polycristal ont une taille de 1-50 pm et ne présentent pas
d’orientation préférentielle. L’analyse par FTIR de la teneur en eau des cristaux d’olivine
dans cet échantillon montre qu’il contient moins de 3 ppm d’eau. Les échantillons sont
préparés pour la CED comme indiqué dans la section 2.1.3 et transformés en wadsleyite
directement sur la ligne synchrotron (voir chapitre précédent).

Les échantillons sont ensuite déformés & haute pression et haute température en
cellule & enclumes de diamants chauffée par des lasers. Le suivi in-situ de la déformation
des échantillons est réalisé sur lignes synchrotron (P02.2 4 PETRA III et ID27 4 'ESRF;
voir section 4.2.1 pour les détails expérimentaux) avec la technique de la cristallographie
multigrain. La température dans I’échantillon au cours de I'expérience est mesurée par
spectro-radiométrie et la pression est extraite des paramétres de maille de la wadsleyite
mesurée dans les clichés de diffraction (voir sections 4.2.2 et 2.2.2).

Les conditions de pression et température mesurées tout au long des expériences
sont indiquées dans le tableau 5.1 et les chemins pression-température suivis par les

échantillons sont présentés dans la figure 4.2.

130



1€1

Expérience numéro de la P T  nombre de tiches nombre gve/grains gve
mesure multigrains (GPa) (K) de diffraction de grains indexés
LTC 05 01 s27 18,7 1730 9 590 114 39,0 46,4%
(ESRF) $28 8,9 300 37 784 560 45,8 67,9%
LTC 03 02 s08 18.8 1700 14 705 188 494 63,2%
s09 18,8 1620 15 897 208 49,0 64,1%
(ESRF) s10 20,3 1770 17 615 232 49,1 64,7%
s12 13.1 300 19 739 251 50,1 63,8%
P2 01 s08 12,3 1450 8 959 144 47,4 76,2%
(PETRA III) s09 14,0 1520 10 082 136 52,7 71,1%
s15 14,8 1510 8 311 99 50,3 60,0%

TABLE 5.1 — Tableau des conditions expérimentales de déformation de la wadsleyite en cellules & enclumes de diamant. Trois expériences sont présentées,
LTC 05 01, LTC 03 02 et P2 01. Pour chacune, la pression et la température associées aux différentes mesures multigrain ainsi que les résultats de
I'indexation sont indiquées. Le nombre de taches de diffraction indiqué correspond aux téches de diffraction assignées a la wadsleyite. Le nombre de grains
indiqué correspond au nombre de grains de wadsleyite indexés a partir de la mesure multigrain. ’gve/grain’ représente le nombre moyen de taches de

diffraction indexées & un méme grain. ’gve indexés’ est le pourcentage des taches de diffraction assignées & la wadsleyite qui ont été indexées a des grains.



5.2.2 Caractérisation in-situ de la microstructure

L’évolution de I’échantillon pendant la déformation est suivie in-situ par cristallo-
graphie multigrain. Cette méthode est présentée plus en détail dans la section 2.2.3.
Nous la résumerons ici a 'acquisition de clichés de diffraction 2D & différents angles de
rotation de la CED dans le but i) de séparer le signal de diffraction de poudre et le
bruit de fond du signal de diffraction des grains individuels de I’échantillon, et ii) de
mesurer des taches de diffraction de ces grains individuels en 3D pour pouvoir remonter
a leur orientation cristalline. A la fin du traitement, nous obtenons une liste des grains
indexés et leur orientation. Ces orientations sont ensuite représentées dans des figures
de poles (PF) et figures de poles inverses (IPF) avec le logiciel MTEX dans MATLAB

(BACHMANN, HIELSCHER et SCHAEBEN, 2010 ; MAINPRICE et al., 2015).

5.2.3 Modélisation numeérique de la déformation plastique

Pour simuler I'effet du glissement des dislocations dans un polycristal et interpréter
nos textures expérimentales, nous utilisons la modélisation VPSC, comme décrit dans
la section 2.4.

La premiére étape de la modélisation consiste a construire les modéles de glissement
des dislocations dans la wadsleyite, c’est a dire déterminer quels systémes de glissement
sont actifs et en quelles proportions. La contrainte minimum nécessaire pour déclencher
un systéme de glissement dans le cristal est appelée CRSS (pour critical resolved shear
stress). Dans un monocristal, la contrainte projetée peut étre calculée pour chacun des
systémes de glissement & partir de 'orientation du plan de glissement par rapport a la
direction de la contrainte maximale. Le ou les systémes de glissement qui verront une
contrainte projetées dépassant leur valeur CRSS seront activés. Dans un polycristal,
il faut tenir compte des orientations de chaque grain. Ainsi, pour associer un CRSS a
chacun des systémes de glissement que nous considérons dans la wadsleyite, nous avons
testé différentes combinaisons de CRSS, par modélisation VPSC, pour les systémes de
glissement considérés. Le modéle de glissement (i.e. la combinaison de CRSS pour les
systémes de glissement considérés) est évalué par comparaison avec les textures obser-
vées expérimentalement dans nos expériences et dans la littérature (voir section 5.4). Le

modéle qui permet de reproduire le plus fidélement la texture expérimentale est choisi.
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Les CRSS déterminés ainsi sont des valeurs relatives et peu précises, mais suffisent pour

la simulation de textures. Les modéles retenus sont décrits dans le tableau 5.2.
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VET

Modeéle  Systéme de glissement (111){101} [100](010) [100](001) [100]{011} [100]{021} [001](010)
Modéle A* CRSS 50 10 10 10 10 1000
Activité (%) 54 6 10 16 14 0
Modéle B CRSS 50 100 100 100 100 10
Activité (%) 52 2 6 8 5 27
Modéle C CRSS 50 1000 1000 1000 1000 10
Activité (%) 80 0 0 0 0 20
Modéele D* CRSS 10 30 1000 1000 1000 1000
Activité (%) 100 0 0 0 0 0
Modéle E* CRSS 1000 10 10 10 10 50
Activité (%) 15 8 10 18 17 32

TABLE 5.2 — Récapitulatif des CRSS utilisés pour chacun des systémes de glissement dans les différents modéles, et les activités correspondantes observées

lors de simulations d’une déformation en cisaillement de y=1. Le symbole * indique les modéles déja proposés dans la littérature : le modeéle A a été proposé

par TOMMASI et al. (2004) (leur modéle 2), le modéle D par TOMMASI et al. (2004) (leur modéle 4) et par (CASTELNAU et al., 2020) et le modéle E par

DEMOUCHY et al. (2011) avec des CRSS légérement différents.



A partir de ces modéles, nous pouvons simuler la texture d’un polycristal de wad-
sleyite en cisaillement et en compression. Le matériau virtuel de départ est un polycristal
composé de 5000 grains sans orientation préférentielle. Nous imposons des incréments
de déformation de y=0,05 avec une vitesse de déformation de 1.1075 /s, pour une dé-
formation finale de v=0,5 en compression et y=1 en cisaillement. La forme des grains
est libre d’évoluer pendant la déformation. Nous utilisons 'approche Fully-Optimize
Second-Order (PONTE CASTANEDA, 2015b) pour calculer le comportement des grains.
Les systémes de glissement des dislocations dans la wadsleyite que nous considérons
sont (111){101}, [100](010), [100](001), [100]{011}, [100]{021} et [001](010).

A la fin du calcul, le programme nous donne la liste des orientations de tous les
grains de ’échantillon ainsi que 'activité des systémes de glissement tout au long de
la déformation. A partir de l'orientation finale des grains nous calculons une fonction
de distribution des orientations (ODF) qui est ensuite tracée dans des figures de poles
avec le logiciel MTEX dans MATLAB (BACHMANN, HIELSCHER et SCHAEBEN, 2010;
MAINPRICE et al., 2015).

La vitesse des ondes sismiques dans un polycristal peut étre calculée & partir de
I’élasticité des cristaux individuels, donnée par les constantes élastiques de la phase
cristalline, et l'orientation préférentielle de ces cristaux dans l'agrégat. Ainsi, & partir
de ’ODF calculée précédemment et des constantes élastiques de la wadsleyite, nous pou-
vons simuler via le logiciel MTEX le signal sismique qui traverserait le polycristal. Les
figures d’anisotropie sismique que nous présenterons pour la wadsleyite sont calculées
a partir de la texture en cisaillement du polycristal (y=1) et des constantes élastiques
de la wadsleyite & haute pression et haute température. Ces constantes élastiques ont
été déterminées expérimentalement pour un polycristal de wadsleyite par spectroscopie
Brillouin & des pressions jusqu’a 1,6 GPa et des températures jusqu’a 700 K par W.
Zhou, doctorante avec J. Zhang & I’Université du Nouveau Mexique, rencontrée lors de
IAGU en ligne de 2020. A partir de ces données expérimentales, les auteurs ont extra-
polé les constantes élastiques pour la wadsleyite & 15 GPa et 1500 K, 1800 K ou 1900 K
(Table 5.3; ZHOU et al. (2020)). Les constantes élastiques proposées par W. Zhou sont
assez différentes des constantes élastiques basées sur des calculs (e.g. NUNEZ-VALDEZ
et al. (2013)). Cette différence a été expliquée par 'effet du fer et de I’eau contenus dans

la wadsleyite de composition mantellique considérée par W. Zhou (ZHOU et al., 2021).
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Pour I'olivine, nous re-calculons les constantes élastiques a partir de I’équation donnée
par ZHANG, BASS et SCHMANDT (2018) (Table 5.3). Des calculs détaillés de vitesses

sismiques dans différents contextes géodynamiques seront présentés dans le chapitre 6.
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LET

Phase T (K) Densiteé Cy; Cyo Ci3 Coo Cos Css Cus Css Ceg
Ol 1500 3,2071 351,90 101,51 100,10 224,61 104,12 254,21 68,99 79,20 82,42
Ol 1700 3,1803 344,05 99.81 97,74 21932 102,17 247,69 6696 77.01 79,49
Ol 1800 3,1666 340,12 98,95 96,57 216,68 101,20 244,43 65,94 75,91 78,03
Ol 1900 3,1527 336,20 98,10 9540 214,03 100,23 241,17 64,92 74,81 76,56

Wad 1500 3,776 404,58 129,62 113,19 400,37 139,76 317,87 98,14 109,22 108,42

Wad 1800 3,741 397,77 128,82 107,85 390,74 137,00 308,21 92,89 106,12 105,20

Wad 1900 3,729 395,54 128,58 106,07 387,56 136,10 305,04 91,14 105,10 103,90

TABLE 5.3 — Constantes élastiques utilisées dans ce chapitre. Les constantes élastiques pour 1’olivine ont été calculées & 12 GPa et différentes températures
en utilisant la relation données par ZHANG, BAsS et SCHMANDT (2018). Les constantes élastiques pour la wadsleyite a 15 GPa et différentes températures
nous ont été fournies par W. Zhou (University of New Mexico). Ces données sont en cours de publication, mais ont déja été présentées (ZHOU et al., 2020).

T est la température considérée pour le calcul des constantes élastiques.



5.3 Résultats expérimentaux : orientation préférentielle dans

la wadsleyite déformée en compression

L’orientation des cristaux dans les échantillons a été mesurée in-situ par cristallo-
graphie multigrain pendant la déformation. Ces orientations de grain mesurées tout au
long des expériences sont présentées dans les figures de poéles inverses de la figure 5.1.
Pour chaque expérience, la texture dominante est détaillée dans des figures de poéles
dans la figure 5.2. Trois expériences sont présentées ici, LTC 05 01 et LTC 03 02
conduites & 'ESRF et P2 01 réalisée & PETRA III (DESY). Les conditions de pres-
sion et température mesurées dans chacune de ces expériences sont indiquées dans le
tableau 5.1 et le chemin pression-température des échantillons au long des expériences

est représenté dans la figure 4.2.

Pour 'expérience LTC 05 01 une seule mesure multigrain, la mesure s27, a été ac-
quise & haute température (1730 K). Le réseau cristallin donne une pression de 18,7 GPa
et montre une forte orientation préférentielle de I’axe [100] de la wadsleyite avec 'axe de
compression (Fig. 5.1). La figure de poles montre que les axes [010] et [001] sont alignés
perpendiculairement & la direction de compression (Fig. 5.2), en une large guirlande.
La seconde mesure multigrain (s28) est acquise a température ambiante et présente la
microstructure a la fin de I’expérience. Le réseau cristallin donne alors une pression de
8,9 GPa. L’orientation préférentielle des axes [100] et [001] est forte, avec I'axe [100]
paralléle a la direction de compression et 1’axe [001] normal a la direction de compres-
sion. L’axe [010] n’a pas d’orientation préférentielle claire. Le nombre de grain indexés
est de 114 dans la mesure s27 et de 560 dans la mesure s28 (Tableau 5.1). Cette aug-
mentation du nombre de grains indexés s’accompagne d’une augmentation du nombre
moyen de taches de diffraction assignées a ces grains (39 gve/grains pour s27 contre
45,8 gve/grain pour s28) et donc d’une plus grande proportion de taches de diffraction
indexées (de 46,4% dans s27 & 67,9% dans s28). Dans ce cas précis, 'augmentation du
nombre de grains indexés pourrait étre un effet de la trempe en température. En effet,
4 basse température les taches de diffraction sont généralement moins étalées et donc
plus faciles a indexer. Avec l'arrét des lasers, le bruit de fond peu aussi étre moindre, ce

qui permet de mieux distinguer les taches de diffraction.
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FIGURE 5.1 — Figures de poles inverses de la direction de compression présentant
les orientations des grains indexés par cristallographie multigrain dans trois expé-
riences de déformation de polycristaux de wadsleyite en CED avec chauffage laser.
L’espace élémentaire et les axes cristallographiques représentés sont indiqués par le
schéma en haut & droite. Les couleurs des marqueurs correspond a la probabilité
de lorientation, exprimée en multiples d’une distribution aléatoire (m.r.d, pour
multiple of a random distribution). N est le nombre de grains indexés par cristal-
lographie multigrain. La pression et la température dans 1’échantillon au moment

de 'acquisition multigrain sont indiquées sous I'IPF.

L’expérience LTC 03 02 est réalisée sur une gamme de températures de 1620 a
1770 K et des pressions subies par 1’échantillon de 18,8 & 20,3 GPa. La mesure mul-
tigrain s08 a été acquise & 1700 K et 18,8 GPa. Les grains ont une orientation pré-
férentielle avec un axe [100] orienté & 30 & 40° de 'axe de compression (Fig. 5.1). La
figure de poles (Fig. 5.2) montre que les axes [010] et [001] s’orientent perpendiculai-
rement & la direction de compression. L’orientation de I’axe [010], toutefois, s’étale sur
une large bande et montre des maximum a =~ 30° de la normale & la direction de
compression dans le plan de compression. Les mesures suivantes, s09 et s10, acquises a
1620 K-18,8 GPa et 1770 K-20,3 GPa, respectivement, montrent une orientation pré-
férentielle trés similaire (Fig. 5.2). La mesure s12, acquise a la fin de l'expérience a

température ambiante et 13,1 GPa, montre le méme alignement de 'axe [100] & 30 &
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40° de la direction de compression. Cette série de mesures multigrain indique que la
texture est stable, méme avec ’augmentation de la déformation. Le nombre de grains
indexés augmente légérement depuis la mesure s08 (188 grains) jusqu’a la mesure s12
(251 grains) (Tableau 5.1). Cependant, le nombre moyen de taches de diffraction in-
dexées dans les grains et la proportion du nombre de taches de diffraction indexées sont
assez constants entre les différentes mesures, méme celle acquise & basse température.
L’augmentation du nombre de grains indexés pourrait donc effectivement correspondre
a une augmentation du nombre de grains de wadsleyite dans I’échantillon.

L’expérience P2 01 est réalisée & plus basse température que les expériences précé-
dentes, avec une gamme de températures de 1450 a 1520 K et des pressions de 12,3 a
14,8 GPa. La mesure s08, acquise & 1450 K et 12,3 GPa, montre une texture presque
aléatoire dans les grains de wadsleyite (Fig. 5.1). Cette mesure multigrain a été réalisée
juste aprés la transformation de l'olivine en wadsleyite (voir chapitre 4), et la texture
n’a pas encore eu le temps de se développer. Une texture apparait dans la mesure s09,
réalisée & 14,0 GPa et 1520 K, avec I’axe [100] aligné avec la direction de compression
(Fig. 5.1). La figure de poles (Fig. 5.2) montre que 'axe [010] est préférentiellement
orienté perpendiculairement a la direction de compression. L’orientation de I’axe [001]
est plus aléatoire. Une texture similaire est observée dans la mesure s15, acquise a
14,8 GPa et 1510 K (Fig. 5.1). Contrairement aux expériences précédentes, dans cette
expérience le nombre de grains de wadsleyite indexés diminue légérement au cours de
la déformation (Tableau 5.1). Le nombre total de taches de diffraction indexées dimi-
nue de la méme fagon, avec 76,2% de taches indexées dans s08 contre 60,0% dans s15.
Le nombre de taches de diffraction assignées a la wadsleyite et le nombre moyen de
taches de diffraction indexées & chaque grain, cependant, n’ont pas la méme évolution.
Ces deux quantités augmentent dans la mesure s09 puis diminuent dans la mesure s15.
Cette évolution est plus complexe que dans les expériences précédentes et ne peut pas
étre seulement expliquée par I’amélioration de 'indexation. Elle pourrait étre liée, par
contre, & une moins bonne position du faisceau sur ’échantillon, ce qui implique que
moins de grains de wadsleyite diffractent et que le milieu transmetteur de pression soit
relativement plus échantillonné.

En résumé, la texture générale dans ces échantillons déformés a haute température

(1510-1770 K) est une orientation préférentielle de I'axe [100] de la wadsleyite aligné
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dans la direction de compression ou orienté a 30 & 40 ° par rapport & la direction de
compression, accompagné d’une orientation préférentielle des axes [010] et [001] autour

du plan normal & la direction de compression.

5.4 Revue des textures expérimentales : nos résultats et

ceux des études antérieures

Nos résultats de déformation en compression de la wadsleyite & des pressions de 14,0
4 20,3 GPa et des températures de 1510 & 1770 K montrent que la déformation plastique
de la wadsleyite produit une orientation préférentielle de 'axe [100] dans la direction
de compression alors que les axes [010] et [001] sont orientés sur de larges guirlandes
perpendiculairement & la direction de compression. De fagon générale, ces textures en
compression sont assez faibles (max autour de 3 m.r.d).

Les modéles VPSC de glissement des dislocations déja proposés dans la littérature
(ToMMASI et al., 2004 ; DEMOUCHY et al., 2011) n’ont pas expliqué ce type de texture.
Nous avons donc testé différentes combinaisons de CRSS pour les systémes de glissement
considérés pour reproduire par modélisation VPSC notre texture expérimentale dans
la wadsleyite. Nous avons abouti a une texture simulée en compression avec I’axe [100]
de la wadsleyite préférentiellement aligné avec la direction de compression, 'axe [010]
formant deux guirlandes a 45° de I’axe de compression et 1’axe [001] orienté dans le plan
normal & la compression. Cette texture, que j’appellerais ici 'modéle B’, correspond assez
bien & notre texture expérimentale (particuliérement pour 'expérience LTC 03 02),
et est présentée dans la figure 5.3.d.

Contrairement a l’olivine ou le systéme de glissement dominant est directement
déductible de l'orientation préférentielle (TOMMASI et al., 2000 ; JUNG et al., 2006), la
texture produite par la déformation dans la wadsleyite est plus compliquée & interpréter.
Dans le cas de 'olivine, la direction de glissement des dislocations dominante a tendance
a s’aligner avec la direction de cisaillement et le plan de glissement dominant a tendance
a s’aligner avec le plan de cisaillement. Cela n’est pas le cas dans la wadsleyite. Par
exemple, TOMMASI et al. (2004) montrent un modéle VPSC (modéle 4) ou le systéme
de glissement (111){101} est le systéme actif alors que la texture associée montre un

alignement de I’axe [010] dans la direction de cisaillement et des plans (100) paralléles

141



s27 1730K 18.7GPa N =114

- 100 010 001 5
ol T : »
2 2 3
S a
1
5
0
s09 1520K 14.0GPa N =136
100 010 001 3
ol
N
o
s10 1770K 20.3GPa N =241
~ 010 001 3
S 5 -
(9]
CDI
O
5

Direction de compression

FIGURE 5.2 — Exemple des textures pour chacune des trois expériences de défor-
mation de la wadsleyite, présentées dans des figures de poles. Les couleurs corres-
pondent & la probabilité de 'orientation, exprimée en multiples d’'une distribution
aléatoire (m.r.d, pour multiple of a random distribution). La pression et la tempé-
rature subies par I’échantillon au moment de la mesure sont indiquées au dessus

des figures de poles. N est le nombre de grains de wadsleyite indexés.
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Textures en cisaillement Textures en compression

100 010 001 100 010 001

FIGURE 5.3 — Textures issues de la simulation d’une déformation plastique par
glissement des dislocations en cisaillement (colonne de gauche) et en compression
(colonne de droite) suivant chacun des cinq modéles de glissement A, B, C, D, E. La
déformation finale est de y=1 en cisaillement et y=0.5 en compression. L’échelle
de couleur exprime la probabilité de 'orientation, exprimée en multiples d’une
distribution aléatoire (m.r.d). Le symbole * indique les modéles déja proposés dans
la littérature : le modele A a été proposé par TOMMASI et al. (2004) (leur modéle 2),
le modéle D par TOMMASI et al. (2004) (leur modele 4) avec des CRSS légérement
différents et par CASTELNAU et al. (2020), et le modeéle E par DEMOUCHY et al.

(2011) avec des CRSS légérement différents.
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au plan de cisaillement. Une interprétation rapide de cette texture, comme elle serait
faite dans le cas de l'olivine, donnerait un glissement sur le systéme (100)[010], ce qui
est erroné. Comprendre la relation entre la texture et les systémes de glissement qui
en sont responsables est donc crucial pour les modélisations et calculs numériques de
la plasticité de la wadsleyite, mais aussi pour interpréter les résultats d’expériences de
déformation.

Les activités relatives des systémes de glissement calculées par la simulation VPSC
(Tableau 5.2) nous indiquent que dans le modéle B, la déformation est dominée par
du glissement des dislocations sur le systéme (111){101} et le systéme [001](010).
Le groupe de systémes [100](010), [100](001), [100]{011} et [100]{021} (pour simpli-
fier 1’écriture, nous utiliserons la notation [100]{0kl} pour désigner ces quatre sys-
témes de glissement avec la direction de glissement [100]) est aussi actif, mais avec
une activité relativement faible. Des dislocations en position de glissement sur les sys-
témes (111){101} et [100]{0kl} ont été largement observées dans la wadsleyite (SHARP,
BussoD et KATSURA, 1994 ; DEMOUCHY et al., 2011 ; OHUCHI et al., 2014). Au contraire,
les dislocations en mouvement sur le systéme [001](010) sont plus rares (THUREL et
CORDIER, 2003) et ont été interprétées comme résultant d’une réaction entre disloca~
tions. D’autre études ont proposé la dissociation de ces dislocations [001] pour permettre
un glissement sur [001](010) (SHARP, BussoD et KATSURA, 1994 ; DEMOUCHY et al.,
2011 ; KAWAZOE et al., 2013), caractérisée par I'observation de fautes d’empilement de
type Shockley sur le plan (010) (SHARP, BUSSOD et KATSURA, 1994 ; OHUCHI et al.,
2014 ; DEMOUCHY et al., 2011). Cette activité du systéme [001](010) est nécessaire dans
nos modéles VPSC pour expliquer nos textures expérimentales en compression et les
textures en cisaillement avec un axe [001] dans la direction de cisaillement.

