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Introduction générale

Il y a dix ans, en juin 1992, au sommet de la Terre, a Rio, la convention cadre des Nations-
Unies sur les variations climatiques a reconnu l'existence du changement climatique d'origine
humaine. Les variations du climat font en effet intervenir différentes échelles de temps. Il
existe des périodes réguliéres de glaciation, les cycles de Milankovitch, d'une durée d'environ
125 000 ans, et ce depuis plus d'un million d'années. A plus court terme, la question est
qualitativement différente car il est aujourd'hui reconnu que les variations enregistrées peuvent

étre liées a l'activité humaine.

Depuis 1'avénement de l'ére industrielle, au début du XIX® siécle, une brusque
augmentation de la concentration des gaz a effet de serre (CO,, CH4, CFC, Os, ...) dans
I'atmosphere a été enregistrée. Cette augmentation rapide, quasi exponentielle du CO, depuis
cette période est ainsi la conséquence de l'activité anthropique croissante (combustion des
énergies fossiles, déforestation, ...) (Figure 0.1). Cet effet de serre, i.e. I'emprisonnement du
rayonnement réfléchi par la Terre, a des répercussions sur I'équilibre thermique de la Terre et
son rayonnement. Ce fait est maintenant bien établi et les études antérieures ont montré que la
compréhension des mécanismes controlant le cycle du carbone ainsi que leur quantification
informent sur 1'évolution a long terme des climats (p.ex. Berner, 1991; 1995; Berner et Berner,

1995; Gaillardet et al., 1999).
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Figure 0.1: Evolution de la concentration en CO, de [l'air au cours du temps (d'aprés
http://www.cnrs.fr/dossiers/dosclim/questcli/suite/VariaRep.htmitglacia).
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Il a ainsi été proposé de longue date que les réactions chimiques d'altération des roches
pouvaient influencer les climats (Ebelmen, 1845). La caractérisation et la quantification des
flux entre crolte terrestre, océan et atmosphére et, en particulier, la différence de rdle que joue
1'érosion chimique des silicates par rapport a la dissolution des carbonates sur la teneur de CO,
dans l'atmospheére, permettent de mieux comprendre ces processus (p.ex. Berner et al., 1983;

MacKenzie et al., 1993).

Au cours de l'altération des continents, la mise en solution de Ca, via la réaction du CO,
d'origine atmosphérique sur les silicates calciques, soustrait sur le long terme du carbone au
réservoir océan - atmosphere par précipitation de calcaire dans I'océan. Ce mécanisme possede
une rétroaction par diminution de l'effet de serre du CO,, ce qui diminue la cinétique de la
réaction. Les réactions d'altération des carbonates (0.1) et des silicates (0.2) rappelées ci-apres

mettent donc en jeu l'ion calcium:
CO, + HyO + CaCO3 < Ca®* +2HCO;  (0.1)
COy + CaSiOz < CaCO3 + Si0y (0.2)

A ce titre, I'¢tude du bilan océanique présent et passé du Ca peut informer sur les variations
passées du cycle du carbone et donc sur les parametres qui le controlent, telles que les
variations climatiques (p.ex. Berner et al., 1983; Lasaga et al., 1985; Raymo et al., 1988). De
nombreuses études se sont focalisées sur les concentrations de Ca pour déterminer son bilan
océanique (p. ex. Wilkinson et Algeo, 1989; Berner et Berner, 1995; Elderfield et Schultz,
1996; De Villier, 1998). Une autre approche, basée sur les isotopes de cet €lément s'est
développée plus récemment (Skulan et al., 1997; Zhu et MacDougall, 1998; De La Rocha et
DePaolo, 2000). Ces mesures n'en sont cependant qu'a leurs débuts et la technique de mesure

ne peut encore étre employée en routine.

La détermination de la composition isotopique du calcium d'échantillons naturels a
débuté dans les années soixante. Les premicres études, aux résultats contradictoires,
attribuérent les variations mesurées (jusqu'a 8 %) a des artéfacts de mesure et diagnostiquerent
un trés faible fractionnement (Backus et al., 1964; Hirt et Epstein, 1964; Miller et al., 1966;
Artemov et al., 1966; Mesheryakov et Stolbov, 1967; Corless, 1968; Stahl, 1968; Letolle, 1968;
Stahl et Wendt, 1968; Moller et Papendorft, 1971; Heumann et Luecke, 1973).
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Il faudra attendre 1'é¢tude de Russell et al. (1978) pour disposer d'une méthode fiable de
mesure de la composition isotopique du calcium par la technique du double spike, tout en
corrigeant le fractionnement instrumental inhérent a la mesure par spectrométrie de masse a
l'aide d'une loi exponentielle. Le principal résultat de cette étude est que le fractionnement
naturel des isotopes du Ca est relativement faible (1,3 %o par u.m.a: unité de masse atomique)

et qu'une bonne précision de mesure est requise.

Les deux premieres ¢études traitant du fractionnement isotopique du Ca dans les
phénomeénes de surface ont consisté a mesurer différents échantillons naturels (roches, eaux,
échantillons biologiques), pour en tirer d'éventuelles directions de recherche ultérieure (Russell
et al., 1978; Skulan et al., 1997). Les études suivantes ont cherché a développer un axe de
recherche particulier pour les isotopes du calcium. Skulan et DePaolo (1999) ont notamment
cherché a quantifier le fractionnement biologique survenant au cours de l'absorption de la
nourriture et de la minéralisation des os. D'autres études se sont intéressées aux bilans
océaniques du calcium dissous (De La Rocha et DePaolo, 2000; Zhu et MacDougall, 1998). La
signature isotopique des flux de Ca arrivant aux océans n'est cependant que peu contrainte et
requiert des études complémentaires. La plupart des études plus récentes ont proposé d'utiliser
les mesures d'isotopes du calcium sur des foraminiféres en tant que paléothermometres des
océans (Nagler et al., 2000; Hippler et al., 2002; Gussone et al., 2002; Immenauser et al., 2002;

Heuser et al., 2001). Ce faisant, elles ont également abouti aux limites de cette application.

La présente étude, qui se scinde en trois parties, s’intégre a ces nouveaux travaux sur les
isotopes du Ca (Russell et al., 1978; Platzner et Degani, 1990; Skulan et al., 1997; Zhu et
MacDougall, 1998; Skulan et DePaolo, 1999; De La Rocha et DePaolo, 2000; Négler et al.,
2000) et consiste notamment en une approche océanographique. Apreés une synthése des
travaux antérieurs traitant des isotopes du Ca, nous présenterons les développements
analytiques qui ont conduit a un protocole de mesure des isotopes du Ca au Centre de
Géochimie de la Surface de Strasbourg par spectrométrie de masse a thermo-ionisation (TIMS).
Afin d'avoir acces au fractionnement naturel, le fractionnement instrumental doit en effet étre
identifi¢ et ¢éliminé. La nécessité d'un standard international commun a l'ensemble des
laboratoires mesurant ces isotopes est également discutée dans cette partie. Ce protocole de
mesure a ensuite été appliqué a 1'étude du bilan océanique présent et passé¢ du Ca, comme cela
est explicité dans la troisieme partie. Cette dernic¢re partie suit deux axes principaux d'étude.
Dans un premier temps, les variations passées des isotopes du calcium de I'eau de mer ont été

étudiées au travers d'enregistrements de dépdts sédimentaires de phosphates du Miocene. Dans

9
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un deuxiéme temps, I'é¢tude a porté sur la compréhension des mécanismes contrdlant les
variations des isotopes du calcium dans les eaux naturelles. Ceci permet de quantifier la

signature isotopique du flux de calcium entrant aux océans et de discuter son bilan océanique.

10
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Cadre général de l'étude

I.1. INTRODUCTION

La géochimie des isotopes stables est née avec les développements de la physique moderne
dans la premiére moitié du XX° siécle. La découverte du neutron en 1932 par Harold Urey et la
démonstration de la variation de la composition isotopique des éléments 1égers par A. Nier dans
les années 1930 et 1940 furent les précurseurs du développement de ce domaine de la
géochimie. La vraie histoire de ces isotopes stables débute en 1947 avec la publication par
Harold Urey d'un papier intitulé¢ "The thermodynamic properties of isotopic substances". Urey
ne montra pas seulement pourquoi, sur des bases théoriques, on pouvait s'attendre a un
fractionnement isotopique mais il suggéra ¢également que ces fractionnements étaient
susceptibles de fournir des informations géologiques importantes. Il a notamment effectu¢ une
estimation thermodynamique de la dépendance en température du fractionnement '*0/'°O entre
le carbonate de calcium et I'eau. Il a également réfléchi a I'application de cette information a la

détermination de la paléotempérature des océans.

Contrairement aux isotopes radiogéniques, ou la variation relative des différents composés
trouve son origine dans les processus nucléaires et est fonction du temps, la géochimie des
isotopes stables s'intéresse a la variation des rapports d'abondance entre les différents isotopes
d'¢léments légers et/ou volatiles causée par des processus de fractionnement physico-chimique.
Cette variation qui s'exprime en pour mille (%o) est maximale dans le cas de 'hydrogene. Elle
est liée aux réactions d'échange isotopique ou aux fractionnements dépendants de la masse qui
accompagnent les processus physiques et chimiques se produisant dans la nature ou dans le
laboratoire. Ces effets isotopiques qui trouvent leur origine dans la mécanique quantique sont

gouvernés par la théorie cinétique et les lois de la thermodynamique.

La géochimie des isotopes stables fut longtemps cantonnée a 1'é¢tude des isotopes de H, C,
N, O et S. Le développement de la précision des mesures au spectromeétre de masse a thermo-
ionisation et de nouvelles techniques analytiques, telle que celle de la mesure par MC-ICP-MS,
a permis, ces derniéres années, d'é¢tudier d'autres éléments tels que B, Li, Si, Mg, Fe, Cu, Zn,

Tl...

13



Premiere partie

Le calcium (Ca) est le 5™ élément sur la Terre silicatée de part son abondance. La
différence de masse entre son isotope le plus lourd et le plus léger est assez importante (16,7
%), mais ses variations isotopiques sont faibles. En outre, il ne peut pas étre mesuré en routine,
malgré le développement et l'amélioration des instruments de mesure. Un bref rappel des
mécanismes de fractionnement ainsi que la comparaison de 1'amplitude du fractionnement des
isotopes du Ca et d'autres systémes isotopiques stables sont présentés dans cette premicre

partie.

Il existe par ailleurs relativement peu de travaux publiés a ce jour sur le fractionnement des
isotopes du calcium, y compris les questions de datation K-Ca et d'anomalies isotopiques dans
les météorites. Aprés une synthése des connaissances actuelles a ce sujet, cette partie aborde
I'ensemble des résultats fiables présentement publiés sur les fractionnements isotopiques
naturels du Ca dans les phénomeénes de surface (Russell et al., 1978; Skulan et al., 1997; Zhu et
MacDougall, 1998; Skulan et DePaolo, 1999; Halicz et al., 1999; Nagler et al., 2000; De La
Rocha et DePaolo, 2000). Toutes les données publiées par Russell et al. (1978) ne sont
toutefois pas exploitables. Seules les valeurs indemnes de fractionnement sur la colonne ont été
retenues. Les résultats de résumés de congres (Heuser et al., 2001; Hippler et al., 2002; Gussone
et al., 2002; Immenauser et al., 2002; Béhm et al., 2002; Eisenhauer et al., 2002; Deyhle et al.,
2002) ont également été pris en compte afin de présenter les orientations d'études actuelles des
isotopes du calcium. Toutes ces valeurs sont présentées sous la forme de 8*'Ca, relatives a la

valeur de l'eau de mer.

1.2 LE FRACTIONNEMENT ISOTOPIQUE

1.2.1 Explication du fractionnement isotopique par la mécanique quantique

Les isotopes d'un ¢lément donné contiennent le méme nombre de protons et d'électrons,
ce qui entraine des propriétés chimiques similaires. Par contre, les propriétés physico-chimiques
peuvent différer selon I'isotope considéré en raison de la différence de masse entre les isotopes.
Ces différences reflétent les effets de la mécanique quantique (p. ex. O'Neil, 1986; Hoefs, 1987;
Kyser, 1987; Chacko et al., 2001).

14
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D'apres la théorie quantique, I'énergie de la molécule est limitée a certains niveaux
discrets d'énergie. La force exercée sur une liaison dépend de l'interaction électronique entre les
atomes et est indépendante de la masse des deux nucléides. Les courbes d'énergie potentielle de
molécules comprenant des isotopes lourds et légers d'un élément donné sont donc identiques

(Figure 1.2.1).

Oscillateur harmonique

Ep (kcal.mol)

Energie de
liaison

0 O ————

I |

0,074

Dinteratomique (nm)

Figure 1.2.1: Variation de l'énergie potentielle du systeme formé par deux atomes d'hydrogene, en
fonction de la distance de leurs noyaux. Par le jeu des attractions et des répulsions qui ont lieu entre
deux atomes, il existe une distance pour laquelle l'énergie potentielle du systeme est minimale. La
difféerence d'énergie entre cette énergie et le puits de la courbe d'énergie potentielle est notée ZPE
(Zero Point Energy) (d'aprés O'Neil, 1986).

