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Chapitre 1: Introduction générale

Introduction générale

De nombreuses études montrent que les structuréédséd’anciens événements tectoniques
sont souvent réactivées au cours de nouveaux @gisdel déformations et jouent un réle
prépondérant dans plusieurs processus géologigGesi suggére que le manteau
lithosphérique posséde une mémoire des déformatjotisa subies au cours du temps. En
effet, 'analyse des grands systemes de rifts manpte ceux-ci présentent une forte tendance
a se former, le plus souvent, parallélement auxeanes structures collisionnellegduchez

et al, 1997]. Dés 1966, Wilson propose que la localsatl'initiation et la propagation du
systeme Nord Atlantique sont le fruit de la réaation de structures préexistant®gilson
1966]. Depuis, ce concept a été repris pour de nemmbsystemes de rifts. Ceci est le cas de
systemes majeurs tels que le rift Est Africd®injg, 1994], le Rio GrandeJlsen et al. 1987;
Wilson et al. 2005], le rift Sud AtlantiqueGhang et al. 1992], et le rift Baikalhemenda et
al., 2002] mais aussi de structures de plus petiteliéchomme le rift d’Algarve au sud du
Portugal Martins et al, 2008], les grabens de Limagne et Roanne dansaksiMCentral
[Babuska et al.2002] et de systemes de failles en ThailarMerlpy et al, 2004] et au
Cambodge¥iorley, 2007].

La montée de panaches mantelligues est généraldidenspatialement et temporelle au
rifting. Cette observation suggére que les ceupweént un rble important dans le processus
d’ouvertures continental.Hjll, 1991; Courtillot et al, 1999]. Néanmoins, il existe un

paradoxe entre le champ de contraintes axisymésiguovoqué par I'apex d’'un panache
mantellique et la géométrie planaire du rift. Daspll'initiation et la propagation homogéne
de la déformation le long de longues distances ewevgnt pas résulter d’'une perturbation
locale du champ de contrainte. Il doit donc existerautre mécanisme permettant d’expliquer

un tel guidage mécanique de la déformation.

Par ailleurs, l'influence de structure préexistanteéest pas limité aux processus de rift
puisqu’a partir de corrélations spatiales et terales de la déformation dans I'est des Etats-
Unis, Tikoff et al[Tikoff et al, 2008] ont récemment proposé que le magmatismatiops
dans les zones de Yellowstone et de Columbia Riasse résulter d’'une réactivation
transtensionnelle de la zone de cisaillement dstdl@aho plutét que de l'activité d'un

panache mantellique. Des événements magmatiquesireagn Afrique du Sud, comme les
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emplacements de dykes du Zimbabwe et du complex&udihweld, ont aussi put étre
contrdlés par des structures héritégitver et al, 2004].

Une réactivation de structures héritées a ausspretposée pour expliquer la distribution
spatiale de la séismicité intraplaque et du magmeti alcalin $ykes 1978]. La zone
sismique de New Madrid, au sud est des Etats-paisexemple, est située a proximité d’un
rift avorté au cours du Neoproterozoiquergna and Richardsqnl1996]. En Europe, on
observe aussi une concordance géographique entotusés préexistante et localisation de la
sismicité intraplaque, que ce soit le long de dailHercyniennes majeures comme la zone de
cisaillement Armoricaine, au sud de la Bretagneleo8illon Houiller dans le Massif Central
Francais Mazabraud et aJ.2005]. Ce méme phénomene est observé le longeszde
cisaillement Pan-Africaine au niveau de la margejuguée du Nord-Est du Brésil et de
I'Afrique [Bezerra and Vita-Finz2000;Attoh et al, 2005].

Sur la base d'une corrélation entre anisotropimigise et structures collisionnelles ou
extensionnelles de différents ages dans les placpmentales, Vauchez et allduchez et
al., 1997;Vauchez et al.1998] ont proposé que les orientations préféztes de réseau
(OPR) de l'olivine formées lors d’anciens événermadeictoniques puis fossilisées dans le
manteau lithosphériqgue soient a l'origine de cedggé mécanique conduisant a une
localisation de la déformation le long de strucsuhgritées. Ces OPR sont a l'origine de
I'anisotropie sismique mesurée dans les contin@atsation de la vitesse de propagation des
ondes sismiques en fonction de la direction de gapon ou de polarisation de ces
dernieres). Pour tester cette hypothése, la défammad’'une lithosphére continentale
anisotrope en réponse a une tension axisymétrigpmeguée par la montée d’'un panache a
eté modélisée en utilisant une approche viscoplastautocohérentd pmmasi and Vauchgez
2001]. Ces modeéles ont montrés une déformation fakike des domaines ou les contraintes
extensives sont obligues a la structure préexistablans ces domaines, la structure
préexistante est réactivée en transtension. Ladtats de cette étude suggeérent que la
présence dans le manteau d’'une orientation cogtaphique de l'olivine héritée d’épisodes
de déformation passés crée une forte anisotropigédistance meécanique des plaques
continentales. Toutefois, ces modeles restentdsniuisqu’ils ne prennent pas en compte

I’évolution des OPR au cours de la déformation.

Les premiers travaux prenant en compte l'influeded anisotropie sur la convection ont été

menés par Richter and Daly 1978] en considérant une viscosité isotrope wense et
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'applique a I'étude du nombre d’onde critique etrtbombre de Rayleigh critique. En 1986,
Honda poursuit cette étude en utilisant une desenipbasé sur les propriétés d’'un milieu
stratifié et montre l'influence de I'anisotropierda forme des cellules de convectidtohda
1986]. Néanmoins, ces étapes utilisent une desmriphon-évolutive de l'anisotropie.
[Christensen1987] est le premier a utiliser une descriptivalétive de I'anisotropie dans un
milieu isotrope transverse qui démontre I'influertee I'anisotropie sur la localisation de la
déformation. Plus récemment.ev and Hager 2008] ont proposés un nouveau modeéle
d’anisotropie évolutive montrant une modificatiore d'initiation des instabilités de
convection et de leur taille.

D’autres modeles ont depuis été développés polursmtanisotropie mécanique induite par
les OPR dans un calcul a I'échelle macroscopiquis oeux-ci restent limités a des modéles
en 2D Muhlhaus et al.2004] ou a des matériaux de haute symétrie tmgtdPouilloux et
al., 2007] et ne prennent pas en compte l'intégraléé composantes de la matrice de

viscosité.

Afin de comprendre I'effet de I'anisotropie mécamegengendrée par les OPR d’olivine sur la
déformation lithosphérique, il convient de définim modeéle rhéologique polycristallin liant

I'état mécanique du grain (microscopique) a I'éeticanique de I'agrégat (macroscopique) et
de le lier & une méthode numérique de calcul gradé&fermations représentative de la
lithosphére continentale. Ce type de formalismdaéadépuis longtemps étudié en mise en
forme des matériaux ou la connaissance des efédtarisotropie mécanique sur la rhéologie
du matériau est nécessaire pour prévoir la formespropriétés mécaniques de la piece
finale [Raabe et a).2002].

Nous avons donc développé un modeles 3D multi-EBsshelans lesquels un agrégat de
cristaux d’olivine est associé a chaque noeud deaillagre éléments finis (EF) du modéle

lithosphérique. Cet agrégat se déforme sous I'effiethamp de vitesse local et, s’il possede
une orientation préférentielle de réseau, il vafé@@m une viscosité anisotrope au milieu, qui
est alors intégrée dans le calcul EF. L'utilisattbane loi rhéologiques multi-échelle adaptée
permet de définir intégralement les propriétés migeees anisotropes du matériau quelque
soit sa symétrie cristalline. De plus, le couplag@re les deux modeles fait que les
orientations préférentielles de réseau et donayisiropie, évoluent au cours de la

déformation.

Afin d’'appliquer ce formalisme a des modeles géiojogs, il est nécessaire de définir une

lithosphére continentales présentant plusieurststress caractérisée par des OPR initiale. Cet
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étape est assurée par un mailleur multi-domaesracki et al. 2008]. Celui-ci définit au
sein du maillage EF des limites de zones, en amtisles fonctions de tygevelset,autour
desquels un raffinage du maillage est exécuté. iiekpe, le formalisme EF que nous
utilisons est basé sur une description Lagrangietequi signifie que le maillage EF est lié a
la matiere. Ce type d’approche peut entrainer wgemnkrescence du maillage lors de la
simulation de grandes déformations. Une étape dwmillage, autogéré par le modéle EF
utilisé, est donc nécessaire pour s'assurer laditélides calculs. Néanmoins, certaines
variables microstructurales ne peuvent étre tradsdé I'ancien au nouveau maillage par le
code EF. Une méthode de transport des variable®sitiacturales est intégrée au modele 3D

multi-échelle Loge and ChasteR006].

Les difféerentes parties de ce manuscrit présetgeiormalisme que nous avons développé et

les applications qui en découlent.

La premiére partie est composée d'un rappel decnosaissances sur la rhéologie du
monocristal et des polycristaux d'olivine ainsi uné revue des différentes méthodes
permettant la prise en compte de I'anisotropie miéce utilisées pour I'étude de la mise en
forme des matériaux en métallurgie et en scieneekderre. A l'issue de cette revue, un
modéle polycristallin ainsi qu’'une méthode numéeiquermettant la prise en compte de
I'anisotropie mécanique dans le manteau lithosphériet de son évolution au cours de la

déformation sont choisis pour la suite de I'étude.

La deuxiéme partie de ce mémoire présente le fasmal utilisé pour la description
meécanique a I'échelle macroscopique et microscepajusi que des méthodes de couplage
potentielles et de remaillage. Cette descriptiansas/ie de la présentation des résultats de

validation du modéle.

Le troisieme chapitre présente, sous forme d'umclartsoumis a la revu&eophysics
Geochemistry Geosystenliapproche numerique et les résultats obtenusderka simulation
de la déformation en extension d'une plaque lithésgue présentant une distribution initiale
homogene des OPR d'olivine.. Cette étude permet meédleure compréhension de
I'influence des OPR d'olivine sur la rhéologie daiplaque lithosphérique.
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Le quatrieme chapitre présente les résultats obtéars des simulations de la déformation
extensive d'une plague lithosphérique contenantfaile décrochante (ou, plus précisément,
une zone de cisaillement) d'échelle lithosphériqies modeles sont présentés sous la forme
d'un article en phase finale de préparation, quiassoumis a la revud&seophysics

Geochemistry Geosystems dans les prochaines senigsneous éclairent sur 'influence :

* des OPR d'olivine initiales dans la zone héritéesiague dans le milieu environnant,
» de lintensité des OPR d’olivine héritées initiales
» de lorientation macroscopique de la zone héritég papport a la direction

d’extension,

sur la réactivation, c’est a dire la localisatioe th déformation dans les structures

préexistantes, et sur le réegime de déformation dansne héritée et a I'extérieur.

Le cinquieme chapitre est une synthése de l'inflteede I'anisotropie mécanique due a
l'orientation préférentielle des cristaux d'olivimkans le manteau lithosphérique sur la
tectonique de plaques a partir de résultats issusimulation de plaques multi-domaines
soumises a des sollicitations d’extensives ou l@asées. La version révisée de cet article

vient d'étre soumise a la revNature Géosciences

Finalement, une discussion générale des résultatisnus est suivie des conclusions et

perspectives de ce travail.
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Chapitre 2: Mécanismes de déformation de I'olivim@isotropie mécanique et modélisation numérique

L’olivine, qui est le minéral majoritaire du mantekthosphérique, présente une importante
dépendance de ses propriétés mécaniques selonrdetiahi de la sollicitation. Cette

anisotropie mécanique a une importante influencéasinéologie du matériau. Dans le cas de
sollicitations simples, comme l'extension ou la @uession uniaxiale, et pour des matériaux
isotropes (invariance de la déformation dans tol@gslirections), orthotropes (invariance de
la déformation selon trois plan orthogonaux) oungxeerse isotropes (invariance de la
déformation selon un axe de rotation), I'anisoteomiécanique est définie par le rapport entre
la déformation maximale et minimale dans le plamma a la direction de la sollicitation.

Pour des symétries plus faibles, ce qui est le @asl'olivine, qui est un minéral

orthorhombique, une autre expression de l'anis@ropécanique est le développement de
déformations cisaillantes méme pour des sollicteti de type compression ou extension

axiale.

La prise en compte de l'anisotropie mécanique hessimulation de déformation a été
initialement introduite pour I'étude de la mise fenme des matériaux métalliques. Dans ce
cadre, une description précise du comportement mgioa est essentielle pour la prédiction
de la forme finale du matériau aprés I'étape deerais forme. On peut citer en particulier la
répartition des épaisseurs dans la piece et lanmgation du risque de rupture au cours du
procédé. La prise en compte de I'anisotropie estiaindispensable pour le calcul des
propriétés mécaniques de la piece finale. Plugméwmt, la prise en compte de l'anisotropie
meécanique s’est étendue a d'autres domaines diapipins tels que la biologie ou les
sciences de la terre. Pour cette derniére diseiplia prise en compte de l‘anisotropie
mécanique est nécessaire pour la compréhensio@cdetements des glaces polaire ou dans

le manteau.

De plus, les données sismiques montrent que legigdacontinentales sont caractérisées par
de grandes zones ou les orientations cristallireed'alivine sont cohérentesvlontagner
1994; Wustefeld et al.2008]. Ceci tend a prouver que I'anisotropie négpze induite par les
OPR d'olivine est a l'origine de processus géolaggcomme la réactivation de structures
héritées lors des épisodes de rifting continenfaiaxichez et a1.1997;Vauchez et al.1998;
Tommasi and Vauchez2001], de la sismicité intraplaquesykes 1978; Grana and
Richardson 1996;Attoh et al, 2005;Mazabraud et a).2005] ou du magmatisme intraplague
[Tikoff et al, 2008]. Afin de comprendre I'effet de I'héritagieustural sur la déformation du

manteau lithosphérique, une compréhension de lati@ de I'olivine et des méthodes de
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son intégration dans un code de calcul, prenardoempte son anisotropie intrinseque, sont

nécessaires.

Ce chapitre présente donc un rappel sur la steicttiie comportement mécanique de la
lithosphére classiquement utilisé en sciences derta, sur les propriétés cristallochimiques
et rhéologiques de l'olivine ainsi que sur les gipales approches mises au point pour
l'intégration de I'anisotropie mécanique développpeur répondre au besoin de notre étude.

1 Structure et rhéologie de la lithosphére

Les informations disponibles sur la structure deelae interne sont obtenues grace a la
sismologie. Les variations de vitesse de propagaties ondes de compression et de
cisaillement, liee aux propriétés élastiques etdmsité du matériau qu’elles traversent,
permettent de définir la crolte dont I'épaisseurevale 5 km a 60 km selon gu’elle soit
océanigue ou continental, le manteau supérieuqyjas410 km) et inférieur (670 km a 2900
km), le noyau composé d’une partie solide (29000534r5) et d'une graine solide au centre de
la Terre. La lithosphére continentale est contitdé la crolte et de la partie superficielle du
manteau supérieur. Ces deux couches sont délinpiggda discontinuité de Mohorovicic et la
limite inférieure de la lithosphére est traditiohement caractérisée par I'isotherme 1300°C.

La crolte est composée d’'une partie supérieureldray d’'une partie inférieure ductile. La
croUte supérieure est généralement modélisée paomportement plastique caractérisé par
un critere d’écoulement en fracturation ou en ifsict

Les critéres d’écoulement en fracturation sontyge Byerlee (1970) et permettent de relier
les contraintes normales et cisaillantes.

Deux types de critere d’écoulement en friction spnhcipalement utilisés, les criteres
indépendants de la pression dérivés des criteassique de Tresca (1864) et de Von Mises
(1913) et les critéres dépendants de la pressiengte : Mohr-Coulomb, Griffith (1921),
Drucker-Prager (1962), ou Murrel (1963).
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La crolte inférieure et le manteau lithosphérigoat squant a eux caractérisés par un
comportement viscoplastique non-linéaire en utiisane loi de fluage de la forme

(approximation 1D):

. n _Q
&=A(0) exp{ RT) (2.1)

avec : ¢ les taux de déformations,
A, une constante expérimentale,
Q I'énergie d’activation,
R la constante des gaz parfait

n le coefficient de sensibilité a la vitesse

T la température

Le calcul des propriétés mécaniques de la lithagpbéntinentale s’appuie généralement sur
les propriétés mécaniques du quartz pour la partistale et de l'olivine pour la partie
mantellique.

Dans le cadre de cette étude, nous nous intéressarmiquement a la modélisation
mécanique du manteau supérieur, la rhéologie @eoldte est négligée dans cette premiére

approche.

2 Mécanismes de déformation de I'olivine

2.1 Cristallochimie de l'olivine

L'olivine est une solution solide de la famille dessosilicates de formule (Mg,E8)0O, dont

les deux pbles extrémes sont la forstérite,$iQ, et la fayalite F£5i0,. La structure de
I'olivine a été pour la premiere fois décrite pBrdgg and Brown1926]. Les cristaux sont
constitués de tétraédres d’anions Sidhdépendants liés par des cations’Mgg Fé" en sites
octaédriques (M1 et M2) (figure 2-1). Les liais@isO sont des liaisons covalentes fortes, et
les liaisons Fe-O (ou Mg-O) sont ioniques et pliblés. Dans les conditions naturelles de

température et de pression, le monocristal d’oéivonésente une structure orthorhombique
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(figure 2-1 et 2-2) dont les paramétres de masdtad a = 4.756%, b =10.207A et ¢ = 5.98%
[Smyth and Hazeri973].

Figure 2-1 : Représentation de la structure dedestérite

Figure 2-2 : Représentation de la maille élémertaie la forstérite
En bleu, site tétraédrique au centre desquelsag/gnt les atomes Si, en jaune et orange, lesaitegdriques

(respectivement M1 et M2) aux centres desquel®sednt les atomes Mg
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2.2 Comportement mécanique du monocristal d’olivine

Dans les conditions du manteau terrestre, le mastacd’olivine se déforme majoritairement
de facon viscoplastique par glissement de dislooati Sous l'effet d'un champ de
contraintes, les dislocations se déplacent selersggtemes de glissement définis par un plan
de glissement et une direction de glissement, tdeve de Burgers. L'activation potentielle
des systemes de glissement dépend de leur cortd@ntisaillement résolue critique (critical
resolved shear stress, CRSS). Les CRSS dépendéntdstallochimie du monocristal, soit
des parametres de mailles et du type de liaisamwiqties dans les différentes directions

cristallographiques.

L’olivine étant un matériau orthorhombique, c'esti@ de faible symétrie, elle présente une
forte anisotropie mécanique, car le nombre de Bystde glissement potentiel est réduit et
gue leur CRSS varient grandement les uns par repparautres. Les taux de déformations
observés lors d'essais de compression de monédaistizine a haute température peuvent
varier de 2 ordres de grandeur selon l'orientatlarcristal Purham et al. 1974;Bai et al,
1991] (figure 2-3).

1
T=1523K (010)[100]
P =300 MP
102 2 (001)[100]
= r (010)[001]
L}’, 10-4 L
S
[011] ‘g
[ 5106+
= S | [0 [001] [011]
S S o]
£ 24 X
ol o e 5 10-8
0N | 1B L [010]
211 [101]c
. [ 10-10
[011])
[101]e
10 100 1000

Contrainte déviatirique (Mpa)

Bai et al. 1991 - JGR

Figure 2-3 : Relations contrainte-déformation ohies par compression selon différentes directions su
monocristal d’olivine 41523 K et300 Mpa [Bai et,dl991]
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Il semblerait donc que les systemes de glissem@&H®)[L00] et (001)[100] soient plus
facilement activables que les systemes (010)[001jue leurs CRSS soient par conséquent
plus faibles.

Les CRSS ne sont toutefois pas des constantedependent de parametres physiques telles
gue la température, la pression, le champ de dotdrala teneur en eau ou la fugacité
d’'oxygéne. De nombreuses études expérimentalegfdenthtion sur monocristal d’olivine,
associées a des observations par microscopie eptiquélectronique a transmission, ont
permis de définir les systémes de glissement peteat leurs CRSS pour différentes
conditions physiques. Ces travaux ont montré quedddormation de I'olivine est
essentiellement accommodée par les systemes dergbsit {Okl}[100] et {hk0}[001]. Les
plans de glissement (010) et (001) sont les plasnconément observés. Dans des conditions
de haute température, de champ de contrainte falbl@ression faibles et de teneur en eau
nul, les glissements dans les directions [100] sambrisés Raleigh 1968;Phakey et a).
1972;Goetze and Kohlsted973;Durham and Goetzd977;Durham et al. 1977;Darot and
Gueguen 1981; Doukhan et al. 1984; Mackwell et al. 1985;Bai et al, 1991;Bai and
Kohlstedt 1992]). Au contraire, dans des conditions de reomie élevés, de haute pression et
de haute teneur en eau, les glissements selonrézsiahs [001] sont plus facilesCpuvy et

al., 2004;Mainprice et al, 2005;Jung et al. 2006;Raterron et al.2007].

Les simulations de déformation de l'olivine pargpieité polycristalline utilisant des CRSS
issus de données expérimentales a haute tempéeatiaible champ de contrainted/énk et
al.,, 1991; Tommasi et al.2000] donnent des prédictions d’évolution d’ORRaecord avec

celles mesurées dans des péridotites issues dbtesmb de massifs.

De plus, les observations d’'OPR d'olivine, danscés de basse température et de faible
champ de contraintes, montrent que I'activatiorsgitemes de glissement selon la direction
[001] est limitée dans le manteau lithosphériqde petites zones, généralement de I'ordre du
centimetre ou du métre, ou la déformation est emdg partie accommodée par glissement

aux joints de grain et par des processus de diffiuissers et a).1997].

D’aprés ces données, nous pouvons donc considéaestagdéformation de la lithosphére
continentale se fait majoritairement par glissemdat dislocation sur les systemes de
glissement {OkI}[100].
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Dans le cadre de cette étude, les systemes dergkss et CRSS associés les mieux adaptés

sont répertoriés dans le tableau 2-1 et reprépamtié figure 2-3.

Slip Systems CRSS Stress exponent
(010)[100] 1 3
(001)[100] 1 3
(010)[001] 2 3
(100)[001] 3 3
{011}[100] 4 3
{111}[110] 50 3
{111}[011] 50 3

Tableau 2-1: Systemes de glissement et CRSS askscmus adaptés dans le cadre de notre étude

oo} &
[100]=4.98A
Site tétraédriques SiC;2 /\
[010]
[001] 10.21 A (001)
5.99 A

(011)

Figure 2-4: Représentation des systémes des ptatieeetion de glissement dans le monocristal diok

2.3 Comportement mécanique du manteau lithosphérique

L'analyse de la déformation d'échantillons margje#s provenant d’ophiolites, de zones de
subduction et de kimberlite®8¢n Ismail and Mainpricel998], de xénolites mantelliques de
Polynésie Francaisd pmmasi et al.2004] ou de SibérieTpmmasi et a).2008] et de massifs

[LeRoux et aJ.2008] associée aux résultats obtenus lors d'exm&s de déformation sous
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différentes conditions de température et pressidrafig and Karatp1995;Bystricky et al.
2000;Couvy et al.2004;Raterron et al.2007] suggére que le manteau supérieur se déforme

lui aussi essentiellement par fluage dislocation.

L’état actuel de déformation du manteau supériesir abservable grace aux mesures
d’anisotropie sismique. La caractérisation de $amopie sismique dans le manteau est basée
sur la mesure du déphasage des ondes S8k et al, 1984; Silver and Chan1988;
Vinnik et al, 1989;Silver and Chan1991;Vinnik et al, 1994] ou de la variation de vitesse
des ondes de surface en fonction de leur direct®propagationNlontagner 1998]. Les
ondes SKS (mais également les autres ondes dderisait générées a la sortie du noyau
liqguide comme les ondes SKKS, PKS) ont la propriéére polarisées dans le plan radial a
l'interface noyau-manteau inférieur. Lors de lavén@ée d’'une zone anisotrope, cette onde est
séparée en deux ondes polarisées selon deux mEapsngiculaires et se propageant a des
vitesses différentes. Le déphasage entre les dalescaugmentera au fur et a mesure de leur
propagation dans le milieu anisotrope.

Le monocristal d’olivine présente une importanteisaimopie sismique généralement
représentée par la vitesse de propagation des &hdeplan de polarisation des ondes Vsl et
le déphasage entre les deux ondes S (figure 2-5).