La texture en cisaillement correspondant & ce modéle B (Fig. 5.3.c) a déja été ob-
servée expérimentalement dans des échantillons de wadsleyite & faible teneur en eau
déformés & haute température par Couvy (2005), KAWAZOE et al. (2013) et OHUCHI
et al. (2014). Nos textures expérimentales en compression sont donc cohérentes avec les
résultats expérimentaux d’études antérieures.

D’autres textures dans la wadsleyite que le modéle B ont été rapportées dans la
littérature. Ces textures (OHUCHI et al. (2014), DEMOUCHY et al. (2011) et KAWAZOE

et al. (2013), Fig. 5.4), résultats de déformation en cisaillement, peuvent étre regroupées
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FIGURE 5.4 — Résumé des textures rapportées dans les expériences de déformation
en cisaillement de la wadsleyite de la littérature. Nous les nommons A, B, C et E
dans notre étude, pour homogénéiser les appellations et éviter la confusion avec les
études antérieures. Ces études sont complétées par nos résultats en compression,
les observations de microscopie de THUREL et CORDIER (2003) et THUREL et al.
(2003) et les simulations VPSC de TOMMASI et al. (2004) et DEMOUCHY et al.
(2011). Le schéma en haut a gauche donne la direction de cisaillement (SD) et le

plan de cisaillement (SP).
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en quatre catégories comme présenté dans la figure 5.4 :

— des textures avec 'axe [001] aligné préférentiellement dans la direction de cisaille-
ment et les axes [100] et [010] perpendiculaires au plan de cisaillement (KAWAZOE
et al., 2013 ; OHUCHI et al., 2014) ;

— des textures avec 'axe [001] aligné préférentiellement dans la direction de ci-
saillement, I’axe [100] normal au plan de cisaillement et I’axe [010] normal & la
direction de cisaillement dans le plan de cisaillement (KAWAZOE et al., 2013;
OHUCHI et al., 2014);

— des textures avec 'axe [100] aligné préférentiellement dans la direction de ci-
saillement, I’axe [001] normal au plan de cisaillement et I’axe [010] normal & la
direction de cisaillement dans le plan de cisaillement (OHUCHI et al., 2014) ;

— des textures avec 'axe [100] aligné préférentiellement dans la direction de ci-
saillement, I’axe [010] normal au plan de cisaillement et I’axe [001] normal & la
direction de cisaillement dans le plan de cisaillement (DEMOUCHY et al., 2011);

Cette variation de texture dans la wadsleyite semble étre liée & la température de

déformation, la teneur en eau dans la wadsleyite et la contrainte subie par ’échantillon,
comme proposé par OHUCHI et al. (2014).

Dans la suite, nous cherchons & expliquer les résultats expérimentaux grace a des

simulations VPSC de textures, pour savoir si ces changements de texture résultent de

changement de systémes de glissement actifs.

5.5 Vers une interprétation des textures expérimentales

Les modeéles retenus et le résultat de nos simulations VPSC sont présentés dans la
figure 5.3 et le tableau 5.2. Nous obtenons cing modéles de glissement des dislocations.
Les modéles A, B, C, E, décrivent les textures observées expérimentalement dans la
wadsleyite. Le modeéle D fait intervenir majoritairement le systéme (111){101}, bien
que le glissement sur [100](010) soit possible. Ce modéle ne correspond a aucune tex-
ture expérimentale mais est utilisé dans les simulations de déformation plastique de la
wadsleyite (CASTELNAU et al., 2020) car ces deux systémes sont considérés comme les

systémes de glissement des dislocations favorables dans la wadsleyite.

Le modéle A permet de reproduire les textures en cisaillement avec I’axe [100] aligné
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préférentiellement dans la direction de cisaillement, 1’axe [001] normal au plan de ci-
saillement et I’axe [010] normal a la direction de cisaillement dans le plan de cisaillement
(Fig. 5.3 .a, ToMMASI et al. (2004)). Dans ce modele, seuls les systémes de glissement
(111){101} et le groupe de systémes [100]{0kl} sont actifs (Fig. 5.5 .a).

Le modéle B permet de reproduire les textures en cisaillement avec I’axe [001] aligné
préférentiellement dans la direction de cisaillement et les axes [100] et [010] perpen-
diculaires au plan de cisaillement (Fig. 5.3 .c). Dans ce modéle, tous les systémes de
glissement sont actifs, avec une activité dominante du systéme (111){101}, une activité
plus faible de [001](010) et peu d’activité du groupe de systémes [100]{0kl} (Fig. 5.5 .b).

Le modéle C permet de reproduire les textures en cisaillement avec I’axe [001] aligné
préférentiellement dans la direction de cisaillement, I’axe [100] normal au plan de ci-
saillement et I’axe [010] normal a la direction de cisaillement dans le plan de cisaillement
(Fig. 5.3 .e). Dans ce modéle, seuls les systémes (111){101} et [001](010) sont actifs,
avec une activité dominante de (111){101} (Fig. 5.5 .c).

Le modéle D considére une activité dominante du systéme (111){101}. Le glissement
sur le systéme [100](010) est laissé possible mais il ne semble pas étre actif du tout
(Fig. 5.5 .d). Ce modéle ne reproduit aucune texture expérimentale. Il a cependant été
proposé par TOMMASI et al. (2004), avec des CRSS un peu différents (modéle 4), puis
plus tard par CASTELNAU et al. (2020) pour I’étude de la déformation plastique de la
wadsleyite aux conditions de la MTZ. La texture produite en cisaillement par ce modéle
montre que Paxe [010] est aligné préférentiellement avec la direction de cisaillement,
I'axe [100] est normal au plan de cisaillement et I’axe [001] est normal & la direction de
cisaillement dans le plan de cisaillement (Fig. 5.3 .g).

Le modéle E permet de reproduire les textures en cisaillement avec I'axe [100] aligné
préférentiellement dans la direction de cisaillement, 1’axe [010] normal au plan de ci-
saillement et I’axe [001] normal a la direction de cisaillement dans le plan de cisaillement
(Fig. 5.3 .i). Dans ce modéle, tous les systémes de glissement sont actifs avec une acti-
vité dominante du groupe de systémes [100]{0kl}, une activité plus faible du systéme
[001](010) et une faible activité du systeme (111){101} (Fig. 5.5 .e).

La simulation d’une compression dans la wadsleyite suivant le modéle A donne une
texture avec un axe [001] dans la direction de compression, un axe [100] avec une forte

orientation préférentielle dans le plan normal a la direction de compression et 'axe [010]
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sans orientation préférentielle claire (Fig. 5.3 .b).

Les modeéles C et D donnent des textures en compression semblables, avec un axe
[100] aligné dans la direction de compression et des axes [010] et [001] orientés dans
le plan normal & la direction de compression (Fig. 5.3 .f.h). La différence se fait sur
I'intensité de lorientation préférentielle de 1’axe [010]. La texture en compression du
modéle B est aussi assez similaire (Fig. 5.3 .d), mais l'orientation préférentielle est
cependant bien plus faible que dans les modeéles C et D et l'alignement de 1’axe [010]
est un peu différent des modéles précédents, avec un alignement de I'axe [010] & = 45

de la direction de compression dans le modéle B.

Enfin, le modéle E donne une texture en compression avec une orientation préfé-
rentielle de I’axe [010| dans la direction de compression. Les axes [100] et [001] sont
orientés dans le plan normal & la direction de compression, avec une faible orientation

préférentielle pour 'axe [001] (Fig. 5.3 .j).

Les modélisations de TOMMASI et al. (2004) sont basées sur des observations en
microscopie électronique de densité de dislocations dans des polycristaux de wadsleyite
déformés & haute pression et haute température. Les CRSS des différents systémes de
glissement ont alors été choisi sans confrontation avec des textures expérimentales, et
les données utilisées dans I’étude ne permettaient pas de trancher entre les différents
modéles. Dans le travail que je présente ici, les textures expérimentales nous servent a
sélectionner les combinaisons de CRSS qui correspondent le mieux aux textures obser-
vées. Ainsi, la littérature montre que la combinaison de CRSS associée au modéle 2 de
ToOMMASI et al. (2004)(modéle A ici), au modeéle 4 de TOMMASI et al. (2004)(modéle
D ici) et au modeéle de DEMOUCHY et al. (2011)(modéle E ici) donnent des résultats

conformes aux résultats expérimentaux.

Par ces simulations VPSC, nous avons réussi a reproduire les différentes textures
expérimentales observées jusqu’ici. Le tableau 5.2 et la figure 5.5 montrent clairement
que lactivité des systémes de glissement différe d’un modéle a 'autre, indiquant que le
changement de texture peut étre expliqué par un changement de systémes de glissement

actifs dans la wadsleyite.
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5.6 Plasticité de la wadsleyite & haute pression et tempé-

rature et implications pour le manteau

La figure 5.6 place les textures expérimentales (les notres et celles de DEMOUCHY et
al. (2011), KAWAZOE et al. (2013), OHUCHI et al. (2014) et CoUuvy (2005)) en fonction
de la teneur en eau des échantillons et de la température a laquelle ils ont été déformés.
La répartition des types de textures (représentées par les couleurs) en fonction de ces
deux parameétres indique une dominance des textures associées au modéle A a basse
température (en dessous de 1700-1800 K) et faible teneur en eau, mais pas pour des
échantillons secs. En effet, notre expérience P2 01, déformé & basse température et
trés faible teneur en eau (moins de 3 ppm), montre une texture B, ce qui complique
la discussion dans cette zone du diagramme. A des températures plus élevées et faible
teneur en eau, mais aussi jusqu’a 1500 K dans un échantillon sec, les textures associées
au modéle B dominent. A haute température et forte teneur en eau, ce sont les textures
associées au modele C qui sont observées. Les textures associées au modéle E semblent
étre une texture intermédiaire entre le modéle A et le modéle B. La texture associée au
modéle D n’ayant pas été observée expérimentalement, on ne peut donc pas la placer

sur ce graphique.

La gamme de pressions dans les expériences de déformation de la wadsleyite est trés
faible (12,3-20,3 GPa) du fait de I’étroite fenétre de pressions pour lesquelles la wad-
sleyite est stable. De plus, la pression ne semble pas étre le paramétre majeur controlant
la texture, puisque nous retrouvons les textures associées au modéle B a 14,0 GPa et
20,3 GPa. D’autres paramétres de déformation pourraient controler la texture des échan-
tillons, par exemple la contrainte ou la vitesse de déformation. Dans nos expériences en
CED, cependant, nous n’avons pas de moyen de déterminer la contrainte subie par nos
échantillons, ni méme la vitesse de déformation appliquée dans nos expériences. Nous ne
pouvons donc pas conclure sur 'effet de ces deux paramétres sur les textures observées.
OHUCHI et al., 2014 ont cherché le lien entre la vitesse de déformation des échantillons
et les textures observées, et ont conclu que la vitesse de déformation ne semblait pas
influer sur les textures qu’ils ont observées dans la wadsleyite. C’est pourquoi, dans la

figure 5.6 nous présentons la variations de textures en fonction de la température et de
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FIGURE 5.6 — Répartition des textures expérimentales dans un digramme tempé-
rature de déformation vs. teneur en eau. La forme des marqueurs correspond &
I’étude ou la texture & été rapportée. La couleur des marqueurs correspond & la
texture observée : rouge pour une texture correspondant au modéle A, jaune pour
une texture correspondant au modéle B, bleu pour une texture correspondant au
modéle C et orange pour une texture correspondant au modéle E. Le nom du
modéle est indiqué dans la zone ot les textures correspondantes sont concentrées,

accompagné des systémes de glissement actifs.

la teneur en eau car ces deux parameétres semblent étre les plus influents sur les textures
observées dans la wadsleyite. Nos simulations de textures sont toutes réalisées a partir
de la méme structure de la wadsleyite (donc avec la méme teneur en eau), et ne rendent
compte que de leffet des systémes de glissement actifs. L’effet de I'eau est inféré a partir
des textures expérimentales et des conditions dans lesquelles elles ont été observées.

A partir de cette figure 5.6 et des modélisations VPSC présentées plus haut, nous
pouvons interpréter ces changements de texture en termes de changement de systémes de
glissement actifs dans la wadsleyite. A basse température excepté pour les échantillons
secs (P2_01, <3 ppm poids d’eau), les systémes actifs sont (111){101} et [100]{0k}
(modéle A). L’augmentation de la température provoque une transition progressive vers
le modéle B, avec l'activation du systéme [001](010) en plus des deux autres. A haute
température, on passe du modéle B au modéle C en augmentant la teneur en eau de

’échantillon au-dessus de 550 ppm poids. Les systémes [100]{0kl} sont alors inhibés et le
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glissement des dislocations se fait uniquement sur les systémes (111){101} et [001](010).
Dans le modéle E, observé expérimentalement a faible teneur en eau et des tempéra-
tures proches de 1700 K, les systémes de glissement (111){101}, [100]{0kl} et [001](010)
sont actifs, comme dans le modéle C. Pourtant, les activités des différents systémes de
glissement sont trés différentes. En effet le modéle E est le seul modéle ot le systéme
(111){101} n’est pas le systéme le plus actif. La figure 5.5 montre que c’est le systéme
[001](010) qui a I’activité la plus importante, puis les systémes du groupe [100]{0kl}. Le
systéme (111){101} ne supporte que 10% de l'activité, bien qu’il devienne plus actif sur
la fin de la simulation. Ce modéle semble étre une transition entre le modéle A, dans
lequel le systéme [001](010) est inactif, et le modele B ou tous les systémes de glisse-
ment considérés sont actifs. Sur la fin de la simulation, l'activité du systéme (111){101}
augmente et, & de plus grands taux de déformation, ce modéle pourrait tendre vers une
répartition de 'activité des systémes de glissement similaire a celle du modéle B.
L’absence du modele D, qui caractérise une activité pure du systéme (111){101},
dans les textures expérimentales est la preuve que le lien entre la texture et les systémes
de glissement n’est pas directement déductible dans la wadsleyite. En effet, le tableau 5.2
montre que le systéme (111){101} est toujours actif et est souvent le systéme de glisse-
ment dominant (modeéles A, B, C, D) mais les textures exprimées sont trés différentes
de celle associée au modéle D. Méme dans le modéle D, ce sont les directions [010] qui
s’alignent avec la direction de cisaillement et non les axes (111). Cette caractéristique
vient probablement de la famille de systémes (111){101} qui comporte de nombreux
équivalents de symétrie et rend complexe le mouvement des dislocations. Ce sont alors
les systémes de glissement secondaires ([100]{0kl} et/ou [001](010)) qui influencent la
texture finale : Pactivation des systémes [100]{0kl} donne des textures avec les axes [100]
dans la direction de cisaillement (modéle A) alors que I’activation du systéme [001](010)
produit des textures avec les axes [001] dans la direction de cisaillement (modéle C).
A des températures supérieures & 1700-1800 K, c’est & dire représentatives du man-
teau 'normal’ de la MTZ, deux textures sont possibles : i) la texture associée au modéle
B lorsque la teneur en eau de la wadsleyite est inférieure a 550 ppm poids ou ii) la
texture associée au modéle C lorsque la teneur en eau dans la wadsleyite est supérieure
a 550 ppm poids. Ce changement de texture pourrait étre un indicateur potentiel de

I’hydratation de la MTZ. De méme, le passage progressif du modéle B au modéle E,
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puis au modéle A témoignerait d’une baisse de la température dans le manteau. A plus
basses températures, le modéle A et le modéle B sont observés, avec le modéle B pour
les échantillons secs (<3ppm poids) et le modeéle A pour les échantillons un peu plus
hydratés (3-700ppm poids). Cependant, avec les données expérimentales disponibles,
il est difficile de se prononcer sur l'effet de la teneur en eau au dessus de 700 ppm
poids sur I'activité des systémes de glissement a basses températures. Le modéle A ou
le modéle C pourraient s’étendre & ces conditions, ou bien un autre type de texture
pourrait apparaitre. De nouvelles expériences de déformation ciblant ces conditions se-
raient nécessaires pour compléter la carte de déformation de la wadsleyite. De méme,
la transition entre le modeéle A et le modéle B a basse température (<1700 K) n’est pas
trés claire avec les données disponibles, et une étude plus détaillée du comportement de
la wadsleyite aux conditions ot elle est observée pourraient permettre de la caractériser

et de mieux comprendre le glissement des dislocations & ces conditions.

5.7 Simulation de I’anisotropie sismique a partir de ces mo-

déles de déformation

Pour déterminer si la sismologie pourrait détecter ces changements de textures dans
la MTZ, nous avons calculé I'anisotropie sismique associée aux textures des modéles A,
B, Cet E (Fig. 5.7, détail de la méthode dans la section 5.2.3).

La texture associée au modéle A, attendue dans des contextes de zones de subduction
(basse température), produit une anisotropie sismique importante avec une anisotropie
de vitesse des ondes P de 6% et une direction rapide pour les ondes P orientée a faible
angle de la direction de cisaillement (Fig. 5.7.a). L’anisotropie des ondes S dans ce
modele est aussi importante, autour de 4%, et le maximum d’anisotropie est dans la
direction normale a la direction de cisaillement dans le plan de cisaillement (Fig. 5.7.b).

Pour la texture associée au modéle B, attendue dans un manteau normal pauvre en
eau ou bien dans une zone de subduction trés pauvre en eau, 'anisotropie sismique est
plus faible. L’anisotropie de vitesse des ondes P est de 3% et la direction rapide pour les
ondes P est normale au plan de cisaillement (Fig. 5.7.c). L’anisotropie des ondes S est
trés faible, moins de 2%, avec un maximum de ’anisotropie dans la direction normale

a la direction de cisaillement dans le plan de cisaillement (Fig. 5.7.d).
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La texture associée au modéle C, attendue dans un manteau normal riche en eau,
produit une anisotropie sismique importante. La direction rapide des ondes P est nor-
male au plan de de cisaillement, comme dans le modéle B, mais I'anisotropie de vitesse
des ondes P est de 7% (Fig. 5.7.e). L’anisotropie des ondes S est de 5-6% et la direction
du maximum d’anisotropie est normale & la direction de cisaillement, & faible angle du
plan de cisaillement (Fig. 5.7.f).

Pour finir, la texture associée au modéle E est attendue entre 1700 et 1800 K dans un
manteau peu hydraté. Cette texture produit une anisotropie sismique marquée. L’ani-
sotropie des ondes P atteint 6%, avec deux directions de propagation rapide des ondes :
une direction rapide presque paralléle & la direction de cisaillement, et une autre presque
normale & la direction de cisaillement (Fig. 5.7.g). L’anisotropie des ondes S aussi atteint
6%, et est maximale le long de guirlandes orientées a 45° d’un plan presque normal a la
direction de cisaillement (Fig. 5.7.h). Ce modéle semble étre un état transitoire entre le
modéle A et le modéle B, et cette transition se retrouve dans la géométrie et 'intensité
de l'anisotropie que ce modéle produit, intermédiaire entre les anisotropies calculées
pour les modéles A et B. Dans le manteau, on pourrait s’attendre a le trouver dans
une zone tampon entre le manteau normal (T>1800 K) et une zone de subduction, plus
froide (T<1700 K).

Ainsi, 'anisotropie sismique varie en fonction des systémes de glissement actifs, et
donc en fonction de la température de déformation et de la teneur en eau de la wad-
sleyite. D’aprés nos calculs, cette variation devrait étre assez importante pour étre me-
surée. Dans la MTZ normale et relativement chaude (i.e. hors zones de subduction), le
modéle B expliquerait le mieux les observations sismiques qui rapportent une anisotropie
globale de seulement 1 & 2% ou bien une absence d’anisotropie significative (PANNING et
Romanowicz, 2006 ; HUANG et al., 2019 ; YUAN et BEGHEIN, 2013). Cela supporterait
que la MTZ est globalement pauvre en eau (moins de 550 ppm d’eau). Dans les zones
de subduction, les observations sismiques (HUANG et al., 2019 ; FOLEY et LONG, 2011)
mesurent une anisotropie plus importante. Nos prévisions sont compatibles avec ces ob-
servations sismiques, puisque dans ce contexte de subduction ol la température est plus
basse, le modéle A devrait étre le modéle de déformation dominant dans la wadsleyite
et donner une forte anisotropie sismique. Le modéle B pourrait aussi étre cohérent avec

une zone de subduction, mais la trés faible hydratation & laquelle est associée ce mo-
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FIGURE 5.7 — Signaux sismiques associés aux textures des modéles A, B, C et E
dans un agrégat de wadsleyite. Les figures de poles présentent la dépendance de
la vitesse des ondes P en fonction de la direction de propagation (a, c, e, g) et
Panisotropie de déphasage des ondes S (b, d, f, h) calculées a partir des textures

en cisaillement (y=1).
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déle a basse température semble moins compatible avec ce contexte géodynamique. Les
textures associées au modéle A ont été observées dans des échantillons contenant peu
d’eau (moins de 650 ppm) mais les données expérimentales disponibles concernant les
textures d’échantillons riches en eau & basse température ne nous permettent pas de
conclure si la dominance de ce modéle indique une MTZ pauvre en eau.

Dans une zone de la MTZ normale riche en eau, le modéle C serait dominant. La dé-
formation plastique de la wadsleyite dans ces conditions produirait une forte anisotropie
sismique, que ce soit pour les ondes P ou les ondes S. Une anisotropie aussi forte n’est
pas observée par la sismologie dans la MTZ en dehors des zones de subduction. Comme
proposé plus haut, cette observation va dans le sens d’'une MTZ globalement pauvre en
eau. Les observations d’eau dans la M'TZ pourraient alors témoigner d’une hydratation
locale de la MTZ (PEARSON et al., 2015). KARATO (2011) présente plusieurs modéles
de distribution de ’eau dans le manteau et quelques uns de ces modéles proposent une
MTZ pauvre en eau contenant des régions plus riches en eau. En fonction de leur taille,

ces régions hydratées pourraient ne pas étre détectées par la sismologie.

5.8 Conclusion du chapitre

La déformation en compression de trois échantillons de wadsleyite polycristalline
en CED & chauffage laser a été analysée in-situ par cristallographie multigrain. Nos
résultats montrent que la texture issue de la déformation dans ces échantillons présente
un alignement préférentiel de ’axe [100] dans (ou a 30-40° de) la direction de compres-
sion, et des axes [010] et [001] dans le plan normal & la direction de compression. Des
modélisations VPSC montrent que cette texture est expliquée par un glissement des
dislocations sur les systémes de glissement (111){101}, [001](010) et [100]{0kl} (modéle
B). Cette combinaison de systémes de glissement est commune dans les échantillons
pauvres en eau et déformés a relativement haute température (>1700-1800 K).

Par modélisations VPSC nous avons relié les différentes textures rapportés par la lit-
térature a des changements d’activité des systémes de glissement (111){101}, [100]{0k!}
et [001](010). Ces changements de systémes de glissement actifs sont corrélés aux condi-
tions de déformation, principalement la température et la teneur en eau de la wadsleyite.

A basse température et faible teneur en eau, les systémes de glissement actifs dans la
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wadsleyite sont (111){101} et [100]{0kl} (modéle A). A haute température et faible
teneur en eau ou a basse température (1500 K) et moins de 3 ppm d’eau, les systémes
de glissement actifs sont (111){101}, [100]{0kl} et [001](010) (modéle B). A haute tem-
pérature et forte teneur en eau, les systémes dominants sont (111){101} et [001](010)
(modéle C).

