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Résumé

Afin d’évaluer les hypothéses de recyclage interne du carbone par la subduction et de
formation de diamant dans la crolite subductée, des expériences ont été réalisées en presse
multi-enclumes sur 1’assemblage Fe-dolomite + quartz (présent dans les sédiments subductés
ou formé par I’altération des basaltes) dans des conditions de pression-température de 4 a 14
GPa et de 800 a 1600°C. Deux études ont été menées : la stabilité de cet assemblage a d’abord
été testée en conditions rédox intrinséques puis en conditions réductrices; ensuite, les
interactions avec le coin mantellique ont été évaluées en étudiant, d’une part, les processus
d’échange entre un cylindre de Fe-dolomite + quartz et un cylindre de péridotite a grenat, et
d’autre part, les équilibres de phases dans des mélanges péridotite-sédiment.

Cette ¢étude montre qu’un sédiment (ou une éclogite) carbonaté est déstabilisé a plus
faible profondeur en présence de fer. De plus, les conditions réductrices imposées par le
manteau diminuent encore la stabilit¢ de cet assemblage lors de la subduction. Une zone
réactionnelle a clinopyroxéne + Fe-magnésite se forme a [Dinterface slab/manteau.
L’infiltration du carbone dans le coin mantellique est trés rapide et de la magnésite s’y forme.
Ainsi, un recyclage des carbonates a grande profondeur semble peu probable. Ces expériences
montrent également que du graphite ou du diamant peut se former au sommet de la crofite

océanique subductée par réduction des carbonates a basse température.
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Abstract

In order to constrain the hypotheses of carbon recycling and diamond formation at
subduction zones, experiments were carried out on a multi-anvil apparatus with a starting
mixture composed of Fe-dolomite + quartz (contained in subducted sediments or due to the
alteration of basalts) in pressure — temperature conditions from 4 to 14 GPa and 800 to
1600°C. Two studies were conducted : first, the stability of the mixture was constrained at
intrinsic and reducing conditions; then, the interactions with the mantle wedge were studied
by constraining, first, the exchange processes between a Fe-dolomite + quartz cylinder and a
garnet peridotite cylinder, and then, phase equilibrium relations in mixtures of sediment +
peridotite in various proportions.

This study shows that a carbonated sediment (or eclogite) is destabilised at lower
depth in the presence of iron. Moreover, the reducing conditions imposed by the mantle also
lower their stability depth during subduction. A reaction zone composed mainly of
clinopyroxene + Fe-magnesite forms at slab/mantle interface. Carbon infiltration in the mantle
wedge is very fast and magnesite cristallizes. Thus, recycling of carbonates to high depth is
unlikely. These experiments also show that graphite or diamond can form at the top of the

subducted crust by the reduction of carbonates at low temperature.
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Problématique scientifique — Plan de la these

Le cycle externe du carbone fait ’objet de nombreuses études. La possibilité d’un
recyclage interne du carbone dans le manteau via les zones de subduction peut cependant
modifier les bilans de masse des réservoirs externes. Certaines hypothéses sur la formation
des diamants suggerent que le carbone qui les forme provient des carbonates ou de la mati¢re
organique océaniques entrés en subduction. Plusieurs questions se posent alors : Sous quelle
forme le carbone est-il stable dans le manteau supérieur terrestre ? Y a-t-il un recyclage du
carbone par le biais de la subduction ? Si oui, jusqu’a quelle profondeur les carbonates portés
par le slab peuvent-ils étre enfouis, ou encore, quelles sont les conditions de déstabilisation
des carbonates subductés ? Comment les fluides/liquides carbonés issus du slab réagissent-ils
avec le coin mantellique ? Les diamants peuvent-ils se former par réduction des carbonates
subductés a I’interface slab/manteau ?

La partie 1 synthétise la bibliographie existante afin d’essayer de répondre a ces
différentes questions et de mettre en lumiére les points non résolus. Dans un premier temps,
un bilan du carbone mantellique est réalisé a partir des échantillons observés en surface et des
données isotopiques, et des bilans de masse sont présentés. Puis, I’hypothése d’un recyclage
du carbone en zone de subduction est décortiquée, depuis le dépdt de C en domaine
océanique, jusqu’a son transfert dans le coin mantellique. Enfin, les conditions de formation
des diamants sont abordées.

La Partie 2 présente les méthodes expérimentales (presses multi-enclumes) et
analytiques (MEB, microsonde électronique, spectroscopie Raman) utilisées dans cette étude.

La Partie 3 est consacrée aux expériences de stabilité¢ d’un assemblage a Fe-dolomite +
quartz en conditions rédox intrinseques puis en conditions réductrices, a des températures
relativement faibles correspondant aux conditions d’une zone de subduction. Des expériences
de nucléation de diamant a trés haute température y sont é¢galement présentées.

La Partie 4 est quant a elle consacrée a une étude des interactions entre cet assemblage
et une péridotite a grenat.

Les résultats de cette ¢tude sont synthétisés dans la partie Discussion — Conclusion.
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Partie 1 : Contexte de I’étude

19



1- Bilan du carbone mantellique

Le cycle externe du carbone fait 1’objet de nombreuses études en raison de son lien
évident avec les conditions climatiques terrestres. La possibilité d’un recyclage du carbone a
I’intérieur de la Terre peut cependant modifier les bilans de masse réalisés sur les réservoirs
externes ainsi que les modéles du cycle global du carbone (a plus ou moins long terme).
L’impact des éruptions volcaniques sur les populations, I’exploitation économique du
diamant, etc... sont autant de preuves de I’importance du carbone mantellique sur 1’activité
humaine. L’étude des échantillons observables en surface permet de contraindre la stabilité du
carbone dans le manteau supérieur (paragraphe 1-1). Par ailleurs, les estimations de la
quantité de carbone actuelle dans le manteau sont résumées dans le paragraphe 1-2. Des bilans
de masse du carbone interne ont ainsi été réalisés afin d’évaluer la possibilité d’un recyclage

du carbone au niveau des zones de subduction.

1-1 Les échantillons naturels

Différentes formes de carbone (solides, liquides ou gazeuses) équilibrées a haute
pression (ou issues de la fusion de matériel a haute pression) sont observables a la surface de
la Terre, les plus connues étant les diamants, et les plus importantes, a la fois en terme de
masse et d’interaction avec 1’atmosphére, étant les gaz émis par les volcans. Ce paragraphe
recense (de maniére non-exhaustive) les différents matériaux carbonés de haute pression,
d’origine mantellique ou non, découverts a la surface de la Terre, leurs caractéristiques, et les
contextes dans lesquels ils sont observés : il peut s’agir d’émissions volcaniques (de type gaz
ou lave) issues de la fusion partielle du manteau, de xénolites remontés par les magmas qui les
ont arrachés en profondeur, ou encore de roches exhumées par la tectonique. Dans ce dernier
cas, trois types de contextes peuvent étre distingués (Figure 1.1), qui sont différentiables par
la nature du protolithe principal : les ophiolites sont d’anciennes portions de croite et de
lithosphere océaniques, les massifs orogéniques sont constitués principalement de péridotites
et les terrains métamorphiques de haute pression ou ultra-haute pression (HP/UHP), de
crolite continentale et sédiments. Certaines de ces roches ont été équilibrées a de trés grandes
profondeurs (~180 km) puis amenées en surface par les phénomenes tectoniques. Elles sont
actuellement présentes au cceur de chaines de montagnes, mais ont été équilibrées aux

conditions du manteau. Ce paragraphe n’est donc pas uniguement dédié aux roches
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mantelliques (au sens strict), mais considére également les roches qui sont susceptibles de
contribuer au recyclage du carbone a I’intérieur de la Terre. La possibilité d’une dissolution

de carbone dans les silicates du manteau est également discutée.

X Terrain métamorphique < Massif orogénique & Ophiolite
peridotitique
Figure 1.1 : Carte du monde des principaux gisements de roches contenant des phases
carbonées de haute pression, ayant été exhumées par la tectonique. Les émissions volcaniques
(type gaz ou lave) ne sont donc pas indiquées. D’aprés Nixon (1995) et Chopin (2003). La
localisation des kimberlites, lamproites et des gisements de diamants associés est indiquée sur

le Figure 1.6.
1-1-1 Fluides carbonés
La plus grande partie des fluides carbonés d’origine « interne » observés en surface
s’exprime sous forme CO,. Des fluides riches en CH4 sont cependant parfois observés. La
possibilit¢ d’une dissolution de cations (Na*, Ca®", Mg”", Fe*"...) dans le CO, a haute
pression est montrée par les inclusions contenues dans certains diamants (paragraphe 3-6-5).

1-1-1-1 Emissions volcaniques

La plupart du CO; est émis sous forme de gaz au niveau des rides médio-océaniques

(Tableau 1.1) et en contexte de subduction ou de point chaud (proportions dans le paragraphe

21



1-2). On en trouve aussi en quantité plus ou moins importante sous forme dissoute dans des
laves silicatées (basaltes, lamproites, etc...) d’origine mantellique. Le Tableau 1.1 montre
quelques estimations de la quantit¢é de CO, dans les MORB avant et apres dégazage (la
quantité¢ de H,O est indiquée pour référence). Cependant le CO, contenu dans ces magmas

peut aussi provenir de 1’assimilation de sédiments.

Tableau 1.1 : quantit¢ de CO,dissout dans les basaltes de rides médio-océaniques
(MORBS) : CO; dissout résiduel mesuré dans les verres de MORB (1 : Saal et al., 2002 ; 2 :
Dixon, 1988) et estimation de la teneur initiale en CO; dans les MORBs avant dégazage (3 :

Javoy et Pineau, 1991 ; 4 : Cartigny et al., 2008).

Type lave Localisation CO, dissout (ppm) | H,O dissout (ppm) | Réf.
MORB verre 50-250 400-1200 (1)
MORB verres Juan de Fuca Ridge 45-360 700-4800 2)

MORB av. dégazage | Mid-Atlantic Ridge 3850 5400 3)
MORB av. dégazage | Mid-Atlantic Ridge 660-57600 1300-7900 (4)

1-1-1-2 Xénolites

La présence de CO; en inclusion a I’intérieur de minéraux ayant cristallis¢é a haute
pression a été constatée dans des xénolites mantelliques. Selon Andersen et al. (1984), ces
inclusions témoignent de la présence d’un fluide carboné circulant a I’intérieur du manteau
supérieur. Du CO, a également été observé en inclusion dans des diamants (cf. paragraphe 3-

3-3).
1-1-1-3 Exhumation tectonique
v Terrains métamorphiques de HP/UHP :
Perraki et al. (2006) ont montré, par des analyses par spectroscopie Raman, la

présence de CO; fluide associé¢ a des diamants, du graphite et des carbonates en inclusion

dans des grenats de métapélites provenant du Rhodope (Gréce). Des inclusions fluides ont
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également été découvertes dans des microdiamants métamorphiques du massif de Kokchetav

(Kazakhstan) (cf. paragraphe 3-5-3).

1-1-2 Carbonates

Différents types de carbonates mantelliques sont observés a la surface de la Terre : la
calcite (CaCOs), de structure rhomboédrique, ou son polymorphe de haute pression,
I’aragonite, de structure orthorhombique, la magnésite (MgCOs) et la dolomite

(CaMg(COs),), toutes les deux rhomboédriques.

1-1-2-1 Xénolites

Il est rare d’observer des carbonates dans des xénolites mantelliques (Mathez et al.,
1984). D’aprés Canil (1990), cette raret¢ est due a une décomposition durant la
décompression. On trouve cependant dans des xénolites du Spitsberg des carbonates de type
dolomite, ainsi que des liquides carbonatés et silicatés qui seraient issus de la fusion des
carbonates durant la remontée (Ionov et al., 1993). Par ailleurs, certains diamants contiennent

des inclusions de magnésite, aragonite/calcite, dolomite ou ankérite (paragraphe 3-6-3).

1-1-2-2 Exhumation tectonique

v’ Terrains métamorphiques de HP/UHP :

Le Massif du Kokchetav, situé au Nord-Ouest du Kazakhstan est un des exemples les
plus connus de terrain métamorphique de UHP contenant des carbonates (Figure 1.1). La zone
du Kumdy-Kol contient des marbres a dolomite, aragonite, Mg-calcite, diopside, grenat et
diamant. Le pic du métamorphisme est estimé¢ d’aprés la minéralogie a 4 GPa — 900°C
(Sobolev et Shatsky, 1990 ; Vavilov et Shatsky, 1993 ; Ogasawara et al., 2000).

Les Montagnes du Dabie — Su-Lu, situées au Centre - Est de la Chine, contiennent
quant a elles des reliques de ultra-haute pression issues de la collision au Trias des cratons
Sino-coréen et Yangtze (Zhang et al., 1995 ; Hirajima et Nakamura, 2003). Le complexe
métamorphique de Bixiling (Dabie) en fait partie : il est constitué principalement d’éclogites
et de webstérites a grenat qui témoignent de conditions de pression élevées (>2,6 GPa et ~5,6

GPa, respectivement) de par leur composition et la présence de minéraux de haute pression
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tels que la coesite et le diamant (Zhang et Liou, 1994). Ces deux lithologies contiennent de la
magnésite (Mg# ~0,75 et ~0,94, respectivement), entourée le plus souvent par de la dolomite
qui témoigne de la diminution de la pression lors de 1’exhumation (Figure 1.2). De la
magnésite est également présente dans les péridotites a grenat du Jiangsu et du Zhimafang,
appartenant aux terrains métamorphiques du Su-Lu (Yang et al., 1993 ; Zhang et al., 2007).
On trouve également dans ces terrains des marbres a aragonite et dolomite contenant des
blocs d’éclogite, le tout ayant subi des conditions de 2,5 — 3,5 GPa et 610 — 660 °C (Kato et
al., 1997). Des lherzolites a grenat et magnésite ont par ailleurs été¢ découvertes dans 1’ Altyn
Tagh (NW Chine) (Liu et al., 2002). Les conditions maximales enregistrées par ces roches

sont estimées a 3,8 — 5,1 GPa et 880 — 970°C.

Figure 1.2 : couronne de dolomite \

autour de magnésite dans une éclogite

x I

rétromorphosée (Dabie, Chine). D’aprés |

Zhang et Liou (1994) .

La province métamorphique du Rhodope (NE Gréce) est un terrain métamorphique de
ultra-haute pression contenant a la fois des roches du manteau et de la crofite continentale.
Perraki et al. (2006) signale la présence de carbonates dans des inclusions contenant
¢galement du diamant, dans des grenats de métapélites a disthéne et biotite du Complexe de
Kimi. Les analyses par spectroscopie Raman indiquent que ces carbonates sont de type calcite
a calcite magnésienne. Des marbres dolomitiques ont ¢également été observés dans le
Complexe de Kimi.

Dans le Massif de Bohéme, des marbres calco-silicatés ont été découverts, dont la
pression d’équilibration est estimée a 3-4 GPa (Becker et Altherr, 1992 ; Shimizu, 1971).

Les Alpes occidentales montrent également des marques de métamorphisme de ultra-
haute pression, qui témoignent de la subduction de la plaque Européenne sous la plaque
Africaine. L’unité de Brossasco — Isasca, située au sud du massif de Dora Maira appartenant

aux Massifs Cristallins Internes, a subi des conditions maximales estimées a 3,3 +£ 0,3 GPa —
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750 £+ 30°C. Cette unité contient des marbres a dolomite, Fe-Mg calcite ou aragonite associés

a des éclogites (Compagnoni et al., 1995).
1-1-3 Liquides carbonatés

Les liquides carbonatés sont constitués d’anions CO32' associés a des cations (Ca2+,
Mg**, Fe**, Na®’,...). Lorsque la température passe sous le solidus, ces liquides polymérisent
trés rapidement. On n’observe donc pas de verre mais des liquides cristallisés sous forme de
carbonates. Ainsi, lorsque 1’état liquide n’a pas été observé, la distinction entre carbonates

solides et liquides se fait par I’étude des textures ainsi que I’analyse des €éléments en traces.
1-1-3-1 Laves
v’ Carbonatites :
Le seul volcan carbonatitique encore actif est le Oldoynio Lengai (Tanzanie). D’anciennes

carbonatites sont cependant observables en différents points de la surface terrestre. Une liste

non-exhaustive des carbonatites extrusives a été établie par Woolley et Church (2005).

CaO
CaCO,

Calciocarbonatite

Ferruginous - . .
o et Figure 1.3 : classification des
laves carbonatitiques naturelles

CaMg(CO,), dans un diagramme ternaire.

D’aprés Gittins et Harmer (1997).

Ferrocarbonatite
Magnesio-
carbonatite

MgCO, .
MgO FeO+MnO

La composition de la plupart des laves carbonatées est comprise dans le triangle
calcite — magnésite — sidérite (Figure 1.3). D’autres minéraux (non-carbonatés) peuvent
cependant étre présents : mica, feldspath, pyroxéne, olivine, phyllites, grenat, sulfures, etc...
La composition des laves du Oldoynio Lengai est cependant différente des autres carbonatites

: 1l s’agit de natrocarbonatites, dont la fraction massique de Na,O est égale a celle de CO,
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(Tableau 1.2). Certains auteurs suggerent cependant que de nombreuses laves carbonatitiques
sont issues d’un magma primaire de composition similaire mais ont été contaminées par

I’interaction avec des sédiments calciques.

Tableau 1.2 : composition des carbonatites du Lengai (Keller et Krafft, 1990)

Oxyde Si0, TiO, Fe,O; MnO MgO CaO Na,O K,O

Wt% | 0,16 0,02 0,28 0,38 0,38 14,02 32,22 8,38

P,0Os CO, Cl F SO; SrO BaO H,O  Total

0,85 3155 3,40 2,50 3,72 142 1,66 0,56 101,50

Deux hypothéses principales sont évoquées pour la genese des carbonatites : la
premicre implique un faible degré de fusion du manteau (produisant un magma riche en
volatiles), la seconde évoque une possible démixtion d’un liquide carbonaté — silicaté en deux
liquides (I’'un carbonaté, 1’autre silicaté) qui se sépareraient pour suivre des trajets différents
dans la crotte (Wallace et Green, 1988).

L’origine du carbone présent dans les laves carbonatitiques est également débattue.
D’apres Hoernle et al. (2002), les carbonatites du Cap Vert témoignent de la subduction d’une
crolite océanique ou de sédiments carbonatés, dont la fusion serait a ’origine de ces laves.
D’autres hypothéses sont évoquées : certains auteurs suggerent que la fusion des carbonates
ou de la matiére organique subductés métasomatise le manteau. Ainsi les carbonatites seraient
le produit de fusion de ce manteau enrichi. Enfin d’autres études suggerent plutot une origine

mantellique primordiale pour le C retrouvé dans les carbonatites.

v Kimberlites :

Les kimberlites peuvent contenir jusqu’a 11,3 wt% de CO, (Scott, 1979 ; Wedepohl et
Muramatsu, 1979 ; Kopylova et al., 2007). Les kimberlites se formeraient par la fusion de

peridotites riches en fluides CO; et H,O a trés haute pression.

1-1-3-2 Xénolites

Des indices de la présence de liquide carbonatitique dans le manteau terrestre ont été

observés dans des xénolites (Ionov et al., 1993, 1996, 2002 ; Schiano, 1994 ; Yaxley et al.,
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1998 ; Moine et al., 2004). D’aprés Moine et al. (2006), des poches de liquide carbonaté de
composition Mg-calcite (Xca ~ 0,96) sont présentes dans des xénolites de I’archipel des
Kerguelen (Océan Indien), en association avec de la dolomite, de la calcite, du verre silicaté,
du spinelle, des sulfures, de la magnesio — wiistite, ainsi que des bulles de CO,. On trouve
également des globules et des veines de calcite a Mg-calcite (3,8-5,0 % pds MgO) dans des
xénolites a spinelle du Mt Vulture (Italie ; Rosatelli et al., 2007 ; Figure 1.4, a gauche). Ces
liquides sont toujours associés a un liquide silicaté. On y trouve également des bulles de CO,
et des inclusions de sulphides. D’aprés Ducea et al. (2005), des globules et veines de liquide
calcitique associ¢ a un verre silicaté ont également ét¢ découverts dans des xénolites
constitués de péridotites a spinelle et grenat, issus d’un affleurement volcanique datant du
Miocene de Sierra Nevada (Californie). La difficulté de ce genre d’échantillons est de montrer
que les liquides carbonatés sont d’origine mantellique, et qu’ils ne résultent pas de

I’interaction des xénolites avec un magma durant leur remontée.
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Figure 1.4 : a gauche, veine de verre calcitique interstitiel (cc) associé a un verre silicaté (gl)
(Rosatelli et al.) ; a droite, inclusions de liquide carbonaté¢ (Mg-Cal) dans un grenat du massif
de Kokchetav (Kazakhstan), d’aprés Korsakov et Hermann (2006). Images MEB (électrons
rétrodiffusés).

1-1-3-3 Exhumation tectonique

v Terrains métamorphiques de HP/UHP :

Korsakov et Hermann (2006) ont signalé la présence d’inclusions de liquide carbonaté

(Figure 1.4, a droite) dans des grenats et clinopyroxénes issus de marbres du massif de
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Kokchetav (Figure 1.1). Ce liquide carbonaté est associé¢ a un liquide silicaté ainsi qu’a des
diamants. Les conditions enregistrées par ces roches sont estimées a 4,5 — 6,0 GPa et

~1000°C.

1-1-4 Graphite

Le graphite est un minéral qui possede une structure hexagonale, et se présente sous la
forme d’un empilement de feuillets appelés graphénes. Les orbitales des atomes de carbone
dans un plan de graphéne sont hybridées sp”.

Différents processus peuvent donner lieu a la cristallisation de graphite a haute
pression : (1) par destruction de la matiére organique sous l’effet de la chaleur et de la
pression, (2) par réduction de carbonates a une pression <5 GPa et a haute température ou (3)
par cristallisation dans un liquide magmatique. Le graphite peut également se former a partir
de fluides C-H-O saturés contenus dans des veines (Wopenka et Pasteris, 1993) ou dans des
inclusions (Cesare, 1995 ; Pasteris, 1988 ; Satish-Kumar, 2005). Dans ce cas, la précipitation
du graphite est due au refroidissement de la roche héte lors du trajet vers la surface. Par
ailleurs, du graphite peut cristalliser par transformation directe de diamant durant une

exhumation.

1-1-4-1 Xénolites

Plusieurs exemples de xénolites de haute pression (de type éclogite) contenant du
graphite ont été répertoriés. Robinson (1979) et Viljoen (1995) ont montré la présence de
graphite dans des éclogites issues des kimberlites de Roberts Victor, Jagersfontein et
Bellsbank (Afrique du Sud) et de Orapa (Botswana). Les cristaux de graphite sont souvent
tabulaires, et peuvent étre isolés ou en inclusion dans les clinopyroxénes. D’aprés Robinson
(1979), 1a morphologie et la texture du graphite de certains échantillons montrent qu’il s’agit
d’une phase primaire des xénolites, et non d’une phase due a I‘interaction entre le magma
kimberlitique et les xénolites. Aucune évidence n’indique que ce graphite est di a la
rétromorphose de diamant. La composition des clinopyroxenes et grenats et leurs relations
texturales avec le graphite dans certains xénolites suggeérent une origine ignée, c’est-a-dire
que le graphite (ainsi que les diamants associ¢s) se serait formé a haute pression dans un
magma formé par la fusion d’une crotlite océanique subductée. D’aprés Viljoen (1995), ce

graphite se serait formé vers 5 GPa et 970 — 1150°C.
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1-1-4-2 Exhumation tectonique

v' Massifs de péridotite orogéniques :

Les massifs orogéniques de Ronda (Espagne) et Beni Bousera (Maroc ; Figure 1) sont
connus pour contenir des pyroxénites a grenat et graphite associées a des péridotites (Nixon,
1995). Le graphite possede une forme octaédrique impliquant qu’il s’agit d’une

pseudomorphose de diamant durant 1’exhumation (Figure 1.5 ; Pearson et al., 1995).

Figure 1.5 : image MEB (SEI) d’un graphite
octaédrique partiellement dégagé par 1’érosion

d’une pyroxénite a grenat de Beni Bousera.

Py

e

v’ Terrains métamorphiques de HP/UHP :

D’aprées Kato et al. (1997), les marbres dolomitiques du Rongcheng, dans la province
du Sulu (Chine) contiennent du graphite. Les conditions de pression — température estimées
sont de 2,5 — 3,5 GPa et 610 — 660°C. D’apres Perraki et al. (2006), du graphite est également
présent en inclusion dans des grenats du complexe de Kimi (Rhodope, Gréece), en association
avec des diamants. Les spectres Raman montrent cependant que ce graphite est tantdt tres
ordonné, tantot trés désordonné. Il se serait donc formé durant le trajet rétrograde de la roche,

par une transition diamant — graphite lors de la décompression.

1-1-5 Diamant

Le diamant, de structure cubique, est la forme de haute pression du carbone,
polymorphe du graphite. Contrairement au graphite, les orbitales des atomes de carbone des
diamants sont hybridées sp>. Dans ce paragraphe sont présentés de maniére succincte les
échantillons de haute pression dans lesquels ont trouve des diamants. Les conditions de

formation de ces diamants seront discutées plus en détail dans le paragraphe 3.
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1-1-5-1 Xénolites

Des diamants xénolitiques sont observables dans des laves kimberlitiques et
lamproitiques, et dans les dépdts alluviaux associés a ces formations. D’aprés Janse et
Sheahan (1995), le nombre de kimberlites sur Terre atteint 5000 (réparties sur tous les
continents), dont 500 contiennent des diamants, et 15 sont largement exploitées par des
sociétés minicres. Seuls les macrodiamants font 1’objet d’exploitation commerciale. On trouve
¢galement parfois des microdiamants, qui ne sont quant a eux pas exploités.

Les laves kimberlitiques sont situées uniquement au niveau des cratons Archéens,
tandis que les lamproites sont observées au niveau des cratons protérozoiques (Figure 1.6).
Les crateres formés lors de ces éruptions ont la plupart du temps une forme de diatréme qui
témoigne de la violence des explosions provoquées lors de la rencontre entre le magma et les
sédiments. Les xénolites retrouvés en surface et dans les conduits éruptifs montrent que ces
magmas ont pris leur source a 150-300 km de profondeur, dans le manteau subcratonique. Ces
éruptions permettent également d’échantillonner des morceaux de manteau provenant d’une
bien plus grande profondeur, et qui ont été ramenés au niveau de la source des magmas par le
biais d’un panache mantellique : il s’agit de diamants dont les inclusions montrent qu’ils ont
cristallis¢ dans la zone de transition ou dans le manteau inférieur (cf. paragraphe 3-3-1).

Les principaux gisements de diamants xénolitiques peuvent étre classés selon le type
d’affleurement (kimberlitique, lamproitique ou alluvionnaire). Les diamants retrouvés dans
les alluvions sont sous forme de xénocristaux, et sont originaires, la plupart du temps, de
kimberlites ou lamproites. De méme, une grande partie des diamants découverts dans les
kimberlites et lamproites sont sous forme de xénocristaux. Ils sont cependant parfois présents
dans des xénolites non-désagrégés de taille variée et de composition péridotitique ou

éclogitique.
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Figure 1.6 : Carte du monde mettant en évidence les cratons archéens et les gisements de
diamants associés (losanges noirs) ; les gisements de diamants métamorphiques sont indiqués

par les losanges rouges. D’apres Harlow et Davies (2005).

Une comparaison des xénolites contenant des diamants et des inclusions contenues
dans ces diamants (Tableaux 1.3a et 1.3b) montre qu’il y des incohérences, probablement
dues a la désagrégation de la plupart des xénolites hdtes qui rend I’échantillonnage non-
représentatif. Gurney et al. (1979) suggeérent également que les conditions de pression —
température enregistrées par les inclusions des diamants sont parfois supérieures a celles
enregistrées par les xénolites contenant ces diamants. Les péridotites a grenat de la mine de
Finsch (Afrique du Sud) ont été équilibrées a 3,7 — 4,1 GPa et 1030 — 1050°C, tandis que les
inclusions péridotitiques contenues dans ces diamants indiquent 5,0 — 6,8 GPa et 1100°C, et
les inclusions éclogitiques 4,0 — 6,0 GPa et 1019 — 1171°C. L’étude des inclusions a donc une
grande importance pour la détermination des conditions de formation des diamants (voir

paragraphe 3-6).
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Tableau 1.3a : Localisation et description des principaux gisements de diamants xénolitiques
dans des kimberlites. La nature des xénolites contenant les diamants est précisée dans la
troisiéme colonne, et la nature des inclusions dans les diamants, dans la derniére colonne.
« Manteau profond » : inclusions ayant cristallis¢ dans la zone de transition ou le manteau

inférieur. D’aprés Nixon (1995), Schulze et al. (2004, 2006), Davies et al. (2004).

o ) Xénolites & diamants ) ) ’ )
Localisation Mine . Type d’inclusions prédominant
(si présents)
Finsch Lherzolite/Webstérite grt 86% Péridotite
Roberts Victor Eclogite > Péridotite >85% Péridotite
Bellsbank Eclogite Eclogite, Péridotite
Premier Eclogite, Péridotite
Kimberley
Afrique du Sud Koffiefontein Péridotite:Eclogite, 4:1
Jagersfontein Manteau profond
Bultfontein 80% Péridotite, 5% Eclogite, 15 %
Sulfures
Monastery 90 % Eclogite, Manteau profond
Moyenne Péridotite:Eclogite, 3:1
Jwaneng Eclogite, Péridotite
Botswana . . .
Orapa Eclogite Eclogite, Péridotite
o Mir Eclogite >99% Péridotite
Sibérie o ) o
Udachnaya Péridotite, Eclogite >99% Péridotite
Venezuela Guaniamo Lherzolite/Harzburgite Lherzolite/Harzburgite, Eclogite
64% Eclogite, 25% Péridotite, 11%
Canada Lac de Gras
Manteau profond
Brésil Juina Manteau profond
Guinée Kankan Manteau profond

Tableau 1.3b : Localisation et description des principaux gisements de diamants xénolitiques

dans des lamproites. D’aprés Nixon (1995)

o ; Xeénolites a diamants _ ) L
Localisation Mine L Type d’inclusions prédominant
(si présents)

Argyle Péridotite >90% Eclogite

Australie
Ellendale Eclogite = Péridotite
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1-1-5-2 Exhumation tectonique

v Ophiolites :

Des diamants ont été découverts dans les ophiolites de Dongiao et Luobusa, au Tibet
(Nixon, 1995 ; Yamamoto et al., 2007). Ces diamants sont contenus dans des niveaux de
chromitites situés dans des harzburgites. La Figure 1.7 montre le trajet P-T suivi par ces

roches d’apres Nixon (1995).

v Massifs orogéniques péridotitiques :

Les octa¢dres de graphite découverts dans les pyroxénites de Ronda / Beni Bousera
(Figure 1.5) sont une preuve de la présence de diamants a un stade antérieur ou la roche était
soumise a des conditions de HP / UHP (Pearson et al., 1995). La température atteinte par ces
roches est plus importante que pour les ophiolites (Figure 1.7), une fusion partielle étant
méme suggérée. Des diamants ont également été découverts dans d’autres massifs

orogéniques péridotitiques, tels que les Koryak Mountains au Kamchatka.
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v’ Terrains métamorphiques de HP/UHP :

Des diamants ont été découverts dans des terrains métamorphiques de ultra-haute
pression (Figure 1.6). Ces diamants apparaissent de maniére éparse au cceur de chaines de

montagnes et sont trés peu exploités. Une breve description des types de lithologies associées
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et des conditions pression-température estimées pour leur formation est donnée ci-apres pour
les gisements les plus connus.

Selon Sobolev et Shatsky (1990), Vavilov et Shatsky (1993), Ogasawara et al. (2000)
et Ishida et al. (2003), les marbres dolomitiques du Kumdy-Kol, dans le Massif du Kokchetav
(Kazakhstan), contiennent la quantit¢ de microdiamants la plus importante parmi tous les

terrains métamorphiques de ultra-haute pression (Figure 1.8).

Figure 1.8 : image MEB (électrons
rétrodiffusés) de microdiamants dans un

grenat de marbre dolomitique du Kokchetav

(Ishida et al., 2003).

La zone du Erzgebirge (Allemagne) contient également une quantité importante de
microdiamants (Massone, 2001 ; Stockert et al., 2001). Les conditions maximales enregistrées
par ce terrain métamorphique de UHP sont estimées a >4,2 GPa et ~900-1000°C. Des
microdiamants métamorphiques ont également été identifiés dans le Dabie-Sulu (Xu et al.,
1992 ; Liou et al., 2007) et dans le Qaidam, en Chine (Yang et al., 2003). Des diamants ont
par ailleurs été découverts dans le massif du Rhodope, en Gréce (Mposkos et Kostopoulos,
2001) dont certains en inclusions dans des grenats de métasédiments du Complexe de Kimi
(Perraki et al., 2006). Les Calédonides Scandinaves (Norveége), qui figurent parmi les
premiers terrains métamorphiques découverts, contiennent a la fois des éclogites et des
péridotites a grenat. La Western Gneiss Region (WGR), ’'une des zones les plus étudiées
(Figure 1.6), contient également des microdiamants (Dobrzhinetskaya et al., 1995 ; Van
Roermund et al., 2002). Les conditions maximales de pression et température déterminées
pour ces terrains métamorphiques sont >2,8 GPa et >790°C. La présence de diamants
métamorphiques dans le Sulawesi (Indonésie) a par ailleurs été signalée par Parkinson et
Katayama (1999). Les conditions maximales enregistrées par ces terrains sont estimées a 2,7

GPa et ~750°C.
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1-1-6 Carbone dissout dans les minéraux silicatés

D’apres Keppler et al. (2003) et Shcheka (2006), la solubilité du carbone dans les
silicates est extrémement faible dans les conditions de pression qui régnent au sommet du
manteau supérieur, la phase la plus « riche » en carbone étant I’olivine (~12 ppm a 11GPa,

d’apres Shecheka, 20006).

1-2 Bilans de masse du carbone mantellique

1-2-1 Quantité de C actuelle

Les roches d’origine « interne » découvertes en surface peuvent étre analysées pour
estimer les concentrations en carbone du manteau. Il y a deux limites a cette approche.
Premic¢rement, cet échantillonnage trés dispersé implique que les valeurs de concentration en
C obtenues peuvent ne représenter que des zones restreintes du manteau supérieur.
Deuxiémement, les transformations (fusion, décarbonatation, etc...) et interactions avec
I’environnement (infiltration, diffusion, etc...) que peuvent subir ces roches au cours de leur
exhumation sont susceptibles de modifier leur concentration en carbone. Quoiqu’il en soit, les
études réalisées aboutissent a des gammes de concentration en carbone dans le manteau qui

vont de 0 a ~10000 ppm (Tableau 1.4).

Tableau 1.4 : quantité de carbone mesurées dans différentes roches de haute pression

Lithologie Teneur en C (en ppm) Référence
Manteau 1-10000 Deines (2002)
Dunites diamantiféres 1300-10500 Luth (1999)
Spl lherzolites, pyroxénites 15-100 Mathez et al. (1984)
Eclogites 400-4300 Zheng et al. (2000)

L’analyse des MORB donne, d’aprés Saal et al. (2002), une quantité¢ de CO, de 72 +
19 ppm dans leur manteau source. La détermination de la concentration en carbone du
manteau source des MORBs passe par plusieurs étapes: (1) I’analyse du CO, dans les

MORBS, préférentiellement ceux qui n’ont pas été dégaz¢ (popping rocks, ...); s’il y a eu
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dégazage, il faut faire un calcul pour estimer le CO; initial dans les MORBs (2) la réalisation
d’un modele de fusion (pourcentage de fusion, incompatibilité...) afin d’estimer la teneur en
C du manteau source (Dasgupta et Hirschmann, 2006).

La quantité de carbone dans le manteau dégazé actuel peut également étre estimée
grice au rapport CO»/°He des volatils émis au niveau des rides océaniques (supposé identique
a celui du manteau dégazé), connaissant la quantité de *He dans le manteau dégazé (DM).
Ainsi, d’apres Zhang et Zindler (1993), la quantité de CO, dans le manteau dégazé est de 270
ppm (soit 1,8x10** mol), une valeur supérieure a celle du systéme atmosphére + croite (AC)
(Tableau 1.5). L’analyse des « popping rocks » réalisée par Javoy et Pineau (1991) indique

une quantité de 300 ppm de carbone dans le manteau supérieur.

1-2-2 Quantité de C primordiale

D’apres Zhang et Zindler (1993), la concentration en carbone initiale dans la part de
manteau actuellement dégazé (MD) était de 380 ppm, soit une quantité totale de 2,2x10* mol.
D’aprés Canil et al. (1994), la quantité de carbone dans le manteau supérieur primitif était de
80 ppm, tandis que Javoy (1997) estime que la quantité de carbone dans le manteau supérieur

a la fin de I’accrétion était de 230 ppm.

1-2-3 Flux sortant

Les calculs de flux de CO, sortant sont généralement réalisés grace au rapport
CO,/’He des gaz volcaniques ou des vésicules contenues dans les MORBs, connaissant les
teneurs en “He. Pour la plupart, ces calculs donnent un flux de CO, sortant du manteau
terrestre compris entre 1,8 et 2,3x10'* mol/an (Marty et Jambon, 1987 ; Zhang et Zindler,
1993 ; Sano et Williams, 1996). Marty et Tolstikhin (1998) ont par ailleurs estimé le flux de
CO; sortant entre 4 et 10x10'> mol/an, considérant que le flux au niveau des arcs et panaches
est supérieur ou €gal a celui des rides océaniques. D’autres méthodes sont parfois employées
pour estimer le flux de CO; sortant : des mesures du flux de SO, et des rapports C/S dans les
gaz volcaniques (Marty et al., 1989 ; Williams et al., 1992), ou encore des mesures de
quantité¢ de CO, des MORB, qui donnent un flux de CO, sortant de 9,3 + 2,8 x 10" mol/an
d’apres Saal et al. (2002).
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1-2-4 Flux entrant

D’apres Staudigel et al. (1989), I’altération des basaltes océaniques conduit a
I’introduction de 2,2 — 2,9 x 10'* mol/an de carbone dans le manteau via la subduction. Alt et
Teagle (1999) estiment cette valeur a 3,4 x 10'> mol/an, la quantité de C étant plus importante
dans les croltes océaniques anciennes que dans les plus récentes. Ces valeurs doivent
cependant é&tre interprétées comme des maxima, car le prisme d’accrétion retient

probablement une partie de ce carbone.

1-2-5 Bilans de masse et interprétations

Malgré les incertitudes sur les concentrations en carbone dans le manteau actuel et
primordial, ainsi que sur les flux de carbone entrant et sortant (incertitudes qui sont dues
notamment aux hypothéses sur la solubilit¢ des volatils ou sur le taux de subduction),
différents auteurs ont essayé de construire des bilans de masse du carbone. Deux hypothéses

ont ét¢ défendues, qui sont présentées dans les paragraphes suivants.

1-2-5-1 Hypothése de I’oxydation et du dégazage de C tardif et lent

Marty et Jambon (1987) estime que le taux de dégazage actuel de CO, est trop
important en comparaison avec la quantit¢ de carbone calculée de 1’exosphére, ce qui
impliquerait un début de dégazage « tardif » il y a 3,9 Ga. Le probléme est encore plus sévere
si ’on prend en compte le fait que les taux de dégazage anciens étaient plus élevés puisque la
Terre était plus chaude (Zhang et Zindler, 1993). Deux hypotheses assez proches sont
évoquées afin d’expliquer ce paradoxe ; elles s’appuient sur I’idée que les conditions initiales
¢taient trop réductrices pour la formation de CO, dans le manteau. Ces conditions auraient
changé soit lors de la formation du noyau, soit lors de I’apparition de la croiite continentale.
Ainsi, le carbone aurait été stocké a 1’état réduit dans le manteau et peu a peu oxydé pour étre

dégaze.