[001] Vs1 Polarisation Vs Anisotropy (%)

s [010]

[100] ®Max.Velocity = 838 ® bax Anisotropy = 69
OMinVelocity = 8.1

) : \
Monocristal d'olivine Anisatpes 51 %

Figure 2-5: Données d’'anisotropie sismique du maisted d’olivine

La déformation élastique du monocristal d’olivirtaré importante Abramson et al.1997],
la propagation des ondes sismique dans un agre@g&tre affectée par I'orientation des

cristaux d'olivine (figure 2-4).
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[010]
SLOW

olivine

[001]
INT

. (X
. ® - e 3

Random CPO Textured CPO

Figure 2-4: Propagation des ondes sismiques lorfadeaversée d’'un agrégat d’olivine. A gauche, pagation
isotrope dans une zone présentant une textureatégrandom CPO). A droite, propagation anisotragens
une zone présentant une texture marquée (textuirsa))C

Les mesures de sismicité existantes montrent guisdte de grandes zones présentant une
importante anisotropie sismiqulpntagner 1994;Wustefeld et al.2008]. Cette observation
implique ainsi l'existence de zones ayant des awistd’olivine avec des orientations
uniformes. Ces OPR d’olivine présentes dans le eaanlithosphérique sous-continental sont
a l'origine du caractére anisotrope de sa rhéologie
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3 Intégration de I'anisotropie mécanique

Les études menées sur les monocristaux d’olivinkestdonnées issues d’observations a
I'échelle lithosphérique suggerent que la rhéoladjiemanteau supérieur est anisotrope. |l
apparait donc nécessaire d’incorporer cette awmigi®rdans la modélisation numérique des
écoulements mantelliques. Cette section présestdifi&rentes méthodes développées pour

répondre a cette problématique.

3.1 Critére d’écoulement — Approche empirique

Un critere d’écoulement (ou critéere de plasticipg@ymet de définir si, pour un tenseur de
contrainte o donné, le matériau va s’écouler plastiquement eater dans le domaine
élastique. Il s’agit de définir mathématiquement wurface d’écoulement (ou surface de

plasticité) f (o) qui va servir de frontiére entre le domaine épsiet le domaine plastique.

Cette propriété est caractérisée par :

f(0) <C représenten étatélastique
f (o) =C représentéa zoneplastiqueou C représente une constante du matériau (2.2)
f (o) >C estphysiquemastincorrect

Historiquement, le premier critere de plasticitétigpe a été développé par Tres€eepca
1864] et stipule que le seuil de plasticité estiattquand la contrainte atteint une valeur
critique de cisaillement. Von Mise¥¢nMises 1913], en partant du critere de Tresca, utilise
une approche lié a I'énergie élastique de cisadl@npour définir un nouveau critére de
plasticite.

La définition du premier critere de plasticité amispe est le fruit des travaux de HiHi[l,
1948] qui généralise le critere de Von Mises entgoduisant des coefficients d’anisotropie :

£(0) = (F(Oyy = 0,,)% +G(05 — 0,,)° + H (0, — 0,,)° +2L0,,% + 2Ma,? +2No,,?)
(2.3)
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ou la forme de la surface de plasticité est démmemipar 6 coefficients d’anisotropie,

F,G,H,L,M,N. Ces coefficients peuvent étre déterminés par elsmis mécaniques.

Typiquement, dans le cas de téles métalliques, ftectee des tests de traction sur des
éprouvettes prélevés a 0°, 45° et 90° de la doede laminage du matériau. Néanmoins, ce
critéere montre rapidement des limites pour desutsld’emboutissage profond sur certains
alliages d’aluminium et de cuivre. Ces limites pemment de I'expression quadratique du
polynébme utilisé pour la description de la surfdeeplasticité IRoters and Zhga2002]. De

nouvelles expressions utilisant des polynémes déoslipérieur ont été depuis développées

pour y palier. Hill Hill, 1979] propose un critére d’ordre

f (U) = '{/F|011 - Jzz‘m + G|011 - azz‘m + H|011 —0, (2-4)

‘m
ou I'exposantm permet de contréler la forme de la surface detiplgés Ce critere est valable
pour des matériaux orthotropes a chargement coaXiatthotropie.

Pour outrepasser cette restriction, BarlBarJat, 1989] développe un nouveau critére
anisotrope a partir des travaux de Hosfdddgford 1972] qui généralise le précédent aux
sollicitations de contraintes planes. Ces derrgeiteres donnent de meilleurs résultats pour
des matériaux FCC et BCC mais restent limités aaxérraux orthotropes auxquels sont
imposés des sollicitations mécaniques simples. Bepliautres auteurs ont apporté leur
contribution au développement empirique de crideeplasticité anisotrope. Citons, entre
autre, le critere développé paiin et al, 2007] pour des matériaux cubiqgues soumis a des
charges complexes.

Les principaux avantages de [l'utilisation d’uneleebpproche pour la simulation de
déformation sont qu’ils sont trés simples et trésl gonsommateurs en temps de calculs.
Néanmoins, ils présentent le grand désavantage gas étre évolutifs, la surface de charge
initiale va étre le plus souvent utilisée tout and du calcul, ou bien réactualisée mais de
facon assez grossiere. Ce point pose probleme ldanas d’études ou la microstructure
évoluant au cours du temps va entrainer un changesignificatif de la surface de plasticité.
On notera de plus que l'identification des paraggtiu critére de plasticité peut étre difficile

a obtenir a partir d’essais mécaniques simples.
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3.2 Critere d’écoulement — Approche cristallographique

Cette approche est similaire a la précédenteagjistoujours de définir une surface de charge
mais en prenant explicitement en compte certaingnpetres microstructuraux en utilisant la
théorie de la plasticité cristalline. Ainsi, la tese cristallographique (orientation et
distribution des orientations du polycristal) outéxture morphologique (forme des grains)
peuvent étre utilisées.

L’approche permettant la définition de loi de comipment dérivées de la plasticité cristalline
a été utilisé parNing and Aifantis 1996] pour la simulation de déformation d’acier
inoxydable soumis a des charges complexes de tgotion-torsion. En considérant que
'anisotropie mécanique est le résultat de la dé&tion a I'échelle de I'agrégat induite
I'évolution de la texture, une fonction de disttilom des orientations cristallines (FDO) qui
va permettre de décrire de maniere statistiquetextere par une fonction mathématique est
définie. Un tenseur de texture est ensuite caldliféctement a partir de la FDO ou
indirectement a partir d’équation d’évolution pées tenseurs d’orientation et de fonctions de
fermeture. Khan and Chengl996; 1998] ont développé un modele constitudiivie de cette
approche qui a été utilisée pour la simulation dsenen forme d’alliages de cuivre sous
chargement non-proportionnel. Les prédictions d'é& contraintes-déformations obtenus

sont en corrélations avec les données expérimsrgalstantes.

Méme si ce type de méthode est physiquement phisstet que la méthode précédente,
puisqu’elle inclut des données d’anisotropie cliisia plutét que des fonctions empiriques,
elle présente I'important désavantage de ne pasipreen compte I'évolution de la texture au
cours de la déformation. Les données microstrulesiraont uniquement utilisées pour

'approximation initiale de la surface de plastcitu matériau.

Pour prendre en compte I'effet d’évolution des ma¢ions cristallographiques, Darrieulat et
al. [Darrieulat and Piot 1996] proposent de représenter la FDO par unendnls discret de
fonction de distribution (composantes de texturéjinies dans I'espace des orientations
[Lucke et al. 1981;Lucke et al. 1986]. A partir de cette méthode, il est possd#edécrire
analytiquement la surface d’écoulement a partirteliseur de Schmid des systémes de
glissement et de la contrainte déviatorique. Aromnngt al. Arminjon and Bacroix 1991;
Arminjon et al, 1994] proposent une approche ou la surface dstigté, définie dans

l'espace des vitesses de déformation, est relietaxture. Une version étendue de cette
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meéthode a été appliquée a des alliages d’alumiretiides aciersManhoutte et al.1989;
Vanhoutte 1994; Hiwatashi et al. 1996]. Enfin, Darrieulat et MontheilleDarrieulat and
Montheillet 2003] utilisent une représentation ou chaque asapte de texture est associée a
une équation d’écoulement quadratique. Le compamemiu polycristal est ensuite décrit par
une eéquation d’écoulement quadratique de type Hdlculé a partir des eéquations
d’écoulements quadratiques de chaque composarnéxtiee en utilisant deux hypothéses de
moyenne. Ce modéle a servi a décrire le comportediiagrégats de cristaux orthotropes
cubiqgues. La méthode d’interpolation contraintesd@fation développée par Habraken et
Duchene [2004] consiste a décrire uniquement umgopo« utile » de la surface de charge

délimitée par 5 tenseurs de contraintes relativémeches.

Ces méthodes permettent de recalculer périodiquetaesurface d’écoulement plastique a
différentes étapes de calcul. Cependant, I'évatutie textures au cours de la déformation

doit étre connue « a priori » car ces méthodes peddisent pas.

3.3 Modéles polycristallins

Les premiers travaux relatifs a la plasticité aflste remontent au second quart du %XX
siecle. lls ont été initiés par SactBafhs 1928] et Taylor Taylor, 1938]. Deux modéles

d’homogénéisation découlent de leurs travaux.

Le modéle de Sachs fait 'hypothese de contraimiéorme a I'échelle du grain. Ainsi, la
contrainte dans chaque grain est prise égale @nlaainte appliquée a I'échelle du polycristal
au cours de la déformation. Le modéle de Taylorntja lui utilise une hypothése de
déformation plastigue homogéne dans chaque grairdéformation plastique a I'échelle du
grain est la méme que celle appliguée au polytrisfas deux approches constituent
respectivement une limite inférieure et une linsii@érieure du comportement (estimation des
contraintes) des polycristaux. Le modele de Sashsneeux adapté aux matériaux de faible
symeétrie cristallographique possédant peu de sgst@la glissement car seuls certains grains
vont activer le mouvement des dislocations, ceimpiique que la compatibilité géométrique
entre les différents grains n’est pas assurée.cBaséquent, ce modele donne de bons
résultats en termes de comportement mécanigue, aataimoins fiable pour la prédiction de

I'’évolution des textures.
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Le modele de Taylor est quant a lui est plus adapté matériaux présentant une haute
symeétrie cristalline car beaucoup de systemesidseghent sont disponibles. Tous les grains
vont par conséquent accommoder la méme déformatibrrapidement se déformer
plastiquement. Néanmoins, ces deux méthodes utilisee description du polycristal dans
laquelle I'interaction entre chaque grain et lei@nilqui I'entoure n’est pas prise en compte.
Entre ces deux formulations, les modéles autocat@permettent de palier ce défaut. Kroner
[Kroner, 1961], en reprenant les travaux d’Eshellfystelby 1957] sur la théorie
inclusionnaire, associe tous les grains de ménantation a un grain sphérique représentatif
dans un milieu homogéne équivalent (MHE). Ainsrelie I'état mécanique du grain a celui

du polycristal (contexte élastique) par :

o-2=-G(e-E) (2.5)

ou I'état mécanique du grain représentatif est dopar le tenseur des contraintgset le
tenseur de déformatiom, I'état mécanique du polycristal est donné parteeseur des

contraintesZ et le tenseur de déformatidh, G est le module de cisaillement élastiquefet

une constante. Ce modéle n’est valable qu’en &iésefdéformation (<1%) puisqu’au-dela de

ce domaine, la déformation devient plastique, leutan régime élastique entraine alors une
surestimation des contraintes d’accommodation. Méams, ce concept servira au

développement de modeles autocohérents plus évollés autres méthodes proposent
d’autres modéles de comportement du grain et du MHE

Les principales méthodes d’approximation de la tsmlude I'équation constitutive locale
non-linéaire se divisent en trois méthodes, lemfdations incrémentales ou les contraintes
sont reliés aux taux de déformations par le mochdeantané Hlill, 1965], les méthodes du
premier ordre ou le module local est évalué a #adk la moyenne par phase de la
déformation locale (moment d’ordre 1) et les foratioin du second ordre ou le module local
est calculé a partir de moment d’ordreSufluet 1993; Castaneda1996; Castelnau et al.
2008a].

24



Chapitre 2: Mécanismes de déformation de I'olivim@isotropie mécanique et modélisation numérique

Parmi les méthodes du premier ordre, on distingue :

* la méthode sécanteo. = m.& avecm, le module sécantHutchinson 1976],
* la méthode tangentea =1&+ 0, avecl le module tangentMolinari et al, 1987,

Lebensohn and Tom&993],

9%w

52

* la méthode affine:.oc=M_,e+0, avec M, = (&) et g, =3—W(£)—I(£)£
£

[Masson et a).2000;Castelnau et al.2008b]

Les modéles élasto-plastiques prennent en comptiatkractions plastiques entre I'inclusion
et le milieu qui I'entoure, hypothése négligée diensiodéle de KroneKfoner, 1961]. Hill
[Hill, 1965] propose une formulation autocohérente meréale généralisée pour les petites
déformations pour laquelle il suppose que le miliefini dans lequel est plongé chaque
inclusion posséde un module uniforme. L'écrouissasfedonc supposé uniforme autour de
l'inclusion. Cette approche a été utilisée pousitaulation de déformation d’'un polycristal
CFC et a permis d’obtenir une beaucoup moins rqickecelle obtenue a I'aide du modele de
Kroner [Hutchinson 1970]. Lipinski et al. [1992] ont utilisé un modele pour lequel les
comportements locaux et globaux sont exprimés geardéformations finiedyyakuma and
Nemat-Nasserl984] pour simuler les grandes déformationséstofution de texture dans le
cas des polycristaux CFC et CC. Méme si les répomsaniques obtenues par l'utilisation
de lois d’'interaction sont plus molle que celle dodéle élastique de Kroner, elles restent
cependant plus dures que celles attendMiedinari et al. [1997] met en cause la méthode
d’approximation incrémentale qui méne a une accatioau d’erreurs dues a I'hypothése d’un
module instantané uniforme dans le milieu enviromn®es méthodes d’approximation
affine, sécante et tangente ont été ensuite déwéésp pour des comportements élasto-
plastiques. La formulation affine appliquées a otygristal CFC ayant une texture aléatoire
donne une réponse plus molMgsson et a).2000]. Cette formulation méne a des prédictions
intermédiaires entre la formulation sécante etdanfilation tangente, sans recours a des

parametres calibrés a prioBgrnert et al, 2001a].

Une premiéere extension des modele de Hill et Kr@uwer écoulement élasto—viscoplastiques
a été proposée par Weng dans le cadre de petifisndéions Weng 1982] puis étendues

aux grandes déformations par Nemat-Masser et (iemat-Nasser and Obatd 986].
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Celles —ci considerent cependant des interactiatre ¢ grain et le milieu environnant trop
fortes. L'obstacle majeur de ces approches estnuaevaise prise en compte de l'aspect
visqueux de la déformation plastique. Castelnaal.¢Castelnau et a).2008b] développe un

modele viscoélastique pour I'étude du comportemeétanique de la glace en utilisant une

formulation affine.

Hutchinson [1976] propose une extension des madglelill et Kréner aux comportements
viscoplastiques. Une méthode d’approximation deolation de I'équation constitutive locale
non-linéaire tangente a été proposée par Molinaml.e[Molinari et al, 1987] pour les
grandes déformations et généralisée pour les rmatéde symétrie hexagonale, trigonale et
orthorhombique paktebensohn and Tonj@993]. Cette approche a été utilisée par Cagtelna
et al. [Castelnau et al.1996; Castelnau et aJ.1997] pour I'étude du comportement de la
glace et par Tommasi et alldmmasi et a].1999;Tommasi et a).2000] pour la prédiction de
'évolution mécanique et textural de l'olivine sousfférents chargements et de son
implication sur I'’écoulement lithosphérique. Deggehes vibrationnelles du second ordre
ont été développées pour des comportements vistimplas Castaneda 1996], elles
permettent de définir une formulation plus rigoweunais sont en générales plus difficile a
implémenter et plus consommatrices en temps deld@ornert et al, 2001b;Lebensohn et
al., 2005]. Une méthode d’approximation du secondeoaliété spécialement développée et

implémentée pour I'étude de la rhéologie de I'sleviCastelnau et al.2008a].

L'utilisation d'une méthode d’homogénéisation, dempe Taylor-Bishop-Hill ou
autocohérente, dans le cas d’alliages métalliqeepermettre de passer de I'état mécanique
d’'un grain constitutif de I'agrégat au comportemerécanique du polycristal et, ainsi, de
déterminer une portion de la surface de plasti€lgite méthode a été utilisée sur des alliages
d’aluminium [Raabe 1999; Signorelli et al, 2006], pour la simulation de mise en forme
d’'alliage de zinc Delannay et al. 2004] et d'alliage de matériaux de symétrie hexad
(magnésium ou zirconium)PJunkett et al. 2006]. [Gagliardini and Meyssonnierl999] puis
[Gillet-Chaulet et al.2005] utilise aussi cette méthode pour I'étudéadaasticité de la glace

polaire.
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3.4 Couplage modele polycristallins et méthode EF

Une alternative a la définition de critére de ptast permettant le calcul de déformation
macroscopique est I'intégration directe d’'un mogsbycristallin dans un modele EF.
L’intégration directe de la plasticité cristallisans une méthode EF, suggeéré paifce et
al., 1982;Asarq 1983] et développée paBdcker 1991;Kalidindi et al, 1992;Beaudoin et
al., 1995;Marin and Dawson1998] consiste a utiliser une loi polycristalliocemme loi de
comportement du matériau a chaque point d’intégmatiu maillage EF. Cette méthode
présente l'avantage de prendre en compte I'hétéége du comportement meécanique
cristallin, induite par son orientation cristallin@u sein du polycristal permettant ainsi de
donner de meilleurs résultats en termes de prédiatianisotropie mécanique. De plus, la
prise en compte de I'évolution de la texture aursode la déformation est implicite.
Néanmoins, ce type de méthode est tres colteurrapstde calcul. En effet, celui-ci est
directement lié au nombre d’orientations crist@éirdéfinies a chaque point d’intégration du
maillage EF Bérhingier, 2006]. Cette méthode a montré de bons résultats lftude de la
mise en forme de plaques métalliqguba\vson et al.2003].

Difféerentes méthodes ont depuis été développéesrpduire le temps de calcul prohibitif de
ce type de couplage en limitant le nombre d’origoitas nécessaires au calcuthpo et al,
2001] et Raabe et a).2002] proposent une méthode de composante deeextii consiste a
définir mathématiqguement un petit ensemble d’oaons par une Gaussienne permettant de
représenter I'ensemble de la texture. Bérhingieal efBeringhier et al. 2007;Loge et al.
2007] développe une méthode de distribution deeldute initiale autour de particules
Lagrangiennes, revenant a distribuer la texturghkigieurs éléments voisins, et permettant de
réduire considérablement le temps de calcul darsadiee d’'une loi polycristalline élasto-
viscoplastique appliqué a des matériaux de hautesie. Kalidindi et al, 2004;Kalidindi

and Duvvury 2005] présentent une méthode dite de « MicrostracSensitive Design » qui
consiste a discrétiser les orientations cristaipgrques sous la forme d’'un développement en
série de Fourrier de la texture initialBunge 1993]. Les coefficients issus de la
décomposition en série de Fourrier de la FDO pdemete représenter la texture comme un
point dans I'espace de Fourrier de dimension infini

Pour chaque grain constitutif, les coefficientd-derrier correspondant a, leur orientation sont

calculés et les contraintes monocristallines réstdts de la déformation macroscopique
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imposée sur le polycristal sont calculées dangdies de Fourier par des techniques de
régression linéaire. La contrainte polycristallest ensuite déduite en utilisant une hypothese
de Taylor. Enfin, Kalidindi et al. [2005] calcul&volution des textures en utilisant une loi de
transformation linéaire donnant I'évolution des fliceents de Fourrier pour un incrément
donné Bunge and Eslingl984].

Ce type d’approche a été utilisé pour des matéfal@ Duvvuru et al. 2006;Houskamp et
al., 2006] et plus récemment hexagonaux compé&etst[et al, 2008].

3.5 Méthode EP

La derniére méthode utilisée pour comprendre lepmtement mécanique d’un polycristal
consiste a mailler individuellement chaque grainstibutif. Cette approche est qualifiée de
modeéle EF « microstructural ». L'approche’E®nsiste a mailler le solide en déformation &
'échelle macroscopique de maniere classique pa methode EF. A chaque point
d’intégration du maillage de ce solide macroscopjqun polycristal est défini par une
méthode EF « microstructurale ». Ce modele est domposé de deux maillages imbriqués,
d’oll le nom de méthode EFSmith et al. 1999]. Cette mise en données du probléme améne
donc a la résolution d’'un probleme élément fini tdi@s conditions aux limites évoluent de
fagcons non-linéaire ce qui entraine des temps deulsabien supérieurs aux méthodes
préecédemment présentées. Cette méthode a étéaifiles Nakamachi et aN@kamachi et
al., 2005] pour la détermination de courbe limite olerfage lors de simulation 3D de mise en

forme de plaques métalliques.

4 Conclusion

De nombreuses études ont été menées pour déveldgpaolutions variées au probléme de
l'intégration de I'anisotropie lors de modélisationmérique de la déformation d’un volume
solide. Dans le cadre de notre étude, la soluaamibux adaptée est le couplage de modéles

polycristallins & une méthode EF.
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En effet :

- La méthode EF s’appuie sur des fondements physiques solidesgetireux.
Cependant, les temps de calculs engendrés sonintpmptants pour permettre de
I'utiliser avec des maillages 3D macroscopiqueplisieurs centaines / milliers
d’éléments.

- L’approche d'intégration d’anisotropie basée surdkescription empirique ou
cristallographique du critere d’écoulement estaigémplanter dans un code EF.
Néanmoins, ces modeéles ne prennent pas en corméptduion des orientations
cristallines au cours de la déformation et, par ségaent, I'évolution de
I'anisotropie mécanique macroscopique. De plus,cligres d’écoulement sont
difficiles a déterminer pour des matériaux de fildymétrie. Les modeéles
intégrant I'effet de la texture permettent de padiece défaut mais les temps de
calcul engendrés par le recalcule de la surfacegehau d’'une portion de surface

de charge, réduisent I'intérét de ce type de modele

Pour la suite de I'étude, compte tenu de la faikyenétrie cristalline et des données
rhéologiques expérimentales du monocristal deviiodi, la stratégie retenue est 'intégration
d’'un modele viscoplastiqgue autocohérent couplé certonde comportement du matériau a
un code EF. Les données expérimentales existardagrent que les approches tangentes et
borne inférieure (modéle de Sachs) donnent uneleuml prédiction du comportement
mécanique d'un polycrystal que les approches sgxaaffines ou du second ordre. Cette
observation vient du fait que I'écoulement du maatse fait uniguement a haute température
et que, par conséquent, des mécanismes diffusitsranodent une partie non négligeable de
la déformation, relaxant ainsi la condition de catiitplité de la déformation. Le modele de
Sachs étant moins fiable que I'approche tangente lpoprédiction de I'évolution de texture,
cette derniere a donc été retenue. Finalementirdéégie de distribution des orientations
cristallographiques par particule Lagrangienneugbsée pour gérer le transport des variables

au cas ou des étapes de remaillage sont nécessaires
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Ce chapitre présente la méthode de couplage eatrmddéle éléments finis et la loi
polycristalline ainsi que sa validation numérigDans la premiére partie, nous rappellerons
la formulation et la méthode de résolution mécamidu modéle éléments finis FORGE2805
en 3 dimensions (FORGEB Nous présenterons dans la seconde partie Iehémilogique
polycristalline utilisée, le modele viscoplasticqugo-cohérent (VPSC).gbensohn and Tome
1993] ainsi que la stratégie de transport des bi@samicrostructurales basées sur le concept
de particules lagrangiennes utilisée au cours dhaitiage. Ensuite, la troisieme partie portera
sur les stratégies de couplage envisagées poésdéution de notre probléme. Finalement, la
guatrieme et derniere partie détaillera la valmati du couplage numeérique
FORGE2008/VPSC.

1 Présentation de Forge200%

Le logiciel commercial FORGE208%st initialement dédié a la simulation du forgedgs
alliages métalliques ferreux et non-ferreux de gse2D et 3D. Il est développé depuis de
nombreuses années au centre de mise en forme t&saomma (CEMEF) de I'école des Mines
de Paris a Sophia-Antipolis.

Sur les versions antérieures du code EF, l'infleedes conditions mécaniques sur les
microstructures avaient été étudiés pour des aBiag’aluminium Noat 1996] et de
Zirconium [Logé 1999].

Une premiére implémentation de loi polycristallidans FORGE2005a été effectué par
[Bérhingier, 2006] pour une loi de élasto-viscoplastique deetfaylor pour permettre de
prédire I'anisotropie induite par la microstructloes de la mise en forme de structures brut

de solidification (acier) ou de structures forgéesers corroyés ou alliage d’aluminium).