Finalement, cette variation des systémes de glissement actifs entraine un change-
ment de la texture dans la wadsleyite et donc une variation de ’anisotropie sismique
associée. La simulation des signaux sismiques correspondant & ces textures indique que
ces changements sont assez prononcés pour étre mesurables dans la MTZ et permettent
qualitativement d’expliquer les mesures sismiques. Ainsi, nous proposons que la faible
anisotropie sismique mesurée dans la MTZ & ’écart des zones de subduction soit associée

a une MTZ globalement pauvre en eau.
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Chapitre 6
Simulation des signaux sismiques
induits par la texture de la

wadsleyite dans le manteau

6.1 Problématique

La structure et la dynamique interne de la Terre sont explorées par la sismologie
d’une part et I’expérimentation en laboratoire d’autre part. Ces deux disciplines sont
complémentaires et sources d’informations I'une pour l'autre. Il est donc crucial de
‘traduire’ nos résultats de minéralogie expérimentale en termes d’observables sismiques,
pour pouvoir les comparer avec les observations de sismologie. La modélisation est
un trés bon outil pour extrapoler les observations & petite échelle, tels que dans nos
échantillons (< 1-2mm), a I’échelle kilométrique échantillonnée par la sismologie.

Dans les chapitres précédents, nous avons vu que la déformation plastique transforme
la microstructure des roches. Dans le périclase, la déformation plastique peut ne pas
produire de texture lorsque le mécanisme de déformation est le glissement aux joints de
grain (GBS) accommodé par de la diffusion, ou bien produire une orientation préféren-
tielle accompagnée d’un allongement des grains dans le cas d’une déformation dominée
par du glissement des dislocations. De la méme fagon, dans la wadsleyite ol la déforma-
tion par glissement des dislocations semble dominante, I’agrégat aura une orientation
préférentielle. De plus, 'orientation préférentielle produite par le glissement des disloca-
tions dépend de l'activité relative des systémes de glissement dans les minéraux. Dans le
périclase, une augmentation de température ou une augmentation de pression provoque

une transition d’un glissement des dislocations sur le systéme de glissement <110>{110}
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a une activité égale sur les systémes de glissement <110>{110} et <110>{100}. Dans
la wadsleyite, les systémes de glissement changent d’activité avec la température et
la teneur en eau. A basse température et faible teneur en eau dans la wadsleyite, les
systémes de glissement actifs sont (111){101} et [100]{0kl}, ou (111){101}, [100]{Okl}
et [001](010) pour des polycristaux trés pauvres en eau. A haute température et faible
teneur en eau, ce sont les systémes (111){101}, [100]{0kl} et [001](010) qui sont actifs.
Enfin, & haute température et forte teneur en eau, les systémes (111){101} et [001](010)
sont actifs. Ces changements de systémes de glissement actifs/dominants produisent
des changement d’orientation préférentielle cristallographique et donc des changements
d’anisotropie sismique. Il nous reste & déterminer si ces changements d’anisotropie diis
4 la déformation plastique dans les minéraux permettent d’expliquer les mesures sis-

miques.

Dans ce chapitre, nous prenons l'exemple du comportement de l’olivine et de la
wadsleyite autour de la discontinuité & 410 km dans le manteau, en nous basant sur nos
résultats de plasticité dans la wadsleyite du chapitre précédent. Ainsi, & travers le calcul
de l'anisotropie sismique produite par les polycristaux déformés, nous pourrons com-
parer nos résultats de minéralogie avec les observations sismiques. Nous présentons des
modéles d’une zone de subduction, ou la sismologie rapporte une anisotropie sismique
dans la zone de transition, et d’un panache mantellique, contexte pour lequel les mesures
d’anisotropie sismique manquent. Dans ce dernier cas, nous proposons des observables
sismiques issus de la minéralogie expérimentale, en avance des mesures sismiques, pour
tenter de donner des outils d’interprétation aux études de sismologie. Nous appliquons
dans ces deux modéles les paramétres de pression, température et déformation attendus
autour de 410 km de profondeur a des polycristaux d’olivine et de wadsleyite via des
simulations VPSC (pour visco-plastic self-consistent model). La texture dans ces po-
lycristaux est utilisée pour calculer les observables sismiques qui sont ensuite discutés

avec les observations sismiques rapportées par la littérature.
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6.2 Techniques de modélisation

Modéles VPSC

Les modélisations VPSC permettent de simuler une texture dans un polycristal en
fonction de l'activité relative des différents systémes de glissement des dislocations.
Une présentation détaillée de cette méthode de modélisation est donnée dans la sec-
tion 2.4. Les combinaisons de systémes de glissement observés dans la wadsleyite ont
été identifiées au chapitre précédent, en fonction de la température et de la teneur en eau
(cf. 5.5). Nous utilisons ici ces combinaisons pour simuler la texture, puis les observables
sismiques, dans différentes conditions. Nous ajoutons a cette collection de textures dans
la wadsleyite, des simulations de texture pour l’olivine. En dessous de 200 km de pro-
fondeur dans le manteau terrestre, RATERRON et al. (2014) suggérent que les systémes
de glissement dominant dans I'olivine changent, et proposent un nouveau modéle de dé-
formation pour ’olivine entre 200 et 410 km de profondeur. Nous utilisons leur modéle

pour nos simulations.

La figure 6.1 montre des simulations de texture pour l'olivine et la wadsleyite en
tension, compression et cisaillement. Autour de la discontinuité & 410 km de profondeur,
qui est notre zone d’étude, nous considérons une pression dans l'olivine de l'ordre de
12 GPa et de 15 GPa dans la wadsleyite. Les textures en tension et compression &
1500 K simulent les conditions & l'intérieur d’une plaque lithosphérique en subduction,
ou deux régimes tectoniques pourraient étre observés : de la tension due & I’élongation
de la plaque plongeante sous son propre poids (aussi appelé 'slab pull’, HEURET (2005)),
ou bien de la compression due a la résistance visqueuse du manteau environnant qui
empéche la pénétration de la plaque plongeante dans le manteau inférieur (HEURET,
2005). Le cisaillement & 1500 K correspond aux conditions sur le bord de la plaque
plongeante ol le manteau environnant résiste au mouvement de la plaque plongeante
(HEURET, 2005), et le cisaillement & haute température correspond aux conditions dans
le manteau 'normal’ en dessous d’une plaque en subduction ou & proximité d’un panache
mantellique et dans les roches a l'intérieur du panache, 1a aussi di & la résistance

visqueuse du manteau ambiant.

L’effet de la température et de la teneur en eau sur les textures simulées dans la
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wadsleyite s’exprime, dans ce chapitre, principalement au niveau du modéle de défor-
mation choisi. En s’appuyant sur les résultats du chapitre 5, pour la wadsleyite, a basse
température les modéles A et B sont possibles alors qu’a haute température, ce seront
les modéles B et C qui seront choisis. Pour 'effet de ’eau, on choisira a haute tempé-
rature le modéle B a faible teneur en eau et le modéle C & forte teneur en eau. Dans
le travail présenté ici nous prenons le parti de considérer un manteau pauvre en eau.
Nous utiliserons donc uniquement le modéle B pour la déformation de la wadsleyite a
haute température. Nous choisissons aussi d’utiliser le modéle A & basse température,
car il repose sur plusieurs observations expérimentales (cf. chapitre 5) et correspond
a une possible (mais faible) hydratation des minéraux dans la plaque en subduction.
Une comparaison entre les modeéles A et B & basse température pourra étre 'objet d’un
travail plus détaillé dans une publication dédiée.

Le taux de déformation utilisé pour les simulations est de y=1 pour les déformations
en cisaillement et y=0,5 pour de la compression ou de la tension. Ces valeurs sont
cohérentes pour le manteau ot la déformation s’accumule sur des milliers d’années.

Les textures de la figure 6.1 sont calculées dans un repeére échantillon, pour une
contrainte maximale horizontale. Dans la section 6.3, ces textures sont remises dans le
contexte géodynamique que nous souhaitons étudier. Pour cela, nous utilisons le logiciel
MTEX dans MATLAB (BACHMANN, HIELSCHER et SCHAEBEN, 2010; MAINPRICE et
al., 2015) pour imposer une rotation (a 45° pour la subduction, & 90° pour le panache
mantellique) ou calculer une déformation plus complexe. En effet, nous considérons
4 lintérieur du panache mantellique un cisaillement vertical paralléle aux bords du
panache, c’est & dire, autour d’un cylindre. Avec MTEX nous calculons donc la texture
en cisaillement vertical a différents angles de rotation autour de laxe vertical. Ces
textures sont ensuite additionnées pour rendre compte de la texture globale des roches

& I’échelle du panache.

Calcul de I’anisotropie sismique

L’anisotropie sismique produite par les polycristaux est calculée & partir de la tex-
ture du polycristal (i.e. I'orientation préférentielle cristallographique) et des constantes
élastiques pour le monocristal.

Les constantes élastiques pour le monocristal varient en fonction de la température,
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FIGURE 6.1 — Textures dans I'olivine et la wadsleyite dans différentes conditions

de température et déformation. Le modéle de déformation (i.e. les combinaisons de

systémes de glissement actifs) et la nature de la déformation (compression, tension

ou cisaillement) sont indiqués pour chaque texture. Les couleurs correspondent a

la probabilité des orientations, exprimées en multiple d’une distribution uniforme

(m.r.d. pour multiple of a random distribution)
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FIGURE 6.2 — Dépendance de la vitesse des ondes P (a, ¢) et déphasage des ondes
S (b, d) dans un monocristal d’olivine (a, b) et de wadsleyite (c, d) résultant
des constantes élastiques données par ZHANG, BASS et SCHMANDT (2018) pour
Polivine & 1500 K et 12 GPa et par ZHOU et al. (2020) pour la wadsleyite a 1500 K

et 15 GPa.

de la pression, de la teneur en eau et de la composition des cristaux. Cette dépendance a
été étudiée dans la wadsleyite par ZHOU et al. (2021). En plus de cette étude, W. Zhou
nous a communiqué des constantes élastiques encore non publiées pour la wadsleyite
de composition San Carlos légérement hydratée & 15 GPa a des températures de 1500,
1700, 1800 et 1900 K, extrapolées & partir de mesures expérimentales & haute pression
et haute température (ZHOU et al. (2020); Tableau 5.3). L’anisotropie sismique du
monocristal résultant de ces constantes élastiques & 15 GPa et 1500 K est présentée
dans la figure 6.2.b, c. Pour 'olivine, ZHANG, BASS et SCHMANDT (2018) ont proposé
une relation simple permettant de décrire I’évolution des constantes élastiques d’un
monocristal d’olivine en fonction de la pression et de la température. Nous utilisons
cette relation pour calculer chacune des constantes élastiques aux conditions voulues
pour nos modéles (Tableau 5.3). L’anisotropie sismique dans le monocristal résultant
de ces constantes élastiques est illustrée dans la figure 6.2.a, b.

Nous utilisons ces deux sources d’information pour calculer I'anisotropie sismique
produite par les polycristaux texturés a différentes températures. L’anisotropie sismique

produite par les textures présentées dans la figure 6.1 sont présentées dans la figure 6.3.
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Pour la tension & 1500 K, l'olivine et la wadsleyite donnent des anisotropies sis-
miques similaires, avec une anisotropie des ondes S atteignant 1,62% pour 1’olivine et
2,60% pour la wadsleyite dans le plan normal & la direction de tension, et une anisotro-
pie des ondes P de ~2,5% avec une direction de propagation rapide dans la direction
de tension. En compression a 1500 K, dans 'olivine et la wadsleyite 1’anisotropie des
ondes S est marquée (=~ 2,5%) et maximale dans le plan normal & la compression, et
Panisotropie des ondes P atteint 3-4% avec une direction de propagation rapide normale
a la direction de compression. En cisaillement a 1500 K, 'olivine donne une anisotropie
des ondes S atteignant 6,56%, et maximale dans le plan de cisaillement, a 45° de la
direction de cisaillement, et une anisotropie des ondes P de 8,85% avec une direction de
propagation rapide dans le plan de cisaillement dans la direction normale & la direction
de cisaillement. L’anisotropie produite par le cisaillement de I'olivine a 1800 et 1900 K
est sensiblement la méme que celle observée a 1500 K, avec une légére diminution de
I'intensité de ’anisotropie sismique pour les ondes P et une faible augmentation pour les
ondes S lorsque la température augmente. A 1500 K, le cisaillement dans la wadsleyite
donne une anisotropie des ondes S atteignant 4,89%, et maximale dans la direction nor-
male & la direction de cisaillement, étalée dans le plan de cisaillement, et une anisotropie
des ondes P de 5,84% avec une direction de propagation rapide presque paralléle a la
direction de cisaillement. A plus haute température (1800 et 1900 K), le modeéle de glis-
sement des dislocations dominant dans la wadsleyite change (cf. chapitre 5), et donne
une anisotropie sismique différente. En cisaillement & 1800 et 1900 K dans la wadsleyite,
Panisotropie des ondes S atteint 1,85% et est maximale dans la direction normale a la
direction de cisaillement dans le plan de cisaillement. L’anisotropie des ondes P est de

~ 3,5% avec une direction de propagation rapide normale au plan de cisaillement.

A travers ces calculs, il est clair que l'anisotropie sismique dans la wadelyite et
I’'olivine sont généralement différentes, et varient aussi avec le contexte. L’effet de la
température est importante quand elle correspond & un changement de modéle de glis-
sement des dislocations. Lorsqu’elle n’affecte que I’élasticité du cristal, cependant, la
température ne change pas la géométrie de I’anisotropie et en change assez peu l'inten-

sité.
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FIGURE 6.3 — Anisotropies sismiques calculées a partir des textures présentées dans

la figure 6.1 en utilisant les constantes élastiques & haute température de chacune

des phases (5.3). Tableau de gauche : déphasage des ondes S dans l'olivine et la

wadsleyite dans différentes conditions de température et de déformation. Tableau

de droite : dépendance de la vitesse des ondes P a la direction de propagation dans

I'olivine et la wadsleyite dans différentes conditions de température et de déforma-

tion. Les tirets surimposés sur les figures d’anisotropies des ondes S représentent

la polarisation des ondes S rapides.
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6.3 Modélisation de ’anisotropie sismique dans différents

scenarii

Dans cette section, je modélise le signal sismique qu’on pourrait attendre dans dif-
férentes régions du manteau, autour de la discontinuité a 410 km de profondeur, en
fonction des conditions de déformation, de pression et de température subies par les
roches. Pour cela, j’utilise les résultats du chapitre précédent, basés sur la minéralogie
expérimentale, auxquels j’applique les conditions estimées dans le manteau.

Je présente ici deux exemples de ces simulations, i) pour une zone de subduction et

ii) pour une zone autour d’un panache mantellique.

6.3.1 Exemple d’une zone de subduction

Les zones de subduction sont des structures géodynamiques complexes dans lesquels
on trouve de grandes variations de température et de régime tectonique (i.e. de géo-
métrie de déformation). Nous simplifions ici cette zone de subduction en utilisant une
température de 1500 K dans la plaque lithosphérique plongeante, de 1700 K dans le
manteau autour de la plaque au-dessus de 410 km et 1800 K dans le manteau autour
de la plaque en-dessous de 410 km.

De nombreuses études proposent des mouvements complexes du manteau sous la
plaque subduite, résultats de la dynamique de la zone de subduction et souvent spéci-
fiques & chaque zone de subduction (BILLEN, 2008 ; LYNNER et LONG, 2015; YOSHIDA,
2017; MENANT et al., 2016 ; FACCENDA et CAPITANIO, 2012). Nous voulons ici rester
dans un cas simple et général, c’est pourquoi nous choisissons de considérer seulement du
cisaillement & proximité des bords de la plaque plongeante, correspondant & la résistance
visqueuse du manteau ambiant. A l'intérieur de la plaque subduite, deux régimes tec-
toniques sont proposés dans la littérature : de la tension et de la compression (SPENCE,
1987 ; CHRISTOVA et SCHOLZ, 2003 ; CARMINATI et PETRICCA, 2010). Le régime en
tension est da & I’enfoncement de la plaque subduite sous son propre poids. C’est donc
un phénoméne général qui s’applique & toutes les plaques plongeantes. Le régime en
compression est le résultat de la résistance du manteau environnant a la pénétration de

la plaque, et la distribution de ce régime compressif dans la plaque pourrait étre com-
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plexe. Toujours dans I'idée de présenter un modéle simple et général, nous choisissons

de nous contenter du cas ou la tension est dominante dans la plaque subduite.

Dans le manteau normal sous une plaque lithosphérique en subduction

Le manteau normal en dessous de la plaque en subduction subi donc une déforma-
tion en cisaillement parallélement aux bords de la plaque plongeante. Au-dessus de la
discontinuité & 410 km, la température est d’environ 1700 K dans 'olivine. La texture
simulée pour un agrégat d’olivine dans ces conditions est présentée dans la figure 6.4.a.,
accompagnée de l'anisotropie sismique qu’elle produit. Les axes [100] et [001] de 'olivine
s’orientent alors préférentiellement dans le plan de cisaillement, c’est & dire, ici, dans
un plan paralléle & la fosse de subduction penché & 45°. L’orientation préférentielle de
'axe [010] est normal & ce méme plan. Cette texture de ’olivine donne une anisotropie
sismique importante avec 8,82% d’anisotropie des ondes P et une direction rapide pour
les ondes P normale & la direction de cisaillement, dans le plan de cisaillement (donc
paralléle & la fosse de subduction). L’anisotropie des ondes S monte jusqu’a 6,84% et
est maximale dans le plan de cisaillement, donc dans le plan de subduction.

Dans la méme région, en dessous de la discontinuité, la température dans la partie
supérieure de la MTZ est d’environ 1800 K. Le modéle de glissement des dislocations
dans la wadsleyite approprié a ces conditions est le modéle B. Le résultat de la simu-
lation de la texture & ces conditions et le signal sismique associé sont présentés dans
la figure 6.4.b. Dans ces conditions, 1'axe [001] de la wadsleyite s’aligne a faible angle
de la direction de cisaillement et les axes [100] et [010] s’alignent, plus faiblement, dans
la direction normale & la direction de cisaillement. L’anisotropie sismique produite par
cette texture de la wadsleyite est nettement plus faible que celle observée dans 'olivine
au-dessus de la discontinuité. L’anisotropie des ondes P est de 3,57% avec une direction
rapide presque normale a la direction de cisaillement. L’anisotropie des ondes S atteint
1,85% et est maximale dans la direction normale a la direction de cisaillement, dans le
plan de cisaillement.

L’anisotropie sismique change donc d’intensité d’un cété de la discontinuité a ’autre,
mais c’est aussi le cas de la géométrie de I'anisotropie. On passe d’une anisotropie forte
avec des maximums d’anisotropie dirigées dans le plan de subduction au-dessus de la

discontinuité & une anisotropie plus faible dont la direction rapide des ondes P est
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normale au plan de subduction, en dessous de la discontinuité.

Dans la plaque lithosphérique en subduction

A lintérieur de la plaque lithosphérique plongeante, la température est plus basse
que dans le manteau environnant, autour de 1500 K et en dessous. Nous choisissons de
présenter ici le cas ou la tension est dominante dans la plaque.

A 1500 K et dans des conditions de tension dans la plaque lithosphérique plongeante,
olivine devrait acquérir une texture avec 1’axe [001] et, plus faiblement, I’axe [100] avec
une orientation préférentielle dans la direction de tension, c’est & dire dans le plan de la
plaque. L’axe [010] est alors orienté dans le plan normal a la direction de tension, donc
le plan normal a la plaque plongeante (Fig. 6.4.c.). Le signal sismique induit par cette
texture donne une anisotropie sismique significative. L’anisotropie de vitesse des ondes P
est 2,40% et le maximum de vitesse est dirigé dans la direction de tension. L’anisotropie
des ondes S atteint 1,62% et la direction ou cette anisotropie est maximale est distribuée
dans le plan normal & la direction de tension.

A 1500 K, nous choisissons le modéle A comme modéle de glissement des dislocations
dans la wadsleyite. Pour une tension dans la plaque lithosphérique avec un plongement
a 45°, la wadsleyite acquiére une texture avec un axe [100]| préférentiellement orienté
dans la direction de tension, un axe [001] orienté dans le plan normal a la direction de
tension et un axe [010] avec une orientation préférentielle moins claire (Fig. 6.4.c.). Le
maximum d’anisotropie de vitesse des ondes P produite par cette texture est de 2,79% et
montre une direction rapide pour les ondes P orientée dans la direction de tension, c’est
4 dire dans la direction de déplacement de la plaque lithosphérique. L’anisotropie des
ondes S atteint 2,60%, et est maximale dans un plan normal & la direction de tension.

Ainsi, a 'intérieur de la plaque lithosphérique plongeante, les anisotropies sismiques
produites par la déformation plastique de ’olivine et de la wadsleyite sont donc faibles
mais mesurables (2-3%), excepté l’anisotropie des ondes S dans l'olivine qui est infé-
rieure a 2%. Cependant, la géométrie des anisotropies sismiques dans 'olivine et dans
la wadsleyite sont trés similaires, et il pourrait étre difficile de mesurer la différence.
L’anisotropie sismique ne change donc pas significativement au-dessus et en-dessous de
la discontinuité pour les ondes P, mais devient plus faible en dessous de la discontinuité

pour les ondes S.
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FIGURE 6.4 — Modélisation de la texture et I’anisotropie sismique attendues dans une zone de subduction, en considérant de la tension dans les roches
de la plaque lithosphérique en subduction et du cisaillement sur les bords du panneau plongeant et dans le manteau environnant. 'Modéle R’ correspond
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6.3.2 Exemple d’un panache mantellique

Un panache mantellique correspond & une remontée de matériaux chauds venant de
couches profondes de la Terre. Nous considérons ici une chimie et une minéralogie dans
le panache similaire & celle du manteau environnant. La température dans ce type de
structures est estimée égale ou supérieure a 1900 K. Les roches dans le panache ainsi que
les roches du manteau environnant subissent un cisaillement vertical du fait du mouve-

ment ascendant des roches du panache et de la résistance des roches environnantes.

A Pintérieur du panache

Dans un panache mantellique, les roches subissent un cisaillement vertical paralléle
aux bords du cylindre que forme le panache.

Au-dessus de la discontinuité & 410 km de profondeur, la texture qui résulte de ces
conditions de déformation dans ’olivine montre des axes [100] et [001] préférentiellement
alignés dans la direction de cisaillement, avec un second maximum pour 1’axe [100] dans
le plan normal & la direction de cisaillement (Fig. 6.5.a.). L’axe [010] est concentré dans
le plan normal & la direction de cisaillement. Le maximum d’anisotropie des ondes P
produit par cette texture est de 3,30% avec une direction rapide dans la direction de
cisaillement. L’anisotropie des ondes S ne dépasse pas les 2% et est maximale dans des
orientations dirigées a 45° de la direction de cisaillement.

Pour la wadsleyite & ces conditions, le modéle de glissement des dislocations domi-
nant est le modéle B et la texture qui en résulte montre un axe [001] aligné dans la
direction de cisaillement et les axes [100] et [010] orientés dans le plan normal a la direc-
tion de cisaillement (Fig. 6.5.b.). Cette texture est cependant trés peu marquée, avec un
maximum de 2 m.r.d. L’anisotropie sismique produite par le polycristal est donc aussi
de faible intensité. L’anisotropie des ondes P est de 1,99% avec une direction rapide
dans le plan normal & la direction de cisaillement. L’anisotropie des ondes S atteint
0,98% avec une géométrie similaire.