1-2-5-2 Hypothése du recyclage de C dans zones de subduction

Différentes études utilisant des bilans de masse montrent qu’une réintroduction de

carbone via les zones de subduction est nécessaire pour expliquer la présence actuelle de
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carbone dans le manteau supérieur (Tableau 1.5). D’aprés Javoy et al. (1982) et Zhang et
Zindler (1988) la quantité de carbone entrant est supérieure a celle dégazée. Zhang et Zindler
(1993) estime le flux de C entrant 4 une valeur <12 x 10'* mol/an, alors que les sédiments et
la croite océanique altérée représenteraient un flux de carbone entrant de 27 x 10'> mol/an.
Cette ¢tude suggere par ailleurs que le flux de C entrant était plus important par le passé
(jusqu’a 150 x 10'> mol/an). D’aprés Javoy (1997), les flux de carbone entrant et sortant
seraient plutdt équilibrés. Marty et Tolstikhin (1998) penchent également en faveur de
I’hypothése du recyclage de carbone par la subduction, alors que Sano et Williams (1996)
estiment que leur modéle est compatible avec un modeéle de dégazage continu du C autant
qu'un modele de recyclage dans le manteau inférieur. Leur estimation pour le flux de C
entrant (2,8 x 102 mol/an) est cependant treés proche de celles de Staudigel et al. (1989) et Alt
et Teagle (1999), réalisées grace a 1’analyse de 1’altération des basaltes océaniques.

Un recyclage interne du carbone provenant des sédiments, de 1’altération de la crotte
océanique ou de la matiére organique peut expliquer les variations isotopiques du carbone des
diamants (Javoy et al., 1986 ; Schulze et al., 2004 ; Deines, 2002) (voir paragraphe 3-2-2).
Cette hypothése est aussi confortée par la présence d’inclusions de type E (paragenéses
éclogitiques) dans des diamants (cf. paragraphe 3-1-2). Elle explique également 1’abondance
de CO, dans les coins mantelliques (Fischer et Marty, 2005), et est confirmée par la présence

de phases carbonées dans les roches métamorphiques HP/UHP.
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Tableau 1.5 : Bilan de masse du CO, d’aprés les analyses de CO,/*He et “He dans les gaz volcaniques. MD : manteau dégazé ; AC : atmosphére
+ crolite ; UM : manteau supérieur.
Référence CO; Initial CO, Actuel Flux sortant Flux entrant Hypothése
Abondance dans la Terre
Marty et Jambon (1987) - " Oxydation et
(O H 0) “chondritique” 2,8- 2 x 10"~ mol/an : '
e ratio égazage lent
? 5,6x10%mol sazag
Javoy et Pineau (1991) -
) 300 ppm (UM) 1,5 x 10"° mol/an
,,popping rocks*
Actuel : <12x10"* mol/an
270 ppm (MD)
Zhang et Zindler (1993) 380 ppm (MD) ” " (alors que sediments + crotite
3 3 ” 1,8 x 10" mol (MD) 2,3+ 0,6 x 10~ mol/an 0 Recyclage
(rapport CO,/ “He et "He) 2,2x10~ mol (MD) altérée = 27x10 ~ mol/an)

7+ 1x 10* (AC)

Passé : 6 a 150 x 10'2 mol/an

Trull et al. (1993) mesure de

CO, et He dans des xénolites de

50-250 ppm (UM)

Recyclage de C dans

manteau inférieur

point chaud
o Rides océan. : 1,5 x 10'> mol/an Dégazage continu ou
Sano et Williams (1996) . 0 " )
3 9x 10 (AC) Arcs : 3,1 x 10°° mol/an 2,8 x 10°° mol/an subduction de C dans
(rapport CO,/ "He) "
Panaches : 0,029 x 10" “ mol/an Mant. Inf.
Rides océan. : 2,2 + 0,9 x 10" mol/an
Marty et Tolstikhin (1998) Arcs : ~2,5 x 10" mol/an
Recyclage

(rapport CO,/ *He et *He)

Panaches : <3 x 10" mol/an

Total : 4 - 10 x 10" mol/an

Cartigny et al. (2008)
(rapport CO,/Nb)

2.3 x 102 mol/an
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2- Recyclage du carbone dans les zones de subduction

Ce paragraphe a pour objectif de faire le point sur le cycle interne du carbone depuis
son incorporation dans les zones de subduction (sous forme de sédiments carbonatés, de
matiere organique et de produits d’altération de la crolte océanique), jusqu’a son transfert
dans le coin mantellique. La stabilit¢ des carbonates au cours de la subduction est
particulicrement décrite. La migration du C dans le manteau supérieur et 1’effet de la

déformation sont également abordés.

2-1 Incorporation du carbone dans les zones de subduction

2-1-1 Origines du carbone subducté

Trois sources de carbone sont potentiellement recyclables dans le manteau via les

zones de subduction : les sédiments, la crolite océanique altérée et la matiére organique.

2-1-1-1 Sédiments carbonatés

Hay et al. (1988) estime le pourcentage de calcite (CaCOs) dans les sédiments
océaniques a environ 40 % pds. D’aprés Planck et Langmuir (1998), seulement 7 % pds des
sédiments océaniques entrainés dans les zones de subduction (‘GLOSS’, pour Global
Subducting Sediment) sont formés de calcite, soit autant que la fraction massique de minéraux
hydratés. Ces carbonates peuvent aussi contenir du fer et du magnésium. Méme si le
pourcentage de CO; des sédiments est inférieur au pourcentage de H,O (en % pds, Figure 1.9)
I’épaisseur totale des sédiments qui entrent en subduction varie de 50 metres a plusieurs
kilométres selon les zones, impliquant une quantité de carbone recyclable trés importante. Les
carbonates sont associés a d’autres minéraux, comme le quartz, et les niveaux a carbonates
sont souvent entourés par des niveaux de composition variée. Des sédiments d’age
précambrien contenant de la magnésite (MgCOs) ont également €té découverts (sédimentation
sur plateforme océanique).

Les carbonates contenus dans les sédiments continentaux peuvent également éEtre
entrainés a trés grande profondeur dans les zones de subduction, comme le prouvent les

marbres présents dans les terrains métamorphiques de ultra haute pression.
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2-1-1-2 Altération de la crolte océanique

L’altération de la crolite océanique par I’activité hydrothermale entraine la formation
de minéraux hydratés mais aussi de carbonates. La carbonatation se fait par réaction entre des
gaz riches en carbone et les silicates des basaltes océaniques. Cette altération n’est pas
seulement superficielle. En effet des forages ont montré qu’elle peut atteindre plusieurs
dizaines voire centaines de meétres de profondeur a I'intérieur de fissures formées dans la
croiite. Ces veines de carbonates constituent un réservoir important de carbone (Staudigel et
al., 1989 ; Alt et Teagle, 1999): il est en effet susceptible d’atteindre des profondeurs
importantes lors de la subduction, puisqu’il sera bloqué moins facilement que les sédiments
au niveau du prisme d’accrétion. Ces carbonates sont le plus souvent de type calcite (CaCOs).
Cependant, des carbonates de type ankérite — dolomite ((Fe,Mg)Ca(CO3),) et sidérite (FeCOs)
ont été découverts dans des veines d’altération de basaltes aux Galdpagos (Laverne, 1993).
Nakamura et Kato (2004) ont également montré la présence d’ankerite — dolomite et de
sidérite dans des basaltes Archéens (3,46 Ga). L’ankérite pure FeCa(COs), n’existe pas dans
la nature. Le pourcentage maximum de remplacement du magnésium par le fer est de ~70%

(Reeder and Dollase, 1989).

2-1-1-3 Matiere organique

On trouve de la matiere organique ou ses produits de décomposition dans les
sédiments déposés sur les fonds océaniques: la cellulose (C¢H;9Os)n, les clathrates (ou

hydrates) de méthane, les hydrocarbures (alcénes C,Hy, , alcanes C,Hays2). ..
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2-1-2 Le prisme d’accrétion : un obstacle au recyclage du carbone

La plupart des études qui s’opposent a la possibilité de réintroduire du carbone dans le
manteau lors de la subduction, s’appuient sur I’hypothese que le prisme d’accrétion retiendrait
la plus grande partie des sédiments carbonatés. Il est cependant difficile de savoir quelle
quantité de carbone est retenue par le prisme d’accrétion, et quelle quantité est subductée. Des
mesures géophysiques ont été réalisées pour connaitre les dimensions de certains prismes
d’accrétion, cependant les données varient en fonction de I’épaisseur et du type de sédiments,
de la vitesse et de I’angle de subduction, etc... Ainsi, différents modeles d’accrétion du
prisme ont été établis (Cloos et Shreve, 1988), mais ne sont pas assez précis pour déterminer
le pourcentage de carbone subducté au cours du temps a 1’échelle mondiale. La présence de
métasédiments ayant atteint des profondeurs >180km dans les terrains métamorphiques de
UHP montre cependant qu’une partie des sédiments (océaniques ou continentaux) peut entrer

en subduction (voir paragraphe 1-1).

2-2 Stabilité de la matiére organique lors de la subduction :

La déstabilisation des composés organiques a haute pression (> 6 GPa) a été étudiée
expérimentalement par plusieurs auteurs (Wentorf 1965 ; Onodera et al., 1992 ; Yamaoka et
al., 2002), dans le but de contraindre les conditions de formation des diamants. Sugisaki et
Mimura (1994) suggerent cependant que les composés organiques se décomposent en CHy a
basse pression. Sur le trajet d’une subduction, la déstabilisation de la matiére organique se fait
donc probablement a faible profondeur, mais des études expérimentales ou théoriques seraient

nécessaires pour déterminer précisément a quelles conditions P — T.

2-3 Stabilité des carbonates lors de la subduction : réactions a I’interface slab /

manteau

Les carbonates entrainés en profondeur lors de la subduction sont susceptibles de
réagir en raison de 1I’évolution des paramétres pression et température. IlIs peuvent également
réagir avec des minéraux environnants présents dans le slab ou dans le coin mantellique avec
lequel ils entrent en contact lors de leur enfouissement. On peut ainsi distinguer cinq types de
réactions affectant les carbonates : (1) les réactions de dissociation, (2) les réactions de

carbonatation/décarbonatation impliquant la formation d’un fluide CO/CO,, (3) les réactions
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de fusion, (4) les réactions d’échanges de cations entre des carbonates et des silicates et (5) les
réactions d’oxydoréduction. Seul ce dernier cas implique un changement du degré
d’oxydation du carbone. Au cours de la subduction, la position de ces réactions, et par
conséquent, la stabilité des carbonates vont dépendre de plusieurs paramétres : la composition
du systeme (c’est-a-dire celle des carbonates et celle du milieu environnant), la pression, la
température, les conditions d’oxydoréduction et la déformation.

Dans cette étude, I’effet de la présence de minéraux hydratés ou d’eau dans les
sédiments / éclogites subductés n’est pas discuté, méme s’il est admis qu’elle peut abaisser les
conditions de déstabilisation des carbonates (Wyllie, 1979 ; Eggler et Wendland, 1979 ;
Wallace et Green, 1988 ; Lee et al., 2000a). D’apres Molina et Poli (2000), les minéraux
hydratés sont déstabilisés a plus faible profondeur que les minéraux carbonatés. La présence
de minéraux carbonatés (sous forme de sédiments ou de veines d’altération dans la crolte
océanique) n’ayant pas été en contact avec les minéraux hydratés peut ainsi étre envisagée.
Les réactions décrites ci-aprés s’appliquent donc a un systéme anhydre. Les carbonates
d’origine naturelle contiennent pour la plupart du calcium, du magnésium et du fer, mais aussi
de petites quantités de manganese, nickel ou cobalt. En raison de leur abondance, seuls les

carbonates de Ca, Mg et Fe sont envisagés.

2-3-1 Réactions de dissociation

Systéme binaire CaCO3; — MgCO3;

Harker et Tuttle (1955), Graf et Goldsmith (1958), et Goldsmith et Heard (1961), ont
étudié la stabilit¢ des carbonates de Ca et Mg a 1 bar pour différentes températures.
Goldsmith et Newton (1969), Irving et Wyllie (1975) puis Byrnes et Wyllie (1981) ont par la
suite réalisé ces mémes diagrammes de phase a haute pression (jusqu’a 3,6 GPa). On note
I’omniprésence d’une phase intermédiaire, qui est la dolomite (Figure 1.10).

A 6 Gpa et basse température, la phase intermédiaire dolomite, présente a basse
pression sur le joint CaCOs; — MgCOs, n’est plus présente et laisse place a un large domaine

d’immiscibilité a aragonite + magnésite (A+M, Figure 1.11).
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Figure 1.10 : diagrammes T-Xc,
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La réaction de dissociation de la dolomite en aragonite + magnésite (Figure 1.12) a été
déterminée expérimentalement entre 5 et 9 GPa par Luth (2001) (LU), Sato et Katsura (2001)
(SK), Buob et al. (2006) (BU) et Morlidge et al. (2006), et modélisée par Martinez et al.
(1996) (MA). Des études expérimentales in situ ont été également été réalisées par Martinez
et al. (1996), Shirasaka (2002) (AM et DOL) et Hammouda et al. (en préparation). Selon
Morlidge et al. (2006), le décalage entre les résultats des différentes études réalisées sur la
réaction de dissociation de la dolomite peut étre expliqué par I’état d’ordre / désordre de la

dolomite utilisée dans les produits de départ.
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Figure 1.12 position de la

réaction de dissociation dolomite
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Les relations de phases sur le joint CaCOs-FeCOs, ainsi que les premiers diagrammes
ternaires CaCO3-MgCOs-FeCOs ont été déterminés expérimentalement entre 400 et 500°C a 1
bar par Rosenberg (1960, 1967) et a 1,5 GPa entre 600 et 800°C par Goldsmith et al. (1962),
puis modélisés par Anovitz et Essene (1987) et Davidson (1994). Les diagrammes ternaires de
Goldsmith et al. (1962) montrent la présence d’une région a dolomitegs + ankéritess + sidérite-

\

magnésites; a4 basse température et dolomite-ankérites, + sidérite-magnésitess a4 haute
température. On remarque cependant 1’absence d’une phase intermédiaire (ankérite) sur le
joint CaCO;3-FeCOs, créant un large domaine d’immiscibilité entre calcite et sidérite (Figure

1.13).

900 ——— — - - ——r
', .\
I‘ L]
I‘ '
%99 Ferroan Calcite
Solid , : .
. Ferroan Calcite Solid T _ \
, Toof  Solution Solution + Calcion Siderite Figure 1.13 : diagramme T-XFe a 1
lid Solut . .
» Solid Solution bar — haute température. D’aprés
2 600}
° .
H Goldsmith et al. (1962).
E Calcian
F soof Siderite
Solid Solution
400 x
L i L R " i " n 1 i I " I |
3000 0 20 30 40 50 60 0 GE' 90 100

Mole percent FeCOy in (Co,Fe) COy solid solutions

45



Meyer (2005) a étudié la dissociation de la dolomite ferrifére en utilisant une solution
solide dolomite — ankérite de composition Ca(FeysMgos)(CO3),) comme produit de départ
(Figure 1.12, ME). La température de cette réaction est inférieure a celle déterminée pour le
pole pur magnésien (Luth, 2001 ; Buob, 2006 ; Hammouda et al., en préparation) en dessous
de 6,5 — 7 GPa, et supérieure au dessus de cette pression. Ce résultat a été confirmé par les
calculs thermodynamiques effectués par Meyer (2005) sur la dissociation de I’ankérite pure
CaFe(COs),, avec le logiciel PTGIBBS. La réaction de dissociation de ’ankérite pure (non-
présente a I’état naturel) a également été étudiée par Morlidge et al. (2006). Contrairement a
Meyer (2005), la courbe obtenue par Morlidge et al. a une pente supérieure a la courbe de

dissociation de la dolomite.

2-3-2 Réactions de décarbonatation / carbonatation

Afin d’évaluer la stabilité des carbonates lors de la subduction, il est nécessaire de
répertorier chacune des réactions de décarbonatation pouvant affecter les sédiments et les
éclogites. La décarbonatation est définie comme la déstabilisation d’un carbonate produisant
un fluide CO,. La décarbonatation du slab sera contrdlée par la position de ces réactions par
rapport au gradient P — T de subduction. Les réactions de carbonatation (production de
carbonates par interaction entre un fluide CO; et des silicates) pouvant affecter les péridotites
mantelliques doivent également étre répertoriées. La carbonatation du coin mantellique a
partir du CO; libéré par le slab pourra ainsi étre envisagée en comparant la position de
différentes réactions de décarbonatation du slab et de carbonatation du manteau dans I’espace

P-T.

2-3-2-1 Décarbonatation des sediments / éclogites

La décarbonatation de carbonates seuls nécessite une trés haute température et est
donc trés peu probable sur un gradient de subduction. La présence de silicates diminue la
température de déstabilisation des carbonates. Plusieurs réactions de décarbonatation sont
susceptibles d’affecter les sédiments et les éclogites durant la subduction. Ces réactions font
intervenir les polymorphes de la silice, les silicates d’alumine et les différents carbonates
présents dans les sédiments ou dus a I’altération : la calcite CaCOs, la magnésite MgCOs, la
sidérite FeCO3, la dolomite CaMg(COs), et 1’ankérite Ca(Mg,Fe)(COs),. Les réactions de

décarbonatation des sédiments et des éclogites dont la position a ¢ét¢ déterminée
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expérimentalement sont indiquées dans la Figure 1.14. Le gradient de subduction chaude
(Peacock et Wang, 1999) ainsi que 1’adiabat du manteau (McKenzie and Bickle, 1988) sont

indiqués pour comparaison.

- Figure 1.14 : position des réactions de
décarbonatation dans 1’espace Pression
— Température (les références sont
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La réaction de décarbonatation de la calcite a été étudiée a basse pression (en présence
de quartz) par Wyllie et Huang (1976b), Haselton et al. (1978) et Joesten et Fisher (1988).
Cette réaction se produit a basse pression / haute température (0,5 GPa — 900°C et 1,5 GPa —
1200°C, Figure 1.14) :
CaCOs + SiO; = CaSiO; + CO, (1)
Calcite + Quartz/Coesite = Wollastonite + CO,
L’équivalent de cette réaction impliquant la magnésite (réaction 2) a été
é¢tudié par Wyllie et Huang (1976b). A méme température, cette réaction se produit a
beaucoup plus haute pression que la précédente (2,5 GPa — 950°C et 4,5 GPa — 1300°C,
Figure 1.14) :
MgCOs + SiO; = MgSiO; + COy  (2)
Magnésite + Quartz/Coesite = Enstatite + CO,
En présence de silice, la réaction de décarbonatation de la dolomite s’écrit :
CaMg(COs3), + 2810, = CaMg(Si03), + 2CO,  (3)
Dolomite + 2Quartz/Coesite = Diopside + 2CO,
A basse pression (en présence de quartz), cette réaction se produit a ~3,5 GPa —
1100°C (Figure 1.14). La cinétique de cette réaction a été ¢tudiée par Liittge et Metz (1991,

1993). Ces auteurs montrent que, malgré la présence de fluide CO,, la vitesse de réaction est

47



trés fortement ralentie une fois que les clinopyroxénes ont formé une couronne réactionnelle
entre la dolomite et le quartz. Leurs expériences ayant été réalisées a une pression et une
température faibles (500MPa, 680°C), les vitesses de réaction ne sont pas directement
transposables a haute pression (en présence de coesite). Cependant, ce mécanisme de blindage
peut avoir des implications importantes quant au devenir des carbonates lors de leur
enfouissement et quant a leur assimilation au manteau péridotitique. La réaction de
décarbonatation (3) a haute pression (en présence de coesite) a été étudié¢e expérimentalement
par Luth (1995) jusqu’a 6 GPa (Figure 1.15). D’apres cette étude, cette réaction a lieu vers
1200°C a 4 GPa et vers 1500°C a 6 GPa.

Une réaction de décarbonatation de la magnésite impliquant le disthéne a également
¢été étudiée et calibrée expérimentalement par Knoche et al. (1999 ; Figure 1.15) :

3MgCO; + AlLSiOs + 2810, = MgzAlx(SiO4); +3CO,  (4)
3Magnésite + Disthéne + 2Quartz/Coesite = Pyrope + 3CO,

Il apparait que le gradient de subduction chaude ne franchit aucune des réactions de
décarbonatation étudiées (Figure 1.15).

La réaction de décarbonatation impliquant la sidérite n’a cependant fait 1’objet
d’aucune étude expérimentale :

FeCO; + SiO; = FeSiO3 + CO; (5)
Sidérite + Quartz/Coesite = Ferrosilite + CO,
On sait également que la magnésite et la dolomite peuvent contenir du fer. La position des
réactions de décarbonatation des sédiments / éclogites dans I’espace P — T impliquant ces
carbonates pourrait €tre modifiée par 1’ajout de fer dans le systeme. L’équivalent de la
réaction de décarbonatation (3) en présence de fer, affectant la solution solide dolomite —
ankérite s’€écrit :
Ca(Mg,Fe)(COs3), + 2810, = Ca(Mg,Fe)(Si03), + 2CO,  (6)
Dolomite — Ankérite + 2Quartz/Coesite = Clinopyroxéne + 2CO,

Cette réaction fait I’objet de la Partie 3 de ce manuscrit.

2-3-2-2 Carbonatation des péridotites

Les différentes réactions de carbonatation qui peuvent intervenir dans les assemblages

lherzolitiques a clinopyroxeéne, orthopyroxéne et olivine ont été synthétisées par Wyllie et

Huang (1976b) et Wyllie et al. (1983).
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La Figure 1.16 montre les différentes réactions de carbonatation possibles dans le

systeme CaO — MgO — Si0, — CO; d’apres Wyllie

et Huang (1976b). Les réactions 7, 10, 11

et 12 ne sont pas susceptibles de se produire dans le manteau supérieur si I’on considére une

composition péridotitique car les phases périclase et wollastonite n’y sont pas présentes. Dans

le systeme choisi par Wyllie et Huang, si ’on considére un apport de CO, provenant d’un slab

au cours d’une subduction, les silicates qui vont étre consommés par les réactions de

carbonatation sont, dans I’ordre de ’augmentation de la profondeur, le clinopyroxéne,

I’olivine puis 1’orthopyroxéne, et les carbonates produits par ces réactions sont la dolomite

puis la magnésite (réactions 6, 5, 3 et 1, Figures 1.16 & 1.17). Les réactions de carbonatation

2 et 4 considérent la présence de dolomite formée par carbonatation a basse pression. Elles

aboutissent a la formation de magnésite calcique (au lieu de magnésite).

Systéme CaO — MgO - SiO,

Figure 1.16 : schéma résumant 1’effet
de I’ajout de CO, dans un systeme
CaO MgO Si0,
I’augmentation de la profondeur,
d’aprés Wyllie et Huang (1976b).
Dol=dolomite ; Ca-

avece

Mc=magnésite ;

Mc= magnésite calcique.
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La position de ces réactions a par la suite été confirmée par différentes études
expérimentales et par des calculs thermodynamiques. La réaction 6, par exemple, a été
calculée par Brey et al. (1983) a partir de la position de la réaction d’échange Dolomite +
Enstatite = Magnésite + Diopside, déterminée expérimentalement. La réaction 3 a été calibrée
par Newton et Sharp (1975), Haselton et al. (1978), Eggler et al. (1979) et Koziol et Newton
(1998). La reaction 1 a quant a elle été étudiée par Haselton et al. (1978) et Koziol et Newton
(1995). Comme ces études n’ont porté que sur un systéme sans fer, la position de ces
réactions de carbonatation dans les systémes naturels reste incertaine.

Une réaction de carbonatation impliquant le grenat (pyrope) a été étudiée par
Schrauder et Navon (1993) :

2MgCO; + MgALLO4 + 3Si0; = Mg3Aly(SiO4); +2CO,  (7)
2Magnésite + Spinel + 3Quartz/Coesite = Pyrope + 2CO;

2-3-2-3 Bilan

Il apparait que les réactions de décarbonatation dans les sédiments et les éclogites
carbonatés, par exemple la réaction dolomite + coesite = diopside + CO,, se situent a plus
basse température / haute pression que les réaction de carbonatation dans les péridotites
(c’est-a-dire, les réactions impliquant la forstérite, comme forstérite + diopside + CO, =
dolomite + enstatite ou forstérite + CO, = enstatite + magnésite ; Figure 1.17). D’aprés Luth
(1999), ceci implique qu’il existe un domaine P — T dans lequel les carbonates présents dans
le slab se déstabilisent et libérent du CO, qui va réagir avec le coin mantellique pour y former
des carbonates. La position de ces réactions n’est cependant connue que pour le pdle pur
magnésien. De plus, la capacité d’infiltration du CO; dans les péridotites mantelliques est tres

peu connue (voir paragraphe 2-5-1).

Figure 1.17 : position de différentes réactions
de décarbonatation dans l’espace pression -

température. D’apres Luth (1999).
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2-3-3 Fusion des carbonates

Au cours de la subduction, les carbonates portés par le slab sont soumis a des
conditions de température de plus en plus élevées. Afin de déterminer leurs conditions de
fusion, différentes études expérimentales ont été menées dans des systémes chimiques variés
(carbonates seuls, sédiments et éclogites carbonatées). La fusion dans les systeémes péridotite
+ CO; et péridotite + carbonates a également été étudiée afin de déterminer les conditions de

stabilité¢ d’un liquide carbonaté dans le coin mantellique.

2-3-3-1 Carbonates seuls

Les conditions de fusion dans le systtme CaCOs; — MgCOs ont été¢ déterminées par
Goldsmith et Heard (1961), Irving et Wyllie (1973, 1975) et Buob et al. (2006). Les résultats
de Goldsmith et Heard a 1 GPa et Irving et Wyllie a 3 GPa sont illustrés dans la Figure 1.18.
A 6 GPa, le solidus de la calcite est situé¢ vers 1740°C, celui de la magnésite vers 1650°C et
celui de la dolomite pure CaMg(COs),, vers 1350°C (Buob et al., 2006). La température de
fusion de la dolomite n’augmente donc que de ~50°C entre 3 et 6 GPa. La fusion de la sidérite
(FeCO3), de ID’ankérite CaFe(CO;), et de la solution solide dolomite — ankérite
Ca(Mg,Fe)(COs), n’ont pas fait I’objet d’études.

1600 R

Figure 1.18 : diagramme T-Xyy
montrant les conditions de fusion
dans le systtme CaCOs; — MgCOs a
i 1 GPa (d’aprés Goldsmith et Heard,

1200 L .L*Cd Pe+L+V
i ; TR 1961) et & 3 GPa (d’aprés Irving et
ook © ent|  Wyllie, 1975).
Cc + Do Do + Cm
L | | | |
oo, 0 30 40 50 %070 o0,
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2-3-3-2 Sédiment carbonaté

La fusion d’un sédiment carbonaté anhydre n’a pas été étudiée expérimentalement.

Thomsen et Schmidt (2008) ont déterminé que la température de fusion des pélites
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carbonatées hydratées (systtme KNCFMASH-CO2) a lieu vers 900°C a 2,5 et vers 1050°C a
5 GPa. La présence d’eau diminue probablement la température du solidus. Les auteurs de
cette étude ont remarqué une oxydation de leurs échantillons (probablement due a une perte

d’hydrogene durant les expériences).

2-3-3-3 Eclogitique carbonatée

Lors de la subduction, la crolte océanique contenant des carbonates (issus de
I’altération ou provenant des sédiments) se transforme en éclogite carbonatée. La fusion de ce
type de systéme a haute pression — haute température a été étudiée par différents auteurs, pour
des compositions variées (Hammouda, 2003 ; Yaxley et Brey, 2004 ; Dasgupta et al., 2004,
2005a, 2006). La Figure 1.19 montre qu’a une pression donnée, il y a jusqu’a 400°C d’écart
entre les courbes de solidus obtenues par ces trois groupes d’études. Cet écart est
probablement di a la différence de composition du matériel de départ (Tableau 1.6).
Hammouda (2003) suggere que la température de fusion est abaissée au niveau du point de
jonction entre le solidus (Lc) et la réaction qui transforme le CO; en carbonate. Luth (2006) a
cependant montré expérimentalement que la température du solidus d’un systéme

CaMgSi,04-CO; entre 3 et 8 GPa décroit régulicrement.

10 . .
' ' = ' ' ' ' ' Figure 1.19 : diagramme de
= i , .
2 r ST phases d’une éclogite
. Eclogite Py carbonatée (HO3 = Hammouda,
Eclogite + +Lec
Me + Arag 2003) Lc = liquide carbonaté ;
7 { - e,
/ Ls = liquide silicaté ; les autres

_ 3

= Eclogite + Dol i .o R
6 (- Eclog - .

% + Arag / Eclogite + Ce : abbréviations sont les mémes

= Eclogite + ue dans les figures

g sr Ls +CO,: - q &

§ : précédentes. Les courbes de

= 4 - —

R j solidus déterminées par
S : - Dasgupta et al. (D04) et Yaxley
> A A 1 A 1 T I et Brey (YB04) sont montrées

700 800 900 1000 1100 1200 1300 1400 1500 pour comparaison. AMA =
Température (°C) adiabat mantellique.
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%pds OTBC EC1 SLEC1 | GP05

Si0, 47,23 30,11 41,21 4541

TiO, - - 2,16 -
AL Os 15,35 11,74 10,89 6.39
Tableau 1.6 : Compositions des échantillons de €105 i i 0,09 i
) . ) . FeOr 893 10,05 12,83 -
départ de différentes études expérimentales sur la MiO o1
n - - ! -

fusion des éclogites carbonatées, comparées a la MgO 624 1244 1287 | 31.96

composition de I’échantillon de départ de 1’étude Ca0 14,77 19,41 13,09 | 11.24

expérimentale sur la fusion des péridotites Na,O 291 0,87 1,63 -
carbonatées de Gudfinnsson et Presnall (2005 ; K0 0,02 ) 0,11 )
CO, 4,43 15,38 5,00 5.00
GP05). OTBC = Hammouda (2003), ECl =
H,O 0,12 - - -
Yaxley et Brey (2004), SLEC1 = Dasgupta et al. P,O: i i i i
(2004, 2005a, 2006). Total | 99,88 100,00 100,00 | 100,00

Mg# 55,47 68,81 64,13 -
CaO/MgO 1,7 1,12 0,73 -
Na,O/CO, | 0,47 0,04 0,23 -

La composition des liquides formés par la fusion d’une éclogite carbonatée varie en
fonction de la pression : a basse pression, les liquides sont silicatés, tandis qu’au dessus de ~6
GPa ils sont carbonatés (Hammouda, 2003). La composition des liquides carbonatés issus des
expériences de fusion dans le systéme éclogite + CO; est indiquée dans la Figure 1.20. Ces
liquides sont riches en calcium et ont un Mg# de 0,40 a 0,76. Leur teneur en SiO; est pour la
plupart des analyses inférieure a 6 % pds, avec quelques exceptions allant jusqu’a 10 % pds.
Dasgupta et al. (2006) montrent par ailleurs qu’a 3 GPa, un seul liquide carbonaté — silicaté
est présent a T<1200°C. Au dessus de cette température, deux liquides sont présents, 1’un
silicaté, I’autre carbonaté. Le premier est plutot riche en fer et son Mg# augmente avec la
température, tandis que le second est pauvre en fer et son Mg# diminue avec la température.
En cas d’immiscibilité, le Fe*" incorpore donc préférentiellement le liquide carbonaté & haute

température.
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CMS.CO,

CMAS.CO,
Péridotite + CO,
Eclogite+CO,
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Mg o 0.2 0.4 0.6 0.8 1 Fe

Figure 1.20 : composition des liquides carbonatés produits par la fusion d’un systéme
éclogite + CO, (Hammouda, 2003 ; Yaxley et Brey, 2004 ; Dasgupta et al., 2004, 2006) et
d’un systéme péridotite + CO, (Dasgupta et Hirschmann, 2007 ; Brey et al., 2008) dans un
diagramme Ca — Mg — Fe (fractions molaires). Les systétmes CMS + CO, (Luth, 2006) et
CMAS + CO, (Dalton et Presnall, 1998) sont indiqués pour comparaison.

2-3-3-4 Péridotite carbonatée

Au cours de la subduction, la déstabilisation des carbonates portés par le slab peut
conduire a la formation de fluides ou de liquides carbonatés, qui sont susceptibles de
métasomatiser le coin mantellique. L’interaction de ces fluides / liquides avec les péridotites a
haute pression a été étudiée expérimentalement par divers auteurs, I’objectif étant d’évaluer
les conditions de stabilité d’un liquide carbonaté circulant a haute pression dans le manteau
péridotitique. Les résultats de plusieurs études sont reportés dans la Figure 1.21. La
composition de départ des expériences de Gudfinnsson et Presnall (2005) est indiquée dans le
Tableau 1.6. White et Wyllie (1992) ont utilis¢ un mélange de 90 %pds de péridotite
synthétique (formé de forstérite, enstatite et diopside dans les mémes proportions) et 10 %pds
de dolomite CaMg(COs3),. Falloon et Green (1989) ont utilis¢é un mélange de 95 %pds de

pyrolite Hawaienne et 5 %pds de dolomite. En comparant les diagrammes de phases dans les
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systtmes CMS + CO, et CMAS + CO,, Gudfinnsson et Presnall (2005) suggerent que

I’aluminium diminue la température de fusion des lherzolites carbonatées. On remarque par

ailleurs une diminution importante (100 — 200°C) de la température de fusion a I’intersection

de la courbe de solidus et de la réaction carbonatation lherzolite + CO, = lherzolite +

dolomite, tout comme pour le systéme éclogitique. De méme, une immiscibilité entre un

liquide carbonaté et un liquide silicaté est observée a basse pression — haute température.

Lhz Grt + Mc

Pression (GPa)

1000 1100 1200 1300 1400 1500 1600 1700 1800

Température (°C)

Figure 1.21 : diagramme de phases de
péridotites carbonatées : les traits
noirs correspondent au systéme
CMAS + CO; (GP05=Gudfinnsson et
Presnall, 2005); il est comparé au
systtme CMS + CO, (WW92=White
et Wyllie, 1992) ainsi qu’a un systéme
péridotite naturelle + CO,
(FG89=Falloon et Green, 1989).
V=CO, fluide. AMA = adiabat

mantellique.

Par ailleurs, Dasgupta et Hirschmann (2007) montrent que la température de fusion

d’une lherzolite carbonatée diminue lorsque la quantit¢ de CO, augmente (Figure 1.22).

1400
&’ 1350 }
Figure 1.22 : effet de la teneur en CO, 7
sur la température du solidus d’une % 1300 }
lherzolite carbonatée. Dasgupta et §
Hirschmann (2007). & 1250 ¢
=
=
© 1200}
v
1150
0

6.6 GPa

V ol+opx+cpx+gt+cbl
¥V ol+opx+gt+cbl

A A ol+opx+cpx+gt+mst

V ol+opx+cpx+gt+(mst)+cbl

i n r " |

1 2 3 4 5 6
Bulk CO, (wt.%)
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2-3-3-5 Bilan

La comparaison des systemes simples sédiment carbonaté, éclogite + CO, (Figure
1.19) et péridotite + CO, (Figure 1.20) montre une différence de température — pression du
solidus. Ce décalage implique en théorie que, sur le trajet P — T d’une subduction, un liquide
carbonat¢ issu de la fusion des sédiments / des éclogites carbonatés réagit avec les péridotites
pour former des carbonates. En se rapprochant de I’adiabat du manteau, ces péridotites
carbonatées pourront fondre uniquement si le pourcentage de CO, du systéme est faible. La
proportion de liquide carbonaté infiltré dans le coin mantellique influence donc sa
température de fusion. Les données sur la capacité de mouillage des liquides carbonatés sont

résumées dans le paragraphe 2-5-2.

2-3-4 Réactions de transfert entre carbonates et silicates

Au cours de la subduction, les carbonates peuvent entrer en contact avec des silicates
avec lesquels ils vont pouvoir échanger des cations. La réaction de transfert suivante a été
observée dans des échantillons de roches provenant de terrains de Ultra-Haute Pression

(Zhang et Liou, 1994) :

2 enstatite + dolomite = diopside + 2 magnésite

2 MgSiO; + CaMg(COs3), = CaMg(Si03), + 2 MgCOs3

L’assemblage diopside + magnésite, qui témoigne d’une pression ¢élevée, est assez rare en
surface, ce qui peut étre expliqué par une déstabilisation durant I’exhumation. La réaction de
transfert a 1’origine de cette déstabilisation produit lors de la décompression un assemblage a
enstatite + dolomite, beaucoup plus fréquent en surface. Cette réaction a été calibrée
expérimentalement par plusieurs auteurs, mais uniquement pour le podle pur magnésien
(Figure 1.23). D’apres Kushiro et al. (1975), cette réaction a lieu a 800°C a 3,5 GPa et a
1100°C a 4GPa. Brey et al. (1983) la situent a 800°C a 2 GPa et a 1200°C a 3,9 GPa, tandis
que d’apres Olafsson et Eggler (1983) elle a lieu a 800°C a 2,9 GPa et vers 1050°C a 3 GPa.
D’apres Brey et al. (1983), cette différence pourrait étre due a des problémes de calibration de

pression lors des expériences.
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Diopside + Magnésite
Figure 1.23 : position de 4 7]
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1 l L L
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Température (°C)

D’autres éléments peuvent étre échangés entre carbonates et silicates. Un transfert Mg
<> Ca peut se faire par la réaction Enstatite + Calcite = Diopside + Dolomite. Un transfert de
type Fe < Mg peut également se faire entre carbonates et silicates, par différentes
réactions impliquant le clinopyroxeéne, 1’orthopyroxéne et 1’olivine, avec passage du fer des
silicates (dans des composants du type fayalite, ferrosilite ou hédenbergite) aux carbonates

(dans des composants de type sidérite ou ankérite), ou vice versa :

Fe,SiO, Mg,SiO,

Fayalite Forstérite
MgCO, FeCO,
Magnésite Siderite

4| Fesio; |— 1| Mesio,

Ferrosilite _ Enstatite

CaMg(CO,), CaFe(CO,),
Dolomite Ankeérite
CaFe(SiOy), CaMg(Si0,),
Hédenbergite Diopside

Le partage du fer entre olivine et carbonate a été étudié¢ par Dalton et Wood (1993).
Les réactions de transfert impliquant les phases ferriféres ne contenant pas de magnésium

n’ont cependant pas été calibrées.

Les réactions de transfert entre les carbonates et les phases alumineuses (spinelle,

grenat) n’ont pas fait I’objet d’étude expérimentale ou théorique.
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2-3-5 Interactions rédox

Afin d’évaluer Deffet de la fO, sur la stabilité des carbonates subductés, plusieurs
questions se posent : qu’est-ce qui controle 1’état d’oxydoréduction en zone de subduction?
Quels sont les mécanismes rédox a I’interface entre la plaque subductée et le coin

mantellique?