1.1 Formulation du probléeme mécanique

Le logiciel FORGES est basé sur une formulation faible mixte en siéest pression. Les
effets thermiques seront négligés dans cette éluglanilieu a déformer est assimilé a un
domaine finiQ de frontier@Q . Son comportement est réagi par les équationsafoedtales

de conservation de la masse et de la quantité deeneent :
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%—f +div(pv)) =0
| v (3.1)
div(o) + pf = p%

ou p désigne la masse volumique,le temps,v le champ de vitesseg le champ de
contrainte etf la densité des forces volumiques.

On considére d’'une part que la dérivé par rappotieenps de la masse volumique s’annule
(hypothése de stationnarité). D’'autre part, si goute a ces hypothéses que les forces
volumiques et d’inerties sont négligeables au caersa déformation, le systeme (3.1) peut

s'écrire :

: N
d =t —=0
iv(v) =tr(&) + X (32)

div(o) =0

Ou p est la dérivée temporelle de la pressionyetle coefficient de compressibilité du

matériau

En décomposant le champ de contrainte en sa pddigatorique s et sphérique
étr(a)l =-pl, ou | est la matrice identité epla pression hydrostatique, on obtient le
systeme :

oo P
=0
tr(&) + X (33)

div(s) — grad(pl) =0

A ce systeme d’équation viennent s’ajouter les tgus de conditions aux limites applicables

aux frontieresdQ du systeme. Dans notre cas, elles sont de tnoesty

» Les frontieres libredQ,, ou les contraintes sont nulleg.n=0, ou n est la

normale au contact
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* Les frontiéres a chargement impa3@, ou les contraintes normales sont égales

au chargement imposé,o.n=T

* Les frontieres a vitesse imposéQ,,, v =V, ou v, est la vitesse imposée

Pour compléter cette définition du systéme, il feartactériser le comportement de la matiere
au cours de la déformation par une loi rhéologidiette fonction est assurée par le modéle
polycristallin VPSC qui sera détaillé dans la smttsuivant. La loi polycristalline permet
d’écrire le champ de contrainte déviatoriggecomme une fonction du taux de déformation
&, lui-méme relié au champ de vitessar les relations :

s=M (s)é (3.4)

viscosté

ou M est une matrice de viscosité déduite du calcul®PS

viscosité
.1
&= E(gradvT + grady) (3.6)

Etant donné la définition de notre systeme, la fdation forte de notre probleme s’écrit

alors :

div(s) —grad(pl) =0 sur Q

div(v) =0 sur Q

on=0 sur 0Q, (3.7)
on=T sur 0Q,

V=V, sur 0Q,

Auquel vient s’ajouter la loi de comportement duidéniau.

La formulation faible des conditions mixtes en pies et vitesse associée au systeme

mécanique est obtenue par multiplication du systparedes fonctions vitesse et pression
admissible ¢, p’) puis par intégration sur le domair@. Le Principe des Puissances

Virtuelles est alors appliqué a la forme faible dgsations.
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Le probleme devient alors :

trouver (v, p) OV x P tel que

j s(v) 1 £(v')dQ - j pdiv(v' )dQ - j TV d(0Q) =0 OV Ov
Q ; Q aQ (3.8)
jp*{tr(é)+;}d9=0 0p 0P

Q

ou V=(H'(Q)®) lespace de Sobolev des champs cinématiquementissibias et

P = (L*(Q)) est I'espace des Lebesgue des fonctions de aaméable sur le domain@ .

L’existence et I'unicité de la solution pour ce Ipieme sont obtenues sous les conditions du
théoreme de Brezzi-BabuskBdbuska 1973].

1.2 Discrétisation du probléme

1.2.1 Discrétisation spatiale

La discrétisation du probléme consiste a résowsydteme (3.7) non pas dans les espdces
et P mais dans des sous espaces discrets de dimemssoy, fet B,. Ces sous espaces sont
basés sur un partitionnement du domaineQ en éléments finigy, appelé triangularisation

et sont définis par :

Q= U w, (3.9)

a0y

Le probleme devient alors de trouver les solutigus p,) IV, X P, pour chaque sous-

domaine ainsi défini via leur association a desfions d’interpolation assurant la relation
V, OV etPh, OP.

Il s’agit désormais de discrétiser le domaine enisibsant une fonction d’interpolation
compatible avec les deux inconnues en vitesse ptemsion de notre probleme. Dans le cadre

FORGE2005, le choix s'est porté sur I'élément P1+/P1, aapgielé mini-élément. Il s'agit
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d’'un élément tétraédrique constitué de 4 nceudsaummets et enrichi d’'urf8°nceud en son
centre de gravité. Ainsi, le champ de pressiotim&aire et continu sur la partie « classique »
de I'élément et la vitesse se décompose en uné& partaire et une partie dite « bulle »
correspondant a I'ajout d’'un degré de liberté. Baixcd’éléments permet ainsi de définir une
famille de 4 sous- tétraédres partageant®l Boeud comme sommet commun améliorant

ainsi la stabilité spatiale et numérique du systéfigare 3-1).

Pression Vitesse

Figure 3-1 : Mini-élément P1+/P1

Les champs de vitesse et de pression discretsv&atalors :

v, =N,v, +b'B k=141=13
P, = N, Py k=14

(3.10)

ou N, sont les fonctions d’interpolations des champgdires vitesse et pressioB, la
fonction bulle, v, et p, les valeurs nodales des champs de vitesse et gmessila valeur

nodale associée au nosud central.

En utilisant cette décomposition du champ de vigsar une composante linéaire et une

composante bulle et en le réintroduisant dansdegsye (3.7), on obtient alors
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s(v, +b): &(v,")dQ —j pdiv(y,)dQ - ijl*d(aQ) =0 *
Q a0 Ov Oav

s(v, +b): &(b")dQ - j pdiv(b )dQ - j Tb'd(0Q) =0 (3.10)
Q 0Q |:| p* D P

p div(v, +b)dQ =0

Ve D Dy

La dépendance du déviateur des contraintes enggsrshlamps de vitesse linéaire et bulle
provogue le couplage du systéme (3.10) avec lddaiomportement. Cependant, les travaux
de [Aliaga, 2000] montrent que le systeme peut étre décomplétilisant les propriétés du

champ bulle qui permettent d’écrire que :

» la contrainte déviatorique peut étre séparée er demposantes, 'une linéai®

et I'autre bulles, :

js(v, +b): &(v,” +b')dQ :j(sq +s,) (v, +b")dQ (3.11)

e a partir des propriétés du champ bulle, on démantee:

[s:800)dQ=[s,:¢(v)dQ=0 (3.12)
Q Q
En utilisant les propriétés (3.11) et (3.12), Istéyne (3.10) s’écrit alors :

js L&(v,)dQ —j pdiv(y,)dQ - ijl*d(aQ) =0 )
o Q 00 gv, v

jsD - ¢(b")dQ —j pdiv(b’ )dQ - ij*d(aQ):o Ob OV  (3.13)
Q Q 0Q |:| p* DP

j p div(v, +b)dQ =0
Q
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Dans cette étude, on considére que la matrice slmsité définie par la loi rhéologique
polycristalline est la méme pour le champ de védgsaire et le champ de vitesse bulle,
soit :

M\ilaiscosité (S) =M l (S) = Mviscosité (314)

viscosité

D’aprés (3.4), on peut alors écrire

{S =M viscositéé(vl ) (3 15)

SD = Mviscositég(b)

En remplacant la contrainte déviatorique par sgoression (3.4) et en utilisant la relation
(3.14), le systeme (3.13) devient :

[M o€ (V) : (v)dQ = [ pdiv(y; )dQ - [Ty "d(9Q) =0 *

Q Q a0 av v

[ M scosicé(0) 1 €(b7)dQ = pdiv(b’)dQ - [Th'd(9Q) =0 Ob OV (3.16)
Q . Q 0Q 0 p* Op

j pdiv(v, +b)dQ =0

Q

1.2.2 Discrétisation temporelle

Le code éléments finis FORGE2(08st écrit sur une formulation Lagrangienne rédistiia

Lintervalle de temps|t, . tma| €St divisé en plusieurs incréments,t,.,] au cours

initial
desquels une petite partie de la déformation gsbsde. Les champs de vitesse et de pression

at.,, sont calculés a partir de leur valeurs a l'instantUn schéma d’intégration temporelle

de type Euler explicite est utilisé pou actualiseronfiguration :
XA = X+ AtV (3.17)

ou la vitesse/' est considérée comme constante au cours de hireergt,, + At .
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1.3 Reésolution du systéeme

Pour pouvoir calculer I'évolution de la configumti du systeme de l'instarit & I'instant

t +At, il suffit maintenant de résoudre le systeme wegtanon-linéaire (3.16) afin de

calculerV'. Pour cela, réécrivons ce systéme sous forme ciediii:

R (v;,b, p) 0
R(v;,b,p) =| R,(v;,b,p) |=|0 (3.18)
R, (v,b, p) 0

avec .

R (v,b, p):R|I +RP+R°
R,(v.b,p) =R +R} + RS (3.18)
R,(v,b,p) =R, + Ry

ou :

R' = [Myccostcd(M) 1 6(%)dQ
RP =~ pdiv(y,")dQ
R == [Ty d(oQ)
Rtl) = '[ M viscositég(b) . £(b* )dQ
° (3.18)
RP =~[ pdiv(b")dQ
RS =-[Tb'd(6Q)
R, = j p’ div(v, )dQ

Q

RE = j p"div(b)dQ
Q
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Afin de résoudre le systéme matriciel (3.18), FORGE® utilise un algorithme de
Newton-Raphson. A partir d’un triplet initigv,,, ,b.,, p,,; )| faut trouver une correction
(Av,,. ., Db, ,Ap,,.) telle que le développement de Taylor a I'ordreulrésidu R soit nul,
soit :

oR oR oR

R(Vinit + AVI 'binit + Ab! Pinit + Ap) = R(Vinit ’blnit ) pinit) +a_V|AVI +%Ab +a_pAp =0
(3.20)
Le systéme a résoudre devient alors :
R OR OR
nE R e (n
R R R, Ab |=-| R (3.22)
v, ob dp
Ap R,
R, dR, OR,
ov, ob op

oR
Ce systeme peut étre simplifié en remarquant omdaekenesaR oR, et —>

, sont nuls. Le
ob oy, ap

systeme s’écrit donc alors,

R 5 R
ov, op Av R
R, R Ab |=— R, (3.22)
ob 0p
Ap R,
R, R,
ov, ob
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Soit les trois équations suivantes :

R pv+Bap=-r

ov, op
OR, oR,
—Ab+—=Ap=- 3.23
b op P R, (3.23)

oR
_pAVI +6;RbAb = —Rp
v, ab

De la deuxieme équation, on déduit que :

_ (R g L ORy
Ab = (abj (R, + = Ap) (3.24)

En injectant cette relation dans la troisieme équatu systéme, on peut alors écrire :

R, R, [aRbJ_ OR, pp= _[Rp _aﬁ[aﬁj_ RbJ (3.25)
o, b db ) ap db  db

On pose ensuit@v, = Av et on définit les matrices suivante :

KVV:a_RI
ov,
R
op
oR
KP=—F
oV, (3.26)
= OR, (aij‘l oR,
ob\ ab ) ap
R =R
_ g _OR(ORY"
R = [Rp ab[abj R"J
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Avec ces nouvelles notations, le systeme (3.22yis'¢é

KY K*® (A
( VJ - —(Rj (3.27)
va _Kpp Ap Rp

Le systeme (3.27) ainsi décrit est indépendantidump de vitesse associé a la composante
bulle. Néanmoins, les contributions des termestdimp bulle restent contenus daks’ et

R,. Il en résulte un systeme a 4 inconnues par ncepdreelément (3 pour le champ de

vitesse et 1 pour le champ de pression). Cetteeéap« condensation de la bulle » permet

d’accroitre la stabilité du systéme, et de rédsine nombre de variables.

Le systéeme est résolu par une méthode itérativéyple résidu conjugué préconditionné

[Marie, 1997]. Le but de cette méthode est de minimiser fonctionnelle dans laquelle est

introduite une matrice de préconditionnement peianetd’accélérer la convergence. Plus de
détails sur les méthodes de résolution et de pditonnement sont disponible dans

[Mocellin, 1999;Perchat 2000;Mocellin et al, 2001].

2 Présentation du modele VPSC

Le modéle polycristallin retenu pour le couplagelesnodéle VPSClebensohn and Tome
1993]. La présentation du modéle se décompose @ex piarties, la premiere spécifie les
éguations constitutives a I'échelle du grain etpdlycristal et le formalisme inclusionnaire
qui permet de prendre en compte linteraction emgregrain et le milieu environnant,
représenté par un milieu homogene équivalent (MHE)seconde présente la méthode de

résolution du modeéle.

2.1 Equation mécanique monocristalline et polycristalline

Au cours de la sollicitation mécanique, la défoipratplastique est accommodée par le
glissement de dislocations selon des directiondestplans de glissement propre au cristal
étudié. Ce déplacement des dislocations provoqueiskllement de la matiére. Chaque
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systeme de glissement est défini par deux vectemrsle vecteur normal au plan de
glissement, eb, le vecteur de Burgers. A partir de ces deux westen définit le tenseur de

Schmid du systemésy9 par :
s 1
m? = E(nibj +nh) (3.29)

La contrainte de cisaillement résolue sur un plangtissement et dans la direction de
glissement du systéme (sys)(¥¥, s’exprime, en utilisant la notation vectorielle 5a

dimensions précisée précédemment :
7™ =m™g (3.30)

On définit aussi, d’'une part, le tenseur de vitesse déformation associé a la vitesse de

cisaillement du systéme (sys)™9, par :
£, = m3 i (3.31)

et, d’autre part la vitesse de cisaillemgn®? fonction de la contrainte appliquée (3.30)

suivant une réponse visqueuse non-linéaire :

o r(v9 )" m§3y3 S| :
(Y — r .
14 - yO T(Sys) - yO T(Sys) (332)

OU y, est un taux de cisaillement de référenc®’ une valeur seuil de contrainte & partir de

lagquelle le glissement peut avoir lieu de maniggaificative etn I'inverse du coefficient de

sensibilité a la vitesse.

En réinjectant I'équation (3.32) dans (3.31), oatgdors écrire :
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m(SyS) S
mzﬁ#ﬁ( W$] k=1.5 (3.33)

sys

ou la somme s’opére sur I'ensemble des systemegisdement du grain. Cette relation est

alors valable pour chaque grain du polycristal.

L’équation (3.33) peut étre mise sous forme psdirgkaire en définissant un module sécant

viscoplastique a I'échelle du cristi if(se@ dépendant de la contrainge[Hutchinson 1976] :

T éSyS) T éSyS)

sys

(o (9 (o8 (g )"
& = VOZ m rﬂk { J J J c(sec)(s)S (334)

Ce module sécant étant dépendant de la contrdliégeation (3.34) est valable uniquement
au points' — ¢ décrivant I'état mécanique du grain. Au voisindgepoints' — £, on peut, par
un développement de Taylor d’ordre 1, définir ledue tangent viscoplastique a I'échelle du

cristal M tel que :
& =MV (s, +¢&° (3.35)

ol &° est un taux de déformation de référence, setla valeur macroscopique ou

polycristalline du tenseur des contraintes dévigtms.

Finalement, si tous les coefficients de sensibdit@ vitesse sont égaux, la relation entre les

deux modules viscoplastiques définis a I'échelledstal est :
c(tgt) — c(sec)
M@ = nM; (3.36)
Les équations constitutives du polycristal sontiéalantes a celles définies a I'échelle du

grain. En posan8' et E le tenseur des contraintes et de vitesses derdéfion & I'échelle

polycristalline, on peut écrire les relations suies:
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'Ei — Mij(SEC)(S’)S} (337)

E, =M®(S"S; +E, (3.38)

ot M9 et M sont les modules viscoplastique sécant et tarigéthelle du polycristal,
liés par la relationHutchinson 1976] :

(tgt) — (sec)
M = M (3.39)

En utilisant le formalisme d’EshelbyE§helby 1957], on considere le grain comme une

inclusion incorporé dans un milieu équivalent hoprog décrit par le comportement

mécanique du polycristal, on définit une matridetdractionM :
M =n(l -S)SM® (3.40)

ou S est le tenseur viscoplastique d’Eshelby déterraingartir de la forme du grain et du

module viscoplastique tangent polycristallin.

On en déduit une équation d’interaction entre &rget le polycristal :
E - =-M(S, -s)) (3.41)

Le formalisme ainsi développé permet de lier I'étatcanique microscopique du grain et
'état mécanique macroscopique du polycristal. Mé&ains, cette formulation est limitée
puisqu’elle considére que les modules viscoplasgdu grain et du MHE sont connus a
'avance. Une hypothése simple et de considérerlgusomportement du MHE décrit le
comportement moyen du polycristal. Il en découledadition que la moyenne pondérée de
I'état mécanique (vitesses de déformation et cories) des grains doit étre égale aux valeurs

correspondantes pour le MHE. Cette condition pembeetalculer de maniere autocohérente

itérative la matrice viscoplastiiv**®.
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A partir des équations (3.34) et (3.37), (3.41)tfmkcrire :
B°S =¢ (3.42)
ou B® est une matrice d’'accommodation définie par :
B = (M 9+ M) (M &+ M) (3.43)
On peut alors écrire que :
¢ =M>=(B°S) (3.44)

En utilisant la condition que le MHE décrit le conngment moyen du polycristal et en

posant<£i> la moyenne pondérée des taux de déformation dii, gna écrit que :

E=(2) (3.45)
En utilisant (3.37) et (3.44),

M ¢S = (M 9B°) S (3.46)
Soit,

M 529 = (v <o (3.47)

La matrice viscoplastiqgue sécante du MHE est dgadeéa la somme pondérée des matrices

viscoplastiques sécantes des grains corrigée pamalfgice d’accommodatiorB®. Deux
remarques sont a préciser ici, tout d’abord, laricetviscoplastique sécante polycristalline
dépend implicitement de la contrainte macroscopitjuricité de la solution n’est donc pas

toujours garantie. De plus, la matrice d’accommiodaB° étant elle-méme dépendante de la
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matrice viscoplastique sécante du graf®, il convient de déduireM °**? de I'équation

(3.47) de facon autocohérente.

2.2 Reésolution du modele VPSC

La méthode de résolution des équations définiesdepdmrmalisme VPSC qui vient d'étre
développé utilise un algorithme composé de deuxclesuitératives imbriquées. La
déformation finale du polycristal est obtenue emnpasant un gradient de vitesse de

déformation en entrée pendant un intervalle de $enalivisé en plusieurs pas de tendyis

Au premier incrément de calcul, les valeurs degraortes a I'échelle du grain sont calculées
par un calcul de type Taylor. Ces valeurs soniségls comme valeur d’initialisation au

premier pas du calcul autocohérent.

Dans la boucle interne sont calculés par un prosesératif, le module viscoplastique sécant
M €9 ainsi que le tenseur des contraingéspour chaque grain. Le module viscoplastique

sécant M *9 est ensuite calculé en utilisant une moyenne dégtVeur le module

viscoplastique sécant de chaque grain :

M et = <|\/| c(seC)‘1> (3.48)

Sont ensuite déterminés, le tenseur viscoplastikfaghelby S, la matrice d'interactiorM ,

la matrice d’accommodatioB°. Enfin, I'équation (3.48) est résolue de faconaiti&e.

Dans la boucle externe, une fois la convergencéadmucle interne vérifiée, le nouveau
tenseur des contraintes macroscopiuest calculé en utilisant la relation (3.37). Leseur
des contraintes microscopiquesest ensuite déterminé pour chaque grain en utilisan
'équation d’interaction (3.41). Pour garantir ltaaohérence du calcul, les valeurs des
tenseurs des contraintes cristallisisdoivent étre compatibles avec les valeurs desiceatr
viscoplastiques sécantes cristallines imposkEs®® au début de la boucle interne. Ainsi,

deux conditions de convergence sont imposees :
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‘<s’(”)> -S| <error

<‘s'(”) - s"”‘l)D < error

(3.49)

ou I'exposant(n) correspond a I'incrément courant.

Si ces conditions ne sont pas respectées, lesrgales taux de déformations et contraintes
microscopiques sont utilisées pour initialiser édcualer des module viscoplastiques sécants

pour chaque grains dans une nouvelle boucle interne

Une fois la convergence de la boucle externe #telas textures cristallographiques sont

réorientées avant le prochain incrément en utiliaformule suivante pour chaque grain :
w=Q+df - (3.50)

ol ¢ est le taux de rotation du réseau pour chaque,gfaila parti antisymétrique du taux
de rotation macroscopiqueg” correspond a la réorientation de lellipsoide aEs®

[Lebensohn and Tom#&993] etw’ la partie antisymétrique des taux de rotationstjgaes

sur chaque systemes de glissement du grain d@fnis

Wb = Z%(nibj + njbi)V(SyS) (3.51)

sys

2.3 Remaillage

Le modéle éléments finis FORGE2§08st doté d’'une fonction de remaillage permettant d
redéfinir le maillage de la matiére afin d’évitemegdes éléments dégénérent (volume de
I'élément nul ou négatif) au cours de la défornratione fois le nouveau maillage défini, il
est nécessaire de transporter de I'ancienne auaefie configuration plusieurs variables de
différents types: champs scalaires (pression), plsaractoriels (vitesse) ou champs tensoriels
(contraintes) Coupez 1991;Coupez et a).2000]. Cependant, les données microstructurales

telles que la texture ne peuvent pas étre transgmrtle la sorte. En effet, 'approche
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polycristalline sélectionnée utilise une descriptsiatistique de la texture de la matiere en
définissant des orientations qui ne peuvent étaialpment moyenné. Une méthode du
transport des parametres microstructuraux a étdémgntée par Bérhingier, 2006] en
utilisant le concept de particules lagrangiennes. cGncept a été initialement utilisé par
Harlow pour suivre le mouvement de l'interface dmuxd fluides de densité différentes en
utilisant une formulation eulériennelgrlow and Amsdenl974].

Cette méthode consiste a placer des particuleariggmnes, qui suivent I'écoulement de la
matiere, dans le maillage EF. Le maillage va égenduveau discrétisé en définissant des
cellules de Voronoi centrées sur les particulessihla texture de la cellule va étre définie sur
sa particule associée. Cette texture sera endgsttébdée a tous les éléments finis constitutifs
de la cellule.

3 Stratégie de couplage EF/VPSC

L’objectif du couplage méthode EF/modéle polycitistaest d’utiliser la loi polycristalline

VPSC pour définir la loi de comportement du matérida relation entre vitesse de
déformation et contraintes, précédemment défingudéon 3.4), évolue au cours de la
déformation en fonction de I'évolution microstruetie du matériau. La loi rhéologique
anisotrope ainsi implémentée va donc évoluer eati@mm au cours du chemin mécanique subi

par la matiére.

3.1 Présentation

Chaque EF, a un incrément donné, fournit un gradiervitesse au modeéle polycristallin qui
va calculer les états mécaniques a I'échelle dungradu polycristal ainsi que I'évolution de
la microstructure. Ce calcul va permettre de deéfanioi rhéologique utilisée par le code EF

pour calculer le nouveau champ mécanique du systeme
Il est nécessaire de définir plusieurs paramémwes fg calcul polycristallin autocohérent :
* Une texture initiale pour chaque EF constitutifsnaaillage. Celle-ci est composée

d'un ensemble d'orientations cristallographiquesprésentatives, chacune

caractérisée par ses angles d’Euler, représemsiitdis rotations nécessaires pour
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passer du repere polycristallin au repére cristadlt son poids, correspondant a la

fraction volumique de cette orientation au seirpdlycristal.

* Un ensemble de systémes de glissement potentssias a leur scission critique
résolue 7™ et leur coefficient de sensibilité a la vitesse Ces valeurs sont

dépendantes du milieu environnant (températuressme, environnement

chimique...).