Ainsi, a I'intérieur du panache mantellique, I’anisotropie sismique sera différente au-
dessus et en dessous de la discontinuité. Elle passera d’une anisotropie faible avec des
directions rapides dans le plan normal & la direction de cisaillement dans la wadsleyite,

4 une anisotropie plus marquée pour 'olivine, avec des axes rapides paralléles ou a 45°
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de la direction de cisaillement.
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Dans le manteau normal autour du panache

Les roches & proximité d’un panache mantellique subissent un cisaillement vertical,

causé par la remontée des roches du panache.

Au-dessus de la discontinuité & 410 km de profondeur, la température avoisine les
1700 K et l'olivine acquiére une texture avec les axes [100] et [001] orientés dans le
plan vertical (qui est aussi le plan de cisaillement) et ’axe [010] normal a ce plan
(Fig. 6.5.c.). Cette texture produit une forte anisotropie sismique. L’anisotropie des
ondes P atteint les 8,82% avec une direction de propagation rapide dans le plan hori-
zontal et un maximum normal & la direction de cisaillement. L’anisotropie des ondes S
est aussi importante, atteignant 6,84%, et est maximale dans le plan vertical, & 45° du

plan de cisaillement.

En dessous de 410 km de profondeur, la wadsleyite subi une température de 1800 K.
La texture produite par le cisaillement vertical suivant le modéle B aligne I'axe [001]
avec la direction de cisaillement, verticale, et les axes [100] et [010] perpendiculairement
au plan de cisaillement. Cette texture est assez peu marquée, avec un maximum de
3 m.r.d pour l'axe [001] et 2 m.r.d ou moins pour les axes [100] et [010] (Fig. 6.5.d.).
De méme, ’anisotropie résultant de cette texture est moins marquée que pour l’olivine.
L’anisotropie des ondes P est de 3,44% avec un maximum dans la direction normale
au plan de cisaillement, et I’anisotropie des ondes S reste sous les 2%, et est maximale

dans la direction normale & la direction de cisaillement, dans le plan de cisaillement.

Ainsi, dans ce contexte géodynamique, notre modéle prédit une importante dif-
férence entre la texture, et donc l’anisotropie sismique, des roches du manteau nor-
mal au-dessus et en dessous de la discontinuité a 410 km de profondeur. Nos résultats
montrent que 'olivine du manteau supérieur devrait avoir une forte anisotropie, avec
des maximum dirigés dans le plan vertical, alors que la wadsleyite de la MTZ aurait
une anisotropie faible avec des maximums dans le plan horizontal. La sismologie devrait

donc pouvoir détecter la différence d’anisotropie entre les deux couches.
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6.4 Implications pour le manteau

6.4.1 Evaluation critique de nos modéles simplifiés du manteau

Les modéles géodynamiques que nous utilisons ici sont trés simplifiés et peut-étre

ne rendent pas correctement compte de la complexité des structures du manteau.

Premiérement, les températures utilisées sont des estimations grossiéres de celles
attendues dans les différentes zones du manteau, mais ce parameétre nous sert principa-
lement & choisir le modéle de glissement des dislocations dans la wadsleyite (limite entre
les modeles A et B entre 1700 K et 1800 K pour des échantillons légérement hydratés) et
les constantes élastiques utilisées dans le calcul de ’anisotropie sismique. Le modéle de
glissement des dislocations, en effet, change fortement la texture et I’anisotropie sismique
de la wadsleyite (Fig. 6.3) et il est important pour nos modélisations de déterminer le
modele de glissement pertinent. La figure 6.3 (cisaillement a 1500 K, 1800 K, 1900 K
pour lolivine et a 1800 K, 1900 K pour la wadsleyite) montre cependant que 'effet de
la température au travers des constantes élastiques n’affecte pas fortement I’anisotropie
sismique calculée, et que 'approximation de la température dans nos modéles ne remet

pas en cause nos résultats.

Deuxiémement, nous avons choisi de présenter des modéles avec un manteau pauvre
en eau, ce qui se traduit dans nos textures par 'utilisation du modeéle B pour la wad-
sleyite a haute température. Ce choix a été motivé par les données expérimentales sur
lesquelles nous avons basé nos modéles de glissement des dislocations dans le chapitre
précédent. En effet, a basse température, les textures expérimentales dans la wadsleyite
disponibles dans la littérature ne nous permettent pas de trancher clairement sur les
systémes de glissement actifs dans la wadsleyite riche en eau. De nouvelles données
expérimentales seraient nécessaires pour mieux contraindre ce domaine de la carte de
déformation de la wadsleyite. De plus, le degré d’hydratation dans le manteau est encore
discuté dans la littérature, ce qui rend difficile la détermination de ce paramétre dans

nos modéles.

Ensuite, dans notre modéle de la plaque lithosphérique en subduction nous avons
considéré un régime tectonique de tension dominante. Les modéles géodynamiques sont

assez divisés sur le régime tectonique dominant dans la plaque en subduction (SPENCE,
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1987; CHRISTOVA et SCHOLZ, 2003 ; CARMINATI et PETRICCA, 2010), qui pourrait
aussi dépendre des conditions de la subduction. Nous avons choisi ici de représenter le
cas simple ot le régime tectonique dans la plaque en subduction est dominé par la trac-
tion de la plaque plongeante par son propre poids (HEURET, 2005). De méme, le régime
tectonique sous la plaque en subduction dans notre modéle est simplifiée & du cisaille-
ment des roches du manteau normal parallélement & la surface de la plaque plongeante
(HEURET, 2005). De nombreuses études proposent un fluage du manteau plus complexe
(e.g. BILLEN (2008), LYNNER et LONG (2015) et YOSHIDA (2017)), notamment dans le
cas d'un retrait de la fosse de subduction (e.g. MENANT et al. (2016) et FACCENDA et
CAPITANIO (2012). Pour prendre en compte cette complexité des mouvements des roches
dans le manteau, il faudrait une méthode de modélisation plus puissante et automatisée
que MTEX dans MATLAB. Ce n’est pas 'objectif de cette thése. Ici, nous cherchons a
proposer des résultats de minéralogie expérimentale qui pourraient étre utiles aux mo-
délistes et a 'interprétation des observations sismiques. Ce chapitre propose seulement
une premiére application de ces résultats aux modéles géodynamiques pour permettre
une comparaison de nos données expérimentales aux observations sismiques.

De la méme facgon, dans le cas d’un panache mantellique, nous avons simplifié la
structure & un tube de matiére ascendante chaude subissant un cisaillement vertical
di & la résistance visqueuse des roches du manteau environnant. Comme nous 1’avons
évoqué plus t6t, les panaches mantelliques sont des structures encore assez mal résolues
par la sismologie, tout comme la déformation qui leur est associée. Nous présentons ici
une premiére estimation de I'anisotropie sismique produite par ces structures telles que
nous les imaginons aujourd’hui, comme base de comparaison avec les mesures sismiques.

Enfin, dans nos modéles, nous considérons uniquement les textures et anisotropies
sismiques résultant de la déformation de la phase majeure de chacune des enveloppes
étudiées, 'olivine pour le manteau supérieur et la wadsleyite pour la partie supérieure
de la MTZ. En effet, nos résultats de minéralogie expérimentale se concentrent sur la
déformation de la wadsleyite et la transformation de l’olivine en wadsleyite autour de
410 km de profondeur. Les autres phases, qui sont principalement des pyroxénes et
des grenats, semblent moins susceptibles de jouer un réle dans ’anisotropie sismique
globale. Les pyroxénes sont fortement anisotropes (MAINPRICE, BARRUOL et ISMAIJL,

2000) mais ne sont présents qu’en faible quantité dans le manteau supérieur (10-15%,
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voir Fig. 1.3). Les grenats, présents en plus grande quantité dans le manteau supérieur
et la MTZ (Fig. 1.3), ont cependant une anisotropie plus faible que la wadsleyite et
l'olivine (MAINPRICE, BARRUOL et ISMATL, 2000). Ainsi, la prise en compte de leur

contribution & 'anisotropie globale de la roche tendrait a diluer le signal.

Finalement, les modéles que je présente ici mériteraient de nombreuses améliorations
pour s’approcher au mieux de la réalité, mais les paramétres géodynamiques (pression,
température et déformation) sont globalement respectés. Pour cette thése, ces modéles
sont suffisants pour une premiére comparaison entre nos résultats de minéralogie expé-

rimentale et les observations sismiques.

6.4.2 Anisotropie sismique : modéles vs. observations

Les modéles présentés dans la section 6.3 montrent que la déformation par glissement
des dislocations dans 'olivine et la wadsleyite produit une anisotropie sismique impor-
tante (>=2%) dans la plupart des contextes géodynamiques explorés. A part dans le
cas du cisaillement vertical de la wadsleyite dans un panache mantellique, I’anisotropie
de vitesse des ondes P dans nos modéles (manteau supérieur et MTZ) est supérieur a
2% et devrait donc étre détectable par la sismologie. L’anisotropie des ondes S est moins
prononcée. Elle est généralement limitée a 2% ou moins, et dépasse les 3% seulement
dans l’olivine en condition de cisaillement. Ces anisotropies sismiques généralement mar-
quées sont aussi accompagnées de changements significatifs de géométrie de I’anisotropie

sismique en fonction des conditions.

Ainsi, ces modéles prévoient une anisotropie sismique trés différente entre I'olivine et
la wadsleyite dans un manteau normal autour d’une plaque lithosphérique plongeante. A
I'intérieur de la plaque plongeante, au contraire, les anisotropies sismiques dans 1’olivine
et la wadsleyite sont similaires, en intensité et par leur géométrie. Dans le cas d’un
manteau normal autour d’un panache, on retrouve une forte différence entre anisotropie
sismique dans la wadsleyite et dans I'olivine. A l'intérieur d’un panache, ’anisotropie
sismique dans l’olivine et la wadsleyite a une géométrie similaire mais des intensités

différentes.

A partir de ces modélisations, nous pouvons maintenant comparer nos résultats avec

les observations de sismologie.
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Dans le manteau sous-jacent a la plaque en subduction

Comme nous ’avons résumé dans la partie 1.3.1, 'anisotropie sismique dans le man-
teau sous-jacent a la plaque lithosphérique en subduction dans les zones de subduction
est complexe et différentes intensités et géométries de ’anisotropie sont rapportées dans
la littérature (FOLEY et LONG, 2011 ; MOHIUDDIN, LONG et LYNNER, 2015 ; NOWACKI
et al., 2015; WALPOLE et al., 2017 ; HUANG et al., 2019).

En particulier, dans la zone de subduction des Tonga, FOLEY et LoNG (2011)
trouvent un déphasage des ondes S sous la plaque subduite, dans le manteau supé-
rieur comme dans la MTZ. Cette étude mesure un maximum d’anisotropie des ondes S
dirigé parallélement ou & faible angle de la fosse de subduction, que ce soit dans le man-
teau supérieur ou dans la MTZ, avec une anisotropie dans la MTZ plus faible que dans
le manteau supérieur. Cette observation est cohérente avec nos modéles (Fig. 6.4a, b.),
ce qui suggérerait que ’anisotropie mesurée dans cette étude peut étre expliquée par la
déformation par glissement des dislocations dans 'olivine et la wadsleyite du manteau.

Cependant, d’autres études de sismologie utilisant le déphasage des ondes S dans
le manteau sous des plaques lithosphériques en subduction (MOHIUDDIN, LONG et
LYNNER, 2015; NOWACKI et al., 2015; WALPOLE et al., 2017; HUANG et al., 2019)
montrent que ’anisotropie sismique du manteau dans la zone de transition peut étre
différente de celle mesurée par FOLEY et LONG (2011), et généralement plus complexe.
Ils observent systématiquement de I'anisotropie dans la zone de transition mais I'inten-
sité et la géométrie de cette anisotropie varient entre les différentes zones de subduction
(voir dans une méme zone de subduction), qui ont des contextes géodynamiques parfois
trés différents (migration de la plaque plongeante, stagnation de la plaque plongeante
a 660 km, vitesse de subduction). Des modéles géodynamiques plus précis et complets
que celui que j’utilise ici seraient donc nécessaires pour interpréter ces variations dans

les observations sismiques en terme de déformation plastique de la wadsleyite.

Dans la plaque en subduction

Les données de sismologie & l'intérieur de plaques lithosphériques subduites sont
plus rares, & cause de la faible épaisseur des plaques lithosphériques par rapport a

la résolution des ondes sismiques qui ne permet pas toujours d’isoler ’anisotropie a
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I'intérieur de la plaque.

EAKIN et al. (2016) ont réussi a sonder la plaque lithosphérique de Nazca entre 200
et 400 km de profondeur par déphasage des ondes S et rapportent une anisotropie attei-
gnant 3-4%, maximale dans le plan paralléle aux faces de la plaque. Les résultats de cette
étude sont trés différents de nos modéles, qui prédisent une anisotropie sismique modé-
rée dans l'olivine (2,62%) avec un maximum dans le plan normal aux faces de la plaque
en subduction. Cette différence pourrait venir du modéle de déformation de l'olivine
utilisé dans nos modéles ou bien du régime tectonique en tension que nous avons choisi
a lintérieur de la plaque subduite. Nous n’avons pas étudié en détail la déformation de
I’olivine dans cette thése et n’avons peut-étre pas choisi le modéle de déformation de
I’olivine le plus pertinent dans une plaque en subduction. Une étude bibliographique
plus approfondie de la déformation de l'olivine et du régime tectonique dans la plaque
subduite seraient nécessaires pour aller plus loin dans la comparaison entre nos résultats
et les observations sismiques. De méme, nous n’avons trouvé que ’étude de EAKIN et al.
(2016) pour l'anisotropie sismique dans une plaque en subduction, et d’autres études

pourraient apporter des observations différentes.

Dans et autour d’un panache mantellique

A ce jour, I'anisotropie sismique dans les panaches mantelliques est assez peu contrainte.
La sismologie, en effet, est encore au stade de I'identification de ces structures mantel-
liques par le biais des perturbations de vitesses des ondes sismiques (e.g. KEYSER,
RITTER et JORDAN, 2002; FORTE et al., 2010; CIVIERO et al., 2019). La difficulté
a détecter les panaches mantelliques vient du faible contraste des matériaux qui les
composent avec les roches du manteau. Les roches du panache mantellique pourraient
avoir une composition différente de celle des roches du manteau environnant (HAURI,
1996 ; GIBSON et al., 2005), mais la différence de température entre le manteau normal
et le panache n’est pas assez marquée pour que ses contours soient nettement visibles
par les ondes sismiques (e.g. KEYSER, RITTER et JORDAN (2002) et CIVIERO et al.
(2019)). Une autre difficulté est la taille des panaches mantelliques. La zone de Fres-
nel, i.e. la zone qu’échantillonne les ondes sismiques, est de 'ordre de la centaine de
kilomeétres pour les ondes P et S (EATON, STEWART et HARRISON, 1991 ; RUMPKER et

RYBERG, 2000). Les structures de grande taille, par exemple les LLSVP (e.g. GARNERO

178



et MCNAMARA (2008)), sont donc assez bien identifiées par la sismologie alors que la
résolution n’est pas suffisante pour caractériser avec précision les structures plus petites
comme les panaches du manteau supérieur, qui pourraient ne pas dépasser les 100 km
de diamétre (KEYSER, RITTER et JORDAN, 2002).

HUANG et al. (2019) ont rapporté une mesure d’anisotropie sismique dans le manteau
supérieur et la MTZ sous Hawail. Ils trouvent ~ 3% d’anisotropie sismique dans la
MTZ avec un maximum d’anisotropie orientée sud-ouest. Cependant la résolution de ces
mesures n’est pas assez bonne et les incertitudes trop importantes pour que les mesures
soient fiables. Ainsi, nous n’avons pour le moment pas de mesures d’anisotropie sismique
auxquelles comparer notre modéle de panache mantellique.

Nous proposons alors notre modéle comme un outils pour les études d’anisotropie
sismique dans une zone de remontée mantellique. A I'intérieur du panache, notre modéle
prévoit une anisotropie faible (<2%) dans la wadsleyite de la MTZ avec un maximum
d’anisotropie des ondes S et une direction de propagation rapide des ondes P dans le plan
horizontal, et une anisotropie plus élevée (~ 2-3%) dans 'olivine du manteau supérieur,
avec une anisotropie des ondes S maximale a 45° de la verticale et une direction rapide
verticale pour les ondes P. Autour du panache, notre modéle prévoit une anisotropie
modérée (=~ 1,5-3%) dans la wadsleyite de la MTZ avec une anisotropie des ondes S
maximale et une direction de propagation rapide des ondes P dans le plan horizontal,
et une anisotropie plus marquée (6-8%) dans l'olivine du manteau supérieur avec une
anisotropie des ondes S maximale et une direction de propagation rapide des ondes P

dans le plan vertical.

6.5 Conclusion du chapitre

Avec des techniques de modélisation simples (modéles VPSC et MTEX) nous avons
pu simuler les observables sismiques attendus & 410 km de profondeur dans le manteau
selon nos résultats de minéralogie expérimentale du chapitre précédent.

A Tintérieur d’une plaque en subduction, nos modéles estiment que la wadsleyite
et l'olivine donneraient une anisotropie sismique similaire, de 2-3% pour les ondes P
avec une propagations rapide dans la direction de plongement, et atteignant ~ 2,6%

pour les ondes S, avec un maximum dans le plan normal aux faces de la plaque plon-

179



geante et paralléle a la fosse de subduction. Dans le manteau ambiant sous la plaque en
subduction, les anisotropies dans l’olivine et la wadsleyite sont trés différentes d’aprés
nos modeéles. L’olivine donne des anisotropies importantes avec des maximum dans le
plan paralléle aux bords de la plaque plongeante, alors que la wadsleyite produit des
anisotropies modérées avec des maximum dans un plan presque normal aux bords de
la plaque plongeante. A l'intérieur d’un panache mantellique, ou les roches seraient dé-
formées par du cisaillement horizontal, les anisotropies sismiques de l'olivine et de la
wadsleyite seraient aussi différentes. L’olivine donneraient une anisotropie modérée avec
des maximum alignés avec la verticale ou a 45° de la verticale alors que la wadsleyite
produirait une anisotropie faible avec des maximum dans le plan horizontal. Dans le
manteau ambiant autour du panache, notre modéle propose & nouveau des anisotropies
sismiques trés différentes dans 'olivine et la wadsleyite. L’olivine produirait une ani-
sotropie forte avec des maximum dans un plan vertical paralléle au bord du panache
et la wadsleyite donnerait une anisotropie modérée avec des maximum dans le plan
horizontal.

La comparaison de ces résultats de simulation avec les mesures sismiques rapportées
dans la littérature permet de discuter nos résultats de minéralogie. En général, ’aniso-
tropie sismique est moins prononcée dans la wadsleyite de la MTZ que dans 'olivine du
manteau supérieur de nos modéles, ce qui est cohérent avec les observations sismiques.
A Tintérieur de la plaque en subduction, au-dessus de 410 km de profondeur, I’anisotro-
pie sismique dans 'olivine dans notre modéle est différente de celle observée par EAKIN
et al. (2016), qui rapportent une anisotropie des ondes atteignant 3-4% et maximale
dans le plan paralléle aux faces de la plaque plongeante Dans le manteau normal sous
la plaque en subduction, ’anisotropie calculée & partir de nos résultats reproduit assez
bien certaines données d’anisotropie mesurées en sismologie, comme ’étude de FOLEY
et LONG (2011), mais pas toutes. D’autres études de sismologie rapportent des aniso-
tropies trés différentes d’une zone de subduction a l'autre, témoignant de la complexité
de ces structures géologiques. L’anisotropie sismique dans un panache mantellique n’est
pas encore clairement mesurée par la sismologie. Nous ne pouvons pour le moment que
proposer notre modéle issu des résultats de minéralogie expérimentale.

Nos modéles, trés simples et généraux, ont cependant plusieurs limitations. Tout

d’abord, les paramétres utilisés dans nos modéles (pression, température, régime tec-
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tonique, teneur en eau) sont simplifiés dans cette premiére approche de modélisation.
Particuliérement, la complexité des mouvements de matiére dans le manteau ambiant
sous une plaque en subduction et la spécificité de ces mouvements de matiére & chaque
zone de subduction ne nous a pas permis de construire un modéle précis de ce contexte
géodynamique. Ensuite, les modéles de glissement des dislocations dans I'olivine n’étant
pas le sujet de cette thése, nous nous sommes appuyés sur la littérature pour choisir un
des nombreux modeéles proposés pour l'olivine et n’avons pas pris en compte les pos-
sibles changements de systémes de glissement dans l'olivine en fonction de la pression
et la température. Enfin, la comparaison entre nos simulations et les données de sismo-
logie repose sur peu d’études de sismologie. Par exemple, pour I'anisotropie sismique a
I'intérieur d’une plaque plongeante, nous n’avons trouvé pour le moment qu’une seule
étude de sismologie. Ainsi, ces premiers essais de modélisations méritent d’étre appro-
fondis, que ce soit sur le plan de la définition des modeéles ou sur celui de la recherche
bibliographique pour la comparaison de nos résultats aux observables sismiques.

Les modéles présentés ici sont des résultats préliminaires, qui seront complétés par
des modéles utilisant des contextes géodynamiques supplémentaires. Par exemple, nous
prévoyons de proposer un modéle avec un cisaillement horizontal dans le manteau nor-
mal. Des méthodes de modélisations plus poussées pourraient aussi nous permettre

d’affiner les paramétres de nos modéles.
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Conclusion générale

Au cours de ce travail de thése nous avons exploré les mécanismes de déformation
dans certains des minéraux dominants du manteau et les microstructures qui leur sont
associées pour interpréter ’anisotropie sismique mesurée dans le manteau terrestre. En
effet, identifier les mécanismes de déformation dans les roches en fonction de parameétres
comme la température, la pression, la taille de grain ou la teneur en eau nous permet
d’estimer le mécanisme de déformation qui sera effectif aux conditions du manteau.
La microstructure associée a ce mécanisme de déformation fait ensuite le lien avec les
observations sismiques. Ainsi, au travers d’expériences de minéralogie en laboratoire
nous avons mis en évidence différents types de microstructures dans des échantillons

polycristallins déformés ou transformés & haute pression et haute température.

Le périclase, a des pressions de 1,6-8,3 GPa et des températures jusqu’a 1070 K, se
déforme principalement par glissement des dislocations. Ce mécanisme de déformation
est accompagné d’un allongement des grains perpendiculairement & la direction de com-
pression, la présence de sous-grains et une orientation préférentielle du réseau cristallin.
Cette orientation préférentielle et 'activité des systémes de glissement des dislocations
changent avec 'augmentation de la pression et de la température. A température am-
biante, le glissement des dislocations est dominé par le systéme (110){110}. A plus haute
température, le glissement se fait sur les systémes (110){100} et (110){110} avec une
activité similaire, la transition entre ces deux comportements dépendant de la pression.
A 1270 K, cependant, la microstructure dans les échantillons est trés différente. Les
grains sont équiaxes, de petite taille, ont des joints de grains généralement & 1’équilibre
et présentent peu de déformation intracristalline. Cependant certaines jonctions entre
les grains sont quadruples, reliques d’un état transitoire du processus de glissement aux
joints de grains comme décrit par ASHBY et VERRALL (1973). Cette microstructure est
donc caractéristique d’'une déformation par glissement aux joints de grains accommodé

par du fluage diffusion (ASHBY et VERRALL, 1973; MARUYAMA et HIRAGA, 2017).
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Ainsi, le périclase, qui est le second composant majeur du manteau inférieur et qui
est susceptible d’accommoder une grande partie de la déformation dans un agrégat
bridgaminite-périclase, peut changer de mécanisme de déformation en fonction de la
température, et ce changement de mécanisme de déformation s’accompagne d’un chan-
gement important de la microstructure dans ’agrégat. Cette transition, cependant, n’a
été observée que dans nos échantillons avec une taille de grains de ’ordre du micro-
métre. Les études antérieures, réalisées sur des polycristaux avec une taille de grains
plus importante, rapportent un fluage dislocation dominant. La transition entre une
déformation controlée par glissement des dislocations et une déformation dominée par
du glissement aux joints de grains reste donc & déterminer plus précisément en tenant
compte, par exemple, des effets de la taille des grains, de la pression et de la proportion
en fer dans le ferropériclase. Néanmoins, nos résultats impliquent que pour des petites
tailles de grains, ce qui pourrait étre le cas dans le manteau inférieur, le glissement aux
joints de grain est le mécanisme dominant a haute température. Le glissement aux joints
de grain accommodé par de la diffusion ne produit pas d’orientation préférentielle, ce qui
permettrait d’expliquer I’absence d’anisotropie sismique dans le manteau inférieur. De
plus, il permet d’accommoder de grandes déformations sans changement fondamental

de la microstructure.