Il en résulte qu'a la température du zéro absolu la mécanique classique prédit que les
deux molécules devraient avoir des énergies correspondant au minimum de leur puits commun
en ¢énergie potentielle. La théorie quantique, en revanche, indique que 1'énergie de vibration E
est quantifiée. Les deux atomes d'une molécule ne restent en effet pas a une distance fixe I'un de
l'autre; ils oscillent continuellement I'un par rapport a l'autre. C'est la fréquence de cette
oscillation qui est quantifiée. Si une molécule diatomique est décrite comme un oscillateur

harmonique, alors les niveaux d'énergie de vibration (Ey,) s'écrivent:

Evipy =(n +%jhv 12.1)

15
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ou [n=0,1,2,...
h = constante de Planck = 6,626.10'34 Js!

v = fréquence de vibration (s™)

La fréquence de vibration se calcule, pour I'oscillateur harmonique idéal par:

vt \/E (1.2.2)
2\ i

avec | k = constante de force et

4 = masse réduite
Cette dernicre s'écrit, pour une molécule diatomique:

=172 (1.2.3)
mp +my

avec m; et m, les masses respectives des atomes de la molécule.

La différence d'énergie entre le puits de la courbe d'énergie potentielle et I'énergie
correspondant a 1'état fondamental (i.e. n=0, T = 273,15°C) est nommée point d'énergie zéro et
est notée ZPE (Zero Point Energy). Bien que les courbes d'énergie potentielle de molécules
composées d'isotopes lourds et légers d'un méme élément soient identiques, leurs ZPE sont
différents en raison de l'effet de masse sur la fréquence de vibration. Ainsi, il ressort des
équations (I.2.1) et (I.2.2) que 1'énergie de vibration augmente lorsque la masse réduite diminue.
La différence relative de masse réduite est plus faible pour les molécules contenant les isotopes
d'¢léments lourds que pour celles formées d'éléments légers du tableau périodique. Des
fractionnements plus importants, pour les ¢léments légers du tableau périodique que pour les
¢léments lourds, sont donc attendus et observés (p. ex. O'Neil, 1986; Hoefs, 1987; Kyser, 1987;
Chacko et al., 2001).

1.2.2 Processus quantitatifs de fractionnement isotopique

Les effets de la mécanique quantique sur les propriétés physico-chimiques des isotopes
d'un méme ¢élément peuvent s'observer a I'échelle macroscopique sous différentes formes.
Ainsi, les principaux phénomenes provoquant le fractionnement isotopique sont les réactions
d'échange isotopique, les processus physico-chimiques d'ordre cinétique comme la diffusion ou

de changements d'état c'est-a-dire adsorption-désorption, évaporation-condensation et fusion-

16
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cristallisation (p. ex. O'Neil, 1986; Hoefs, 1987; Kyser, 1987; Vidal, 1994; Chacko et al., 2001;
White, 2001).

L.2.2.1 Les réactions d'échange isotopique

L'équation (1.2.2) s'écrit
22 (124
V2 H]

ou les indices 1 et 2 font référence aux isotopes lourds et 1égers respectivement.

Il en résulte que la fréquence de vibration, et donc le ZPE de la molécule contenant
l'isotope lourd est inférieure a celle contenant l'isotope 1éger. Ceci implique qu'une molécule
contenant l'isotope lourd est toujours énergétiquement plus stable que celle contenant
l'isotope léger. Au cours d'une réaction chimique, les molécules comportant 1'isotope 1éger
réagiront plus facilement que celles contenant l'isotope lourd, ce qui entraine un
fractionnement. Ces réactions peuvent ¢éEtre liées a 1'établissement de I'équilibre
thermodynamique pour les différents isotopes, entre les especes moléculaires en présence.
Les phénomenes haute température, tels que les processus métamorphiques ou magmatiques,
sont principalement sujets au fractionnement isotopique li¢ aux réactions d'échange
isotopique. Celui-ci peut étre considéré comme l'effet de la masse atomique sur 1'énergie de
liaison. Comme les réactions chimiques, les échanges isotopiques sont régis par la loi d'action

de masse qui s'écrit, par exemple dans le cas de 1'équilibre H;O-CaCOs:

Hy80+ %CaC16O3 o Hy %0+ %CaC1803 (1.2.5)

Sa constante d'équilibre K s'écrit:

. (CaC1803/CaC1603)1/3
(t,'80/ 1, 0)

(1.2.6)

Le facteur de fractionnement o H,0-CaCO4 entre les deux substances considérées s'écrit
pour sa part:
AH,0-CaCO5 = Riy0 ' Rcaco, — (1.2.7)

avec RH20=H2180/H2160

Reaco, =CaC'®03 /cac!®0;
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Si les isotopes sont distribués au hasard parmi tous les sites possibles de la molécule,
alors, a l'équilibre, aap est relié a la constante d'équilibre K pour la réaction d'échange

isotopique (Bigeleisen, 1955). Il vient:

1/n
ayp=KY (1.2.8)
avec | nnombre d'atomes échangés dans la réaction

K constante d'équilibre de la réaction considérée

1.2.2.2 Les effets cinétiques sans changements d'état

Une autre conséquence de la théorie quantique est que les molécules contenant les
isotopes légers diffusent plus rapidement en dehors d'un systéme, leurs liaisons chimiques
cassant plus facilement que celles des isotopes lourds. Les effets cinétiques, qui reposent sur
des différences d'énergies de dissociation, peuvent étre d'autant plus importants dans les
réactions biologiques (photosynthése, réactions bactériennes) que les produits de réaction
sont continuellement sortis de la chaine de réaction par le métabolisme du vivant (p. ex.
O'Neil, 1986; White, 2001). Ces effets sont relativement rares dans les processus haute
température. Ils sont en revanche importants a faible température dans les phénomenes de
surface et en laboratoire. De plus, ils sont en général associés a des processus rapides,
incomplets ou unidirectionnels tel que I'évaporation, la diffusion, la dissociation. Leur
magnitude est comparable, et est parfois méme supérieure a celle des effets d'équilibre

isotopique.

Si l'on considére deux réactions chimiques en compétition le fractionnement
cinétique apparait comme le résultat de la compétition entre composés isotopiques ayant

différents taux de réaction. Soient les réactions
A4~ B (12.9)
et Ay—2 5B, (12.10)
Le taux de réaction k; peut, par ailleurs, étre relié¢ a la température T par la loi d'Arrhénius:
ki =2e EIPT (12.11)
avec | A: constante de proportionnalité ou facteur de fréquence
E: énergie d'activation ou barri¢re d'énergie

P : constante de Boltzmann
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Pour une température donnée, 1'énergie cinétique est la méme pour les différentes
molécules d'un gaz parfait i.e. pour les faibles pressions ou les collisions entre les molécules
sont peu fréquentes et ou les forces intermoléculaires sont négligeables. L'énergie cinétique

(Ecin) de molécules telles que 12C1%0, et *C'%0, s'écrit (p. ex. White, 2001):

Ein =lm1v12 =lm2v22 (1.2.12)

2 2
don Y= Mo B 1010 12.13)
v, m, 44

La vitesse moyenne de la molécule '*C'°O est donc environ 1,1 % plus importante
que celle de la molécule *C'°0O du méme systéme. Mais, dans les conditions générales des
gaz réels, les collisions moléculaires sont importantes. Le rapport des coefficients de
diffusion des molécules considérées correspond alors au rapport de la racine carrée des

masses réduites (p. ex. Hoefs, 1987; White, 2001) de CO, et de l'air (de masse moléculaire

HI12 i
COy —air _ 11322(1) =1,0044 (1.2.14).
/u13C02 —air ’

Ainsi, la diffusion du gaz ne conduit qu'a un fractionnement de 4,4 %o au lieu des 11 %o

moyenne 28,8) et s'écrit:

DlzCO2

Dl3CO2

obtenus dans le cas d'un gaz parfait.

1.2.2.3 Les changements d'état

Les changements d'état peuvent également produire un fractionnement isotopique.
En particulier, ils peuvent expliquer pourquoi, au cours du passage liquide-vapeur, au-dessus
de I'océan, la vapeur d'eau a comme valeur 80 = -13 %o, alors qu'a 1'équilibre liquide-
vapeur, on s'attendrait a ce que cette valeur soit seulement d'environ 9 %o plus légére que le
liquide. Ce fractionnement de 1'oxygene entre I'eau liquide et sa vapeur peut étre expliqué par
le processus de distillation (ou la condensation) de Rayleigh. Il est d'ailleurs similaire a la
cristallisation fractionnée car on exporte le produit qui ne reste pas au contact des réactifs
restants (p. ex. White, 2001). Soit A la quantité de la molécule H,'%0 et B celle de H,'*O. Le

taux d'évaporation de ces molécules est proportionnel a la quantité en présence, soit

dA=ky4  (12.15)
et dB=kgB  (1.2.16)
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Comme la composition isotopique affecte la réaction et donc le taux de réaction, on a:

kyzkg  (12.17)

ka et kg étant les taux de réaction.

Dans le cas du fractionnement cinétique, le facteur de fractionnement o correspond

au rapport des taux de réaction, d'ou

a=kplky (1.2.18)
Le facteur de fractionnement peut étre li¢ a f, la fraction d'eau A initiale restante
aprés évaporation (comme B est formé de l'isotope mineur de l'oxygene, A peut Etre
considéré comme étant approximativement égal a la quantité totale d'eau présente) par la

relation:

r=4/4 (1219
avec A’quantité d'A initialement présente.

I1 vient alors, en injectant les équations (I.2.15) et (1.2.16) dans (1.2.18) et en intégrant:

ra =io (12.20)
B

avec B’ correspond a la quantité de B initialement présente.

Cette relation peut encore s'écrire:

_B/4-8°/4°
B9/ 40

Le membre de droite de l'équation (1.2.21) correspond a la déviation relative du

ra-l g (1.2.21)

rapport initial. /' peut donc également étre reli¢ a & (en pour mille), la déviation relative entre

la quantité d'élément présente au temps t et au temps t = 0, par la relation (p. ex. White, 2001)

5=10 -(f“—1-1) (12.22)

Le méme raisonnement est applicable lorsque 1'eau condense a 1'équilibre a partir de
la vapeur (Figure 1.2.2). Si l'on pose a égal a 1,01, d varie avec f, fraction de vapeur restante,
tel que cela est représenté Figure 1.2.2. Méme lorsque le liquide et la vapeur restent a
'équilibre au cours du phénoméene de condensation, la composition isotopique de la vapeur

restante varie constamment. L'équation correspondante est alors:

1 3
o=1-| ——|-10 1.2.23
((l—f)/a+fJ ( )
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Rayleigh

Figure 1.2.2: Fractionnement du rapport isotopique au cours de la condensation de Rayleigh et a
l'équilibre. o est la différence exprimée en pour mille de la composition isotopique de la vapeur
initiale et de la composition isotopique d'une fraction f de vapeur restante (d'apres White, 2001).

1.2.2.4 Facteurs influengant l'intensité du fractionnement

Différents facteurs influencent l'intensité du fractionnement isotopique (p. ex. O'Neil,

1986; Hoefs, 1987; White, 2001). Ce sont:

1.2.2.4.1 La température

Dans de nombreux cas, la température est la variable la plus importante qui
controle le comportement du fractionnement isotopique. Certaines fréquences de vibration
deviennent ainsi dominantes a des températures données. Il a notamment ét¢ montré qu'a

basse température, la constante d'équilibre d'une réaction (et donc « 4_ g ) pouvait étre mise

en relation avec la température selon 1'équation:

mK=a+b/T (12.24)

avec a et b constants.

A haute température, la relation précédente devient:
mK=a/T?  (12.25)
Le fractionnement est donc inversement proportionnel a la température (p. ex.

O'Neil, 1986; Hoefs, 1987; White, 2001).
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1.2.2.4.2 La composition chimique

Les propriétés isotopiques d'un minéral dépendent également des liaisons
chimiques et, a une moindre mesure, de la masse atomique du minéral considéré. Le degré
d'oxydation, la charge ionique, la masse atomique et la configuration électronique des
isotopes, tout comme les €léments auxquels ils sont liés, sont a prendre en considération. En
général, les liaisons ioniques avec des ions possédant un fort potentiel ionique et de faibles
masses atomiques sont associées avec de hautes fréquences de vibration et ont tendance a
incorporer préférentiellement l'isotope lourd afin de diminuer 1'énergie libre du systéme (p.

ex. O'Neil, 1986; Hoefs, 1987; White, 2001).