2-3-5-1 Etat rédox du coin mantellique

D’apres Arculus (1985), I’état rédox du manteau actuel est un héritage de différents
processus : I’accrétion terrestre, 1I’incorporation de planétésimaux, la formation du noyau, la
convection, la subduction de matériel oxyd¢, la fusion et la migration des liquides et la
présence de fluides. Les différentes études menées sur des échantillons du manteau supérieur
(xénolitiques, orogéniques...) ont montré¢ que les conditions d’oxydoréduction sont proches
du tampon rédox synthétique FMQ (fayalite = magnétite + quartz). D’apres Ballhaus (1993),
la fugacité d’oxygene dans le manteau supérieur est comprise entre FMQ+1 et FMQ-3, mais
certains échantillons issus de la lithosphére sub-cratonique atteignent parfois FMQ-5. Les
premiéres mesures de fO, ont été réalisées sur des minéraux individuels comme le grenat
(Arculus, 1985). Par la suite, différents oxybarometres ont été¢ développés afin de déterminer
la fO, a partir d’équilibres entre les phases majeurs du manteau supérieur : les pyroxénes,
I’olivine, le grenat ou le spinelle. La synthése de différentes études oxybarométriques, réalisée
par McCammon et al. (2001), montre que la fO, diminue lorsque la pression — et la
profondeur — augmente (log fO, = FMQ-1 vers 70 km et FMQ-4 vers 200 km). Ce résultat fut
confirmé notamment par 1’analyse d’inclusions de péridotite et d’éclogite contenues dans des
diamants formés dans le manteau subcratonique (Simakov, 2006). Cependant, les conditions
rédox dans le manteau supérieur sont hétérogenes a la fois verticalement et latéralement.
D’apres Ballhaus (1993) et Simakov (2006), un métasomatisme par un liquide / fluide
carboné est nécessaire pour expliquer les variations latérales de fO, observées. Grace a 1’étude
de lherzolites a spinelle, Parkinson et Arculus (1999) ont estimé que la fO, au niveau des
coins mantelliques se situe entre 0,3 et 2,0 unités log au dessus du tampon FMQ. Ce fort
degré d’oxydation peut étre expliqué par un métasomatisme issu de la fusion des sédiments /
éclogites carbonés subductées. Ce métasomatisme pourrait également expliquer la forte teneur
en ¢léments traces incompatibles de la lithosphére sub-cratonique malgré I’extraction de

liquide qui a donné naissance aux cratons.
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D’aprés Wood et al. (1996) et Luth (1999), la fugacité d’oxygeéne d’un systéme est
tamponnée par I’élément a degré d’oxydation variable le plus abondant. La capacité du couple
rédox (constitué par les formes oxydée et réduite de cet élément) a tamponner la fO, est
définie par la quantit¢ d’oxygeéne qu’il peut échanger. De par leur abondance, le fer et le
carbone sont deux candidats importants pour le controle de la fO, dans le coin mantellique

(Figure 1.24).
v fO, tamponnée par le fer

Dans le manteau supérieur, le fer peut présenter plusieurs degrés d’oxydation : Fe,
Fe(Il) et Fe(Ill). Les phases porteuses de fer les plus abondantes sont : le clinopyroxéne,
I’orthopyroxéne, le spinelle, le grenat et 1’olivine. La plupart des oxybarométres (voir ci-
dessus) utilisent le rapport Fe*"/Fe’" de ces phases. Le fer métal est présent a la base du

manteau supérieur, ou les conditions rédox sont proches du tampon IW (2 Fe + O, =2 FeO).
v fO, tamponnée par le carbone

Le carbone peut également avoir différents degrés d’oxydation dans le manteau
supérieur : C (dans le graphite et le diamant) et C(IV) (dans les carbonates et le CO;). D’aprées
Eggler et Baker (1982), la fugacité d’oxygene dans une péridotite ou la concentration en
carbone est supérieure a la concentration en fer est controlée par le tampon EMOG/D :
enstatite + magnésite = olivine + graphite/diamant + O,. L’oxygeéne produit par cette réaction
peut oxyder le Fe*™ en Fe’™. Cette réaction rédox peut s’écrire : Carbonates + 3 FeO
(silicates) = Cgyraptydiam + 2 Fe2Os (silicates) (Luth, 1999). Si le fer (sous forme Fez+) est plus
abondant que les carbonates (en considérant les coefficients stoechiométriques de cette
réaction), alors les carbonates vont disparaitre et le graphite/diamant sera la seule phase
carbonée stable. La fO, sera alors tamponnée par 1’état rédox du fer (voir ci-dessus). Si la
quantité de carbonates présents dans le manteau est supérieure a celle du fer, alors le Fe** doit
en théorie étre totalement converti en Fe’'; les phases carbonate et graphite/diamant
coexistent et la réaction EMOG/D va tamponnée la fO, du manteau. Le méme raisonnement
peut étre suivi a partir de la réaction CO; + 4 FeO (silicates) = Cgyraphidiam + 2 Fe;Os
(silicates). En considérant cette réaction de la droite vers la gauche, la quantité d’oxygéne
libérer par la réduction de Fe,Os3 en FeO peut permettre d’oxyder le C en CO,. Ainsi d’apres

Luth (1999), pour une péridotite contenant par exemple 0,3 % pds de Fe,0O;, la fO, sera
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contrdlée par 1’état rédox du carbone uniquement si cette péridotite contient plus de 113 ppm
de C (Figure 1.24).

- g
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Figure 1.24 : variations du pourcentage poids de Fe,Os et de la quantité de carbone (sous
forme diamant) dans différents types de péridotites. La ligne en pointillés sépare le domaine
ou la fO, est tamponnée par le fer de celui ou la fO, est contrélée par 1’état d’oxydation du
carbone. Cette ligne a été définie a partir de la réaction 2Fe,O; + C = 4 FeO + CO,. D’apres
Luth (1999).

2-3-5-2 Etat rédox des sédiments/éclogites carbonatés subductés

Dans les sédiments et les éclogites carbonatés, la réaction DCDG/D (Dolomite +
Coesite = Diopside + Graphite / Diamant + O, ; Luth, 1993, 1999 ; McCammon et al., 2001)

constitue une limite inférieure a la fO, (Figure 1.25). L’effet de la présence de fer sur la fO,

des sédiments n’a pas été étudié.

2-3-5-3 Interactions rédox entre des sédiments/éclogites carbonatés
et une péridotite tamponnée par le fer

Si une péridotite contenant du fer est en contact avec des sédiments carbonatés, une

réaction d’oxydoréduction entre les formes oxydées et réduites du fer et du carbone peut se

produire, en fonction de la position des tampons rédox pour chaque systéme. Sur la Figure
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1.25 a été reportée la position du tampon FMQ. Ce tampon étant plus oxydant que le tampon
DCDG/D (qui constitue une limite inférieure a la fO, des sédiments/éclogites carbonatés), il
n’est pas certain que le manteau puisse réduire les carbonates contenus dans les sédiments
pour former du diamant. Cependant, les mesures effectuées sur les échantillons naturels de
péridotite a grenat indiquent que la fO, du manteau diminue lorsque la pression augmente
(jusqu’a ~IW a la base du manteau supérieur). Elle est ainsi inférieure a la fO, tamponnée par
DCDG/D. Le fer contenu dans les péridotites pourrait alors réduire les carbonates subductés
pour former du diamant. Cette réaction est limitée par la diffusion de I’oxygene entre les deux
systémes. En réalité, la phase O, n’est pas présente, et les interactions rédox progressent par
diffusion du fer et du carbone. Tant que les carbonates et le Fe* sont présents dans les
sédiments et la péridotite a ’interface, la fO, dans cette zone est en théorie intermédiaire entre
le tampon DCDG/D et la fO, de la péridotite. Cependant, si le carbone diffuse suffisamment
dans la péridotite, sa fO, sera tamponnée non plus par le fer, mais par le carbone (voir

paragraphe 2-3-5-1 et 2-3-5-4).

2-3-5-4 Interactions rédox entre des sédiments/éclogites carbonatés

et une péridotite tamponnée par C

Bien que tamponnée par le méme ¢lément, la fO, d’une péridotite et d’un sédiment ou
d’une éclogite carbonés n’est pas la méme, et ce, en raison de la différence de minéralogie.
D’aprés Luth (1993), le tampon EMOG/D a 1200°C est plus réducteur que le tampon
DCDG/D (Figure 1.25), de telle sorte qu’un sédiment ou une éclogite a diamant pourrait

coexister avec une péridotite a magnésite.

7 T 1

1200°C Figure 1.25 : position des tampons
6 [ 1 EMOG/D et DCDG/D a 1200°C
diam compar¢ au tampon FMQ (Luth,
@5 F § ) .
% greph - N\ ~1 1999). Diam = diamant; graph =
= Q{,‘ﬁé" &5 + dol '.-" hite © fo = forstérite - _
g 4k A 700, - graphite; fo orstérite ; en
ﬁ enstatite ; mc = magnésite ; di =
& L wmeme o ide: dol = to: fa —
" 700, diopside ; dol dolomite ; fa
o fayalite; mt = magnetite; qz =
2 \-z.' ':ﬂ" -
o quartz.
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2-4 Migration/mobilité du carbone dans le manteau supérieur

2-4-1 Fluides carbonés

La migration des fluides carbonés a haute pression est peu connue. Elle a été étudiée a
basse pression par Watson et Brenan (1987) et jusqu’a 1,3 GPa Brenan et Watson (1988).
Cette étude montre qu’a une température de 1050°C-1200°C, les angles de mouillage CO,-
olivine sont élevés ; par conséquent le CO; est pi¢gé sous forme de poches aux sommets des
joints de grains. La diffusion a 1’échelle de la roche est fonction de la microstructure (taille

des grains) et de la présence ou non de défauts cristallins.

2-4-2 Liquides carbonateés

Trés peu d’études ont été réalisées sur les capacités de mouillage des liquides
carbonatés dans un assemblage péridotitique a haute pression (Hunter et McKenzie, 1989 ;
Minarik et Watson, 1995). D’aprés Hammouda et Laporte (2000) la percolation des liquides
carbonatés dans le manteau est trés rapide. En effet, cette étude expérimentale montre qu’a 1
GPa — 1300°C, un liquide carbonaté sodique infiltre une dunite sur une distance de plusieurs
mm en une heure, par un processus de dissolution — précipitation. Dans les mémes conditions
expérimentales, aucune infiltration n’est observée dans le cas d’un basalte. Les liquides
carbonatés sont donc susceptibles de s’infiltrer dans le manteau a une vitesse bien supérieure
aux liquides silicatés. La tendance des carbonatites a créer des réseaux interconnectés dans la
roche implique cependant que ces liquides se dispersent facilement dans le manteau. La
remontée de ces magmas jusqu’en surface nécessiterait alors des événements métasomatiques

multiples.

2-5 Effet de la déformation

La zone « limite » entre un slab en subduction et le coin mantellique doit étre un lieu
de déformation intense. L’effet de la déformation sur la stabilit¢ des carbonates a haute
pression/haute température n’a encore jamais été étudié expérimentalement. Sur le plan
cinétique, il est cependant trés probable que la déformation accélére la déstabilisation des
carbonates au cours de la subduction. King et al. (2006) suggerent que la déformation

associée au métasomatisme a I’interface slab/manteau facilite le mélange entre les différentes
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lithologies, et par conséquent les échanges chimiques. De plus, la migration des
fluides/liquides carbonatés est probablement favorisée par la recristallisation dynamique et la

réduction de la taille des grains.
3- Formation des diamants : données et hypotheses

Les diamants d’origine terrestre (hormis les diamants d’impact météoritique) sont
concentrés dans deux types de contexte, qui sont décrits au paragraphe 1-1-5 : (1) les cratons
(xénolites) et (2) les roches exhumées par la tectonique. Dés lors, un certain nombre de
questions se posent : Y a-t-il un lien cogénétique entre certains diamants xénolitiques et les
diamants échantillonnés dans les roches issues d’un exhumation tectonique ? Quelle est
I’origine du carbone des diamants xénolitiques ? S’agit-il de C primordial ou recyclé ?

Afin de répondre a ces questions, différentes études ont été réalisées : certaines sont
basées sur la composition des diamants (notamment en azote), d’autres sur leur forme
cristalline, et d’autres encore sur leur composition isotopique (C ou N). Les inclusions
contenues dans les diamants sont aussi des objets trés précieux car elles sont des témoins
directs de leur environnement de cristallisation, et permettent de déterminer

approximativement les conditions pression - température de formation des diamants.
3-1 Morphologie

Les macrodiamants naturels existent sous des formes cristallines variées: cube,
octaédre, cuboctaédre, dodécaédre.... Différentes études ont été menées sur ’effet des
conditions de cristallisation des diamants (pression, température, présence d’un
fluide/liquide...) sur leur morphologie. Ces études montrent par exemple que les diamants
peuvent présenter des formes de dissolution — recristallisation témoignant de I’évolution de
leur milieu de croissance (Khokhryakov et Pal’yanov, 2007 ; Figure 1.26, a gauche).
L’analyse de macrodiamants par cathodoluminescence a par ailleurs révélé la présence de
zonations a l’intérieur des diamants, qui témoignent de différentes é&tapes de
cristallisation/dissolution (Bulanova, 1995 ; Figure 1.26, a droite). Les macrodiamants
peuvent aussi étre présents sous forme d’agrégats polycristallins (framesite ou carbonado).
Par ailleurs, les « diamond coats » sont, d’aprés Boyd et al. (1994), formés lors d’un épisode

métasomatique précédent une éruption kimberlitique. Les diamants fibrolitiques témoignent
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quant a eux d’une croissance rapide dans un fluide ou un liquide, a partir d’un germe bien

cristallisé.
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Figure 1.26 : A gauche: formes cristallines des diamants aprés dissolution, d’apres
Khokhryakov et Pal’yanov (2007). A droite : image de cathodoluminescence d’un diamant

éclogitique du Yakutian montrant une évolution de morphologie (Bulanova, 1995).

Si le commerce des diamants ne considére que ceux de taille macroscopique, on
observe également des microdiamants, a la fois dans les kimberlites/lamproites et dans les
roches métamorphiques de ultra-haute pression. Comme les macrodiamants, ils peuvent étre
isolés ou regroupés en amas polycristallins. Ishida et al. (2003) a établi une classification des
microdiamants d’aprés leur morphologie, en se basant sur I’exemple du Kokchetav
(Kazakhstan) : les diamants de type S (Figure 1.27) ont une forme « en étoile », avec un cceur
translucide et une bordure formée par des cristaux automorphes trés fins (<5Sum); les
diamants de type R sont translucides et possedent une surface grossicre ; enfin les diamants de
type T sont transparents et trés finement cristallisés (<7um). Les diamants de type S
représentent 85% des microdiamants contenus dans les marbres du massif de Kumdy Kol. Ces
différentes morphologies sont interprétées en termes de conditions de cristallisation

(paragraphe 3-6-2-1).

Figure 1.27 : diamant métamorphique de type S
en inclusion dans un grenat d’un marbre
dolomitique du Kumdy-kol, massif du

Kokchetav (Kazakhstan ; Ogasawara, 2005).

10 um
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3-2 Age des diamants

L’age des diamants ne peut pas étre déterminé directement. Il est estimé grace a la
présence d’inclusions dont les analyses isotopiques montrent que la plupart des
macrodiamants (de kimberlites) ont cristallisé¢ entre 1,5 et 3 Ga (Haggerty, 1999). Les
kimberlites étant datées entre 50 Ma et 1 Ga, elles ne peuvent pas ¢€tre a 1’origine des

diamants, mais les ont uniquement transportés jusqu’en surface (Kirkley et al., 1991).

3-3 Composition en azote

Sur la base de leur composition en azote, les diamants sont classés en deux grandes
catégories, elles-mémes subdivisées en plusieurs catégories (Tableau 1.7 ; Haggerty, 1999).

Dans les diamants naturels, 1’azote est surtout présents sous forme d’agrégats (type Ia).

Tableau 1.7 : Classification des diamants d’aprés leur composition en azote

Type | Type Il
la Ib

N remplace C de maniére

Agrégats — plaquettes de N _ o
aléatoire par substitution Pas d’azote

laA 1aB _ )
(diamants synthétiques)

Basse Température | Haute Température

D’apreés Cartigny et al. (2001) et Pearson et al. (2003), les diamants contenant des
inclusions éclogitiques (type E) sont plus riches en azote que les diamants contenant des

inclusions de péridotitiques (type P).
3-4 Composition isotopique

Les compositions isotopiques du carbone dans les diamants montrent une distribution
bimodale, avec 2 pics de 8"°C se situant vers -5%o et -17%o (Deines 2002). Différentes
hypothéses ont été émises pour expliquer le pic de plus faible §"°C :

(1) Recyclage de matiére organique : Cartigny et al. (1998) ont comparé les 8"°C de
150 diamants avec ceux de différents matériaux (Figure 1.28) : MORBs, OIBs, carbonatites,

carbonates issus de kimberlites, matiére organique et carbonates. Cette comparaison montre
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que les 8'°C des diamants péridotitiques, fibrolitiques et du manteau inférieur sont similaires
aux 6°C des magmas mantelliques, tandis que les variations des 8"°C des diamants
éclogitiques et métamorphiques sont plus larges, coincidant avec les 8°C du carbone
potentiellement recyclé, c’est-a-dire la matiére organique (faibles valeurs) et les carbonates
(fortes valeurs). Ces valeurs sont en accord avec celles données par Pearson et al. (2003) qui
situe les 8"°C des diamants de type P vers -5%o + 4%o et ceux des diamants de type E entre
+3%o et -34%o. Cartigny et al. (1998) écartent cependant I’hypotheése d’une formation directe
des diamants a faible 8'"°C & partir du carbone subducté, mais suggérent plutét une évolution
de la composition isotopique du manteau par fractionnement lors de la percolation de

fluides/liquides portant la signature du carbone recyclé (voir (3)).
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Figure 1.28 : histogrammes des compositions isotopiques du carbone de différentes
lithologies carbonées et des différents types de diamants. D’apres Cartigny (2005) et Cartigny
et al. (1998).
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Deines (2002) suggere par ailleurs que la matiére organique mise en jeu dans la
formation des diamants pourrait s’€tre formée a haute pression par réaction entre le manteau
et des fluides carbonés issus du slab. En effet, I’étroitesse du pic de faible 8"°C ne coincide
pas avec la large gamme de composition isotopique de la matiére organique a la surface
terrestre. La présence d’hydrocarbones (de composition isotopique constante a -27%o) dans les
xénolites mantelliques a été démontrée par Sugisaki et Mimura (1994). Cette étude suggere
que ces composés sont stables aux conditions de formation des diamants, mais qu’ils se
décomposent a basse pression en CHy. Par conséquent, I’introduction de maticre organique a
haute pression par le biais de la subduction est peu probable car ces composés seraient détruits
a faible profondeur.

(2) Hétérogénéité primordiale : Deines (2002) a émis I’hypothése que les faibles
valeurs de 8"°C pourraient étre la signature de météorites tombées lors de 1’accrétion de la
Terre. Cette hypothése rejoint celle de Haggerty (1999) qui a montré que les variations de
8"°C mesurées dans les diamants terrestres sont également observées dans les diamants et
matériaux carbonés présents dans les météorites (Figure 1.29), et qu’elles pourraient donc
tirer leur origine de I’hétérogénéité isotopique des matériaux qui ont formé la Terre. Il
s’agirait ainsi d’une hétérogénéité primordiale, et non pas d’un effet dii au recyclage du
carbone dans les zones de subduction. Cette hypothése avait déja été évoquée par Deines et al.

(1987).
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Figure 1.29 : comparaison des compositions isotopiques des diamants terrestres et
météoritiques. (A) ~3000 diamants originaires du manteau terrestre ; TZ = zone de transition,
LM = manteau inférieur, Fr = framesite, C org = mati¢re organique (B) ~1200 diamants et

autres especes carbonées provenant de météorites. D’apres Haggerty (1999)
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(3) Effet du dégazage ou de la fusion du manteau : d’apres Cartigny et al. (2001), il
existe une corrélation entre la valeur maximum de N et le 8°C des diamants, appelée
« secteur limite » (Figure 1.30). Cette courbe refléterait les conditions du milieu environnant
lors de la cristallisation des diamants, considérant (1) que la quantité de N incorporée dans un
diamant est d’autant plus faible que leur croissance est lente et (2) que les 8"°C sont ceux du
manteau au moment de leur cristallisation. D’aprés cette étude, le fait que cette corrélation ne
soit pas linéaire exclut I’hypothése d’un mélange entre un composant mantellique (de 8"°C~ -
5%o0) et un composant de type sédiment ou matiére organique subducté (de faible 5"°C). Le
8"°C du manteau serait initialement homogéne (~ -4,5%o) et la cristallisation des diamants
serait due a la réduction au niveau de la lithosphere de C oxyd¢ issu de 1’asthénospheére. Les
faibles valeurs de 8" °C des diamants éclogitiques s’expliqueraient par la perte de fluides
riches en CO, ou de liquides carbonatés qui entrainerait un appauvrissement en “C (ce
processus ne se produisant pas dans les péridotites). Un tel fractionnement isotopique avait

déja été évoqué par Deines (1980).

Figure 1.30 : compositions isotopiques
du carbone (8"°C) en fonction de la
composition en azote des diamants.

Cartigny et al. (2001)

N (at.ppm)

B13C (%)

Certains types de diamants (dont la croissance a été plus ou moins rapide) ne sont
cependant pas intégrés a ce diagramme (framesite, diamants métamorphiques...). Par ailleurs,
aucune ¢étude expérimentale n’a encore confirmé 1’augmentation du pourcentage d’azote des
diamants avec leur vitesse de croissance.

(4) Dissolution du carbone dans les minéraux silicatés: la dissolution dans les
minéraux silicatés d’une partie du carbone présent dans le manteau pourrait s’accompagner
d’un fractionnement isotopique et donc de variations du 8'"°C dans les espéces carbonées a
I’équilibre avec les silicates. Cette hypothése a été avancée par Deines (2002), mais

I’importance de ce fractionnement n’a encore fait I’objet d’aucune étude. D’aprés Shcheka
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Contexte de 1’étude

(2006), la quantité maximum de C potentiellement dissoute dans les silicates a haute pression

est cependant faible (paragraphe 1-1-6).

3-5 Inclusions

Différents types d’inclusions ont été découverts dans les diamants. Elles permettent de
connaitre leur environnement de formation, et nous renseignent également sur la minéralogie
du manteau. En effet, la structure des diamants préserve les échantillons pris en inclusion de
I’altération ou du ré-équilibrage chimique qui peuvent affecter les roches hotes. D’apres
Meyer et Boyd (1972), la plupart des assemblages minéralogiques pié¢gés dans les diamants
sont de deux types : (1) péridotitique (lherzolite ou harzburgite) et (2) éclogitique. On trouve
cependant d’autres types d’inclusions : des minéraux « profonds », des inclusions fluides ou

liquides et des carbonates.

3-5-1 Type P

Les diamants dits ‘péridotitiques’ (type P) contiennent un cortége de minéraux en
inclusion, caractéristiques d’un assemblage péridotitique: 1’olivine (Figure 1.31),
I’orthopyroxeéne (de type enstatite), le grenat, le clinopyroxéne (de type diopside), la chromite
et les sulfures. Les teneurs en chrome et en calcium des grenats permettent d’identifier la
roche hote plus précisément, les deux lithologies les plus fréquentes étant les lherzolites et les

harzburgites (Figure 1.32).

1 MILLIMETRE
Ll 1L}

2. LES INCLUSIONS
de péridotite dans ce dia-
mant se reconnaissent a leurs
olivines vert pale fiéche verte) et
aux oxydes noirs Méche noirel,

Figure 1.31 : photo d’un diamant contenant un grenat de type pyrope (a gauche) et des
olivines et oxydes (a droite) en inclusion (image extraite du site web de I’American Museum

of Natural History).
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3-5-2 Type E

Les principaux minéraux présents en inclusion dans les diamants dits ‘éclogitiques’
(type E) sont le grenat, le clinopyroxene (de type omphacite), les sulfures et plus rarement la
coesite, I’orthopyroxéne, et le disthéne. En pratique, la distinction entre les paragenéses
péridotitique et éclogitique se fait surtout grace a la composition chimique des grenats : en
effet, les grenats « péridotitiques » sont riches en Cr et pauvres en Ca, tandis que les grenats

« éclogitiques » sont pauvres en Cr et riches en Ca (Figure 1.32).
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Figure 1.32 : composition des grenats en 10
inclusion dans des diamants. Pearson et al.

(2003), d’apres Stachel (1997, 1998, 2000).
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3-5-3 Manteau profond

Des inclusions issues de la zone de transition et du manteau inférieur ont également
été découvertes dans des diamants xénolitiques (Stachel et al. 2005 ; Tappert et al., 2005).
Cinq gisements principaux sont réputés pour contenir des diamants dits « profonds » (Figure
1.6) : il s’agit des mines kimberlitiques de Monastery et Jagersfontein (Afrique du Sud), Juina
(Brésil), Kankan (Guinée) et du Lac de Gras (Canada). Des phases minérales caractéristiques
des conditions de pression de la zone de transition et du manteau inférieur (Figure 1.33) ont
¢été identifiées dans ces diamants : le grenat majorite Mg3(Fe,Si1),Si13012, le ferropériclase
(Fe,Mg)O, la Mg-perovskite MgSiOs, la Ca-perovskite CaSiOs, la phase TAPP (Tetragonal
Almandin — Pyrope Phase) et la stishovite SiO,.
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3-5-4 Carbonates

Des inclusions de carbonates ont ét¢ découvertes dans des diamants de différentes
origines. Des cristaux de magnésite rhomboédriques de 30um ont été observés dans des
diamants issus de la mine de Finsch, Afrique du Sud (Wang et al., 1996). Des inclusions de
calcite ont également été¢ décrites dans des diamants de Juina (Brésil), associées a des phases
originaires de la zone de transition ou du manteau inférieur (580 — 670 km ; Brenker et al.,
2007). Des inclusions d’aragonite et magnésite ont par ailleurs été découvertes dans des
diamants métamorphiques du massif de Kokchetav, Kazakhstan (Dobrzhinetskaya et al.,
2006). La pression de cristallisation de ces inclusions (et des diamants-hotes) est estimée a 6 -

9 GPa.
3-5-5 Inclusions fluides / liquides

La présence de fluides carbonés inclus dans des diamants a ét¢ montrée par plusieurs
études. Schrauder et Navon (1993) ont suggéré la présence d’inclusions de CO; solide piégées
a l'intérieur de diamants, ce qui impliquerait une pression supérieure a 5 GPa lors de leur
formation. Schrauder et Navon (1994) ont décrit la présence d’inclusions fluides contenant du

CO,, H,0, des carbonates, des silicates et de 1’apatite, dans des diamants fibrolitiques de la
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mine de Jwaneng (Botswana). De Corte et al. (1998) ont par ailleurs découvert des inclusions
de carbonate + H,O dans des diamants provenant de clinopyroxénites a grenat du massif de
Kokchetav (Kazakhstan), un terrain de ultra-haute pression. Ces études suggerent que la
croissance de ces diamants s’est faite dans un fluide C-H-O. Des inclusions fluides contenant
des carbonates, KCI et H,O ont également ét¢ découvertes dans des diamants de la kimberlite
de Panda, au Canada (Tomlinson et al., 2006). Des saumures (contenant 22-25%wt de
carbonate de Ca-Mg-Fe) associés a des carbonates et a des silicates en inclusion dans des
diamants « cloudy » de Koffiefontein ont été¢ décrites par Izraeli et al. (2001). Klein-
BenDavid et al. (2007) ont identifi¢ des inclusions fluides de haute densit¢ (HDF) dans des
diamants fibrolitiques de la mine de Diavik (Canada). Ces HDF sont de deux types : des
fluides carbonatitiques (riches en Na, Ca, Mg, Fe, Ba) et des fluides salins (riches en K, Cl et
H,0). Les auteurs suggerent que les fluides parentaux des différents fluides observés sont des
HDF carbonatitiques (fluides C-H-O), qui évoluent par cristallisation fractionnée de
carbonates et par démixtion.

Trés peu d’inclusions de liquide carbonaté ont ¢été décrites dans des diamants
(Zedgenizov et al., 2004). Navon et al. (1988) ont noté cependant la présence d’inclusions de
liquides/fluides de composition proche des magmas potassiques et enrichis en CO5”, dans des
diamants du Zaire et du Botswana. Korsakov et Hermann (2006) ont observé par ailleurs des
inclusions de liquide carbonaté — silicaté en association avec diamants dans des

métasédiments du massif de Kokchetav.

3-6 Formation des diamants

3-6-1 Précurseur - Germe de cristallisation

D’aprés Yamaoka et al. (2002), différents matériaux peuvent étre la source de carbone
pour la cristallisation du diamant : le graphite, les carbonates de métaux, les fluides C-H-O,
les composés organiques ou les carbonates liquides. L’énergie de nucléation du diamant est
considérable, et la présence de germes de cristallisation (ayant une relation epitaxiale avec le
diamant) peut faciliter sa nucléation. Ainsi, Bulanova (1995) a montré par des analyses en
cathodoluminescence la présence de microinclusions au centre des zonations de croissance de
macrodiamants. Dans les diamants du Yakutian, ces inclusions sont formées principalement
par des sulfures et des clinopyroxenes (de type omphacite) pour les paragenéses éclogitiques,

et par des olivines, des sulfures et du graphite (et parfois de la chromite, du pyrope et de
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I’enstatite) pour les parageneses péridotitiques. On trouve également des paragenéses
inconnues comprenant notamment du fer natif, de la wiistite, ou du graphite monocristallin.
Les zonations de croissance observées par spectroscopie Raman (Nasdala et al., 2005) dans
des diamants de la kimberlite de Panda (Canada) ont permis de localiser du graphite ayant
servi de germe de nucléation. Dans ce cas, une transition directe graphite — diamant est
envisagée (Kennedy et Kennedy, 1976 ; Bundy et al., 1996). Les paragenéses observées au
ceeur des diamants impliquent des conditions de cristallisation trés réductrices. La faible
fugacité d’oxygene est également évoquée pour expliquer la formation des diamants, par des
réactions d’oxydoréduction entre les fluides / liquides carbonés ou les carbonates mantelliques
et des sulfures (Palyanov et al., 2007) ou des minéraux contenant du Fe*” (paragraphe 2-4-5).
Ces observations ont inspiré le développement de la méthode de synthese des diamants
a Haute Pression — Haute Température, qui utilise la plupart du temps des germes de

nucléation servant également de catalyseurs.

3-6-2 Milieu de croissance : solide, fluide ou liquide ?

L’analyse des diamants et de leurs inclusions permet d’apporter des contraintes sur
leur environnement de croissance. Deux types de milieu semblent propices a la cristallisation
et a la croissance des diamants : un milieu riche en fluide (type C-H-O) et un milieu
partiellement fondu (liquide carbonaté ou carbonaté — silicaté), qui servent de catalyseurs.
L’étude des formes cristallines internes des diamants montre souvent plusieurs étapes de
cristallisation et dissolution au cours de la croissance des macrodiamants (Bulanova, 1995).
Ceci implique que I’histoire de cristallisation des diamants peut étre relativement complexe, et

que le milieu environnant peut évoluer au cours de sa formation.

3-6-2-1 Fluide

Plusieurs études ont révélé la présence d’inclusions de fluides carbonés dans des
diamants xénolitiques ou métamorphiques (paragraphe 3-6-5). Ces inclusions suggérent que la
croissance des diamants se fait dans un fluide C-H-O. Cette hypothése est confortée par
I’existence des microdiamants de type S dans le massif du Kokchetav (Figure 1.27). Selon
Cartigny et al. (2001a-b), la faible teneur en azote des microdiamants issus de ce massif
(déterminée par les analyses par spectroscopie infrarouge) peut aussi étre expliquée par une

croissance des diamants dans un fluide. D’apres Perraki et al. (2006), les diamants présents en
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inclusion dans des grenats du Rhodope (Gréce) en compagnie de CO; (ainsi que de carbonates
et graphite) auraient également cristallisé dans un fluide C-O-H.

La cristallisation des diamants dans des fluides réduits C-O-H a été étudiée
expérimentalement a plusieurs reprises (Akaishi et al., 2001 ; Yamaoka et al., 2002). Sokol et
al. (2001) ont évalu¢ I’effet de la composition de ces fluides sur la transformation graphite —
diamant a 5,7 GPa. Dobrzhinetskaya et al. (2004) ont not¢ une similitude entre des diamants
formés expérimentalement dans un fluide supercritique C-O-H et les diamants du massif de
Kokchetav.

L’étude de la cristallisation des diamants dans un fluide a conduit au développement
d’'une méthode de synthése a grande échelle: la méthode CVD (Chemical Vapour
Deposition). Il s’agit d’'une méthode de dépot chimique en phase vapeur (H,, CHy4) qui permet
de créer des couches de diamants (Ager et al., 1991 ; Hemley et al., 2005).

3-6-2-2 Liquide

Korsakov et Hermann (2006) ont décrit des diamants dans des inclusions de liquide
carbonaté - silicaté dans des métasédiments du massif de Kokchetav (Kazakhstan. Kesson et
Ringwood (1989) ont suggéré que la plupart des diamants ont cristallisé a partir d’un liquide
plutot qu’un fluide. D’apres cette étude, la déshydratation de la lithosphére océanique
serpentinisée lors de la subduction entraine la fusion des éclogites sus-jacentes. Les diamants
de type E cristalliseraient a partir de ces liquides dans la crolite océanique. Les diamants de
type P se formeraient quant a eux dans le coin mantellique au dessus du slab, dans des
péridotites métasomatisées par le liquide produit par la fusion des éclogites. Aulbach et al.
(2002) ont étudié des inclusions éclogitiques et webstéritiques dans des diamants xénolitiques
de Venetia (Afrique du Sud). L’analyse des éléments en traces dans ces inclusions suggere
que les diamants éclogitiques sont issus d’une crolte océanique subductée ayant subi une
fusion partielle a haute pression. Les diamants webstéritiques seraient quant a eux issus de
I’interaction entre un liquide issu de la fusion du slab et le manteau péridotitique sus-jacent.
La rareté des inclusions de liquide carbonaté dans les diamants peut étre expliquée par une
cristallisation fractionnée ou par une démixtion.

La possibilit¢ d’une formation des diamants dans un liquide carbonaté (ou carbonaté

silicaté) a été confirmée par des expériences a haute pression (Arima et al., 2002).

74



3-6-3 Hypotheses sur I’origine du carbone des diamants xénolitiques

Grace aux inclusions qu’ils contiennent, il est aujourd’hui admis que les diamants
xénolitiques, découverts dans les laves kimberlitiques et lamproitiques, n’ont pas cristallisé a
partir de ces liquides magmatiques, mais que ces derniers les ont arrachés en profondeur au
manteau terrestre dans lequel ils se sont formés. Les questions qui se posent sont celles du
contexte dans lequel les diamants se forment et de la provenance du carbone qui sert a
fabriquer ces diamants.

Dans le cas des diamants dits « profonds », qui ont cristallisé au niveau de la zone de
transition ou du manteau inférieur, le carbone doit avoir une origine primordiale. D’apres
Stachel et al. (2005), I’intervention d’un panache mantellique est nécessaire pour expliquer la

remontée de ces diamants jusqu’aux racines cratoniques (Figure 1.34).
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Dans le cas des diamants xénolitiques plus « superficiels », deux cadres génétiques
sont envisages :

(1) Formation dans les racines lithosphériques : la lithosphére sous les cratons est
plus froide, permettant une diminution de la profondeur de la transition graphite / diamant
(Figure 1.35). La présence d’inclusions de type E dans les diamants s’expliquerait par
I’introduction de crolte océanique éclogitisée au niveau des racines cratoniques par la
subduction. L’hétérogénéité de composition isotopique des diamants serait soit primordiale,
soit provoquée par la circulation d’un fluide carboné (a partir duquel les diamants a faible
8"°C cristalliseraient) depuis le manteau profond. D’aprés Simakov (2006), I’intervention d’un
panache mantellique expliquerait les conditions d’oxydoréduction estimées d’apreés les

inclusions contenues dans les diamants.
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Figure 1.35 : schéma d’une racine lithosphérique, montrant les conditions de formation de

diamants, d’aprés Simakov (20006).

(2) Formation dans les zones de subduction (lithosphére océanique subductée et
manteau sus-jacent) (Figure 1.36) : cette hypothése s’appuie sur la présence d’inclusions
éclogitiques dans certains diamants, ainsi que sur les faibles valeurs de 8"°C qui pourraient
correspondre a la signature de la matiére organique subductée. Dans le cas des inclusions
péridotitiques, deux sources seraient possibles: le coin mantellique metasomatisé par des

fluides/liquides issus de la subduction et la base mantellique de la lithosphére océanique
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subductée. Certains argumentent cependant sur le fait qu’a I’Archéen, le flux de chaleur était
beaucoup plus important, entrainant probablement une fusion du slab. Par conséquent, le
carbone subducté ne pouvait pas atteindre le domaine de stabilité des diamants. Cependant, la
convection dans le manteau peut avoir amené ce carbone plus en profondeur.

Ce modéle génétique est compatible avec 1’hypothése du recyclage du carbone dans
les zones de subduction qui découle de la plupart des bilans de masse (Zhang et Zindler,
1993). Il concorde également avec la présence de diamants dans certaines roches
métamorphiques de haute pression/ultra-haute pression. En effet, ces roches sont des témoins
d’un processus de subduction, durant lequel des morceaux de crolite océanique, de sédiments
ou de crotite continentale ont été enfouis a haute pression, puis remontés en surface a la faveur

de failles lors de la collision continentale.
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Figure 1.36 : schéma d’une zone de subduction, montrant les conditions de formation de

diamants, d’aprés Kesson et Ringwood (1989).

En conclusion, il est tout a fait possible qu’une part du carbone des diamants soit
d’origine primordiale (notamment dans le cas des diamants « profonds ») et qu’une autre part
soit recyclée. La cristallisation des diamants « superficiels » (dans les cratons ou a I’interface
entre le slab et le coin mantellique) implique des réactions d’oxydoréduction a relativement

basse température.
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Contexte de ’étude
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Partie 2 :

Méthodes experimentales et analytiques
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M¢éthodes expérimentales et analytiques

1- Méthode expérimentale : la presse multi-enclumes

1-1 Schéma général

1-1-1 La presse 1000T du Laboratoire Magmas et Volcans

La plupart des expériences de cette étude ont été réalisées sur la presse multi-enclumes
a symétrie octaédrique du Laboratoire Magmas et Volcans (Clermont-Ferrand). Cette presse
est équipée d’un vérin 1000 tonnes (situé sous le module ; Figure 2.1a) qui transmet une
pression verticale a un module de Walker (Figure 2.1b). Celui-ci est composé de deux étages
d’enclumes : un étage formé par six enclumes primaires en acier, qui forment un espace
cubique dans lequel est placé le second étage d’enclumes en carbure de tungsténe disposé en
position 111 (c’est-a-dire, avec un sommet vers le haut, de telle sorte qu’un des axes de
symétrie d’ordre 3 du cube soit en position verticale ; Figure 2.1b). Les huit enclumes du
second étage ont un sommet tronqué, ce qui ménage une chambre octaédrique dans laquelle
est placé 1’octacdre assemblé (voir paragraphe 1-2-1; Figure 2.3). Ce systéme permet de
transformer la force uniaxiale du vérin en force quadriaxiale, permettant ainsi de se

rapprocher des conditions de pression hydrostatiques.

... Alimentation
électrique du
- | four

1d00T - 10 cm
[ = =

Figure 2.1: (a) Image de la presse multi-enclumes 1000T du Laboratoire Magmas et
Volcans. La force transmise par le vérin 1000T au module est uniaxiale. (b) Image de
I’intérieur du module de Walker, avec les enclumes primaires en acier et au centre, le cube

formé par les huit enclumes en WC, disposé en position 111. TC = thermocouple.
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M¢éthodes expérimentales et analytiques

1-1-2 La presse Speed-1500 de SPring8 (Japon)

Contrairement a la presse 1000T du LMYV, cette presse est équipée d’un module de
type Kawai a symétrie 100 (dessiné pour permettre le passage d’un faisceau de rayon X ;
Utsumi et al., 1998). L’assemblage cubique est donc placé avec une face vers le haut. Les
enclumes primaires sont également placées différemment: 4 sont disposées latéralement
(enclumes amovibles) et les 2 autres sont situées en dessous et au dessus de 1’assemblage
(enclumes fixes). Ces 2 derniéres enclumes transmettent le courant a I’assemblage, via les

¢lectrodes de cuivre disposées sur les faces supérieures et inférieures de 1’assemblage.

Assemblage

Figure 2.2 : (a) Image de la presse Speed-1500 de SPring8. (b) Image de I’intérieur du

module de type Kawai. L’assemblage est en position 100. TC = thermocouple.

1-2 Assemblages

Dans les deux presses multi-enclumes utilisées dans ce travail, la partie interne du
module est occupée par un jeu de huit enclumes cubiques en WC. Un sommet de chaque
enclume est tronqué, ce qui laisse une cavité centrale octaédrique dans laquelle vient se loger
un octaedre de taille 1égérement supérieure a la cavité, afin d’éviter que les enclumes ne se
touchent et de permettre une compression de 1’échantillon placé au centre de I’octa¢dre. Plus
la pression visée est élevée, plus les tailles des troncatures et de I’octaedre sont petites : ainsi,
pour une méme poussée du vérin 1000T (au LMV) ou 1500T (a SPring8), la pression exercée

sur I’échantillon est plus grande.
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M¢éthodes expérimentales et analytiques

1-2-1 L’assemblage 18M

Cette étude a été en grande partie réalisée avec 1’assemblage 18/11 (appelé 18M) dans
la presse 1000T du Laboratoire Magmas et Volcans (Figure 2.3). Le nombre 18 représente la
longueur des troncatures des cubes en WC (en mm), et le nombre 11, la longueur des arétes
des octaedres (en mm). Les arétes des cubes mesurent 32 mm. Les cubes sont maintenus par
des plaques d’époxy qui servent d’isolant électrique et de plan de glissement (Figure 2.3). Des
¢lectrodes de cuivre sont placées contre les cubes dont les troncatures sont au contact avec les
extrémités du four. A I'intérieur de 1’assemblage, les faces de 4 des 8 cubes sont recouvertes
de scotch Téflon pour les isoler électriquement. Sur les 4 autres cubes, des joints de
pyrophyllite sont collés le long des troncatures, afin d’empécher un fluage trop important de
I’octaédre. Des morceaux cartons sont ensuite collés sur les faces de ces cubes afin de limiter
le fluage des joints. Durant les expériences, les joints s’écrasent pour permettre a la pression
d’augmenter au sein de 1’octaédre. Les fils de thermocouple qui sortent de 1’octacdre sont

protégés par une gaine de Téflon.