La transformation de l'olivine en wadsleyite & des conditions proches de celles du
manteau a 410 km de profondeur (12-20 GPa et 1400-1800 K) dans une cellule & en-
clumes de diamant avec chauffage laser, produit des échantillons caractérisés par une
petite taille de grains (1,66-4,54 pm de rayon équivalent) et une orientation préféren-
tielle. L’orientation préférentielle post-transformation, cependant, ne correspond pas a
celle associée a une transformation cohérente, c’est a dire ne dépend pas de lorien-
tation cristallographique préférentielle de 1’olivine parent. Ces observations impliquent
que lorientation préférentielle dans la wadsleyite de la zone de transition du manteau
est uniquement le résultat d’une déformation plastique dans cette région et que la trans-
formation de I'olivine en wadsleyite n’est pas une source d’anisotropie dans cette partie
du manteau.

La déformation plastique dans la wadsleyite non hydratée dans des conditions proches
de celles du manteau & 410 km de profondeur (12-20 GPa et 1400-1770 K) est carac-

térisée par l'orientation préférentielle de I'axe [100] des grains de wadsleyite dans la
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direction de compression et les axes [010] et [001] dans le plan normal & la direction de
compression. Des simulations VPSC indiquent que les systémes de glissement respon-
sables de cette texture sont (111){101}, [001|(010) et [100]{0kl}. Nous avons entrepris
d’autres simulations VPSC pour tester différentes combinaisons de systémes de glis-
sement actifs dans la wadsleyite et confronter les textures obtenues aux observations
expérimentales décrites dans la littérature. En utilisant les combinaisons de systémes
de glissement qui permettent de reproduire ces textures expérimentales, nous montrons
que la température et la teneur en eau changent 'activité des systémes de glissement
dans la wadsleyite. A basse température (<1700 K) et faible teneur en eau, les sys-
témes (111){101} et [100]{0kl} sont actifs. A haute température (>1800 K) et faible
teneur en eau et & basse température dans un échantillon sec, les systémes (111){101},
[100]{0kl} et [001](010) sont actifs. A haute température et forte teneur en eau, ce sont
les systémes (111){101} et [001](010) qui sont actifs. Ces changements de systémes de
glissement impliquent un changement d’orientation préférentielle dans le polycristal et
donc un changement de ’anisotropie sismique de 'agrégat. Les calculs montrent que
ces changements d’anisotropie sont suffisamment importants pour étre mesurés par la

sismologie.

A partir des résultats précédents, nous avons entrepris de calculer I'anisotropie sis-
mique correspondant aux microstructures observées dans les expériences de déformation
plastique dans la wadsleyite. En premiére approche, nous avons considéré deux versions
simplifiées de contextes géodynamiques : une zone de subduction et un panache man-
tellique. Pour modéliser la déformation et ’anisotropie sismique liées & une zone de
subduction, nous considérons deux régimes de déformation, une déformation en tension
au centre de la plaque dans la direction de plongement, due au poids de la plaque en
subduction, et une déformation en cisaillement paralléle aux bords de la plaque, due a la
résistance visqueuse du manteau autour de la plaque plongeante. Pour le panache, nous
considérons un cisaillement vertical autour d’un tube dans le panache, di a la résistance
visqueuse du manteau, et un cisaillement vertical simple dans le manteau environnant.
Les anisotropies que nous simulons ainsi sont cohérentes avec certaines études de sismo-
logie et montrent des différences avec d’autres. Notre analyse reste préliminaire, autant
sur le plan de 'analyse de littérature que sur le plan mécanique, mais ce travail ouvre la

voie & une caractérisation de la déformation dans la zone de transition par le couplage
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entre mesures sismiques et études de minéralogie.

Pour conclure, nous avons déterminé les mécanismes de déformation et transfor-
mation & haute pression et haute température dans la wadsleyite et le périclase et
avons discuté de I'implication géophysique de nos résultats de minéralogie expérimen-
tale. Ce travail de thése propose ainsi de nouvelles données de minéralogie sur lesquelles
pourrait s’appuyer 'interprétation des observations de sismologie. Certaines questions
demeurent, cependant. Nous avons vu que dans le périclase pur avec une petite taille
de grains, le mécanisme de déformation dominant change d’un mécanisme dominé par
le glissement de dislocations & un mécanisme dominé par le glissement aux joints de
grains a 1270 K. Les effets de la pression, de la taille de grains mais aussi de la com-
position (teneur en fer) sur cette transition ne sont pas encore définis et des études
complémentaires seront nécessaires pour déterminer si le glissement aux joints de grain
est effectivement le mécanisme de déformation dominant dans le ferropériclase du man-
teau inférieur. Dans le cas de la déformation de la wadsleyite, nous avons étudié la
déformation plastique dans un agrégat monophasé. Dans le manteau, la wadsleyite est
dominante et est le minéral le plus anisotrope mais ne représente que 60% en volume
de I'assemblage minéralogique. Les autres phases (le grenat et les pyroxénes) pourraient
aussi avoir un role dans la déformation des roches du manteau et changer la microstruc-
ture de 'agrégat. Des études sur des échantillons polyphasés seraient donc utiles pour
caractériser plus finement la déformation des roches de la zone de transition. Enfin,
nous avons posé les premiéres pierres d’une étude conjointe de minéralogie et sismologie
pour déterminer les régimes de déformation dans la zone de transition, mais ce travail

mériterait d’étre poursuivi et approfondi.
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Table des figures

Profils moyens des vitesses sismiques, de la masse volumique et du para-
métre d’anisotropie n depuis la surface vers le centre de la Terre donnés

par le modéle PREM (DZIEWONSKI et ANDERSON, 1981). Le diagramme

est annoté avec le nom et les limites des différentes enveloppes de la Terre.

Exemple d’un profil de tomographie sismique (& droite), et l'interpréta-
tion des structures mises en évidence (GARNERO et MCNAMARA, 2008).
Les régions dans lesquelles les ondes sismiques sont plus rapides qu’at-
tendu par les modéles sont représentées en bleu alors que les régions ou
les ondes sismiques sont plus lentes qu’attendu sont colorées en rouge,

faisant apparaitre différentes structures dans le manteau terrestre.

Diagramme de composition de la pyrolite en fonction de la profondeur
(RINGwOOD, 1991). Les changements de phase dans 1’olivine marquent

les discontinuités sismique a 410, 520, 660 km de profondeur. . . . . . .

Structure cristalline de l'olivine (gauche) et de la wadsleyite (droite).
Les sphéres oranges représentent les atomes de magnésium, les rouges les

atomes d’oxygéne et les atomes de silicium sont au centre des tetracédres

Coupe schématique de la Terre au niveau de I'équateur présentant les
structures internes de la planéte (TRONNES, 2010). Le schéma n’est pas
tout & fait a I’échelle et les structures de la limite manteau-noyau sont

exagérées pour étre lisibles. . . . . . . . ... L L
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2.1

Chemins de diffusion et microstructures résultant du fluage diffusion
(https://www.tectonique.net/). Le flux de lacunes peut suivre les
joints de grain (diffusion de Coble) ou bien traverser le réseau cristal-
lins (diffusion de Nabarro-Herring). Dans les deux cas, le transport de
matiére des faces en compression vers les faces en extension, produit un

changement de forme des grains qui permet d’accommoder la contrainte.

33

Les différents types de dislocations (d’aprés DEMOUCHY (2021)). a) Contrainte

cisaillante appliquée. b) Dislocation coin. ¢) Dislocation vis. d) Disloca-

tion mixte. . . . . . L L

Le mécanisme de glissement aux joints de grain, comme décrit par ASHBY
et VERRALL (1973). Sous la contrainte, les grains glissent les uns contre
les autres. Le mouvement aux joints de grains est accommodé par d’autres
mécanismes (diffusion ou mouvement de dislocations). Une étape transi-
toire de ce mécanisme permet aux quatre grains d’étre en contact. A la
fin de la déformation, les grains de ’agrégat ont la méme microstructure

(forme, taille, allongement des grains) qu’avant la déformation. . . . . .

Diagramme de phase de l'olivine (Mgg ggFep 11)25104, d’aprés AKAOGI,
ITO et NAVROTSKY (1989). La courbe bleue représente le géotherme dans
une plaque lithosphérique en subduction et la courbe rouge le géotherme

dans le manteau normal (AKAOGI, ITO et NAVROTSKY, 1989). . . . ..

Tableau récapitulatif des systémes de glissement observés dans la wad-

sleyite, a partir de 'observation en MET de dislocations ou par le biais de

I'orientation préférentielle des cristaux dans un échantillon polycristallin.

La D-DIA de la ligne 13-BMD du secteur GSECARS au synchrotron Ad-
vanced Photon Source (Argonne National Lab, Etats-Unis). a) Image de
la presse fermée. b) Image de la D-DIA ouverte avec les quatre enclumes
latérales posées sur le coté de la presse. ¢) Schéma du montage expéri-
mental (vue de dessus) pour une expérience de déformation avec analyse

in-situ par rayons-X. . . . . ... L
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2.2

2.3

2.4

2.5

La cellule & enclumes de diamant. a) Photo d'une CED fermée. b) Coupe
schématique d’'une CED présentant les différentes piéces de la cellule. c)
Zoom sur la chambre de I’échantillon, située entre les pointes des deux
diamants et délimitée latéralement par un joint. Dans la configuration
que nous utilisons, 1’échantillon est chargé dans un milieu transmetteur
de pression. En diffraction axiale, le faisceau de rayons X traverse I’échan-

tillon en passant a travers les diamants. . . . . .. ... ... ... ...

Matériau de départ pour les expériences de déformation du périclase en
D-DIA. a) Exemple des amas de cristaux de ~ 30um qui constituent la
poudre de départ ; b) Zoom sur un de ces amas, composés de nombreux
cristaux de taille submicronique ; ¢) Analyse par diffraction des électrons
retro-diffusé (EBSD) du résultat du recuit de cette poudre sous une pres-
sion hydrostatique de ~ 2 G Pa dans la D-DIA (échantillon de référence
D2028). La taille de grain majoritaire est de ~ 3um? et les cristaux n’ont

pas d’orientation préférentielle. . . . . . . . . .. ...

Matériau de départ pour les expériences de transformation de ’olivine en
wadsleyite et de déformation plastique de la wadsleyite. a) et b) Image
EBSD de contraste de bandes et d’orientation de grains, respectivement,
montrant la microstructure du polycristal d’olivine frittée utilisé comme
matériau de départ. Chaque couleur de la carte d’orientation correspond
a une orientation cristalline. ¢) Mesures de 'hydratation des cristaux
d’olivine par FTIR. Les courbes montrent bien que les pics de l'eau,
entre 3100 et 3800 cm-1 et entre 2400 et 2800 cm-1, sont absents. d)

Photo d’un échantillon final chargé dans la CED. . . . . . ... ... ..

Radiographies X montrant la taille de I’échantillon a) au début de la
déformation et b) a la fin de la déformation. L’échantillon est la partie
plus claire délimitée par les deux bandes sombres qui correspondent aux

marqueurs métalliques. . . . . . . . ..o
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2.7

2.8

2.9

2.10

Principe de la diffraction des rayons X. a) Illustration de la loi de Bragg,
ou A est 'angle de diffraction, dpi; est la distance inter-réticulaire de la
famille de plan qui diffracte, k et kz_é sont les vecteurs qui représentent
le faisceau diffracté et le faisceau transmis, respectivement. gpi; est la
différence entre ces deux vecteurs k et k:_é et la normale & la famille de
plans diffractant. Finalement, il est lié a la distance inter-réticulaire par
sa norme qui est de 1/dpx;. b) Exemple d’un cliché de diffraction annoté
avec l'angle 260 entre le rayon diffracté et le faisceau transmis et 'angle n

qui donne la position du faisceau diffracté sur I'anneau de diffraction.

Le principe de la cristallographie multigrain. Avec la rotation de la CED
la tache de diffraction vue a 5° (violet) va disparaitre alors que d’autres
taches de diffraction (en bleu) vont apparaitre. Au contraire, le signal de
diffraction du bruit de fond et des poudres (en noir) ne vont pas changer

avec la rotation de la CED. . . . . . . . . . ...

Les différentes étapes du traitement d’images en cristallographie mul-
tigrain. a) Exemple d'une image brute telle qu’elles sont acquises, b)
Image médiane des 100 images de la collection multigrain, ¢) Exemple
d’une image de la collection une fois 'image médiane soustraite & I'image
brute, d) Méme image que c avec la position des pics de diffraction trou-

vés par le logiciel de détection. . . . . . . . . ... ... L.

Processus du traitement des données de cristallographie multigrain que
nous utilisons. Le nom des logiciels utilisés pour chaque étape est précisé

en bleu. . . ..

Préparation des échantillons de D-DIA pour la microscopie électronique.
a) Assemblage expérimental pour la D-DIA. L’échantillon est situé dans
le manchon en graphite et contenu entre deux enclumes d’alumine den-
sifiées. b) Photo au microscope optique de 1’assemblage une fois préparé
pour la microscopie électronique. L’échantillon est le cylindre noir au

centre de 'assemblage. ¢) Image au MEB de I’échantillon. . . . . . . ..
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2.11

2.12

2.13

Principe des mesures EBSD, d’aprés Oxford Instrument (https://ebsd.
com) (Ozford Instruments). a) Montage expérimental dans le MEB pour
I’EBSD. Un détecteur spécifique est utilisé et la surface de 1’échantillon
est inclinée a 70°. b) Schéma de la formation des bandes de Kikuchi.
c¢) Exemple d’un cliché de diffraction collecté par le détecteur EBSD. d)
Représentation des bandes de Kikuchi de 'image précédente dans ’espace
de Hough. e) Report des lignes indexées correspondant aux points repérés

dans 'espace de Hough de 'image d). f) Indexation finale des lignes de

Les différentes interactions entre la matiére d’un échantillon et un fais-
ceau d’électrons. Les électrons secondaires, les électrons retro-diffusés, les
rayons-X et les photons sont émis du coté ’faisceau incident’ de ’échan-
tillon. Ce sont typiquement les particules analysées en MEB ou le détec-
teur est placé de ce méme coté de I’échantillon. Dans le cas du MET), ces
particules peuvent étre captées si le détecteur est placé de la méme fa-
con. Les électrons transmis, diffractés ou diffusés inelastiquement sont des
particules qui ont pu traverser I’échantillon et sont donc captés du coté
de I’échantillon opposé au faisceau incident. Ces particules sont utilisées

en MET, en utilisant des échantillons trés fins. . . . ... .. ... ...

Chemin optique des électrons dans le MET (MORNIROLI, 1998). a) Che-
min des électrons en mode image : le plan objet de I’échantillon, le plan
image de l'objectif et le plan image du projecteur sont conjugués. b) Che-
min des électrons en mode diffraction : le plan focal de I'objectif et le plan
image du projecteur sont conjugués. Ce changement de mode est opéré
par un changement de courant électrique dans lentilles magnétiques. Les
encadrés rouges, bleus et verts indiquent les sections ’illumination’, 'ima-

ge’ et 'projection’ du microscope, respectivement. . . . . ... ... ..
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2.14 Principe de la cartographie d’orientation ASTAR en MET (d’aprés RAUCH
et al., 2008). a) Multiplication des points de mesures par balayage du fais-
ceau sur I’échantillon. b) Exemple de cliché de diffraction acquis en un
point de mesure. ¢) Montage expérimental nécessaire pour 'acquisition
ASTAR. Une caméra externe a acquisition rapide est installée & 'exté-
rieur du MET et enregistre les clichés de diffraction qui apparaissent sur
I'écran du MET. d) Schéma de la transmission des informations dans le
dispositif ASTAR. Le faisceau est controlé par I'unité ASTAR, la caméra
acquiert le cliché de diffraction, I’envoie & I'ordinateur qui traite I'image
puis agit sur I'unité ASTAR pour passer & la position du faisceau sui-
vante. Les images e, f , g, h et i montrent les étapes d’indexation d’un
cliché de diffraction en post-traitement. e) Espace représentatif du réseau
cristallin montrant toutes les orientations (points colorés) du cristal qui
vont étre simulés par le logiciel. f) Exemple d'un cliché de point simulé,
correspondant & une orientation du cristal. g) Exemple d’un cliché de
diffraction mesuré. h) Indexation du cliché mesuré avec le cliché simulé
qui lui ressemble le plus. i) Carte de corrélation permettant de visualiser

I’orientation qui donne le meilleur accord. . . . . . ... ... ... ...

2.15 Principe de la modélisation VPSC. a) Section 2D du polycristal virtuel
étudié. b) Représentation d’un grain considéré comme une inclusion dans
une matrice homogeéne pour le calcul de son comportement mécanique.

Cette simplification est appliquée & chaque grain du polycristal pour

chaque incrément de déformation. . . . . . . . . . ... ... L.

3.1 Structure cristalline Fm-3m du périclase MgO (gauche) et systémes de
glissement dans le périclase (droite, http://merkel.texture.rocks).
Les sphéres oranges représentent les atomes de magnésium et les rouges
les atomes d’oxygéne. Les plans grisés sont les plans de glissement des
dislocations dans le cristal et la fleche rouge indique la direction de glis-

sement des dislocations sur ces plans. . . . . . . . ... ... L.

3.2 Relation In(é) vs In(o) pour chaque expérience de déformation du péri-

clase. . . .
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3.3

3.4

3.5

3.6

Figures de poles inverses (IPF) de la direction de compression dans les
échantillons de périclase, mesurées post-mortem en EBSD (a, b, ¢, d)
et in-situ en DRX (e, f, g, h). a) et e) Orientation cristalline aléatoire
représentative des échantillons déformés & haute température, b), c), f)
et g) orientation préférentielle avec un maximum en (110) représentative
des échantillons déformés a moyenne température, d) et h) orientation
préférentielle avec un maximum en (100) et un maximum secondaire en

(110) dans 'échantillon déformé & haute pression . . . . . .. . ... ..

Cartes EBSD montrant la microstructure des échantillons déformés a
haute température (a, b, c), & moyenne température (d, e, f) et & haute
pression (g, h, 1, j, k, 1). Les cartes d’orientation (a, d, g, h) représentent
I'orientation cristallographique mesurée en chaque pixel en utilisant le
code couleur présenté dans l'insert. Les cartes de déformation intra-
cristalline (b, e, i, j) illustrent la différence d’orientation cristalline entre
les pixels d’'un méme grain a travers le GROD. Les cartes de gradients
de déformation (c, f, k, 1) utilisent le KAM pour mettre en évidence les

gradients de déformation a l'intérieur des grains. . . . . . . . .. .. ..

Distribution de la taille de grain (a, b, ¢, d) et de l'allongement des
grains (e, f, g, h) extraites des cartes EBSD pour I’échantillon de référence
(a, €), un échantillon haute température (b, f), un échantillon moyenne
température (c, g) et un échantillon haute pression (d, h). L’extraction
de ces données a été faite sur des zones plus larges que celles présentées

dans la figure 3.4. . . . . ..

Images en MET des échantillons de périclase pour a) un échantillon dé-
formé & haute température (D2029), b) I'échantillon D2324 déformé a
moyenne température, ¢) 1’échantillon D2321 déformé & moyenne tem-
pérature, d) I’échantillon D2325 déformé a haute pression. Les fleches
blanches indiquent des alignements de dislocations qui forment des sous-
joints de grain. Les fléches noires dans les coins en bas & droite des images
correspondent a l'orientation des vecteurs-g utilisés pour faire les clichés

en champ clair. . . . . . . ...



3.7

3.8

3.9

Mesures d’orientation cristalline dans les échantillons MET, traitée de
la méme maniére que les mesures EBSD. Cartes d’orientation (a, c) et
désorientation intracristalline (b, d) dans un échantillon déformé & haute
température (a, b) et dans un échantillon déformé a moyenne température
(¢, d). L’échelle de couleur pour les cartes d’orientation est la méme que

pour les cartes EBSD. . . . . ... oo

Comparaison entre les images MET (a, c) et les cartes de désorientation
cristalline (b, d) des échantillons de haute température (a, b) et moyenne
température (c, d). Les fleches rouges indiquent les lignes KAM sur les

cartes ASTAR et les sous-joints de grains sur les images MET. . . . . .

Carte des mécanismes de déformation dans le périclase projetée dans I’es-
pace P-T (pour des vitesses de déformation comprises entre 1076 et 1072
s~ ! et pour des tailles de grains microniques) et basée sur des observations
microstructurales. Les marqueurs rouges correspondent aux conditions de
déformation dans lesquelles le GBS accommodé par de la diffusion est do-
minant. Les marqueurs verts et les marqueurs bleus correspondent aux
conditions de déformation pour lesquelles le glissement des dislocations
est dominant, avec une activité dominante du systéme (110){110} ou une
activité égale des systémes (110){110} et (110){100}, respectivement. Les
zones rouges, vertes et bleues sont des guides et font ressortir les diffé-
rents domaines du comportement plastique du périclase. Les marqueurs
ronds correspondent aux données de notre étude, les marqueurs carrés
correspondent aux données de LIN et al. (2017) et les marqueurs trian-
gulaires correspondent aux données de IMMOOR et al. (2018). a) Résumé
des mécanismes de déformation observés dans cette études et dans les
travaux de LIN et al. (2017) et IMMOOR et al. (2018). b) Zoom sur les

basses pressions. . . ... .. e e



3.10 Schéma de l'effet de la variation de la température, de la pression et de

4.1

la taille de grain sur le style de déformation plastique dominant dans
le périclase. La recristallisation pourrait étre le mécanisme responsable
du changement de la taille de grain, en produisant une croissance des
grains si le mécanisme de migration du joint de grain (GBM pour grain
boundary migration) est le processus dominant, ou une diminution de la
taille de grain si la rotation des sous-grains (SGR pour sub-grain rotation)

est dominant. . . . . . ...