3.2 Avantage et inconvénients des couplages fort et lide

Le logiciel EF FORGE2005résout de maniére itérative, pour chaque incrénersystéme
(3.27). Or, afin de pouvoir passer a cette étdpesti nécessaire de connaitre la contrainte
déviatorique reliée au gradient de vitesse pavildé comportement du matériau, c’est a dire
la loi polycristalline, qui va nous permettre ddeginer la matrice de viscosité! . e
définie dans I'équation (3.4) et I'état de conttasndu polycristal et donc, de I'EF. Le calcul
étant linéaire en vitesse sur un EF, les vitessedéformation sont y constantes élément. Par
conséquent, il n'existe qu'un seul état mécanidgiteE pour chaque EF. Il existe deux
stratégies d’appel de la loi polycristalline lons chlcul EF, qualifiées de couplage fort et de

couplage faible. Ces deux stratégies sont présestéda figure 3-2.
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(@) Initialisation mécanique et microstructurale (b) Initialisation mécanique et microstructurale
Ty i ]
EF - “EF -
Calcul mécanigue macroscopique Calcul mécanigue macroscopique
utilisant le tenseur de viscosité macro utilisant le tenseur de viscosité macro
calculé a 'incrément précédent calculé a l'itération courante
Pas de convergence Mise a jour des données microstructurales
Itération suivante Pas de convergence
Itération suivante
Convergence
Convergence
\d
Appel du modéle VPSC Y
Calcul du nouveau tenseur de viscosité macro Mise a jour du maillage
Mise a jour des données microstructurales

Y Incrément suivant

Mise a jour du maillage

Incrément suivant

Figure 3-2 : Schéma du principe des couplages r)efob) faible

hY

Dans le cas du couplage fort la loi polycristalliest appelée a chaque itération de
l'algorithme de convergence (figure 3-2a). Le medEF fourni un gradient de vitesses au
modele viscoplastique autocohérent. Les valeulsa deatrice de viscosité, et du tenseur des

contraintes déviatoriques sont obtenues directenmmir chaque EF par le modéle

polycristallin et sont prises respectivement égalés matrice viscoplastique tangene"®
et au tenseur des contraint&s. Le nombre d’appel a la loi polycristalline va ieard’'un

incrément a l'autre en fonction du nombre d’itéatnécessaire a la convergence, impliquant
ainsi un temps de calcul élevé.
Pour le couplage faible, la loi polycristalline steappelée qu’une fois par incrément aprés

convergence du l'algorithme de Newton-Raphson.eC&ttatégie utilise a chaque incrément

de calculn le module viscoplastique tangent macroscopidi€” calculé a I'incrément

n-1 par le modéle polycristallin comme matrice de o8t. La contrainte déviatorique est
alors calculée en utilisant la relation (3.15). tE€estratégie est inutilisable au premier
incrément de calcul, il est donc nécessaire de fair calcul avec couplage fort au premier
incrément avant de pouvoir appliquer la stratégieauplage faible. Le nombre d’appels a la
loi polycristalline en couplage faible est notabérhréduit par rapport a celui du couplage

fort. Néanmoins, cette stratégie implique une erdeucalcul dépendante de cohérence de la
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valeur du module viscoplastique macroscopique dierément a lI'autre. Pour des matériaux
de type cubique face centréBgfhingier, 2006] a montré que cette erreur était négligeable
d’autant que les pas de temps utilisés sont sowefdible amplitude. Cette observation est a
confirmer pour des matériaux de symétrie plus égibhe étape de validation des applications

aux polycristaux d’olivine est donc nécessaire.

4 Couplage faible, couplage fort et modéle « découphé

4.1 Validation des méthodes de couplage

Les deux aspects du couplage, fort et faible, thvalidés sur un cas simple de compression
axiale selon l'axe X, de 60%, appliquée a un culraposé de 69 EF. Les contraintes sont
imposées nulle selon Y et Z. Le frottement suralkeefinférieure du cube est nul au cours de
'écoulement de la matiere. De plus, pour éviterdéets de rotations libres, le nceud central
de la face inférieure est fixé et le nceud cenfralelde ses arétes est bloqué en translation le
long de cette aréte (figure 3-2). Ce choix de ragél entraine une déformation légerement
hétérogéne a cause du faible nombre d’éléments ltgrassseur du cube et des conditions
limites utilisées. Néanmoins, celui-ci permet dambit des résultats suffisamment précis pour
la validation du couplage et il est surtout tres pensommateur en temps de calcul. En effet,
les temps de calculs sont quasi linéairement liesanbre total d’orientations. Ces derniers
sont respectivement de 44 minutes pour le cougdtabe et 87 heures pour le couplage fort
pour 40 incréments de calcul. Augmenter le nombEE- ébntrainerait des temps de calculs

trop longs pour cette étape de validation.
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Compreéssion

|X\
Vi
Figure 3-2 : Présentation du cas utilisé pour Idigation du couplage

Une version du modéle VPSC non couplé a une métlitidlea déja été validée dans
[Lebensohn and Tomd993] et sera utilisée comme cas de références Da suite du
manuscrit, ce modeéle sera qualifié de « découplé ».

Une texture initiale isotrope composée de 1000ntatens est utilisée pour chaque élément
et dans chacun des calculs.

Les résultats sont comparés en termes:

» d’évolution de la texture globale, soit 1000 or&rns pour le modéle découplé et 69

x 1000 orientations pour les modéles couplés

* des valeurs des taux de déformation finaux moyersugsl’ensemble des EF et
normalisés par le taux de déformation équivalenin Mdises final défini par

. 2, ..
Eeq = E(‘gijgij)

La comparaison de I'évolution de texture pour cleaqodéle, présentée sur la figure 3-3,
montre des tendances similaires. Une faible difiéee de l'ordre de 3,5% sur la

concentration maximale des axes [100] est obsgqruée La différence pour les autres axes
est négligeable. Cette différence est imputablew@x dacteurs. D’une part, la déformation
n’est pas totalement identique dans chaque maillaison du faible nombre d’EF ce qui peut

créeer une légere variation sur la texture globale alibe. D’autre part, le nombre
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d’orientations sur les figures de péles représenagse difféerent, il est de 1000 orientations
pour le modele découplé et de 69 x 1000 orientatfwour les modeles couplés, ce qui peut

« lisser » les textures finales.

Initial LPO

[Uvw] =001

Canitours [ unl.) Contaurs (xunil

’, TR
\ (
< >~

m i Density =141 QinDensity =44 milax.Density =148 ChinDensity =58 m b Density =155 aminDensity =57

[Uvw] =100 [UVW] =010

Final LPO - Non-coupled

[UYW]= 100 [UVW]= 010

CONTaUr B i) Conbaurs uri.)

S22

w b Density =380 Obtin Density = .00 m ffax Densiny =626 Cibdin Density = 05

Final LPO - Hard Strategy

[UvW]=100 [Uviv]= 010 " [Uvw] =001
Cartours G uri, Lol
5 =
10 =
15
20
e s
R E

miiax Density =328 ohtinDensity = 00 w bha Density =643 abdinDensity = (2 miiax Density =182 obinDensity =32

Final LPO - Soft Strategy

[UVvW] =100 [UVW]=010 " [Uvw]=001
Cartours G und.) o Contours B unk) Lol
5 = 5
10 = 10
15 Y - 15
20 Rt B 20
S 25 “ 15
‘ 30 - \ 20
- = a5
;—-"A__,—ﬁ——-—\——'ﬂ 40
L 45
P iy o 50
o 55
g &0

miiax Density =328 ChinDensity = 00 m hha Density =6.44 abdinDensity = 2 miiax Density =182 Cbdin Density =32
Figure 3-3 : Texture initiale et comparaison desttees finales obtenues pour une compression de 60%

calculée avec le modeéle découplé, le couplagedable couplage fort.

Les composantes du taux de déformations normatisinede compression présentent elles
aussi peu de différences. La variation des taux diformations extensifs et
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xx"gyy’gzz’

compressifg normalisés et moyennés sur tous les élémentdepassent jamais

1% entre les différents modeles. Le méme constatréadisé pour les composantes de

cisaillement ¢,,,¢,,,&,, (tableau 3-1). On observe néanmoins, pour lescoagplés, des

xy1©yz?
déviations dans certains éléments proches des ddagslication des conditions aux limites

pouvant atteindre 8%.

XX YY Y4 XY YZ ZX
Soft Strategy -0,9968 0,4849 0,5120 0,0129 -0,0083 -0,0635
Hard Strartegy -0,9965 0,4841 0,5125 0,0129 -0,0075 -0,0668
Non-coupled -1,0000 0,4993 0,5007 0,0000 0,0000 0,0000

Tableau 3-1 : Comparaison des taux de déformatidrienus pour une compression de 60% calculée avec |

modele découplé, le couplage faible et le coupfage

A la suite de ces cas test, les couplages sontd&yas comme validés. Le couplage fort et le
couplage faible donnent des résultats similairag o prédiction des textures et I'évolution
des taux de déformations. Toutefois, méme si leplege fort est physiquement plus
rigoureux, il présente le lourd désavantage d'éts consommateur en temps de calculs
(figure 3-4)

%-

—e—Couplage faible Durée totale : 87.4 h
—=—Couplage fort

Temps de calcul cumulé (en heure)
&

Durée totale : 0.74 h

0 10 2 30 40

Incrément de calcul

Figure 3-4 : Temps de calcul cumulé pour la simolad’une compression de 60% calculée avec le neddél

couplage faible et le couplage fort.
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4.2 Choix de la méthode de couplage

Afin de déterminer quelle méthode de couplage stiliaée, 3 nouvelles séries de simulation
de compression sur cube de 69 éléments ont étéedeen couplage fort et faible. Trois
textures initiales différentes ont étés testeegufiéi 3-4). La premiere (cas 0°) est caractérisée
par un alignement des axes [100] paralléles ar&iitbn de compression (X). Les axes [010]
et [001] sont respectivement alignés selon Y etL&.seconde (cas 45°) correspond a une
rotation de la premiére texture initiale de 45%edlaxe Z. Finalement, la derniere (cas 90°)
définie par un alignement des axes [010] parallélés direction de compression et des axes
[100] et [001] respectivement alignés selon Y et&,qui correspond & une rotation de 90°
autour de I'axe Z de la texture initiale du cas®©hacune de ces textures est définie pour un
J-index, qui représente l'intégral de la fonctiam distribution des orientation8{inge and
Kohler, 1992], de 3.3 (Figure 3-5).

[100]

[100]

[100] [010] [010]

. 3i44

Figure 3-5 : Texture initiale utilisée pour le clsale la méthode de couplage (cas 0°, 45° et 90°).
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Les résultats de la prédiction d’évolution de textapres une compression de 45% pour les

trois textures initiales sont présentés en figuge(8as 0°), 3-3 (cas 45°) et3-4 (cas 90°). Les

figures de podles sont identiques dans les différexats. On note néanmoins une légére

variation de l'intensité de concentration (1.7% maxm) entre les deux approches de

couplage.
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Figure 3-6 : Texture finale du maillage aprés uenpression de 45% (cas 0°)
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Flgure 3-7 : Texture finale du maillage aprés umenpression de 45% (cas 45°)

Couplage Fort
Bunge
[uvw]=100 [UVW] =010 [UvWI =001

Contours (x uni.} Contours (x uni.)

Contours (x uni.)

748 16.85 3.15
7.0 :
&
5.5 : 25
a8 : 20
ES : 1.5
30 ; i
%Z(SJ : 10
15 :
1.0 i 5
5 ]
00 00 .09
shading - inverse log shading - inverse log shading - inverse log
EMax.Density=  7.48 OMin.Density= .00 WMax.Density=  16.85 OMin.Density= .00 mMax.Density=  3.15 OMin.Density = ]
Couplage Faible
Bunge
[UVYW] =100 [UVYW] =010 [UVW] =001

Contours (x uni.) Contours (x uni.) Contours (x uni.)

7.54 16.96 3.18
7.0 :
% |
35 : 23
38 : 20
i | 2
30 ; ;
33 : 10
15 .
1.0 g S
S5

.00 00 a0

shading - inverse log shading - mverse log shading - inverse log
EMax.Density=  7.54 OMin.Density= .00 WMaxDensity= 16.96 OMin.Density=" .0 EMax Density= 3.18 OMin.Density = 0

Figure 3-8 : Texture finale du maillage aprés ummnression de 45% (cas 90°)
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Pour chacun de ces cas, les taux de déformatinasximoyens et normalisés ainsi que les

rapports d’anisotropi€,,/ £,, finaux ont été comparés apres 45% de compregsibleau 3-

2).

XX YY 77 XY YZ ZX | £,1%,

Cas0° | Couplage Fort -0,9940 0,5348 0,4591 0,0856 0,0127 0,0087 0,8584
Couplage Faible | -0,9947 0,5324 0,4622 0,0809 0,0111 0,0098 0,8682

Cas 45° | Couplage Fort -0,9110 0,5467 0,3643 -0,3448 0,004 9 -0,0185 0,6662
Couplage Faible |  -0,9134 0,5527 0,3608 -0,3387 0,0061 -0,0166 0,6528

Cas 90° | Couplage Fort -0,8486 0,2949 0,5537 -0,4292 -0,00 28 -0,0947 1,8776
Couplage Faible | -0,8621 0,2942 0,5680 -0,4065 -0,0025 -0,0926 1,9307

Tableau 3-2 : Taux de déformations et rapports tatmopie moyens obtenus pour une compression %e 45
calculés avec le couplage fort et le couplage fajmur 3 textures initiales différentes (cas 0% 44 et cas
90°).

Les composantes du taux de déformations en firodgression présentent elles aussi peu de

differences. La variation des taux de deformatiemsensifs et compressify,é,,,&,,,

moyennés sur lI'ensemble entre le couplage forteetduplage faible restent minimes

(maximum de 1%). Les composantes de cisaillementenmesé, ,¢,,,€,, présentent des
variations plus importantes selon le type de caplatilisé. Toutefois, celles-ci restent dans
des valeurs admissibles (différences inférieur&5% avec des ordres de grandeur 1 a 2 fois
plus faibles que les taux de déformations extenstfscompressifs). Le faible nombre
d’éléments utilisé pour cette phase de validatieatpexpliquer I'écart observés sur les
composantes des taux de déformations cisaillands.vdleur des rapports d’anisotropie
moyens est elle aussi peu affectée par le typedplage, une variation maximale de 2% est

observée pour les cas 90°, caractérisé par ureedoricentration des textures finales.

4.3 Validation du remaillage

Afin de valider le remaillage, un cas de comprassiar cube de 69 éléments, identique a
celui présenté dans la section précédente, esséutiUne unique particule est placée
aléatoirement au sein du maillage, et 69 texturgmlies identiques a celle du cas 0° décrit
précédemment sont distribuées parmi les élémemts. méthode de distribution permet de
définir dans chaque élément un nombre d’orientatimitiales proportionnel au volume de

celui-ci. Apres 15% de compression, un nouveau laggl est défini grace au remailleur

automatique intégré dans FORGE2B0Be maillage final est comparé & la version nisgiht

pas le remaillage et la méthode de distributionatesntations en figure 3-8.
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Sans remaillage Avec remaillage

Figure 3-8 : Maillage final aprés 45 % de compressiA droite, sans remaillage (69 éléments), a bauavec

remaillage automatique (139 éléments).

L’ensemble des orientations, est avant I'étapeedeaillage, stocké au niveau de la particule
puis redistribué dans chaque élément du nouvediageproportionnellement a leur volume.

La texture globale finale (figure 3-9) est peu r@é& par le remaillage. Comme pour la
comparaison des stratégies forte et faible, uneréédifférence du maximum de concentration

des axes cristallins (2% maximum) est observée raate admissible dans notre cas.
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Figure 3-8 : Texture globale finale aprés 45 % denpression.

Les taux de déformations moyens normalisés ainsi lgurapport d’anisotropie moyen

£,,1€,, (tableau 3-3) sont ensuite compares.

XX [ Y T 72z T Xy [ Yz [ 2zx [ &,7¢,
Sans remaillage |  -0,9940 0,5349 0,4592 0,0856 0,0127 0,0087 0,8584
Avec remaillage |  -0,9941 0,5329 0,4611 0,0827 0,0119 0,0103 0,8653

Tableau 3-3 : Taux de déformations et rapports faftopie moyens obtenus pour une compression #ects

0°) calculés avec le couplage faible en utilisamé wersion avec et sans remaillage

xx'gyy’gzz’

Les taux de déformations moyens extensifs et cossjiges ainsi que le rapport

d'anisotropie&,,/ £, varient tres peu en conséquence du remaillage.vagations sur les

valeurs moyennes finales ne dépassent jamais 18cdifférences observées sur les taux de

cisaillement moyeng, ,¢ ,,£,, sont plus importantes, de 3% et 6% pour les ¢geemieres

xy1%~yz?
et surtout de 15% pour la derniére composantestllaenoter que la taille des éléments a
diminué au cours du remaillage, ce qui peut ergraime meilleure approximation des taux

de cisaillement moyens (nombre de degrés de lilptutééleve).

5 Conclusion

Ce chapitre a permis de montrer qu’'un modeéle riygglee polycristallin viscoplastique et
autocohérent associé a une meéthode de remaillagatgaant le transport des paramétres
polycristallins a été implémenté avec succés damwde EF FORGE2085L originalité de
cette approche est de déterminer le tenseur desiiéanacroscopique de maniere globale et
donc de garantir une approche physique compléetdaddescription de la déformation
anisotrope. Néanmoins, cette approche présentei alissonvénient d'étre tres
consommatrice en temps de calculs. La phase ddatialn a permis de montrer que le
couplage faible donnait des résultats satisfaisamssi bien pour la prédiction des évolutions
de textures que pour celle de I'anisotropie méaamide plus, la méthode de remaillage
implémentée a de la méme maniere donné de borigatésRour la suite de I'étude, au vu des
bons résultats mécaniques et des temps de calutgisus en utilisant la méthode de couplage

faible, celle-ci a été retenue.
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Chapitre 4 :

A multi-scale approach to model the anisotropic defrmation of

lithospheric plates

Ce chapitre correspond a lartickénoll et al. 2009 soumis a la revud&seochemistry,

Geophysics, and Geosystems (G3)
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Abstract

The association of experimental data showing thaiptastic deformation of olivine, the main
constituent of the upper mantle, is highly anispitand the ubiquitous seismic anisotropy in
the upper mantle, which indicates that olivine talgssshow coherent orientations over scales
of tens to hundreds of km, implies that the longatedeformation in the upper mantle is
anisotropic. We propose a multi-scale approachedas a combination of finite-elements
and homogenization approaches, to model the defmmaf a lithospheric plate while fully
considering the mechanical anisotropy stemming feogtrain-induced orientation of olivine
crystals in the mantle. This multi-scale model @ity takes into account the evolution of
crystal preferred orientations (CPO) of olivine arfdthe mechanical anisotropy during the
deformation. The role of the initial orientation ¢ie CPO relatively to the imposed
boundaries conditions and the link between CPO rardhanical anisotropy evolution are
investigated in a series of numerical experimerddehng uniaxial extension (X-direction) of
lithospheric plate. Different expressions of thech@nical anisotropy are observed. An initial
CPO oblique to the extension direction shows higbolved shear stresses on the easy

(010)[100] and (001)[100] slip systems resultingtle development of strong shear strain
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and, thus, in a transtensional strain accommodategime. An initial CPO aligned
perpendicularly to the extension direction presamtsore complex behavior characterized by
an inversion of shearing direction and a shortdthnging strain accommodation that are
only observable with evolving CPO models. An init@PO aligned parallel to the direction
extension or an isotropic CPO tends to quickly eom@te and presents as a result a
significant geometrical hardening. In all numerieaperiments, the CPO-induced anisotropic
viscosity causes finally in all tested cases aatimm of the ratio between horizontal

(Y-direction) shortening and vertical (Z-directiahjnning.

Keywords: anisotropy, olivine, viscous deformatidisjocation creep, crystal preferred orientatiotessture,

reactivation, structural inheritance, continentdates, extension, lithosphere

1. Introduction

Most natural solids are polycrystalline, which medhat they are made up of individual
crystals, which are defined by a shape, a sizettandrientation of the crystalline lattice. The
presence of a crystal preferred orientation (CPi@nanduces a dependence of the physical
properties on the direction of solicitation. Thisgpomenon is known as anisotropy. For
simple solicitations, such as uniaxial extension compression, the ratio between the
maximum and minimum strain in the plane normah direction of the solicitation is called
r-value. When the material is planar, isotropi¢hotropic (invariance of the deformation by
three orthogonal planes) or transverse isotropicafiance of the deformation by rotation
around an axis), the r-value fully defines its atmspy. Another way to characterize an
anisotropic rheology during uniaxial compressiontension experiments is to calculate the
ratio of the macroscopic equivalent strain reldyivi® the macroscopic shear strain. This
parameter describes the tendency of anisotropienmatt to develop strain components,

which result in non-parallelism between principaéss axes and principal strain rate axes.

Mechanical anisotropy has been extensively invasti)in metallurgy. In metal forming or
crash simulations, dealing with mechanical anigotrduring calculation is primordial to
predict the final material shape, the evolutiommadchanical properties during deformation,
damage distribution and failure. For instance, ddepving of aluminum alloy sheets results
in undesirable “earing”, due to lower strengths #&eece higher strain rates along <110>

crystallographic directionsTucker 1961]. Numerous strategies have been developed to
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account for anisotropy during simulations of forgniprocesses. Initial efforts focused on
empirical description of yield surfaces based ayeaeralization of the Von Mises criterion
[VonMises 1913] that was originally designed to approxintate plastic anisotropy of single
crystals: the anisotropy coefficientdill, 1948a; b]. However, this formulation is only ali
for orthotropic materials to which is imposed a&s# coaxial to a symmetry axis. Expressions
for more complex strain rate states have been dped| but they are still limited to materials
with an orthotropic initial texturekfim et al, 2007]. Coupling this strategy to a finite element
model (FEM) is straightforward, but the necessamameters, in particular the dependence of
the shape of the yield surface on the strain difecali to obtain. There is also no natural
description of the anisotropy for large deformasiohecause there is no account for
crystallographic texture evolution.

An alternative approach consists in the parametgoz of the texture and anisotropy
evolution during deformation based on single ciyptasticity models. Ning and Aifantis
[Ning and Aifantis 1996] method, for instance, uses a distributiamcfion of the CPO to
define a texture tensor, which is used to modelgierloadings on stainless steel. However,
this approach is not suitable for modeling the defdion of orthorhombic or even lower
symmetry materials, because no simple parametenizétr the anisotropy evolution can then
be derived. For such materials, the mechanicabamoisy has to be described via an analytical
expression of the yield surface derived from a poistal plasticity modelHiwatashi et al,
1998; Habraken and Duchen&004;Van Houtte and Van Bae2004]. To each integration
point of the FEM, is associated a polycrystalliggr@gate and a homogenization method is
used to link the mechanical states of the crystdlat the polycrystalline aggregategwson

et al, 2003]. The mechanical state of each grain isutaled by a crystal plasticity model
and, using a given homogenization method, transdhittb the polycrystal. The repetition of
this micro-macro calculation at all integration qsi of the FEM allows to describe the
mechanical behavior in the FEM model as a functbthe local CPO. This method gives
good results in terms of evolution of the CPO amdhe induced anisotropy during the
deformation process but computation times are itapor Different methods have therefore
been proposed recently to enhance computation tidteso et al. Zhao et al. 2001] and
Raabe et al.Raabe et a).2002] propose the use of texture components,a.emall set of
discrete and mathematically compact Gaussian textamponents, to map the orientation
distribution. Béringhier et al.Beringhier et al. 2007; Loge et al. 2007] presented a

distribution method of the initial CPO over seveedéments of the FEM. An important
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advantage of the coupled polycrystal plasticity EMF models relatively to the other

approaches is that it allows the study of the mastisotropy of low symmetry materials.

Although most minerals, due to their lower symmetdysplay a much higher plastic
anisotropy than metals, the role of a CPO-inducedhanical anisotropy on the visco-plastic,
dislocation creep controlled, deformation has beegely neglected in Earth Sciences. Early
works focused on the role of an anisotropic vidgosn the convection geometry. By using a
simplified description of an anisotropic viscosityhere the anisotropy is expressed as the
ratio between the normal and shear viscositiesghvisi kept constant in the simulations, these
studies concluded that the effect of mechanicasaropy was minorRichter and Daly
1978;Hondg 1986;Christensen1987]. Recent studies, which use a similar dpson of the
viscosity, but consider that the anisotropy evohess a function of the strain, suggest
nevertheless that a CPO-induced mechanical anpottoes affect the time and length scales
of convective instabilitiesMluhlhaus et al.2004;Lev and Hager2008]. Similar conclusions
were attained by models using an analytical deseripof anisotropic viscosity by
decomposing the viscosity tensor in an isotropit pad an anisotropic part that depends of
the geometry of the crystaPuilloux et al, 2007]. This model, applied to ringwoodite,
predicts that the flow of the transition zone ie tharth's mantle may be strongly affected by
mechanical anisotropy. However, this approachnmstéid to high symmetry crystal. Finally,
Gillet-Chaulet et al. Gillet-Chaulet et al. 2005] developed a micro-macro model for
describing the behavior of anisotropic ice assuniirfigpws as a linearly viscous orthotropic
material. The flow law is defined by six parametansl its orthotropic fabric described by an
orientation distribution function depending on tparameters, the grain c-axis colatitude and
longitude. This model remains limited to transveisetropic materials. However, all the
above models either use a highly simplified desicnipof the anisotropy or are based on
analytical developments that limit their applicatim high symmetry materials. They cannot
fully describe the mechanical anisotropy in the erpmantle that is mainly composed of

orthorhombic olivine.