Cubes i de Carton
Plaques << en WC Teflon  TC .__; - Joint
d’Epoxy e pyrophyllite

I

de cuivre Ressort Electrode

/_ de cuivre Mo

L} Electrodes

Figure 2.3 : Images de I’assemblage 18M (a) fermé (b) ouvert (avant expérience). TC =

thermocouple.

Les octaedres utilisés sont en MgO dopé avec 5% de Cr,Os. Ils sont percés d’une face
a I’autre afin d’introduire les différents éléments de 1’assemblage (Figure 2.4) : une chemise
en zircone qui évite les pertes de chaleur, un four tubulaire en chromite de lanthane (LaCrO;)
divisé en trois parties, a I’intérieur duquel on introduit une chemise de MgO servant d’isolant
¢lectrique entre la capsule et le four. J’ai réalisé plusieurs tentatives avec des fours en graphite

et rhénium (Martin, M2R, 2005). Ces expériences ont abouti a une « casse » rapide des fours
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dont I’origine est encore inexpliquée. Pour toutes les expériences réalisées sur la presse
1000T, le chauffage des échantillons a donc été fait grace a un four tubulaire en LaCrOs. La
partie centrale du four est ajustée afin d’accueillir la capsule contenant 1’échantillon (de
diamétre ~2mm) en son centre, et des espaceurs en MgO sont ajoutés pour combler les
espaces vides. La partie inférieure est une piece remplie de MgO. La chemise de MgO
contenue dans la partie supérieure du four est percée pour permettre le passage du
thermocouple situé en position axiale (Figure 2.4). La partie centrale du four en LaCrOs a une
épaisseur plus importante afin de compenser les pertes de chaleur aux deux extrémités du
four. Deux électrodes en Mo sont placées a chaque extrémité du four ; 1’électrode supérieure
est percée afin de laisser passer le thermocouple. Celui-ci est constitué de deux fils en W-Re
(5-26%) 1solés dans la partie supérieure du four par une gaine en mullite ou alumine, et
croisés au contact de la capsule. Les fils de thermocouple sont maintenus en place par un
ciment en alumine a la sortie de 1’octaédre. Des ressorts de cuivre permettent d’assurer la
transmission du courant en cas de casse des fils de thermocouple a la sortie de 1’octaédre. Les

fils de W-Re sont ensuite isolés des cubes en WC par une gaine de téflon.

B Octaédre en MgO dopé avec Cr,0,4
[ 1 Céramique en AL O,

[ ] Cimenten ALO,4

[ 1MgO

[ Echantillon

[ Electrode Mo

H Four LaCrO,

[ Isolant thermique ZrO,
[ Ressort en Cuivre

[ Capsule

—— Thermocouple W-Re 5-26

Figure 2.4 : Schéma de I’assemblage 18M utilisé sur la presse 1000T (symétrie 111)
1-2-2 L’assemblage « Mibe » modifi¢
L’assemblage utilisé dans la presse 1500T est 1égerement différent de celui utilisé dans

la presse 1000T (Figure 2.5). Le montage choisi s’inspire de celui de Mibe et al. (2004). Les

arétes des enclumes cubiques en WC mesurent 26 mm et les troncatures 11 mm. Des cales en
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M¢éthodes expérimentales et analytiques

bois placées entre les cubes permettent le montage de 1’assemblage (Figure 2.5b). La position

100 oblige a faire sortir le thermocouple du méme co6té de I’assemblage (Figure 2.5).

Figure 2.5: Images de I’assemblage « Mibe » modifi¢ (a) fermé (b) ouvert (aprés

expérience).

Les arétes de 1’octacdre mesurent 18mm. Le thermocouple placé latéralement mesure
la température a 1’extérieur et au contact du four (Figure 2.6). Le four graphite, qui fonctionne
sans probléme avec cette presse, a ¢t¢ choisi. Il est constitué d’une seule picce d’épaisseur
constante. En raison de la position diagonale du four, les électrodes de molybdéne sont des
feuilles insérées dans 1’octaédre et pliées pour ressortir sur 2 faces opposées. La capsule

mesure 3 mm de diamétre.

5 mm
I

B Octacdre en MgO + Cr,0,

] MgO

I Electrode Mo

B our Graphite

[ Isolant thermique ZrO,
[ Capsule

| Péridotite

[ ] Sédiment

Figure 2.6 : Schéma de I’assemblage utilisé sur la presse 1500T (symétrie 100). D’apres
Mibe et al. (2004). La capsule présentée correspond aux expériences d’interaction péridotite —

sédiment discutées dans la Partie 4.

84



1-3 Déroulement des expériences

1-3-1 Fermeture/Ouverture du systeme — Compression — Décompression

1-3-1-1 Presse 1000T

Apres avoir placé I’assemblage dans le module de Walker, puis les enclumes primaires
et le couvercle, la premiére étape consiste a mettre en contact le module de Walker et la
colonne fixée sous le vérin 300T (Figure 2.1). Pour cette étape, la pompe primaire (plus
rapide) est utilisée afin de faire monter le vérin 1000T. Lorsque le contact est établi, la pompe
primaire est éteinte. La pompe du vérin multiplicateur est alors mise en route et la
précompression est programmée sur 1’ordinateur de controle a 4-5 bar / minute (pression
d’huile dans le vérin). C’est durant cette étape que tous les éléments se mettent en place dans
I’assemblage. La compression est ensuite lancée a 5 bar / minute.

La décompression est programmée par ordinateur a une valeur supérieure a 2,6 bar /
minute afin de préserver les cubes en carbure de tungsténe. Cette vitesse dépend du type
d’assemblage utilisé et de la pression atteinte lors des expériences. Une fois la décompression
achevée, le systeme est toujours clos et le vérin 1000 tonnes n’est pas tout a fait descendu a sa
position de départ. Le vérin 300 tonnes est alors utilis¢ a 1’aide de la pompe du vérin

multiplicateur, afin de pousser le vérin 1000 tonnes jusqu’en bas.

1-3-1-2 Presse 1500T

Contrairement a la presse 1000T, la fermeture du systéme et la compression se font par
un vérin placé au dessus du module contenant 1’assemblage. Ce vérin est solidaire de
I’enclume supérieure, et posséde des « rebords » qui vont venir reposer sur les faces externes
des enclumes primaires latérales (Figure 2.2b) et les rapprocher les unes des autres en
augmentant la pression sur I’assemblage. La vitesse de compression utilisée est de ~10 bar /

minute.

1-3-2 Chauffage — Trempe

1-3-2-1 Presse 1000T
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Le chauffage des échantillons s’effectue grace a un régulateur — programmateur
(Eurotherm) reli¢ au thermocouple placé au contact de la capsule et contrdlant la puissance
¢lectrique aux bornes du four. Lorsque la pression voulue est atteinte, la température est
augmentée manuellement en augmentant la valeur de puissance électrique (OP). Différents
paramétres électriques et thermiques sont controlés pendant I’expérience pour s’assurer de la
bonne régulation de la température (voir 1-5-1-1). La pompe du vérin multiplicateur reste
allumée pendant au moins une heure apres avoir atteint la température souhaitée afin de
permettre a I’ordinateur de réguler les variations de pression dues au fluage de I’assemblage a
haute température. Le refroidissement du module est assuré par un circuit a eau dont la
température est maintenue a 15°C. La température de la picce est fixée a 21°C par une
climatisation.

La trempe de 1’expérience se fait en actionnant le bouton « coup de poing » qui coupe
le courant délivré au four. Pour la presse 1000T, la température mesurée au niveau de

I’échantillon descend alors a environ 60°C en moins de 10 secondes.

1-3-2-2 Presse 1500T

Dans le cas de la presse 1500T, le chauffage des échantillons est effectué en
augmentant manuellement 1’intensité du courant. Une fois tous les parameétres stabilisés, la
régulation automatique est enclenchée, basée sur la température lue par le thermocouple. Lors
de la trempe, la température baisse un peu plus lentement que pour la presse 1000T (a ~160°C

en 15s) car le module n’est pas refroidi par un circuit d’eau froide.
1-4 Controle de la pression
1-4-1 Mesure de la pression
La pression d’huile est mesurée grace a un capteur situé au niveau du vérin 1000T ou
1500T. La valeur de pression (en bars d’huile) mesurée est transformée en pression (en GPa)
dans I’échantillon grace aux courbes de calibration réalisées pour chaque assemblage (voir 1-

4-2). La précision de ces calibrations est fonction des erreurs de mesure et de lecture sur la

valeur de pression donnée par le capteur du vérin :
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v' L’erreur de mesure est donnée par le fabriquant. Pour le capteur 2000 bar du vérin 1000T,

elle est estimée a 0,22% de la pleine échelle, soit une erreur de 4,4 bar. L erreur de mesure

pour le capteur du vérin 1500T de la presse utilisée a SPring8 ne nous a pas été

communiqué, mais elle est probablement trés similaire.

v' L’erreur de lecture est liée a I’affichage de la pression du vérin. Aucune décimale n’étant

affichée dans les deux cas, cette erreur est de + 0,5 bar.

1-4-2 Calibrations de la pression

1-4-2-1 Presse 1000T

Dans le cas de ’assemblage 18M utilisé sur la presse 1000T, la pression a été calibrée

grace a des expériences a 1000°C sur des échantillons dont la pression de transition de phase

est connue (Figure 2.7) : Si0; (transition coesite — stishovite a 8,51 GPa ; Akaogi et al., 1995)

et Fe,Si104 (transition fayalite — spinelle a 5,25 GPa ; Morishima et al., 1994). Les échantillons

ont été analysés par diffraction de rayon X sur poudre. L’erreur sur la courbe tracée a partir
y y

des expériences de calibration est faible, au maximum 0,5 GPa.

10 L =

T  8.51GPa SiO,

Coesite — Stishovite

5,25 GPa — Fe,Si0, |

Fayalite — Spinelle =

OO

Pression dans I"échantillon (en GPa)

0 200 400 600 800 1000

Pression du vérin 1000T (en bars d’huile)

Figure 2.7 : courbe de calibration de

pression de 1’assemblage 18M réalisée

a 1000°C.
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1-4-2-2 Presse 1500T

La calibration de pression sur 1’assemblage « Mibe » a été réalisée grice a des
expériences in-situ (Mibe et al., 2004) utilisant deux marqueurs de pression (Au et NaCl) a
température ambiante et a 800°C (Figure 2.8). Nos expériences ont été réalisées a 425 ton et
600 ton, soit environ 4,25 GPa et 6 GPa si 1’on considére la courbe de calibration réalisée a
température ambiante. La température élevée de nos expériences de migration implique

cependant une pression probablement inférieure a 6 GPa.

Figure 2.8 : courbes de calibration de

Courbe en pointillés: température

©

& 5l pression de I’assemblage « Mibe » sur la
g : presse Speed-1500 (Mibe et al., 2004).
5 2t

g

o

© High temperature ambiante. Courbe pleine : 800°C.

o Room temperature

ot
100 200 300 400 500

Load (ton)

1-4-2-3 Erreur sur les calibrations

Chaque courbe de calibration est réalisée sur un assemblage donné. La précision de la
courbe est fonction du nombre d’expériences réalisées lors de chaque calibration. Plusieurs
aspects doivent ¢galement étre pris en compte :

v L’erreur due a la température : les courbes de calibration sont toujours effectuées a une
température donnée. Le fluage des pieces (octacdres, joints, etc...), et donc la réponse de
I’assemblage a la compression, dépend de la température. Ainsi, une courbe de calibration
n’est valable strictement que dans une gamme de température proche de la température
des expériences de calibration.

v L’usure du module : la présence de défauts dans le module peut provoquer des frottements
qui vont affecter le transfert de la poussée du vérin a I’assemblage. Les différentes pieces
du module (parois internes, enclumes primaires) doivent donc étre rectifiées

réguliérement.
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1-5 Controdle de la température

1-5-1 Mesure et régulation de la température

1-5-1-1 Presse 1000T

La température est controlée a 1’aide d’un régulateur — programmateur de marque
Eurotherm. Le chauffage de I’échantillon se fait manuellement, en augmentant la puissance
¢lectrique aux bornes du four (OP). Lorsque les paramétres du four sont stables, on enclenche
la régulation automatique de la température (basée sur la valeur de la température T lue par le
thermocouple au contact de la capsule). Les valeurs de plusieurs parameétres (appelés
« parametres de controle ») sont notées régulicrement durant les expériences (Tableau 2.1) :

- la tension aux bornes du four : celle-ci a ét€¢ mesurée en deux endroits différents, qui
ont donné des valeurs différentes Vet V’ ;

- P’intensité du courant électrique traversant le four : celle-ci a été mesurée a deux
endroits différents, qui ont donné deux valeurs différentes [ et I’ ;

- la puissance ¢électrique théorique calculée par un simple produit W =V * I ou prenant
en compte 1’effet du gradateur W* = (V’,I’) ;

- la puissance électrique mesurée par le régulateur OP, exprimée en pourcentage de la
pleine puissance ;

- la température externe Ty mesurée au niveau des enclumes primaires.

Tableau 2.1 : Paramétres de controle de la température sur la presse 1000T du LMV

Parametre Unité Description
T °C | Température au contact avec la capsule
OoP % Puissance ¢€lectrique qui alimente le four
A% A% Tension aux bornes du four
I A Intensité du courant traversant le four
w Watts | Puissance électrique calculée =V x |
T externe °C Température mesurée au niveau des enclumes primaires
Vv’ A% Tension aux bornes du four
r A Intensité du courant traversant le four
w’ Watts | Puissance électrique prenant en compte 1’effet du gradateur
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Deux questions se posent en ce qui concerne le controle de la température. La
premicre porte sur la justesse de la température affichée par le régulateur Eurotherm. La
deuxieme porte sur le mode opératoire a suivre en cas de rupture du thermocouple pendant la
compression (estimation indirecte de la température, régulation de I’expérience sur un
paramétre électrique comme 1’intensité ou la puissance...). Dans les sections suivantes, je vais

répondre a la premiére question et tenter de répondre a la seconde.

Erreur sur la température lue par le thermocouple. Cette erreur est due a plusieurs causes :

v’ La précision intrinseque du thermocouple : elle est fonction de sa composition. Pour un
thermocouple de type C (W-Re 5-26) ’erreur sur la température entre 425°C et 2320°C est de
+ 1%, soit £ 9°C a 900°C et = 11°C a 1100°C. Il existe probablement un petit effet de la
pression sur la relation entre la tension aux bornes d’un thermocouple de type C et la
température. Comme la grandeur de cet effet n’est pas connue précisément, traditionnellement
on n’introduit pas de correction de pression dans les expériences avec ce type de

thermocouple.

v L’erreur de lecture, qui est due a I’affichage de la température sur I’Eurotherm. Comme la

température est affichée avec une décimale, cette source d’erreur est négligeable (= 0,05°C).

v L’éloignement du thermocouple par rapport a I’échantillon. Du fait du gradient thermique
régnant dans le four, un déplacement du thermocouple peut induire une erreur sur la

température lue, qui sera alors inférieure a la température réelle (voir 1-5-2).

v' La dégradation des fils du thermocouple. Au cours du temps, en fonction de
I’environnement, les fils de W-Re peuvent s’oxyder, ce qui entraine une erreur sur la valeur
de température lue. Dans le cas d’une régulation sur la température, I’oxydation du
thermocouple se manifeste par une dérive temporelle des parametres électriques (par exemple,
une augmentation de la puissance électrique). Sauf cas exceptionnel (voir Partie 3), je n’ai
observé ni présence d’oxydes sur les fils du thermocouple a la fin de mes expériences, ni
dérive des parametres électriques (voir ci-dessous), ce qui suggere que |’oxydation du

thermocouple est négligeable dans mes conditions expérimentales.
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L’erreur globale sur la température donnée par le thermocouple est difficile a
déterminer. On peut cependant estimer qu’elle est, dans la plupart des cas, probablement
inférieure a + 20°C. Une estimation plus précise pourrait étre obtenue par des expériences de

calibration de température.

Fiabilité des parameétres de controle :

I1 arrive que le thermocouple casse lors de la compression. Dans ce cas, la régulation
automatique de température ne peut pas €tre utilisée et on a le choix soit d’arréter 1’expérience
soit d’imposer une régulation sur un autre parametre de controle (Tableau 2.1). La Figure 9
montre 1’évolution de ces parametres pour les expériences réalisées a 6 GPa — 900°C et
1100°C (et pendant lesquelles le thermocouple n’a pas cass¢). Plusieurs résultats se dégagent

immédiatement de cette figure :

(D) Les parametres I’, V' et W’ montrent une variabilité trés importante, ce qui peut étre
attribué d’une part, au fait que ces valeurs son affichées sans décimales, et d’autre part, a
un probable probléme de mesure de ces parametres (fixation des cables, etc...). Ces

parametres ne sont donc pas fiables.

(2) En régle générale, les paramétres électriques n’atteignent une valeur stationnaire
qu’apres une période de 10 a 48 heures. Cela signifie qu’ils ne peuvent pas étre utilisés
pour estimer ou pour réguler de manicre fiable la température des expériences de courte

durée.

3) Le parameétre V ne se préte pas du tout a la régulation des expériences pour deux
raisons : (i) il ne se stabilise jamais véritablement et continue a diminuer réguliérement
méme dans les expériences de longue durée (>100h), et (ii) les tensions V mesurées pour
les expériences a 1100°C (26-29V) ne sont pas différentes de celles mesurées a 900°C
(23-33V). La puissance théorique W (=V*I) montre les mémes défauts, en moins

marqués.

(4) Par rapport aux autres parametres, 1’intensité I se stabilise rapidement (entre 10 et 20

heures) et les gammes d’intensités mesurées a 900 et 1100°C sont nettement différentes :

91



9,6210,4 Aa900°C; 11,94a12,5a1100°C. L’intensité I apparait donc d’emblée comme

le paramétre électrique le plus propice a la régulation.

%) La puissance mesurée par le régulateur (OP) montre un comportement intermédiaire
entre les parameétres V et I. On note en particulier un 1éger chevauchement des valeurs de

OP mesurées a 900°C (11,7 a 15%) et a 1100°C (14,8 a 17,3%).

(6) La température externe est plus élevée pour les expériences a 1100°C que pour celles a

900°C, mais les champs sont accolés.

Pour calculer le degré de fiabilité d’une régulation sur I’intensité I, sur la puissance OP
ou sur la température externe rex, j’ai calculé I’erreur sur la température pour une valeur
donnée de I et de OP a partir des enregistrements de la Figure 9 (Tableau 2.2). L’intensité
moyenne varie de 10,0 A dans les expériences a 900°C et a 12,2 A dans les expériences a
1100°C (a une durée de 48 h). Dans le cas ou le thermocouple ne fonctionnerait pas, on
pourrait donc estimer la température a partir de I’intensité I en utilisant la relation (Figure
11):

T(°C)=90,9 *I(A) - 9,1 (1)

Pour évaluer I’erreur sur cette estimation, il faut noter que 1’intensité mesurée varie dans une
gamme de + 0,4 A autour de la moyenne dans les expériences a 900°C, et de + 0,3 A dans les
expériences a 1100°C (Tableau 2.2). Si I’on prend en compte la variabilité de I, on voit que
pour une intensité¢ de 10,0 A, la température varie entre une borne inférieure de 862°C et une
borne supérieure de 935°C, soit une erreur de + 35-40°C (Figure 2.11 ; Tableau 2.2). Pour une
intensité de 12,2 A, la borne inférieure est de 1071°C, et la borne supérieure de 1126°C, soit
une erreur de £ 25-30°C. Si ’on utilise les relevés de I a une durée de 96 heures, 1’erreur sur
T a 900°C est réduite a 25-30°C comme a 1100°C (Tableau 2.2).

En ce qui concerne le paramétre OP, sa valeur varie de 13,35% (= 1,6%) a 900°C a
16,0% (= 1,0%) a 1100°C (pour une durée de 48 heures), ce qui donne la relation suivante
entre T et OP :

T(°C)=175,5 * OP(%) — 107,5 (2)

A cause de la variabilit¢ importante de OP & T donnée, ’erreur sur la température calculée

avec la relation (2) est large: T varie de 735 a 1000°C pour OP = 13,35% et de 1000 a
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1161°C pour OP = 16,0% (Tableau 2.2). Cela signifie que 1’on ne peut pas réguler de maniére
fiable la température d’une expérience a 1’aide du parametre OP.

La température mesure au niveau des enclumes primaires (Tex) varie de 37,8 = 1,8°C
a 900°C a 42,5°C £+ 1,5°C a 1100°C (a une durée de 48 heures). La relation entre T et Tex
s’écrit donc :

T(°C) =42,6 * Texi(°C) — 708,4 3)

De méme que pour le parametre OP, ’erreur sur le température externe est
importante : pour Text = 37,8°C, T varie entre 823 et 977°C et pour Text = 42,5°C, T varie

entre 1036 et 1164°C. Ce parameétre ne peut donc pas étre utilisé pour réguler la température.

En fin de compte, le seul parametre qui semble utilisable en 1’absence de
thermocouple est 1’intensité aux bornes du four. Il y a cependant des limites séveres a une
estimation de T a partir de I et a une régulation des expériences sur I’intensité I.
Premiérement, il faudrait établir la relation entre T et I pour I’ensemble des assemblages
utilisés au LMV, pour différentes pressions et pour une gamme de températures plus large que
900 et 1100°C. Deuxiemement, I’intensité ne se stabilisant qu’apres 10 a 20 heures, I ne peut
étre un indicateur fiable de température que dans les expériences de longue durée. Enfin,
plusieurs facteurs peuvent €tre évoqués pour expliquer la variabilit¢ de I mesurée dans les
expériences a 6 GPa — 900°C et 1100°C : une erreur sur la mesure de I ou de la température
(voir plus haut), un probléme de reproductibilité de 1’assemblage (taille des pieces du four,
taille / composition de la capsule, type d’échantillon...), une altération du four ou une

oxydation du thermocouple.
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M¢éthodes expérimentales et analytiques
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Figure 2.9 : évolution des paramétres de contrdle (Tableau 1) au cours du temps a 6 GPa. La
température de chaque expérience (900°C, en rouge ou 1100°C, en bleu) est atteinte en moins

de 10 minutes.
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Tableau 2.2 : Variabilité de I’intensité I, de la puissance OP et de la température externe Tey dans les expériences a 900 et 1100°C pour des

durées de 48 et 96 heures. Les lois T=f(I), T=f(OP) et T=f(Tex) sont données dans la colonne « Lois » ; I’incertitude sur les températures

calculées a 1’aide de ces lois est indiquée dans le texte. Toutes les expériences ont été réalisées a 6 GPa, avec un assemblage 18M, un four en

LaCrOs; et un thermocouple W-Re 5-26.

I(A) OP (%) Tex: (°C)
Durée (h) | T (°C) Lois
min  max moy | mih max moy | min max moy
900 96 104 10,0 | 11,7 150 134 | 36,0 39,5 37,8 T=90,9*1-9,1
48 T=75,5*0P-107,5
1100 | 11,9 12,5 122 | 150 17,0 16,0 | 41,0 44,0 425 | T=42,6* T 708.4
900 97 103 10,0 | 11,7 148 13,3 | 36,0 39,6 37,8 T=909*I-9,1
96 T=76,9*OP—123,0
1100 | 11,9 12,5 12,2 | 148 17,0 159 | 412 43,9 426

T=41.66* Tex, — 675,0
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Figure 2.10 : Relation entre la température T et ’intensité I aux bornes du four (pour une
durée de 48 heures). La droite épaisse (T=90,9 * I — 9,1) relie les moyennes des intensités
mesurées a 900 et 1100°C. La droite en tiretés de gauche relie les intensités minimales
mesurées a 900 et 1100°C, et celle de droite les intensités maximales. La variabilité du
parametre I (£ 0,4 A a 900°C; = 0,3 A a 1100°C) se traduit par une incertitude sur la
température calculée a ’aide de la relation T = 90,91 * I - 9,1 de = 35-40°C a 900°C et £ 25-
30°C a 1100°C.

1-5-1-2 Presse 1500T

La température dans 1’assemblage « Mibe » modifié¢ est mesurée par un thermocouple
Ptg7Rh;3 - Pt (type R) placé au contact du four. Une seule expérience a été menée sans
thermocouple. Etant donné le nombre plus restreint d’expériences réalisées avec cet
assemblage, il est impossible de déterminer une corrélation précise entre les parameétres
¢lectriques mesurés (Tableau 2.3) et la température. Une comparaison des parameétres durant
les frittages a 650°C montre par ailleurs qu’il n’y a pas de différence entre les expériences a

4,25 GPa et celles a 6 GPa (Figure 2.11).
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Tableau 2.3 : Paramétres de contrdle de la température sur la presse 1500T de SPring8

Parameétre Unité Description
T °C Température au contact avec la capsule
R Q Résistance du four
A% \Y Tension aux bornes du four
I A Intensité du courant traversant le four
W Watts | Puissance thermique calculée =V x |

] 10 20 a0 40 a0 &0 70

20 a0 40 50 B0 70
Temps {min) Temps (min)
600 4
580
560 5
540
= 520 1 o
£ g %E
£ 500 1 S 21
B a0 o
450
1 4
440
=~
420 o
400 . . . : : : i . . . . : :
0 10 20 30 40 &0 B0 70 ] 10 20 a0 40 50 B0 70
Temps (min) Temps (min)

Figure 2.11: évolution des différents paramétres électriques au cours du temps dans les
expériences a 650°C avec 1’assemblage « Mibe » modifié. Les expériences a 4,25 GPa sont en

rouge, celles a 6 GPa sont en bleu.
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1-5-2 Gradient thermique

Afin de limiter au maximum les gradients thermique, la capsule doit étre placée au
centre de la piece centrale du four. Du fait de la perte de chaleur aux extrémités du four, la
température est maximale au niveau des parois situées au centre du four (Figure 2.12). Le
gradient de température a I’intérieur des capsules de 2 mm n’a pas été mesuré. Ce gradient est
réduit par la configuration dite « stepped furnace », c’est-a-dire, avec une piece centrale du

four (contenant la capsule) d’épaisseur plus importante que les pi¢ces du haut et bas.

N4

Figure 2.12 : schéma d’une capsule
montrant le gradient de température

(qualitatif) di au four tubulaire en Four Four

F 3

LaCrO;. Seule la piece centrale du
four (la plus épaisse) est représentée.
L’espace entre la capsule et le four

est occupé par du MgO.

1-6 Equilibre

Une migration des liquides carbonatés — silicatés a été observée a I’intérieur des
charges expérimentales. Cette migration peut étre due a la combinaison de plusieurs facteurs :
(1) la présence de gradients thermiques (paragraphe 1-5-2), (2) des effets de bords de capsule
(qui constituent des zones préférentielles d’accumulation de liquide) et (3) la gravité.
L’importance de la gravité a particulierement été observée dans les expériences préliminaires
d’interaction entre sédiment carbonaté et péridotite réalisées a SPring8. La Figure 13 montre
une expérience durant laquelle un liquide carbonaté — silicaté a été observé. On observe que
(1) le liquide a migré en diagonale dans la péridotite et (2) le liquide est principalement
concentré au milieu et du coté gauche de la capsule. Etant donné que la capsule était inclinée
vers la droite durant I’expérience, ces observations peuvent étre attribuées a 1’effet de la

gravité sur la migration des liquides.
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M¢éthodes expérimentales et analytiques

Figure 2.13: Image MEB (électrons
rétrodiffusés) d’un échantillon issu d’une
expérience d’interaction entre une péridotite
(placée en bas de la capsule) et un sédiment
(placé en haut). La limite entre les deux
lithologies était située initialement au niveau des
pointillés centraux. La capsule était inclinée vers
la droite durant [D’expérience. Les points
délimitent la zone ou un liquide carbonaté —

silicaté a été observé.

Ce phénomene de séparation mécanique entraine une zonation minéralogique et
chimique a I’intérieur des capsules (Figure 2.13). La question de I’équilibre doit donc étre
abordée : les liquides ségrégés sont-ils a 1’équilibres avec le reste de la charge ? Cela va
dépendre du type et de la durée des manips. Le probléme de 1’équilibre sera donc discuté au

cas par cas (Parties 3 et 4).

2— M¢éthodes analytiques

2-1 Préparation des échantillons

Apres expériences, les capsules ont été extraites des assemblages puis coulées dans
des plots en résine (Epoxy). Le dressage des échantillons a été réalisé a ’aide de papier
recouvert de carbure de silicium (1200 puis 2400). Les capsules ont d’abord été légerement
ouvertes afin de faire pénétrer une goutte de résine a l’intérieur des charges. Puis les

échantillons ont été aplanis et dressé (et si nécessaire réimprégnés) afin de descendre la
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surface de 1’échantillon & mi-hauteur. Le polissage des échantillons a été réalisée a I’aide de

poudre d’alumine Al,Os (taille des grains 1um puis 0,3um).

2-2 Spectroscopie Raman

Cette méthode a été¢ employée afin de distinguer les polymorphes graphite et diamant.
Elle est basée sur le phénomene de diffusion inélastique d’un faisceau laser (de diameétre
~1um) focalisé sur un échantillon, qui fait apparaitre des pics d’absorption caractéristiques de
chaque phase analysée. Les spectres Raman de cette étude ont été enregistrés par un
spectrometre Jobin-Yvon T64000 équipé¢ d’un détecteur CCD refroidi a I’azote liquide. La
mise au point du faisceau laser (514,5nm) sur 1I’échantillon est réalisée grace a un microscope
confocal de marque Olympus avec un objectif de grandissement x100. Le volume excité par
le spot laser est d’environ l1pm’. La puissance mesurée au niveau de I’échantillon a été
maintenue a une faible valeur (<15mW) afin d’éviter d’abimer les échantillons. Le traitement

informatique des spectres Raman a été réalisé avec le logiciel Origin.

2-3 Microscope ¢lectronique a balayage

Les phases présentes dans les différents échantillons ont été identifiées par analyse
ponctuelle semi-quantitative (60s) et cartographie chimique rapide au microscope
¢lectronique a balayage (Jeol JISM-5910LV) équipé d’un spectrométre a dispersion d’énergie
(EDS) et d’un systéme de microanalyse PGT. Les électrons rétrodiffusés ont permis de faire
apparaitre les textures par un contraste de gris li¢ a la masse des ¢léments contenus dans les
différentes phases. Les électrons secondaires ont également été utilisés afin de distinguer le

graphite et le diamant de la résine en faisant apparaitre les reliefs.

2-4 Microsonde électronique

La microsonde électronique (type Cameca SX100 ; Fig. 2.14) a ¢été utilisée afin de
réaliser les analyses quantitatives des phases de cette étude. Elle est équipée de 4
spectrometres permettant une microanalyse précise sur un grand nombre d’¢léments. Le
phénomene mis en jeu est ’émission de photons X induite par les transitions électroniques
dues a I’arrivée d’un faisceau d’électrons sur I’échantillon. Chaque spectrométre est équipé

d’un ou plusieurs cristaux, chacun étant adapté a un certain nombre d’¢éléments. Les cristaux
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M¢éthodes expérimentales et analytiques

utilisés pour cette étude ainsi que les éléments analysés sont donnés dans le Tableau 2.4. Afin
de minimiser le risque d’altération des minéraux carbonés durant I’analyse, les conditions
d’acquisition ont ét¢ 1égérement modifiées par rapport aux silicates.

La microsonde électronique est limitée pour ce qui est de 1’analyse des ¢éléments
légers. Par conséquent, le pourcentage de carbone des phases analysées est calculé par
différence, en considérant que les phases sont anhydres. La question des incertitudes sur les

analyses réalisées sera discutée dans les Parties 3 et 4.

Figure 2.14 : photo de la microsonde électronique montrant : (1) la canon a électrons, (2) les

spectrometres et (3) le porte — échantillon.

Tableau 2.4 : Conditions des analyses chimiques faites

avec la microsonde électronique

Conditions d’analyse (faisceau)

Tension | Intensité | Défocalisation
Silicates 15 keV 15 nA
Carbonates | 15 keV 8 nA 2—-10 pm
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Partie 3 :
Effet du fer et des conditions rédox sur la
stabilite d’un assemblage a carbonate +

guartz lors de la subduction
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1- Introduction

Le recyclage a haute pression des carbonates contenus dans les sédiments ou issus de
I’altération des basaltes océaniques est évoqué par différentes études pour expliquer les bilans
de masse du carbone dans le manteau terrestre (Zhang and Zindler, 1993). La stabilité de ces
carbonates a haute pression a fait 1’objet de nombreuses études. Aucune n’a cependant
déterminé I’effet du fer sur la décarbonatation ou la fusion des carbonates a haute pression.
L’effet des conditions réductrices imposées par le coin mantellique sus-jacent n’ont
¢galement jamais fait I’objet d’études expérimentales ou théoriques. Dans cette partie, des

expériences sur presse multi-enclumes ont donc été réalisées afin de résoudre ces questions.

2- Effet du fer et des conditions d’oxydo-réduction sur la stabilité¢ des carbonates
et la formation du diamant durant la subduction : contraintes expérimentales

entre 4,25 et 6 GPa (manuscrit a soumettre a Contribution to Mineralogy and Petrology)

Effect of iron and oxidation conditions on carbonate stability and

diamond formation during subduction:

experimental constraints between 4.25 and 6 GPa

Audrey Martin, Tahar Hammouda
Laboratoire Magmas et Volcans, CNRS UMR6524 — IRD M163, Université Blaise Pascal,

5 rue Kessler, 63038 Clermont-Ferrand Cedex, France
2-1 Abstract

We have investigated the effect of iron content and oxygen fugacity on carbonate +
silica (coesite) stability during subduction. For redox condition buffered by the carbonate-
bearing assemblage itself, and compared to Mg end-member reaction, we found that the
presence of iron (Fe/(Fe+Mg) ca. 0.4) lowers decarbonation reaction by about 150°C at 4.25
GPa (1050 vs. 1200°C) and by more than 200°C at 5.5 and 6 GPa (1100 vs. 1300 and 1150
vs. > 1400°C, respectively). The resulting phase assemblage consist of clinopyroxene + CO,.

Melting occurs approximately 100°C above decarbonation and calcic carbonatitic melt is
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produced. For samples buffered at low oxygen fugacity (using Mo-MoO buffer), the stability
domain of carbonate + silica is contracted by at least 300°C. Instead, we observed systematic
carbonate breakdown, yielding to the formation of clinopyroxene and graphite. Raman
spectroscopy studies show that graphite is not a quench phase precipitated from a fluid.

Our study shows that prediction of the fate of carbonate-bearing assemblages during
subduction must take into account oxygen fugacity, in addition to pressure and temperature.
This implies that the path followed by recycled sediments must be identified. In case
sediments stay in the slab, we can anticipate moderately oxidizing conditions, due to prior
equilibration near the surface. In such situation, the consequence of carbonate breakdown is
CO; introduction to the mantle. In case slab portions are detached and mixed with mantle
material (delamination) carbonate stability will be limited by reducing conditions imposed by
surrounding mantle material. Our results show that if incorporated to the mantle, carbonated
material will likely be transformed to reduced carbon. We suggest this latter mechanism be a

plausible scenario for diamond formation in the mantle.

2-2 Introduction

Studies on mantle xenoliths carried to the surface by magmas show that carbon is
present in the Earth’s mantle in the form of oxidized or reduced minerals (Ionov et al, 1993 ;
Nixon, 1995 ; Viljoen, 1995 ; Wang et al., 1996) or fluids (Schrauder and Navon, 1993 ;
Klein-BenDavid et al., 2007), or dissolved in silicated or carbonated melts (Schiano, 1994 ;
Yaxley et al., 1998 ; Moine et al., 2004). Mass balance calculations based on carbon
concentration in basalts and on the CO, emissions from volcanoes show that the proportion of
carbon present in the mantle is anomalously important (between 80 and 400 ppm) considering
the initial proportion of carbon in the Earth and the degassing flux of the mantle (Zhang and
Zindler, 1993 ; Javoy, 1997 ; Marty and Tolstikhin, 1998). Subduction zones are the most
probable geodynamic phenomena responsible for this anomaly. By carrying carbonates
(contained in sediments or due to the alteration of the crust) and organic matter, subducted
oceanic lithospheres are a way of carbon transfer from the oxidised Earth’s surface to the
more reduced mantle. Organic matter is considered to be destabilised at low pressure
(Sugisaki and Mimura, 1994). Considering this, the fate of carbonates during subduction has
to be determined in order to constrain their potential participation to the recycling of carbon in
the mantle. The carbon stored in oceanic sediments and in altered basalts can be transferred to

the mantle either through subsolidus decarbonation reactions or through melting reactions.
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Previous studies have shown that decarbonation of sediments / eclogites takes place at higher
pressure — lower temperature conditions than decarbonation of peridotitic lithologies (Luth,
1993, 1999). This implies that an interval of depth exists, where the decarbonation of
sediments / eclogites can lead to the crystallization of carbonates in the surrounding silicated
mantle by CO, transfer from the slab to the mantle wedge. Recent papers also show that the
solidus temperature of carbonated sediments / eclogites is below that of eclogites at pressure 3
GPa (Hammouda, 2003 ; Dasgupta, 2004, 2005a ; Yaxley and Brey, 2004 ; Falloon and
Green, 1989) and that carbonate melts could be produced during subduction. These melts can
potentially migrate over very long distances in the mantle (Hammouda and Laporte, 2000).

In order to study the possibility of carbon transfer from subducted oceanic plates to the
Earth’s interior, the influence of the composition of carbonates has to be considered.
Although most oceanic carbonates are of calcite composition (CaCOs;), the presence of
magnesian and ferroan carbonates has been observed in various places (Laverne, 1993 ;
Nakamura and Kato, 2004). Low pressure phases diagrams in the system CaCO; — MgCOs —
FeCO; were determined by a number of experiments (Goldsmith, 1962) and thermodynamic
calculations (Anovitz and Essene, 1987 ; Davidson, 1994). However, it still lacks high
pressure data. Another important parameter is the oxidation state of the system, because of the
contrast between subducted sediments and the peridotitic mantle. Indeed, the oxygen fugacity
of carbonated lithologies at high pressure — temperature is controlled by C/CO,/carbonates
equilibria, whereas redox conditions of silicate (peridotitic) lithologies are imposed in most
cases by iron oxidation state in silicates (Ballhaus, 1993 ; Canil and O’Neill, 1996).

In order to simulate sediment / eclogite decarbonation during subduction the model
reaction coesite + dolomite = diopside + CO, was experimentally investigated by Luth (1995)
on the simplified system Si0,,Ca0,MgO+CO,. Luth found that the low pressure assemblage
coesite + dolomite is stable to at least 6 GPa on a ‘hot slab’ path. In the present study, we
investigate experimentally the effect of iron on this decarbonation reaction between 4.25 and
6 GPa and from 800 to 1425°C. In a first series of experiments, the reaction coesite + Fe-
dolomite (Ca,Mg,Fe carbonate) = augite (Ca,Mg,Fe pyroxene) + CO, is bracketed at rather
oxidising conditions imposed intrinsically by the carbonate phases. In a second series of
experiments, we study the effect of the oxidation conditions by adding a reducing
molybdenum oxygen buffer (Mo/MoQ;) which is about 0.5 log fO, above the iron-wiistite
buffer, and 2-5 log fO, below the fayalite — magnetite — quartz buffer (depending on the

temperature). The goal is to reproduce approximately the peridotitic mantle wedge conditions
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in the depth interval of this study. Melting of carbonates and the evolution of the melts

composition with P and T is also studied in the oxidized and reduced experiments.