1.2.2.4.3 La structure cristalline

La structure cristalline peut, elle aussi, influencer les propriétés isotopiques. Elle
est liée a la nature des interactions atomiques (et des fréquences de vibration associées) entre
les différentes formes structurales. Ces effets sont mineurs par rapport a ceux liés aux
liaisons chimiques mais ils peuvent étre importants dans certains cas, principalement dans le
systéme carboné (entre graphite et diamant). Un effet structural tel que la distorsion d'une
liaison chimique peut conduire a un fractionnement. Dans ce cas, 1'isotope lourd se concentre
préférentiellement dans la structure la mieux ordonnée (p. ex. O'Neil, 1986; Hoefs, 1987,

White, 2001).

1.2.2.4.4 La pression

Le changement de volume molaire entre produits et réactants associ¢ a une
réaction d'échange isotopique est faible mais supposé non nul en raison de différences
mineures entre le volume molaire d'une molécule et de ses isotopes. La vibration
anharmonique engendrée par un €change isotopique a pour conséquence une longueur
moyenne de liaison supérieure pour la molécule contenant l'isotope léger que pour celle
contenant l'isotope lourd. Ces effets s'appliquent principalement aux systémes gazeux ou les
propriétés isotopiques peuvent étre perturbées par la variation de la densité. Ils sont
beaucoup moins sensibles dans le cas de solides (p. ex. O'Neil, 1986; Hoefs, 1987; White,
2001).



Cadre général de l'étude

.3 LES ISOTOPES DU CALCIUM

1.3.1 Généralités sur le calcium

Le calcium, qui tire son nom du latin calx, la chaux, fut identifi¢ en 1808 par le
Britannique Sir Humphrey Davy. Ce métal blanc et mou qui se laisse couper au couteau est trés
abondant dans la nature. Clest ainsi le 5°™ élément par son abondance tant dans la Terre
silicatée (2,53 %) que dans la crolite continentale (4,57 %) et dans le manteau supérieur (2,40
%). Clest par ailleurs le 6° élément dans l'océan (4,14.10° pg/l) et le premier dans les riviéres
(2.104 ng/l) (Albaréde, 2001). D'aprées la classification de Goldschmidt, le Ca est un élément
lithophile. Il présente ainsi une affinit¢ pour les phases silicatées, ce qui explique sa
concentration dans la crolite et le manteau. De ce fait, le Ca est un constituant majeur de
nombreux composés géologiques et biologiques. Il n'est cependant jamais trouvé en tant que
corps pur dans la nature; il s'y trouve principalement sous forme de calcaire (CaCO3), de gypse
(CaSOQy4, 2H,0), de phosphate tricalcique (dans les os) et de fluorite (CaF). Il brile en donnant

de la chaux vive CaO, se combine aisément aux halogenes, a 'hydrogene, a l'azote.

Chimiquement, il appartient a la famille des alcalino-terreux. Il a pour numéro atomique
Z =20 et pour masse atomique 40,078. Sa configuration électronique stable est [Ar] 4s®. De ce
fait, le calcium tend a perdre deux électrons pour atteindre la configuration ¢électronique du gaz
rare le plus proche, I'argon (Ar). Comme tous les métaux des groupes I-III de la classification
périodique, ce cation forme des ions de charge positive numériquement égale au numéro de son

groupe: son nombre d'oxydation est donc égal a +IL.

Sur la base de I'¢lectronégativité (notée €) selon Pauling, la plupart des éléments
auxquels le Ca (ec, = 1,00) se lie ont une différence d'électronégativité d'au moins 1,5 avec ce
cation divalent. Cette forte différence d'é¢lectronégativité tend a suggérer que le calcium, tout
comme la plupart des lithophiles, forme préférentiellement des liaisons ioniques (White, 2001).
Ceci est confirmé, du moins pour l'oxyde de calcium CaO, dont la liaison est a 78 % ionique
(Belashchenko et Ostrovski, 2001). Les liaisons ioniques sont aisément défaites par l'eau en
raison du caractére polaire de cette molécule. Le faible potentiel ionique rend le calcium
relativement soluble en solution aqueuse. En raison de sa solubilité, le calcium est mobile au

cours du métamorphisme et de 1'altération.
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1.3.2 Les isotopes naturels du calcium

Le calcium possede vingt-quatre isotopes ayant des masses comprises entre 34 et 57.
Seuls six isotopes, avec des masses allant de 40 a 48, sont stables (Tableau 1.3.1). Il ressort
notamment des abondances de ces isotopes que 1'isotope 40 est prépondérant par rapport aux

autres isotopes, 1'isotope 46 étant pour sa part négligeable.

Tableau 1.3.1: Abondances des isotopes stables du calcium (IUPAC, 1998).

Isotope “Ca “Ca “Ca “Ca “Ca “Ca

Abondance (%) 96,941 (156) 0,647 (23)  0,135(10) 2,086 (110) 0,004 3) 0,187 (21)

* . \ \ /4 . . r . .
Les chiffres entre parenthéses correspondent a la précision de la détermination de l'abondance et
réferent aux derniers chiffres de la valeur indiquée.

Une partie de l'isotope radiogénique **Ca provient de la décroissance S~ du *°K (Figure

1.3.1). Or le potassium est constitué de trois isotopes: 39, 40 et 41, dont seul le *’K est
radioactif. Cet isotope ne représente qu'environ 0,012 % du potassium total. De ce fait, 0,011 %
seulement du potassium total donnent naissance a du **Ca. Cette décroissance radioactive a
pour conséquence un "excés" de *°Ca par rapport aux autres isotopes (Marshall et DePaolo,
1982). Pour que les effets de la désintégration du potassium soient quantifiables, I'échantillon

considéré doit avoir un rapport K/Ca tres €élevé (Négler et Villa, 2000).

VAT 11 % 1.=0,581.1010 a! (Steiger et Jiger, 1977)

4OK

> w0, 899 M= 4962.10" a” (Steiger et Jiger, 1977)

Figure 1.3.1: Schéma de décroissance du “’K. Il présente deux transformations simultanées, par

émission [~ (40K—>40 Ca ) et par capture électronique (40K—>40Ar).

1.3.3 Comparaison des systémes K/Ca et Rb/Sr

1.3.3.1 Similitudes chimiques des éléments Ca, K, Rb et Sr

Le calcium et le potassium sont tous deux des éléments majeurs alors que le
rubidium et le strontium sont des ¢léments traces. Rb et K, qui appartiennent a la famille des
alcalins, ont des propriétés chimiques similaires. Ayant des rayons ioniques proches (Rgp =
1,48 A; Rg = 1,33 A), Rb se substitue au K dans tous les minéraux potassiques (biotite,

muscovite, phlogopite, 1épidotite, feldpaths potassiques). Sr et Ca sont des alcalino-terreux et
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présentent, a ce titre, des propriétés chimiques similaires. Ces deux éléments ont également
des rayons ioniques proches (Rg;= 1,13 A; Rca=0,99 A). Sr se substitue donc au Ca dans les
minéraux calciques comme les plagioclases, l'apatite et les carbonates de calcium (p. ex.

Faure, 1986).

Les variations de concentrations en Ca et Sr sont la plupart du temps corrélées (p. ex.
Atteia, 1992) et le rapport Sr/Ca est en général spécifique du compartiment de 1'écosystéme
considéré (p. ex. Poszwa, 2000). Ca et K sont de plus des constituants steechiométriques de
nombreux minéraux constitutifs des roches. Le rapport K/Ca est de ce fait fonction de la

minéralogie.

1.3.3.2 Isochrones Rb-Sr et K-Ca

Le Rb se désintegre en Sr selon la réaction 8 pp— L ,87, » ARD =142.107 47T,

B

Par ailleurs, d'apreés la Figure 1.3.1, il vient: 40K—_>40Ca. L'équation qui décrit la
composition isotopique de I'¢lément fils présent a un instant t est fonction du temps, de la
quantit¢ d'élément pére présente a l'instant t, des constantes de désintégration et de la
composition initiale du Sr ou du Ca contenue dans la roche ou le minéral au moment de la
fermeture du systeme. Ces équations de désintégration ont été normées par rapport a un
isotope stable, non radiogénique, *°Sr dans le cas du Rb-Sr et “*Ca ou **Ca dans le cas du K-

Ca. Pour les deux systémes considérés, les équations s'écrivent:
87 87 87
%SV _ %Sr " 86Rb .(e/let—lj 13.1)
Sr), Sr 0 Sr ),

40 40 y) 40
Ca) | Ca) B | K .(e”/f et —1J aveci=42 oudd  (132)
t "Ca ),

Il existe donc une relation linéaire du type y = b+ax entre les différents rapports

"

isotopiques. La pente "a" vaut e*Rb' 1 dans le cas du systtme Rb-Sr et

s

.(e(/lﬁwig )t—l) dans le cas du systtme K-Ca. Ainsi, la mesure de rapports
Ag + 4 B

isotopiques de différents échantillons ou de différents minéraux d'une méme roche peut étre
reportée dans un diagramme isochrone afin de déterminer I'age du systeéme (Figure 1.3.2). Les

nan

différentes compositions isotopiques s'aligneront suivant une droite de pente notée "a",
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proportionnelle a 1'dge du systéme, avec une ordonnée a I'origine notée "b" correspondant au
rapport isotopique du systéme lors de sa fermeture. Cet dge n'a de signification géologique
que pour des minéraux ou des roches totales cogénétiques (i.e. qui ont méme age et méme
origine, et donc méme composition isotopique lors de la fermeture du systéme) qui ont
évolué en systéme clos depuis leur formation. En effet, si ces conditions ne sont pas
respectées, une droite dans un diagramme isochrone représente un mélange entre différents

composants.

A Roche totale

B @ Minéraux séparés

=

=

[

N

75}

=z Désintégration de 1’élément
E \ pére en I’élément fils

b a | /\ ] t=0
min 1 RT min 2
Pére/Stable

Figure 1.3.2: Diagramme isochrone. Au départ, les minéraux sont cogénétiques; ils ont cristallisé au
méme temps t = 0, avec la méme composition isotopique en Fils/Stable (notée "b"). Par contre ils
n'intégrent pas de la méme facon les éléments Rb et Sr ni K et Ca et les rapports Pere/Stable varient
d'un échantillon a l'autre. Ceci explique l'étalement des points le long de l'axe des abscisses. A la
fermeture du systeme se produit la décroissance du Rb en Sr et d'une partie du K en Ca. (le rapport
isotopique du fils croit alors que celui du pere décroit suivant une pente de -1 pour le Sr car un
atome de pere se désintegre en un atome de fils et avec une pente de — /113 /(/15 + /113) pour le Ca
car seule une fraction du K se désintégre en Ca). L'alignement des points au temps t donne, en
l'absence de perturbation ultérieure, l'dge du systeme depuis sa fermeture grdce a sa pente "a" et sa
composition isotopique initiale "b".
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1.3.3.3 Applications de ces systémes

La désintégration radioactive de ®’Rb en *’Sr est a la base de la méthode de datation
Rb-Sr couramment utilisée pour déterminer 1'age de cristallisation de roches et de minéraux.
Le rapport °'Sr/*®Sr est également employé depuis de nombreuses années en géologie comme
traceur de sources ou de mobilité d'¢léments (p. ex. Faure, 1986), et depuis quelques années,
comme traceur environnemental (p. ex. Aberg, 1995). La signature isotopique du Sr dissous
peut en effet étre directement reliée aux caractéristiques isotopiques du bassin drainé puisque
les réactions physiques, chimiques ou biologiques ne fractionnent pas les isotopes du Sr du

fait de leur masse élevée (p. ex. Graustein, 1989; Blum et al., 1994).

Le systtme de datation K-Ca pourrait, pour sa part, constituer une méthode de
datation complémentaire des méthodes usuelles K-Ar, Rb-Sr, U-Pb (Heumann et al., 1977a;
Heumann et al., 1979; Marshall et DePaolo, 1982; Marshall et al., 1986; Marshall et
DePaolo, 1989; Nelson et McCulloch, 1989; Shih et al., 1994; Fletcher et al., 1997a; Nagler
et Villa, 2000). Il est toutefois plus ais€¢ de mesurer l'argon radiogénique que le calcium
radiogénique. A la différence de l'argon, le calcium est un élément majeur et, de plus,
lisotope *°Ca est l'isotope principal du calcium. La contribution du **Ca radiogénique est

ainsi généralement mal identifiée.

Le principe de datation K-Ca est de ce fait principalement réservé aux minéraux
riches en K (silicates) et agés de plus de quelques millions d'années afin que la décroissance
radioactive du K soit significative (Négler et Villa, 2000). Ces derniers auteurs ont ainsi
étudié une muscovite et une sanidine contenant 30 et 55 % de *°Ca radiogénique

respectivement.