An alternative approach is to use a viscoplastiecemsistent polycrystal plasticity model to
estimate the mechanical anisotropy that results fpoeferred orientation of olivine crystals
in the upper mantle.Tommasi and Vauche2001] used this approach for studying the
reactivation of preexisting collisional structurdsring the continental rifting process. They

showed that a CPO-induced anisotropy results iectonal softening, leading to strain
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localization and shearing parallel to the preemgstectonic fabric when the later is oblique to
the extensional stresses. However, these early Isxddk not allow for the evolution of the
CPO in response to an evolving stress field. Theljcate the initial tendency of the system,

but do not predict its evolution.

Multi-scale mechanical models similar to those dimyed in Material Sciences are necessary
to fully account for an evolving anisotropic visttgsin the Earth's upper mantle. In the
present study, we investigate the role of a CP@dad mechanical anisotropy on the
deformation of the lithospheric plates by coupliagself-consistent polycrystal plasticity
model to a Lagrangian finite element formulatiohe$e models allow to fully account for an
anisotropic viscosity that evolves as a functiornihaf olivine CPO and hence as a function of
the local strain history. They can therefore byduse study the interplay between CPO

evolution and anisotropic deformation in the lithberic mantle.

2. Anisotropy of physical properties in the olivinecrystal and in the upper mantle.

Olivine is the major mineral in the upper mantl®-@%). Its rheology is therefore crucial
for both the lithospheric deformation and the mantlonvection. Olivine presents an
orthorhombic crystallographic symmetry. Analysis radturally deformed mantle samples
from a large variety of geodynamic environmentg.(eBen Ismail and Mainpricel998;
Tommasi et aJ.2000; Tommasi et al.2004;LeRoux et a).2008; Tommasi et al.2008] and
deformation experiments under a large range of éeatpres and pressures (e.ghdng and
Karato, 1995;Bystricky et al.2000;Couvy et al.2004;Raterron et al.2007]) suggest that in
the upper mantle deforms mainly by dislocation preehis mode of deformation depends
strongly on the crystallographic structure. Distomas move in well-defined slip systems
defined by a glide plane and a direction — the Btggyector. The ease of activation of a given
slip system is given by the Critical Resolved SHe@ess (CRSS), its magnitude depends on
the crystal cell parameters and on the strengtihefatomic bonds. Low symmetry crystals,
like orthorhombic olivine, are highly anisotropiedause the total number of slip system is
reduced, while CRSS values vary considerably. Cesgion experiments on olivine single
crystals under high-temperature conditions showeaddthat strain rates vary by up to 2
orders of magnitude depending on the orientatiothefcrystal Durham et al. 1974;Bai et

al., 1991]. A direct consequence of this plastic anigry is the development of strong CPO
during deformation by dislocation creephpng and Karatp1995; Bystricky et al. 2000;
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Tommasi et a).2000] leading to an anisotropic mechanical bedraai the polycrystal (rock)

scale.

The elastic deformation and hence the propagafi@eiemic waves in olivine are also highly
anisotropic Abramson et al.1997]. Seismic anisotropy measurements basetieoanalysis
of the splitting of core shear waveSilper and Chan1986;Vinnik et al, 1994] or of the
variation of surface waves velocities as a functbmhe propagation (azimuthal anisotropy)
or polarization directionsMontagner 1998] are indeed the best tools available to thap
mantle deformation. These measurements show tigiteopy is ubiquitous in the uppermost
200 km of the mantleMontagner 1994;Wustefeld et al.2008]. They also imply that olivine
CPO are coherent over scales ranging from tenstdreds of km. This, together with the
strong plastic anisotropy of olivine, suggests tif@ long-term mechanical behavior of the

shallow mantle should be strongly anisotropic.

Both the mechanical anisotropy and the CPO evoiufiepend strongly on the potential slip
systems and on their critical resolved shear si@RSS). However, CRSS are not absolute
values; they depend on physical parameters sucteraperature, pressure, or deviatoric
stresses and on the chemical environment, in péation the water and oxygen fugacity. In
olivine, deformation experiments on olivine singleystals and aggregates, together with
transmission electron microscopy observations omrally and experimentally deformed
peridotites show that deformation in the dislocatioeep regime is essentially accommodated
by glide on {Okl}[100] and {hk0}[001] systems wit(010) and (001) being the most common
glide planes. Slip on [100] systems is favored wnlkigh temperature, low stress, low
pressure and dry conditions (e.dRaleigh 1968;Phakey et a).1972;Goetze and Kohlsted
1973;Durham and Goetzel977;Durham et al. 1977;Darot and Gueguenl981;Doukhan

et al, 1984;Mackwell et al. 1985;Bai et al, 1991;Bai and Kohlstedt1992]), whereas high
stress, high pressure, and high water contents f@@d] slip [Couvy et al. 2004;Mainprice

et al, 2005;Jung et al. 2006;Raterron et al. 2007]. Based on these data, we propose that
deformation in the lithospheric mantle is esselytiaccommodated by dislocation glide on
{OkI}[100] systems. Indeed olivine CPO measuredperidotite xenoliths and massifs that
sample the upper 200 km of the mantle are well odyced by polycrystal plasticity
simulations that use CRSS derived from high-tentpesa low-stress deformation
experiments on olivine single crystal/¢nk et al. 1991; Tommasi et al.2000]. The same

CRSS values (Table 1) are therefore used in treeptesimulations.
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TABLE 1

3. Multi-scale modeling of the deformation of anistvopic low-symmetry polycrystalline

materials

The deformation of an anisotropic polycrystallinataerial is modeled by a two-steps scale-
transfer approach. The polycrystal mechanical behacharacterized by an anisotropic
viscosity tensor, is obtained from homogenizatioh imdividual representative grains
behavior, described by single crystal plasticityp(systems CRSS) using a viscoplastic self-
consistent (VPSC) approacNl¢linari et al, 1987;Lebensohn and Tom#&993]. In contrast
to the classical models of Taylor-Bishop-Hilldylor, 1938] and $achs 1928] that assume
that either strain or stresses are homogeneouwisample, the VPSC model imposes both
strain compatibility and stress continuity betwegains and their environment. The latter is
represented by a Homogeneous Equivalent Medium (FIEMich have the homogenized,
calculated properties of the polycrystal..

The VPSC approach considers each crystal as amiodeneity embedded in a HEM, in the
sense of the Eshelby formalisnEghelby 1957]. At the crystal scale, deformation is

accommodated by dislocation glide only. The plastiain rateé; associated with the shear

rate y° in the systemg] is given by:

£ = ismis v (1)

s=1

wherem?® is the Schmid tensor of the systesh (
The shear rate induced in a slip systgjrig related to the local deviatoric strasstensor by

a non-linear viscous response
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where y,,7°,75, n°, m® are a reference strain rate, the resolved shesssson the systes;

the CRSS, the inverse of the rate sensitivity dra $chmid tensor of the slip system s,

respectively.
Substituting (2) into (1) gives the constitutivevléor each grain of the polycrystal:

#sys S O" | s O" n*-1
.o s Mpg Tpq |Mpg Tpq 3)
& =V E My s ‘

s=1 T Cc

S
C

T

where the sum is carried over all the slip systamnike grain.

The interaction between grains and the HEM leadkdcquation

& _Eij - _Miikl (0 = 2u) @

1

where the microscopic strain rate tensor and stiessor for each graing(e') and the

equivalent macroscopic quantitieB (X') are linked by an interaction tensir of 4™ order.

The VPSC approach allows therefore calculatingafagiven olivine CPO and an imposed
velocity gradient both the texture evolution aneé fall anisotropic macroscopic viscosity
tensor. To maintain reasonable computation timesasna first approach, recrystallisation or

grain growth are not considered in the present isode

The second step of the scale-transfer consisteiarmining the effect of the local CPO-
induced anisotropy on the large-scale stress amaghdfield. The large deformation of the
microstructure is modeled using an updated lageendramework. In this incremental
approach, the total time is discretized such thet body is subjected to small strain

increments during each time sfgp+ At]. At timet, the configuration of the body is known

and the balance laws of the mechanical problemsaleed in that configuration based on
stresses calculated at titneAt. The new configuration is then updated using atefin

difference scheme, namely an Euler explicit schamillows:

X(t +At) =x(t) + v(t)At, (5)
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with x the node coordinate vector and the velocity vector solution of the mechanical
problem on the current configuration. In this comtéhe kinematics can be described using
eulerian variables, namely the velocity gradienste L :

L=0Ov=é+W, (6)

where ¢ and W correspond, respectively, to the strain rate d&edspin. Also it should be

noted that the stress measure consistent wittagsoach is the Cauchy stress.

The formulation used is a mixed velocity / pressiam@nulation based on the separation of
Cauchy stress tensor into its deviatoric and volumpart [Chenot and Bayl998;Chenot et
al., 2002]. The field equations governing the problara the equilibrium equation and the

continuity equation (volumetric response):

div(s)-Op=0
p_ (7)

tre+—=

X

with s and p the deviatoric and the pressure components oCthehy stress tensor, and
the (elastic) bulk modulus.

The formulation of the finite element problem isséd on the weak integral form of these
equations with the appropriate boundary conditions:

js(v) &(V') dQ —j ptr&(v)dQ - jT.v*dS=0 av’
Q Q 0Q (8)

jp* (tr é(v*)+£j dQ Op
X

Q

with v and p° any virtual velocity and pressure field defineceothe configuration at time
t.
The finite element procedure leads to a globallimear algebraic system of equations

for the velocity fieldv and the pressure fiejd. The solution for a specified time interval is
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obtained incrementally by discretizing the timeemtl as mentioned previously. In each time
step, the crystal constitutive equations are iratisgl at the local level and the solution of the
global problem is obtained by using a Newton-Raplsmeme.

The finite element spatial discretization is basedthe mini-element (P1+/P1Lhenot and
Bay, 1998]. The mini-element is a linear isoparamettcahedron where a bubble function is
added at its center for the velocity field in ortieisatisfy the Brezzi/Babuska condition, thus
ensuring stability Brezzi and Fortin 1991]. This makes the finite element solver used
particularly adapted to metal forming numericalcoédtions. As linear interpolation is used,
there is only one gauss point per element for titegration of the constitutive equations. At
the beginning of the simulation, state variablgs trystallographic orientation, are assigned

to each element depending on the grain to whibkldngs.

The coupling between the homogenization formalish he FEM formulation is performed
through a finite set of crystallographic orientagoassociated to the integration point of the
mesh. At each time increment, the calculated digprent rate (or velocity) gradient tensor in
the FEM is used as the boundary condition for teS& simulation, leading to CPO
evolution and anisotropic rheology. The viscosgtiydors,, obtained from the VPSC and the

local macroscopic strain tensBr are then used to calculate the new stress #éldeeded in
the FEM scheme:

Ei} = i Ekl 9)

There are two ways of coupling the FEM and the VR8@dels, i.e., to use the VPSC
macroscopic viscosity tensor to determine the FE&tmanical fields Peirce et al. 1982,
Aretz et al. 1999]. The first one (Figure 1) is a strong couplstrategy in which the
polycrystal plasticity calculation is performed fe@ach iteration of the FEM iterative
procedure. The stress tensor obtained after coaemeggis thus determined from evolving
estimates of the viscosity tensor. The secondegfyakknown as the loose coupling approach,
runs the polycrystalline calculation only at thedeaf the FEM time increment, after
convergence. In this case, the FEM iterative procedses the viscosity tensor calculated at
the previous time step from the converged velogigdient field to estimate the stresses. The

strong coupling strategy is very stable, but sigaiitly slower. The stability of this loose

85



Chapitre 4: A multi-scale approach to model thes@inopic deformation of lithospheric plate

coupling strategy is directly linked to the varidlgiof rheological parameters within a time
increment. A detailed study of the compression ektured polycrystalline FCC
polycrystalline volumes shows that loss of accurdeg to the use of a soft coupling strategy
is negligible [Loge et al. 2004]. However, most rock-forming minerals shoower

symmetries and hence a higher anisotropy comparteetFCC symmetry.
FIGURE 1

To verify if the use of a loose coupling strategyaiso applicable to low-symmetry materials,
we compare the results of simulations of 60% cosgoa in the X direction of a cube
discretized by 69 FE using both strong and loosgplirng strategies (Figure 1). The simulated
texture evolution and mechanical behavior are atsopared to those predicted by a VPSC
model which is not coupled to a FEM formulation. threse tests, an olivine polycrystal
characterized by an initially random CPO definedatset of 1000 orientations is associated to
each element of the FEM. The chosen values of CieGthe considered slip systems are as
given in Table 1. For similar conditions, strongipbng computation times (87 hours) are 20
times higher than those for the loose coupling o4 minutes). Final textures resulting
from the two coupling strategies are similar (Fe@) and reproduce well those predicted by
the VPSC approach for a single olivine polycry$tadmmasi et aJ.1999]. They display an
axial symmetry relatively to the shortening direati (X-direction), characterized by a
concentration of [010] axes around it and a gidiggribution of [100] and [001] axes at high
angle to it.

FIGURE 2

Averages over all finite elements of tHeviatoric strain rate tensor components normalized

by the Von Mises equivalent strain rag, = 1/%(fij &;) , obtained using the strong and loose

coupling strategies are compared to the macrosodgwatoric strain rate predicted by a

traditional VPSC calculation (Table 2). For the giinal components of the normalized

deviatoric strain rate tensoe(/&,,,&,, /€., €,,1€.,), average differences between the 3

calculations do not exceed 0.86%. The averagerdiftes between the normalized shear

strain rate components( /€., €.,/ €.,€,/ &) predicted using the two strategies do not
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exceed 8% except for a few elements near the bogsdzaonditions. Locally, high difference
could be observed but they are limited to a fewnelets, generally close to the boundaries of
the mesh. One should note however that these ragonal components are 3-5 orders of
magnitude smaller than the diagonal ones. Thenstede tensor remains consistent for all the
elements of the initial mesh even after 60% defoionan compression. The loose coupling

approach is therefore used in all following simiaias.

Table 2

4. Modeling the deformation of a homogeneous anigopic lithospheric plate

All models were run using a plate with normalizeéghehsion (1 x 1 x 0.1) submitted to either
a constant extensional stress or a constant emt@lsvelocity parallel to X on the left
boundary (Figure 3). Free slip conditions are aguplio the opposed boundary, except for a
node at its centre that is fixed in all three di@ts to avoid translation of the plate. The
remaining boundaries are free. The present stuclysks on the deformation of an anisotropic

viscous polycrystalline material. Elastic or thelmffects are not considered.

FIGURE 3

A polycrystal composed of 1000 initially spheriaalivine crystals is associated to each
element of the FEM mesh. Olivine slip systems,rtk#SS and stress exponents are defined
in Table 1. In all models the initial CPO is homongeus over the entire model, but two
different initial CPO were tested: a random quastiopic initial olivine CPO (labeled Iso) or
an orthorhombic CPO characterized by clear orthagamaxima of [100], [010], and [001]
(Fig. 4). The latter CPO corresponds to the mostrmon olivine CPO pattern observed in
naturally and experimentally deformed mantle ro¢kse reviews in Ben Ismail and
Mainprice, 1998; Tommasi et a).2000]). Its intensity (concentration of the cafkigraphic
axes) which may be quantified by the J ind&urjge and Kohler1992]) is rather weak
(J=3.3) relatively to those of naturally deformechntie rocks, whose J indexes cluster
between 6 and 1ZTpmmasi et al.2000]. Three different orientations of this iaitinon-
random CPO relatively to the imposed extension vieséed: the [100] maximum is either
parallel (models labeled 0°), normal (90° modets)at 45° to the extension direction X. The

maximum concentration of [001] is always verticaldirection).
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All models were run for a non-dimensional time offhe effect of a CPO-induced anisotropy
in viscosity is investigated by comparing the fimahcroscopic deformation (Figure 4), the
total extension parallel in the X direction and &welution of the extensional and shear strain

rates normalized by the initial Von Mises equivalstrain rate for an isotropic medium

éngwfg(éﬁ)é}?) (Figures 5) and of the macroscopic anisotropy luevas,,/ £, with

increasing extensional strain in the different med&igures 6). The interpretations of the
variations in mechanical behavior are further ca@nmnted by the analysis of the evolution

of the CPO and of the macroscopic mesh in each hibagire 4).
FIGURE 4

The total macroscopic deformation, recorded byfilied mesh shapes (Figure 4), in models
in which a constant non-dimensional tensional strefs1 is applied varies strongly as a
function of the initial olivine CPO. The final mascopic extension ranges from 21% in the
0° case, to 35% in the Iso case, 36% in the 45&,cand 48% in the 90° case. The
deformation geometry or strain regime also depemdshe initial olivine CPO (Figure 4).
While the Iso and 90° cases deform by pure extensiovhich extension in the X direction is
compensated by shortening in the Y and Z directitins 45° case shows a transtensional
deformation regime, in which extension parallel Xois associated with anti-clockwise
(sinistral) XY shearing. Deformation in the 0° case also transtensional, but the
extension/shearing ratio is higher.

In all cases the olivine CPO evolves with incregstrain. [100] tend to align in the extension
direction, while [010] and [001] form variably ddeped girdles normal to it. The rate of
change of the CPO depends strongly on the oriemntati the CPO relatively to the imposed
extension. Both 0° and 45° cases result in vergngtrolivine CPO, but in the latter an
obliquity between the olivine CPO and the imposg&temsion persists even after 45% of
extension. The 90° case shows a complex CPO eopnluthere a fast reorientation of the
main crystallographic axes is accompanied by slomcentration of the CPO.

As a consequence of the CPO evolution, deformaggimes are not stationary, as shown by

the variations of the deviatoric strain rate tensemponents normalized by the initial Von
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Mises equivalent strain rate in an isotropic case dunction of the macroscopic extension
along the X direction (Figure 5). In all modelsfatenation is essentially accommodated by
extension parallel to the X axis. Except for cas@ Which deforms by normal strains only,

shear components in the horizontal plane raig)(represent in average 1/10 of the

extensional strain ratgg,,); the other shear components are one order of malgngmaller
than &. In the Iso case, CPO development results in handemecorded by a progressive

decrease of the extensional strain rate with irstngestrain. A similar behavior is observed in
the 0° case, but the decrease in the extensionigaaecompanied by an increase of the
normalized shear strain rate. The 45° case alssepte a monotonic evolution characterized
by an increase of the normalized extension ratesamérked decline of the normalized shear
rate. In contrast, the 90° case displays a comeletution of the strain rate tensor. Up to
25% extension, both the normalized extension st and the shearing rate decrease.. The
shearing rate attains a null value around 27% téreston. For extensions higher than 25%,
the behavior is inversed; the extension rate deeseand the shear rate increases, but the

sense of shearing is inversed.

FIGURE 5

The evolution of the r-value allows to further istigate the effect of the CPO on the
mechanical behavior of the plate. In the presamdystthe r-value is expressed as the ratio

between the vertical thinning ra, and the horizontal shortening raég,. The Iso case is

characterized by slightly faster shortening, givarginitial r-value of 0.95 (the CPO is not
completely isotropic) that slightly decreases withreasing strain. A similar behaviour is
observed in the 45° case, but the evolution ofGR® with increasing strain results in this
case in a reduction of the anisotropy. In contrimisthe 0° case extension in the X direction
results in more thinning than shortening and taredency is reinforced by the strengthening
of the CPO with increasing strain; the r-value @ases by a factor of 1.3 during the
calculation. Finally, the 90° case shows the steshgariation of the r-value, expressing a

change from dominant thinning to dominant shortgniith increasing strain.

FIGURE 6
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To understand how the CPO influences the mechabatavior of the plate, it is necessary to
analyze the evolution of the olivine CPO with irasig strain in the 4 models. A similar
tendency, which expresses the influence of the sag@dooundary conditions on the strain
field and hence on the CPO development, is obsenvdte 4 models, olivine [100] axes tend
to align parallel to the imposed extension directi¥) (Figure 4). However, the rate of CPO
concentration or reorientation as well as the dactegation path for the 3 principal
crystallographic axes of olivine vary significantiom one case to another. The Iso case
shows the typical CPO evolution for olivine polystgls submitted to an axial extension:
[100], which is the Burgers vector for the 2 ealjy systems (Table 1), tends to align in the
direction of the imposed extension, while [010] 40881] form a wide girdle normal to it,
with a better organization of [010]. Only concetiba of the CPO with no reorientation is
observed in the 0° case, because the initial @iem is already very close to the
"equilibrium” orientation. In contrast, the 45° eas characterized by both a clockwise
rotation of the CPO leading to a decrease of tlggedbetween the maximum concentration of
[100] and the extension direction (X) and a streaging of the CPO. Finally, the 90° case

presents a unique, two-stage CPO evolution (Figure

FIGURE 7

The first stage is characterized by a fast recait@m of the CPO, which aligns the maximum
concentration of [010] in the Z direction, and bgleht decrease of its strength induced by
strain rate decline. The dispersion of the CPOrabably due to strongly different behaviors
of grains with initially similar orientations. Indd, in this case, most grains were in hard
orientations at the start of the simulation, beed@4.0] is not a common Burgers vector in
olivine, and hence small variations in resolvedash&resses have a strong effect on the
crystals mechanical behavior. This stage is théavied by a slow rotation of the [100] axes
towards the imposed extension direction (X).

5. Discussion

Analysis of the 4 simple models presented in thmrkwshows that for low-symmetry
materials, such as olivine and most rock-formingemals, the orientation of the constituent
crystals is a first-order parameter controlling thehaviour of a polycrystal. Significantly

different mechanical responses are observed asaido of the orientation of the initial
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olivine CPO relatively to the solicitation even far homogeneous, 100% olivine plate

submitted to simple boundary conditions.

In the Iso case, the CPO develops in response doafiplied extension; it is therefore
symmetrically arranged relatively to the extensttrection (Figure 4). In consequence, the
sole expression of a CPO-induced anisotropic viscas a significant hardening, expressed
by the decrease in strain rates with increasiragrstNo shearing develops and shortening and
thinning rates are similar. The observed hardenmgssentially geometrical. The CPO
evolution, characterized by a progressive rotatibthe [100] axis of olivine crystals towards
the extension direction, results in a decreasehef resolved shear stresses on the easy
(010)[100] and (001)[100] slip systems (Table 1)l &rence in a decrease of strain rate in a

model with constant stress boundary conditions.

The same mechanism results in a higher strengtho(@er strain rates) in the 0° case
relatively to the Iso model. With increasing straihis CPO becomes more concentrated,
without significant reorientation of the maxima,adéng to further hardening. The
orthorhombic symmetry of the initial olivine CPCQdurces a variation between the horizontal
shortening and vertical thinning rates. Predomieapicthinning, indicated by the observed
positive r-values, is coherent with the higheratton of the (001)[100] system relatively to
the (010)[100] one (Figure 5). Finally, the slighgymmetry in the initial CPO (Figure 4)

explains the development of dextral shearing (Fadir

The effects of a CPO-induced anisotropic viscaaiyeven more marked in the 45° case. The
strong obliquity of the initial CPO relatively tbe imposed extension results in high resolved
shear stresses on the easy (010)[100] and (001)gliP0systems (Table 1) and hence in low
strength of the plate. It also produces a stronigtsal (counterclockwise) shearing. However,
the imposed extension leads to reorientation ofGR®©. [100] progressively rotates towards
the extension direction (X) and the [010] and [0@%gs tend to form a girdle normal to it.
This reorientation decreases the obliquity betw#en CPO and the imposed extension,
leading to lower resolved shear stresses on the ®igs systems and hence to progressive
hardening of the plate, expressed by the decreasgain rates with increasing strain (Figure
5). The reorientation of the CPO also leads to era#se of the mechanical anisotropy

(r-value tends toward 1).
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Finally, the 90° case shows a complex textural wiah which results in a non-monotonic
evolution of the mechanical behavior of the plafée initial rotation of the maximum
concentration of [010] from the Y to the Z directicesults in a change of the ratio between
shortening and thinning rates, expressed by thati@r of the r-value (Figure 6). During this
stage, the CPO intensity is slightly weakened agmté the plate strength decreases slightly.
This is followed by a progressive rotation of tl®(] axes towards the extension direction
that results initially in geometrical weakening tbe plate. This behavior will be inversed,
leading to hardening, once the angle between tB@] [doncentration and the imposed stress
direction becomes smaller than 45°. The observedrsiy results essentially, as in the 0°

case, from the departure from a perfect orthorhorsfpmmetry of the initial CPO.

Even in the simple case analyzed here, that ignaoheneous plate submitted to a constant
extension normal to one of its boundaries, theati@m in strength and deformation regimes
for 4 different initial olivine CPO highlights thienportance of accounting for an evolving
CPO-induced anisotropy in geodynamical models. Vagations in strength imply that
domains with different olivine CPO in the mantldlwleform at different strain rates, i.e., that
variation in olivine CPO may lead to strain locatipn. In addition, the present models show
that even a slight obliquity of the CPO relative ttee solicitation direction results in
development of significant shearing. Indeed, thé d&se that has the strongest obliquity
deforms by an association of extension and shearieg in a transtensional deformation
regime. The present models confirm therefore threlasions of previous studies, i.e. a CPO-
induced mechanical anisotropy in the lithospher@ntie may explain the reactivation of
preexisting lithospheric structures during riftingauchez et al.1998; Tommasi and Vauchgez
2001]. They are also in agreement with the prealichy these studies that the reactivation of
preexisting structures oblique to the extensioredafion should be characterized by a
transtensional deformation, as observed, for im&tann the initial stages of the East
Gondwana fragmentatioiKfabbendam and Bayr2000], and in the early stages of the East
African rift and Rhine graben developme@ghn et al, 1993;Ring 1994;Theunissen et al.
1996;Walker et al. 2004;Chorowicz 2005].