2-3 Experimental procedure

2-3-1 Starting material
The starting material is a mixture of natural high purity quartz (from Saint-Paul-La-
Roche, France) and ferroan dolomite (Feg.16-020 Mgo31-034, Caga9 COs, from Ben Gasseur,
Tunisia) which were crushed and dried at 140°C for 10 hours. Modal composition of the

starting mixture are given in Table 3.1 and 3.2.

2-3-2 fO, control of the samples

2-3-2-1 Self-buffered experiments

In these experiments, the oxygen fugacity was imposed intrinsically by the oxidation
state of carbon whose concentration in the mixture (expressed in moles) is five times greater
than that of iron. AuPd capsules are considered to prevent from oxygen / hydrogen exchange

with the surroundings, although a negligible O or H diffusion is possible.

2-3-2-2 Reducing experiments

The molybdenum / molybdenum oxide buffer was chosen considering its position
relative to IW (2FeO = 2Fe + O,) buffer and CCO buffer (CO, = C + O,) in the P-T-fO,
space. Thermodynamic modeling of the molybdenum buffer was made using the relations:

fO,=-AG/RT=-(AH-TAS +(P-1) AV)/RT (1)

G is the free energy, H the enthalpy, S the entropy, T the temperature, P the pressure
and V the volume. The data used for those calculations are from Robie and Hemingway
(1995) and from NIST website. fO,-T relation for CCO buffer is from Frost and Wood (1997,
1998). Results are represented in Figure 3.1. These calculations show that MMO (Mo/Mo0;)
buffer is about 0.5-1 log fO, above IW (Fe/FeO) buffer, about 5 log fO, below the FMQ
(3FeSi;04 + 20, = Fe;04 + 6Si0;) buffer and about 2 log fO, below CCO buffer at high
temperature and about 5 log fO, at low temperature. The reaction expected in our experiments

is: Fe-dolomite + Coesite + Mo = Fe-cpx + C + MoO; (2)
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2-3-3 Experiments

The experiments were conducted on a 1000 tons multi-anvil apparatus (octahedral
symmetry) using an 18/11 type assembly (octahedron edge length in mm / troncature length
of the anvil in mm). The experimental conditions are reported in Table 3.1 and 3.2. In a first
series of experiments, the starting mixture was loaded in a 2.0 mm diameter Au or AugoPdyg
(by weight) capsule which was welded at the two extremities in order to prevent CO, / melt
loss. In a second series of experiments, a reducing molybdenum buffer was added in the form
of a rolled and folded Mo foil that contained the starting mixture. This capsule was introduced
in an outer platinum capsule (2.0 mm diameter) which was welded at the two extremities.

Stepped LaCrO; furnaces with Mo electrodes were used for the two series of
experiments. The furnaces were separated from the capsule by MgO spacers. WsRegs-WocRe7s
thermocouple was crossed at one extremity of the capsule (see Hammouda, 2003, for details).
Pressure was first increased in about 2 to 3 hours (depending on pressure). Then the sample
was heated in less than 20 minutes by increasing the electrical power in the LaCrO; furnace.
The temperature was then maintained at constant value by an automatic regulation. Running
duration for most experiments was 6 hours, based on the study of Luth (1995). However,
some longer duration experiments were performed to test kinetic effects, especially at low
temperature. Temperature was quenched by shutting off the electrical power (fall to <100°C

in 4-8 seconds). Decompression was finally programmed for a duration of 3 to 7 hours.

2-3-4 Sample preparation and analysis

Recovered samples were mounted in resin (Epofix) and polished using alumina
powder. Bright veins or pockets of graphite were identified by optical microscopy (reflected
light). Raman spectroscopy (Jobin-Yvon T64000, 514,5nm) was used to distinguish carbon
polymorphs graphite / diamond. The volume of sample excited by the laser beam is about
1um3. The power measured on the sample was maintained at a low value (<15mW) during
analyses to prevent sample alteration. Phase relations were determined by scanning electron
microscopy using energy dispersive X-ray spectrometry (Jeol 5910-SV). Chemical analysis
were obtained with an electron microprobe (Cameca SX100) using wavelength dispersive
spectroscopy (accelerating voltage of 15keV ; beam current of 15 nA for silicate minerals and
8 nA for carbonate minerals or melts with a Sum defocalised beam). The standards used for

the microprobe calibrations are wollastonite for Ca and Si, Al,O3 for Al, forsterite for Mg,
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TiMnO for Ti and Mn, Cr,0; for Cr, fayalite for Fe, albite for Na and Mo for Mo. Counting
time was 10s for all elements except for Cr and Mo (30s) and Fe (40s).

2-4 Results

2-4-1 Phase relations

Phase relations were determined using scanning electron microscope observations.
Typical experimental phase assemblages are shown in Figure 3.2 and 3.3 and synthetic phase
diagrams of the two series of experiments are reported in Figure 3.4. Decarbonation was
assumed whenever clinopyroxene was observed in the experimental sample.

Phase relations of the self-buffered series of experiments are reported in Table 3.1. At
4.25 GPa below 950°C, ferroan dolomite is present in association with coesite and graphite
(Fig. 3.2a). At 1100°C, clinopyroxene forms at grain boundaries between Fe-dolomite and
coesite (Fig. 3.2¢). Melting occurs below 1250°C, producing a carbonated-silicated melt (Fig.
3.2d) in equilibrium with ferroan dolomite, coesite and clinopyroxene. At 5.5 GPa — 800°C,
ferroan dolomite is associated with graphite, and aragonite and ferroan magnesite which form
an eutectoid texture (Fig. 3.2b) similar to that observed by Luth (2001). At 1100°C, Fe-
dolomite and coesite are stable. Above 1300°C, carbonated-silicated melt appears, in
association with coesite and ferroan dolomite up to 1350°C, and with coesite and
clinopyroxene at 1425°C. At 6 GPa below 900°C, ferroan dolomite breaks down into
aragonite and ferroan magnesite. Graphite is present up to 1000°C. Between 1000°C and
1100°C, ferroan dolomite and coesite are present. At 1200°C, clinopyroxene forms at grain
boundaries between the two phases. Although some bubbles-like holes were observed in
many samples of those experiments, the presence of CO, was not demonstrated.

A list of the samples phases found in the reduced experimental samples is given in
Table 3.2. At 4.25 GPa below 950°C, ferroan dolomite, coesite and clinopyroxene are present
(Fig. 3.3a). Carbonated-silicated melt forms above 1050°C in association with coesite,
clinopyroxene and Fe-dolomite. At 5 GPa — 1150°C, ferroan dolomite, coesite and
clinopyroxene are associated with carbonated silicated melt. At 5.5 GPa above 1150°C,
carbonated-silicated melt is present in association with ferroan dolomite, clinopyroxene and
coesite up to 1250°C (Fig. 3.3c), and with ferroan dolomite and clinopyroxene at 1300°C
(Fig. 3.3d). At 6 GPa below 1150°C, ferroan dolomite, coesite and clinopyroxene are

observed. Above 1200°C, carbonated-silicated melt appears, associated with Fe-dolomite,
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clinopyroxene and coesite at 1200°C (Fig. 3.3b) and with clinopyroxene and coesite at 1250
and 1300°C. Graphite was found in most samples at below and above the solidus temperature

(Table 3.2 ; Fig. 3.4).

2-4-2 Phase composition/structure

2-4-2-1 Carbonate and silicate phases

v Low temperature non-decarbonated samples
In series 1 at low temperature, samples are not decarbonated but dolomite breaks down
at high pressure (6GPa-950°C) to aragonite and Fe-Magnesite. Composition of low
temperature carbonates are shown in Table 3.3. A variability appears that corresponds to the
variation of the Mg# (Mg/(Mg+Fe)) in the starting Fe-dolomite (Mg# ~0.61 to 0.68). At
reducing conditions (series 2), low temperature / high pressure dissociation to aragonite and

Fe-magnesite was not observed, implying that it occurs at less than 900°C at 6GPa.

v Decarbonated samples
Decarbonation of the samples produces -clinopyroxenes that have different
compositions in series 1 and 2. Composition of the carbonates and silicates of the
decarbonated samples are shown in the ternary diagrams (Fig. 3.5) and Tables 3.4 and 3.5. In
series 1 (Table 3.4), Mg# of clinopyroxenes is ~0.60, while Mg# of carbonates is ~0.67. XCa
(defined by Ca/(Ca+Fe+Mg)) of carbonates is about 0.50, that of clinopyroxenes is ~0.35. In
series 2 (Table 3.5), Mg# of clinopyroxenes and carbonates is between 0.60 and 0.72. XCa of

carbonates is ~0.50, while that of clinopyroxenes is between 0.43 and 0.49.

v" Melted samples

Melts are carbonate and have a small fraction of dissolved silicate that depends on
experimental conditions. During quenching, the silicate fraction of the melts is exsolved in the
form of dendritic clinopyroxenes (Fig. 3.3c). Melt compositions were determined by
microprobe analysis with a defocused beam or with a scanning beam on a large area.
However, these methods are only possible if the dendrites width is not too large compared to
the total melt area, i.e., at relatively high degree of melting. When possible, we also analysed
separately the carbonated part of the quenched melts and the clinopyroxene dendrites (Table

3.6 and 3.7). Unfortunately, the melt content in those samples is too low and the fraction of
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lacking dendrites (plucked off during polishing) is too large to determine precisely the
dendrite / carbonate ratio and to recast the bulk melt composition. These analyses show that
Fe is preferentially partitioned in clinopyroxene dendrites during quench. Most of the
equilibrium clinopyroxenes formed at HP/HT in the melted samples of series 1 and 2 have a
Xca between 0.35 and 0.50, and a Mg# between 0.60 and 0.80. X, of carbonates is between
0.50 and 0.70, while Mg# is between 0.60 and 0.72.

2-4-2-2 Graphite

The order — disorder transition in graphite is characterised by an increase in the La
and Lc parameters (which represent the size of the in-plane crystallites and their stacking
height, respectively) and a decrease of the interplanar value d to 3.35 A (Wopenka and
Pasteris, 1993). Raman spectroscopy allows to observe the graphite structure evolution. In
this study, we only looked at the first-order region of the Raman spectra of carbon, which
shows several bands corresponding to different vibration modes of the carbon bonds (Beyssac
et al., 2003). Three bands were particularly studied: the G band (about 1580 cm™), which is
due to the stretching vibration in the aromatic layers of graphite (Exg» mode), the D1 band
(about 1350 cm™), which is called the defect band (A1g mode) and the D2 band (about 1620
cm™), which is always present when D1 is present. The last two bands characterise poorly-
ordered graphite / carbonaceous material (CM). Because of the scarcity of elemental carbon in
each the sample polished section, statistics on carbon order / disorder could not be made.
However, different reproducible features are observed in the two series of experiments. In
series 1, graphite was only found in the low temperature experiments. Raman spectra of the
observed graphite show that it is disordered. The D1 band (at 1351 — 1360 cm™) is slightly
higher than the G band (at 1592 — 1600 cm™) (Fig. 3.6). The D2 band also appears at
approximately 1620 cm™, but can not be separated from the G band and causes an offset of
the G band to higher frequency. In series 2, graphite was found in most of samples. The
absence of graphite in the other samples is due to the polishing difficulties and to the very
small size of the graphite veins. Below the solidus temperature, the D1 band is about the same
height as the G band. Above the solidus, the G band (at 1578 — 1581 cm™) is about three
times higher than the D1 band (at 1354 - 1356 cm™). This implies that graphite is quite
ordered, although the D1 and D2 bands are still present. We conclude that this graphite is part

of the equilibrium phase assemblage and not a quench phase.
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2-4-2-3 Molybdenum/Molybdenum oxides

Molybdenum oxides formed between Mo capsule and samples in all experiments of
series 2. Microprobe analysis indicate that these are MoO, oxides (IV). Figure 3.3d shows
that over the solidus temperature of the samples, these oxides came off from the capsule and
crystallized in the melt with an euhedral shape. Molybdenum oxide dendrites were also found
linked to the clinopyroxenes dendrites ; this indicates that some molybdenum was dissolved
in the carbonated — silicated melt at high pressure — high temperature, and exsolved during

quench.

2-5 Discussion

Four types of reactions affect the Fe-dolomite + Quartz mixture in the pressure —
temperature conditions of our study, depending on the fO, conditions : (1) a high pressure /
low temperature breakdown of Fe-dolomite which forms aragonite plus Fe-magnesite
(observed only in Series 1), (2) a decarbonation reaction (observed only in Series 1), (3) redox
reactions which produce graphite (series 1 and 2) and (4) melting reactions (Series 1 and 2).
By comparing the results of series 1 with the iron-free system studied by Luth (1995, 2001),
the effect of iron on the carbonate stability during subduction can be discussed. The effect of

reducing conditions is deduced by comparing the results of series 1 and series 2.

2-5-1 Effect of iron on the stability of carbonate + coesite

At low temperature / high pressure, Fe-dolomite breaks down into aragonite + Fe-
magnesite at about the same pressure — temperature conditions as the iron-free system (Luth,
2001 ; Buob et al., 2006).

The reaction dolomite + coesite = augite + CO, was bracketed by Luth (1995) at
1500°C at 6 GPa and 1200°C at 4 GPa. In the iron-bearing system, the high temperature
assemblage is favoured and the decarbonation reaction Fe-dolomite + coesite =
Clinopyroxene + CO, takes place at about 200°C lower temperature than in the iron-free
system (Figure 4). The decarbonation of the starting mixture is not complete. Liittge and Metz
(1991, 1993) studied the kinetics of the reaction dolomite + quartz = diopside + CO, at low
pressure. They show that the kinetics of this reaction is very slow as soon as clinopyroxenes

(which grow at grain boundaries between dolomite and quartz) separate the two starting
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minerals, in spite of the presence of a CO; fluid. As our samples exhibit quite reproducible
clinopyroxene compositions, we can consider that we reach a local chemical equilibrium.

In series 1, melting occurs at about 1200°C at 4,25GPa and 1300°C at 6GPa. By
comparing with the iron-free system studied by Luth (1995), we can deduce that the presence
of iron in the subducted carbonates lowers their melting depth. At the conditions of pressure
and temperature of our study, no immiscibility was observed between the carbonate and
silicate fractions of the melt.

Graphite was found only at low temperature in series 1 (below 1000°C). The intensity
of the D1 and D2 band in the Raman spectra of graphite show that it is highly disordered
(Beyssac, 2003). Two hypothesis can be invoked to explain the presence of graphite in those
samples : (1) Graphite precipitation from a CO, fluid during quenching of the samples
(Wopenka and Pasteris, 1993 ; Cesare, 1995). However, this hypothesis would not explain
why only low temperature samples contain graphite. Luque et al. (1998) also show that
natural fluid-deposited graphite (except that contained in inclusions) exhibit high degree of
order. As the graphite contained in the low temperature samples of Series 1 is disordered, we
can exclude this way of formation for graphite. (2) The formation of graphite could be
explained by a redox reaction between the iron and carbon of the starting carbonates, which
would occur only at low temperature: Fe-dolomite; = Fe-dolomite, + Fe’* oxide + C. This
reaction is consistent with the iron content variations in Fe-dolomite, but as the starting
sample had such variations it can not be considered as an evidence of an HP-HT redox
reaction alone. Moreover, only a few iron oxides were found, that were too small to obtain
microprobe analyses. However, this reaction is also consistent with the thermodynamic
calculations which show that the WM (FeO/Fe;04) buffer cross the CCO (C/CO,) buffer at

about 1200°C at the pressure conditions of our experiments (Figure 3.1).

2-5-2 Effect of reducing conditions on carbonate + coesite stability

This study also shows that the decarbonation reaction is influenced by the oxygen
fugacity. At low fO,, the carbonate is reduced to graphite by a combination of the reactions
Fe-dolomite + coesite = augite + C + O, and Mo + O, = M0O,. This reduction occurs more
than 300°C lower temperature than the decarbonation reaction occurring at oxidizing
conditions. Moreover, the clinopyroxenes formed at reducing conditions are more calcic than
at oxidizing conditions. This can be explained by the presence of CO, gas, in which some Ca

could dissolve, only in the decarbonated samples of series 1. Ca dissolution in CO; fluid at
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high pressure is not well known. However, Ca-bearing high density fluids (HDFs) in diamond
inclusions have been described by Klein-BenDavid et al. (2007). This kind of fluids are
though to be stable at high pressures (more than 5 GPa).

In series 2, melting occurs at about 100°C lower temperature than in series 1. This
could be explained by an effect of low fO, on the solidus temperature or, more likely, by a
lowering of the solidus temperature in the presence of Mo or MoO,. The presence of
molybdenum oxide dendrites in the melts of series 2 shows that this buffer is not appropriate
for such samples over the solidus temperature.

Graphite was found in most of the samples of series 2 in the form of veins. Raman
spectroscopy shows that graphite ordering is higher above the solidus (Figure 3.6). This can
be explained by a faster ordering kinetics in the presence of a carbonate — silicate melt.
Molybdenum oxides (MoQO;) were found in all samples of series 2, which suggests that a
redox reaction Fe-dolomite + Coesite + Mo = Clinopyroxene;, + C + MoO; occurs in all the

experiments of this series.

2-6 Implications on carbonates stability and diamond formation during subduction

Destabilization of a dolomite + quartz assemblage is favoured by the presence of iron
and by reducing conditions that can be imposed to the sediments/eclogites while interacting or
mixing with peridotitic mantle material. On a hot subduction path (Fig. 3.7), the reducing
conditions will be imposed preferentially to the upper part of the sediments, which is in
contact with the mantle wedge. Carbonates contained in those sediments will be reduced to
graphite between 3.5 GPa (about 90 km) and ~5GPa (about 150 km), and to diamond between
~5 and approximately 7.5GPa (the P-T conditions of the solidus at reducing conditions are not
exactly known, because our MMO buffer melted). Above ~7.5GPa, carbonate-silicate melt
appears. In the lower part of the sediments, or in the alteration veins in the crust, fO,
conditions can be considered as intrinsic. Thus, CO, will be produced between 6.5 GPa (about
195 km) and 7.5 GPa (about 225 km), and melt above 7.5GPa. However, deep carbonates
could be transformed to diamond at high pressure — lower temperature on a colder subduction
path (faster subduction) due to carbon / iron interaction in carbonate. If some parts of the
sediments are delaminated and assimilated to the mantle, melting will occur.

Our study shows that carbonates can be reduced to diamond during subduction.
Although the reducing conditions are rather drastic in the case of our experiments, the general

conclusion that can be drawn is that diamond may form by a redox reaction carbonate + Fe*'-
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mantle silicate = C + Fe’'-silicate/oxide at slab/mantle boundary. Thus, diamond
crystallisation depth will depend on O and Fe diffusion at slab/mantle interface and on plate
subduction rate. It appears, however, that all paths can yield diamond formation associated
with carbonate reduction. As a high nucleation energy is required for diamond crystallisation,
the presence of seeds, the high deformation at slab/mantle interface (King and Bebout, 2006)

and time will also help diamond formation.
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Effet du fer et de la fO, sur la stabilit¢ de carbonate + quartz
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Fig. 3.1: thermodynamic calculation of the fO, — T relation of various oxygen buffer at 4.25

and 6 GPa. CCO - C+ O, =0, ; IW — 2Fe + O, = 2FeO ; WM — 6FeO + O, = 2Fe;04 ;
FMQ — 3FeSi,04 + 20, = Fe;04 + 6Si0; ; MoO,/Mo — Mo + O, = MoO,.
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Table 3.1: experimental conditions for serie 1 (intrinsically imposed oxidizing conditions). Au-Pd capsules were used for all the experiments except

for ME380 (Au capsule).
Serie 1
Run # P(Gpa) T (°C) Duration W1t% Fe-dol W1t% SiO; Assemblage
ME625 4.25 800 6h 74.8 25.2 Fe-dol + coes + graph
ME710 4.25 950 94h 75.0 25.0 Fe-dol + coes + graph
MES31 4.25 1100 18h 74.5 25.5 Fe-dol + coes + cpx
ME380 4.25 1250 6h 61,7 38,3 Fe-dol + coes + cpx + melt
ME614 5.5 800 6h30 74.7 25.3 Fe-dol + arag + Fe-mc + coes + graph
ME384 5.5 1300 6h 61,7 38,3 Fe-dol + coes + melt
ME382 5.5 1350 6h 64,1 35,9 Fe-dol + coes + melt
ME398 5.5 1425 6h 71,5 28,5 coes + cpx + melt
MEG619 6 800 6h30 73.1 26.9 arag + Fe-mc + coes + graph
MES592 6 900 6h 72,9 27,1 Fe-dol + arag + Fe-mc + coes + graph
ME645 6 1000 6h 75.2 24.8 Fe-dol + coes + graph
ME708 6 1100 34h 75.0 25.0 Fe-dol + coes
MESg32 6 1200 18h 74.5 25.5 Fe-dol + coes + cpx

Abbreviations: cpx = clinopyroxene ; coes = coesite ; Fe-dol = ferroan dolomite ; Fe-mc = ferroan magnesite ; arag = aragonite; melt = carbonated

melt with variable fraction of silicate ; graph = graphite
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Table 3.2 : experimental conditions for serie 2 (reducing conditions).

Serie 2

rup P (GP) T(°C) Duration — Wt% Fe-dol ~ Wi% SiO; Assemblage
MES504  4.25 950 6h 74,6 25,4 Fe-dol + coes + cpx + graph
ME470 425 1050 6h 72,9 27,1  Fe-dol + coes + cpx + melt + graph
ME464  4.25 1150 6h 63,4 36,6 arag + coes + cpx + melt + graph
ME483 5 1150 6h 74,8 25,2 Fe-dol + coes + cpx + melt
ME474 5.5 1150 6h 75,1 24,9 Fe-dol + coes + cpx + melt + graph
ME517 5.5 1250 6h 75,1 249 Fe-dol + coes + cpx + melt
ME469 55 1300 6h 74,8 252 cpx + melt + graph
ME&26 ¢ 900 48h 74.5 25.5  Fe-dol + coes + cpx+ graph
MES505 6 1050 6h 74,4 25,6 Fe-dol + coes + cpx + graph
ME484 6 1100 6h 73,9 26,1 Fe-dol + coes + cpx
ME471 6 1150 9min 74,3 25,7 Fe-dol + coes + cpx + graph
ME485 6 1200 6h 74,3 25,7 Fe-dol + coes + cpx + melt
ME468 6 1250  6h30min 73,5 26,5 cpx + coes + melt + graph
ME512 6 1300 6h 74,5 25,5 cpx + coes + melt

Abbreviations: cpx = clinopyroxene ; coes = coesite ; Fe-dol = ferroan dolomite ; arag = aragonite ; sid-mg = sidero-magnesite ; melt = carbonated

melt with variable fraction of silicate ; graph = graphite
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Effet du fer et de la fO, sur la stabilit¢ de carbonate + quartz

ST AT

5.5GPw1425°C

Fig. 3.2: SEM images (BSE) of typical experimental textures observed in samples of series 1:
(a) two different ferroan dolomites in a non-decarbonated sample (the light grey is iron-richer,
the medium grey is magnesium-richer). Dark grey phases are coesite crystals. (b) fine-grained
eutectoid texture formed by aragonite (lighter) and ferroan magnesite (darker). Black phase is
graphite. Dark grey phases are coesite crystals. White phase is a small piece of the capsule
which moved during polishing. (¢) clinopyroxene (white phase) which formed at grain
boundaries between ferroan dolomite (light grey) and coesite (dark grey) in a decarbonated
sample. (d) carbonated-silicated melt with dendritic clinopyroxenes exsolved during quench.

Dark grey phase is coesite and light grey phase is clinopyroxene.
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Effet du fer et de la fO, sur la stabilit¢ de carbonate + quartz

5.5

Fig. 3.3: SEM images (BSE) of typical experimental textures observed in samples of serie 2
(reducing conditions) : (a) decarbonated sample with graphite veins (black) and clinopyroxene
grains (white) which formed at the grain boundaries between carbonates (grey) and coesite
(dark grey) (b) clinopyroxenes rims (white) around coesite (dark grey) in a melted sample.
Ferroan dolomite is light grey (c) carbonated-silicated melt (grey) with dendritic clinopyroxene
exsolved during quench (white). Light grey euhedral crystals are clinopyroxenes. Coesite is
dark grey and carbonate is grey (at the top of the image) (d) SEI image of molybdenum oxide
disagregation (grey) in the carbonated-silicated melt (dark grey). The molybdenum capsule is

at the bottom (light grey).
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Fig. 3.4: P-T diagrams of the two series of experiments (A) series 1 : oxidizing conditions
(intrinsic) (B) series 2 : reducing conditions (Mo/MoO, buffer). Black points indicate the
experimental conditions, diamond symbols represent samples with graphite. Black curves are
reactions deduced from our samples. Dashed grey curve is the decarbonation reaction dolomite

+ coesite = augite + CO; calibrated by Luth (1995).
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Effet du fer et de la fO, sur la stabilit¢ de carbonate + quartz

' Series 1 2 Series 2 va

Fig. 3.5: cation repartition in the decarbonated samples of the two series of experiments. Fe-
dol = ferroan dolomite, cpx; = clinopyroxene formed by the decarbonation reaction (1a = series

1; 1b = series 2).
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Fig. 3.6: Raman spectra of graphite in the two series of experiments (S1 = series 1, S2 = series
2).
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Table 3.3a: composition of the carbonate phases in the low temperature non-decarbonated

samples of series 1. n is the number of analyses. Atomic formula are calculated with 3 oxygen

atoms.

Run # MEG625 ME710 MEG614

Pressure 4.25GPa 4.25GPa 5.5GPa

Temperature| 800°C 950°C 800°C

Phase Fe-dol Fe-dol Fe-dol Fe-mc Arag

n 8 12 13 3 3

Na,O 0.01 (0.01) | 0.03 (0.02) |0.01(0.02) 0.02 0.00 0.00 0.03 0.06 0.00
MgO 13.65 (0.95)| 13.42(0.70) {13.60 (0.87) 27.5426.05 26.13 0.62 0.22 0.51
CaOoO 27.75(0.56)| 27.85(0.23) |27.84(0.24) 2.45 6.60 7.81 54.09 55.75 53.87
TiO, 0.00 (0.00) | 0.01 (0.01) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cry03 0.00 (0.00) | 0.01 (0.01) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
FeO 12.30 (1.42)| 12.49(0.79) |11.92 (1.23) 24.5822.68 21.74 0.91 0.61 0.66
MnO 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
MoO3 n.a. 0.00 (0.00) n.a. n.a. n.a. na. na. na. na.
SiO; 0.04 (0.04) | 0.04 (0.03) |0.26(0.86) 0.01 0.07 097 0.24 0.11 0.00
Al,O3 0.02 (0.03) | 0.02(0.02) |0.01(0.01) 0.05 0.17 0.02 0.00 0.00 0.00
Total 53.77 (0.71)| 53.86(0.48) [53.65(0.32) 54.6955.61 56.67 55.89 56.75 55.05
Na 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mg 0.34(0.02) | 0.33(0.01) |0.33(0.02) 0.64 0.59 0.58 0.02 0.01 0.01
Ca 0.49 (0.01) | 0.49 (0.00) |0.49(0.01) 0.04 0.11 0.12 096 0.98 0.98
Ti 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Cr 0.00 (0.00) | 0.00 ( 0.00) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Fe 0.17 (0.02) | 0.17(0.01) |0.16(0.02) 0.32 0.29 0.27 0.01 0.01 0.01
Mn 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Mo n.a. 0.00 (0.00) n.a. n.a. n.a. na. na. na. na.
Si 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) | 0.00(0.01) 0.00 0.00 0.01 0.00 0.00 0.00
Al 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
XCa 0.49 (0.01) | 0.49 (0.00) | 0.50(0.00) 0.04 0.11 0.13 0.97 0.99 0.98
XFe 0.17 (0.02) | 0.17(0.01) |0.17(0.02) 0.32 0.29 0.28 0.01 0.01 0.01
XMg 0.34(0.02) | 0.33(0.01) |0.34(0.02) 0.64 0.60 0.59 0.02 0.01 0.01
Mg# 0.66 (0.04) | 0.66 (0.02) | 0.67(0.04) 0.67 0.67 0.68 0.55 0.39 0.58

128



Table 3.3b: composition of the carbonate phases in the low temperature non-decarbonated

samples of series 1. n is the number of analyses. Atomic formula are calculated with 3 oxygen

atoms.

Run # MEG619 MEG645 ME708
Pressure 6 GPa 6 GPa 6 GPa
Temperature 800°C 1000°C 1100°C
Phase Arag Fe-mc Arag+Fe-mc| Fe-dol Fe-dol

n 4 3 3 4 8
Na,O 0.01 0.00 0.00 0.07 0.00 0.00 0.01 0.02(0.03) | 0.03(0.04) | 0.01 (0.01)
MgO 497 5.15 551 1.59 26.21 26.87 26.86 13.43 (0.10) | 13.57 (0.27) [ 13.29 (0.37)
CaOo 47.74 48.45 48.54 52.09 9.95 3.72 5.08 27.26(0.95) |27.72(0.61)|27.72 (0.35)
TiO; 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.02(0.02)
Cry03 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.01(0.01)
FeO 1.92 1.46 1.41 1.51 19.14 24.07 22.52 12.89 (0.70) |12.63 (0.30) | 12.37 (0.48)
MnO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
MoO3 n.a. n.a. na. na na. na. na. n.a. n.a. 0.00 (0.00)
SiO, 0.00 0.02 0.01 0.00 0.00 0.00 0.02 0.25(0.20) | 0.11(0.10) | 0.03 (0.04)
Al,0O4 0.03 0.02 0.00 0.01 0.04 0.04 0.00 0.05(0.01) | 0.10(0.16) | 0.01 (0.01)
Total 54.68 55.13 55.50 55.27 55.34 54.71 54.50 53.91 (0.10) |[54.15(0.30)|53.46 (0.57)
Na 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
Mg 0.12 0.13 0.13 0.04 0.59 0.62 0.62 0.33(0.00) | 0.33(0.01) | 0.33 (0.01)
Ca 0.85 0.85 0.85 094 0.16 0.06 0.08 0.48(0.02) | 0.49(0.01) | 0.50 (0.00)
Ti 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
Cr 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
Fe 0.03 0.02 0.02 0.02 024 031 0.29 0.18(0.01) | 0.17(0.00) | 0.17 (0.01)
Mn 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
Mo n.a. n.a. na. na. na na na. n.a. n.a. 0.00 (0.00)
Si 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
Al 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00(0.00) | 0.00(0.00) | 0.00 (0.00)
XCa 0.85 0.85 0.85 094 0.16 0.06 0.08 0.49(0.01) | 0.49(0.01) | 0.50 (0.00)
XFe 0.03 0.02 0.02 0.02 024 031 0.29 0.18(0.01) | 0.17(0.00) | 0.17 (0.01)
XMg 0.12 0.13 0.13 0.04 0.59 0.62 0.62 0.33(0.00) | 0.33(0.01) | 0.33(0.01)
Mag# 0.82 0.86 0.87 0.65 0.71 0.67 0.68 0.65(0.01) | 0.66(0.01) | 0.66 (0.01)

129



Table 3.4: composition of carbonate and silicate phases in the decarbonated samples of Series

1. n is the number of analyses. Atomic formula are calculated with 3 oxygen atoms.

Run # MES831 ME832

Pressure 4.25 GPa 6 GPa
Temperature 1100°C 1200°C

Phase Fe-dol Cpx Fe-dol Cpx

n 17 12 10 5
Na,O 0.02 (0.02) 0.15 (0.03) 0.02 (0.02) 0.16 (0.04)
MgO 13.36 (0.48) 13.09 (0.76) 13.30 (0.22)  13.35(0.65)
CaO 28.00 (0.61) 16.29 (0.62) 28.22(0.28)  16.53 (1.07)
TiO; 0.01 (0.02) 0.07 (0.04) 0.01 (0.01) 0.05 (0.04)
Cr,03 0.02 (0.02) 0.04 (0.03) 0.02 (0.02) 0.04 (0.04)
FeO 11.95 (0.29) 15.79 (0.68) 11.87 (0.33)  14.80 (0.71)
MnO n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
MoO3 n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
SiO; 0.06 (0.09) 54.66 (1.93) 0.28 (0.41) 54.57 (2.67)
Al,0O4 0.03 (0.02) 0.25 (0.04) 0.01 (0.01) 0.35(0.11)
Total 53.44 (0.59) 100.33 (1.06) | 53.71(0.55)  99.85 (0.64)
Na 0.00 (0.00) 0.01 (0.00) 0.00 (0.00) 0.01 (0.00)
Mg 0.33 (0.01) 0.37 (0.02) 0.33 (0.01) 0.37 (0.02)
Ca 0.50 (0.01) 0.33 (0.02) 0.50 (0.01) 0.33 (0.03)
Ti 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Cr 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Fe 0.17 (0.00) 0.25 (0.01) 0.16 (0.00) 0.23 (0.01)
Mn n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
Mo n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
Si 0.00 (0.00) 1.02 (0.02) 0.00 (0.01) 1.02 (0.03)
Al 0.00 (0.00) 0.01 (0.00) 0.00 (0.00) 0.01 (0.00)
Mg# 0.67 (0.01) 0.60 (0.01) 0.67 (0.01) 0.62 (0.01)
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Table 3.5: composition of carbonate and silicate phases in the decarbonated samples of Series 2. n is the number of analyses. Atomic formula are

calculated with 3 oxygen atoms.

Run # ME504 ME826 ME505 ME484 ME471
Pressure 4.25 GPa 6 GPa 6 GPa 6 GPa 6 GPa
Temperature 950°C 900°C 1050°C 1100°C 1150°C

Phase Fe-dol Cpx Fe-dol Cpx Fe-dol Cpx Fe-dol Cpx Fe-dol Cpx

n 10 13 15 11 3 4 4 4 4 3
Na,O 0.01 (0.02) 0.17(0.07) | 0.01 (0.01) 0.06 (0.07) | 0.03 (0.02) 0.12(0.05) | 0.01 (0.02) 0.13 (0.05) | 0.03 (0.03) 0.32(0.19)
MgO 13.26 (0.86) 11.86 (0.53)|13.39 (0.87) 11.72(0.76)|12.77 (0.55) 12.51 (0.40)|12.94 (0.60) 13.12 (0.18)|13.04 (0.23) 13.16 (0.35)
CaO 27.92 (0.20) 21.95(0.29)(27.61 (0.42) 22.55(1.05)|27.52 (0.56) 22.89 (0.59)|27.36 (0.19) 21.72(0.39)|27.22 (0.10) 21.70 (0.44)
TiO; 0.01 (0.01) 0.01(0.01) | 0.02 (0.03) 0.02(0.02) | 0.01(0.02) 0.01(0.01) | 0.00(0.01) 0.00 (0.00) | 0.01 (0.01) 0.00 (0.00)
Cry05 0.01 (0.01) 0.02 (0.03) | 0.02 (0.03) 0.02(0.02) | 0.00 (0.01) 0.05(0.04) | 0.01(0.01) 0.04(0.03) | 0.01(0.01) 0.12(0.11)
FeO 12.60 (1.14) 12.15(0.51)|12.40 (1.34) 10.58 (1.15)|12.77 (0.49) 10.50 (0.38)|12.71 (0.55) 11.41(0.48)|12.75 (0.47) 10.85 (0.63)
MnO 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
MoO; 0.07 (0.08) 0.14(0.29) | 0.03 (0.04) 0.17(0.26) | 0.03 (0.02) 0.03 (0.04) | 0.01 (0.01) 0.01 (0.02) | 0.00 (0.00) 0.04 (0.04)
SiO, 0.04 (0.03) 53.35(1.53)| 0.05(0.08) 54.65(2.89)| 0.02 (0.04) 52.47 (0.82)| 0.03 (0.05) 52.55(0.56)| 0.01 (0.01) 52.55(1.41)
Al,O3 0.01 (0.01) 0.13(0.09) | 0.01 (0.01) 0.09 (0.07) | 0.01 (0.02) 0.12(0.03) | 0.02(0.02) 0.12 (0.04) | 0.00 (0.00) 0.51(0.39)
Total 53.93 (0.40) 99.79 (1.08)|53.54 (0.62) 99.86 (1.04)|53.17 (0.31) 98.69 (1.02)|53.10 (0.23) 99.11 (0.59)[53.08 (0.39) 99.24 (1.13)
Na 0.00 (0.00) 0.01 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.01(0.01)
Mg 0.33(0.02) 0.33(0.02) | 0.33 (0.02) 0.33(0.02) | 0.32(0.01) 0.36(0.01) | 0.32(0.01) 0.37(0.00) | 0.33 (0.01) 0.37(0.00)
Ca 0.50 (0.00) 0.44 (0.01) | 0.49 (0.00) 0.45(0.03) | 0.50(0.01) 0.47(0.02) | 0.49(0.01) 0.44(0.01) | 0.49 (0.00) 0.44 (0.02)
Ti 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Cr 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Fe 0.17(0.02) 0.19(0.01) | 0.17 (0.02) 0.17(0.02) | 0.18 (0.01) 0.17 (0.00) | 0.18 (0.01) 0.18(0.01) | 0.18 (0.01) 0.17(0.01)
Mn 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
Mo 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Si 0.00 (0.00) 1.01(0.02) | 0.00 (0.00) 1.02(0.03) | 0.00 (0.00) 1.00(0.01) | 0.00 (0.00) 1.00(0.01) | 0.00 (0.00) 0.99(0.01)
Al 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.01(0.01)
Mo# 0.65(0.03) 0.63(0.01) | 0.66 (0.04) 0.66 (0.04) | 0.64 (0.02) 0.68 (0.01) | 0.64 (0.02) 0.67 (0.01) | 0.65(0.01) 0.68(0.02)
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Table 3.6a: composition of carbonate and silicate phases in the melted samples of Series 1. n

is the number of analyses. Atomic formula are calculated with 3 oxygen atoms. CPM =

carbonate part of the quenched melt. CpxDendr = clinopyroxene dendrites.

Run # ME380 ME384

Pressure 4.25 GPa 5.5 GPa

Temperature 1250°C 1300°C

Phase Arag CPM Cpx Fe-dol CPM CpxDendr
n 4 10 15 10 10 6
Na,O n.a. 0,00 (0.00) 0,01 (0.02) | 0,03 (0.02) 0,01(0.01) 0,21 (0.07)
MgO 7,41 (0.17) 4,84 (0.88) 14,39 (0.32)|14,15(0.70) 9,88 (0.40) 3,93 (0.37)
CaO 38,36 (0.70) 43,54 (2.31) 19,63 (0.85)|27,42 (0.48) 34,16 (1.04) 12,41 (2.83)
TiO; n.a. 0,00 (0.01) 0,01 (0.01) | 0,02 (0.03) 0,02 (0.02) 0,36 (0.04)
Cr,03 n.a. 0,04 (0.03) 0,01 (0.02) | 0,02 (0.02) 0,03 (0.04) 0,04 (0.03)
FeO 8,97 (0.13) 4,63 (1.47) 11,85(0.63)|11,58 (0.60) 8,80 (0.75) 31,02 (3.04)
MnO 0,31 (0.02) 0,22 (0.05) 0,21(0.03) | 0,08 (0.13) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00)
MoO; n.a. n.a. 0,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00)
SiO; 1,65 (0.55) 0,14 (0.21) 52,67 (0.64)| 0,03 (0.02) 0,44 (0.42) 44,39 (2.58)
Al,0O4 0,12 (0.01) 0,03 (0.03) 0,23 (0.09) | 0,02 (0.02) 0,05(0.04) 2,52 (0.37)
Total 56,82 (0.52) 53,42 (0.63) 99,02 (0.93) 53,33 (0.51) 53,38 (0.63) 94,88 (2.15)
Na 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,01 (0.00)
Mg 0,17 (0.00) 0,12 (0.02) 0,41 (0.01) | 0,35(0.01) 0,25(0.01) 0,13 (0.01)
Ca 0,65 (0.02) 0,80 (0.05) 0,40(0.02) | 0,49 (0.01) 0,61 (0.02) 0,29 (0.07)
Ti n.a. 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,01 (0.00)
Cr n.a. 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00)
Fe 0,12 (0.00) 0,07 (0.02) 0,19 (0.01) | 0,16 (0.01) 0,12 (0.01) 0,56 (0.05)
Mn 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00)
Mo n.a. n.a. 0,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,00 (0.00)
Si 0,03 (0.01) 0,00 (0.00) 1,00 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,01 (0.01) 0,96 (0.03)
Al 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,01 (0.00) | 0,00 (0.00) 0,00 (0.00) 0,06 (0.01)
Mg# 0,60 (0.00) 0,65 (0.03) 0,68 (0.01) | 0,68 (0.02) 0,67 (0.02) 0,18 (0.02)
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Table 3.6b: composition of carbonate and silicate phases in the melted samples of Series 1. n

is the number of analyses. Atomic formula are calculated with 3 oxygen atoms. CPM =

carbonate part of the quenched melt. CpxDendr = clinopyroxene dendrites.