L'enrichissement en *’Ca des roches et des minéraux terrestres peut aller de I's (10™
unités) jusqu'a plusieurs centaines de % par u.m.a pour les muscovites (Figure 1.3.3;
Heumann et al., 1977a; Heumann et al., 1979; Marshall et DePaolo, 1982; Marshall et al.,
1986; Marshall et DePaolo, 1989; Nelson et McCulloch, 1989; Shih et al., 1994; Fletcher et
al., 1997a; Négler et Villa, 2000).
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Figure 1.3.3: Variation isotopique du Ca liée a la décroissance du K d'aprés (a) Marshall et
DePaolo (1982)" et (b) Néigler et Villa (2000)°.

Ces auteurs ont notamment montré que cette méthode de datation est généralement
en accord avec d'autres systémes isotopiques tels que K-Ar ou Rb-Sr. Les ages différents
obtenus par les méthodes K-Ar et K-Ca ont été expliqués par un effet de perte diffusive d'Ar
radiogénique (Marshall et al., 1986; Nagler et Villa, 2000). La méthode de datation K-Ca

peut également servir de géochronométre précis des roches ignées ou métamorphiques, voire

: 8(40Ca/4zca):[(40Ca/4zca)échamillon/(AwCa/éuca)mameau' 1 ] 1 04
? 6(40(33/44(:3'):[(40(33/44(33-)6'chamtillon/(‘m(j3/44(33')ﬂuorite' 1 ] 1 03
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des roches sédimentaires lorsqu'elles contiennent des minéraux authigénes riches en K

(Marshall et DePaolo, 1982).

Ce systeéme peut aussi permettre de tracer 1'origine des roches ignées. Ainsi, Marshall
et DePaolo (1989) ont mesuré la composition isotopique en calcium de jeunes roches
granitiques dont les signatures en Sr et en Nd indiquent qu'elles proviennent de la fusion de la
crotte. Il ressort de leur étude que les magmas d'arcs insulaires et les granitoides de marges
continentales sont issus dun méme magma, intermédiaire entre les magmas donnant
naissance a la crolite continentale et ceux donnant naissance aux MORB (Figure 1.3.4;

Marshall et DePaolo, 1989).

6
O
Q ®) Marge
4 7 Continentale
g o (granitoide)
g P o
3+ . .
é_) Cro(te continentale 00
E’a; (granitoide) 2T
eCa~2,5
rA
0|5\ ﬂ MORB
T T T T T
W eCa~0
-32 -22 -12 -2 8 18
£(143Nd / *Nd)

Figure 1.3.4: Variabilité isotopique en Ca’ et Nd de roches ignées (d'aprés Marshall et DePaolo,
1989).

Ce phénomene de décroissance du K en Ca est pourtant limité¢ aux échantillons agés
riches en K (Négler et Villa, 2000). La datation isotopique, de méme que le tracage des
processus magmatiques ne constituent donc pas les principales applications des isotopes du
Ca et ne seront plus discutées ultérieurement. Contrairement aux isotopes du Sr, les réactions
physiques, chimiques et biologiques fractionnent les isotopes du Ca (Russell et al., 1978;
Skulan et al., 1997; Zhu et MacDougall, 1998; Skulan et DePaolo, 1999; Nagler et al., 2000;
De La Rocha et DePaolo, 2000). La possibilit¢ de fractionnement des isotopes du Ca est

principalement liée a la grande différence de masse entre les isotopes stables du Ca.

’ 8(40(33/42(::3'):[(40(33/42(33')6'chamtillon/(40(j3/42C’a)rﬂanteau' 1 ] . 104
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1.3.4 Anomalies isotopiques du calcium dans les météorites

Une autre application des isotopes du Ca est la mesure d'anomalies isotopiques dans les
météorites. La détection de telles anomalies prouve en effet 1'existence de matériel qui a
échappé au mélange au sein de la nébuleuse solaire primitive (p. ex. Lee, 1988; Ireland, 1990).
Cameron (1979) a suggéré la coproduction de **Ca et de *°Ti lors de processus de
nucléosynthése, l'abondance et la magnitude de l'enrichissement en **Ca n'étant alors que
spéculatifs. Si les processus de nucléosynthése sont en cause, les anomalies de **Ca et de *°Ti
devraient étre liées. Méme si ces deux isotopes peuvent avoir été produits par les mémes
processus, ils n'ont pas nécessairement évolué identiquement. Le *°Ti, qui est plus réfractaire
que le Ca, peut ainsi avoir échappé au mélange avec le Ti "normal". Le BCa, qui est pour sa
part plus volatile que le Ti, peut avoir ¢t¢ affecté par les processus de vaporisation et de

recondensation. Il y aurait ainsi eu rééquilibrage avec le Ca "normal".

Lee et al. (1978; 1979) ont montré qu'il existait des effets isotopiques non linéaires dans
des inclusions réfractaires de météorites. Les météorites présentant de telles anomalies sont peu
nombreuses et sont appelées la famille des FUN, Fractionation and Unknown non linear
Nuclear effect (Niederer et Papanastassiou, 1979; 1984). Des exces en T et **Ca ont
principalement été observés dans des inclusions riches en calcium et en aluminium (CAlIs) de
météorites carbonatées (Niederer et al., 1980; 1981). Les minéraux constitutifs de ces CAls
sont en effet les premiers solides qui sont sensés condenser a partir d'un gaz chaud de
composition solaire en cours de refroidissement (p. ex Grossman, 1972). Ces échantillons
auraient été les moins rééquilibrés avec du Ca "normal" (Jungck et al., 1984). Dans ces
inclusions, un enrichissement allant jusqu'a 6 £(**Ca/**Ca) unités a par ailleurs été mesuré par
Jungck et al. (1984). Plus récemment, Russell et al. (1998) et Sahijpal et al. (2000) ont

. : L. \ 48 50
¢galement mis en évidence un exceés de " Ca et de * Ti dans des CAls.

Ces effets sont pourtant faibles comparés a ceux liés au fractionnement de masse qui se
produit dans les inclusions riches en Ca et Al de météorites et ne seront pas davantage discutés.
Les effets de fractionnement de Ca et de Mg des CAls sont en effet communs et attribués a des
effets cinétiques qui impliquent la production des inclusions par des séquences complexes de

condensation, vaporisation et recondensation (Niederer et Papanastassiou, 1984).

Aprées ces rappels d'application des isotopes du Ca pour la datation, le tracage de
processus magmatiques ou la détection d'anomalies isotopiques dans les météorites, nous

traiterons, a présent, les phénomenes de fractionnement dans les processus de surface.
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1.4 LE FRACTIONNEMENT DE MASSE DES ISOTOPES DU CALCIUM

Cette partie consiste en une synthése bibliographique des différents travaux traitant des
isotopes du Ca dans les phénoménes de surface et publiés a ce jour. La notation 8**Ca définie

comme suit:

544Ca - {(44Ca/ 0 Ca)echantillon / (44 Ca/ 0 Ca)s tandard 1} ' 103 (L4.1)

a ¢té utilisée pour exprimer les compositions isotopiques en Ca des différentes études. Le seul
¢chantillon commun a toutes ces études, 1'eau de mer, a été pris comme standard pour comparer

directement entre elles les différentes compositions isotopiques en Ca publiées a ce jour.

1.4.1 Expression des variations isotopiques du calcium

Les variations isotopiques du Ca sont reportées en notation delta (5), relative a un
standard, et exprimées en pour mille (%), suivant en cela les recommandations de la
commission des poids atomiques et des abondances isotopiques. Un débat concernant la fagon
de reporter les rapports isotopiques existe cependant entre les différents laboratoires mesurant
ces isotopes. Certains auteurs proposent d'utiliser uniquement le rapport **Ca/*°Ca ou **Ca/**Ca
(Tableau 1.4.1), en inscrivant l'isotope lourd tant6t au numérateur, tantét au dénominateur. Par
analogie avec la notation delta d'autres systémes isotopiques, 1'isotope léger a, dans la majeure
partie des études, été placé au dénominateur. Quelle que soit la notation qui a été retenue, il est

aisé de passer de l'une a l'autre puisque 8(*'Ca/*’Ca) ~ - §(**Ca/**Ca).

Tableau 1.4.1: Synthese des rapports isotopiques du Ca étudiés dans différents travaux antérieurs.

Rapport isotopique “ca/*Ca “ca/’Ca “cart*Ca
Etude Platzner et Degani (1990) Halicz et al. (1999) Russell et al. (1978)

Skulan et al. (1997)

Zhu et MacDougall (1998)

Skulan et DePaolo (1999)
Nagler et al. (2000)

De La Rocha et DePaolo (2000)

Heuser et al. (2002)

Les laboratoires qui développent la mesure des isotopes du Ca par MC-ICP-MS
proposent de ne plus mesurer I'isotope **Ca puisqu'il peut étre affecté par la décroissance du **K
(c. f. discussions informelles au cours de la 12° conférence de la Goldschmidt, & Davos et au

cours de la EGS-AGU-EUG joint assembly, a Nice). Ils ajoutent de plus une confusion dans la
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notation des rapports isotopiques puisqu'ils écrivent 8**Ca pour le rapport **Ca/**Ca (Halicz et
al., 1999) alors que d'autres auteurs utilisaient déja cette notation pour le rapport **Ca/**Ca
(Platzner et Degani, 1990; Shulan et al., 1997; Zhu et MacDougall, 1998; Skulan et DePaolo,
1999).

Il est pourtant intéressant de combiner les deux rapports isotopiques **Ca/*’Ca et
*Ca/**Ca pour exprimer les rapports isotopiques des isotopes du Ca, puisqu'ils ne fournissent
pas la méme information. En effet, le rapport isotopique **Ca/*°Ca peut donner des
informations sur les phénoménes de fractionnement se produisant au cours de phénomenes
biologiques et physico-chimiques, mais il peut aussi renseigner sur un possible excés en *°Ca
provenant de la décroissance p~ du *’K. Le rapport **Ca/**Ca, pour sa part, informe uniquement
sur les phénomenes de fractionnement. Il faut par ailleurs noter que la plupart des laboratoires
qui utilisent des MC-ICP-MS ne peuvent pas mesurer l'isotope *’Ca en raison d'interférences
avec l'isotope *’Ar sur la masse 40, ce qui les prive d'une partie de l'information que les
isotopes du calcium sont susceptibles de fournir. Ceci peut expliquer pourquoi ils ne tiennent
pas a ce que les laboratoires qui utilisent un TIMS continuent de mesurer cet isotope. Des
développements récents proposent d'utiliser une technique de "cool plasma" consistant a réduire
I'énergie du plasma de 1250 a 400 Watts. Ceci permettrait de mesurer I'ensemble des isotopes

du Ca, y compris le **Ca, mais n'est qu'en phase de mise au point (Fietzke et al., 2003).

1.4.2 Comparaison des variations des isotopes du calcium a celles d'autres

isotopes stables

La géochimie des isotopes stables s'est longtemps cantonnée a 1'étude des 5 éléments
que sont H, C, N, O et S. Ceci est notamment dii a des problémes analytiques. Depuis une
quinzaine d'années, 1'é¢tude du fractionnement isotopique d'autres €éléments, tels que Li, B, s'est
¢galement développée. Ces derniers ¢léments, contrairement aux précédents, ne forment pas
d'especes gazeuses analysables par un spectrométre de masse a source gazeuse. Avant les
développements analytiques des années 80, le fractionnement de masse produit par les
spectrometres de masse a thermo-ionisation était supérieur au fractionnement naturel. Le
développement de nouvelles techniques de mesure au cours de ces derniéres années (TIMS plus
performants, MC-ICPMS avec source plasma ou a ablation laser...) a permis de lancer de
nouvelles études sur d'autres isotopes tels que Mg, Si. Des fractionnements naturels ont ainsi pu

étre mesurés pour des isotopes lourds: des métaux de transition comme Fe, Cu, Zn, voire méme
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pour le TI, I'¢Iément le plus lourd pour lequel un fractionnement a été détecté. A ce jour, les
nouvelles méthodes de mesure par MC-ICP-MS n'ont pourtant guére amélioré la
reproductibilité des isotopes du Ca. Des interférences isobariques avec l'isotope *°Ar” sur la
masse 40 et '’C'°0" sur la masse 44 au cours de la mesure en sont la principale cause. En
conséquence, comme nous l'avons évoqué dans le paragraphe précédent, cette technique ne
permet pas de mesurer l'isotope **Ca. Un biais en masse allant jusqu'a 5 % par u.m.a est par
ailleurs induit par la discrimination de masse instrumentale (Halicz et al., 1999). L'amplitude
maximale de fractionnement présentement mesurée pour les mesures isotopiques des éléments
cités auparavant ainsi que la reproductibilité externe moyenne 2c ont été présentées dans le

Tableau 1.4.2.

Tableau 1.4.2: Amplitude du fractionnement isotopique pour différents éléements naturels.