6. Conclusion

Anisotropy of physical properties in polycrystadlimaterials, like rocks or at a larger scale

the Earth's mantle, is a fully multi-scale problefe large-scale "polycrystal” anisotropy
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depends on both the intrinsic anisotropy of thestalyand on the orientation of the crystals
that compose this polycrystal. The present stuayvshthat multi-scale mechanical models,
which couple a viscoplastic self-consistent (VP8E3cription of the polycrystal plasticity to
3D finite-element models that simulate the larg@lesclow, allows to perform accurate
calculation of the extension of lithospheric pladecounting for intrinsic mechanical
anisotropy . The originality of this method is teeuthe VPSC approach to fully determine the
viscosity tensor, based on the local CPO and mechlastate, and, hence, to be able of
accounting for its evolution during the deformatibistory. These coupled models allow
therefore an accurate calculation of the evoluwbrthe CPO and of the microscopic and
macroscopic mechanical states. A major advantagi@omethod is that it is applicable to all
crystalline materials, independent of their symmeffhe simple models presented here
highlight that a CPO-induced anisotropy in viscpgit the mantle is a first order parameter
for the deformation of the plate, controlling natly the strain distribution, but also the
deformation regime. This mechanism may thus bottrifute to strain localization in natural

geological systems and explain the high propomibshearing in these systems.
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Table Index

Slip Systems CRSS Stress exponent
(010)[100] 1 3
(001)[100] 1 3
(010)[001] 2 3
(100)[001] 3 3
{011}[100] 4 3
{111}[110] 50 3
{111}[011] 50 3

Table 1: Olivine slip systems and associated alitiesolved shear stresses and stress exponennugB&C

calculations
XX YY 77 XY YZ ZX
Loose strategy -0,9946 0,4977 0,4969 0,0000 -0,0001 0,0011
Strong strategy -0,9948 0,4983 0,4965 0,0000 -0,0006 0,0025
Uncoupled -1,0000 0,5007 0,4993 0,0000 0,0000 0,0000

Table 2: Averaged normalized strain rate componaités 60% of X compression for the two FEM couglin

strategies. Comparison with the traditional VPS@rapch

100



Chapitre 4: A multi-scale approach to model thesainopic deformation of lithospheric plate

Figure index
(@) Microstructural + Mechanical Initialization (b) Microstructural + Mechanical Initialization
=1r i
“FEM - -FEM -
Macroscopic Mechanical Calculation Macroscopic Mechanical Calculation
using the viscosity tensor calculated using the VPSC model to calculate
during the previous increment the current viscosity tensor
No convergence Microstructural data update
Next Iteration No convergence
Convergence Next Iteration
Next Increment Convergence
v Next Increment
VPSC model Y
Calculation of the new viscosity tensor Meshing update
Microstructural data update
L Next Increment

Meshing update

Next Increment

Figure 1: a) Loose coupling strategy, the VPSC &iism is called 1 time per increment, b) Strongpdimg
strategy, the VPSC formalism is called n times parement with n the number of iterations necestar

achieve convergence of FEM iterative procedure
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Figure 2 — Global initial and final CPO after 60%npression, comparison between uncoupled VPSQgstro

and loose coupling strategies
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Figure 3 — Initial mesh and boundary conditionstf@ homogeneous platé models
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Case 90

Case 45

Case 0
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Case Iso
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1 or v, =1
Mesh Evolution

Initial LPO

Final LPO

GXX

Figure 4 — Macroscopic deformation and evolutiomldfine CPO for models where a homogeneous plate
(100% olivine) with different initial CPO submittéd a constant extensional stress field duringranatized

time of 1
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Figure 5 — Evolution of the normalized extensiod XY shear strain rates as a function of the msmpic
finite extension along X for Iso, 0°, 45°, and @@%es submitted to a constant velocity gradietiténX

direction during an adimensional time of 1. Valaes plotted each ten computation step
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Figure 6 — Evolution of the r-valuef';zzlé‘yy for the Iso, 0°, 45° and 90° cases submitteddorestant

extensional stress field during an normalized tohg.
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Figure 7 — Textural evolution for the 90° case sitteth to a constant extensional stress field duaing

normalized time of 1
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Chapitre 5 :

Multiscale modeling of the effect of preexisting thospheric-scale wrench

faults on the deformation of continental plates

Ce chapitre correspond a l'artidiaoll et al. 2009en préparation pour soumission a la revue

Geochemistry, Geophysics, and Geosystems (G3).
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Abstract

Recent multi-scale numerical models suggest tleaptbferred orientation of olivine crystals
in the upper mantle induces a significant mechamiceotropy in the lithospheric mantle that
influences its deformation, producing strain lozafion, hardening, and modifying its
deformation regimeHKnoll et al, 2009]. Analysis of seismic anisotropy data shadiet

olivine CPO in continental plates are rarely honmegmis, but that the lithospheric mantle
often displays coherent CPO over large zones, &dlye@long ancient transpressional
orogenic belts or large-scale wrench faults. Toeusidnd the effect of these inherited
structures on lithospheric plate flow, we developadultiscale approach that explicitly takes
into account an anisotropic viscosity due to theimé CPO in the mantle by coupling a 3D
Finite Element code to a self consistent polyctijsrheological model. We calculate the
mechanical behavior of a continental lithospheretaining a preexisting lithospheric-scale
strike-slip shear zone submitted to extension. ¥&etd the effect of the orientation of the
preexisting fault relatively to the imposed extensdirection, of the intensity of the olivine

CPO within the shear zone, and the initial oliv@ieO in the surrounding domains. Results of

“article in preparation for submission to G3
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these multi-domain models show that reactivationpdexisting lithospheric scale shear
zones depends essentially on orientation of thexmseng fault and on a lesser extent on the
other parameters. Strain localization in the irtledristructures is observed when the
preexisting faults are oblique to the imposed esiten Deformation in an inherited shear
zone at 45° to the imposed extension is charaerigy shearing parallel to the fault trend,
extension normal to it and vertical thinning, i&anstension. Evolution of the olivine CPO
within and outside the shear zone leads to homaggan of the strain distribution and to
decrease of the shearing component within the ivedett shear zone. Inherited fault zones
normal to the imposed extension are initially sgremthat the surrounding medium, but
evolution of the olivine CPO with increasing strdeads to an inversion of the strength
contrast and strain localization within the pregrgsfault. Based on these results, we propose
that viscoplastic anisotropy resulting from frozgivine CPO in the lithospheric mantle is an
important feature of plate tectonics, controllifge tinitiation of rifting or the location of

intraplate seismicity and magmatism.

1. Introduction

The reactivation of geological structures is a mdmgature of continental deformation.
However, most studies focus on the reactivationboftle faults, a process commonly
observed during basin inversioBdacom et al.2000]. Recently Butler and co-workers
[Butler et al, 2008] extended this hypothesis by suggestingth®astructural fabric of crustal
mylonites, which are often characterized by a casitjpmal layering, may result in a
directional weakening and hence guide the defoomain the continental crust. However

these processes cannot explain structural reactivat the plate tectonics scale.

Major rifts systems, for instance, tend to formgblet to ancient orogenic belt¥&uchez et
al., 1997]. Since the early work of WilsoWjlson 1966] on the North Atlantic system,
reactivation of preexisting structures has indeednbproposed to control the location, the
initial stages of deformation and the structurattdmumerous rift systems such as the East
African rift [Ring 1994], the Rio Grande rifilsen et al. 1987;Wilson et al. 2005], the
south Atlantic rift Chang et al. 1992], and the Baikal riftsChemenda et gl2002]. On a
smaller scale, structural control by preexistimrg&ures has also been proposed to control the
formation of the Algarve rift in southern PortugMartins et al, 2008] and of the Limagne

and Roanne cenozoic grabens in the French Maseif&¢Babuska et al.2002], as well as
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of extensional faults systems in ThailariMofrley et al, 2004] and in IndochinaMorley,
2007].

Reactivation of preexisting zones of weakness witbontinental plates has also been
proposed to control the location of intraplate sty and alkaline magmatisn$ykes1978]
The New Madrid seismic zone in the southeasternedristates, for instance, closely follows
the orientation of a Neoproterozoic failed riférgna and Richardsqnl1996]. Localized
intraplate seismicity is also observed along mijercynian faults in western Europe, such as
the South Armorican shear zone in Brittany and $iiieon Houllier in the French Massif
Central Mazabraud et aJ.2005] or along Pan-African shear zones on theB¥&zil and
Africa conjugate margindlezerra and Vita-Finz2000;Attoh et al, 2005].

Structural control of intraplate magmatism duedactivation of lithospheric-scale faults is an
alternative mechanism to produce linear intraphatécanic arrays. Based on spatial and
temporal correlations with deformation in the westeS, Tikoff et al. Tikoff et al, 2008],

for instance, recently proposed that the Yellowstand Columbia River basalt magmatism
results from transtensional reactivation of the teses Idaho shear zone rather than from a
mantle plume. The lithosphere fabric was also psedoto have controlled the major
precambrian magmatic events in South Africa, like fbcation of the Great Zimbabwe Dyke
and of the Bushweld complesifver et al, 2004]. In addition, in the same region, observed
alignment of kimberlites tends to show that alkaluolcanism is linked to lithospheric stress
distribution Moore et al, 2008].

This systematic reactivation of ancient lithospbesiructures suggests that the preexisting
structure of the lithosphere influences numerouslaggcal systems. Olivine, which is the
dominant constituent of the upper mantle, defornagiy by dislocation creep. This mode of
deformation is highly dependent on the crystallpbra structure, since dislocations move in
discrete slip systems defined by a glide plane andirection — the Burgers vector. In
orthorhombic olivine few slip systems may be adtda(Table 1). Moreover, the resistance to
dislocation glide in these systems, expressed iy thitical resolved shear stress (CRSS), is
highly variable Purham and Goetzel977;Bai et al, 1991], leading to a highly anisotropic
mechanical behavior. Thus if olivine crystal preéer orientation (CPO) are coherent over
large scales in the upper mantle, the latter shaidd display an anisotropic mechanical

behavior.
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Based on the parallelism between fast polarizatibections of teleseismic shear waves in
ancient collisional belts and normal faults ingittind continental margin/auchez et al.
[Vauchez et al.1997] proposed indeed that olivine CPO develogedng past tectonic
events and frozen in the lithospheric mantle sithes results in an anisotropic mechanical
behavior of the lithospherelommasi and VaucheZommasi and Vauche2001] used
polycrystal plasticity models to test the effectao€PO-induced mechanical anisotropy of the
lithospheric mantle in the rifting process. Thepwhkd that a preferred orientation of olivine
crystals in the lithospheric mantle induces an aripic deformation of the plate,
characterized by a directional softening, which mesult in strain localization in domains in
which the preexisting tectonic fabric is oblique ttee extensional stresses and produces
shearing parallel to the preexisting structuresweleer, these models only indicate the initial
tendency of the system, since they did not allomttie evolution of the CPO in response to

new stress field.

To fully take into account the effect of an evolyianisotropic viscosity controlled by the
orientation of olivine crystals in the upper mantie developed a multi-scale modeling
approach that couples a 3D finite element modelfigthe mechanical behavior of a
lithospheric plate to a polycrystal plasticity mbteat calculate the local viscosity tensor and
crystal preferred orientations based on the singfstal mechanical behavior and on the local
deformation field Knoll et al, 2009]. Models of the deformation of lithospheptate
containing a homogeneous olivine CPO submittedxtersion show a highly anisotropic
mechanical behavior, characterized by changes th bee strength of the plate and the
deformation regime as a function of the evolvingrinoe CPO orientation relative to the

imposed extensiorKlnoll et al, 2009].

In order to better understand the influence ofiara@ CPO frozen in the lithospheric mantle
on reactivation of preexisting geological structjrere use here this multi-scale numerical
model to simulate the extensional deformation gblate crosscut by a lithospheric-scale
wrench fault. We analyse the influence of the ddgan of the preexisting fault, the

dependence of the anisotropy on the olivine CPénsity, and the role of the olivine CPO in
the surrounding lithosphere on the reactivationthef preexisting structures during a rifting

episode.
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2. Multiscale modeling of the deformation in an argotropic upper mantle

As in [Knoll et al, 2009] the deformation of an anisotropic lithosphelate is modeled by a
two-steps scale-transfer approach. The polycrystaihanical behavior, characterized by an
anisotropic viscosity tensor, is obtained from hgemization of individual representative
grains behavior, described by single crystal piagti using a viscoplastic self-consistent
(VPSC) approachMolinari et al, 1987;Lebensohn and Tom&993]. At the crystal scale,
deformation is accommodated by dislocation glidlg.ohhe total strain rate in the crystal is
the sum of the shear rates in all active slip systewhich are related to the related to the

local deviatoric stress tensor by a non-linear viscous response:

n°-1

c

s me g ‘ms o

S S Pqg Pqg Pqg Pqg

& = VoM, s ‘ s ‘ 1)
s=1 c

9 n°and m™ are a reference strain rate, the critical resolsiedar stress

where y,, T,
(CRSS), the inverse of the rate sensitivity and Suhmid tensor of the slip system
respectively. The VPSC model imposes both straimpaiibility and stress continuity
between grains and their environment, which isespnted by a Homogeneous Equivalent
Medium (HEM), which have the homogenized, calculgteoperties of the polycrystal. The

grain mechanical behavior is thus linked to theypgistal mechanical behavior through:
gk_Ek:_Mkl(U;_z;) (2)

where the microscopic strain rate tensor and stiessor for each graing(o') and the

equivalent macroscopic quantities (') are linked by an interaction tensbt of 4" order.

The VPSC approach allows therefore calculatingafagiven olivine CPO and an imposed
deformation field both the texture evolution aneé fiull anisotropic macroscopic viscosity
tensor. To maintain reasonable computation times fan simplicity as a first approach,

recrystallisation or grain growth are not considarethe present models.

The second step of the scale-transfer consisteiarmining the effect of the local CPO-

induced anisotropy on the large-scale stress aathdteld. To perform this step, the VPSC
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formalism is coupled to FORGE2095a commercial 3D FEM code specialized in materials
forming [Mocellin et al, 2001]. This software uses a Lagrangian updatkdrse, based on a
weak formulation of the classical equations of naital equilibrium in terms of
displacement rate/pressure evolution. FORGE2@G®s enhanced tetrahedral finite elements
P1+/P1, i.e. composed of four nodes with a linegerpolation in displacement rate and
pressure. An additionaf5node placed at the centre of the element imprtheinterpolation

of the velocity field. Constitutive equations aesolved by an iterative Newton-Raphson

procedure where the velocity and the pressurenarantremental unknown factors.

The coupling between the homogenization formalish he FEM formulation is performed
through a finite set of crystallographic orientaso representative of the CPO, associated to
the integration point of each element of the mesheach time increment, the calculated
displacement rate (velocity) gradient tensor inFR#M is used as the boundary condition for

the VPSC simulation, leading to CPO evolution amis@ropic rheology. The viscosity

tensorz,, obtained from the VPSC and the local macroscapéirsrate tensokE,, are then

used to calculate the new stress fig|din the FEM:

2 =M Ekl (3)

In the present models, we use a loose couplingeglyawhere the polycrystal calculation is
run only at the end of the FEM time increment.Hrs icase, the Newton-Raphson procedure
uses the viscosity tensor calculated from the cayadevelocity gradient field at the previous
time step to estimate the stresses. This strategignificantly faster than the strong coupling
one, where the VPSC is run after each Newton-Rapltsoation. Careful comparison of
textures and mechanical results for olivine polgtais predicted using both strategies shows
that the differences between them are < K#o]l et al. 2009.

To define regions displaying different initial CP®e use a multi-domain mesh tools based
on level set functionBernacki et al. 2008]. The plate is initially meshed isotropigallhen

the interfaces between the different zones araedfusing an iterative procedure, while a
coarser mesh is prescribed at the heart of each, zamch should display a homogeneous

mechanical behavior due to the initially homogerse®@PO. This method allows a fine
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description of the interfaces with a minimum numizgr mesh elements, allowing for

reasonable computation times.

Based on deformation experiments on olivine singigstals and aggregates, as well as
transmission electron microscopy observations omrally and experimentally deformed
peridotites Raleigh 1968; Phakey et al. 1972; Goetze and Kohlstedl973; Durham and
Goetze 1977; Durham et al. 1977; Darot and Gueguenl1981; Doukhan et al. 1984;
Mackwell et al. 1985; Bai et al, 1991; Bai and Kohlstedt 1992; Couvy et al. 2004;
Mainprice et al, 2005;Jung et al. 2006;Raterron et al.2007], we propose that deformation
in the lithospheric mantle is essentially accomneday dislocation glide on {Okl}[100]
systems. Observations in peridotite massifs suggastiow temperature and high deviatoric
stresses may result in activation of [001] systémthe lithospheric mantle, but that this is
limited in metric to cm-scale fine-grained sheane®where a large part of the deformation is
accommodated by grain boundary sliding or diffualoprocessesMissers et aJ. 1997].
Indeed olivine CPO most commonly measured in pételgenoliths and massifs that sample
the upper 200 km of the mantle are well reprodumegolycrystal plasticity simulations that
use CRSS derived from high-temperature, low-staefermation experiments on olivine
single crystals\Venk et al. 1991; Tommasi et al.2000]. These CRSS values (Table 1) are
therefore used in the present simulations.

3. Models geometry and initial conditions

All models were run using a plate of 1 x 1 x O.br(rdimensional units) submitted to a
constant divergent velocity parallel to X at thi¢ lundary (YZ plane at x=0, Figure 1). Free
slip conditions (null tangential stresses) are i@ppto the opposed boundary (YZ plane at
x=1), except at a node at its centre that is fixedll three directions to avoid translation of
the plate. All remaining boundaries are free (ndramad tangential stresses are null). A
polycrystal composed of 1000 initially sphericalvole crystals is associated to each element
of the FEM.

In the inherited zone, we consider for the refeeecase an orthorhombic CPO characterized
by clear orthogonal maxima of [100] and [010], whits oriented with the maximum
concentration of [100] at 45° to the extension g, i.e. aligned parallel to the inherited

zone. The maximum concentration of [001] axes rHaad. This choice of initial CPO intends
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to simulate the mantle fabric in an inherited I&pberic-scale vertical strike-slip or
transpressional shear zormmasi et al.1999]. It is coherent with the polarization o§tfa
SKS waves parallel to the fault trend and largeayléimes £1.5 s) observed above major
active and fossil wrench faults, like the Kulun akithn Tagh in Tibet, the Great Glen fault in
Scotland, the neoproterozoic shear zones in sattiBrazil or the great Slave shear zone in
Canada HHelffrich, 1995;Herquel et al. 1999;Vauchez and Tomma&001;Wu et al, 2002;
Heintz et al. 2003] or above transform boundaries, like theiddpfault in New Zealand
[Duclos et al, 2005].

It should be stressed that the present modelshardirst step of a long-range study on the
reactivation of lithospheric structures during doemtal deformation. They focus on the
effect of a CPO-induced anisotropic ductile defarorain the lithospheric mantle, described
macroscopically by an evolving anisotropic viscpsihd do not consider elastic, thermal or
recrystallization/grain growtheffects. Critical obged shear stresses are constant and the
crystal and the polycrystal mechanical behaviorsy aepend on the crystallographic
orientation and on the deviatoric stresses. Thepositional and rheological stratification of a
real continental plate are also not simulated. Moeeled plate is composed of 100% olivine,
representing the lithospheric mantle. The use mibae realistic composition, including other
upper mantle phases, like pyroxenes, should natfgigntly change the results, since olivine
is the weakest and most abundant phase in the upaetle and accommodates therefore

most of the deformation.

4. Model results: reactivation of a preexisting wrach fault at 45° to the imposed

extension

The effect of the mechanical anisotropy inducedheydifferent initial CPO is investigated by
analyzing the evolution of the CPO, the slip systemtivity, and of the strain rate tensor with
increasing deformation within and outside the pistég shear zone in the different models.
The reference case contains a preexisting sheag abmM5° to the extension direction
surrounded by a quasi-isotropic medium, charaadrizy a random olivine CPO. Strain
localization is characterized by comparing the \dises equivalent strain rates in the
inherited fault and in the surrounding medium ndipea by the equivalent strain rate in a

medium with a random olivine CPO, that is, the egl@nt strain rate in the surrounding
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medium at the start of the simulatioff, = 1/%(55’55’) . To define the deformation regime, we

analyze the different components of the strain tatesor using the same normalization
scheme. However, the components of the straintesisor in the surrounding medium are
plotted in the macroscopic reference frame XYZ, rghs within the inherited shear zone,
they are plotted in the shear zone reference foem&’ (Figure 1).

In both the inherited shear zone and the surrogndmantle, deformation is mainly
accommodated by activation of the (001)[100] andlO§f100] slip systems. Within the
inherited zone, the CPO strengthens and rotategessively in order to align the [100] axes
parallel to the imposed extension and the [010] @@d] respectively to the Y and the Z
directions (Figure 2). This rotation is neverthslebw; after a total extension imposed to the
model of 35%, the [100] maximum is still at 30° ialttckwise from the imposed extension
direction (X). In the surrounding domain, incre@sstrain also leads to development of a
CPO characterized by alignment of the [100] axislpa to the X direction while [010] and
[001] tend to align in the Y and the Z directioespectively, but since strain rates are lower

the final CPO is more dispersed than the one witigninherited shear zone.

Analysis of the evolution of the normalized Von EBsequivalent strain rate with increasing
extensional strain within the inherited shear zané in the surroundings (Figure 3) shows (i)
initially higher strain rates in the inherited sheane, indicating strain localization within it;

(i) a progressive decrease of the Von Mises edgmtastrain rates in both the inherited shear
zone and in the surroundings, indicating that thellgion of CPO leads to hardening; (iii)

this hardening is faster in the inherited sheaezteading, at total extensional strains > 0.3 to
a homogeneous strain distribution in the model. @y, a closer analysis of the different
components of the strain rate tensor (Figure 3yvshdifferent strain accommodation modes
or deformation regimes in the two zones during ¢héire model evolution. The inherited

shear zone is characterized by sinistral (antilclase) shearing parallel to the preexisting

structure trend §,.,.) associated with stretching normal to &.(.) and vertical thinning

(£,,)- The horizontal shearing rate declines fasteh witicreasing finite strain (imposed

extension) than the stretching and thinning rasegjgesting a stronger effect of the CPO
evolution (rotation of [100] towards the imposediemsion direction) on this strain rate
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component. The surroundings deform by axial extansihere the stretching in the X

direction is compensated by shortening in the ¥aion and thinning in the Z direction.

Analysis of the strain distribution indicates thateral variations in olivine CPO within a
plate may result in reactivation of the preexistahgar zone even in presence of weak olivine
CPO. In fact, in the present model, the intensitthe CPO (that can be characterized by the J
index that is the integral of the orientation disition function Bunge 1982] in the inherited
structure is rather weak (J index of 3) relativiglythose CPO typical for naturally deformed
mantle rocks that have J indexes clustering betvéeand 12 Tommasi et al.2000]. The
evolution of the equivalent strain rates and of deérmation regime in the inherited shear
zone suggests that both depend strongly on thatatien of the olivine CPO. Higher strain
rates lead to a faster evolution of the CPO intgngithin the inherited zone compared to the
surrounding domain. In consequence, the strairlifateon in the inherited structure declines
and a homogeneous equivalent strain rate distabuis observed after an imposed total
stretching of 30%. However, higher thinning rates abserved in the inherited shear zone
during the entire run (Figure 3). This indicateattthe homogeneity of the equivalent strain
rates at large finite extension does not imply enbgeneous deformation within the model,

since the two domains are submitted to differefdrmieation regimes.

In the following sections, we analyze the influeéehe intensity of the initial olivine CPO,
of the existence of an initially non-random olivi@PO in the surroundings, and of the
orientation of the preexisting fault respectivadtihe imposed extension direction on the plate

deformation.

5. Influence of the intensity (strength) of the irtial olivine CPO

To investigate the effect of initial CPO intensity the deformation process, we compare our
reference case, presented in the previous sedbiothe results of models with the same
geometry, but with stronger initial olivine CPO kit the inherited shear zone. Two olivine
CPO with the same symmetry and orientation, buingger concentrations, expressed by J-

indexes of 4 and 6, are tested.