ME382 ME398
Run #
Pressure 5.5 GPa 5.5 GPa
Temperature 1350°C 1425°C
Phase Fe-dol CPM CpxDendr Melt Melt Cpx
n 4 2 4 8 4 4
Na,O n.a. n.a. 0.22 (0.14) 0.04 (0.02) | 0.07 (0.03) 0.02 (0.02)
MgO 14.90 (0.79) 10.03 (0.32) 4.90 (0.46) 9.61 (0.06) |13.46 (0.09) 21.24 (0.26)
CaO 26.88 (0.73) 33.89(0.25) 11.50 (1.96) 30.97 (0.46) |29.12 (0.34) 12.35(0.38)
TiO; n.a. n.a. 0.38 (0.06) n.a. 0.01 (0.02) 0.02 (0.01)
Cr,03 n.a. n.a. 0.06 (0.04) n.a. 0.03 (0.07) 0.05(0.01)
FeO 11.40 (0.33) 9.26 (0.23) 32.93 (2.62) 11.38(0.42)| 8.90 (0.38) 10.45(0.12)
MnO 0.29 (0.09) 0.20 (0.04) 0.25(0.03) n.a. 0.23(0.02) 0.25(0.01)
MoO3 n.a. n.a. 0.00 (0.00) n.a. n.a. 0.00 (0.00)
SiO; 0.07 (0.03) 0.50(0.42) 44.28 (0.78) 3.49 (0.63) | 6.41 (0.45) 54.96 (0.29)
Al,O4 0.07 (0.03) 0.07 (0.08) 2.00(0.21) 0.20 (0.05) | 0.10 (0.01) 0.24 (0.09)
Total 53.61 (0.30) 53.94 (0.23) 96.53 (0.88) 55.71(0.67)|58.32 (0.61) 99.58 (0.39)
Na 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.01 (0.01) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Mg 0.37 (0.02) 0.25(0.01) 0.16 (0.01) 0.22 (0.00) | 0.28 (0.00) 0.58 (0.01)
Ca 0.47 (0.01) 0.60 (0.00) 0.26 (0.05) 0.52(0.02) | 0.43 (0.01) 0.24 (0.01)
Ti n.a. n.a. 0.01 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Cr n.a. n.a. 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Fe 0.16 (0.01) 0.13 (0.00) 0.59 (0.05) 0.15(0.00) | 0.10 (0.00) 0.16 (0.00)
Mn 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Mo n.a. n.a. 0.00 (0.00) n.a. n.a. 0.00 (0.00)
Si 0.00 (0.00) 0.01 (0.01) 0.95(0.01) 0.05(0.01) | 0.09 (0.01) 1.00 (0.00)
Al 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.05(0.00) 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.01 (0.00)
Mg# 0.70 (0.02) 0.66 (0.00) 0.21 (0.03) 0.60 (0.01) | 0.73 (0.01) 0.78 (0.00)
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Table 3.7a: composition of carbonate and silicate phases in the melted samples of Series 2. n

is the number of analyses. Atomic formula are calculated with 3 oxygen atoms.

Run # ME470 ME464 ME483
Pressure 4.25 GPa 4.25 GPa 5 GPa
Temperature 1050°C 1150°C 1150°C

Phase Fe-dol Cpx Arag Cpx Fe-dol Cpx

n 6 6 5 5 10 10
Na,O 0.01 (0.02) 0.09 (0.05) | 0.01(0.02) 0.05(0.03) | 0.01(0.02) 0.09 (0.06)
MgO 10.45 (1.34) 13.98 (0.34)| 2.15(0.48) 13.14(0.83) [10.40 (0.97) 14.35(0.65)
CaOo 33.11 (2.00) 18.31(0.94)| 51.23 (1.12) 21.58 (0.88) [32.87 (1.95) 18.18 (0.79)
TiO, 0.00 (0.01) 0.00 (0.00) | 0.02(0.03) 0.01(0.01) | 0.02(0.03) 0.02(0.02)
Cr,0; 0.02 (0.01) 0.01(0.01) | 0.01(0.02) 0.02(0.02) | 0.01 (0.01) 0.02(0.02)
FeO 9.61 (0.84) 14.48(0.93)| 3.08(0.44) 11.46(0.62) | 9.90 (0.89) 14.02 (0.90)
MnO 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
MoOs 0.02 (0.04) 0.04(0.03) | 0.01(0.01) 0.01(0.01) | 0.04(0.05) 0.08(0.10)
SiO; 0.04 (0.03) 52.67 (0.70)| 0.04 (0.03) 52.73(0.45) | 0.03 (0.02) 53.06 (1.11)
Al,O4 0.01 (0.01) 0.17(0.10) | 0.01 (0.02) 0.09 (0.06) | 0.01 (0.01) 0.17 (0.06)
Total 53.27 (0.45) 99.75 (0.67)| 56.56 (1.65) 99.09 (0.42) |53.30 (0.49) 99.97 (1.37)
Na 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Mg 0.26 (0.03) 0.39(0.01) | 0.05(0.01) 0.37(0.02) | 0.26 (0.02) 0.40(0.01)
Ca 0.60 (0.04) 0.37(0.02) | 0.90(0.01) 0.44 (0.02) | 0.60(0.03) 0.37(0.01)
Ti 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Cr 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Fe 0.14(0.01) 0.23(0.02) | 0.04(0.01) 0.18(0.01) | 0.14(0.01) 0.22(0.02)
Mn 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
Mo 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Si 0.00 (0.00) 1.00(0.00) | 0.00 (0.00) 1.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 1.00 (0.01)
Al 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Mg# 0.66 (0.01) 0.63(0.02) | 0.55(0.02) 0.67 (0.02) | 0.65(0.01) 0.65(0.02)
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Table 3.7b: composition of carbonate and silicate phases in the melted samples of Series 2. n is the number of analyses. Atomic formula are

calculated with 3 oxygen atoms. CPM = carbonate part of the quenched melt. CpxDendr = clinopyroxene dendrites.

Run # MEA474 MES517 ME469
Pressure 5.5 GPa 5.5 GPa 5.5 GPa
Temperature 1150°C 1250°C 1300°C

Phase Fe-dol CPM Cpx CpxDendr Fe-dol CPM Cpx CpxDendr Melt Cpx

n 2 3 4 4 4 3 6 2 3 3
Na,O 0.01 (0.02) 0.01(0.01) 0.11(0.07) 0.16(0.09) | 0.04(0.02) 0.01(0.01) 0.02(0.02) 0.08(0.01) | 0.01(0.01) 0.00 (0.00)
MgO 13.85(0.49) 8.25(0.49) 14.54(0.46) 6.77(2.63) | 14.45(0.27) 8.82(0.38) 15.29(0.56) 6.89(1.38) | 6.61 (0.50) 15.00 (0.12)
CaO 27.55(0.24) 35.26(1.82) 20.23(0.82) 13.14(2.46) | 27.96 (0.26) 35.59(0.43) 17.78 (0.59) 11.64 (3.22) | 40.08 (1.61) 19.46 (0.99)
TiO; 0.01 (0.01) 0.01 (0.01)  0.01(0.01) 0.03(0.02) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.01(0.00) 0.01(0.00) | 0.01(0.02) 0.00 (0.00)
Cr,03 0.01 (0.01) 0.01 (0.01)  0.05(0.01) 0.03(0.02) | 0.01(0.01) 0.00(0.00) 0.04(0.03) 0.01(0.00) | 0.02(0.02) 0.01(0.01)
FeO 11.70 (0.70) 8.93 (0.62) 11.42(0.06) 28.80(2.55) | 10.42(0.12) 8.62(0.91) 12.45(0.38) 31.73(3.94) | 7.31(0.50) 11.61(0.47)
MnO n.a. n.a. 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. n.a. 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
MoO3 0.02 (0.03) 0.10 (0.06)  0.03 (0.03) 0.33(0.36) | 0.02(0.03) 0.27(0.23) 0.03(0.02) 0.12(0.07) | 0.47(0.16) 0.01 (0.01)
SiO; 0.01 (0.01) 0.37(0.28) 53.53(0.29) 49.41(1.12) | 0.04 (0.03) 0.81(0.69) 52.84(1.10) 44.18(1.49) | 0.58 (0.48) 53.54 (0.39)
Al,O4 0.02 (0.00) 0.02 (0.03) 0.22(0.06) 0.64(0.15) | 0.02(0.02) 0.09 (0.05) 0.06(0.03) 0.12(0.00) | 0.04(0.03) 0.06 (0.02)
Total 53.18 (0.50) 52.96 (1.05) 100.14 (0.32) 99.31 (1.23) | 52.95(0.46) 54.21(1.26) 98.52 (1.56) 94.77 (0.76) | 55.13 (1.20) 99.70 (0.80)
Na 0.00 (0.00)  0.00 (0.00)  0.00(0.00) 0.01(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Mg 0.34 (0.01) 0.21(0.02) 0.41(0.01) 0.20(0.08) | 0.36(0.00) 0.22(0.01) 0.43(0.01) 0.22(0.05) | 0.16(0.02) 0.42(0.01)
Ca 0.49 (0.00) 0.65(0.02) 0.40(0.02) 0.28(0.06) | 0.50(0.00) 0.63(0.02) 0.36(0.02) 0.27(0.08) | 0.71(0.01)  0.39 (0.02)
Ti 0.00 (0.00)  0.00 (0.00)  0.00(0.00)  0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Cr 0.00 (0.00)  0.00 (0.00)  0.00(0.00)  0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Fe 0.16 (0.01) 0.13(0.01) 0.18(0.00) 0.49(0.04) | 0.14(0.00) 0.12(0.01) 0.20(0.01) 0.58(0.07) | 0.10(0.01) 0.18 (0.01)
Mn n.a. n.a. 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. n.a. 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) n.a. 0.00 (0.00)
Mo 0.00 (0.00)  0.00 (0.00)  0.00(0.00)  0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Si 0.00 (0.00)  0.01 (0.00)  1.00(0.00) 1.00(0.01) | 0.00(0.00) 0.01(0.01) 1.00(0.00) 0.96(0.03) | 0.01(0.01) 1.00 (0.00)
Al 0.00 (0.00)  0.00 (0.00)  0.00(0.00) 0.02(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
Mg# 0.68 (0.02) 0.62(0.01) 0.69 (0.01) 0.29(0.09) | 0.71(0.01)  0.65(0.03) 0.69 (0.01) 0.28(0.07) | 0.62(0.00) 0.70 (0.01)
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Table 3.7c: composition of carbonate and silicate phases in the melted samples of Series 2. n is the number of analyses. Atomic formula are

calculated with 3 oxygen atoms. CPM = carbonate part of the quenched melt. CpxDendr = clinopyroxene dendrites.

Run # ME485 ME468 ME512

Pressure 6 GPa 6 GPa 6 GPa

Temperature 1200°C 1250°C 1300°C

Phase Fe-dol Cpx Melt Cpx CPM Melt Cpx CpxDendr
n 12 8 3 9 9 3 10 5
Na,O 0.01 (0.02) 0.06 (0.02) | 0.03(0.03) 0.01(0.01) | 0.02(0.01) 0.04(0.02) 0.01(0.01) 0.03(0.01)
MgO 12.66 (0.65) 14.00 (0.22) | 8.07 (0.08) 16.92(0.57) | 9.38(0.73)  7.28 (0.06) 15.89(0.55) 7.81(0.78)
CaOoO 28.91(0.98) 19.61 (0.26) | 26.69 (0.11) 18.56 (1.55) | 34.26 (1.12) 26.55(0.37) 20.15(0.37) 16.30 (1.66)
TiO; 0.02 (0.03)  0.00(0.00) | 0.03(0.02) 0.00(0.00) | 0.02(0.04) 0.02(0.03) 0.01(0.02) 0.00(0.00)
Cr,03 0.01 (0.02) 0.02(0.02) | 0.01(0.02) 0.03(0.02) | 0.01(0.01) 0.01(0.03) 0.01(0.02) 0.00(0.01)
FeO 11.81(0.37) 12.81(0.38) | 11.66 (0.38) 9.89(0.96) | 9.02 (0.81) 11.84(0.38) 9.69(0.34) 24.42(1.38)
MnO 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00)
MoOs; 0.08 (0.12)  0.02(0.02) | 4.62(0.38) 0.02(0.02) | 0.38(0.39) 2.24(0.50) 0.04 (0.06) 0.37(0.21)
SiO, 0.03 (0.03) 52.66(0.85) | 14.20 (0.71) 53.58 (0.94) | 1.58(1.79) 9.09 (0.18) 53.77(0.91) 47.19 (1.07)
Al,O3 0.01 (0.01) 0.09 (0.06) | 0.44(0.03) 0.06(0.02) | 0.27(0.40) 2.88(0.22) 0.03(0.02) 0.16 (0.20)
Total 53.53 (0.55) 99.28 (1.01) | 65.75(1.29) 99.08 (1.17) | 54.92 (1.52) 59.94 (1.17) 99.61 (1.17) 96.28 (1.75)
Na 0.00 (0.00)  0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00)
Mg 0.31(0.02) 0.40(0.00) | 0.14(0.00) 0.47(0.01) | 0.22(0.02) 0.14(0.00) 0.44 (0.01) 0.24(0.02)
Ca 0.52 (0.02) 0.40(0.01) | 0.33(0.01) 0.37(0.03) | 0.59(0.04) 0.38(0.00) 0.40(0.01) 0.36(0.03)
Ti 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00)
Cr 0.00 (0.00)  0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00)
Fe 0.16 (0.00)  0.20(0.01) | 0.11(0.00) 0.15(0.02) | 0.12(0.01) 0.13(0.00) 0.15(0.01) 0.42(0.03)
Mn 0.00 (0.00)  0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00)
Mo 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.02(0.00) 0.00(0.00) | 0.00(0.00) 0.01(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00)
Si 0.00 (0.00)  1.00(0.00) | 0.17 (0.00)  1.00(0.00) | 0.02(0.03) 0.12(0.00) 1.00(0.00) 0.98(0.01)
Al 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) | 0.01(0.00) 0.00(0.00) | 0.01(0.01) 0.05(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.01)
Mg# 0.66 (0.01) 0.66(0.01) | 0.55(0.01) 0.75(0.01) | 0.65(0.03) 0.52(0.01) 0.74(0.01) 0.36(0.03)
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3- Expériences de nucléation de diamants

Les expériences décrites au paragraphe 2 n’ont pas permis de former des diamants,
mais ont conduit a la formation de graphite métastable dans le champ de stabilité du diamant.
J’ai cependant réalisé quelques expériences a plus haute pression / température afin de tester
la nucléation des diamants dans un liquide carbonaté — silicaté formé par la fusion du mélange

Fe-dolomite + quartz.

3-1 Protocole expérimental

Le tampon Mo/MoQO; n’est pas adapté aux expériences a trés haute température (voir
paragraphe 2). Les expériences de cette partie ont donc été réalisées avec une fugacité
d’oxygene intrinseéque (voir Série 1), considérée comme relativement oxydante. L’échantillon
de départ utilisé pour ces expériences est similaire aux expériences précédentes : il s’agit d’un
mélange de Fe-dolomite (74,8 wt%) et de quartz (25,2 wt%). Une liste des expériences

réalisées et leurs conditions P — T est donnée dans le Tableau 3.8.

Tableau 3.8 : conditions de pression — température des expériences de nucléation de diamants

Pression
Run # Assemblage Température (°C) | Durée Diamant
(GPa)
ME655 14M 14 1600 20h30 O
ME671 18M 8,5 1600 46 min O
MEG672 18M 8,5 1500 20h30 N
MEG673 18M 8,5 1400 96h N

3-2 Résultats

Les quatre échantillons montrent la présence de liquide carbonaté — silicaté en grande
proportion (Figure 3.8). La dolomite ferrifére n’est présente que jusqu’a 1400°C. La stishovite
(forme de haute pression de la coesite) est présente dans tous les échantillons. La texture des

¢échantillons ME673 et ME672 montre la présence d’un gradient de température.
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Effet du fer et de la fO, sur la stabilité¢ de carbonate + quartz

14 GPa — 1600°C 8.5 GPa - 1600°C

X90 200um

8,5 GPa — 1400°C

Figure 3.8 : image MEB (électrons rétrodiffusés) des expériences de nucléation de diamants

(fleches rouges).
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Effet du fer et de la fO, sur la stabilit¢ de carbonate + quartz

Seules les expériences réalisées a 1600°C ont conduit a la formation de diamant. Ces

diamants présentent de nombreuses macles, et mesurent jusqu’a ~100pum (Figure 3.9).

Figure 3.9 : image MEB (¢électrons secondaires) de diamants contenus dans les échantillons

ME655 (14 GPa —1600°C) et ME671 (8,5 GPa — 1600°C)

On note cependant que dans ces expériences, les capsules en AuPd ont partiellement
fondu au contact de I’échantillon. Des billes de AuPd sont présentes dans le liquide carbonaté
— silicaté, dont certaines sont au cceur de diamants (Figure 3.10). Par ailleurs, les liquides

contenus dans les échantillons a diamants contiennent du tungsténe (Tableau 3.9).

Tableau 3.9 : analyse microsonde en mode balayage (sur une zone de largeur ~30um) du

liquide carbonaté — silicaté dans I’échantillon ME671 (8,5 GPa — 1600°C) en wt %.

n=4 |MgO FeO CaO Re;0; WO; SiO; Al,O; Total
Moyenne | 14,04 422 24,46 0,06 1222 6,58 0,15 61,74

Ecart -type| 0,36 0,34 0,18 0,05 1,18 0,19 0,03 0,61
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Figure 3.10 : images MEB (électrons secondaires) de diamants ayant cristallisé a partir d’un

germe de AuPd (gris clair) dans un liquide carbonaté — silicaté a 8,5 GPa — 1600°C.

3-3 Discussion

L’¢étanchéité des capsules utilisées pour ces 4 expériences est fortement compromise

en raison de leur fusion partielle. L’observation des thermocouples montre aussi qu’ils ont

subi une forte oxydation (Figure 3.11). Les conditions d’oxydoréduction de ces échantillons

sont donc inconnues. Il est cependant clair que les diamants ont cristallisé par un phénomene

de nucléation hétérogene. De plus, la présence de tungsténe (issu du thermocouple) dans les

liquides carbonaté — silicatés a probablement servi a la réduction du liquide en diamant.

Liquide

ME&T 1

Figure 3.11: image

MEB (électrons
secondaires) de
I’oxydation du
thermocouple a 8,5
GPa — 1600°C.
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4- Discussion et perspectives

4-1 Stabilité des sédiments carbonatés subductés

Les expériences menées au cours de cette étude ont permis de montrer que la présence
de fer dans les carbonates contenus dans les sédiments ou dus a I’altération de la croiite
océanique diminue leur température de décarbonatation ainsi que leur température de fusion.
Des expériences a plus basse pression (<4,25 GPa) seraient nécessaires afin de déterminer a
partir de quelle profondeur 1’assemblage carbonate + quartz n’est plus stable. La présence de
veines d’altération dans les basaltes océaniques subductés peut cependant permettre, en
théorie, de recycler les carbonates en profondeur, jusqu’au domaine de stabilité des diamants.
Les processus de diffusion chimique / d’infiltration a I’interface slab / manteau sont donc

essentiels.

4-2 Formation du diamant en zone de subduction

Les expériences réalisées avec le tampon Mo/MoO, ont montré que les carbonates
portés par le slab sont déstabilisés a plus faible température en conditions réductrices. Il serait
intéressant de réaliser le méme type d’expériences en utilisant d’autres tampons réducteurs,
d’autant plus que celui-ci n’est pas adapté aux expériences de fusion. Une réduction des
carbonates a également été¢ observé a basse pression, formant du graphite métastable dans le
champ de stabilit¢ du diamant. L’utilisation de germes de nucléation pourrait permettre de
faire cristalliser des diamants dans ce type d’expériences. Les expériences de nucléation de
diamant a trés haute pression ont permis de montrer qu’ils pouvaient cristalliser a partir d’un
liquide formé par la fusion de ’assemblage Fe-dolomite + quartz, uniquement au dessus de
1600°C. De plus, les diamants formés ont cristallisé a partir de germes de AuPd et sont
probablement issus d’un effet réducteur du tungsténe dissout dans le liquide.

Une autre difficulté rencontrée lors de ces expériences réside dans la détermination du
degré d’oxydation du fer dans les silicates / oxydes. Le fer est en effet présent en trop faibles
quantités dans les minéraux pour déterminer le pourcentage de Fe*" par mesure de la position
du pic du fer sur la microsonde électronique (Fialin et al., 2001). Les calculs effectués a partir
des analyses quantitatives réalisées sur la microsonde n’ont pas non plus permis de détecter

du Fe*" (Droop, 1987). En augmentant la quantité de fer dans le matériel de départ, il serait
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éventuellement possible de caractériser les interactions rédox avec plus de précision.
L’utilisation de méthodes d’analyse plus précises (XANES) pourrait également étre

envisagée.
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Partie 4 :
Stabilité des carbonates subductés
au contact avec le manteau

et formation du diamant
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1- Introduction

Les expériences présentées dans la Partie 3 ont montré que les conditions réductrices
imposées par le coin mantellique diminuent la température/la pression de déstabilisation des
carbonates portés par la plaque océanique, provoquant ainsi la formation de graphite ou de
diamant. La diffusion chimique, ainsi que l’infiltration de fluides carbonés ou de liquides
carbonatés dans le coin mantellique sont des paramétres majeurs a prendre en compte dans
I’é¢tude des interactions a I’interface slab/manteau. Ainsi, cette partie a pour objectif d’étudier
les phénoménes d’échange a 1’interface entre un assemblage a Fe-dolomite + quartz et une
péridotite a grenat, et ce grace a 2 types d’expériences : (1) des expériences d’interactions et
(2) des expériences de mélange. Je présente d’abord rapidement le protocole expérimental
(paragraphe 2) puis j’expose les résultats sous la forme d’un manuscrit que je prévois de
soumettre la plus tot possible aprés ma soutenance a Journal of Petrology (paragraphe 3). Je

termine par une discussion des limites expérimentales et des perspectives (paragraphe 4).

2- Protocole expérimental

2-1 Expériences d’interactions

2-1-1 Objectif

Afin de comprendre les interactions qui se produisent entre les carbonates subductés et
le coin mantellique, j’ai réalis¢ des expériences d’interactions consistant & mettre en contact
un sédiment composé de dolomite ferrifere et quartz (de méme composition que pour les
expériences du Chapitre 3) et une péridotite a grenat. Ces expériences n’ont pas pour objectif
de reproduire une interface slab/manteau, mais visent a mieux caractériser les réactions et
autres phénomenes d’échange (diffusion, infiltration) entre les 2 systémes. Les expériences
ont été réalisées a 4,25 et 6 GPa, méme s’il est probable que les interactions entre carbonates

subductés et manteau sus-jacent commencent a plus faible pression.
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2-1-2 Expériences préliminaires

Dix expériences ont été réalisées sur la presse multi-enclumes Speed-1500 a SPring8
(Japon). Les conditions expérimentales sont résumées dans le tableau 4.1. Deux types de
péridotite a grenat ont été utilisées : une poudre de péridotite naturelle (Matsokul ; don du Dr
Robert P. Rapp) originaire du Lesotho et une péridotite synthétisée a 2,5 GPa — 1100°C sur
piston-cylindre a partir d’un gel de composition KLB1 simplifiée (KLB1 est une composition
type de péridotite fertile ; Takahashi, 1986). Dans les expériences d’interactions, le sédiment
et la péridotite ont été placés en contact dans une méme capsule, le sédiment étant placé en
haut afin de ne pas avoir d’effet gravitaire sur la diffusion des fluides ou des liquides carbonés

du sédiment vers la péridotite.

Tableau 4.1: Conditions expérimentales des expériences réalisées a Spring8

Conditions de synthése Expérience d’interaction
Run# Peridotite Pression  Température Durée Pression Température Durée Décarbonr?\tation (D)
(Gpa) (°C) (h) (Gpa) (°C) (h) ou fusion (F)
Sp8-8 Naturelle 4,25 650 1 4,25 950 0,5 F
Sp8-2 Naturelle 4,25 650 1 4,25 950 6 F
Sp8-7 Naturelle 4,25 650 1 4,25 1050 0,5 F
Sp8-11  Synthétique 4,25 650 1 425 ~1050 0,5 D
Sp8-12 Naturelle 4,25 650 1 4,25 1100 0,5 F
Sp8-1 Naturelle 4,25 650 1 4,25 1150 6 F
Sp8-9 Naturelle 6 650 1 6 900 0,5 D
Sp8-5 Naturelle 6 650 1 6 900 6 D
Sp8-3 Naturelle 6 650 1 6 ~1000 6 F
Sp8-13 Naturelle 6 650 1 Frittage seulement D

Deux types d’expériences ont été menées : des expériences subsolidus, afin d’étudier
la décarbonatation (Figure 4.1) et des expériences supersolidus, afin d’étudier la fusion des
sédiments au contact avec la péridotite (Figure 4.2). Dans les 2 cas, les charges
expérimentales (sédiments + péridotite) ont été frittées a 4,25 GPa ou 6 GPa — 650°C en début
d’expérience pour reconstituer (si possible) un texture typique d’une péridotite a grenat mais a
grain fin. Ces expériences préliminaires ont fait apparaitre une forte réactivit¢ a I’interface
sédiment/péridotite, en moins de 30 minutes. Ni graphite ni diamant n’a cependant été

observé dans ces expériences.
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant

Péridotite
synthétique

~1050°C (30min) 188 xm

6GPa/900°C (6h)

Figure 4.1 : images MEB (BSE) de 2 échantillons subsolidus. Dans chaque échantillon, les
sédiments ont été placés en haut et la péridotite en bas. Sp8-11 : péridotite synthétique ; Sp8-
5: péridotite naturelle (Matsokul). La =zone réactionnelle présente a [I’interface
sédiment/péridotite est constituée principalement de clinopyroxéne (blanc) et magnésite
(noir). L’abondance de magnésite Fe-mc (plages noires) dans la péridotite naturelle est liée a

la porosité importante de la péridotite initiale qui a facilité ’infiltration du carbone.
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Liqude ¢

Cpx

Figure 4.2 : images MEB (BSE) de 2 échantillons supersolidus. Dans chaque échantillon, les
sédiments ont été placés en haut et la péridotite en bas. Sp8-2 : cas d’un faible taux de fusion,
avec des mégacristaux de cpx et un liquide carbonaté silicaté a I’interface sédiment/péridotite.
Sp8-1 : cas d’un fort taux de fusion, avec un liquide carbonaté silicaté qui occupe un tiers de
la capsule entre les sédiments (non visibles sur cette image) et la péridotite (en bas de

I’image).
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Ces expériences préliminaires ont permis de mettre en évidence un certain nombre de
difficultés :
(1) la synthese / le frittage de la péridotite : aucune des 2 méthodes employées pour réduire la
porosité n’a été totalement efficace. En effet, la synthése a partir d’un gel a abouti a la
formation de grains de taille infra-micrométrique et des hétérogénéités chimiques n’ont pu
étre «effacées ». Le frittage qui a été réalis¢é a 650°C juste avant les expériences
d’interactions n’a quant a lui que trés peu réduit la porosité (en raison trés probablement
d’une température trop faible). De plus, durant cette étape de frittage, une réaction entre le
sédiment et la péridotite a déja lieu (observée grace a 1’expérience Sp8-13).
(2) les effets de bords dans les capsules : la plupart des échantillons montre une migration
préférentielle du liquide ou du fluide en bordure de capsule coté péridotite.
(3) les propriétés de I’interface sdiment/péridotite : en raison de la position inclinée de
I’assemblage (et par conséquent des capsules) lors de ces expériences et du mauvais frittage
des échantillons de départ (péridotite naturelle), I’interface entre sédiment et péridotite a
parfois bougé durant les expériences en relation avec la gravité. Ceci a provoqué un mélange

partiel des 2 composants et compromis 1’exploitation des charges.

Par ailleurs, dans ces expériences préliminaires, la formation de liquide au contact
entre le sédiment et la péridotite a grenat a eu lieu dés 950°C a 4,25 GPa et ~1000°C a 6GPa.
Cependant, le fait que les expériences réalisées a 6GPa — 1100°C dans le paragraphe 2 n’ont
pas conduit a la fusion laissent penser que les conditions de pression réelles des expériences

Sp8-3, Sp8-5, Sp8-9 et Sp8-13 sont inférieures a 6 GPa.

2-1-3 Protocole adopté

Les expériences préliminaires ont permis de mettre en place un protocole visant a
limiter au maximum les problémes observés. Ainsi, le frittage des poudres de péridotite
naturelle et de sédiments a été choisi car la synthése a partir d’un gel s’est avérée tres difficile
aux températures de notre étude (taille des grains infra-micrométrique, subsistance de
couronnes réactionnelles...). De plus, les échantillons frittés ont été conservés a I’intérieur des
capsules utilisées pour les frittages, et ce, afin de réduire les problémes de bord de capsules.
Les capsules de sédiment et de péridotite ont été sciées afin d’obtenir une interface plane et
propre : une partie de chaque capsule est destinée a la réalisation d’une expérience

d’interaction ; I’autre est gardée comme témoin pour caractériser la texture et la porosité des
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échantillons frittés. Les demi-capsules récupérées pour 1’ expérience d’interaction sont
placées 1’'une contre I’autre, puis une feuille d’or est enroulée autour d’elles et pliée aux
extrémités pour former une capsule externe afin de limiter les éventuelles fuites de matériel
(CO,). Les expériences ont toutes été réalisées sur la presse multi-enclumes du Laboratoire

Magmas et Volcans, a I’aide de 1’assemblage 18M.

2-2 Expériences de mélange

2-2-1 Objectif

Pour faciliter I’interprétation des expériences d’interactions décrites ci-dessus, il est
nécessaire de connaitre les relations de phases a I’équilibre pour des compositions
correspondant a des mélanges homogenes de péridotite et de sédiment. Plusieurs expériences
ont donc été réalisées dans lesquelles les deux composants de départ (la péridotite a grenat
Matsokul et le sédiment composé de dolomite ferrifére et de quartz) ont été mélangés dans
des proportions variables. La pression a été fixée a 6 GPa et la température a 900°C et 1100°C

afin de comparer les résultats obtenus avec les expériences d’interactions.

2-2-2 Protocole expérimental

Les phases en présence a la fin de I’expérience et leurs compositions doivent étre
controlées par 1’état d’oxydation intrinséque du mélange sédiment/péridotite, et non par des
conditions d’oxydoréduction qui seraient imposées par le milieu extérieur. Pour isoler les
mélanges de départ du milieu environnant, j’ai utilis¢ des capsules de AuPd (80-20% pds) que
j’ai soudées aux deux extrémités. Tout comme les expériences d’interactions, les expériences
de mélange ont été réalisées sur la presse multi-enclumes du Laboratoire Magmas et Volcans,

avec I’assemblage 18M.
3- Contraintes expérimentales sur la stabilité des carbonates, la carbonatation

des péridotites et la formation des diamants durant la subduction (manuscrit a

soumettre a Journal of Petrology)
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Experimental constraints on carbonate stability, peridotite

carbonation and diamond formation during subduction
A.Martinl, T. Hammoudal, D. Laportel, K. Kogal, T. Kawamoto®

'Université Blaise Pascal, Laboratoire Magmas et Volcans
CNRS, UMR 6524 , 5 rue Kessler, 63038 Clermont-Ferrand Cedex, France
*Graduate School of Science, Kyoto University, Kyoto 606-8602, Japan

3-1 Abstract

In order to study the interaction mechanisms acting along the interface between the
subducted slab and the overlying mantle, we performed high pressure — high temperature
experiments in which the starting materials were different kinds of mixtures of sediment
(ferroan dolomite + quartz) and garnet peridotite. In a first series of experiments, we studied
the reaction and migration processes operating along the interface between a cylinder of
sediment and a cylinder of garnet peridotite. In a second series of experiments, homogeneous
mixtures of sediment and garnet peridotite were prepared to characterize the equilibrium
phase relationships as a function of the sediment/peridotite ratio. We show that the
destabilization temperature of a subducted sediment composed of ferroan dolomite and quartz
is less than 900°C at 6GPa when in contact with a garnet peridotite or a harzburgite. Thus,
previous studies realized on closed sediment systems at equilibrium overestimate the
maximum stability depth of siliceous dolomitic sediments (Wyllie et al., 1983; Luth, 1999).
We also show that CO; can infiltrate the garnet peridotite if it is porous. CO; then reacts with
silicates to form ferroan magnesite and clinopyroxene. A reaction zone composed of
clinopyroxene + ferroan magnesite + garnet is also produced at the interface between
subducted sediment and peridotitic mantle wedge. The same kind of assemblage was
produced in the mixing experiments. Moreover, a redox reaction occurs between carbonates
and the iron of the peridotite silicates yielding reduced carbon, in the form of metastable
graphite. Considering the fact that our experimental conditions are in the stability field of

diamond, we show that diamond can crystallize in the slab in contact with the mantle wedge.
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3-2 Introduction

Carbon dioxide emissions at oceanic ridges, the presence of graphite or diamond in
mantle xenoliths and the occurrence of carbonatitic volcanoes are all evidence of the presence
of carbon in the Earth’s mantle. However, mass balance calculations show that carbon should
have totally disappeared due the CO, emissions at ocean ridges, considering the initial
proportion of carbon in the Earth (Zhang and Zindler, 1993; Javoy, 1997). This implies that
carbon is recycled at subduction zones. One possibility is that carbonates carried by oceanic
plates (in the form of sediments or alteration products of basalts) are introduced in the mantle
by subduction.

The fate of carbonates during subduction and their stability in the mantle are not only
a function of their composition and of the pressure — temperature path of the slab, but depend
also on the composition of the surrounding materials (Kushiro, 1975; Wyllie et al., 1983;
Luth, 1995; Knoche et al, 1999) and on the oxygen fugacity of the system. The main question
at this point is to know what are the fO, conditions at the contact zone between the subducted
plate and the overlying mantle and which paramaters control the fO,. Redox conditions in the
peridotitic mantle are often considered to be near the fayalite + O, = magnetite + quartz
(FMQ) synthetic buffer (between FMQ+2 and FMQ-5; Ballhaus, 1993 ; McCammon et al.,
2001; Parkinson and Arculus, 1999). Oxidation state of iron is often thought to control the
redox conditions in the upper mantle. After Canil et al. (1994), carbon can also be present in
sufficient proportion to buffer the oxidation state of iron. The reaction which occurs is 3FeO
(silicate) + carbonate = 2Fe,05 (silicate) + C. In the case where the carbon molar proportion
in the peridotite is higher than that of all other element with various oxidation state (including
iron), the equilibria EMOG and EMOD (enstatite + magnesite = forsterite + 2C [graphite or
diamond] + 2 O,; Eggler et Baker, 1982) will control the fO, in a carbonated peridotite. The
carbonated sediment or eclogite are thought to be on the high fO, side of the reactions DCDG
and DCDD (dol + coes = di + 2 C [graphite or diamond] + O,; abbreviations used for the
minerals are listed in Fig.4.3). Thus, some consequences on the slab/mantle interface can be
deduces: (i) if the peridotite is carbon-rich, the redox conditions at the interface between
carbonated sediment and peridotite should be between the buffers DCDG/D and EMOG/D.
Luth (1993, 1999) showed that there is a restricted field in the P-T-fO, space where
carbonates should be stable in a peridotite (on the high fO; side of the EMOD reaction; see
Fig. 4.3), whereas diamond should be stable in a carbonated eclogite or sediment (on the low

fO, side of the DCDD reaction). According to Luth (1999), this means that “if the EMOD
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reaction in peridotite imposes its fO, on coexisting eclogite (or sediment), diamond-bearing
eclogite could coexist with peridotite containing carbonate or both carbonate and diamond”.
(i1) fO, gradient is strong in a short distance at slab / mantle interface. (iii) redox reactions
between sediment and peridotite must be determined (especially, reactions mecanisms). (iv)
The oxygen transfer from the slab to the mantle wedge should be strongly dependent on the
presence or absence of a fluid-phase like CO,, and on its transport properties (Watson and

Brenan, 1987; Brenan and Watson, 1988).

900 °C

coes + dol
di+ CO,

Pressure (GPa)

13 12 11 10 9 8
log 1O,

Figure 4.3: Pressure-log fO, section at 900°C (modified after Luth, 1999). The field in grey
corresponds to the conditions where carbon is stable as carbonates in a peridotite and as
graphite or diamond in a carbonated eclogite or in a sediment. The following abbreviations
are used for the minerals: coes, coesite SiOy; di, diopside CaMgSi,Og; en, enstatite MgSiOs;
fo, forsterite Mg,Si04; dol, dolomite CaMg(CO3),; me, magnesite MgCOs. Three non-redox
reactions are illustrated: graphite = diamond, 2 coes+ 1 dol=1 di+ 2 CO,, and en + mc = fo
+ CO,. The reaction graphite + O, = CO, (GCO) is from Frost and Wood (1997). The
reactions EMOG and EMOD (en + mc = fo + C [graphite or diamond] + O,) were calculated
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using the equations of Eggler and Baker (1982) and the data set of Holland and Powell
(1998). We shifted those 2 reactions about 0.3 units log fO, to the left so that they cross the
GCO curve (which is accurate within 0.1 log unit) at the junction with the reaction en + mc =
fo + CO,. We calculated the slopes of the reactions DCDG and DCDD (dol + coes =di + 2 C
[graphite or diamond]) + O,) using Holland and Powell’s (1998) data set and their distance to
the EMOG/D buffers using the equations given by Luth (1993).

In order to determine the exchange mechanisms (reaction, diffusion, infiltration) at the
interface between a carbonate-bearing slab and the overlying mantle wedge, we performed
two types of experiments using mixtures of sediment (ferroan dolomite + quartz) and garnet
peridotite as starting materials. In the “peridotite-sediment interaction” experiments, we
studied the reaction and migration processes operating along the interface between a cylinder
of sediment and a cylinder of garnet peridotite. In the phase equilibrium experiments,
homogeneous mixtures of sediment and garnet peridotite were prepared to characterize the
equilibrium phase relationships as a function of the sediment/peridotite ratio. Our goals were
(1) to constrain the mechanisms and the extent of carbon transfer from the slab to the mantle
in subduction zones and its effects on the mineralogy and composition of the Wadati-Benioff
zone, and (2) to evaluate the conditions of diamond formation at subduction zones. The
experiments were made in a multi-anvil press, and run at 6 GPa - 900°C and 1100°C to
reproduce the P-T conditions in a hot subduction zone and to work in the stability field of

diamond.

3-3 Experimental method and analysis
3-3-1 Experimental procedure
3-3-1-1 Peridotite-sediment interaction experiments
Fifteen peridotite-sediment interaction experiments were performed either in a 1500
ton multi-anvil apparatus (Speed-1500) at SPring8 (JASRI, Japan) or in the 1000 ton multi-
anvil apparatus of Laboratoire Magmas et Volcans using a split cylinder system (see

Hammouda, 2003, for technical details). This article is focused on three interaction

experiments carried out in Laboratoire Magmas et Volcans. The other experiments allowed us
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to develop and improve the experimental procedure, and will not be discussed any further.
Cylinders of sediment, 2 mm in diameter and about 1.7-1.8 mm in length, were prepared by
subjecting a mixture of natural ferroan dolomite and quartz to high pressure and high
temperature (5.5GPa-1000°C) for 2h. The run products were dense aggregates of Fe-dolomite
+ coesite. The weight fraction of quartz in the mixture was 25 %; the bulk composition of the
sediment is given in Table 4.2. Cylinders of fine-grained peridotite (same dimensions as
sediment cylinders) were synthesized at 6GPa-900°C for 2h using a powder of natural garnet
peridotite from Lesotho (Matsokul; Table 4.2) as starting material. This peridotite contains
54.9 wt% olivine, 37.7 wt% orthopyroxene, 5.8 wt% garnet and 1.6 wt% clinopyroxene. All
the synthesis experiments were made in a multi-anvil press using gold-palladium (80:20 in wt
%) as precious metal containers.