Elément Z Famille Isotopes Rapport ) Am/m Références *
considéré ' (%o.amu™)? (%) 3

H 1 Alcalins 'H, D D/H 400+0,5 50 a,b,c
Li 3 Alcalins SLi, 'Li Li/'Li 54+2 1427  d,e,f
B 5 13 "B, '"B "B/'B 220+£10 9,05 g h,ij
C 6 14 2c, e Pc/®C 120+0,1 7,72 ab,c
N 7 15 "N, PN NN 200+02 7,12 ab,c
0 8 16 0, "0, "*0 %0/'%0 50+0,1 11,14 a,b,c

Mg 12 Alcalino-terreux 24Mg, 25Mg, 26Mg 25Mg/24Mg 9+ 0,06 7,69 k, I, m
Si 14 14 %81, 81, st °Si”®Si 13+0,05 6,66 aln,o
S 16 16 2g,%, %18, % Mg/ 75+0,1 11,10 a,b,c

Ca 20  Alcalino-terreux  *°Ca, **Ca,¥Ca, *Ca/*Ca 125+005 16,66 p,q.rs

44 46~ 48
Ca, Ca, "Ca

Fe 26 Meétaux de transition  'Fe, *°Fe, Fe/Fe  48+0,02 689 Ltuv
57Fe SSFe

Cu 29 Métaux de transition 63’Cu, %Cu Scu/Cu 1,86 £ 0,02 3,08 vV, W, X

Zn 30 Meétaux de transition 64Zn, 66Zn, 67Zn, 670/%7n 0,05+0,02 8,58 w
6SZn 7021’1

Tl 81 13 2071, 27 OT1I2°TL 1,1240,03  0.98 V., z

! Rapport isotopique étudié dans la plupart des travaux

? Amplitude du fractionnement, erreur 2o

7 Différence relative de masse entre l'isotope le plus lourd et le plus léger de I'élément considéré

? Références (liste non exhaustive): a: Hoefs (1987), b: White (2001), c: Stosch (2002), d: Huh et al.
(1998¢c), e: Huh et al. (2001), f: Chan et al. (1999), g: Lécuyer et al. (2002), h: Chaussidon et Robert
(1998), i: Barth (1993), j: Gdbler et Bahr (1999), k: Young et al. (2002), I: Alexander et al. (2002), m:
Galy et al. (2002), n: De La Rocha et al. (1997), o: De La Rocha et al. (2000), p: Russell et al. (1978),
q: Skulan et al. (1997), r: Zhu et MacDougall (1998), s: Skulan et DePaolo (1999), t: Beard et Johnson
(1999), u: Skulan et al. (2002), v: Zhu et al. (2002), w: Maréchal et al. (1999), x: Zhu et al. (2000), y:
Rehkiimper et al. (2002), z: Rehkdmper et Halliday (1999).
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L'amplitude du fractionnement dépend non seulement de la différence de masse entre les
isotopes considérés mais également de la masse de 1'isotope lui-méme. Ceci signifie que le
fractionnement entre 'O et '°O ou entre '*O et '"O est de moitié moins important qu'entre '*O
et '°0. La plus grande différence relative de masse est observée pour les isotopes de I'H. Ce
sont d'ailleurs ces isotopes qui présentent la plus grande amplitude de fractionnement naturel. Il
ressort notamment du Tableau 1.4.2 que l'amplitude du fractionnement n'est pas uniquement
fonction de la différence relative de masse entre 1'isotope le plus lourd et le plus léger. Le Ca
présente ainsi la deuxiéme plus importante différence relative de masse entre ses différents
isotopes, mais I'une des plus faibles amplitudes de fractionnement naturel. D'autres facteurs tels
que l'existence de liaisons covalentes, la présence de I'élément sous différents degrés
d'oxydation, le fait de former une grande variét¢ de composés ou encore de se trouver dans
différents environnements cristallographiques entrent également en compte et influencent
I'amplitude du fractionnement (White, 2001). Tout ceci n'est pas le cas pour le Ca qui ne se
trouve dans la nature que sous un seul degré d'oxydation et ne forme qu'un nombre limité de

composants. Ceci explique la faible amplitude de variation mesurée a ce jour pour cet ¢lément.

Les applications des isotopes stables sont nombreuses. On peut notamment citer la
géothermométrie, la paléoclimatologie, le tracage de processus géologiques, l'identification de
processus tel que la condensation de Rayleigh dans le systéme hydrologique ou le

fractionnement biologique (Hoefs, 1987; White, 2001; Stosch, 2002).

1.4.3 Variabilité des isotopes du calcium dans les réservoirs géologiques

1.4.3.1 Les roches

L'ensemble des mesures d'isotopes du Ca sur des échantillons rocheux abiotiques
actuellement publiées est présenté dans le Tableau 1.4.3. L'amplitude totale de variation de la
composition isotopique du calcium est relativement faible pour les roches: 1,9 %o 5*'Ca. La
plus faible variabilité est enregistrée pour les MORB, les OIB et les roches ignées
continentales: de -0,3 a -0,6 %o §*Ca. L'intensité du fractionnement est d'ailleurs comparable
pour ces différents types de roches. Pour les MORB, cette faible variation n'est guere
étonnante puisque le rapport K/Ca du manteau, de l'ordre de 0,01, est trés faible. Les études
antérieures portant sur les méthodes de datation K-Ca font état d'un rapport YCa/**Ca presque

constant dans le manteau au cours du temps: la variation serait de 0,001 % en 4,6 Ga

34



Cadre général de l'étude

(Marshall et al., 1986; Marshall et DePaolo, 1989). La variabilité en 8*Ca de ces échantillons

ne peut donc pas s'expliquer par un apport de *°Ca radiogénique.

Un échantillon de tholéiite de 1'Atlantique avec une composition isotopique en §*Ca
de -0,3 = 0,1 %o a également été mesuré par Russell et al. (1978). Le pourcentage de la
fraction récupérée au cours de la chimie n'a cependant pas été précisé par les auteurs. S'il n'est
pas égal a 100 %, cela peut induire un fractionnement de la composition isotopique en Ca
(c.f. deuxieme partie). Dans le doute, cette valeur n'a pas été prise en compte dans ce
chapitre. Une étude complémentaire serait nécessaire pour expliquer la légere variabilité
observée sur les mesures d'échantillons de MORB et pour vérifier si un fractionnement
géochimique peut résulter d'une interaction eau-roche avec l'eau de mer au cours de

l'altération hydrothermale.

Les valeurs mesurées sur les autres roches ignées terrestres permettent pour leur part
de faire la distinction entre deux échantillons d'OIB tels que les basaltes alcalins et
tholéiitiques et entre une dacite de Unzen issue de la coulée de 1994 et un plagioclase d'une
dacite du Mont Shasta. L'échantillon d'eucrite d'Ibitira, analysé par Russell et al. (1978) afin
de comparer les valeurs des météorites avec les roches ignées lunaires et terrestres recoupe

ces dernieres valeurs en prenant en compte les barres d'erreur.

La calcite mesurée par Russell et al. (1978), d'origine non marine, présente pourtant
des valeurs proches de celles de l'eau de mer. Cette valeur est différente de celle d'une
thinolite, carbonate de calcium amorphe précipité a partir de 1'eau de mer du lac Mono, en
Californie , comme conséquence du prélevement de CO, par les micro-organismes. L'eau de
ce lac n'a en revanche pas été analysée. Les valeurs des différents échantillons de craie
analysés se recoupent aux barres d'erreur preés. La différence de valeur mesurée entre les
limons a carbonates de 1'Holocéne et du Mioceéne ne permet pas non plus de conclure par
rapport aux mécanismes a l'origine de ce fractionnement. Les différents échantillons de
concrétions carbonatées ont des valeurs identiques en §**Ca en prenant en compte les barres
d'erreur mais elles sont différentes de celles de deux calcrétes, également identiques entre
elles. Les deux échantillons de gypse ne montrent pas de variation significative en Ca
accompagnant la forte variabilit¢ en isotopes du soufre (62 %o 8°*S/*’S entre les deux
échantillons) associée a la réduction des sulfates tels que le constatent Russell et al. (1978).
Les variabilités d'intensité et d'amplitude du fractionnement sont par ailleurs comparables

entre les roches extra-terrestres et les roches sédimentaires abiotiques terrestres.
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Tableau 1.4.3: Valeurs de 5" Ca d'échantillons rocheux abiotiques.*

Ne Description 8" Ca 2 Guean Référence
Roches extra-terrestres

Abee-1B Météorite (chondrite) -1,40 1,00 Russell et al. (1978)
Abee-2A TR Meétéorite: roche totale -0,70 0,20 "
Abee-2B H2 Météorite: lessivage -0,90 0,10 "
Norton County (aubrite) Météorite: enstatite (achondrite) -1,80 0,10 "
Havero (ureilite) Météorite -0,20 0,10 "
Ibitira (eucrite) " -0,70 0,20 "
15021-C résidu Echantillon lunaire: sol -1,50 0,20 "

MORB

10-14 MORB (Ocean Indien) -1,08 0,19 Skulan et al. (1997)

10-38 MORB (Ocean Indien) -1,15 0,10 "
PROTEA D8 MORB (Pacifique Est) -0,69 0,21  Zhu et MacDougall (1998)
D27-3 MORB (Alantique Sud) -0,59 0,17 "
D12-29 MORB (Atlantique Sud) -0,54 0,26 "
OIB

HSDP-R452 Basalte tholéitique (Mauna Kea) -1,08 0,12 Skulan et al. (1997)

HSDP-R160 Basale alcalin (Mauna Kea) -0,58 0,25 "
Roches ignées continentales

92-12-99 Dacite (eruption 1992, Unzen) -1,07 0,22 Skulan et al. (1997)
94-02-05 Dacite (eruption 1994, Unzen) -0,90 0,08 "
76DSH-8 Dacite (Black Butte, Shasta) -0,80 0,24 "
76DSH-8 Dacite (Hornblende, Shasta) -1,03 0,21 "
76DSH-9 Dacite (Plagioclase, Shasta) -1,19 0,06 "
92DLV-113 Rhyolite (Wilson Butte, Inyo) -0,83 0,20 "

Roches métamorphiques

- fluorite -1,10 0,20 Russell et al. (1978)

Carrare Marbre -0,38 0,12 Halicz et al. (1999)
Spar Calcite -0,72 0,06 "

Roches sédimentaires abiotiques

- calcite -0,20 0,10 Russell et al. (1978)

- thinolite-B -1,70 0,20 "

- gypse-1 -1,50 0,20 "

- gypse-2 -2,10 0,30 "
DSDP-522 craie (Eocéne) -1,04 0,21 Skulan et al. (1997)
BGC-154.1 craie (Jurassique, Scaglia Rossa, Italie) -1,04 0,26 "

BGC-156 " -0,83 0,08 "

- Craie (Jurassique) -0,58 0,40 Halicz et al. (1999)
DSDP-590B limon a carbonate (Holocene) -0,86 0,14 Skulan et al. (1997)
DSDP-400A limon a carbonate (Miocene) -1,29 0,15 Skulan et al. (1997)

2-8-E3 concrétion carbonatée (Israél) -1,38 0,36 Halicz et al. (1999)
2-8-G " -1,54 0,38 "
2-8-J " -1,80 0,18 "

SA 310 calcrete (Israél) -1,00 0,22 "

SA 495 " -0,90 0,36 "

4 s, . \ .. . .
* les valeurs en 8" Ca ont été normalisées par rapport a la composition isotopique en Ca de l'eau de
mer de ['étude considérée.

Il n'est pas aisé d'interpréter les résultats d'analyse de 8*'Ca des roches car les valeurs

disponibles ont davantage été mesurées pour quantifier l'intensit¢ du fractionnement des

isotopes du calcium dans ce type de matériel que pour déterminer ou comprendre leurs
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variations au sein d'un type particulier de roches. Des études complémentaires sont
nécessaires pour interpréter la variabilité mesurée par les différents auteurs, certes faible,

mais pourtant réelle.

1.4.3.2 Les eaux

Zhu et MacDougall (1998) ont analysé la composition isotopique en calcium de sept
grands fleuves (Amazone, Orénoque, Yangtze, quatre rivieres majeures de Sibérie) et de cinq
affluents (un affluent de 1'Orénoque, quatre affluents du Gange). Ces valeurs sont présentées
dans le Tableau 1.4.4. Seuls I'Orénoque, le Yangtze, la Yana et la Kolyma ont été prélevés
plus ou moins proches de leur embouchure (Palmer et Edmond, 1992; Edmond et al., 1996;
Ming-hui et al., 1982; Huh et al., 1998a; Huh et al., 1998b). Zhu et MacDougall (1998) ont
montré que les affluents situés a la source du Gange avaient un 8*Ca inférieur a celui des
autres fleuves (Figure 1.4.1). Aucune différence de 8**Ca n'est en revanche observée entre
'Orénoque prélevé proche de son embouchure et un de ses affluents. Cette observation ne

peut toutefois pas €tre généralisée aux autres fleuves sans étude complémentaire.

Tableau 1.4.4: Composition isotopique en calcium de huit grands fleuves et de leurs affluents
(d'aprés Zhu et MacDougall, 1998).