Stronger initial olivine CPO results in an initialhigher strain localization in the inherited

shear zone: a CPO with a J index of 6 leads tovatgnt strain rates that are initially 1.5
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times higher than those in the surrounding plateereas a CPO with a J index of 3 leads to
strain rates 1.2 times higher (Figure 4). Howevssnger initial CPO also results in faster
hardening. Homogeneous strain rates are observatinmodels at ca. 30% of total stretching
in the X direction and, for larger finite straimspdels with strong initial CPO in the inherited
shear zone show higher strain rates in the suringadelatively to the inherited shear zone.
The same tendency is seen by analyzing the evolufototal stretching and horizontal
shearing rate (Figure 4).

The intensity of the initial CPO in the inheritetlusture also influences the distribution of
vertical thinning in the models. Strong initialvohe CPO in the inherited shear zone leads to
higher strain localization, expressed as higheticadrthinning rates in the inherited shear
zones and lower thinning rates in the surroundietsive to models with weaker initial CPO
(Figure 5). In both domains, evolution of the CP@hwncreasing finite stretching causes a
decline of the thinning rates, but this decreasen@e marked for strong initial CPO.
However, even in the model with the strongestahitlivine CPO in the inherited domain
(J=6) vertical thinning remains localized in thehanited shear zone up to total finite
stretching of 35%.

A stronger initial CPO in the inherited fault thiene favors its reactivation. It results in

higher XY shearing and vertical thinning ratesha initial stages of the model evolution. The

Eyy

ratio , that characterizes the vorticity, is proportiotwathe initial CPO strength, varying

&

from 4 for a CPO with a J-index of 3 to 6 for amtial CPO with a J index of 6. However,

stronger initial CPO results in faster geometricatdening and the mechanical contrast as
well as the vorticity tend to decrease for larg@pased deformations (total stretching > 30%
in the present model). Indeed, in all three modhaks vorticity tends to the same value of 2 for

total extensional strains > 30%.

6. Influence of the initial CPO in the surroundingdomain

The effect of the surrounding domain CPO on inkdrghear zone reactivation is investigated
by replacing the initially random CPO of the sumding medium by a CPO similar to the
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one in the inherited shear zone (same symmetryimtedsity, J index = 3), but with a
different orientation. Three different orientatiolmse tested. The first has a maximum
concentration of [100] axes parallel to the imposg&tension direction. The second has the
maximum concentration of [100] axes normal toritbbth cases, the maximum concentration
of [001] axes is vertical. The third orientatiorcizaracterized by a maximum concentration of
[100] axes aligned parallel to the trend of theenied zone, as in the inherited zone, but the
[010] axes are vertical.

Analysis of the evolution of the strain rates ire tfirst case shows that the contrast in
mechanical behavior between an inherited shear abA&° to the imposed extension and its
surroundings when the latter have an initial CP@wine [100] maximum parallel to it is

more marked than the one observed in the refeneockl. Von Mises equivalent strain rates
within the inherited shear zone are initially lifads higher than in the surroundings (Figure
6). Moreover, in contrast to the reference modwed, évolution of the CPO in both domains
reinforces the strain localization; after a totalté stretching of 40% imposed to the model,
equivalent strain rates within the inherited domaie twice those outside. This strain

localization also leads to a faster thinning witkte inherited shear zone. The surrounding

domain deforms roughly by axial extension, but timg (£,,) rates are slightly higher than
shortening ones &, ). The inherited shear-zone, as in the referenceemaleforms by
transtension, but the horizontal shearing rate. tends to increase with increasing finite

strain. This effect is the results of the incregsof the geometrical hardening of the
surrounding domain during the extension (Figure 6).

Clear strain localization within the inherited sheane (Von Mises equivalent strain rates are
>1.5 times higher than those in the surroundinggrg 7) is also observed during the initial
stages of evolution of the model where the oliv@RO in the surrounding medium has the
maximum concentration of [100] normal to the impbs&tension. However, the evolution of
this model is very different from the one in theegeding case. The Von Mises equivalent
strain rate in the inherited shear zone quicklyrel@ges, while those in the surrounding
medium remain almost constant. For total finiteeastons > 15%, higher equivalent strain
rates are thus observed in the surrounding medAmalysis of the evolution of the strain
rates show as in the previous model a transterisreaativation of the shear zone at the

initial stages of extension, characterized by @ ria¢tween horizontal shearing and stretching
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of 3. However the shear strain rate, originakltyeloped parallel to the inherited

XX
shear zone, strongly decreases with increasindefiektension, whereas the horizontal
stretching rates remain almost constant, leading tdecrease in the vorticity. Vertical
thinning rates within the band also decrease aedldbalization disappears after 15% of
extension. This evolution in strain rates and defdion regime within the inherited shear
zone is a direct result of the evolution CPO ofgharounding domain. As shown ikrjoll et
al., 2009], a plate with an initial olivine CPO as thee in the surrounding domain submitted
to an extension normal to the maximum concentratioji00] responds by a fast rotation of
the CPO, which results in a marked weakening opthte. The coupled evolution of the CPO
in the inherited shear zone and in surrounding omadeads therefore to hardening of the first
and weakening of the later, explaining the evohlutod the strain distribution in the present
model (Figure 7).

Finally, an analysis of the strain rates evolufienthe model in which the initial olivine CPO
in both the inherited shear zone and the surrognaiiedium has the maximum concentration
of [100] axes horizontal at 45° of the extensiorection, but where the position of [010] and
[001] axes are inversed: the [001] maximum is eattin the inherited shear zone and
horizontal outside, shows an initially weak, buntouously increasing strain localization,
due to increasing hardening of the surrounding oradwith increasing finite strain (Figure
8). The ratio between the Von Mises equivalentrstrates in the inherited shear zone and the
surroundings increases from 1.1 to 1.5. The inbeshear zone deforms by transtension with

roughly constant stretching,, and horizontal shearing stra#), rates resulting in a quasi-

.. . gxy
constant vorticity ratio-
gXX

7. Influence of the orientation of the inherited slear zone relatively to the solicitation

of 3.

To test the influence of the orientation of theanted shear zone relatively to the imposed
extension on its reactivation, we run, in additionthe reference case, where the inherited
shear zone is at 45° to the imposed extension, Isedeere it is either parallel or normal to
the imposed extension. The surrounding medium hasitally random olivine CPO in all
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cases. The inherited zone presents an initial CitiDacterized by a J index of 3. The [100]
and [010] axes maxima are horizontal parallel aodnal to its trend, respectively, and the

[001] axes maximum is vertical.

The case with an inherited shear zone parallel h® imposed extension direction is
characterized by similar Von Mises equivalent straites in the inherited shear zone and the
surroundings, which decrease continuously witheasig finite strain. The absence of strain
localization in this model is essentially due te fact that the kinematic boundary conditions
are applied directly on both domains, imposingnailar stretching rate in them. The lateral
variation in strength due to the change in oliv@fO is here better expressed as a difference
in average deviatoric stresses that are 1.8 tinggeehin the inherited shear zone. However,
even in this case, the lateral variation in init®O results in different deformation regimes:
the surrounding domain accommodates the deformbiyaxial extension while the inherited
zone deforms in transtension with a weak dextrahshg component that remains roughly

constant during the entire simulation (Figure 9).

The case with an inherited shear zone normal torttmwsed extension direction shows a
more complex evolution. The inherited shear zonenigally slightly stronger than the
surroundings (Figure 10). However the evolutiorinef CPO with increasing strain results in
hardening outside the inherited shear zone dubdgtogressive orientation of the olivine
[100] parallel to the extension direction, wherehs reorientation of the CPO results in
weakening within the inherited shear zone. Thé&eht CPO evolution in the two domains
result therefore in strain localization in the intex shear zone for finite strairs15%. For
lower strains, the surrounding domain deforms byalaextension, whereas horizontal
stretching in the inherited domain is accompanigavbak anticlockwise horizontal shearing.
However this shearing decreases in response teedhnientation of the CPO and an inversion
of the shear sense is observed after 30% of extensi

8 Discussion

Continental plates are long-lived features formgdabsuccession of collision and rifting
events, which is clearly recorded by lateral vasiain crustal ages and fabric within a plate.
However these tectonic events are not limited &odtust, they affect the entire lithosphere.

Deformation in the lithospheric mantle results evelopment of olivine CPO, which can be
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preserved for very long time spans. Indeed studyatidirally deformed mantle rocks indicates
that olivine CPO are not significantly changed bgrtnal or magmatic processafafichez
and Garridg 2001;Tommasi et al.2004]. This observation is in good agreement \stthar
wave splitting data in continental plates showiagtfpolarization directions well correlated
with the crustal fabric of the overlying collisidrizelts independently of their agel¢lffrich,
1995;Herquel et al. 1999;Vauchez and Tomma&001;Wu et al, 2002;Heintz et al. 2003].

The present models highlight that this olivine CRGults in an anisotropic rheology in the
lithospheric mantle. Changes in the orientation emensity of the olivine CPO within the
plate will result in variations in the plate strémgleading to strain localization. Analysis of
the strain distribution in models containing a piseéng lithospheric-scale wrench fault with
different orientations relative to the imposed asten confirm previous result§ §mmasi
and Vauchez2001] that proposed that CPO-induced viscoplaatisotropy produces a
directional softening leading to the reactivatidrtiee preexisting shear zone in transtension
when it is oblique to the imposed extension, whem@a&existing faults parallel or normal to
the imposed extension display higher than avergagths. Two features characterize the
reactivated zones: horizontal shearing, i.e.,ilesslip component of deformation, parallel to
the trend of the preexisting fault and faster eattthinning (Figs. 3-8). Progressive rotation
of the olivine CPO towards the imposed extensioaation results in decrease of the shearing
and hardening. If no other strain localization @sx is activated (change in deformation
mechanism due to grain refinement, shear heatmeractions between magma transport and

deformation...), this hardening should result inistadelocalization and hence in a failed rift.

These predictions are in good agreement with tr@ugen of the deformation in many
continental rifting systems. Transtension is oftéserved in the initial stages of rifting. The
initial extension in the Southwest Indian ridge andhe Afars-East African rift system for
instance reactivates preexisting structures ofMbeambique beltKeranen and Klempergr
2008]. Moreover, both rift systems underwent a ificgnt component of motion parallel to
the rift trend in their early stages. In the Souwhktvindian Ocean, for instance, this early
transtensional deformation is clearly evidencedth® length of active transform segments
relative to the ridge segmentisajwyer, 1985]. The Red Sea opening also involved a large
amount of strike-slip deformation, as did the westéranch of the East African rift

[Theunissen et al1996], and, although the present-day extensiothéneastern branch is
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roughly normal to its trend, there is evidence dextral transtension during the Miocene
[Bosworth and Streckel997].

Based on the analysis of the seismic, gravity, @@ological data in the East African rift,
Keranen and KlempereKgranen and Klemperg008] propose that the progression of the
deformation in the East African system from ther&fiowards the south has been controlled
by variations in the preexisting structure of thkdsphere. Both the rift orientation and the
crust thickeness vary along the trend of the thi; southern domain that is oriented at ~20° to
the present-day extension direction shows limiteéaning, whereas the northern part that is at
~50° of the present-day extension direction is ati@rized by a thinner crustlickus et al.
2007]. The observed variation in vertical thinnirsycoherent with the predictions from
multiscale modeling that show more strain local@atand faster thinning rates when the

inherited structures are oblique to the imposedreston direction.

Reactivation of inherited structures is not limitedthe initiation of continental rifts. CPO-
induced viscoplastic anisotropy associated withokpheric scale wrench faults may also
explain the long-lived nature of some faults, whimte systematically reactivated during
successive collisional and extensional episodesexample is the Newfoundland-Azores-
Gibraltar Fault zone. During the Hercynian orogethys fault acted as a dextral strike-slip
boundary Keppige 1989]. Shear wave splitting data in the eastesrtiNAmerica show E-W
fast polarization directions, parallel the trendlag hercynian wrench fault. During the early
stages of the Central Atlantic rifting, it acted asnajor transform that accommodated the
differential motion between Africa and Europe. Bmalysis of the oldest magnetic anomalies
in the central Atlantic ocean highlights indeedtttiee continental breakup process initiated
simultaneously over >1000 km, closely following ttiend of the preexisting Appalachian
structures from Florida to the Azores-Gibraltarngfrm fault. Both observations are
consistent with the results of the present modeft show: (i) a homogeneous strain
distribution within the inherited structure and) @ strong directional softening that favors

shearing parallel to the trend of ancient wrenchitsa

Strain localization along preexisting lithospheaalts may also be invoked to explain linear
arrays of seismicity far from any known plate boamyg such as the New Madrid seismic
zone in the eastern US which parallels an avoitedystem of Proterozoic age: the Reelfoot

rift [Zoback et al. 1980; Johnston and Schweigl996]. Reactivation of preexisting
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lithospheric scale faults may also facilitate magimansport across the continental
lithosphere, producing linear volcanic chains, saslthe post-Gondwana alkaline volcanism
in South Africa Moore et al, 2008].

7. Conclusion

The coupled mechanical approach viscoplastic rlggold-E method applied to multi-domain
lithospheric plate shows that mechanical anisotiopyced by CPO of olivine frozen in the
lithospheric mantle during previous tectonics egéso is a major feature of continental
deformation that may explain the reactivation oéexisting lithospheric scale shear zones
during continental rifting or the existence of Bmerrays of intraplate seismicity or intraplate
volcanism along ancient faults or rifts. The asatian of strain localization and development
of shearing components parallel to the trend ofitherited structures is a direct consequence
of CPO-induced anisotropy. It may therefore be usedetect reactivation associated to a
CPO-induced mechanical anisotropy in the lithosighmantle. Analysis of the models results
show that the reactivation of inherited lithospbescale faults is mainly influenced by the
orientation of inherited zone relatively to the imspd extension direction, but that the
strength of the preexisting CPO as well as their@\CPO in the surrounding domains also
plays a significant role. It also highlights thaetevolution of the CPO with progressive
deformation may result in lateral variations in deming rates and hence in
rehomogeneization of the deformation if other thermor mechanical processes allowing

further strain localization are not activated.
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Table index

Slip Systems CRSS Stress exponent
(010)[100] 1 3
(001)[100] 1 3
(010)[001] 2 3
(100)[001] 3 3
{011}[100] 4 3
{111}[110] 50 3
{111}[011] 50 3

Table 1: Olivine slip systems and associated afitiesolved shear stress and stress exponentrutieel present

models
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Figure index

pre-existing shear zone

X x
[100] [010]

isotropic medium

Extensional boundary condition

Figure 1: Boundary and initial conditions of théerence model
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Figure 2: Evolution of the slip systems activityddimal olivine CPO within the inherited shear-zara in the

surrounding medium
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Normalized strain rate
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Figure 3: Evolution of the normalized strain ratéghin the inherited shear zone (dashed lines)iarbde

surrounding medium (full lines). All values are malized relatively to the Von Mises equivalent istnate in

an isotropic medium.
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Figure 4: Effect of the initial CPO strength: evidnn of the equivalent and horizontal shear strates (é‘;y)

within the inherited shear zone. All values arermalized relatively to the Von Mises equivalent strate in an

isotropic medium.
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Figure 6: Effect of the initial CPO in the surroimgimedium. Evolution of strain rates in the inkedishear

zone (dashed lines) and in the surrounding medfuliifies) in a model where the initial olivine CAn the

inherited shear zone is as in the reference madketlae surrounding medium has the maximum condimtraf

[100] axes parallel to the extension direction Hred[001] maximum vertical. In contrast, to theqaeing

models where all values were normalized by the Mises equivalent strain rate for an isotropic medihere

they are normalized by the average Von Mises etprivatrain rate in the surrounding medium at #gepad

time step (total extension of 0.004).
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Figure 7: Effect of the initial CPO in the surroimglmedium. Evolution of strain rates in the inkedishear

zone (dashed lines) and in the surrounding medfuliifes) in a model where the initial olivine CFn the

inherited shear zone is as in the reference madketlee surrounding medium has the maximum concimtraf

[100] axes normal to the extension direction ard[@®1] maximum vertical. All values are normalizedthe

average Von Mises equivalent strain rate in theosunding medium at the second time step (totalnsxba of

0.004).
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Figure 8: Effect of the initial CPO in the surroimglmedium. Evolution of strain rates in the inkedishear
zone (dashed lines) and in the surrounding medfuliies) in a model where the initial olivine ©An both
the inherited shear zone and the surrounding metasrthe maximum concentration of [100] axes hotaicat
45° of the extension direction, but the positiofa#f0] and [001] axes are inversed: the [001] masims
vertical in the inherited shear zone and horizootaside. All values are normalized by the avendge Mises

equivalent strain rate in the surrounding mediurthatsecond time step (total extension of 0.004).
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Figure 9: Effect of the orientation of the preesiisig fault relatively to the imposed extensionokrion of

strain rates with increasing finite extension imadel where the inherited shear zone trend is lghtalthe

imposed extension. Dashed lines indicate averagimsates in the inherited shear zone and fulidjrin the

surrounding medium. The later has initially a ramdalivine CPO. All values are normalized by the \Mdises

equivalent strain rate in the surrounding mediurthat2 time step (total extension of 0.004).
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Figure 10: Effect of the orientation of the preéstiag fault relatively to the imposed extensionokition of

strain rates with increasing finite extension imadel where the inherited shear zone trend is niciorthe

imposed extension. Dashed lines indicate averagimsates in the inherited shear zone and fulidjrin the
surrounding medium. The later has initially a ramdalivine CPO. All values are normalized by the \Mdises

equivalent strain rate in the surrounding mediuthat2 time step (total extension of 0.004).
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Chapitre 6 :

Crystal-scale control on plate tectonics : anisotnay-induced reactivation of

lithospheric faults

Ce chapitre correspond a I'articlemmasi et al. 2008oumis a la revue Nature Géosciences

et en cours de révision.
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Crystal-scale control on plate tectonics: anisotropy-
induced reactivation of lithospheric faults

Andréa Tommasj Mickael Knoll"™" , Alain Vauchez, Javier W. Signorelli, Catherine

Thoraval, Roland Logé”

"Geosciences Montpellier, CNRS & Université de Meltigy 2, PI. E Bataillon, 34095
Montpellier cedex 5, France.Instituto de Fisica de Rosario, CONICET, Universida
Nacional de Rosario, 2000 Rosario, ArgentinaMINES ParisTech, CEMEF — Center for
Materials Forming, UMR CNRS 7635, BP207, 06904 #opAhtipolis Cedex, France.

Reactivation of large-scale faults or ancient platboundaries is a major feature of plate
tectonics. Its expression ranges from continentalrbak-up along ancient collisional belts
1 2 to linear arrays of intraplate magmatism and seisiitity > * We propose that
reactivation results from an anisotropic mechanicabehaviour of the lithospheric mantle
due to a preferred orientation of anisotropic olivhe crystals inherited from previous
tectonic events. To test this hypothesis, we devplrl multi-scale models that explicitly
consider an evolving anisotropic viscosity controfid by the orientation of olivine crystals
in the mantle by coupling a viscoplastic self-consient simulation of the deformation of a
polycrystal to a 3D finite element model of the pl® deformation. These models show a
highly anisotropic behaviour, characterized by (i) dependence of strength on the
orientation of the solicitation relative to the olvine crystals' orientation and (ii)
development of shearing parallel to the dominant aentation of the main olivine
intracrystalline slip system, that is, parallel tothe pre-existing lithospheric mantle
fabric. Based on these results, we propose that egplastic anisotropy is a key
parameter in plate tectonics. It seeds strain locedation, controlling the location and
orientation of intraplate deformation zones that ma evolve into new plate boundaries.
Its characteristic signature: development of sheang parallel to the trend of the

reactivated structures, is clearly documented, fornstance, in the early stages of the

Gondwana fragmentation and East African rifting °. In addition, viscoplastic anisotropy
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effectively converts normal stresses into shearingontributing to the long-lived nature
of strike-slip faults and, at the plate tectonics cale, to the toroidal-poloidal partitioning

of plate motions on Earth® .

Texture-induced viscoplastic anisotropy is an n#i¢ feature of crystalline materials
deforming by dislocation creep. It entails a di@mtal dependence of the mechanical strength
on the crystals orientation. This behaviour, exgpedsmacroscopically as an anisotropic
viscosity, results from both the anisotropy of #lastic tensor and the discrete nature of
dislocation glide along densely-packed lattice cioss on selected crystallographic planes. It
depends on the crystal symmetry and, at the aggregale, on the orientation of the
constitutive crystals or texture. Since they hassslislip systems, low-symmetry minerals
have a higher plastic anisotropy than cubic met&sthorhombic olivine is highly
anisotropic, owing only 3 independent slip systesishigh temperature, an olivine crystal
deforms up to 100 times faster if it activates 'desy' (010)[100] system rather than the 'hard'
(010)[001] systerft °. This plastic anisotropy leads to developmenttwirgy crystal preferred
orientations (CPO or texturéf, which are ubiquitous in naturally and experiménta
deformed mantle rock§"*%. Moreover, seismic anisotropy provides evidenaecisherent
orientation of olivine crystals at the scale of drets of km in most upper mantfe '© Yet,
in contrast to the large number of studies on the of texture-induced plastic anisotropy on
the deformation of cubic and hexagonal metallioyaisince the early works of Von Mis¥Es

and Hill *8, plastic anisotropy has been largely neglectdgkirih Sciences.

Early studies on convection in fluids with a tragsely isotropic viscosity showed
nevertheless that anisotropy may change the cdowe&tngth scales and lead to strain
localization'®?%. More recent models highlighted that it also miedifthe initiation times of
convective instabilities in the mantfé %> Mechanical anisotropy due to olivine crystal
preferred orientations in the lithospheric mantisvalso proposed to explain the reactivation
of ancient collisional structures during continéniéting % % Multi-scale models of the

deformation of a homogeneous, anisotropic mantemsibed to an axi-symmetric tension
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show a strong directional softening, leading taisttocalization and development of shearing
when extensional stresses are oblique to the pséirex mantle fabric’. These models
avoided simplifications to the viscosity tensorusing a viscoplastic self-consistent (VPSC)
formalism? to relate the crystal and large-scale plasticaropies, but they did not allow
for the evolution of olivine textures and, hencétlee anisotropy in response to the new

solicitation.

To fully account for an evolving anisotropic vistgsas a function of the orientation of
olivine crystals in the mantle, we coupled the VABfnalism to FORGE2065 a 3D finite-
element mechanical (FEM) code. The coupling isqeréd through a set of 1000 olivine
crystals associated with the integration point afhefinite element. After each FEM time
increment, the local velocity gradient tensor iedusis a boundary condition for the VPSC
simulation, leading to evolution of the polycrystaxture and viscosity. The updated
polycrystal viscosity tensor is then used to cataithe stress field in the next FEM time step
(Supplementary Information is linked to the onlingersion of the paper at

www.nature.com/naturd-ig. S1).

Models were run using a plate with aspect ratioXt2x 0.1 (Fig. 1) submitted to a
constant divergent velocity or tensional stresg®feft lateral boundary. Free slip conditions
(normal velocities and shear stresses are null) im@sed on the opposite boundary.
Boundaries normal to the Y and Z-axes are freenfaband tangential stresses are null). To
analyse the deformation of a lithospheric platet@omimg a pre-existing lithospheric-scale
shear zone, we use a multi-domain meshing tooktimel a planar zone, 0.1 or 0.2 units wide,
crosscutting the entire plate, at 45° (Fig. 1) ammal to the X axis (Fig. S2). This zone has an
initial "wrench-fault type" olivine textur€; maximum concentrations of [100] and [010] axes
are horizontal, parallel and normal to the sheaezoend, respectively (Fig. 1). This texture
is coherent with shear wave splitting data in lssgaele strike-slip faults and transform
boundaries: fast polarization directions are palatl the trend of the fault up to 50 km away

from the surface expression of the fadftand references herein) and in collisional b&&*
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28 For numerical stability reasons, this initialtiee is however significant weakef§d = 3,
Fig. 1) than those from naturally deformed peristi (2<#¢e<26, peak at 8}° Olivine

texture in the surrounding medium is initially ramal

All models show an anisotropic behaviour, charaoter by dependence of strength on
the direction of solicitation relative to the teséworientation. Strain localization arises due to
variations in texture orientation and intensity.ubiglent strain rates&,) are higher when
the texture orientation relatively to the imposatkasion results in high shear stresses on the
‘easy’ (010)[100] and (001)[100] slip systems insmorystals within a domain. Strain
localizes therefore in the 'inherited shear zohd5a to the imposed extension (Figs. 1 & 2a),
whereas the one normal to the extension has arhigiial strength, deforming slower than

the surrounding medium (Fig. 2b).