At the end of a synthesis experiment, the capsule was cut at one extremity and dried.
The long piece, about 1 mm long, was kept for an interaction experiment; the short piece was
put aside for textural and mineralogical characterization. The starting materials for an
interaction experiments was a bilayer made of a sediment cylinder and a garnet peridotite
cylinder packed together into a rolled and folded Au foil (Fig. 4.3). The bilayer was placed
into a 18/11 type assembly (octahedron edge length in mm / troncature length of the anvil in
mm; Hammouda, 2003), and then loaded into the multi-anvil press. The orientation of the
sample was such that the lighter material (sediment) was on top of the denser one (peridotite)
to eliminate the effect of gravity on CO, mobility at the interface. Pressure-temperature
conditions were fixed at 6 GPa-900°C and 1100°C with two run durations: 0.5 hour (ME736
and MES872) and 12 hours (ME784). Pressure was first increased to 6 GPa in about 2 hours.
Then the sample was heated by increasing the electrical power in the LaCrO; furnace. The
duration of the heating ramp was less than 5 minutes in order to avoid low-temperature
reactions. Temperature was controlled with a WysRes-W74Reys thermocouple which was
crossed at the bottom of the capsule. The experiments were quenched by shutting off the
electrical power: temperature dropped to ~100°C in less than 4 seconds. The duration of the

decompression ramp was set to 6-7 hours.
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Table 4.2: Compositions of peridotite and sediment in the interaction experiments, and

compositions of peridotite-sediment mixtures P23, P59, and P77 used in the phase

equilibrium experiments (in wt%). All the compositions are recalculated to 100 %.

Oxide wt%  Peridotite®  Sediment ° P23 °¢ P59 ¢ P77 ¢
Na,O 0.11 0 0.03 0.06 0.08
MgO 42.17 9.80 18.77 28.83 34.69
CaO 0.79 20.40 14.97 8.87 5.32
Cr03 0.38 0 0.11 0.22 0.29
FeO 5.83 10.90 9.50 7.92 7.00
MnO 0.10 0 0.03 0.06 0.08
K,0 0.18 0 0.05 0.11 0.14
Si0; 46.58 25.50 31.34 37.90 41.71
Al O3 1.54 0 0.43 0.91 1.18
TiO, 0.03 0 0.01 0.02 0.02
H,O 2.29 0 0.63 1.35 1.76
CcO,! 0 33.40 24.15 13.76 7.72
mg# 0.93 0.62 0.78 0.87 0.90

? Peridotite (Matsoku 1) was analysed by ICP-AES in the geochemistry laboratory, Clermont-Ferrand.

® The sediment is composed of 75 wt % natural ferroan dolomite and 25 wt % quartz; its composition was

calculated using the composition of Fe-dol (analysed with the electron microprobe, with CO, computed by

difference to 100%) and the proportions of dolomite and quartz in the mixture.

¢ Compositions computed using the mass fractions of peridotite in mixtures P23, P59, and P77 ( 22.7, 58.8,

and 76.9 %, respectively).

4 CO, was not analysed in the peridotite.
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Figure 4.4: Optical image of sample ME784 showing the reaction zone (large, white arrow)
at the interface between the sediments (white, at the top) and the peridotite (grey, at the
bottom). The outer boundaries of the Au-Pd containers and of the Au foil are outlined by thin
white lines; the dashed white line corresponds to the original contact between the sediment

capsule and the peridotite capsule.

156



3-3-1-2 Phase equilibrium experiments

The phase equilibrium experiments were carried out at 6 GPa and either 900°C or
1100°C, using homogeneous mixtures of garnet peridotite and sediment as starting materials.
We used the same peridotite and sediment compositions as in the interaction experiments
(Table 4.2), and we prepared three different mixtures to characterize the effect of
sediment/peridotite ratio on the equilibrium phase relationships: P23, P59 and P77 (with
weight fractions of peridotite equal to 22.7, 58.8, and 76.9 %; Table 4.3). The duration of the
experiments was 4-5 days. The experimental protocol for compression, heating, quenching

and decompression was the same as for the interaction experiments.

Table 4.3: Summary of run information *.

T T (hr) P/(P+S)° C/Fe” Phase assemblages®
Peridotite / sediment interaction experiments
ME736 900°C 0.5
ME784 900°C 12
MES72 1100°C 0.5

Phase equilibrium experiments

ME&g42 900°C 120 22.7 3.9 Fe-mc (16.2), Fe-dol (41.3), coes (21.2), cpx (21.3), graph (tr), grt (tr)
MES839 1100°C 94 22.7 3.9 Fe-mc (14.2), Fe-dol (47.2), coes (20.3), cpx (18.3)

MEZg867 900°C 120 58.8 22 Fe-mc (33.7), coes (3.6), cpx (36.1), opx (25.9), grt (0.8)

MES836 1100°C 98 58.8 22 Fe-mc (36.2), coes (5.0), cpx (23.4), opx (34.5), grt (1.0)

MES844 900°C 116 76.9 1.2 Fe-mc (23.2), cpx (17.9), opx (57.6), grt (1.4), ol (tr)

MES834 1100°C 95 76.9 1.2 Fe-mc (23.1), cpx (18.9), opx (44.7), grt (3.2), 0l (10.2)

? All the experiments were run at 6 GPa in the 1000-T multi-anvil press of Laboratoire Magmas and Volcans.

®P/(P+S) and C/Fe are the proportion of peridotite (in wt%) and the atomic ratio carbon over iron in the sediment-peridotite
mixture of the phase equilibrium experiments, respectively.

“ The numbers in parentheses are the phase fractions in wt % (“tr” stands for traces); the error is estimated to be about + 3 wt
%. We first measured volume fractions by image analysis of SEM microphotographs. The volume fractions were then
converted to mass fractions using the following densities: 3.2 for Fe-mc; 2.9 for Fe-dol; 2.65 for coes; 3.4 for cpx and opx; 4

for grt=4; and 3.5 for ol.
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3-3-2 Sample preparation and analytical techniques

Experimental samples were embedded in epoxy, ground and polished with alumina
powder (Ium and 0.03pum) in order to expose a longitudinal midsection. Textures and phase
assemblages were first characterized by scanning electron microscopy (SEM) using back-
scattered electron (BSE) imaging and energy dispersive X-ray spectrometry (for phase
identification and chemical mapping). Microanalyses and chemical maps were made with an
electron microprobe (Cameca SX100) using wavelength dispersive spectroscopy (accelerating
voltage: 15kV; beam current: 15 nA for silicates, and 8 nA for carbonates with a 2um
defocused beam). Raman spectra were acquired with a Jobin-Yvon (T64000) spectrometer

using a 514.5nm laser beam, in order to distinguish graphite/diamond polymorphs.

3-4 Results

3-4-1 Peridotite-sediment interaction experiments

A distinct feature of the peridotite-sediment interaction runs is the formation of a new
layer at the interface between peridotite and sediment (Fig. 4.4): we call this layer the
‘reaction zone’. Below, we first describe the texture and phase assemblage of the reaction
zone as well as the transformations observed in the sediment and in the peridotite, then we
report the chemical changes that occurred during the experiments. We use the following
abbreviations for carbonates and silicates: ‘Fe-dol” represents ferroan dolomite
Ca(Mg,Fe)(COs),, ‘Fe-mc’ ferroan magnesite (Mg, Fe)(COs),, ‘mc’ magnesite MgCOs, ‘arag’
aragonite CaCOs, ‘graph’ graphite, ‘coes’ coesite SiO,, ‘opx’ orthopyroxene (Mg,Fe)SiOs,
‘cpx’ clinopyroxene Ca(Mg,Fe)Si,0g, ‘grt’ garnet and ‘ol” olivine (Mg,Fe),S104.

3-4-1-1 Textures and phase assemblages

Figures 3 and 4 show the textures and phase assemblages obtained in the two
experiments at 900°C: ME736 (30 minutes; Fig. 4.5) and ME784 (12 hours; Fig. 4.6). We do
not show SEM images of sample ME872 (1100°C-30 minutes) because it is very similar to
sample ME736. Major phase changes occurred along the peridotite-sediment interface,
forming the aforementioned reaction zone. Despite these changes, the boundary between

sediment and peridotite remains visible even after 12 hours of reaction (Fig. 4.6a).
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Accordingly, the reaction zone can be separated into 2 parts (Fig. 4.7): (1) the upper reaction
zone above the interface (that is, on the sediment side of the bilayer) and (2) the lower
reaction zone below the interface (that is, on the peridotite side). In addition, evidence of large
infiltration of CO, across the peridotite is given by the spreading of carbonates down to the
bottom of the capsule. As the three samples exhibit the same overall texture, we will consider

them together and describe successively the sediment, the reaction zone, and the peridotite.

Sediment
The two main features of interest in the sediment are: (1) the observation of graphite veins in
the two experiments at 900°C (but not in the experiment at 1100°C); and (2) the dissociation
of Fe-dolomite into aragonite and ferroan magnesite in sample ME784 (900°C-12 hr; Fig.
4.6b), but not in samples ME736 (900°C-30 min) and ME872 (1100°C-30 min). The texture
of the dissociated dolomite is eutectoid (Fig. 4.6b); aragonite and ferroan magnesite grains are
larger near the peridotite. Fe-dol is supposed to dissociate below about 950°C at 6GPa (Luth,
2001), according to the reaction:
Ca(Mg,Fe)(CO3), — CaCO; + (Mg,Fe)COs (1)

Fe-dol — arag + Fe-mc

As the dissociation conditions are close to the P-T conditions of runs ME736 and ME784, a
small difference in the actual temperature of these two experiments (with a slightly larger
temperature in run ME736) could explain the fact that dolomite dissociated only in run
ME784. Alternatively, the fact that dolomite did not dissociate in run ME736 may be due to

kinetic effects, as this run was only 30 minutes long, as compared to 12 hours for run ME784.

Reaction zone

The peridotite and the sediment are separated by a ‘reaction zone’, whose thickness
increases with time (Figs. 4.5a, 4.6a): from = 10-30um after 30 minutes (ME736 and ME&72)
to 70um in the 12-hr experiment (ME784). The original peridotite-sediment interface, which
remains visible even after 12 hours, allows to separate the reaction zone into an upper part
and a lower part (above and below the original interface, respectively). The main features of
the upper reaction zone may be summarized as follows:

(1) The growth of clinopyroxene between coesite and ferroan dolomite (Figs. 4.5b-c,e

and 4.6b). Cpx grains are dendritic in samples ME736 and ME872, and poikilitic with many
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inclusions of coesite and carbonates in sample ME784. With the exception of the upper
reaction zone, cpx is totally absent

(2) The development of a ‘front’ of ferroan magnesite, which is only 3-4um thick after
30 minutes at 900°C (Fig. 4.5b), and about 20um thick after 12 hours at 900°C (Fig. 4.6b,e).
The Fe-mc front is about 10um thick in sample ME872 (1100°C-30 min), and it is separated
from the sediment by a thin layer (= 5 um) of iron-depleted Fe-dolomite (with a mg# of 0.78,
as compared to 0.68 for Fe-dol in the sediment far from the peridotite).

(3) The precipitation of graphite veins (only in sample ME736; Figs. 4.5e,f and 4.8)
along the interface between the upper and lower reaction zone, where the sediment was in
contact with an opx grain from the peridotite. Graphite was characterised by Raman
spectroscopy. The resulting spectra (Fig. 4.9) show approximately the same height for the G
peak (at about 1600 cm™) and the D peak (at 1350-1360 cm™), indicating a relatively high
degree of disordering (Wopenka and Pasteris, 1993; Beyssac et al., 2003).

The main part of the lower reaction zone is composed an assemblage of ferroan
magnesite and clinopyroxene showing a symplectite texture. Its thickness is constant all along
the interface, ranging from less than 10pum after 30 minutes at 900°C or 1100°C, to about
50um after 12 hours at 900°C. Ghosts of olivine and orthopyroxene grains can still be
observed (Fig. 4.5¢) because the proportion of ferroan magnesite in the symplectitic
assemblage is larger in ancient peridotitic olivine than in ancient orthopyroxene. The Fe-mc +
cpx symplectite is always separated from the olivine grains in the peridotite by a thin layer of
orthopyroxene (<5um; Figs. 4.5b, 4.6e and 4.7). These orthopyroxene layers that grew at the
expense of olivine, are labelled opx, to distinguish them from the original opx grains from
the peridotite (opx;). In sample ME872, the layers of opx; also contain very small grains of
Fe-magnesite. Peridotitic garnets in contact with the sediment show no distinct evidence of

reaction (Fig. 4.5¢).

Peridotite

A number of small isolated ‘pockets’ of clinopyroxene and magnesite are observed
within the peridotite, down to the bottom of the capsule (Figs. 4.5d, 4.6d). In these pockets,
clinopyroxene is in contact with orthopyroxene while magnesite touches olivine (Fig. 4.5d).
Very thin orthopyroxene rims were also observed around olivine. Many cracks formed in the
three samples (Figs. 4.5a and 4.6a,c). Some of them contain carbonate grains. It is not clear at

present whether they formed during the experiments or during quench or sample preparation.
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant

opx, <cpx + Fe-mg

‘pockets’
10pm /

Figure 4.5: BSE images of sample ME736 (900°C - 30 min). (a) Overall view of the
interface, with the sediment at the top and the peridotite at the bottom. (b-c) View of the
interface between the sediment and the peridotite; note the (c) non-reacted garnet in contact
with sediment in (c). The abbreviations are given in the text. The label ‘cpx + Fe-mc’ refers to
the symplectite of clinopyroxene + Fe-magnesite; opx; refers to the thin opx layer that grew at
the expense of olivine in contact with symplectite (opx; corresponds to the original opx grains
in the peridotite). (d) ‘Pocket’ of magnesite and clinopyroxene at a grain boundary of the
peridotite. (e-f) BSE image of the reaction zone and the corresponding chemical map,
obtained by stacking the X-ray maps of Ca (red), Mg (green), and Si (blue); note the presence

of a graphite vein parallel to the interface (in black).
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant

Figure 4.6: BSE images of sample ME784 (900°C - 12 hours). (a) Overall view of the
interface, with the sediment at the top and the peridotite at the bottom. (b) View of the upper
part of the reaction zone and the lower part of the sediment: note the eutectoid texture formed
by aragonite and ferroan magnesite in the sediment, and the layer of ferroan magnesite and
the aggregates of clinopyroxenes in the upper reaction zone. (c) Cracks in the peridotite
perpendicular to the interface, and (d) ‘pockets’ of clinopyroxene and magnesite at grain
boundaries in the peridotite. (e-f) BSE image of the reaction zone and the chemical map

obtained by stacking the X-ray maps of Ca (red), Mg (green), and Si (blue).
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant
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Figure 4.7: Schematic view of the reaction zone at 900°C after 12 hours. The dashed line
represents the starting interface between peridotite and sediment. For the sake of clarity, the
“pockets” of cpx + mc at grain boundaries in the peridotite and the graphite veins at the
peridotite-sediment interface or in the sediment are not represented. arag = aragonite; Fe-mc =
ferroan magnesite; coes = coesite; cpx = clinopyroxene; opx = orthopyroxene; ol = olivine;

grt = garnet.

Sediment

Graphite
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Figure 4.8: Optical images of sample ME736 (reflected light, see Fig.3e for SEM image of
Fig.6a), showing some of the graphite veins (arrows) observed at the peridotite-sediment

interface. These veins were found only in front of orthopyroxenes of the peridotite.
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Figure 4.9: Raman spectra of the graphite vein (intensity plotted as a function of Raman
shift) in samples ME736 (interaction experiment at 900°C) and ME842 (sediment-peridotite
mixture P23 at 900°C).
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Table 4.4: Average microprobe analyses (and 1 -c standard deviations in parentheses) of the silicate phases in sample ME784 (900°C-12 hr).

Phase 2 Opx, Opx, ol Cpx peridotite  Cpx symplectite Cpx URZ Grt
n® 22 12 18 11 8 10 14
Na,O 0.11(0.04)  0.02(0.03)  0.00 (0.00) 0.50 (0.32) 0.33 (0.06) 046 (0.16)  0.02 (0.02)
MgO 3572 (0.31)  36.78(0.79) 50.87 (0.50)  18.70 (0.44) 17.79 (1.07) 14.01 (0.62)  21.67(2.15)
K,0 0.01(0.01)  0.01(0.02) 0.01(0.01)  0.02(0.02) 0.13 (0.03) 0.13(0.03)  0.01(0.01)
CaO 047 (0.04)  0.19(0.12)  0.04(0.03)  22.23(1.07) 20.36 (0.91) 2331(0.54)  5.48 (0.44)
Tio, 0.03(0.03)  0.04(0.02)  0.03(0.03)  0.03(0.03) 0.03 (0.03) 0.02 (0.03)  0.09 (0.08)
Cr,0; 028 (0.05)  0.08(0.07)  0.04(0.04)  0.49(0.22) 0.16 (0.08) 0.04 (0.03)  3.96(0.71)
NiO 0.10 (0.02)  0.29(0.08)  0.38(0.03)  0.06(0.02) 0.08 (0.05) 0.04 (0.02)  0.02(0.02)
FeO 4.56 (0.08)  4.03(024)  7.22(0.15)  2.40(0.21) 5.92 (0.59) 701 (0.51)  6.98 (0.52)
MnO 0.10 (0.03)  0.07(0.04)  0.09(0.03)  0.08(0.02) 0.10 (0.03) 0.08 (0.03)  0.32(0.05)
Sio, 58.69 (0.33) 58.17(1.03) 41.65(027)  54.96 (1.01) 49.41 (1.10) 54.45(0.74)  42.96 (1.85)
AlLO, 0.72(0.12)  0.15(0.15)  0.01(0.01)  0.73 (0.64) 0.56 (0.35) 073 (0.34)  19.22 (2.81)
Total 100.77 (0.53)  99.81 (0.96) 100.24 (0.62)  100.18 (0.78) 94.84 (1.22) 100.28 (0.79)  100.59 (0.56)
Xca® 0.01 (0.00)  0.00(0.00)  0.00(0.00)  0.44 (0.02) 0.41 (0.02) 048 (0.01)  0.13(0.01)
Xre® 0.07 (0.00)  0.06 (0.00)  0.07(0.00)  0.04 (0.00) 0.09 (0.01) 0.11(0.01)  0.13 (0.00)
Xyt © 0.92(0.00)  0.94(0.01)  0.93(0.00)  0.52(0.01) 0.50 (0.03) 040 (0.01)  0.73 (0.01)
mg# © 0.93(0.00)  0.94(0.00)  0.93(0.00)  0.93 (0.00) 0.84 (0.02) 078 (0.02)  0.85(0.01)

“ Opx; corresponds to the original opx grains in the peridotite; opx, refers to the thin opx layer that grew at the expense of olivine in contact with
symplectite. Three types of cpx are distinguished: the cpx in the peridotite; the cpx in the cpx + Fe-mc symplectite from the lower reaction zone;
and the cpx in the upper reaction zone (cpx URZ)

® n is the number of analyses.

¢ Xca» Xre, and Xy, are the atomic ratios Ca/(Ca+Fet+Mg), Fe/(CatFet+Mg), and Mg/(Ca+Fet+Mg), respectively; mg# is the atomic ratio
Mg/(Mg+Fe). We assume that all Fe is as Fe*" for the calculations of these ratios.
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Table 4.5: Average microprobe analyses (and 1 -c standard deviations in parentheses) of the carbonate phases in sample ME784 (900°C-12 hr).

Phase® Fe-dol ® Arag Fe-mc URZ  Fe-mc front Fe-mc symplectite  Fe-mc peridotite Symplectite®
n 5 8 6 4 3 3 8
Na;O 0.03 (0.02) 0.01 (0.01) 0.01(0.02) _ 0.00(001) 003 (0.03) 0.02 (0.02) 0.17 (0.09)
MgO 13.02 (1.48) 2,59 (1.84) 2523 (2.18)  35.60(0.77)  33.82(1.02) 41.63 (0.42) 25.11 (1.63)
K,0 0.04 (0.04) 0.02 (0.01) 0.02(0.02)  0.02(001)  0.07(0.07) 0.04 (0.00) 0.1 (0.04)
Cao 28.26 (2.27) 50.93 (5.85) 9081 (341)  410(052)  427(0.77) 223(0.13) 11.99 (1.28)
TiO, 0.00 (0.00) 0.01 (0.02) 0.02(0.03)  0.03(0.04)  0.00(0.00) 0.34 (0.59) 0.01 (0.01)
Cr,0; 0.00 (0.00) 0.01 (0.02) 0.01(0.02)  001(0.03)  0.02(0.03) 0.28 (0.42) 0.04 (0.06)
NiO 0.01 (0.01) 0.01 (0.02) 0.02(0.02)  0.09(0.03)  0.17(0.06) 0.10 (0.03) 0.16 (0.04)
FeO 12.70 (1.52) 2.29 (1.50) 2064 (232)  13.69(0.86)  13.15(1.78) 5.66 (1.55) 8.82 (0.29)
MnO 0.23 (0.05) 0.06 (0.01) 036(0.06)  033(0.04)  0.24(0.01) 0.16 (0.01) 0.18 (0.03)
SiO, 0.03 (0.04) 0.03 (0.02) 0.05(0.07)  0.08(0.08)  6.75(2.63) 3.67 (2.12) 28.63 (2.97)
AL, 0.05 (0.08) 0.04 (0.04) 0.03(0.02)  0.02(0.03)  0.13(0.06) 0.56 (0.33) 1.13 (0.35)
Total 54.37 (0.80) 55.97 (2.57) 5620 (0.82)  53.97(0.89)  58.57 (2.44) 54.68 (0.81) 76.33 (2.83)
Xea 0.50 (0.05) 0.90 (0.07) 0.16(0.06)  0.06(0.01)  0.07(0.01) 0.03 (0.00) 0.22 (0.03)
Xee 0.18 (0.02) 0.03 (0.02) 026(0.03)  0.17(001)  0.17(0.02) 0.07 (0.02) 0.13 (0.00)
Xug 0.32 (0.03) 0.07 (0.05) 0.57(0.04)  0.77(0.01)  0.76(0.02) 0.90 (0.02) 0.65 (0.03)
Mg 0.65 (0.01) 0.60 (0.18) 0.69(0.03)  0.82(0.01)  0.82(0.02) 0.93 (0.02) 0.84 (0.01)

“Four types of ferroan magnesite are distinguished: Fe-mc in the sediment, in association with aragonite and resulting from the dissociation of
Fe-dolomite; the Fe-mc front in the upper reaction zone; Fe-mc in association with cpx in the symplectites of the lower reaction zone; and Fe-mc

dispersed in the peridotite (as pockets of Fe-mc + cpx).

® Dolomite was anlysed using a beam defocused to 10pm.
¢ Average bulk composition of the cpx + Fe-mc symplectites obtained by rastering the electron beam over a large area (~ 30x30 um)
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3-4-1-2 Phase compositions

The discussion on the chemical data will be focused on the 12-hr run at 900°C
(ME784). The trends of phase compositions in sample ME736 (900°C-30 min) and ME&72
(1100°C-30 min) are similar to those described below, but the number of analyses is much
lower due to the smaller thickness of the reaction zone. The chemical compositions of
carbonates and silicates in sample ME784 (Tables 4.4, 4.5) are plotted in Ca-Mg-Fe ternary
diagrams (Figs. 4.10 and 4.11, respectively). Figure 4.10 shows that there is a distinct trend of
increasing mg# (and decreasing CaQO) in ferroan magnesite from the sediment toward the
peridotite. The Fe-mc produced by the dissociation of Fe-dol in the sediment has a mg# of
0.69 + 0.03 (Table 4.5), very close to the mg# of the starting dolomite (0.61 — 0.68). The
mg#’s measured in Fe-mc from the upper reaction zone and from symplectites in the lower
reaction zone are significantly larger: 0.82 + 0.01 and 0.82 + 0.02, respectively. Finally, the
grains of Fe-mc that grew into the peridotites approach the pure magnesite end-member: their
mg# is equal to 0.93 £0.02 and matches perfectly well the mg#’s measured in peridotitic
olivine and orthopyroxene (0.93; Table 4.4). The average mg# in aragonite (0.60) is very
close to the mg# of the starting dolomite (Figure 4.10).

sediments

Fe

Figure 4.10: Ca-Mg-Fe ternary diagram (at. %) with the composition of carbonates in sample
ME784. Same labels as in Table 4.
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Figure 4.11: Ca-Mg-Fe ternary diagram (at. %) with the composition of silicates in sample
ME784. Same labels as in Table 3.

Figure 11 and Table 4.4 display the silicate compositions. The mg#’s measured in
olivine, in the original opx grains (opx;), in the opx layer between olivine and symplectite
(opx2), and in the cpx associated with magnesite pockets in the peridotite are all equal within
error: 0.93-0.94. As in the case of Fe-mc, there is a trend of increasing mg# in cpx from the
sediment toward the peridotite: from mg# = 0.78 in the upper reaction zone, to mg# = 0.84 in
the lower reaction zone (cpx in symplectites), to mg# = 0.93 in the peridotite (Table 4.4). The
calcium content in cpx decreases in parallel, from Xc, = 0.48 =0.01 in the upper reaction
zone to Xc, = 0.44£0.02 in the peridotite. Analyses of cpx in the symplectites show a
relatively large range of Ca contents, at nearly constant mg# (Fig. 4.11). As these cpx are very
small and intimately associated with Fe-mc into the symplectites, we presume that these
variable Ca contents are due to a slight contamination of the electron probe analyses by

magnesite.
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3-4-2 Phase equilibrium experiments

3-4-2-1 Textures and phase proportions

In the phase equilibrium experiments, homogeneous mixtures of garnet peridotite and
sediment (Fe-dol + quartz) containing 22.7, 58.8, and 76.9 wt % peridotite (P23, P59, and
P77, respectively; Table ) were equilibrated at 6 GPa and 900°C or 1100°C for 4 to 5 days.
SEM images of the run products are given in Figure 4.12. Phase proportions (Figure 4.13)
were extracted from the SEM microphotographs using Adobe® Photoshop® and the ImageJ
software, a public domain image processing and analysis program developed at the Research
Services Branch of the National Institute of Mental Health, a part of the National Institute of
Health, USA (http://rsb.info.nih.gov/ij/). Phase assemblages are strongly sensitive to the
composition of the starting mixture, but not to temperature: for a given composition, the same
assemblage was observed at 900 and 1100°C, although the texture was more equilibrated and
the grain size larger at 1100°C than at 900°C. The main changes with increasing mass fraction
of peridotite in the mixture may be summarized as follows:

(1) The phase assemblage in mixture P23 is Fe-dol + coes + cpx + Fe-mc; graphite and garnet
are present as accessory phases at 900°C. Fe-dol is the dominant phase: 41 wt % at 900°C to
47 wt % at 1100°C; the three other phases have similar mass fractions (14-21 wt %). Fe-
dolomite and coesite occur as large grains (inherited from the starting sediment powder) into a
matrix of small grains of cpx + Fe-mc (not larger than 3 um at 900°C).

(2) Experiments with mixture P59 yielded phase assemblages made of coes + cpx + Fe-mc +
opx (+ accessory garnet). The main differences with the run products of mixture P23 are the
absence of Fe-dolomite, a much lower mass fraction of coes (4-5 wt %), and the presence of
orthopyroxene. The mass fractions of the three main phases (cpx, Fe-mc, and opx) range from
23 to 36 wt % (Figure 4.13). At 900°C (Figure 9c), cpx occurs as large (= 20um),
heterogeneous grains containing small inclusions of coes and Fe-mc. At 1100°C (Fig. 9d), the
grains of cpx, Fe-mc, and opx are equal-sized.

(3) The distinctive features of P77 run products are the absence of Fe-dol and coes, a very
large mass fraction of opx (58 wt % at 900°C; 45 wt % at 1100°C), and the presence of
olivine (traces at 900°C; = 10 wt % olivine at 1100°C). The resulting phase assemblage is cpx
+ Fe-mc + opx + ol + grt. Trace amounts of hematite (< 0.1 % of the total sample surface)
were detected in sample ME844 (900°C). Clinopyroxene occurs as clusters of small grains

(= Sum).
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A fundamental result of the phase equilibrium experiments is that all run products
contain clinopyroxene and Fe-magnesite, two phases that are absent or nearly so in both the
peridotite and sediment end-members (Fig. 4.13). At low mass fractions of peridotite in the
peridotite-sediment mixture, coes + Fe-dol are present in addition to cpx + Fe-mc; at high
mass fractions of peridotite, opx + ol are present in addition to cpx + Fe-mc. The assemblage
cpx + Fe-mc must therefore be the distinctive characteristic of rocks produced by intimate
interactions of sediments and peridotites at the interface between the subducted slab and the

overlying mantle.
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant

Figure 4.12: SEM images (back-scattered electrons) of the products of the phase equilibrium
experiments. (a), (c) and (e) correspond to the experiments conducted at 900°C with mixtures
P23, P59, and P77, respectively. (b), (d) and (f) correspond to the experiments conducted at
1100°C with mixtures P23, P59, and P77, respectively.
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant

900°C
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Figure 4.13: Mass fractions of phases in the phase equilibrium experiments as a function of
the composition of the peridotite-sediment mixture. The mass percentage of peridotite in the
sediment-peridotite mixture increases from left to right. Errors on phase fractions are
estimated to be about = 3 wt % (Table 2). The mass fractions of Fe-dol and coesite in the
starting sediment are equal to 75 and 25 %, respectively. The mass fractions of ol, opx, grt
and cpx in the starting peridotite were computed by mass balance, using phase compositions

in the synthetized samples at 6Gpa — 900°C — 2h.
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3-4-2-2 Phase characterisation

Chemical compositions of silicates and carbonates in the phase equilibrium
experiments are reported in Tables 4.6-4.8, and plotted in Ca-Mg-Fe ternary diagrams in
Figures 4.14 and 4.15. For a given bulk mixture, the major chemical parameters, such as mg#
in Fe-mc, mg# in silicates, X, in Fe-mc or cpx, are almost independent on temperature, that
is, they are equal within error in the experiment at 900°C and in the experiment at 1100°C
(see Figs. 4.14-4.15). Accordingly, in the discussion below, we focus on phase compositions
in the 1100°C run products because the analytical conditions were better due to the larger
grain size (Fig. 4.12).

Ferroan dolomite, which is only present in the run products of mixture P23, has an
average mg# (0.68; Table 4.6) intermediate between starting dolomite (0.61-0.68) and the
bulk mg# of composition P23 (0.78; Table 4.2). In detail, the large grains of Fe-dol are zoned
(Fig. 4.12a-b; Fig. 4.14), with brighter cores slightly enriched in Fe (with mg# as low as 0.62)
and darker rims slightly enriched in Mg (up to mg# ~0.75). Ferroan magnesite is present as a
reaction product in the three mixtures P23, P59, and P77. Systematic evolutions of the
average mg# and Xc, of Fe-mc are observed from mixture P23 to mixture P77 (Tables 4.6-
4.8): (1) mg# increases from 0.79 in P23, to 0.89 in P59, and to 0.92 in P77, in parallel with
the increasing bulk mg# of the mixture (from 0.78 in P23, to 0.87 in P59, to 0.90 in P77;
Table 4.2); and (2) Xc, is large (0.13) in bulk composition P23, which has the largest CaO
concentration (15.0 wt % in P23 vs. 8.9 wt % in P59 and 5.3 wt % in P77; Table 4.2) and in
which Fe-mc is in equilibrium with Fe-dol, whereas it is only 0.02 in P59 and P77 (Figure
4.14).
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Figure 4.14: Ca-Mg-Fe ternary diagrams showing the cation content of carbonates in the
phase equilibrium experiments with peridotite-sediment mixtures P23, P59, and P77. White

symbols represent the 900°C experiments, and dark grey symbols the 1100°C experiments.

Clinopyroxene, which is present in all samples, show the same kind of chemical
evolution as described for Fe-mc: (1) its mg# increases from 0.82 in P23, to 0.84 in P59, to
0.91 in P77; and (2) Xc, in cpx is larger in bulk composition P23 (0.47) than in bulk
compositions P59 and P77 (= 0.42; Figure 4.15). Orthopyroxene (in mixtures P59 and P77)
and olivine (only stable in mixture P77) have mg#’s equal within error to the bulk mg# of the
starting material: 0.86 for opx in P59; 0.91 and 0.89 for opx and ol, respectively, in P77.
Garnets are heterogeneous in sample ME842 (P23-900°C), with rims strongly enriched in
calcium (up to 16.8 wt % CaQ) and iron (up to 15.9 wt % FeO).
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Figure 4.15: Ca-Mg-Fe ternary diagrams showing the cation content of silicates in the phase

equilibrium experiments with peridotite-sediment mixtures P23, P59, and P77. White symbols

represent the 900°C experiments, and dark grey symbols the 1100°C experiments.

Graphite was only found in sample ME842 (P23, 900°C). Its Raman spectra (Fig. 4.9)
show a well developed D peak (at about 1355-1360 cm™), in addition to the G peak (at about

1590 cm™), a feature which indicates a relatively high degree of disordering.
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Table 4.6: Average chemical composition of silicates and carbonates (1 -c standard deviations in parentheses) in the phase equilibrium

experiments with peridotite-sediment mixture P23 (22.7 wt % peridotite). Parameter n is the number of analyses.

MES839 P23 1100°C

MES842 P23 900°C

Phase Fe-dol Fe-mc Cpx Fe-dol Fe-mc Cpx Grt core Grt rim?
n 8 5 11 10 3 6 4
Na,O | 0.01(0.02) 0.01(0.02) 0.13(0.07) | 0.01(0.02) 0.03(0.03) 0.10(0.01) 0,05 0,01 003 0,00 0,01
MgO | 13.98 (0.69) 30.18 (1.10) 15.33(0.20) | 13.91 (0.76) 30.61 (0.64) 15.83 (0.31) 20,74 16,68 16,85 19,72 6,55
CaO |27.81(0.24) 8.31(1.06) 23.46(0.38) | 27.62(0.31) 7.18(0.52) 23.57(0.48) 596 8,76 7,99 6,37 16,20
TiO, | 0.02(0.03) 0.01(0.02) 0.04(0.03) | 0.02(0.02) 0.01(0.02) 0.02(0.02) 0,06 0,09 0,08 0,02 0,59
Cr,0O3 | 0.01(0.02) 0.03(0.02) 0.22(0.05) | 0.02(0.03) 0.02(0.03) 0.21(0.05) 4,46 3,20 3,39 4,45 1,27
FeO | 11.45(0.66) 14.54(0.58) 6.09(0.33) | 11.78 (0.87) 13.03(0.74) 5.31(0.33) 6,85 9,33 8,43 7,15 15,92
MnO | 0.26 (0.06) 0.23(0.04)  0.07 (0.03) | 0.24(0.05) 0.28 (0.04) 0.08(0.02) 033 039 038 0,34 0,49
K,O | 0.03(0.02) 0.00(0.00) 0.02(0.01) | 0.01(0.01) 0.00(0.00) 0.04(0.02) 001 0,01 000 0,01 0,00
NiO | 0.01(0.01) 0.10(0.02)  0.08(0.02) | 0.01(0.01) 0.11(0.04) 0.08(0.01) 0,01 003 0,02 0,00 0,00
SiO, | 0.02(0.02) 0.49(0.64) 53.73(0.50) | 0.08 (0.07) 8.18(1.20) 53.69(0.80) 41,45 40,95 42,12 41,75 39,79
AlLO; | 0.02(0.02) 0.04(0.02) 0.82(0.06) | 0.01(0.02) 0.10(0.03) 0.71(0.09) 20,36 20,23 21,04 20,20 19,94
Total | 53.60 (0.17) 53.95(1.14) 100.00 (0.57) | 53.72 (0.35) 59.55(0.54) 99.64 (1.11) 100,26 99,67 100,33 100,00 100,75
Xca | 0.49(0.01) 0.13(0.02) 0.47(0.01) | 0.49(0.01) 0.12(0.01) 0.47(0.01) 0,15 022 021 0,16 0,43
Xee | 0.16(0.01) 0.18(0.01)  0.10(0.00) | 0.16(0.01) 0.17(0.01) 0.08(0.00) 0,13 0,19 0,17 0,14 0,33
Xmg | 0.35(0.01) 0.68(0.02) 0.43(0.00) | 0.34(0.02) 0.71(0.00) 0.44(0.01) 0,72 0,59 0,62 0,70 0,24
mg# | 0.68(0.02) 0.79(0.01) 0.82(0.01) | 0.68(0.03) 0.81(0.01) 0.84(0.01) 0,84 0,76 0,78 0,83 0,42

* Representative microprobe analysis of garnet rims.
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Table 4.7: Average chemical composition of silicates and carbonates (1 -c standard deviations in parentheses) in the phase equilibrium

experiments with peridotite-sediment mixture P59 (58.8 wt % peridotite). Parameter n is the number of analyses.

MES836 P59 1100°C

MES867 P59 900°C

Phase Fe-mc Cpx Opx Grt Fe-mc Cpx Opx Grt
n 14 20 13 10 9 8 8 10
Na,O | 0.00 (0.01) 0.14(0.03) 0.01(0.01) 0.02(0.02) | 0.00 (0.00)  0.16 (0.03)  0.05(0.04) 0.02(0.01)
MgO |41.35(1.20) 18.17 (0.64) 31.78 (0.55) 18.79 (1.29) | 40.01 (1.85) 17.54 (0.42) 33.14(1.48) 19.84(0.64)
CaO | 1.47(0.40) 20.92(0.53) 0.83(0.08) 5.66(0.46) | 1.56(0.67) 20.97 (1.66) 0.67(0.08)  5.80 (0.56)
TiO; | 0.02 (0.02) 0.03(0.03) 0.03(0.02) 0.15(0.06) | 0.01 (0.01) 0.03(0.03) 0.04(0.03) 0.13(0.13)
Cr;03| 0.03 (0.03) 0.20(0.05) 0.12(0.05) 3.13(0.71) | 0.04(0.03) 0.12(0.07)  0.17(0.10)  3.63(0.79)
FeO | 8.89(1.50) 4.98(0.30) 9.40(0.27) 9.99(1.48) | 1038 (1.66) 5.55(1.31) 7.81(2.15) 8.48(1.81)
MnO | 0.14 (0.05) 0.12(0.04) 0.14(0.03) 0.33(0.04) | 0.18(0.05) 0.12(0.03)  0.12(0.03)  0.33(0.04)
KO | 0.01 (0.01) 0.03(0.04) 0.01(0.01) 0.01(0.01) | 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00(0.00) 0.00 (0.00)
NiO | 0.14 (0.03) 0.10(0.02) 0.17(0.02) 0.02(0.01) | 0.13(0.03) 0.10(0.02) 0.16 (0.04)  0.02 (0.02)
SiO; | 0.07 (0.07) 55.04 (0.68) 56.71(0.59) 41.96 (0.82) | 0.61 (1.18)  55.23 (0.18) 57.33(0.99) 42.57 (0.66)
Al,O3| 0.02 (0.02) 0.58(0.11) 0.47(0.05) 20.15(0.77) | 0.04(0.03) 0.38(0.04) 0.48(0.22) 19.76 (1.24)
Total [52.14 (0.69) 100.30 (0.57) 99.68 (0.73) 100.22 (0.91) | 52.97 (0.87) 100.19 (0.53) 99.97 (0.72) 100.57 (0.82)
Xca | 0.02(0.01) 0.42(0.01) 0.02(0.00) 0.14(0.01) | 0.02(0.01) 0.42(0.03) 0.01 (0.00)  0.14(0.01)
Xee | 0.11(0.02) 0.08 (0.00) 0.14 (0.00) 0.20(0.03) | 0.12(0.02)  0.09(0.02) 0.12(0.03) 0.16(0.03)
Xmg | 0.87(0.02) 0.50(0.01) 0.84(0.00) 0.66(0.03) | 0.85(0.03) 0.49(0.01) 0.87(0.03)  0.69 (0.04)
mg# | 0.89(0.02) 0.87(0.01) 0.86(0.00) 0.77(0.03) | 0.87(0.02) 0.85(0.03) 0.88(0.03) 0.81(0.04)
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Table 4.8: Average chemical composition of silicates and carbonates (1 -c standard deviations in parentheses) in the phase equilibrium

experiments with peridotite-sediment mixture P77 (76.9 wt % peridotite). Parameter n is the number of analyses.