Echantillon N°  Prélévement 8" Ca 2 Gpean Sr/*°Sr

Amazone S302 Fleuve -1,33 0,06 0,7086

Yangtze C40 " -0,63 0,07 0,7109
Lena UL102 " -1,19 0,09 -
Aldan UL101 " -0,98 0,09 -
Yana YNI101 " -1,18 0,17 -
Kolyma  KY120 " -0,88 0,22 -

Orénoque OR451 " -1,17 0,16 0,7182

" OR750 Affluent -1,14 0,06 0,7098

Gange GB9 " -1,71 0,23 0,7902

" GBI13 " -1,33 0,14 0,7667

" GB18 " -1,68 0,05 0,7714

" GB20 " -1,49 0,19 0,7986

Par analogie avec le systéme isotopique du Sr, Zhu et MacDougall (1998) suggerent
que les affluents du Gange (trés riches en Sr radiogéniques) se trouvent a une extrémité du
spectre des valeurs des apports isotopiques en Ca, proches du pole le plus radiogénique. Ces
valeurs isotopiques en Sr élevées proviennent de l'altération intense de granites précambriens
et de gneiss enrichis en Sr radiogénique (Krishnaswami et al., 1992). Elles correspondraient,
selon Zhu et MacDougall (1998) a la limite inférieure de la valeur des apports en 8*Ca

(8*Ca = -1,55 + 0,18 %, n = 4). Les apports moyens des autres fleuves
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(8*Ca =-1,06 + 0,16 %o, n = 8) seraient de ce fait plus proches de la moyenne mondiale des
apports fluviaux aux océans. Il serait cependant plus rigoureux de ne considérer que les
compositions isotopiques des fleuves qui ont été prélevés prés de leur embouchure pour
caractériser le flux de Ca des grands fleuves aux océans. Dans ce cas, la valeur de §*'Ca de
-0,97 £ 0,26 %o (n = 4) comprend la valeur précédente de -1,06 + 0,16 %o (n = 8) et ne change

donc pas la valeur du flux aux océans provenant de l'altération continentale.

: A Gange
L T ¢ Autres fleuves
-0,8 1
e & __
= M T l —
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Figure 1.4.1: Variabilité de 5" Ca pour les grands fleuves. La notation "autres fleuves” comprend a
la fois les valeurs de l'Amazone, du Yangtze, de la Léna, de I'Aldan, de la Yana, de la Kolyma et de
l'Orénoque. Aucune distinction n'a été faite entre les fleuves et leurs affluents (d'aprés Zhu et

MacDougall, 1998).
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Figure 1.4.2: Variabilité de 6*Ca en fonction du rapport *’Sr/*Sr pour huit échantillons d'eau de
grands fleuves. La notation " autres fleuves " comprend les eaux de I'Amazone, du Yangtze et de

l'Orénoque (d'aprés Zhu et MacDougall, 1998).
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Toutefois, méme si le Gange a un 8**Ca fortement négatif (potentiellement attribuable a
la nature radiogénique du calcium), il n'y a pas de corrélation avec *’Sr/**Sr (Figure 1.4.2). Ce
constat amene les auteurs a proposer des valeurs constantes en Sr mais variables en Ca des
dépots carbonatés. Ceci semble confirmé par la mesure de carbonates de 1'Holocéne qui ont
enregistré le rapport isotopique *'Sr/*°Sr de l'eau de mer actuelle mais dont les compositions

isotopiques en Ca en sont différentes (Tableau 1.4.5).

Tableau 1.4.5: Composition isotopique en calcium de carbonates marins biogéniques de I'Holocene. *

N° échantillon Description 8" Ca 2 Omean Référence
ODP 806B Limon a coccolithes du Pacifique -2,61 0,11 Zhu et MacDougall (1998)
P6408-1 Limon a coccolithes des Caraibes -2,21 0,09 !
INMD 059Bx Limon a coccolithes de I'Atlantique -2,64 0,07 !
INMD 067Bx Limon a coccolithes de I'Atlantique -1,88 0,23 !
- Coccolithophorid 0.12 0.2 De La Rocha et DePaolo (2000)
INMD 113Bx Limon a carbonate de I'Atlantique ) -1,93 0,06 Zhu et MacDougall (1998)
INMD 038P  Limon a carbonate de I'Atlantique " -1,93 0,13 !
IVA1b Corail tropical -1,84 0,22 "
Pocillopora Corail (Mer rouge) -0,68 0,04 Halicz et al. (1999)
Acropora " -0,72 0,22 "

4 r,r . 7 \ I . .
* les valeurs en 8’ Ca ont été normalisées par rapport a la composition isotopique en Ca de l'eau de
mer de l'étude considérée.
* . o, r . . . . o M
contient une quantité significative de foraminiféres

Ces carbonates contiennent cependant une quantité relativement importante
d'organismes a squelette carbonaté (coccolites, foraminiféres, coraux). On peut donc également
supposer que la composition isotopique du calcium refléte la valeur non pas du carbonate qui a
précipité a partir de l'eau de mer mais du contenu biologique de ce carbonate. Ce dernier
présente en effet des valeurs trés différentes, qui peuvent étre liées a la température ou a des
processus liés a la biologie (c. f paragraphe suivant). Une étude de détail sur les processus qui

fractionnent les isotopes du Ca dans les eaux de riviere semble requise.

1.4.3.3 Les échantillons biologiques et les plantes

Russell et al. (1978), puis Skulan et al. (1997) et Skulan et DePaolo (1999) ont étudié
la composition isotopique en Ca de différents éléments constitutifs d'animaux terrestres et
marins (o0s, sang, muscle, plume, coquille...) ainsi que la source de calcium provenant de leur
régime alimentaire. Les valeurs en 6*'Ca de ces différents échantillons sont présentées dans le
Tableau 1.4.6. Ces auteurs ont montré qu'il existait des différences de composition isotopique
en 5*Ca entre les espéces, mais aussi au sein d'une espéce donnée. Exception faite du

dinosaure, toutes les autres especes présentent une différence de composition isotopique entre
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jeune et adulte. Pour le cerf, le requin et la tortue, la composition isotopique du jeune est
légérement enrichie en isotope léger par rapport a celle de I'adulte. La tendance est inversée

pour le marsouin.

Ces auteurs ont observé jusqu'a 5 %o de variation en &"*Ca entre différents
échantillons biologiques, les deux extrémes étant obtenus pour un os de puma et un blanc
d'ceuf. Jusque 4 %o de variation ont été obtenus au sein d'un méme organisme (entre le blanc
d'ceuf et I'os de la poule). 11 ressort de ces €tudes que les processus biologiques discriminent
envers les isotopes lourds et que le fractionnement biologique est le principal générateur de
fractionnement isotopique du Ca dans la nature. Ces auteurs remarquent également que le
calcium devient isotopiquement plus léger avec le niveau trophique, ceci étant confirmé tant

dans 1'écosysteme marin que dans I'écosystéme terrestre.

Le Ca étant le principal constituant des os, ces auteurs ont supposé que 8*'Ca était
plus résistant a l'altération diagénique que les rapports isotopiques d'autres ¢léments tels que
le Sr et le C qui sont connus pour étre sensibles a pareille altération (Wang et Cerling, 1993;
Nelson et al, 1986). Ces conclusions ont été tirées des mesures de 8"*Ca d'os de dinosaures
qui étaient supérieures aux valeurs de la plupart des échantillons géologiques, ceci pouvant

signifier que les os de dinosaures préservent leur composition isotopique en Ca originelle.

En ce qui concerne la distribution des isotopes du Ca dans les tissus des plantes, peu
de travaux existent a ce jour. Au vu de la composition isotopique de la luzerne et de la
fétuque, sources de Ca apportées par 1'alimentation, il existe soit une variabilité¢ régionale de
8*'Ca entrant dans la chaine alimentaire continentale, soit des différences dans les degrés de
fractionnement des plantes terrestres (Tableau 1.4.6). Ceci reste a étre vérifié. Une seule autre
¢tude s'est intéressée au fractionnement des isotopes stables du Ca dans les végétaux:
Platzner et Degani (1990) ont étudié des tissus de palmier-dattiers. Les données de cette étude
ne sont pourtant pas directement comparables aux autres travaux puisque ces auteurs n'ont
mesuré aucun échantillon commun aux autres publications (standard interne: Merck Analar
Ca(NOs);). Ces derniers auteurs ont tout de méme mis en avant que si les rapports
isotopiques **Ca/*®Ca des feuilles et de la pulpe des dattes sont similaires, ils sont
significativement différents de ceux mesurés dans le pollen et les graines. Ces derniers

¢chantillons discriminent en effet envers les isotopes lourds.
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Tableau 1.4.6: Valeurs de 5" Ca d'échantillons biologiques.*

Echantillon Ne Description 3"Ca 2 Gean Référence
Mammiféres marins
Marsouin A-P710 os complet, non sevré -2,83 0,13 Skulan et al. (1997)
PBB os complet, adulte -3,22 0,06 "
A-PAR os cortical externe, adulte -3,41 0,26 "
Otarie nordique a fourrure - calamar entier (source) -0,17 0,23 Skulan et DePaolo (1999)
- os de sardine (source) -1,41 0,09 "
- os d'anchois (source) -0,72 0,18 "
- Moyenne des sources -0,77 0,30 "
- muscle -1,61 0,16 "
- sang -1,08 0,17 "
- 0s -2,03 0,20 "
Organismes marins autre que les mammiféres
Source de Ca - eau de mer 0,00 0,04 Skulan et DePaolo (1999)
Mérou - muscle -0,37 0,29 "
- 0s -1,51 0,05 "
Moule - coquille -0,66 0,15 "
- manteau frais -0,03 0,14 "
- manteau 12 h -0,55 0,19 "
Requin - racine de la dent d'une mére -1,80 0,10 Russell et al. (1978)
- racine de la dent d'un feetus -2,20 0,20 "
Divers B-AB anchois -1,15 0,17 Skulan et al. (1997)
C-LP escargot tropical -0,72 0,18 "
- os d'anchois -1,35 0,12 Skulan et DePaolo (1999)
- os de barracuda -1,32 0,06 "
- dent de manta -1,02 0,14 "
- calamar entier -0,17 0,23 "
- os de sardine -1,41 0,09 "
- coquille de coquillage -1,30 0,10 Russell et al. (1978)
- coquille d'huitre -1,19 0,06 Skulan et DePaolo (1999)
SFBS Etoile de mer -0,79 0,08 Skulan et al. (1997)
Animaux d'eau douce
Tortue B-PFY jeune tortue d'eau douce -2,19 0,04 Skulan et al. (1997)
B-PFM tortue adulte d'eau douce -2,06 0,06 "
Alligator A-AF os cortical -3,65 0,08 "
Loutre A-EM os cortical -1,78 0,22 "
Herbivores terrestres
Cerf A-OJR os entier, jeune -3,80 0,06 Skulan et al. (1997)
A-OAR os cortical externe, adulte -3,21 0,11 "
OWB os complet, adulte -3,24 0,24 "
Dinosaure B-EIM jeune -1,83 0,18 "
B-EAM os corical d'adulte -1,71 0,12 "
Escargot C-DS escargot tropical terrestre -2,42 0,17 "
Autruche B-SCAR - 22,21 0,14 "
Cheval - Luzerne (source) -1,41 0,11 Skulan et DePaolo (1999)
- Fétuque (source) -2,03 0,20 "
- Moyenne des sources -1,72 0,30 "
- muscle -1,13 0,16 "
- sang -2,33 0,20 "
- 0s -2,86 0,40 "
Ommivores et carnivores terrestres
Poulet - alimentation (source) -1,70 0,19 Skulan et DePaolo (1999)
- coquille d'huitre (source) -1,19 0,06 "
- Moyenne pondérée des sources -1,53 0,20 "
- jaune d'ceuf -0,95 0,13 "
- blanc d'ceuf 0,93 0,01 "
- coquille d'ceuf -1,64 0,14 "
- " -1,90 0,20 Russell et al. (1978)
- 0s -3,07 0,16 Skulan et DePaolo (1999)
- sang -2,51 0,17 "
- muscle -1,88 0,16 "
- excrement -2,00 0,10 "
- plumes -1,39 0,05 "
Puma - 0s -4,00 0,16 "
Chien A-CAR chien domestique -2,67 0,13 Skulan et al. (1997)

4 r,r . 7 \ I . .
* les valeurs en 8’ Ca ont été normalisées par rapport a la composition isotopique en Ca de l'eau de
mer de l'étude considérée.
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1.4.4 Applications des isotopes du Ca

1.4.4.1 Les isotopes du Ca en tant qu'indicateurs qualitatifs du bilan minéral dans les

organismes vivants

Skulan et al. (1997) furent les premiers a observer une décroissance de §*'Ca au
cours du niveau trophique (Figure 1.4.3). Cette étude constitue une introduction a celle de
Skulan et DePaolo (1999) qui ont mesuré les compositions isotopiques en Ca dans des os,
coquilles, tissus mous des mémes organismes, de méme que les sources alimentaires de ces
animaux. Ils ont notamment montré qu'en général le Ca des os et des coquilles est
isotopiquement plus léger (i.e. 8**Ca plus faible) que celui des tissus mous (sang, muscle) du
méme organisme et plus léger que la source de Ca. Les auteurs en ont conclu que le
fractionnement isotopique au sein des organismes survenait principalement au cours de la
minéralisation, plutot que lors de l'absorption. Il peut également exister une diffusion passive
lors du transport du Ca vers le point de fixation et/ou un effet d'équilibre lors de la

précipitation du squelette minéral.