Schéma du montage expérimental spécifique aux mesures de cristallo-
graphie multigrain & haute température sur ligne synchrotron, vue de
dessus. Le rayonnement X synchrotron (ligne bleue) traverse la cellule a
enclumes de diamant (CED, en vert) et est transmis ou diffracté par les
cristaux de I’échantillon. Les rayons diffractés (en bleu) forment le cliché
de diffraction sur le détecteur, comme en diffraction X classique. Pour
la cristallographie multigrain, la CED pivote autour de 'axe vertical de
la cellule pour acquérir une série de clichés de diffraction avec différents
angles d’incidence du faisceau de rayons-X. Habituellement, cette étape
nécessite Iarrét de la chauffe du fait que les lasers sont fixes et se re-
trouvent donc désalignés pendant la rotation de la CED, comme c’est le
cas sur la ligne PSICHE a SOLEIL. Dans un montage expérimental spé-
cifique, mis en place sur les lignes P02.2 & PETRA III et ID27 a L’ESRF,
les lasers (lignes rouges) qui assurent le chauffage de la CED sont montés
sur des bras rotatifs qui permettent de faire pivoter les lasers en méme
temps que la CED et ainsi conserver une haute température dans I’échan-

tillon pendant la mesure multigrain. . . . . . ... ... ... ... ...
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4.2

4.3

4.4

Chemins pression-température des trois expériences de transformation
dans des polycristaux d’olivine. Les points sont déterminés & partir de
clichés de diffraction 2D et de mesures multigrain. Le remplissage des
marqueurs indique la phase présente dans 1’échantillon. Un marqueur
vide correspond & l’olivine, un marqueur rempli & moitié correspond & un
mélange olivine-wadsleyite et un marqueur plein indique la dominance

de la wadsleyite. . . . . . .. ..

Microstructures des grains dans I’échantillon au cours de la transforma-
tion. a) Image moyenne de la collection multigrain 'multi’, montrant la
diffraction du monocristal d’olivine de départ. b) Orientation du grain
d’olivine de départ. ¢) Image moyenne de la collection multigrain 'multi4’
montrant la diffraction de gros grains d’olivine sous contrainte et d’une
multitude de petits grains de wadsleyite. d) Orientation des grains d’oli-
vine indexés a partir de cette mesure multigrain. e) Orientation des grains
de wadsleyite indexés a partir de cette mesure multigrain. N est le nombre

de grains indexés. . . . . . ...

Orientations des grains dans les échantillons polycristallins & différentes
étapes de chacune des trois expériences de transformation LTC 05 01,
LTC 03 _02 et P2 01. Les orientations sont tracées dans des figures
de poles inverses de la direction de compression. L’espace élémentaire et
les axes cristallographiques représentés sont indiqués dans le schéma en
haut & droite. Les couleurs correspondent & la probabilité de 'orienta-
tion, exprimé en multiple d’'un distribution aléatoire (m.r.d). La pression
et la température subies par 1’échantillon au moment de la mesure sont
indiqués sous les IPF. N est le nombre de grains indexés. La mesure
P2 01 s27 échantillonne le polycristal au début de la transformation,
c’est a dire lorsque les premiers grains de wadsleyite sont formés. Les
grains d’olivine reliques sont présentés en paralléle des grains de wad-

sleyite nouvellement formés. . . . . .. .. ... ... .. L.



4.5 Taille des grains dans les échantillons de 'expérience P2 01. Les tailles
de grains sont exprimés en rayon équivalent, c’est a dire le rayon qu’aurait
le grain s’il était une spheére. N est le nombre de grains dans la classe de
taille de grain. Les barres en vert sont les tailles de grain dans 'olivine
et celles en bleu dans la wadsleyite. M, m, moy, MD sont le maximum
de la taille de grain, le minimum de la taille de grain, la moyenne de
taille de grain et le maximum de distribution de la taille de grain dans

I’échantillon, respectivement. . . . . . . . . ... ... ... ... ....

4.6 Simulation d’une transformation cohérente et comparaison avec les orien-
tation des grains de wadsleyite obtenu aprés la transformation expérimen-
tale. La simulation calcule 'orientation qu’aurait un grain de wadsleyite
si il était le produit de la transformation topotactique d’un des grains
d’olivine observés dans notre échantillon avant la transformation. Les
deux relations topotactiques rapportées par SMYTH et al. (2012) sont
testées. Deux exemples de simulations sont présenté ici, i) le cas ou l'oli-
vine ne montre pas d’orientation préférentielle avant la transformation,
c’est le cas dans les expériences LTC 05 01 et P2 01, et ii) le cas ou
I'olivine posséde une orientation préférentielle avant la transformation,
c’est le cas dans les expériences LTC 03 02 et Olivine 01. Les orienta-
tions sont représentées dans des figures de poles inverses de la direction
de compression. La couleur des marqueurs correspond & la probabilité
de l'orientation, qui est exprimé en multiple d’une distribution aléatoire

(m.r.d pour multiple of a random distribution). . . . . .. ... ... ..
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5.1

5.2

5.3

Figures de poles inverses de la direction de compression présentant les
orientations des grains indexés par cristallographie multigrain dans trois
expériences de déformation de polycristaux de wadsleyite en CED avec
chauffage laser. L’espace élémentaire et les axes cristallographiques re-
présentés sont indiqués par le schéma en haut & droite. Les couleurs
des marqueurs correspond & la probabilité de 'orientation, exprimée en
multiples d’une distribution aléatoire (m.r.d, pour multiple of a random
distribution). N est le nombre de grains indexés par cristallographie mul-
tigrain. La pression et la température dans ’échantillon au moment de

I’acquisition multigrain sont indiquées sous 'IPF. . . . . ... ... ..

Exemple des textures pour chacune des trois expériences de déformation
de la wadsleyite, présentées dans des figures de péles. Les couleurs cor-
respondent & la probabilité de I'orientation, exprimée en multiples d’une
distribution aléatoire (m.r.d, pour multiple of a random distribution).
La pression et la température subies par I’échantillon au moment de la
mesure sont indiquées au dessus des figures de poles. N est le nombre de

grains de wadsleyite indexés. . . . . . ... ... L.

Textures issues de la simulation d’une déformation plastique par glisse-
ment des dislocations en cisaillement (colonne de gauche) et en compres-
sion (colonne de droite) suivant chacun des cing modeéles de glissement A,
B, C, D, E. La déformation finale est de y=1 en cisaillement et v=0.5 en
compression. L’échelle de couleur exprime la probabilité de I'orientation,
exprimée en multiples d’une distribution aléatoire (m.r.d). Le symbole
* indique les modeéles déja proposés dans la littérature : le modele A a
été proposé par TOMMASI et al. (2004) (leur modéle 2), le modeéle D par
ToOMMASI et al. (2004) (leur modele 4) avec des CRSS légérement diffé-

rents et par CASTELNAU et al. (2020), et le modéle E par DEMouCHY

et al. (2011) avec des CRSS légérement différents. . . . . .. . ... ..
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5.4

5.5

5.6

5.7

Résumé des textures rapportées dans les expériences de déformation en
cisaillement de la wadsleyite de la littérature. Nous les nommons A, B,
C et E dans notre étude, pour homogénéiser les appellations et éviter la
confusion avec les études antérieures. Ces études sont complétées par nos
résultats en compression, les observations de microscopie de THUREL et
CORDIER (2003) et THUREL et al. (2003) et les simulations VPSC de
ToOMMASI et al. (2004) et DEMOUCHY et al. (2011). Le schéma en haut a
gauche donne la direction de cisaillement (SD) et le plan de cisaillement

(SP). oo

Activités des systémes de glissement dans la wadsleyite durant les simu-
lations de déformation de cisaillement (y=1) pour chacun des modéles

AB,CoDet Be oo

Répartition des textures expérimentales dans un digramme température
de déformation vs. teneur en eau. La forme des marqueurs correspond &
I’étude ou la texture a été rapportée. La couleur des marqueurs corres-
pond & la texture observée : rouge pour une texture correspondant au
modéle A, jaune pour une texture correspondant au modéle B, bleu pour
une texture correspondant au modéle C et orange pour une texture cor-
respondant au modéle E. Le nom du modéle est indiqué dans la zone ou
les textures correspondantes sont concentrées, accompagné des systémes

de glissement actifs. . . . . . ... ...

Signaux sismiques associés aux textures des modéles A, B, C et E dans
un agrégat de wadsleyite. Les figures de podles présentent la dépendance
de la vitesse des ondes P en fonction de la direction de propagation (a,
¢, e, g) et 'anisotropie de déphasage des ondes S (b, d, f, h) calculées a

partir des textures en cisaillement (y=1). . . ... ... ... ... ...
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6.1

6.2

6.3

Textures dans l'olivine et la wadsleyite dans différentes conditions de
température et déformation. Le modéle de déformation (i.e. les combi-
naisons de systémes de glissement actifs) et la nature de la déformation
(compression, tension ou cisaillement) sont indiqués pour chaque texture.
Les couleurs correspondent & la probabilité des orientations, exprimées en
multiple d’une distribution uniforme (m.r.d. pour multiple of a random

distribution) . . . . ...

Dépendance de la vitesse des ondes P (a, c¢) et déphasage des ondes S
(b, d) dans un monocristal d’olivine (a, b) et de wadsleyite (¢, d) résultant
des constantes élastiques données par ZHANG, BASS et SCHMANDT (2018)
pour lolivine & 1500 K et 12 GPa et par ZHOU et al. (2020) pour la

wadsleyite & 1500 K et 15 GPa. . . . . .. ... ... ... ...

Anisotropies sismiques calculées a partir des textures présentées dans la
figure 6.1 en utilisant les constantes élastiques & haute température de
chacune des phases (5.3). Tableau de gauche : déphasage des ondes S dans
I'olivine et la wadsleyite dans différentes conditions de température et de
déformation. Tableau de droite : dépendance de la vitesse des ondes P a
la direction de propagation dans ’olivine et la wadsleyite dans différentes
conditions de température et de déformation. Les tirets surimposés sur les
figures d’anisotropies des ondes S représentent la polarisation des ondes

Srapides. . . . . ..



6.4

6.5

Modélisation de la texture et l'anisotropie sismique attendues dans une
zone de subduction, en considérant de la tension dans les roches de la
plaque lithosphérique en subduction et du cisaillement sur les bords du
panneau plongeant et dans le manteau environnant. ’Modéle R’ corres-
pond au modeéle de déformation par glissement des dislocations dans
I'olivine décrit par RATERRON et al. (2014), 'Modeles A’ et 'Modéle B’
correspondent aux modéles de déformation plastique par glissement des
dislocations décrits au chapitre 5. Les pourcentages indiqués en bas a
gauche des figures d’anisotropie sismiques sont les maximum d’anisotro-
pie pour les ondes P et S, respectivement. Les tirets surimposés sur les
figures d’anisotropie sismique des ondes S représentent la polarisation des
ondes S rapides. . . . . ...
Modélisation de la texture et de I'anisotropie sismique attendues dans
une zone d’ascension d’'un panache mantellique. La déformation se fait
sous la forme d’un cisaillement vertical en 'tube’ dans le panache et dans
le manteau environnant. 'Modeéle R’ correspond au modéle de déforma-
tion par glissement des dislocations dans l'olivine décrit par RATERRON
et al. (2014), 'Modeles A’ et 'Modéle B’ correspondent aux modéles de dé-
formation plastique par glissement des dislocations décrits au chapitre 5.
Les tirets en surimposition sur les figures d’anisotropie des ondes S re-

présentent la polarisation des ondes S rapides. . . . . . . ... ... ..
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3.1

Liste des tableaux

Résultats expérimentaux : température, pression hydrostatique moyenne,
vitesse de déformation, contrainte, déformation macroscopique finale et
exposant de contrainte (voit section 3.3.2) pour chaque condition de pres-
sion et température. Les nombres entre parenthéses sont les incertitudes
sur le dernier chiffre. En D-DIA, la pression hydrostatique peut changer
au cours de I'expérience et nous présentons ici la pression hydrostatique
moyenne pour chaque expérience. Les contraintes rapportées dans ce ta-
bleau sont des contraintes moyennes mesurées pendant chaque plateau
de la vitesse de déformation. Les erreurs sur la pression et la contrainte
sont basées sur la variation de ces quantités en fonction du temps. Les
incertitudes sur la vitesse de déformation sont des erreurs statistiques
déterminées & partir de la régression linéaire des droites déformation vs.
temps. L’erreur sur la température est basée sur ’estimation de gradients
de température dans l'assemblage expérimental en D-DIA (RATERRON,

MERKEL et HOLYOKE, 2013). . . . . . .. . ... ... ... .......
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4.1

5.1

Tableau des conditions expérimentales des expériences de transformation de
Iolivine en cellules a enclumes de diamant. Quatre expériences sont présentées,
LTC_05_01, LTC_03_02 et P2 01 réalisées sur des polycristaux d’olivine
et Olivine 01 & partir d’'un monocristal d’olivine. Pour chacune, la pression
et la température associées aux différentes mesures multigrain ainsi que les
résultats de l'indexation sont indiquées. Le nombre de grains indiqué dans le
tableau correspond au nombre de grains d’olivine ou de wadsleyite indexés a
partir de la mesure multigrain. La taille de grains moyenne présentée dans
ce tableau correspond au rayon moyen des grains indexés estimé a partir de
I'intensité relative des taches de diffraction associées a chacun des grains et de
la géomeétrie de lexpérience. 'gve/grain’ représente le nombre moyen de taches
de diffraction indexées & un méme grain. ‘gve indexés’ est le pourcentage des
taches de diffraction mesurées et potentiellement associées a la phase considérée,
qui ont été indexées & des grains. A noter que parmi ces taches de diffraction
certaines peuvent étre issues d’autres phases (comme le milieu transmetteur de

pression) dont une ou plusieurs positions de diffraction recoupent celles de la

phase étudiée. . . . . ... L Lo e

Tableau des conditions expérimentales de déformation de la wadsleyite
en cellules & enclumes de diamant. Trois expériences sont présentées,
LTC 05 01, LTC 03 _02 et P2 01. Pour chacune, la pression et la
température associées aux différentes mesures multigrain ainsi que les ré-
sultats de I'indexation sont indiquées. Le nombre de taches de diffraction
indiqué correspond aux taches de diffraction assignées a la wadsleyite. Le
nombre de grains indiqué correspond au nombre de grains de wadsleyite
indexés a partir de la mesure multigrain. 'gve/grain’ représente le nombre
moyen de taches de diffraction indexées & un méme grain. 'gve indexés’
est le pourcentage des taches de diffraction assignées a la wadsleyite qui

ont été indexées a des grains. . . . . . . .. ...



5.2

5.3

Récapitulatif des CRSS utilisés pour chacun des systémes de glissement
dans les différents modéles, et les activités correspondantes observées lors
de simulations d’une déformation en cisaillement de y=1. Le symbole *
indique les modéles déja proposés dans la littérature : le modéle A a été
proposé par TOMMASI et al. (2004) (leur modéle 2), le modéle D par
ToMMASI et al. (2004) (leur modéle 4) et par (CASTELNAU et al., 2020)
et le modéle E par DEMOUCHY et al. (2011) avec des CRSS légérement
différents. . . . . .o
Constantes élastiques utilisées dans ce chapitre. Les constantes élastiques
pour l'olivine ont été calculées & 12 GPa et différentes températures en
utilisant la relation données par ZHANG, BASS et SCHMANDT (2018). Les
constantes élastiques pour la wadsleyite a 15 GPa et différentes tempé-
ratures nous ont été fournies par W. Zhou (University of New Mexico).
Ces données sont en cours de publication, mais ont déja été présentées
(ZHOU et al., 2020). T est la température considérée pour le calcul des

constantes élastiques. . . . . . ... L Lo
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ABSTRACT

Ferropericlase is the second most abundant mineral in the Earth’s lower mantle and its
mechanical properties have a strong influence on the rheology of this region. Here, we deform
polycrystalline MgO, the magnesium end-member of ferropericlase, at conditions ranging from
1.6t0 8.3 GPa and 875 to 1270 K. We analyse the flow laws and microstructures of the recovered
samples using electron microscopy and compare our observations with predictions from the
literature. We identify a first mechanism for samples deformed at 1270 K, attributed to a regime
controlled by grain boundary sliding accommodated by diffusion, and characterized by a small
grain size, an absence of texture, and no intracrystalline deformation. At 1070 K and below,
the deformation regime is controlled by dislocations. The samples show a more homogeneous
grain size distribution, significant texture, and intracrystalline strains. In this regime, deformation
is controlled by the (110){110} slip system and a combined (110){110} and (110){100} slip,
depending on pressure and temperature. Based on these results, we propose an updated
deformation map for polycrystalline MgO at mantle conditions. The implications for ferropericlase
and seismic observations in the Earth’s lower mantle are discussed.

Keywords: keyword, keyword, keyword, keyword, keyword, keyword, keyword, keyword
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1 INTRODUCTION

Periclase is the magnesium end-member of (Mg,Fe)O ferropericlase, the second most abundant mineral
in the Earth’s lower mantle (Ringwood, 1991). At mantle conditions, ferropericlase is believed to be
substantially weaker than bridgmanite (Girard et al., 2016) and hence accommodate large amount of
deformation (Nzogang et al., 2018). As such the mechanical properties of ferropericlase and its MgO end-
member are very relevant for our understanding of the Earth deep mantle. MgO is also an ionic ceramic
which is mainly used for its refractory properties in furnaces (Pole et al., 1946) and flame retardants
(Dong et al., 2012) as well as a compound for some technical ceramics for the construction industry.
Finally, MgO is a model material for the investigation of plastic deformation and dislocation mobility in
ionic ceramics due to its simple rocksalt crystal structure (Amodeo et al., 2018). As such, MgO has been
the topic of advanced studies regarding the effects of pressure, temperature, and strain on its plasticity
both using experiment (Paterson and Weaver, 1970; Merkel et al., 2002; Weidner et al., 2004; Lin et al.,
2017) and numerical models (Amodeo et al., 2012; Cordier et al., 2012; Amodeo et al., 2016), recently

reviewed in Amodeo et al. (2018).

Although the upper mantle is known to be anisotropic, the lower mantle is isotropic for body waves from
1000 km to 2700 km depth (Meade et al., 1995). There are two classes of anisotropic structures that could
cause seismic anisotropy in the Earth’s mantle (Karato, 1998). One is the lattice preferred orientation
(LPO) of anisotropic minerals and the other is the shape preferred orientation (SPO) of secondary phases.
Understanding LPO in minerals requires understanding plasticity induced by deformation. Deformation
controlled by dislocations or twinning will result in LPO and hence anisotropy. On the contrary, if
deformation is controlled by diffusion or other homogeneous processes, it will most often not result
in LPO, although there are reports of strong LPO development in the diffusion creep regime in olivine
(Miyazaki et al., 2013). Numerous studies have investigated plasticity of periclase and ferropericlase
under pressure and temperature (Paterson and Weaver, 1970; Stretton et al., 2001; Merkel et al., 2002;
Heidelbach et al., 2003; Weidner et al., 2004; Long et al., 2006; Tommaseo et al., 2006; Mariani et al.,
2009; Marquardt et al., 2011; Amodeo et al., 2012; Girard et al., 2012; Amodeo et al., 2016; Lin et al.,
2017; Immoor et al., 2018; Lin et al., 2019). From these studies, it has been inferred that the (110){110}
and (110){100} slip systems dominate in these minerals. Both numerical simulations (Cordier et al.,
2012; Amodeo et al., 2012) and single crystal deformation experiments (Girard et al., 2012) suggest a
pressure induced inversion in dominant slip system. Experiments on polycrystals at room temperature
and pressures up to 47 GPa report the dominance of (110){110} slip system with no evidence for slip
system transition (Merkel et al., 2002; Tommaseo et al., 2006; Lin et al., 2017). At high temperature, the
deformation of polycrystals results of a combination of two or three slip systems (Stretton et al., 2001;
Heidelbach et al., 2003; Mariani et al., 2009). Recrystallization by subgrain rotation is also sometimes
observed (Heidelbach et al., 2003). Immoor et al. (2018) deformed polycrystals at both high pressures and
high temperatures and see an increased activity of (110){100} above 30 GPa consistent with predictions
of Amodeo et al. (2016) of dominant (110){100} slip above 60 GPa. However, the transition between
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dominant (110){110} slip to a comparable activity of (110){110} and (110){100} slip can be difficult
to characterize in polycrystals. Both numerical (Amodeo et al., 2016) and experimental (Immoor et al.,

2018) studies show a continuous change in the induced microstructures rather than a sharp transition.

Questions also arise when addressing the relative behavior of single- vs. polycrystals. Grain-to-grain or
grain boundary interactions are present in polycrystals but not in single crystals. Moreover, the history
of sample deformation can affect microstructures measured in samples deformed over a broad range of
conditions. To address these issues, we deform polycrystalline periclase at temperatures and pressures
ranging from 875 to 1270 K and from 1.6 to 8.3 GPa and strain rates between 1076 and 10™% s~!. We then
characterize flow laws with in-situ X-ray diffraction and the recovered samples with electron microscopy.
Based on our observations we quantify the sample’s microstructural features. We then construct a map for
dominant deformation regimes and active slip systems in polycrystalline MgO as a function of pressure

and temperature and discuss the implications of these results for the Earth’s lower mantle.

2 METHODS
2.1 High pressure / high temperature deformation experiment

The starting material was a commercial MgO powder from Alfa Aesar (part #14684, 99.95% purity,
325 mesh). Scanning electron microscope (SEM) analysis indicates that this material is made of clusters

of crystallites with a typical crystallite size below 1 ym (Fig. 1).

The powder was hand-pressed into a cubic multi-anvil cell assembly for D-DIA experiments (Lin et al.,
2017) with a sample dimension of 1 x 1 mm, for all experiments. We used the D-DIA deformation
apparatus (Wang et al., 2010) available at the 13-BMD beam line of the GSECARS sector at the advanced
photon source (APS). At the beginning of each run, the sample was sintered and annealed inside the
D-DIA in order to generate a homogeneous microstructure. All samples were annealed at a 20 tons
load (= 2 GPa) and 1270 K for duration of 1.5 h, except for D2029 and D2034 which were annealed
for 2.5 h and 0.5 h, respectively. One sample was recovered after annealing to serve as a reference for
microstructures. The microstrcutures of this reference sample are presented in figure 1c and d. Based on
EBSD measurements (see below), the maximum map occupancy is for grain areas of ~ 3 pm? in the

sintered material with grains of up to 1120 zm?.

We performed 6 deformation runs at different pressure and temperature conditions between 1.6 and
8.3 GPa and 875 and 1270 K (Table 1). After the annealing step, the conditions were adjusted to the
target pressure and temperature. The sample was then deformed in axial compression at fixed strain rates
by advancing the vertical anvils toward the sample while retracting the horizontal anvils. The overall
duration of the deformation experiments ranged between 120 min and 677 min to total strains ranging
between 15 and 35% with varying strain rates (Table 1). Figure 2 shows a typical example of a sample

recovered after the experiment.
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Figure 1. Electron microscopy imaging of MgO starting material. a) 325 mesh clusters of the original
powder. b) Zoom on one of these clusters. The clusters are made of several smaller crystallites. c) EBSD
orientation mapping of the sample recovered after sintering and annealing at ~ 2 GPa of hydrostatic
pressure and 1270 K in the D-DIA. The sample is dominated by grains with areas around 3 pm?. d)
Inverse pole figure of the compression direction for the reference undeformed sample (D2028).

2.2 In situ X-ray measurements

During deformation, sample axial strains were measured using x-ray radiography with a large
monochromatic beam (2 to 3 mm). Radiographs were acquired over 10 s using a YAG scintillator and
a charge coupled device (CCD, resolution 1.3 pum/pixel). The sample length was defined by the shadows
of the two Au foils at its top and bottom.

After each x-ray radiograph, a 2-dimensional (2D) x-ray diffraction (XRD) pattern was collected over
300 to 450 s with an X-ray beam tuned to a monochromatic wavelength of 0.2066 A. The experimental
layout and detector geometry were refined according to a calibration with a CeO polycrystal standard
prior to the experiment. The XRD measurements were then processed to assess hydrostatic pressure,

texture and deviatoric stress in the deforming sample using the procedure described in Lin et al. (2017).