ME834 P77 1100°C MEB844 P77 900°C
Phase Fe-mc Cpx Opx ol Grt Fe-mc Cpx Opx ol Grt
n 18 13 10 10 11 8 7 5 5 9

Na,O 0.01 (0.01) 0.24 (0.02) 0.04 (0.04) 0.01 (0.01) 0.02 (0.02) | 0.01(0.01)  0.30(0.08) 0.07 (0.04) 0.01 (0.01) 0.02 (0.01)
MgO 42.47 (1.64)  18.84(0.25) 34.27(0.37)  48.26(0.90) 20.03(1.04) | 42.32(1.32) 19.55(1.80) 35.18(0.47) 49.61(0.35) 20.31 (0.50)
CaOo 1.60 (0.42) 21.21(0.33) 0.82 (0.10) 0.09 (0.02) 5.80(0.40) | 1.00(0.30) 22.27(0.73)  0.54(0.13) 0.14 (0.09) 5.75 (0.34)
TiO, 0.01 (0.01) 0.04 (0.03) 0.04 (0.04) 0.04 (0.03) 0.17 (0.11) | 0.04 (0.03)  0.04 (0.03) 0.04 (0.03) 0.04 (0.02) 0.17 (0.10)
Cr,0; 0.02 (0.03) 0.24 (0.05) 0.19 (0.06) 0.03 (0.03)  3.37(0.58) | 0.01(0.02) 0.26(0.04)  0.24(0.07)  0.03(0.03)  3.24(0.83)
FeO 6.98 (2.46) 3.44 (0.23) 6.10 (0.40) 10.34 (0.39)  7.99(0.85) | 8.11(1.72)  3.05(0.31)  5.43(0.92)  9.18(0.44)  8.01(1.17)
MnO 0.13 (0.05) 0.10 (0.03) 0.11 (0.01) 0.10 (0.02) 0.32(0.04) | 0.15(0.06)  0.07 (0.03) 0.13 (0.06) 0.11 (0.03) 0.34 (0.04)
K,O 0.01 (0.01) 0.02 (0.02) 0.03 (0.03) 0.01 (0.01) 0.02 (0.03) | 0.00 (0.00)  0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00) 0.00 (0.00)
NiO 0.10 (0.03) 0.08 (0.03) 0.15(0.02) 0.46 (0.04) 0.02 (0.02) | 0.10(0.03)  0.10(0.04) 0.14 (0.04) 0.46 (0.04) 0.02 (0.02)
SiO; 0.21 (0.29) 55.16 (0.50) 58.08 (0.41)  41.18(0.35) 42.47(0.28) | 0.32(0.32) 55.13(0.49) 58.21(0.49) 41.12(0.44) 42.87(0.48)
Al,O3 0.02 (0.02) 0.50 (0.05) 0.58( 0.15) 0.04 (0.03)  20.54(0.76) | 0.05(0.12)  0.45(0.09) 0.58 (0.21) 0.09 (0.06)  20.21 (0.60)
Total 51.55(1.08)  99.87 (0.60)  100.42 (0.51) 100.56 (0.59) 100.75(0.51) | 52.12(1.17) 101.21 (1.11) 100.56 (0.33) 100.78 (0.30) 100.95 (0.27)
Xca 0.02 (0.01) 0.42 (0.01) 0.02 (0.00) 0.00 (0.00)  0.15(0.01) | 0.02(0.00) 0.43(0.03)  0.01(0.00)  0.00(0.00)  0.14(0.01)
Xre 0.08 (0.03) 0.05 (0.00) 0.09 (0.01) 0.11 (0.00) 0.16 (0.02) | 0.10(0.02)  0.05(0.00) 0.08 (0.01) 0.09 (0.00) 0.16 (0.02)
Xmg 0.89 (0.03) 0.52 (0.00) 0.90 (0.01) 0.89 (0.01) 0.70 (0.02) | 0.89(0.02)  0.52(0.03) 0.91 (0.01) 0.90 (0.01) 0.70 (0.02)
mg# 0.92 (0.03) 0.91 (0.01) 0.91 (0.01) 0.89 (0.00) 0.82(0.02) 0.90(0.02)  0.92 (0.00) 0.92 (0.01) 0.91 (0.00) 0.82 (0.02)
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3-5 Discussion

3-5-1 Phase equilibrium experiments

3-5-1-1 Reactions

Phase assemblages and proportions in the phase equilibrium experiments vary as a
function of the peridotite/sediment ratio. These variations can be used to identify the reactions
in progress. Let first consider the case of mixture P59 with 58.8 wt % peridotite. From the
mass fractions of phases in starting peridotite (54.9 % olivine; 37.7 % opx;5.8 % grt; 1.6 %
cpx) and sediment (75 % Fe-dol; 25 % coes), we compute the following mass fractions at the
beginning of the experiment: 30.9 % Fe-dol; 10.3 % coes; 32.3 % olivine; 22.2 % opx; 3.4 %
grt; 0.9 % cpx. After equilibration at 1100°C (run MES836; Table 4.3), ol and Fe-dol
disappeared, the mass fraction of coes decreased to 5.0 %, that of grt to 1.0 %, and the
fractions of Fe-mc, opx and cpx increased significantly (36.2, 34.5 and 23.4 %, respectively).

These variations may in part be due to the two following reactions:

(Mg,Fe),Si04 + SiO; — 2 (Mg,Fe)SiOs; (2)
lol + 1 coes — 2 opx
and
2 (Mg,Fe)SiO; + Ca(Mg,Fe)(CO3), — Ca(Mg,Fe)Si,06 + 2 (Mg,Fe)CO3 3)

2 opx + 1 Fe-dol — 1 cpx + 2 Fe-mc

as the P-T conditions of our experiments are well on the cpx + Fe-mc side of the latter
reaction (Figure 4.16; Brey et al.,, 1983). Additional reactions are required to explain
observations such as the production of opx and the relatively small consumption of coes (in
comparison to the exhaustion of ol). In the next section, we argue that a decarbonatation
reaction involving Fe-mc + coes occurred in the peridotite-sediment interaction experiments,

according to one of the following reaction (Wyllie et al., 1983; Luth, 1995):

Ca(Mg,Fe)(CO;), + 2 SiO; — Ca(Mg,Fe)Si,O6 +2 CO,  (4)
1 Fe-dol + 2 coes — 1 cpx + 2 CO,
or

(Mg,Fe)CO; + SiO, — (Mg,Fe)SiOs + CO, (5)
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1 Fe-mc + 1 coes — 1 opx + 1 CO,

We suppose that this reaction also occurred in the phase equilibrium experiments. As
we don’t have evidence for the presence of free carbon dioxide in the run products, the CO,
produced by reactions (4) or (5) must have been consumed in carbonatation reactions with
olivine and possibly garnet (Brey et al., 1983; Koziol and Newton, 1998; Knoche et al.,
1999):

(Mg,Fe),Si04 + CO, — (Mg, Fe)Si0; + (Mg, Fe)COs (6)
lol+1CO; — 1opx+1Fe-mc
and
(Mg, Fe);AL,Si30;; + 3 CO; — 3 (Mg,Fe)COs + AlSiOs + 2 SiO; (7)
1 grt +3 CO,; — 3 Fe-mc + 1 kyanite + 2 coes

Experimental data in the CaO-MgO-SiO,-CO, system (Wyllie et al., 1983; Luth,
1995) show that, at a given pressure, the olivine carbonatation reaction (6) occurs at a
temperature about 200°C larger than reactions (4) and (5). Accordingly, any CO, produced by
reactions (4) or (5) should react with ol through reaction (6). Reaction (7) could explain the
decrease of the mass fraction of grt from 3.4 to 1.0 %. We did not observe, however, kyanite
in the run products so either the mass fraction of kyanite was too small to be detected with the
SEM or reaction (7) was not the one that consumed grt. Finally, as the starting peridotite and
sediment have very different mg#’s (0.93 vs. 0.62, respectively), additional reactions are

required to describe Fe-Mg partitioning between silicates and carbonates, such as:

CaFe(COs3), + 2 MgSiO3 — CaFeSixOg + 2 MgCO3 (8)

3-5-1-2 Effect of the proportion of peridotite in the peridotite-sediment

mixture

In all three compositions investigated (P23, P59, and P77), the most obvious reaction
products are cpx and Fe-mc. Orthopyroxene is also a major reaction product in the
experiments run with mixtures P59 and P77 (Fig. 4.13): in mixture P77, its fraction increased
from a theoretical value of 29.0 wt % before the experiment to an equilibrium value of 57.6
wt % at 900°C, or 44.7 wt % at 1100°C (Table 4.3). Olivine and Fe-dol are the main reactant

phases, that is, in all the phase equilibrium experiments, their mass fractions in the run
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products are much lower than their theoretical mass fractions in the starting mixtures. Olivine
has been consumed to exhaustion in all the experiments run with mixtures with a low to
intermediate mass fraction of peridotite ( P23 and P59), and it is present only as traces in run
MES844 (P77 at 900°C; Table 4.3). Residual Fe-dol is only present in the experiments made
with the sediment-rich mixture (P23). Coesite is also consumed during the phase equilibrium
experiments, but to a much lower extent than ol and Fe-dol: a small fraction of coesite is
indeed present in runs made with mixture P59 despite an initial mass fraction three times
lower than that of Fe-dol. The mass fraction of grt decreased during all phase equilibrium
experiments; the quantity of grt consumed in reactions is small, however, as traces of grt are
still present in the run made with mixture P23 at 900°C.

In summary, the cumulative effect of the reactions operating in the phase equilibrium
experiments is to consume large quantities of ol and Fe-dol, and smaller quantities of coes and
grt to produce large quantities of Fe-mc and cpx. In the bulk reaction, opx switches from the
reactant side in mixture P23 to the product side in mixtures P59 and P77. Qualitatively, the
main mineralogical changes observed in mixture P23 can be explained by the operation of
reactions (2) and (3): exhaustion of olivine in reaction (2); exhaustion of opx [the opx from
the peridotite plus the opx produced by reaction (2)] and production of cpx + Fe-mc in
reaction (3). Additional reactions such as (5) and (6) are required in mixtures P59 and P77 to
account for the production of opx. These reactions might also operate in mixture P23, but in

this case, the opx produced in reactions (5) and (6) would be totally consumed in reaction (2).

3-5-1-3 Origin of graphite in sample ME842

Among the 6 phase equilibrium experiments, traces of graphite were only observed in
run ME842 (P23-900°C). Graphite also formed in the sediment of the peridotite-sediment
interaction experiments at 6 GPa — 900°C (but not at 1100°C), and in the reaction zone of one
of the two interaction experiments at 900°C (ME736). Following Luth (1999), the iron end-
member in Fe-dol could react with Fe*"-bearing silicates to form carbon and Fe**-bearing

phases (such as pyroxene or garnet CazFe;Siz01;):

FeCOj; (carbonate) + 3 FeO (silicate) — 2 Fe,Os (silicate) + C 9)
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This can explain the presence of rims rich in Fe and Ca around garnets of sample ME842. The
absence of graphite in the other samples can be explained a reaction between ferric iron and C

produced by reaction (9) and olivine:

2(Mg,Fe),Si04 + 2C + Fe**-silicates/oxydes — 2(Mg,Fe)SiO; + (Mg, Fe)CO; + Fe*"silicates

20l + 2C + Fe**silicates/oxydes — 2o0px + Fe-mc + Fe*"-silicates  (10)
3-5-2 Peridotite-sediment interaction experiments
3-5-2-1 Reactions

In these experiments, we pointed out the crystallization of a two-part reaction zone
between peridotite and sediment, which is similar to the skarns that form at low pressure by
contact metamorphism between magmatic intrusions and sediments (Kerrick, 1976).
According to Luth (1995), the stable phase assemblage at 6 GPa-900°C in a closed sediment
system should be carbonate + coesite (Fig. 4.16). Martin and Hammouda (to be submitted to
CMP) determined that the destabilization temperature of the assemblage dolomite + coesite
was lowered by about 200°C in the presence of iron (using the same mixture of ferroan
dolomite and quartz as used in this study), i.e., it occurs at about 1200°C at 6GPa. Thus, this
can not explain why clinopyroxenes formed in the sediment close to the peridotite in our
samples (upper part of the ‘reaction zone’). By analogy with the phase equilibrium
experiments, we suggest that the destabilization of the sediment close to peridotite is due to a

reaction with olivine, through a combination of reactions (2) and (3):

(Mg,Fe),SiO, + SiO, + Ca(Mg,Fe)(CO5), — Ca(Mg,Fe)Si»O6 + 2 (Mg,Fe)CO; (11)

lol + 1 coes + 1 Fe-dol — 1 cpx + 2 Fe-mc

This reaction is consistent with the fact that cpx and Fe-mc are the major products of
peridotite-sediment interaction, both in the upper reaction zone and in the symplectites of the
lower reaction zone. In addition to (9), a decarbonatation reaction is required to explain the
presence of magnesite pockets deep within the peridotite. Also, the cpx morphology in the
upper reaction zone is evidence for a very fast crystallization in a CO,-rich fluid (Liittge and

Metz, 1991, 1993). Carbon dioxide was produced by destabilization of the assemblages Fe-
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dol + coes (4) or Fe-mc + coes (5). In the CaO-MgO-Si0,-CO; system at a pressure of 6 GPa,
these reactions would not proceed below about 1500°C (Wyllie et al., 1983; Luth, 1995). The
presence of iron in our starting dolomite may, however, shift decarbonation reactions (4) and
(5) to much lower temperatures. Moreover, Martin and Hammouda (2006) showed that
reducing conditions imposed by a synthetic molybdenum buffer (Mo/MoO,, near IW+1) on
the same sediment composition as ours lower the decarbonation temperature by at least
200°C, compared to oxidizing conditions (Fig. 4.16), yielding decarbonatation temperatures

lower than 1000°C.

Our results show that the carbonation of the garnet peridotite in contact with sediment
at 6GPa-900°C or 1100°C was produced by two groups of mechanisms: (1) carbonatation
reactions coupled with solid-state diffusion at the interface with sediments; and (2) infiltration
of CO; along the grain boundaries of the peridotite. The products of the first mechanism form
the lower part of the ‘reaction zone’ (below the starting sediment/peridotite interface). They
are mainly composed of cpx and Fe-mc, but the texture (symplectite) is quite different from
the upper part of the reaction zone. As noted above, the proportion of Fe-mc in the
symplectitic assemblage is larger in ancient peridotitic olivine than in ancient orthopyroxene
(Fig. 3e). In the case of opx, the symplectite is presumably produced by reaction (3), yielding
a molar ratio of Fe-mc to cpx of 2/3 in the symplectite. On the contrary, ol first reacts with
CO; to give 1 opx + 1 Fe-mc (6), then the opx mole reacts to produce 1/2 cpx + 1 Fe-mc (3):
so, in the case of ol, the final molar ratio of Fe-mc to cpx in the symplectite is equal to 4/5.
Reaction (6) is also responsible for the growth of a thin layer of orthopyroxene (opxz)
separating the symplectite and the olivine grains in the peridotite (Figs. 4.5b, 4.6¢ and 4.7).

The crystallization of {cpx + mc} pockets at the extremity of the peridotite also shows
that CO; infiltration along grain boundaries is very fast. This association might be produced
by a reaction similar to reaction (3), but involving a cation-bearing fluid instead of crystalline

Fe-dol.
3-5-2-2 Origin of graphite in sample ME736
The presence of graphite in sample ME736 (900°C - 30minutes) can be explain by a
reaction between iron of the peridotite and carbon of sediment (reaction (9)). Graphite is only

observed in front of opx of the peridotite. This can be explained by a redox reaction between

Fe’" and C (produced by reaction (9)) implying forsterite (reaction (10)). This reaction
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explains why graphite is not present in front of olivine. At longer duration (ME784, 12 hours),
diffusion will allow this reaction to occur even in front of opx. Chemical diffusion is faster at
1100°C, allowing reaction (10) to occur even after 30 minutes (ME872). This explain why no
graphite is present at sediment / peridotite interface in samples ME784 and ME872.

Pressure (GPa)

]

I I I I I | |
600 700 800 900 1000 1100 1200 1300 1400
Temperature (°C)

Figure 4.16: pressure — temperature diagram with the carbonation reactions of peridotite
(black) and sediment or eclogite (grey). The reaction coesite + dolomite = diopside + CO, is
from Luth (1995). Diamond = Graphite reaction is from Sung (2000). The grey arrow
represents the path of a ‘hot subduction’ (Peacock, 1999). The exact position of the reaction 2

coes + 1 Fe-dol + 8 FeO (silicate) = 1 cpx + 2 C + 4 Fe,Os (silicate) is not known.
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3-6 Implications

3-6-1 Carbonated sediment stability in contact with peridotite

First, we found that a sediment composed of ferroan dolomite and quartz reacts at
lower pressure-temperature when in contact with the mantle wedge. This might be due to a
reaction with the peridotite olivine (reaction (11))or to the reducing conditions imposed by the
peridotite at the interface (reaction (10); Luth, 1999; Martin and Hammouda, to be submitted
to CMP).

3-6-2 Carbonation of the peridotite mantle wedge

Fast infiltration of carbon was observed in the sediment/peridotite interaction
experiments, in the form of carbone-bearing « pockets » at grain boundaries. Thus, the
presence of CO, was suspected, although no direct evidence of the presence of a fluid phase
(like bubbles) were found. Fe-magnesite was found in the whole peridotite part of each
interaction sample. It is also abundant in the sediment/peridotite phase equilibrium
experiments. Thus, we propose that carbon can infiltrate the peridotite mantle wedge on very
long distance, probably because Fe-magnesite which forms at grain boundaries progressively
isolate the silicates from the fluid. The porosity of the starting peridotite must be taken into
account to explain this very fast CO,-infiltration. A large porosity can be produced during
deformation, which is probably the case at the interface between subducting slab and mantle
wedge. This infiltration mechanism may have strong implications on subsolidus carbonaceous

metasomatism of the mantle wedge.

3-6-3 The slab/mantle wedge interface

Our mixing experiments allow to show that the slab/mantle interface mineralogy is
very special. The major mineral are pyroxenes (especially clinopyroxene) and ferroan
magnesite. Mineral proportions should vary perpendicularely to the subducted axe, as a
function of the peridotite/sediment fraction. As the real slab/mantle interface is probably not
linear (due to deformation), and some sediment parts may delaminate along the subduction

path, very complex mineralogical heterogeneities are thought to be produced. The
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crystallization of the new mineralogical layer at the interface between subducted sediments
and the peridotitic mantle wedge may have important consequences on the physical
parameters of the slab/mantle interface. The presence of a clinopyroxene + Fe-magnesite layer
at the slab/mantle interface could also have implications for (1) refertilization processes of the
mantle wedge due to the migration of siliceous or carbonated melt formed in the slab or at
slab/mantle interface and (2) recycling of carbon in the deeper mantle and its possible later
incorporation into the source region of some magmas (e.g. intraplate magmas, MORB, etc...).
Studies on natural samples have also shown that a magnesite + clinopyroxene assemblage is
stable at least between 2 and 6 GPa (Zhang and Liou, 1994). The scarcity of this assemblage
at the surface is due to reactions occurring during ascent, i.e., melting, decarbonation or

exchange reactions like magnesite + clinopyroxene = dolomite + orthopyroxene (Kushiro et

al., 1975 and Brey, 1983).

3-6-4 Diamond formation in subduction zones

The results of our interaction experiments are in agreement with that of Luth (1999),
who predicted that graphite/diamond could be stable in a sediment/eclogite in contact with a
carbonate (tgraphite/diamond)-bearing peridotite. As illustrated on the pressure — log fO,
diagram at 900°C (Figure 4.3), the distance between the EMOD and DCDD buffers at 6GPa
is about 1.4 log fO, (illustrated by the dashed arrow). As we found reduced carbon in the
sediment in contact with the magnesite-bearing peridotite, we can deduce that the redox
conditions at the interface are between —10.1 and —8.7 (£0.3) log unit fO,. However, we only
found graphite at the interface in the low duration experiment (30 minutes). This can be
explained by a chemical diffusion at the interface which would allow the components of the
starting olivine to react with graphite by the reaction (10) even when not in contact with.
Measurements of the oxidation state of Fe in silicates at the interface would be necessary to
evaluate precisely the fO, at the interface. In the peridotite, no graphite nor diamond was
found, but Fe-magnesite. Unfortunately, the carbon content of peridotite after the migration
experiments was not possible to estimate due to polishing alteration. Thus, we could not
determine the C/Fe ratio of peridotite. However, we can conclude from the interaction
experiments that the possibility of diamond formation is limited to the sediment and the
sediment/peridotite interface, and is only possible far from olivine. In the sediment far from
the peridotite, the presence of graphite can be explained by a reaction between C and Fe

contained in the Fe-dolomite (see Martin and Hammouda, to be submitted to CMP). Our
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phase equilibrium experiments give some constraints on diamond formation from a sediment
+ peridotite mixture. Graphite was only found at 900°C in the low peridotite fraction mixture
(Mix1, MES842). This is consistent with the results of the interaction experiments.

According to the pressure-temperature conditions of the graphite — diamond transition
determined by Sung (2000) (Fig. 4.16), the expected form of elemental carbon at 6GPa-900°C
should be diamond. Since very high nucleation energy is required for diamond crystallization,
very long experimental duration or the use of seeds are needed. We can conclude from our
interaction and phase equilibrium experiments that diamond is expected to crystallize from
subducted carbonate reduction in the sediment, especially in contact with the mantle wedge.
But the infiltration of carbon from sediment to the peridotite higher its fO, to the high-fO,
side of the EMOG/D reaction. Thus, at subsolidus conditions, diamond is not expected to
cristallise in the mantle wedge near the slab; its formation would be possible only if some
parts of subducted sediment are delaminated and assimilated to the mantle. However, the

presence of H or the melting of sediments might allow diamond to form even near the slab.
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4- Limites et perspectives

4-1 Limites expérimentales

Différentes limites expérimentales ou analytiques ont été mises en évidence lors de ces

expériences :

- Porosité / taille des grains : la faible température utilisée pour ces expériences n’a pas
permis de faire des frittages de la péridotite trés efficaces (I’idée étant de réaliser les
frittages aux mémes conditions que les expériences de migration). Une faible porosité et
une taille des grains plus importante pourraient étre obtenues par des frittages a haute
température (passage par la fusion puis refroidissement jusqu’a la température des
expériences).

- Probleme d’oxydation / de perméabilité des capsules : certaines expériences de cette partie
ont dues €tre recommencées en raison de problémes d’oxydation (provoquant la formation
d’hématite dans les échantillons) dont 1’origine vient d’une ouverture de la capsule lors
des expériences. L oxygeéne provoquant cette oxydation vient probablement du four en
LaCrOs. La méthode des "2 capsules utilisée pour les expériences d’interaction présente
I’inconvénient d’avoir une zone de fragilit¢ de la feuille d’or (jouant le rdole de capsule
externe) au niveau de la jonction entre les deux 2 capsules (internes) au moment du
montage. Pour les expériences de mélange, une ouverture dans un coin de capsule a
parfois été observée. Dans ce cas, la présence d’hématite a sysématiquement été observée.
Cette ouverture est probablement due a 1’étape d’écrasement de la capsule, mettant en
évidence le fait que 1’épaisseur des capsules choisie est peut-étre trop faible. En I’absence
d’ouverture, la faible perméabilité¢ des capsules en AuPd permet cependant de conserver
en théorie des conditions rédox intrinseques. Ceci pourrait cependant étre confirmé par
des expériences de mesures de fO, (utilisant par exemple des échantillons spécifiques...).

- Les expériences d’interaction n’ont pas permis de déterminer de vitesse de mobilité des
fluides (CO;) ou des liquides carbonatés — silicatés en raison de leur percolation
extrémement rapide. Cela nécessiterait soit de réduire la durée des expériences, soit

d’avoir un systéme plus grand (longueur de la capsule contenant la péridotite).
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Stabilité des carbonates subductés au contact avec le manteau et formation du diamant

L’équilibre textural n’a pas pu étre atteint dans les expériences de mélange a 900°C
(paragraphe 3) méme aprés 120 heures. La reproductibilité¢ des analyses est cependant
bonne, impliquant que 1’équilibre chimique est atteint.

La nucléation de diamant n’a pas été observée dans ces expériences. Du graphite a
cependant été observé, malgré le fait que les conditions expérimentales correspondent au
champ du diamant. La forte énergie de nucléation requise pour la formation du diamant
pourrait étre surmontée par I’utilisation de germes de nucléation. Une expérience-test de
migration a ¢été réalisée a 6 GPa — 900°C — 12 h en utilisant des diamants placés a
I’interface entre le sédiment et la péridotite a grenat (Fig. 4.17). Cette expérience n’a
cependant pas été concluante, puisqu’aucune augmentation ou diminution de la taille des
diamants n’a pu étre observées. Il est probable que, si du diamant s’est formé sur les
germes par réduction des carbonates du sédiment, la taille des zonations de croissance est
trés faible. De méme, si les germes ont été dissouts, la taille des diamants a trés peu varié.
Ainsi des méthodes d’analyse plus précises pourraient étre nécessaires (MET,

cathodoluminescence...), ainsi qu’une préparation spéciale des germes (polissage,

extraction, ...).

Figure 4.17 : image MEB (BSE)
d’une expérience de migration avec
utilisation de germes de diamants (en
noir) placés entre le sédiment (en

haut) et la péridotite a grenat (en bas).

4-2 Implications — Perspectives globales

Les expériences de cette partie ont permis de montrer qu'un sédiment composé de Fe-

dolomite + quartz est déstabilisé a plus faible profondeur au contact d’une péridotite a grenat

lors de la subduction. Il serait intéressant de réaliser des expériences a plus basse pression

pour déterminer la profondeur de déstabilisation de ce sédiment. De plus, cette étude a montré

qu’un assemblage a clinopyroxéne + Fe-magnésite se forme a I’interface slab / manteau. Une
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¢tude plus approfondie de la stabilité de cette assemblage sur un trajet de subduction et lors de
son assimilation pourrait également permettre de contraindre le recyclage interne du carbone.
Les expériences préliminaires ont par ailleurs montré qu’un liquide carbonaté — silicaté se
forme a Dinterface sédiment/péridotite a haute température. La formation de diverses
dendrites (de composition et de taille variée) lors de la trempe des échantillons n’a pas permis
de faire une étude poussée de ces liquides, d’autant plus que les taux de fusion sont souvent
faibles et que la limite sédiment/péridotite a souvent migré du fait de I’inclinaison de la
capsule. Le présence de mégacristaux de clinopyroxéne dans le liquide dans certains
échantillons a cependant été notée. La réalisation d’expériences de mélange a haute
température permettrait de mieux contraindre la minéralogie de la zone réactionnelle a
I’interface slab/manteau.

Enfin, cette étude a montré que du diamant peut se former par réduction des carbonates
subductés, a I’intérieur des sédiments et au contact du coin mantellique. Ce résultat pourrait

permettre d’expliquer la présence de carbonates en inclusions dans des diamants naturels.
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Discussion - Conclusion
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1- Recyclage du carbone en zone de subduction

1-1 Introduction

La plupart des bilans de masse réalisés sur le carbone montrent qu’un recyclage
interne est nécessaire pour expliquer la concentration actuelle de C dans le manteau (Partie 1).
Cette hypothése suppose cependant que le carbone porté par les plaques subductées peut
atteindre des profondeurs importantes et étre transféré dans les zones sources des magmas.
Les expériences que j’ai réalisées permettent d’évaluer cette hypothése pour le cas d’un

sédiment ou d’une éclogite altérée a Fe-dolomite + quartz.

1-2 Effet du fer sur la stabilité des carbonates subductés

Les expériences que j’ai réalisées dans la Partie 3 montrent qu’un sédiment carbonaté
de composition dolomite + quartz est déstabilis¢ a plus basse pression en présence de fer. A
4,25 GPa (soit environ 130 km de profondeur), la réaction de décarbonatation Fe-dolomite +
coesite = clinopyroxene + CO; a en effet lieu a une température environ 200°C inférieure a
celle de la décarbonatation en 1’absence de fer décrite par Luth (1995). De plus la fusion
apparait environ 100°C au dessus de la température de décarbonatation. Il apparait donc
essentiel de prendre en compte le fer dans la composition des sédiments ou des éclogites,

malgreé le fait qu’il n’est pas présent en trés grande quantité dans les sédiments.

1-3 Interactions sédiment carbonaté / coin mantellique

1-3-1 Effet des conditions réductrices

Les expériences de la Partie 4 montrent que la déstabilisation d’un sédiment a Fe-
dolomite + quartz a lieu a plus faible profondeur au contact d’une péridotite a grenat. L’ effet
réducteur du fer contenu dans les silicates péridotitiques peut expliquer cette déstabilisation.
Si les conditions rédox dans la péridotite sont suffisamment réductrices, c’est-a-dire, si la fO,
est inférieure a celle imposée par le tampon dolomite + coesite = diopside + graphite/diamant
+ O, (DCDG/D), alors les carbonates subductés sont réduits pour former du graphite par un

échange d’oxygene avec le fer qui va s’oxyder par la réaction 2 FeO (silicate) + 2 O, = Fe,03

196



(silicate/oxyde). Ainsi, la stabilité des sédiments carbonatés anhydres est bien inférieure a
celle admise auparavant. En raison des conditions réductrices imposées par le coin
mantellique, et sur un gradient de subduction chaude, I’assemblage Fe-dolomite + coesite est
ainsi déstabilisé a une profondeur <90km pour former du cpx et du graphite/diamant. Si la
plaque plongeante est plus froide, cet assemblage pourra cependant subsister un peu plus en

profondeur.

1-3-2 Zone réactionnelle

Afin de déterminer la stabilité d’un sédiment ou d’une éclogite a Fe-dolomite + quartz
au contact avec le manteau, il convient de s’intéresser non seulement aux interactions rédox,
mais aussi aux autres échanges chimiques possibles entre les deux composants. Une zone
réactionnelle est produite au contact entre un sédiment a Fe-dolomite + quartz et une
péridotite a grenat. Cette zone réactionnelle contient majoritairement du clinopyroxéne et de
la Fe-magnésite, mais peut aussi contenir de 1’orthopyroxéne en assez grande quantité coté
péridotite, et de la Fe-dolomite et de la coesite coté sédiment (Figure 5.1). L’assemblage cpx
+ Fe-mc est trés rare dans les échantillons du manteau remontés par le volcanisme ou par
exhumation tectonique. Il a été découvert dans une éclogite du Dabie Shan (Chine ; Zhang et
Liou, 1994). Cette rareté est due a des réactions se produisant lors du trajet vers la surface,
telles que la réaction diopside + magnésite = enstatite + dolomite (Figure 1.23). De plus, la
faible épaisseur de la zone réactionnelle fait que son échantillonnage par les xénolites est
stirement trés peu probable. L’existence de cet assemblage en profondeur peut cependant
avoir des implications sur les processus de refertilisation du coin mantellique, notamment sur
la composition des liquides issus de la fusion de la croiite subductée ou des sédiments sus-
jacents (éléments majeurs et traces). La formation de cette couche a ’interface slab/manteau
peut aussi avoir des répercussions sur le recyclage du carbone a plus grande profondeur et sur
son assimilation dans les régions sources de certains magmas (magmas intraplaques,

MORB...).
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Figure 5.1 : Schéma synthétique de I’interface sédiment/péridotite a 6 GPa—900°C au sommet
d’une plaque subductée (plongeant vers la gauche). Les processus d’échange pris en compte
sont de deux types: (1) un mélange péridotite-sédiment d’origine tectonique avec une
augmentation graduelle de la proportion de péridotite vers le haut, perpendiculairement a
I’interface (on a positionné schématiquement les trois mélanges étudi€s expérimentalement :
P23, P59 et P77) ; et (2) une infiltration du carbone a grande distance dans la péridotite ou il
donne lieu a la cristallisation de Fe-magnésite. Les losanges indiquent la possibilité de former
du diamant. Les pentagones désignent la présence de Fe-magnésite. Les lignes pointillées
représentent les limites d’apparition (+) et de disparition (-) des phases lors de 1’augmentation
de la fraction de péridotite, d’apres les résultats des expériences avec les mélanges P23, P59 et

P77. La position des lignes pointillées Coesite — et Ol + est approximative.

1-4 Diffusion / infiltration du carbone dans le coin mantellique

Les expériences subsolidus réalisées dans la Partie 4 ont montré que le CO, produit

par la déstabilisation des sédiments migre trés rapidement dans une péridotite a grenat,
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transportant des cations (Ca notamment). Ce fluide réagit cependant avec la péridotite au fur
et a mesure de sa migration pour y former de la magnésite. Ainsi, la formation des lherzolites
a grenat et magnésite de 1’Altyn Tagh (Chine ; Liu et al., 2002) pourrait par exemple étre
expliquée par un métasomatisme issu d’un plaque subductée. Un blindage rapide des silicates
de la péridotite et la formation de chenaux aux joints de grains apparaissent cependant
nécessaires a la circulation du CO; sur de longues distances. La migration du CO, pourrait
étre assistée par 1’activité tectonique importante qui caractérise I’interface slab/manteau et qui
permettrait I’ouverture de réseaux poreux transitoires dans la péridotite a grenat.

Les expériences préliminaires de la Partie 4 en conditions supersolidus ont également
montré qu’un liquide carbonaté-silicaté produit par la fusion d’un sédiment a Fe-dolomite +
quartz migre trés rapidement dans une péridotite a grenat, tout en cristallisant de la Fe-

magnésite.

1-5 Implications / Perspectives

Les résultats obtenus impliquent que la stabilité d’un sédiment carbonaté anhydre a
Fe-dolomite + quartz ou d’une éclogite altérée lors de la subduction est bien inférieure a celle
admise auparavant, en raison de la présence de fer et des interactions avec le coin mantellique.
Le recyclage de cet assemblage a trés haute pression ne peut donc s’opérer que si un blindage
d’une partie des sédiments/des éclogites les sépare du milieu environnant, ou dans le cas de
veines d’altération isolées a [Dintérieur de la crolte océanique. En effet, les
sédiments/éclogites carbonatés situés au sommet de la plaque subductée seront déstabilisés a
faible profondeur (>90 km sur un trajet de subduction chaude), produisant une zone
réactionnelle constituée principalement de pyroxénes et Fe-magnésite. La diffusion chimique
a travers cette zone va limiter la déstabilisation des carbonates subductés. L’efficacité du
mélange mécanique a l’interface crolte/manteau est un facteur pouvant accélérer cette
diffusion, et par conséquent limiter la profondeur atteinte par les carbonates subductés.
D’autre part, ’infiltration du carbone dans le coin mantellique est trés rapide. Ce transfert
rapide de carbone de la plaque subductée vers le manteau s’accorde avec 1’hypothése du
recyclage interne du carbone, puisqu’il va lui permettre de migrer loin des zones de

subduction et notamment vers les zones sources des magmas.
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2- Formation du diamant en zone de subduction

2-1 Introduction

La formation de diamant & partir de carbone subducté est suggérée par la présence
d’inclusions de type E ainsi que par la variabilit¢ des analyses isotopiques réalisées sur les
diamants. La possibilit¢ de former du diamant au niveau des zones de subduction est encore
débattue, notamment en raison de la faible température qui régne dans les plaques
plongeantes. Cette étude permet d’apporter de nouveaux arguments en faveur de cette
hypothése, en considérant la réduction des carbonates subductés en diamants a basse

température.

2-2 Localisation

Les expériences réalisées sur l’assemblage Fe-dolomite + quartz en conditions
réductrices imposées par le tampon MMO (Partie 3) ont montré que du graphite se forme a 6
GPa dés 900°C. Par ailleurs, les expériences réalisées en conditions rédox intrinséques (Partie
3) ainsi que les expériences d’interactions et de mélange péridotite-sédiment ont montré que
I’interaction rédox entre le Fe (contenu dans les silicates ou les carbonates) et le C des
carbonates permet de former du carbone ¢lémentaire dans un sédiment/une éclogite carbonaté
au contact avec le coin mantellique, et dans un mélange sédiment + péridotite a faible
proportion de péridotite (<59 % pds de péridotite a 900°C et <23 % pds de péridotite a
1100°C). Du coté de la péridotite, la contamination en carbone au contact avec le sédiment se
manifeste par la cristallisation de Fe-magnésite. Ainsi, la formation de graphite/diamant est
possible dans les sédiments, loin et au contact avec manteau, mais elle ne I’est pas dans le
manteau sus-jacent (Figure 5.1). Du carbone élémentaire pourra cependant étre formé si des
portions de ce manteau carbonaté par le métasomatisme issu de la plaque sont entrainées loin
de la zone de subduction et assimilées au reste du manteau, de sorte que leur fO, diminue

jusqu’a une valeur inférieure (ou égale) a EMOG/D.
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2-3 Précurseurs — Milieu de croissance

Les expériences de cette étude ont montré que la formation de carbone élémentaire est
possible par réduction des carbonates. Dans toutes les expériences subsolidus, la forme
observée est le graphite, malgré le fait que la plupart de ces expériences ont été réalisées dans
le champ de stabilité¢ du diamant. La forte énergie de nucléation requise pour la formation du
diamant a nécessité la présence de liquide, une température supérieure a 1600°C, ainsi que
I’intervention de germes de cristallisation (des billes de AuPd) et d’un agent réducteur dissout
dans le liquide (Ie W). Il est cependant probable que dans la nature 1’échelle de temps
beaucoup plus importante permette aux diamants de cristalliser y compris a basse
température.

La présence de CO, dans les expériences d’interactions péridotite-sédiment est
fortement soupgonnée car elle permet d’expliquer la percolation extrémement rapide du C
dans la péridotite. La morphologie du graphite, présent la plupart du temps sous forme de
veines, incite également a penser qu’il a cristallisé a partir d’une phase fluide a haute pression
— haute température. Aucune preuve directe de la présence de CO; n’a cependant été trouvée

(porosité intergranulaire, présence de vésicules...).

2-4 Implications / Perspectives

La formation de diamants dans la plaque subductée s’aveére possible et permet
d’expliquer la présence d’inclusions de carbonates dans des diamants (Wang et al., 1996 ;
Dobrzhinetskaya et al., 2006). Dans le coin mantellique, ’infiltration du carbone se manifeste
par la cristallisation de Fe-magnésite. L’incorporation de portions de ce manteau
metasomatisé au reste du manteau par la convection peut cependant modifier les conditions

rédox et permettre la formation de diamants de type P a partir de carbone recyclé.
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Résumeé

Afin d’évaluer les hypothéses de recyclage interne du carbone par la subduction et de
formation de diamant dans la cro(te subductée, des expériences ont été réalisées en presse
multi-enclumes sur I’assemblage Fe-dolomite + quartz (présent dans les sédiments subductés
ou formé par I’altération des basaltes) dans des conditions de pression-température de 4 a 14
GPa et de 800 a 1600°C. Deux études ont été menées : la stabilité de cet assemblage a d’abord
été testée en conditions rédox intrinséques puis en conditions réductrices; ensuite, les
interactions avec le coin mantellique ont été évaluées en étudiant, d’une part, les processus
d’échange entre un cylindre de Fe-dolomite + quartz et un cylindre de péridotite a grenat, et
d’autre part, les équilibres de phases dans des mélanges péridotite-seédiment.

Cette étude montre qu’un sédiment (ou une éclogite) carbonaté est déstabilisé a plus
faible profondeur en présence de fer. De plus, les conditions réductrices imposées par le
manteau diminuent encore la stabilité de cet assemblage lors de la subduction. Une zone
réactionnelle a clinopyroxene + Fe-magnésite se forme a [I’interface slab/manteau.
L’infiltration du carbone dans le coin mantellique est trés rapide et de la magnésite s’y forme.
Ainsi, un recyclage des carbonates a grande profondeur semble peu probable. Ces expériences
montrent également que du graphite ou du diamant peut se former au sommet de la crodte

océanique subductée par réduction des carbonates a basse température.
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