Eau de mer
4 \:oraminiféres
u

Anchois
-1 4 ! \ —

o~
~ |:| _\
S Molluisque 3
< 2
<
%o} Loutre
3
[ )
Marsouin
'4 | [ I [
0 1 2 3

Niveau trophique
Figure 1.4.3: Variabilité de 8 Ca a travers la chaine alimentaire (d'aprés Zhu et MacDougall, 1998).

Le 5*'Ca du tissu minéralisé est toujours plus élevé que celui de la source du Ca
(exception faite de la coquille d'ceuf). La différence entre la source de Ca et le tissu mou est
faible, il existe en revanche une différence significative entre les tissus mous de différents
organismes. Elle peut étre liée a la variabilité du temps de résidence du Ca dans les tissus

mous (quelques jours dans les muscles, plusieurs heures dans le sang).
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Ces résultats ont permis a Skulan et DePaolo (1999) de proposer un modele de
transport des isotopes du Ca dans les organismes (Figure 1.4.4). Afin de simplifier le modele
au maximum, ces auteurs ont fait l'hypothése que le fractionnement isotopique était
uniquement associ¢ a la formation du tissu minéralisé¢, d'ou d.x = 5. Ce modele peut étre

traduit mathématiquement par les équations suivantes (Skulan et DePaolo, 1999):

ds
Nb.Ttszb.(és ~Ap-3p)  (L4.2)

do
et Ns-Tts:Fd-(5d —0y)—Fp.Ap +F[.(5b —53) (1.4.3)

ou | Np et Ng correspondent a la quantité totale de Ca contenu dans les os et les tissus mous,
respectivement

les indexes b, d, s, 1, ex correspondent a os, source alimentaire, tissu mou, perte des os et
excrété de 'organisme, respectivement

Fi et o; correspondent aux flux et valeurs de §*Ca des différents compartiments,
respectivement

Ab correspond au facteur de fractionnement qui intervient dans la formation des os

Fd Fex
5*Cay 5%Cay,
> Tissu mou ] )
5%Ca,
|
Fi Fo
5%Ca, d%Ca A,
|
Mineral
5%Ca,

Figure 1.4.4: Modele de transport du calcium dans les organismes (d'aprés Skulan et DePaolo,
1999). Les différentes abréviations sont expliquées dans le texte.

Les vertébrés forment et détruisent simultanément de l'os. La différence de
composition isotopique entre la source de Ca et le tissu mou refléte la balance en Ca du
squelette car la minéralisation et la déminéralisation ont des effets identiques mais opposés

sur le 8"Ca des tissus mous. Skulan et DePaolo (1999) ont quantifié ces effets en
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recombinant les équations (1.4.2) et (1.4.3) précédentes. Ils définissent ainsi 1'index

d'utilisation du calcium (CUI):

65 =04 _Vp -V
5d—5b Vg +V;

CUI = (1.4.4)

En conséquence, pour -1<CUI<O0, i.e. 644Cas<644Cad, la déminéralisation domine et
pour 0<CUI<I, i.e. 844Ca52844Cad, la minéralisation domine. La mesure du 8**Ca dans le
tissu mou et dans la source de Ca peut alors étre envisagée comme indicateur qualitatif pour

estimer le Ca et le bilan minéral dans des organismes vivants.

1.4.4.2 Les isotopes du Ca en tant que paléothermométres

La composition isotopique de l'oxygene de coquilles marines est fortement influencée
par la température (O'Neil et al, 1969; McCrea, 1950). Afin d'étudier la possible relation
entre fractionnement isotopique du Ca et température, Skulan et al. (1997) ont étudi¢ deux
foraminiféres qui se sont développés dans des eaux ayant 20 °C d'écart (Tableau 1.4.7). Ils ont
noté une différence de composition isotopique en 5*Ca de 0,40 + 0,25 %o. Ces résultats
mettent en évidence un possible effet de température, faible toutefois par rapport aux effets

attribués au niveau trophique.

Zhu et MacDougall (1998) mettent a leur tour en évidence une possible utilisation
des isotopes du Ca en tant que paléothermometres (Tableau 1.4.7). Ils montrent qu'au sein
d'une méme espece de foraminiferes, le fractionnement croit quand la température diminue
(-0,1 %o par °C; Figure 1.4.5), mais qu'entre les especes, le fractionnement semble plutot

controlé par des effets biologiques.

Tableau 1.4.7: Composition isotopique en calcium de différents types de foraminiféres.*

N° puits Intervalle Locatisation Espeéce 8%Ca 2 Omean Référence

Alv - eau chaude peu profonde alveolonella sp. -0,43 0,01 Skulan et al. (1997)

FI - 3000 m de profondeur - -0,83 0,17 "
ERDC92 Holocene  Ouest du Pacifique équatorial G sacculifer (planctonique) -0,86 0,07  Zhu et MacDougall (1998)

ERDC92 LGM Ouest du Pacifique équatorial G sacculifer (planctonique) -1,45 0,04 "
TNO057-10-MC2 Holocene Atlantique Sud N pachyderma (planctonique)  -0,86 0,11 "
TN057-13 Holocene Atlantique Sud N pachyderma (planctonique)  -1,37 0,06 "
V18-228 14-15 cm Pacifique Sud C kullenbergi (benthique) -0,56 0,18 "
DWBG62 16-17.5 cm Pacifique Sud C kullenbergi (benthique) -1,00 0,25 "

4 r,r . \ .. . .
* les valeurs en 8*Ca ont été normalisées par rapport a la composition isotopique en Ca de l'eau de
mer de ['étude considérée.
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Figure 1.4.5: Variabilité de 6”Ca pour différents types de foraminiféres (d'aprés Zhu et
MacDougall, 1998).

Afin de vérifier ces observations, différents auteurs ont cultivé des foraminiféres en
laboratoire sous différentes températures et ont mesuré¢ la composition isotopique en Ca
correspondante (Figure 1.4.6 et 1.4.7; Négler et al., 2000; De La Rocha et DePaolo, 2000;
Gussone et al., 2003). Il ressort de la Figure 1.4.6 que selon les espéces, le comportement face
a la température n'est pas le méme. Ainsi, la composition isotopique en Ca du foraminifere O.
universa et le précipité inorganique d'aragonite ne montrent qu'une tres faible variation avec
la température (0,019 et 0,015 %o °C"' respectivement) alors que celle du foraminifére G.
sacculifer est relativement importante (0,24 %o °C™!). Le comportement du foraminifere G.
ornatissima, étudié¢ par De La Rocha et DePaolo (2000) n'est guere concluant, l'intervalle de
température choisi étant trop faible pour obtenir un résultat. Pour effectuer une application
paléocéanographique, I'espece de foraminifére doit donc étre soigneusement choisie pour

¢lucider sa réponse aux variations de température ou a d'autres facteurs environnementaux.
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Figure 1.4.6: Variabilité de 5" Ca de foraminiféres G sacculifer et O. universa élevés en laboratoires
et de précipite inorganique d'aragonite en fonction de la température (d'aprés Ndgler et al., 2000,

Gussone et al., 2003).
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Figure 1.4.7: Variabilité de 5" Ca de foraminiféres Glabratella ornatissima élevés en laboratoires en
fonction de la température (d'aprés De La Rocha et DePaolo, 2000). Aucun tableau de données
n'étant disponible dans cette publication, ces valeurs ont été déduites a partir de la figure publiée

par ces auteurs.

Les résultats obtenus pour des foraminiferes ¢levés en laboratoire ont été appliqués a
une carotte de forage Geo B1112 par Nigler et al. (2000) contenant la méme espéce de
foraminiféres, G sacculifer. Ces derniers ont été étudiés antérieurement en Mg/Ca par
Niirnberg et al. (2000). Ces auteurs ont mis en évidence une variation de la paléo SST (Sea
Surface Temperature) de 3 °C (entre 24 et 27 °C) au cours des derniers 270 000 ans, résultat

qu'ils montrent étre en accord avec d'autres études. La variabilit¢ de 8*Ca de ces
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foraminiféres en fonction du temps déterminée par Nigler et al. (2000) est par ailleurs

résumée dans le Tableau 1.4.8.

Ces auteurs ont proposé l'existence d'une relation entre le §**Ca des foraminiféres et
Mg/Ca en période glaciaire/interglaciaire. Selon eux, au cours des périodes interglaciaires,
Mg/Ca et 8**Ca sont supérieurs aux valeurs des périodes glaciaires. Ils ont ainsi trouvé une
variation de SST de 3,0 + 1,0 °C. Il existe pourtant un biais de 2,5 a 3,5°C entre les deux
méthodes de mesure. Ceci peut résulter, d'apres les auteurs, d'un fractionnement cinétique se

produisant au cours de I'expérience de culture des foraminiferes.

La variation de 8*'Ca a été représentée en fonction du temps Figure 1.4.8. Les
intervalles glaciaire/interglaciaire d'aprés Martinson et al. (1987) ont été ajoutés. Une étude
plus fine semble requise pour mettre en évidence une nette corrélation entre 5*'Ca et les

périodes glaciaires/interglaciaires et est en cours (Hippler et al., 2003).

Tableau 1.4.8: Données de 6**Ca, d'dge et de profondeur de prélévement de foraminiféres provenant
de la carotte de forage Geo B1112 (d'apres Ndégler et al., 2000).*

Prof (cm) Age (ka) 5*ca 26 mean

3 2 -1,15 0,16
23 9 -0,80 0,16
33 12 -1,33 0,19
43 16 -1,40 0,27
58 22 -2,10 0,14
68 26 -2,12 0,34
78 30 -1,57 0,13
98 38 -1,96 0,60
188 76 -1,43 0,20
233 97 -1,69 0,21
243 100 -1,07 0,49
293 118 -1,17 0,45
298 120 -1,28 0,14
348 136 -1,84 0,12
603 239 -1,31 0,16

4 r,r . 7 \ I . .
* les valeurs en 8’ Ca ont été normalisées par rapport a la composition isotopique en Ca de l'eau de
mer de l'étude considérée.
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Figure 1.4.8: Variabilité de la composition isotopique en calcium de foraminiféres G sacculifer
d'une carotte de forage en fonction de l'dge (d'apres Ndigler et al., 2000). Les chiffres de 1 a 7
indiqués au sommet de la figure correspondent aux MIS (Marine Isotope Stage); les périodes
interglaciaires ont été grisées (d'apres Martinson et al., 1987).

Une autre étude portant sur la méme espece de foraminiféres (Deyhle et al., 2002),
entreprise sur le site ODP 806, montre a son tour une corrélation entre les variations en
8*Ca, 5'%0 et Mg/Ca. Hippler et al. (2002) ont également proposé d'utiliser le §**Ca comme
reflétant les variations de la SST dans les océans polaires. Ces auteurs ont mis en évidence
une différence de composition isotopique en 8**Ca de 0,24 %o par °C pour le foraminifére N
pachyderma left. Cette amplitude de fractionnement avec la température est similaire a celle
trouvée par Négler et al. (2000) sur G sacculifer. Les auteurs affirment que ce fractionnement
est bien fonction de la température et non de la salinité ou de la différence de génotype entre
les individus étudiés. La variation de la salinité ou du pH semble en effet étre une autre cause
possible de la variation de 8**Ca au cours du temps (Heuser et al., 2001; Gussone et al.,

2002).

Ces auteurs proposent d'utiliser les isotopes du Ca comme thermometre
complémentaire et indépendant par rapport aux traceurs bien connus que sont Mg/Ca et §'*0.
Une étude comparée de ces trois traceurs (Immenhauser et al., 2002) suggere ainsi 1'existence

de fluctuations saisonnicres de la SST au cours du Crétacé supérieur pour des coquilles de

rudistes.
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Toutes ces études semblent mettre en évidence une variation faible mais réelle de
l'intensit¢ du fractionnement isotopique du Ca avec la température. Il reste toutefois a
déterminer comment la différence inter-espéces, la préservation de la composition isotopique
initiale et les possibles variations passées de 8**Ca de I'eau de mer contrdlent le signal de
8*Ca dans les foraminiféres. Les effets de dissolution et de diagenése sur le *Ca des
carbonates ne sont pas non plus connus, ni la composition isotopique du foraminifére élevé
en laboratoire avant qu'il ne subisse un changement de température. Il n'existe pas de modele
physico-chimique ou biologique qui décrit le fractionnement en 8**Ca des foraminiféres,
I'hypothése de fractionnement li¢ a la température étant uniquement basée sur des arguments
statistiques. En laboratoire, les foraminiféres croissent plus vite que dans la nature; des taux
de calcification accrus peuvent avoir favorisé l'incorporation préférentielle des isotopes
légers, ce qui surimposerait le processus de fractionnement contrélé par la température

(Nagler et al., 2000).