Diffraction data was analyzed using the 2D Rietveld method as implemented in the Materials Analysis
Using Diffraction (MAUD) software package (Lutterotti et al., 2014; Wenk et al., 2014) and used to
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Figure 2. Recovered samples. a) Sketch of the D-DIA experimental assembly; b) Optical image of sample
D2032 after recovery and preparation for electron microscopy. The right part of the assembly was cut for

sample preparation; c) SEM image of the same sample.

extract hydrostatic unit cell parameters, lattice strain parameters for the (111), (200), and (220) diffraction
lines, and texture for the MgO sample. Hydrostatic unit cell parameters were then used to calculate the
hydrostatic pressure at each measured point using the hydrostatic equation of state for MgO (Speziale
et al., 2001). Textures were fit using the Extented-Williams-Imhof-Matthies-Vinel (E-WIMV) method
assuming axial compression around the compression axis. Stress was evaluated from the measured lattice
strain parameters and elasto-visco-plastic-self-consistent calculations (Lin, 2020). The obtained stress-
strain curves for all experiments are shown in figure 3 and stress values are given in Table 1. Stress

exponents have been extracted using these values of stress and strain rate, and are presented in figure 4.

2.3 Post-mortem electron microscopy

The recovered samples were prepared for electron microscopy investigations, including Scanning
Electron Microscopy (SEM), Electron Backscatter Diffraction (EBSD) and Transmission Electron
Microscopy (TEM). SEM, EBSD, and TEM analysis were performed in the Lille Electron Microscopy
Platform (PMEL).

The sample preparation for SEM and EBSD consisted of conventional mechanical polishing, with
diamond paper from 30 to 1 pum grain size completed with diamond paste polishing down to 1/4 pm,
and followed by ion polishing using a 1061 SEM Mill from Fischione Instruments. We noticed that
carbon coating did not improve and sometimes decreased the quality of the EBSD indexing. Hence,
unlike classical electron microscopy sample preparation, we did not coat the samples with carbon in order

to avoid a pollution of the EBSD signal.

We did not measure water content of the samples. MgO is a very hydrophyllic material and the samples

left in air incorporate water. In addition, we used water as a lubricant for cutting and polishing the
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Table 1. Experimental results: temperature, average hydrostatic pressure, strain rate, stress and final
macroscopic strain at each deformation step. The table also shows the extracted stress exponent for each
pressure and temperature conditions (see text for details). Numbers in parenthesis are uncertainties on the
last digit. In D-DIA experiments, hydrostatic pressure changes during the experiments and we report the
mean hydrostatic pressure for each experiment. Reported stresses are mean stresses measured during each
steady state step. Full stress-strain curves for all experiments can be seen in Fig. 3. The reported errors in
pressure and stress are based on the variations of these quantities over time. Uncertainties on strain rates
are statistical errors determined from the linear regression of strain vs. time curves. Error on temperatures

are based on estimates of temperature gradients in the D-DIA cell assembly (Raterron et al., 2013).

Sample Temperature Pressure Strain rate Stress  Macroscopic strain = n
(K) (GPa) (s (GPa) (percent)

D2028  1270(75) 0 0 0 0

D2029  1270(75) 1.6(4) 1.2(1) x107° 0.12(1) 6 15
1.6(1) x 1075 0.15(3) 10
3.5(2) x 107°  0.24(1) 22

D2032  1270(75) 6.5(5) 1.0(1) x 107° 0.09(1) 2 1.5
1.8(2) x 107°  0.15(1)
3.4(2) x 107°  0.21(3) 15

D2034  875(75) 27(1)  4.7(1) x 107°  0.82(7) 32

D2321 875(75) 2.5(10)  6.3(2) x 1076 0.43(4) 6 5.6
3.7(3) x 1075 0.57(1) 12
8.1(3) x 107°  0.69(3) 35

D2324  1070(75) 1.8(7)  5.7(2) x 1076 0.24(1) 4 53
2.8(1) x 1075 0.34(1) 12
7.4(1) x 1075 0.40(2) 30

D2325  1070(75) 8.3(3) 3.7(2) x 1076 0.52(1) 6 55
1.0(1) x 107°  0.62(1) 11
2.8(1) x 1075 0.75(1) 15

samples. Water content measured in the post-mortem samples will then be biased by a highly possible

water contamination from the sample preparation.

SEM and EBSD analysis were performed with a FEG JEOL JSM-7800F scanning electron microscope.
The SEM was used in a low vacuum of 30 Pa, at a working distance of 15 mm, an acceleration voltage
of 15 kV, a current between 10 and 20 nA and a spot size of few nanometers. For EBSD, the sample was
tilted at 70°. The step size for EBSD map acquisitions ranged from 1 pm, for maps of the overall samples

(up to 0.45 mm wide), to 0.08 pm, for specific sample characterization. EBSD data were acquired via the
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Figure 3. Stress vs. strain curves for all experiments. Grey data points indicate transient state before
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TEM investigations were performed in the Lille Electron Microscopy Platform with a LaBg FEI Tecnai

G?220Twin microscope operating at 200 kV.

Orientation maps in the TEM were acquired with a step size of 10 nm using scanning precession
electron diffraction with the ASTARTM tool from NanoMEGAS (Rauch, 2014). The TEM was set in
the microbeam mode with a spot size of about 10 nm, exposure time of 40 ms and precession angle of
1°. Camera length was of 62 mm. In the ASTAR configuration, spot patterns are collected with a fast
external CCD camera pointing on the TEM phosphorous screen and stored for further indexing and post-
processing. As in previous studies (Nzogang et al., 2018), indexing for MgO is achieved by comparing
individual patterns via cross-correlation matching techniques with ones precalculated based on an input

structural model {space group F'm3m, with Mg at (0,0,0) and O at (%,%,%)}.

2.4 Microstructures reconstruction

Both SEM EBSD and TEM ASTAR data were then post-processed using the open-source MTEX
toolbox for MATLAB (Bachmann et al., 2010; Mainprice et al., 2015) to image the sample microstructures
and extract information such as lattice preferred orientation (Fig. 5), grain size distributions (Fig. 6), grain
shapes (Fig. 7), and the intracrystalline misorientations (Figs. 8, 10). The use of EBSD characterization

quantities to treat ASTAR maps have already been proposed in the study of Nzogang et al. (2018).

Using MTEX, we first reconstruct grains as assigned to regions of similar orientation with a threshold
of 5° misorientation at grain boundaries (a 10° misorientation threshold was also tested and led to very
similar results). Then, isolated non indexed pixels within grains are replaced by new pixels with an

orientation in agreement with the neighboring pixels.

To compare LPO between different samples and conditions, we show inverse pole figures (IPF) of the
compression direction (Fig. 5). Several IPF calculations are possible, using either one average orientation
per grain or one point at each measured pixel. For a proper comparison to results deduced from X-Ray
data, which are not spatially resolved and sensitive to grain volumes, the EBSD IPF presented here are

based on measurements at all points rather than one average orientation per grain.

Detailed microstructures are documented by 2D maps showing the grains boundaries and orientations
(Figs. 8, 10). Intracrystalline misorientation results are presented using two quantities: GROD and
KAM. The GROD (for Grain Reference Orientation Deviation) represents the internal misorientation
in a grain using the mean grain orientation as a reference. The KAM (for Kernel Average misorientation)
corresponds to a local gradient of internal grain misorientation and compares the orientation in one pixel

with the orientations of its first order nearest neighbours.

Finally, MTEX and custom python scripts are used to evaluate the grain size and grain elongation
statistics. From the individual grain sizes estimated in MTEX, we evaluate the distribution of relative
map occupancy vs. grain area (in logarithmic scale, Fig. 6). From the MTEX results, we also compute

histograms of the grain aspect ratios (Fig. 7).
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3 RESULTS
3.1 Mechanical data

Rheological laws are typically expressed as

)

E— Ad™ o™ exp (_ﬂ)

RT
where € is the strain rate, A is a constant, d is the grain size, m is the grain size exponent, o is the
stress, n is the stress exponent, £* the activation energy, P is the hydrostatic pressure, V* the activation
volume, R is the gas constant and 7' is the temperature. The strain rate sensitivity of flow, which is given
by n, is indicative of the mechanism responsible for deformation. Here, we attempt to extract n for each

experiment for which P, T', and grains sizes are relatively constant. The rheological law then becomes
é=Bo" (2)

where B is a new constant that depends on P, T" and grain size. From this relation, n is the slope of the

logio(€) vs. logip(o) curve (Fig. 4, Table 1).

The D2029 and D2032 runs, performed at 1270 K, show stress exponents of about 1.5, indicative
of deformation controlled by diffusion. The D2321, D2324 and D2325 runs, performed at lower
temperatures, have stress exponents ranging between 5.3 and 5.6, indicative of deformation dominated
by dislocations. Based on these measurements of stress exponents, we hence anticipate a transition
from dislocation-dominated to diffusion-dominated plasticity between 1070 and 1270 K. Details of these

mechanisms will be discussed below with the addition of microstructural observations.

3.2 General features of the samples

The observation of the recovered samples using optical microscopy reveals two main features: i)
macroscopic cracks that run through the overall MgO sample and ii) darker samples than the starting
material (Fig. 2). Cracks are only observed in the MgO samples and not in the surrounding materials.
They are oriented normal to the compression direction, which correspond to disking cracks in the sample
due to decompression. The dark color is seen in MgO and not in the cBN sleeve. It is probably related
to carbon diffusion from the graphite heater (Freund, 1986; Lin et al., 2017), is not localized, and can be

seen in all samples, including the undeformed reference specimen.

Chemical analysis using Energy Dispersive X-Ray Spectroscopy (EDS) in the SEM reveals an excess
of O relative to Mg in specific locations of the samples, mostly along sample fractures formed during
decompression. Sample polishing for electron microscopy involved water as lubricant. We hence assign

this excess of oxygen to the polishing procedure and especially so in fractures and sites of porosity.

The observed textures and microstructures indicate that the samples can be assigned to three distinct
families : 1) high temperature experiments, i.e., at 1270 K , 2) average temperature experiments, i.e.
between 875 and 1070 K and 3) high pressure experiment, for run D2325 performed at 1070 K and
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Figure 4. Fit of stress exponents for experiments D2029, D2032, D2321, D2324, D2325. For each
experiment, the slope of the logig(€) vs logig(o) curve is the stress exponent n. Units are GPa for o

and s—! for ¢

8.3 GPa. High temperature experiments include samples from run D2029 and D2032 at 1.6 and 6.5 GPa,
respectively. Average temperature experiments include samples D2034, D2324, and D2321 deformed at
pressure ranging from 1.8 to 2.7 GPa and temperature in the 875-1070 K range. The rest of this section
will present our observations for these three sample families. Strain vs stress curves are presented in

figure 3. Grain sizes for the full set of samples are provided in figure S1 of supplementary material.

3.3 Microstructures for samples deformed at 1270 K and pressures of 1.6 and 6.5 GPa

Two experiments were performed at high temperature, i.e. 1270 K, at 1.6 and 6.5 GPa. The
corresponding samples generally show the same features. They are characterized by IPFs that show no

crystallographic preferred orientation (Figs. Sa, e).

The grain size distribution is bimodal for the two high temperature samples. For the sample deformed
at 1.6 GPa (D2029, Fig. 6b), the small grain population shows areas ranging from the detection limit
(0.03 zm?) to ~ 10 pm? and the large grain population has areas ranging from ~ 10 zm? to 2130 pum?.
For the sample deformed at 6.5 GPa (D2032, Fig. 6¢), the small grain population shows areas ranging
from the detection limit (0.03 zm?) to ~ 50 ym? and the large grain population has areas ranging from ~
50 um? to 2500 pm?.

The aspect ratio distribution shows a maximum between 1.0 and 1.5 and then decreases as values
increase up to 3.0 (e.g. Fig. 7b). The EBSD maps also show this bimodal distribution of small and large
grains (e.g. Fig. 8a). At this resolution, small grains seems to contain no or little internal deformation (e.g

Figs. 8b, ¢). The mean GROD for these grains are less than 1°. Larger grains can have serrated boundaries

This is a provisional file, not the final typeset article 10
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and sometimes include smaller grains. Most of the large grains have internal deformation with a mean
GROD of 3.3°. Some grains show a local gradient of orientation with a KAM of up to 2° while others

show a smooth change in grain orientation (Figs. 8b, c).

3.4 Microstructures for samples deformed between 875 and 1070 K and for pressures
between 1.8 and 2.7 GPa

Exact grain sizes and aspect ratios vary for samples D2321, D2324, and D2034 but the general sample

features remain similar.

EBSD maps reveal a fairly homogeneous microstructure (e.g. Fig. 8d). Grains boundaries are mostly
straight. The IPF of the compression direction show a LPO with maximum at (110), deduced both from
EBSD and in-situ XRD (e.g. Figs. 5b, c, f, g).

These samples show an almost normal grain size distribution. The sample presented here (D2324) has
grain sizes ranging from detection limit to 74 ym? with a maximum map occupancy by grains with areas
of 10-30 um? (e.g. Fig. 6¢). The aspect ratio in these samples ranges from 1.0 to 4.0, with a normal

distribution and a maximum between 1.5 and 2.0 (Fig. 7c¢).

The mean intracrystalline misorientation measured using GROD ranges between 1.5 and 7.4° for
grains in this sample family. However, locally GROD can reach values of up to 30° (Fig 8e). Local
misorientation gradients (KAM) range between 0 and 2.5° (Fig. 8f). KAM maps show local concentrations
of misorientation gradients concentrated as lines across some grains, indicative of a concentration of

deformation and probably defects at these locations.

3.5 Microstructures for the sample deformed at 1070 K and 8.3 GPa

In this sample deformed at high pressure, the IPF of the compression direction shows a strong preferred
orientation with a maximum at (100) and a secondary maximum along (110) (Figs. 5d, h). The IPF from
EBSD shows a stronger maximum at (100) that of in-situ XRD for which the secondary maximum at

(110) is more visible.

EBSD maps and grain size distribution plots indicate that grains split into two distinct categories :
a population of smaller grains, for which grain size distribution is a near normal distribution with a
maximum map occupancy by grains with areas of ~ 20 um?, and a larger grain population ranging
from 300 um? to 1770 pm? (Fig. 6d, Fig. 8g, h). Unlike other samples, larger grains occupy a significant
portion of the map (almost 25 %). The aspect ratio is significantly larger than that for other samples, with

a significant number of grains with values of up to 5.5 (Fig. 7d).

The large grains, located mostly in the center of the sample, have a lamellae shape, with straight
boundaries. They show an important heterogeneous deformation, with a mean GROD of 7.5° (Fig. §;j).
The deformation gradient is high, with a KAM of up to 18° (Fig. 8l).
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Figure 5. Representative inverse pole figures (IPF) of the compression direction from SEM-EBSD (a, b,
¢, d) and in-situ XRD measurements at the maximum strain (e, f, g, h). a) and e): Random texture for
sample deformed at high temperature (1270 K). b), f) and ¢), g): (110) maximum for samples deformed
at average temperature (875 to 1070 K). d) and h): (100) maximum with a secondary maximum at (110)
for the sample deformed at 8.3 GPa and 1070 K. Ng is the number of grains in the EBSD map from which
the orientation distribution was computed and Nm is the number of measure points used to compute the

IPF. Note that these textures were extracted over a broader area than that shown in Fig. 8.

Smaller grains, located mostly towards the edge of the sample, show relatively straight boundaries. The
mean GROD is of 4° (e.g. Fig. 8i) although some of the grains show little evidence for deformation. KAM

maps show that there are strong gradients of deformation of up to 12 ° (e.g. Fig. 8k).

3.6 Microstructures at the grain scale

To confirm or invalidate the dominating deformation mechanisms as well as the presence or absence of
dislocations, some samples were analysed in the TEM. TEM provides access to microstructural features
at the grain-scale, below that of EBSD. The TEM images show a clear difference of dislocation density

between the average and high pressure samples and the high temperature samples.

In the high temperature samples, the large grains and the small grains show the same intragranular
microstructure, which consists in the presence of short and isolated dislocation segments. Dislocation
density, however, is relatively low and no subgrain boundaries or other form of dislocation organization

were observed. Most of the dislocations are curved, indicating movement or interaction.

Average temperature and high pressure samples are characterized by the abundance of dislocations,

with a dislocations density well above that of the high temperature sample. Sample D2324 (deformed
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Figure 6. Map occupancy vs. grains area. a) Non deformed sample annealed at high temperature. b)
Samples deformed at high temperature. ¢) Samples deformed at average temperature. d) Sample deformed

at high pressure. Note that these distributions were extracted over a broader area than that shown in Fig. 8.

at 1070 K and 1.8 GPa) shows forests of dislocations (Fig. 9b), i.e a multitude of small dislocations
segments tangled together. Some subgrain boundaries are observed. Sample D2321 (deformed at 875 K
and 2.5 GPa) also shows numerous dislocations (Fig. 9¢). Few are isolated while others are aligned to form
well organized subgrain boundaries. The high pressure sample shows a high density of dislocations (Fig.
9d). The dislocation segments are small and difficult to observe as individuals. Some align in subgrain

boundaries.
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Figure 7. Aspect ratio distributions. a) Non deformed sample annealed at high temperature. b) Samples
deformed at high temperature. c) Samples deformed under average temperature. d) Sample deformed at

high pressure. Note that these distributions were extracted over a broader area than that shown in Fig. 8.

3.7 High resolution orientation maps

From TEM imaging it is clear that dislocations density and organization in the high temperature
sample are different than in the average temperature and high pressure samples. To characterize
the microstructures at a better resolution than that achieved in the SEM-EBSD maps, we performed
orientation mapping of our samples in the TEM. Results are presented in Fig. 10 for two characteristic
samples, a high temperature sample (D2029) and an average temperature sample (D2321), with the idea
to compare their microstructures at the TEM scale. The link between the ASTAR maps and the classical
TEM images is illustrated in the Fig. 11, and support the ability of the KAM lines to detect zones of

concentration of dislocations.

The high temperature sample shows grains with size between 0.5 to 2 ym and no visible preferred
orientation (Fig. 10a). These grains have rather equiaxed shapes and smoothly curved boundaries

permitting triple junctions at equilibrium. However, some quadruple junctions between grains can
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Figure 8. EBSD samples features. Representative orientation maps (a,d,g,h), intracrystalline
misorientation (b,e,i,j), and local misorientation gradient (c,fk,1) for samples D2029 (a,b,c), D2324
(d,e,f), and D2325 (g,h,i,j,k,I). Orientation maps are colored according to grain orientation relative to
the compression direction (inset). Intracrystalline misorientation is represented by GROD maps showing
the internal deformation in each grain relative to the mean orientation of the grain. Local misorientation
gradient maps are KAM maps showing the internal deformation gradient in each grain. High resolution
maps of these figures are available in the Supplementary Materials (Figs. S2 to S10).
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Figure 9. TEM images illustrating dislocation microstructures at different conditions. a) High
temperature sample deformed at 1.6 GPa and 1270 K; b) Average temperature sample deformed at
1070 K and 1.8 GPa showing a forest of dislocations; c) Average temperature sample deformed at 875 K
and 2.5 GPa showing numerous dislocations arranged in subgrain boundaries; d) High pressure sample
deformed at 1070 K and 8.3 GPa showing a high dislocation density, image taken in multibeam conditions.
The white arrows indicate examples of subgrain boundaries. The black arrows in the bottom-right corner

indicate the g-vectors used for the bright field images and their orientation.

be observed in the ASTAR map, as indicated by the white circles in figure 10. The intracrystalline
misorientation map indicates deformation inside the grains of generally less than 2° (Fig. 10b).

Accordingly, the KAM map rarely show local misorientation gradients (Fig. 10c).

The microstructure in the average temperature sample is completely different. In this sample the grains
vary sizes from less than 1 gm to 4-5 pum (Fig. 10 d). The preferred orientation is not obvious because of
the low number of grains in the map, but an elongation of these grains normal to the compression direction
is clear. The grain boundaries are mostly straight and triple junctions are generally not at equilibrium. The
high internal deformation of the grains is already observable on the orientation map and is really well
shown by the GROD map. Most of the grains appears divided into slightly misoriented domains with
GROD up to 10° (Fig. 10e). Moreover, the KAM map indicates that these intracrystalline domains are
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High temperature
D2029
1270 K - 1.6 GPa

Average temperature
D2321
1070 K - 2.5 GPa

Figure 10. Samples features at the TEM scale. ASTAR maps for high (a, b) and average (c, d)
temperature samples, showing the orientations of the grains (a, c¢) and the intracrystalline misorientation
(b, d). Orientation maps are colored according to grain orientation relative to the compression direction
(see inset in Fig. 8). Intracrystalline misorientation is represented by GROD maps showing the internal
deformation in each grain relative to the mean orientation of the grain. Corresponding local misorientation
gradient maps (KAM maps showing the internal deformation gradient in each grain), are shown in
figure 11. In the high temperature sample orientation map, blue-filled arrows indicate examples of triple
junctions at equilibrium, red-filled arrows indicate examples of curved grain boundaries and white rings
indicate examples of quadruple junctions between grains. Full size ASTAR maps are shown in figures

S11-S16 of supplementary material.

delimited by misorientation gradient lines (Fig. 10f). Comparing with the microstructure observed in
conventional TEM (Fig. 11), we can say with confidence that these misorientation gradient lines are in

fact zones of accumulation of dislocations, i.e. subgrain boundaries.
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TEM image ASTAR local misorientation map (KAM)
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Figure 11. Comparison of misorientation maps acquired in the TEM (b,d) with classical TEM images
(a,c) of the same sample region. Figures a and b illustrate a section of sample D2029 using classical
TEM imaging and ASTAR local misorientation gradients (KAM) mapping, respectively. Figures c and
d illustrate the same area of sample D2321, by classical TEM imaging and ASTAR local misorientation
gradients (KAM) mapping, respectively. Red arrows indicate accumulation of dislocations in the classical
TEM image and the corresponding KAM lines of the TEM orientation map. Full size ASTAR maps are
shown in figures S13 and S16 of supplementary materials.

4 DISCUSSION
4.1 Deformation mechanisms from mechanical behavior

The stress exponent extracted from the mechanical data is indicative of the dominant deformation
mechanism operating in a sample. Generally, it is assumed that n = 1 for a true diffusion creep, and
n > 3 for dislocation creep (Poirier, 1976, 1985).

In experiments at 1270 K, the stress exponent is 1.5, indicative of a deformation regime controlled by
diffusion. At 1070 K and 875 K, the measured stress exponents of 5.3-5.6 indicate dislocation-dominated
plasticity. This change in dominant deformation mechanism between 1070 and 1270 K is also observed
through the samples post-mortem microstructures. Details of these mechanisms will be further discussed

below based on microstructural observations.
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4.2 Effect of stress on MgO plasticity

Stress plays a critical role in the plastic deformation and the development of microstructures (Karato,
2008), as highlighted by the vast literature on olivine plasticity, for instance e.g. (Jung et al., 2006;
Hirth and Kohlstedt, 2015). Questions hence arise whether our microstructural observations should be

interpreted in terms of differences in pressure and temperature or stress.

Experiments D2321 and D2325, for instance, are performed at similar stress conditions, i.e. between
0.43 and 0.75 GPa. The measured microstructures, however, are different with an IPF maximum at (110)
for D2321 and at (100) for D2325 (Fig. 5). We can hence safely assign this change of microstructures to

an effect of pressure and/or temperature and not stress.

Our experiments are performed over a limited range of stress and strain rates and do not allow us to
precisely separate the relative effects of stress, pressure, or temperature on MgO plasticity. We hence
project our observations in terms of pressure and temperature only. The effect of stress at each pressure
and temperature adds an additional parameter that will have to be investigated in further studies. As
highlighted by results on runs D2321 and D2325, however, stress can not be the sole explanation for

conflicting results between experiments.