Decomposition of the horizontal flow field in itolpidal (divergence) and toroidal
(vorticity) components highlights that viscoplaséinisotropy produces lateral variations in
the poloidal flow field (strain localization) androidal flow (strike-slip deformation) in the

'inherited shear zone' (Fig. 3). The later defothesefore by transtension (Fig. 2): shearing
parallel to its trend §,.,.) accompanies stretching normal to & () and vertical thinning

(£,,). In contrast, the initially isotropic surroundingsow only poloidal flow, which is the

direct expression of the imposed boundary condstidime intensity of the toroidal component
depends to the first order on the orientation eftéxture relative to the stress field, but also
on the texture intensity. It is higher in 'inheditehear zones' oblique to the extension direction
and for stronger textures (Fig. S3), but even ghsldeparture from perfect symmetry of the
texture produces toroidal flow (Fig. 3) and horitadrshearing in the ‘inherited shear zone'

normal to the extension (Fig. 2b).

Strain localization depends on the texture contrédsevolves in response to the
evolution of olivine textures with increasing straln the present models, rotation of olivine

[100] and [010] axes towards the maximum finiteeasion and shortening directions,
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respectively (Fig.1) results in geometrical hardgnn both the 'inherited shear zone' and the
surroundings (Fig. 2), since shear stresses onwhek' (010)[100] and (001)[100] slip
systems decrease. Faster texture evolution imtierited domain for the 45° 'inherited shear
zone' (in the surroundings for the 90° one) resuitsre-homogenization of the strain
distribution (inversion of the strength contradthagh strain. Texture evolution also depends
on the strain regime; normal strains produce handershearing parallel to the pre-existing

texture, softening (Fig. S4).

Although extremely simple — they do not considarthal effects and only test 2 end-
member geometries — these models show that vistaplanisotropy due to preferred
orientation of olivine crystals will trigger the aetivation of pre-existing lithospheric-scale
faults if their orientation allows high shear stes on them. Strain localization in the present
models is nevertheless weak (strain rate rati@s Fig. 2) compared to the one produced by
changes in deformation mechanisms due to grainaefent”® or viscous heatind”. These
processes require nevertheless an already locdbzeitg, i.e., a pre-existing localization of
the deformatiort’, usually produced in geodynamical models by theituction of adhoc
temperature anomalies or 'weak domains'. Viscdplaahisotropy due to coherent
orientations of olivine crystals, on contrary, s @atrinsic feature of lithospheric plates as
evidenced by shear wave splittiy We propose that it is a major 'seed’ processtiain
localization. In contrast to lateral variations tok geotherm, crustal thickness or damage
zones associated with brittle faults that may aksed localization, its lifetime is not limited
by heat diffusion, isostatic reequilibration, oogipn. Coherence between crustal structures of
all ages and seismic anisotropy dafasuggest that texture-induced anisotropy may be
preserved for >1Ga. It may therefore explain thectigation of lithospheric-scale strike-slip
or transpressional zones hundreds of m.y. old,bserged in the South Atlantic and East

African rifts %>,

The present models show that deformation contrdiedexture-induced viscoplastic

anisotropy in the lithospheric mantle has a charatic signature: development of shearing
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parallel to the trend of the reactivated structuEasolution from transtension parallel to the
pre-existing to extension normal to the rift tréadbserved in the East-African riff, in the
North Atlantic®®, in the Rhine grabetf, as well as in the eastern Gondwana fragmentation
This evolution is coherent with rift initiation ctyolled by anisotropy-induced reactivation of
neoproterozoic shear zones in the eastern Gondvemeakup and East African rift,
Caledonian structures in the North Atlantic, andisan wrench faults in the Rhine graben.
It also suggests that the role of mechanical artpgtdecreases in mature rift systems, in
agreement with the present models' prediction d¢vatution of the olivine texture leads to
progressive geometric hardening and, hence, iniledfaift, unless thermo-mechanical or
magmatic processes leading to further softeningaatevated in the thinned lithospheric

domain.

Texture-induced viscoplastic anisotropy may alsplar the reactivation of large-scale
wrench faults during successive collisional andeesional episodes, like the Newfoundland-
Azores-Gibraltar Fault zone, which acted as a déxstrike-slip boundary during the
Hercynian orogeny® and a major transform accommodating the diffeaémtiotion between
Africa and Europe during the Central Atlantic openilt may also account for intraplate
seismic arrays, like the New Madrid zcher the present activity along the hercynian South
Armorican shear zond'. Focal mechanism¥” * in both zones have a strong strike-slip
component, as expected for the reactivation oNBeSW and NW-SE trending mantle fabric

imaged by shear wave splitting in the southeadtSrand Brittany, respectivefy *°

Finally, texture-induced mechanical anisotropy fé fithospheric mantle effectively
converts poloidal flow (convergent or divergenttplanotions) into toroidal (strike-slip)
motions. Shearing parallel to the pre-existing reaiexture is only suppressed when the
olivine texture is perfectly symmetric relative the stress field. The toroidal-poloidal
partitioning depends on the orientation of the uextrelative to the solicitation; the ratio
between the vorticity and the divergence of thezomtal velocity field varying from 0.18 to

0.28 in inherited shear zones normal and at 45hé¢amposed extension, respectively (Fig.

150



Chapitre 6: Crystal-scale control on plate tectsnianisotropy-induced reactivation of lithosphéaialts

3). These values are in the same range than thiagev&roidal-poloidal partitioning ratio in
the Earth (0.3-0.4), suggesting that texture-induced viscoplastics@mopy in the mantle
may account for a large part of the Earth's maoti@dal flow and hence explain belt-parallel
transport recorded as strain partitioning in thestiand fast shear waves polarization in past

and present convergent boundaffes

Methods

A viscoplastic self-consistent formalisn?® is used to relate the crystal and polycrystal
mechanical behaviours and to predict the textududon. Interaction between the crystal
and the polycrystal is calculated using the Eshédomalism®’; each crystal is considered as
an inclusion embedded in a homogeneous equivaledtum that behaves as the average of
all crystals. At the crystal scale, deformatiomaésommodated by dislocation glide on discrete
slip systems, whose relative strength - or criticedolved shear stress - depends on the
temperature, pressure, and chemical environmeilelpresent simulations, critical resolved
shear stressesgf and stress exponents (n) derived from high-teatpex experiments on dry
olivine crystals® ® were usedrtl!0% 20k ¢ 100D 1/970011(010) = 7 /3 1,[0011100) gng n=3 for

all systems. Two additional slip systems, whichraseobserved in olivine: {111}<110> and
{-111}<110>, with To= 50X % are added to ensure convergence. They never

accommodate > 1% of the total strain.

3D finite-element mechanical modellingFORGE2008 is a commercialized FEM software
using an updated Lagrangian scheme. The finite esiérformulation is based on a mixed
velocity-pressure formulation with an enhanced (P1} 4-node tetrahedral eleméft The
mesh used in the present simulations is compose#.012000 linear tetrahedral elements.

Thermal effects are not considered.
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Figure captions.

Figure 1. Geometry, boundary conditions, and shear strain €,y distribution in a model
with an 'inherited shear zone' at 45°of the impose d extension direction after a total
stretching of 40%. Texture-induced anisotropy results in strain localization and higher
shear strain in the 'inherited shear zone'. Evolution of the olivine texture within the
'inherited shear zone' may be evaluated by comparing the initial (upper left) and final
(bottom right) textures. Bottom left: slip systems in the olivine crystal, 'easy'
(010)[100] and (001)[100] systems are outlined by dark grey shading and thicker

lines parallel to the slip direction.

Figure 2. Evolution of the strain rate (normalized by the Von Mises equivalent strain

rate &, = §(£ij &;) in the isotropic surrounding medium) in the ‘inherited shear zone'

(thick lines) and the surroundings (thin lines) as a function of the total finite stretching.
When the 'inherited shear zone' is at 45°to the im posed extension (a), analysis of the
Von Mises equivalent strain rate shows that strain is initially localized within the
'inherited shear zone', but faster hardening due to reorientation of the texture
relatively to the external domain leads to delocalization for an extension >35%.
Reorientation of the texture also results in decrease of the shear rate parallel to the
inherited shear zone (£,.,.) and increase of the extension rate normal to it (£,.,.); the
strain regime evolves from sinistral transtension to extension. When the 'inherited
shear zone' is normal to the imposed extension (b), strain is initially localized outside

the shear zone, but evolution of texture leads to an increase in strain rates within it

and a decrease outside it. Shearing ¢&,.,. within the inherited shear zone results from
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a slight asymmetry in the initial texture (Fig. S2); reorientation of the texture with
increasing strain results in inversion of the shear sense. In contrast, shearing &,, in
the surroundings is negligible in both models, because the texture has a maximum

concentration of [100] parallel to the imposed extension.

Figure 3. Poloidal and toroidal partitioning, represented as maps of the divergence
(a,c) and vorticity (b,d) of the horizontal flow field, respectively, in models with an
'inherited shear zone' at 45°(a,b) or normal (c,d) to the imposed extension. Higher
divergence marks localization of the poloidal flow in the inherited texture domain
when the later is oblique to the imposed extension (a) and outside it when it is normal
to it (b). Larger divergence variations (scale bars in a and b are different) denote
stronger localization in the 45°model. Toroidal fl ow, indicated by non-null vorticity, is
restricted to the domains with an inherited texture. Flow in the surroundings is purely
poloidal, in agreement with the boundary conditions (extension parallel to the X
direction). The vorticity variation range is the same in the two models and is twice the
divergence range in the 45°model, highlighting the efficiency of texture-induced
anisotropy in the generation of toroidal flow. Note that divergence and vorticity
variations are directly related to changes in the olivine texture, being roughly
homogeneous within each domain, and that they do not depend on the thickness of

the 'inherited shear zone' that is wider in the 90° model than in the 45°one.
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Supplementary Discussion:

Texture-induced viscoplastic anisotropy of olivinerich rocks - comparison between model
predictions and experimental data:High-pressure and high-temperature torsion expesne
on olivine aggregates in the dislocation creepmegshow about 15 to 20% strain weakening
before steady-state behaviduiThe evolution is not linear; deviatoric stresdesrease fast by
ca. 15% between shear strains of 0.1 and 0.5 awcth slawer after that. Deviatoric stresses are
20% lower than the peak stress at a shear strd&inTdiis decrease in deviatoric stress is
correlated to the evolution of olivine texture & preferred orientation), which is fast for
shear strains 1 and slows down after, probably due to the irgirgacontribution of dynamic
recrystallization. Considering a stress exponei;, af contrast in deviatoric stress by a factor
1.2 will correspond to a factor 1.7 in strain rafBsis factor is slightly higher than the strain
rate ratios observed in the present models, inlhtiie initial texture in the 'inherited shear
zone' is weak (Fig. 1). It is reproduced if strongxtures, similar to those produced in the
experiments and observed in naturally deformedipétes, are used in the ‘'inherited shear

zone' (Fig. S4).
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Supplementary Figures:

Microstructural & Mechanical Initialization
- definition of the model geometry, boundary conditions,
and initial texture based on
geological and geophysical observations
- use of a multidomain meshing tool for

texture distribution in the FE mesh

ineach FE:
1000 olivine crystals

-

Y

FEM : FORGE2005

macroscopic velocity and stress field calculated
using the local viscosity tensor
obtained in the previous time step

no convergence
next iteration

Y

VPSC model : crystal - polycrystal interation

Calculation of the polycrystal (local) viscosity tensor
& texture evolution over all elements

next time step

Supplementary Figure S1 Scheme of the multi-scale anisotropic models.
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initial texture
167 Von Mises

g9 &) sqen

[010] [001] 0.0014

11001 0.0012

t=0.5%tf

Supplementary Figure S2 Geometry, boundary conditions, and Von Mises \&gjant strain
rate ¢,, distribution in a model with an 'inherited sheaneonormal to the imposed extension
direction after a total stretching of 20%. Texturduced anisotropy results in lower strain rates
in the 'inherited shear zone'. Upper left insedptiiys the initial olivine texture within the

'inherited shear zone'.
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Supplementary Figure S3 Results for a model with an ‘inherited wrenchtfgthick lines) at
45° to the imposed extension (geometry and boundanglitions as in Fig. 1), but with an
initial texture twice as strong (J=6) as the onespnted in Figs. 1 & 2 (J=3). The J index is a
measure of the texture concentration based on ritegral of the orientation distribution
function. For comparison, naturally deformed petitds have J indexes ranging from 2 to 26,
with a peak at 8. Poloidal and toroidal partitioning, representsdvaps of the divergence (a)
and vorticity (b) of the horizontal flow field, nesctively. Higher divergence marks localization
of the poloidal flow in the inherited texture domai oroidal flow is restricted to the inherited
texture. Flow in the surroundings is purely poldjdia agreement with the boundary conditions
(extension parallel to the X direction). Note thia¢ divergence and vorticity variation ranges

are respectively 2 and 3 times larger than thogeem5° model with a weaker initial texture
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(Fig. 3), highlighting that stronger textures résial more effective strain localization and
stronger toroidal flow. (c) Evolution of the straiate (normalized by the initial Von Mises

equivalent strain rat&,, = 5(5". &;) in the surrounding medium) as a function of thilto

finite. In agreement with the change in divergeme®l vorticity ranges relatively to the
reference model (J=3), the more concentrated texesults in a marked increase in horizontal
shearing parallel to the pre-existing structuredrebut in limited enhancement of the normal

strain rates (stretching and vertical thinning).
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initial texture

ﬁ H H ssuivalnt i,omz

strain rate
[010] [001]

,  strain rate (normalized by €eq random)

© S —

.0006 0 02 04 06 08 1
total shear strain

Supplementary Figure S4 (a) Geometry, boundary conditions, and Von Misgsiivalent
strain rate¢,, distribution in a model in which strike-slip motiaos imposed parallel to the
'inherited shear zone' after a total shear str&if. 6. Texture-induced anisotropy results in
progressive strain localization in the ‘inheritéeéar zone' that deforms 2 times faster than the
surroundings. Upper left insert displays the ihithvine texture in the 'inherited shear zone'.

(b) Evolution of the strain rate (normalized by tM®n Mises equivalent strain rate

Eoq = 5(5”5”) in a medium with a random texture submitted to #@me boundary

conditions, i.e., the initial equivalent straingat the surrounding medium) as a function of the
total shear strain in a model in which strike-sition is imposed parallel to the ‘inherited
shear zone' (geometry and boundary conditions akign S4). Texture evolution in both
domains results in increasing strain localizatiorthie 'inherited shear zone'. Extension normal

to the shear zone and thinning arise due to atsbigliquity of the texture relative to its trend.
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Conclusion générale et perspectives

Les travaux exposeés dans cette étude détaille@veloppement, la validation et I'application
d’'un modéle mécanique 3D multi-échelle permettantpdedire I'évolution de I'anisotropie
mécanique induite par des OPR cristallines. L'oidjté de notre approche repose sur
I'utilisation d’'une anisotropie mécanique induiteéeolutive déterminée a partir d’'un calcul
complet de la matrice de viscosité macroscopiquellguque soit la symétrie cristalline du

matériau considéré.

Le couplage physique que nous avons développé eepos l'intégration d’'une loi de
comportement polycristalline dans un code EF de typgrangien réactualisé. Ce modele
mécanique a été développé pour I'étude de la déftwmde la lithosphere continentale. Pour
le simplifier, nous avons considéré que celle-ticemstituée a 100% de forstérite, minéral
orthorhombique de formule MgSiO

Dans ce cadre, le modele VPSKidinari et al, 1987;Lebensohn and Tomé&993] a été
retenue comme loi polycristalline et a été couplérmdéle EF 3D Forge208Selon deux
méthodes différentes :

* Le couplage fort qui intégre directement la loi ymoistalline, et par conséquent
I’évolution microstructurale a l'algorithme de ré&stion du systéme d’équations
mécanique macroscopique,

* Le couplage faible qui utilise les résultats ducohpolycristallin pour la résolution

du systeme d’équations mécanique macroscopique.

Au vu des résultats obtenus lors de la validationcas simple (compression de polycristaux
d’olivine) de ces deux méthodes de couplage, Iplage faible a été retenu pour 'ensemble

de I'étude.

Afin de pouvoir simuler l'influence des zones hées sur la déformation lithosphérique, deux
autres outils numériques ont été utilisés. Un legide maillage multi-domaine, basé sur
l'utilisation de fonctionlevelset permettant de définir au sein du maillage desegaiOPR
d’olivine initiales différentesBernacki et al. 2008] et une méthode de transport de variables
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utilisé lors d’éventuel remaillage basé sur le emale particules Lagrangienn&sgfhingier,
2006;Loge and ChasteR006;Beringhier et al. 2007].

L'utilisation de cet outil de calcul pour I'étudee d'influence de la structure héritée sur la

déformation de la lithosphére a été menée en dapes.

La premiere partie de notre étude porte sur la Isitim de I'extension d’'une plaque
lithosphérique présentant des OPR de l'olivine hgpéme. Les résultats obtenus montrent une
forte dépendance de I'expression de I'anisotropézanique en fonction de 'OPR initiale.

L’anisotropie mécanique peut agir sur le régimecdnmodation de la déformation par :

e une évolution du rapport amincissement / raccosec®nt de la plaque
lithosphérique au cours de I'extension pour I'enisiendes OPR initiales texturées,

* le développement de déformations cisaillantes dasscas ou les OPR d'olivine
initiales ont des concentrations maximales des §%66] et [010] obliques par
rapport a la direction d’extension,

* la variation du régime d’accommodation de la défmtiom au cours de I'extension
comme par exemple une inversion du sens de cisailie (C’est notamment le cas
pour des OPR d’olivine dont les concentrations makes initiales des axes [100] et
[010] sont respectivement perpendiculaires et akgrsur la direction de I'extension)

e un important écrouissage géométrique (pour des @®RRIles d'olivine dont les
concentrations maximales des axes [100] sont agyear la direction d’extension).

Ces observations montrent que ces propriétés dpadement rhéologique du matériau ne
sont visibles que par la prise en compte de I'aropie mécanique induite par I'évolution des
OPR d'olivine.

La seconde partie de notre étude porte sur la ationl de I'extension d’'une plaque

lithosphérique présentant une zone héritée intédpée un milieu homogene.

L’analyse de l'influence de la distribution des ORRiales d’olivine et de leur intensité dans
la zone héritée et dans le milieu environnantsi @jas de I'orientation macroscopique de la

structure préexistante montre que l'anisotropie aniépie induite par I'évolution des
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microstructures d'olivine ouvre de nombreuses pigi@ur la compréhension de linitiation et

de la propagation de nombreux processus géologifiag, magmatisme et sismicité

intraplaque).

Les résultats montrent que :

la réactivation des zones de cisaillement préexistaest favorisée lorsque ces
derniéres sont obliques a la direction de sollicita La réactivation de ces zones est
caractérisée par une accommodation de la déformatidranstension (en extension et
cisaillement le long de la zone héritée) accompagd@&ne localisation de la
déformation qui aboutit a un amincissement detlteodphere. Ces résultats sont en
adéquation avec les phénoménes d'initiation enstemsion et de propagation
observés dans plusieurs branches du rift Est-Afriqg@heunissen et al.1996;
Bosworth and Strecket997;Keranen and Klempere2008],

la localisation de la déformation homogéne sursénble de la zone héritée. Cette
observation peut expliquer, par exemple, l'obsematérivée a partir de I'analyse des
anomalies magmatiques dans I'Atlantique centrales tinitiation du rifting s’est
produite simultanément sur une distance supérgd@d0km.

l'anisotropie viscoplastique est proportionnelléaaconcentration initiale des OPR
héritées,

I'évolution progressive des OPR constitutives dliemni environnant peut entrainer,
suivant leur nature, une réhomogénéisation de farmétion dans I'ensemble de la
plaque, entrainant I'avortement du rift si aucutraprocessus physique ne prend le

relais.

L’ensemble de ces observations montrent que l& griscompte de I'anisotropie mécanique

induite par I'évolution des OPR est un élémentpdar la compréhension de la déformation

de la lithosphere. Néanmoins, de nombreux développe restent a accomplir pour

pleinement modéliser et comprendre la rhéologiéchelle lithosphérigue.

Du point de vue numérique, le concept des particudggrangiennes permet, outre le transport

de variables au cours du remaillage, une réduadiwrtemps de calcul par redistribution

partielle des OPR d'olivine. Dans le cas de modéesype Taylor et pour des matériaux de
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haute symétrie, ce concept a été validé et utpise Béringhier et alljoge et al. 2004;
Beringhier et al. 2007]. Pour obtenir une bonne prédiction d’évolutde texture, il est
nécessaire de fixer un nombre minimal d’OPR pap&i minimiser I'erreur commise par la
suppression de certaines OPR lors de leur redisitrin Dans le cas de d'une loi
polycristalline utilisant un MHE comme le modéle B, il est plus difficile de fixer un
nombre minimal d’OPR permettant de conserver, pdorporte quel type de texture initiale,
un comportement mécanique correct du MHE. Une éfpolessée est nécessaire pour
déterminer si une redistribution partielle des Op& particules Lagrangiennes peut étre
appliguée a notre modele en assurant une bonngitéattes résultats et une réduction

intéressante du temps de calcul.

Du point de vue physique, il semble nécessairerdtlein le code que nous avons développé
en y intégrant d’autres processus physiques impsitd out d’abord, la prise en compte de
l'effet des OPR d'olivine sur les transferts de lebha semble essentiel puisque les
monocristaux et polycristaux d'olivine présentenk wanisotropie thermique jouant un réle
important sur les transferts de chaleur et, viddpendance de la viscosité de la température,
sur la déformation lithosphériqu&dmmasi et al.2001;Gibert et al, 2003a;Gibert et al,
2003b]. Les processus de recristallisation dynamgpnt aussi un parametre a intégrer pour
une meilleure prédiction de I'évolution des OPRIidine, et par conséquent de I'anisotropie

meécanique, au cours de la déformation.
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Résumé

Afin de comprendre l'effet des structures préerist®m sur la déformation des plaques
continentales, nous avons développé une méthodrodélisation mécanique multi-échelle

utilisant une viscosité anisotrope induite par@egentations Préférentielles du Réseau (OPR)
des cristaux d'olivine présents dans le manteaute Gméthode en couple le calcul

viscoplastique autocohérent de la déformation dignégat d'olivine a un code éléments finis
3D. Elle a été utilisée pour le calcul du compogaimmeécanique d'une plaque continentale
soumise a une extension. Une premiere seérie diexpgés numeériques sur l'extension de
plaque lithosphérigue présentant des OPR initidi@és/ine homogénes a permis de montrer
gue l'anisotropie mécanique macroscopique estnenmé dépendante de l'orientation initiale

de I'OPR. La seconde série de simulations analseehsion d'une plaque continentale
présentant une zone présentant des OPR d'olivimgédg d'un événement tectonique

précédant. Les résultats de ces calculs multi-doesaique l'anisotropie mécanique de
I'olivine peut expliquer la réactivation des zorues cisaillement héritées lors du rifting. Les

résultats obtenus dans les deux séries de modédesrent que l'anisotropie mécanique

macroscopique induite par I'évolution des OPR diak dans le manteau supérieur est un
parametre clé pour la compréhension de la défoomales plaques continentales et pour
expliquer la réactivation observée de structurestoteques, tels que les grands

décrochements, lors des épisodes tectoniqueseuitsri

Mots clés :Anisotropie, Olivine, déformation viscoplastigiijage dislocation, orientation
préférentielle du réseau (OPR), texture, héritdgectiral, plaque continentale, lithosphére,
modélisation numérique, éléments finis.

Abstract

To understand the effect of inherited lithosphesicuctures on the continental plates
deformation process, we have developed a multesoaldel that explicitly takes into account
an anisotropic viscosity due to the Crystal PreigrOrientation (CPO) of olivine in the
mantle by coupling a viscoplastic self-consisteimhutation of the deformation at the
polycrystalline aggregate to a 3D Finite ElementlecoUsing this tool, we calculate the
mechanical behavior of a continental lithospherenstied to extension for various initial
structures. The first set of experiments investigathe deformation of a plate with a
homogeneous initial olivine CPO. Results show that macroscopic anisotropy is strongly
dependent on the initial orientation of the oliviB®O relative to the solicitation and to its
evolution. The second set of experiments aims tdyaa the deformation of a continental
plate containing pre-existing lithospheric scaleatzones. These multi-domain models show
that the olivine mechanical anisotropy may indueereactivation of pre-existing lithospheric
scale shear zones in a plate submitted to riftingboth cases, the results shows that the
macroscopic mechanic anisotropy induced by theutienl of olivine CPO in the upper
mantle is a key parameter to understand the defmmaf the continental plates and to
explain the observed reactivation of inheriteddtite from past tectonics events.

Keywords:Anisotropy, olivine, viscoplastic deformation, ldisation creep, crystal preferred
orientations, texture, reactivation, structural entance, continental plates, lithosphere,
numerical modeling, finite element.