4.3 Microstructures of polycrystalline MgO deformed at high pressure and high
temperature

Grain size distribution depends on the deformation conditions. For samples deformed at 1270 K, the
majority of the grains are small with sizes between 0.03 and 10 ym?. Some larger grains are present as in

the reference sample.

In samples deformed at 1070 K and below, the maximum map occupancy shifts to 10-30 zm?, instead
of around 3 pum? for the undeformed sample. This is indicative of some grain growth activity during
deformation. An important difference between average temperature samples and high pressure sample is
the large grain populations. In the average temperature samples, grains with areas larger than 74 ;im? are
absent, while in the high pressure sample, a population of large grains is present. The presence of these
large grains is unexpected and they are specifically located at the center of the sample. Temperature in the
D-DIA experiment is provided by a graphite cylinder and we suspect that temperature gradients may have
been present in this assembly. In addition, the unimodal shape of the grain size distribution indicates that

grain growth is normal, in opposition to the high temperature samples.

Samples deformed at 1270 K show little change in grain shape with a grain aspect ratio distribution
similar to that of the starting material (Fig. 7). This feature is highlighted by the ASTAR map that shows
equiaxed grains at equilibrium (Fig. 10). However, EBSD maps show that large grains have serrated
boundaries and include smaller grains (Fig. 8). For other samples, the grain aspect ratio evolves with
deformation, with grains becoming more elongated perpendicular to the compression direction (Figs. 7, 8

and 10). Larger aspect ratios reach 5.5 and are observed in the sample deformed at the highest pressure.
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Grain elongation in MgO deformed at 1070 and 875 K can be related to results of self-consistent
calculations on both MgO and NaCl deformed in dislocation-controlled regimes (Wenk et al., 1989, 2009;
Lin et al., 2017). Slip systems in NaCl-structured minerals are highly symmetric and the modeling of the
deformation of such material in dislocation creep using self-consistent models induces a change in grain
shape. Accounting for this change in grain shape is critical for a successful self-consistent modeling of

the experimental textures (Lin et al., 2017).

Deformation conditions also affect intragranular misorientations. Samples deformed at 1270 K are
fairly relaxed whereas samples deformed at lower temperatures show high internal deformations (Fig. 8).
The TEM analysis confirm this difference. At high temperature, sample imaging shows few isolated
dislocations (Fig. 9), and ASTAR orientation map show mostly undeformed grains (Fig. 10). At average
temperature the sample grains contain a higher dislocations density and dislocations organize in subgrain
boundaries. Orientation map for an average temperature sample shows high intragranular misorientation

corresponding to these subgrains (Fig. 10).

Overall, microstructural observations show a clear difference between samples deformed at 1270 K
and samples deformed at lower temperature. As indicated by the stress exponents, this difference of
microstructures can be related to a change in deformation mechanism. Indeed, samples deformed at
1270 K have stress exponents of 1.5 and show microstructures that are not consistent with a dislocations-
controlled mechanism while samples deformed at 875 K and 1070 K have stress exponents of about 5.5

and show microstructures indicative of deformation controlled by dislocations motion.

4.4 Deformation mechanism at 1270 K

Both mechanical data and microstructures of our samples deformed at 1270 K show a different behavior
than that of the samples deformed at lower temperatures, with a dominant deformation mechanism that is

controlled by diffusion rather than by dislocations.

Our high temperature samples are characterized by a microstructure similar to that of the non-deformed
annealed sample showing a majority of small equiaxed grains with a few large grains, no LPO, and
the absence of intracrystalline deformation. In addition, triple junctions at equilibrium and curved grain

boundaries are generally observed. Few grains, however, show quadruple junctions in these samples.

Quadruple junctions associated to equiaxed grains is a characteristic microstructure of GBS as defined
by Ashby and Verrall (1973) and is a key in the identification of this deformation mechanism (Maruyama
and Hiraga, 2017). In comparison, dislocation creep is typically associated with grain elongation coherent
with the macroscopic strain and intragranular deformation, while diffusion creep can produce quadruple

junctions, but associated to grains elongated in the tensile axis (Maruyama and Hiraga, 2017).
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Hence, the microstructures observed in our post-mortem samples are consistent with a deformation
dominated by GBS, and the stress exponent of 1.5 given by the in-situ analysis point toward a diffusion-
accommodated boundary sliding. Such mechanism may allow for large deformation and lead to a

superplastic behavior.

There are a few larger grains in these samples. They can result from abnormal grain growth during the
sintering (Terwilliger et al., 1970) but the small number of such grains in the reference sample tend to
invalidate this hypothesis. Abnormal grain growth can also results from the GBS, either due to movement
of grain boundaries caused by an excess of vacancies near sliding boundaries created by deformation
(Clark and Alden, 1973) or by grain boundary migration to recover the damage created at triple junctions
by the grain sliding (Wilkinson and Céceres, 1984). The stress exponent of 1.5, however, indicates a
deformation controlled by diffusion, which is more efficient in the smaller grains. We hence believe that

these large grains do not contribute significantly to the deformation of the sample.

GBS was already reported for MgO. In particular, grain boundary sliding have been reported as a
dominant deformation mechanism in polycrystalline MgO with grains size below 10 ym at 1500 K and
ambient pressure (Dokko and Pask, 1979), and grain boundary diffusion with occurrences of GBS at large
strains (44 %) has been observed in fine grained (0.1 pm) polycrystalline MgO at ambient pressure and
1173 to 1423 K (Crampon and Escaig, 1980). At larger grain sizes, however, between 18 and 60 pm,
Terwilliger et al. (1970) reported non-viscous (dislocations) mechanisms in MgO at temperatures of
1300 to 1700 K, associated with stress exponents of 2.38 and 3.63. Similarly, Langdon and Pask (1970)
proposed dislocation-controlled deformation in polycrystalline MgO at 1500 K, ambient pressure and a
grain size between 12 and 25 pm. The study of Stretton et al. (2001) also report dislocation creep as the
dominant deformation mechanism in ferropericlase samples deformed at temperatures of 1200-1400 K
and 300 MPa, in contradiction with our results indicating GBS at 1270 K. Their grain size, however, are
on the order of 40 um, an order of magnitude larger than reported here. The transition between GBS and
power-law creep is known to be grain size dependent and, based on our results and those of Dokko and
Pask (1979), Terwilliger et al. (1970) and Stretton et al. (2001), occurs for grain sizes between ~ 3um
and 10-50 pum. The effect of pressure, and of iron content, on the transition between GBS and power-law
creep is probably important but can not be addressed with current data and should be investigated in future

studies.

4.5 Slip systems for MgO at high pressure and high temperature

The most characteristic feature of dislocation controlled mechanisms is the presence of LPO. High
pressure and average temperature samples do show significant LPO and stress exponents of about 5.5,

and are thus expected to deform with dislocation motion as the dominant deformation mechanism.

The observed LPO can be compared with results of self-consistent calculations (Lin et al., 2017),
including the effects of the (110){110}, (110){100}, (110){111} slip systems and changes in grain shape

(Wenk et al., 1989). In some cases, the activation of secondary slip systems or changes in grain shape are
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required to fulfill the Von-Mises compatibility criterion. Nevertheless, we will focus here on reporting the
most-active slip system to characterize each measured texture. LPO are then assigned to a combination
of most-active slip systems. The average temperature samples show a maximum at (110) in the IPF of
the compression direction (Fig. 5 b). This is consistent with a comparable activity of the (110){110}
and (110){100} slip systems. The high pressure sample shows a maximum at (110) in the IPF of the
compression direction (Fig. 5 ¢), consistent with a dominant activity of the (110){110} slip system. At
the temperatures investigated here (875 and 1070 K), we hence observe a pressure-induced transition in
the dominant slip system activity from a comparable activity of (110){110} and (110){100} at lower
pressure (i.e. below 5 GPa) to a dominant activity of (110){110} slip system above 5 GPa (Fig. 12 b).

Observations in polycrystals at high pressure and 300 K lead to a dominant activity of (110){110} slip
system in MgO up to 50 GPa (Merkel et al., 2002; Lin et al., 2017). The increase activity of the (110){100}
slip with increasing temperature was previously inferred based on deformation experiments at 300 MPa on
(Mg, Fe)O (Stretton et al., 2001; Long et al., 2006). Recently, a transition between a dominant activity of
(110){110} and a comparable activity of (110){110} and (110){100} was also inferred at higher pressure
(i.e. above 30 GPa) (Immoor et al., 2018).

4.6 Plasticity of MgO at high pressure and high temperature

Based on experimental evidences, the following behavior can be deduced regarding the plasticity of ym

grain size polycrystalline MgO and (Mg,Fe)O at high pressure and high temperature (Fig. 12):

e At low temperature and below 70 GPa, the observed compression textures are consistent with a

dominant activity of the (110){110} slip system.

o At low pressure (i.e. between 4.7 and 8.3 GPa), a transition to a comparable activity of (110){110}
and (110){100} is observed at ~ 900 K. The transition temperature between both regimes increases

with pressure.

e At high pressure (i.e. above 20 GPa), the transition temperature between a dominant activity of
(110){110} slip and a comparable activity of (110){110} and (110){100} slip decreases with
pressure, although this remains to be clarified (Immoor et al., 2018; Lin et al., 2019).

e Finally, for temperatures of 1270 K and pressures up to 6.5 GPa, the deformed samples show no LPO
and a stress exponent of 1.5, consistent with a change of deformation mechanism to one controlled

by diffusion and identified as grain boundary sliding.

Our result in the dislocation-dominated regime is qualitatively consistent with the most recent modeling
of the effects of pressure and temperature on the critical shear stress in single crystal MgO (Amodeo
et al., 2012), with a dominant activity of (110){110} slip at low temperature and a transition towards
comparable activity of (110){110} and (110){100} slip at both higher temperatures and pressures. There

are differences, however.
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First, the temperature of transition between (110){110} and combined (110){110} and (110){100}
slip at room pressure is at ~ 700 K in polycrystal experiments and ~ 1500 K in numerical models.
This could be attributed to an under-estimation of temperature in experiments, an under-estimation of the
effect of temperature in numerical models or, most probably, differences between polycrystals and single-
crystals. In fact, in polycrystals, grain interactions and texture evolution are important factors controlling
the material behavior. The dominant slip system in a polycrystal is not necessarily the one with lowest

critical resolved shear stress measured or calculated from single-crystals (Mainprice et al., 2008).

Second, numerical models predict a sharp transition from dominant activity of (110){110} slip and
comparable activity of (110){110} and (110){100} slip starting at 40 GPa followed by a dominant activity
of (110){100} slip above 60 GPa. In the calculations, this transition is not temperature dependent. In
experiments on polycrystals in the diamond anvil cell (DAC), compression textures do indicate an increase
activity of (110){100} slip at combined high pressures and temperatures (Immoor et al., 2018) but such
transition is not clearly observed at 300 K (Lin et al., 2019). There are issues on interpreting a change
of deformation mechanism with pressure based on compression in diamond anvil cells as the sample
properties are heavily affected by the sample compression history (Amodeo et al., 2016). There may be
also, differences between single-crystal and polycrystal behavior. This issue will have to be resolved in

future studies.

Finally, experiments indicate that, at low pressure and at 1270 K, the plastic deformation mechanism of
pm grain size polycrystalline MgO is grain boundary sliding accommodated by diffusion, a mechanism
that was overlooked in previous studies. The transition temperature between grain boundary sliding and
dislocation creep is dependent on grain sizes and is not observed up to 1400 K for 10 — 50 pm grain sizes
(Stretton et al., 2001).

4.7 Implications for the Earth’s mantle

Ferropericlase is the second abundant mineral in the Earth’s lower mantle. The properties of the lower
mantle, such as creep rate or seismic anisotropy, will hence be influenced by the deformation mechanism
in this mineral. Based on Fig. 12, the dominant deformation mechanism at 1270 K at low pressure and for
pm grains is grain boundary sliding accommodated by diffusion. Such mechanism does not significantly
affect microstructures and ferropericlase could hence accommodate a large amount of strain, leading to a
superplastic behavior. Hence if such mechanism is in fact dominant in the lower mantle, large amount of
strain could be accommodated by ferropericlase without any generation of LPO. This result is consistent

with the lack of seismic anisotropy in most of the lower mantle (Meade et al., 1995).

The transition from a potential superplastic regime to dislocation-controlled plasticity in ferropericlase,
however, depends on pressure, temperature, strain rates and grain size. Temperatures in the Earth’s lower
mantle range from 1900 to 2600 K in the 24-135 GPa pressure range. Our measurements show that such
temperatures could favor superplasticity in (Mg,Fe)O at the micron grain size. Little is known about grain

size in the lower mantle, however, with studies reporting ~ 1 pm after the 660 km depth discontinuity
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Figure 12. Projection of a deformation map based on microstructural observations for MgO in pressure
and temperature space (for strain rates between 1079 and 107° s~! and pm grain sizes). Red markers
indicate deformation conditions with dominant grain boundary sliding. Green markers and blue markers
correspond to deformation conditions at which textures are consistent with dislocation glide with a
dominant activity of (110){110} and comparable activity of (110){110} and (110){100} slip systems,
respectively. Red, blue, and green area are guides to eye highlighting the different domains for MgO
plastic behavior. Circles are data from this study, the square is data from Lin et al. (2017), triangles are
data from Immoor et al. (2018). a) Summary of deformation mechanisms observed in this study and in
studies of Lin et al. (2017) and Immoor et al. (2018). b) Focus on pressures below 15 GPa.

(Ito and Sato, 1991; Yamazaki et al., 1996; Solomatov et al., 2002) and others arguing that, on geological
time scale, they can grow up to 1000 um (Solomatov et al., 2002). Note, however, that grain growth
in ferropericlase in the lower mantle could be limited by the presence of the more abundant bridgmanite
phase (Yamazaki et al., 1996; Solomatov et al., 2002). Studies on the Earth’s mantle mechanical properties
should hence account for the fact that diffusion, and potentially superplasticity, could be dominant in fine-
grained (Mg,Fe)O in lower mantle but will be overcome by dislocation-based plasticity as grain size
increases. The transition between both regimes as a function of pressure and grain size remains to be

determined.

For regions where grain sizes are too large for diffusion to be efficient, deformation will be dominated by

dislocation-based plasticity. In this case, figure 12 indicates that dislocation slip on both the (110){110}
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and (110){100} slip systems will be dominant. Questions remain regarding a dominant pure (110){100}
slip above 60 GPa as predicted by numerical models (Amodeo et al., 2012) which has not yet been

observed experimentally and could occur in the deepest portions of the Earth’s mantle.

5 CONCLUSION

This paper present experimental results on deformed periclase polycrystals in the Deformation-DIA press
at pressures and temperatures ranging from 1.6 to 8.3 GPa and 875 to 1270 K and for micrometer
grain sizes. For each deformation condition, the samples are recovered and analyzed using electron
microscopy. The results indicate that at temperatures of 1270 K the dominant deformation mechanism
is grain boundary sliding accommodated by diffusion (Diff-GBS), which could lead to a superplastic
behavior at high strain. At lower temperatures, dislocations-based plasticity is the dominant mechanism,
primarily on the (110){110} slip system at low temperature and/or high pressure, with a transition to
combined activity of the (110){110} and (110){100} slip systems toward the higher temperatures.

In the Diff-GBS regime, the samples show small equiaxed grains with no preferred orientation, little
or no intracrystalline deformation and presence of quadruple junctions between some grains. In the
dislocation-based plasticity regime, samples show larger, elongated grains with a significant LPO and an
important intracrystalline misorentation. Local misorientation gradients are concentrated as lines across
some grains, indicative of localized deformation and high defects density at these locations, as confirmed
by TEM.

Our results in the 1.6-8.3 GPa pressure range confirm the predictions of Amodeo et al. (2012) and
previous observations of Stretton et al. (2001) for the transition between dominant activity of (110){110}
slip and comparable activity of (110){110}-(110){100} slip at high temperature albeit with a transition
between domains 500 to 700 K lower in the experiments than in the numerical model. The effect of slip
on (110){111} as inferred in previous experiments (Yamazaki and Karato, 2002; Heidelbach et al., 2003)
is not observed on the LPO. In addition, the transition to a pure (110){100} slip above 60 GPa predicted
by numerical model remains to be observed in experiments. Recent DAC experiments at 300 K find an
increasing activity of (110){110} at ~ 50 GPa (Lin et al., 2019). This can be related to experimental
issues such as sample history, the effect of polycrystal vs. single crystal plasticity, or a different physics
than predicted in the model. The pressure and temperatures of transitions suggested by Amodeo et al.
(2012) would hence need to be confirmed by further experiments, especially in the highest pressure range.

Our experiments predict Diff-GBS as dominant deformation mechanism at 1270 K. Such mechanism,
however, will not be efficient at larger grain sizes (Stretton et al., 2001; Terwilliger et al., 1970). Grain
size variations in the lower mantle, hence, will change the dominant deformation mechanism in (Mg,Fe)O
in the Earth’s mantle. The absence of anisotropy in the lower mantle, however, is more consistent with

Dift-GBS deformation rather than deformation by dislocation creep.
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Finally, the role of time scales on plastic deformation in the Earth’s mantle is difficult to evaluate
based on our experimental data. Here, numerical models of the relative efficiency of diffusion vs. that

of dislocation creep and the grain growth in (Mg,Fe)O on large time scales would be of great interest.
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Supplementary Material

Figure S2. EBSD orientation map for sample D2029 deformed at 1270 K and 1.6 GPa, in full size. Colored
after the inverse pole figure of the compression direction shown in the bottom right corner. The compression
direction is indicated by the white arrows.
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Figure S3. EBSD intracrystalline misorientation map (GROD) for sample D2029 deformed at 1270 K and

1.6 GPa, in full size. The compression direction is

indicated by the white arrows.
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Figure S4. Local misorientation gradient (KAM) map for sample D2029 deformed at 1270 K and 1.6 GPa,
in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure SS. EBSD orientation map for sample D2324 deformed at 1070 K and 1.8 GPa, in full size. Colored
after the inverse pole figure of the compression direction shown in the bottom right corner. The compression
direction is indicated by the white arrows.
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Figure S6. EBSD intracrystalline misorientation map (GROD) for sample D2324 deformed at 1070 K and
1.8 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S7. Local misorientation gradient (KAM) map for sample D2324 deformed at 1070 K and 1.8 GPa,
in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S8. EBSD orientation map for sample D2325, deformed at 1070 K and 8.3 GPa, in full size.
Colored after the inverse pole figure of the compression direction shown in the bottom right corner. The
compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S9. EBSD intracrystalline misorientation map (GROD) for sample D2325, deformed at 1070 K
and 8.3 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S10. Local misorientation gradient (KAM) map for sample D2325, deformed at 1070 K and
8.3 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S11. ASTAR orientation map for sample D2029, deformed at 1270 K and 1.6 GPa, in full size.
Colored after the inverse pole figure of the compression direction shown in the bottom right corner. The
compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S12. ASTAR intracrystalline misorientation map (GROD) for sample D2029 deformed at 1270 K
and 1.6 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S13. ASTAR local misorientation gradient (KAM) map for sample D2029, deformed at 1270 K
and 1.6 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S14. ASTAR orientation map for sample D2321, deformed at 1070 K and 2.5 GPa, in full size.
Colored after the inverse pole figure of the compression direction shown in the bottom right corner. The
compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S15. ASTAR intracrystalline misorientation map (GROD) for sample D2321, deformed at 1070 K
and 2.5 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Figure S16. ASTAR local misorientation gradient (KAM) map for sample D2321, deformed at 1070 K
and 2.5 GPa, in full size. The compression direction is indicated by the white arrows.
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Microstructures de transformation et déformation dans le manteau terrestre : ap-
plication au périclase et a la wadsleyite

La microstructure des roches est caractéristique des conditions de pression, de température
et de déformation qu’elles subissent. Dans le manteau terrestre, les microstructures affectent la
forme des signaux sismiques en générant, par exemple, de ’anisotropie sismique. L’interpréta-
tion des mesures sismiques en terme de microstructures demande, en revanche, de connaitre les
mécanismes de déformation plastique des minéraux qui composent le manteau.

Dans cette thése, j'utilise des expériences en laboratoire pour étudier les microstructures
qui peuvent apparaitre dans les minéraux du manteau. Je me concentre sur trois cas : la défor-
mation du périclase MgO a haute pression et haute température, la transformation de I'olivine
(Mg,Fe)2Si04 en wadsleyite aux conditions de la discontinuité & 410 km de profondeur dans le
manteau, et la déformation de la wadsleyite & haute pression et haute température.

J’identifie les microstructures produites dans des polycristaux pendant les expériences de
déformation / transformation & travers des analyses in-situ par diffraction des rayons-X en
utilisant la diffraction sur poudre et la cristallographie multigrain, et post-mortem par micro-
scopie électronique & balayage et en transmission. Mes résultats montrent, entre autres : i) que
I’augmentation de la température implique une transition de mécanisme de déformation dans
le périclase polycristallin, avec du fluage dislocation a basse température et du glissement aux
joints de grain a 1270 K, ii) que dans le régime de fluage dislocation les systémes de glissement
dominants changent en fonction de la pression et la température, iii) qu’aux conditions de la
discontinuité & 410 km de profondeur, la transformation de I'olivine en wadsleyite est incohé-
rente et donc détruit les microstructures de la roche parent, et iv) que l'activité des systémes
de glissement dans la wadsleyite, et donc la texture et I’anisotropie sismique, dépend de la
température et de la teneur en eau de la wadsleyite.

Pour finir, & partir des microstructures observées dans la wadsleyite déformée, je modélise
les observables sismiques dans différents scenarii, une zone de subduction et un panache man-
tellique, et les compare aux observations sismiques de littérature pour discuter ces résultats de
minéralogie expérimentale.

Transformation and deformation microstructures in mantle’s minerals : appli-
cation to periclase and wadsleyite

The microstructure of rocks depends on the conditions of pressure, temperature and defor-
mation they undergo. In the Earth’s mantle, microstructures affect the seismic signals, in the
form of seismic anisotropy, for instance. The interpretation of seismic observations in terms of
microstructures, however, requires a good knowledge of plastic deformation in mantle minerals.

In this thesis, I am using laboratory experiments to investigate the microstructures that
can form in mantle’s minerals. I am focusing on three cases : the deformation of periclase at
high pressure and high temperature, the transformation of (Mg,Fe),SiOy4 olivine in wadsleyite
at conditions relevant for the 410 km depth discontinuity in the mantle, and the deformation
of wadsleyite at high-pressure and high-temperature.

I identify microstructures in polycrysals resulting from deformation / transformation expe-
riments using in-situ X-rays diffraction analysis using powder diffraction and multigrain crystal-
lography, and post-mortem scanning and transmission electron microscopy characterization. My
results show : i) that an increase of temperature induces a transition of dominant deformation
mechanism in polycrystalline periclase, with dislocation creep at low temperatures and grain
boundary sliding at 1270 K, ii) that an increase of pressure and temperature induces change of
dominant slip systems in periclase, iii) that at conditions of the 410 km depth discontinuity, the
transformation from olivine to wadsleyite is incoherent and then erases the microstructures of
the parent rocks, and iv) that the activity of the slip systems in wadsleyite, and so the texture
and anisotropy, depend on the temperature and the water content of wadsleyite.

Finally, from the microstructures observed in the deformed wadsleyite, I simulate seismic
observables in different scenarii, a subduction zone and a mantle plume, and compare the
results to seismic anisotropy from the literature to discuss the predictions of the mineralogy
experiments.
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