Il s'agit également de vérifier si les foraminiferes étudiés ont atteint le méme degré de
maturité. Le critere de sélection des foraminiféres étudiés a ¢été leur taille. La synthése du
paragraphe 1.4.3.3 a montré l'existence d'une différence de fractionnement entre jeune et
adulte d'une espéce donnée. Il reste donc a vérifier si la taille du foraminifére est bien
fonction de l'dge ou si ce type de sélection induit un fractionnement li¢ au choix de

I'échantillon.

1.4.4.3 Le bilan océanique du Ca dissous

L'altération et la sédimentation de silicates et de carbonates continentaux et des fonds
océaniques sont des processus importants qui contrélent la concentration en CO,
atmosphérique et donc les climats. Les principaux apports de Ca aux océans proviennent de
l'altération des roches continentales et des apports hydrothermaux (entre 0,1 et 28 % des flux
entrants; Wilkinson et Algeo, 1989; Berner et Berner, 1995; Elderfield et Schultz, 1996). Les
apports liés aux eaux de nappe et a la diagenése sédimentaire sont supposés négligeables. La
fixation du Ca se fait principalement par la biologie, les foraminiferes, les coccolites et les
coraux ¢€tant les principaux organismes carbonatés des océans (Berner et Berner, 1995). Le
bilan océanique du Ca peut étre calculé en appliquant un modé¢le classique a une boite (p.ex
Brass, 1976) aux différents compartiments entrant en jeu. Les principaux flux de calcium

sont ainsi schématisés Figure 1.4.9.
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Figure 1.4.9: Schéma du modéle a une boite appliqué a la détermination du bilan océanique du Ca
(d'apreés Berner et Berner, 1995).

Actuellement, la composition isotopique de 1'eau de mer en Ca est constante quelle
que soit la localisation géographique ou la profondeur (c. f. paragraphe 11.4). Il est important
de savoir si elle a changé aux cours des temps, car si elle est invariante, toutes les variations
observées dans les os fossiles (par exemple) peuvent, en l'absence de diagenécse, étre

directement attribuées a des processus biologiques impliqués dans la fixation du Ca.

Le taux de changement de *'Ca des océans (noté &) est calculé en utilisant une

approche similaire a celle employée par De La Rocha et DePaolo (2000):

dogy,
dt

Ncg - =Fy - (Oy —05w) — Fyed '(5sed _5sw) (1-4-5)

ol | Nc,: nombre de moles de Ca®" dans les océans

Fy: flux de Ca>" provenant de l'altération continentale et océanique
Fyeq: taux de précipitation biologique

5,,: 6**Ca de l'altération continentale et des basaltes océaniques

Sseq - 0*'Ca de la précipitation biologique

5.5‘ w

Si les océans sont en état stationnaire, =0. De plus, par définition, toutes les

compositions isotopiques en calcium sont exprimées par rapport a 1'eau de mer. De ce fait,

¢y =0. L'équation (1.4.5) s'écrit alors:

Fy -0y = Fyed - Osed (1.4.6)
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fH - Ou +fr-OR
SH + /R

fr et fiy correspondent aux proportions de Ca® provenant de l'altération continentale

avec | 0y, =

et hydrothermale, respectivement.

Trois études se sont intéressées aux bilans océaniques par une approche isotopique.

La premiére fut menée par Skulan et al. (1997). Ces auteurs considerent que §,, correspond a

la valeur moyenne des roches ignées (soit -0,97 + 0,12 %o, n = 10); ils caractérisent par

ailleurs &4 par la valeur d'une ooze de 1'Holocene (-0,86 + 0,14 %o) et ils trouvent que

Fsed = Fw, aux incertitudes analytiques preés. L'hypothése de 1'état stationnaire est donc bien
vérifiée pour 'océan actuel. Ces auteurs considérent comme possible que dgy a varié par le
passé, si la contribution relative de composés isotopiquement différents a varié ou si Fyeq #
Fy, (Milliman, 1993). Pour illustrer ces propos, Skulan et al. (1997) citent comme exemple la
valeur moyenne de deux échantillons de gypse, mesurés par Russell et al. (1978), pour
lesquels 8**Ca est égal & -1,8 + 0,6 %o. Cette valeur est supérieure a celle de tous les autres
échantillons géologiques présentement mesurés, ce qui laisserait supposer un changement

dans le taux de formation des évaporites ou du taux d'altération (Tableau 1.4.3).

Un an plus tard, Zhu et McDougall (1998) suggerent que les océans actuels ne sont

pas a I'état stationnaire. Ils considérent pour leur part que J,, correspond a la valeur moyenne

des rivieres mondiales (-1,06 + 0,16 %o sans le Gange et -1,23 + 0,18 %o en tenant compte du

Gange) et des MORB (-0,61 + 0,09 %0, n = 3); ils caractérisent par ailleurs &, par la valeur

moyenne de six limons a coccolites et d'un corail (-2,15 £ 0,26 %o, n = 7). Ils ne prennent pas
en compte les valeurs trouvées pour les foraminiféres, estimant que la différence inter-
espéces est trop importante. Ce faisant, ils trouvent que Fy, = 2,3.Fsq. Ceci est en
contradiction avec des études antérieures utilisant les concentrations (p. ex. Milliman, 1993;
Berner et Berner, 1995, Milliman et Droxler, 1996) qui trouvaient que F. s> F,, et qui
expliquaient cela par de forts taux de dépdts de carbonates sur les marges continentales peu
profondes. La dissolution de CaCOs des fonds océaniques sans fractionnement isotopique
pourrait combler la différence entre F,, et Fsq observée par Zhu et MacDougall (1998). Or il
faudrait dissoudre 39 % des carbonates océaniques actuels pour étre a I'état stationnaire, ce
qui reviendrait a dissoudre 130 cm de sédiment a une profondeur supérieure a 3000 meétres.
Ceci aurait des répercussions sur l'alcalinité océanique et sur le CO, atmosphérique. D'apres

Zhu et MacDougall (1998), cette source de Ca ne constituerait cependant pas plus de
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quelques pour cents des apports totaux. Il reste que les conclusions de Zhu et MacDougall
(1998) pourraient étre liées a une estimation imparfaite de la composition isotopique en

calcium des différents compartiments due au faible nombre d'échantillons disponibles.

Plus récemment, De La Rocha et DePaolo (2000) ont étudié le 8**Ca de carbonates
marins au cours des derniers 80 millions d'années (Figure 1.4.10). Ces auteurs posent comme
hypothése que ces variations en 5*Ca reflétent celles de 8, sans jamais I'avoir vérifié. Ils

consideérent que &, de l'altération actuelle peut étre estimé a partir de mesures d'eaux de

rivieres (-1,06 + 0,16 %o, mesures de Zhu et McDougall, 1998), des roches silicatées (-0,97 +
0,12 %0, données de Skulan et al, 1997) et des carbonates marins. Ils partent du principe que,
si l'océan est a l'état stationnaire, le flux d'altération a long terme doit avoir la méme
composition isotopique en **Ca que la moyenne a long terme de 8y, calculée égale a -1,26
+ 0,12 %o (n = 19). D'ou &,,=-1,04£0,15 et Sgy =—1,26£0,12. Ces deux valeurs sont
identiques en tenant compte des barres d'erreurs. Il résulte de leur étude que d'aprés 1'équation
(1.4.5), les flux d'altération et de sédimentation sont identiques. En conséquent, I'océan actuel

est a I'état stationnaire.

De La Rocha et DePaolo (2000) suggerent que le flux d'altération des carbonates a
une composition isotopique en 8**Ca légérement supérieure a celle du flux d'altération des
silicates et que le flux d'altération est dominé par l'altération de vieilles roches carbonatées.
Ces auteurs font toutefois remarquer que, s'il se produit un fractionnement associ¢ a
l'altération, le flux d'altération des silicates vers l'océan peut avoir un 8*'Ca supérieur a la
valeur moyenne en 8*'Ca des roches ignées. S'il tel est le cas, il existe un réservoir
additionnel, relativement appauvri en 8**Ca, composé de résidus d'altération des silicates. De
ce fait, ces auteurs avancent 1'hypotheése que certains sédiments riches en argiles et certains

. . . . 44
sols doivent avoir des valeurs relativement faibles en 6" Ca.

Ces auteurs relient ensuite les variations passé€es de Osy aux variations climatiques a
l'aide des observations faites sur 8'*O. I ressort notamment de leur étude qu'une valeur faible
de oy correspond a un refroidissement global, tel que cela est le cas vers 36 et 18 Ma (Figure
1.4.10). Ce dernier s'accompagne d'une expansion des calottes glaciaires, d'une diminution du
niveau de la mer, ce qui expose les plates-formes continentales a 1'érosion et augmente donc
le flux d'altération de Ca*" provenant principalement de vieilles roches carbonatées. Si I'on
suppose que les océans sont maintenus a la saturation de la calcite, 'augmentation de la

concentration en Ca”" s'accompagne d'une diminution proportionnelle de HCO;™ et de CO,
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atmosphérique, en supposant que le pH soit tamponné indépendamment. La composition
isotopique en Ca pourrait ainsi étre un indicateur des variations passées de CO;

atmosphérique quand elle est couplée a la détermination du paléo-pH.
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Figure 1.4.10: Variabilite de la composition isotopique en calcium de carbonates marins en fonction
du temps (d'apres De La Rocha et DePaolo, 2000). Aucun tableau de données n'étant disponible
dans cette publication, ces valeurs ont été déduites a partir de la figure publiée par ces auteurs.

1.4.5 Origine du fractionnement isotopique du calcium

1.4.5.1 Dans les oxydes en fusion

Le fractionnement cinétique est intéressant pour comprendre les variations
isotopiques observées dans des systémes naturels qui ne peuvent étre expliqués par les
processus a l1'équilibre, la décroissance radioactive ou le mélange entre réservoirs
isotopiquement différents. Dans le cas de systémes silicatés, les effets cinétiques impliquent
'enrichissement des résidus d'évaporation en isotopes lourds. Ces phénoménes peuvent étre
importants mais ils sont limités aux hautes températures et aux basses pressions (Davis et al.,
1990; Wang, 1994). Richter et al. (1999) ont ainsi ¢tudié un mélange en fusion de CaO-SiO,-
ALO; a 1500 °C et 1,0 GPa. Jambon et al. (1980) ont montré que les effets isotopiques

enregistrés par un cristal se formant a partir d'un magma étaient décrits par la relation

Dy /Dy = (m1 [my )'B ou Dy/D; est le rapport de la diffusion des isotopes de masse m; et m,.

Richter et al. (1999) ont montré que le degré de fractionnement isotopique au cours de la
diffusion entre des magmas ayant la méme composition isotopique initiale mais des

abondances ¢lémentaires différentes ne dépend pas que du facteur  mais aussi de la
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concentration ¢lémentaire des deux magmas. Pour le calcium, ces auteurs ont mis en
¢vidence une variation de B comprise entre 0,05 et 0,1. Une diffusion avec un facteur de 5 a
10 de différence dans le contenu en Ca entre les deux magmas peut ainsi produire une

variation du rapport **Ca/*°Ca de 2 a 5 %o.

Ce fractionnement isotopique li¢ a la cinétique peut ainsi se rencontrer dans

différents cas de figure:

o Le fractionnement isotopique par diffusion passive entre les limites de deux
magmas est restreint aux zones de frontiére. Les échantillons de roches ignées présentement
étudiés ne résultent pas d'un échantillonnage systématique. Richter et al. (1999) préconisent
1'é¢tude détaillée des différents cernes d'un échantillon pour détecter un fractionnement au sein
de ce dernier. Ces compositions isotopiques ne donneront toutefois pas d'information

complémentaire par rapport aux profils de concentration.

0 Ces auteurs s'attendent a un fractionnement supérieur au cours de la diffusion entre
différentes couches d'un magma en convection. Excepté si l'on a une connaissance
indépendante de la composition initiale des différentes couches, leur composition chimique a
l'instant t ne donne pas d'information quant a l'ampleur de I'échange chimique. La
connaissance de la composition isotopique des différentes couches peut alors donner des

indications sur la quantité d'échange lié¢e a la diffusion qui a eu lieu.

o Le fractionnement 1i¢ a la diffusion peut également étre mesuré dans le cas d'un
cumulat. Les auteurs citent I'exemple de la cristallisation d'un cumulat d'anortite dans une
chambre magmatique qui refroidit. Les cristaux de ce minéral vont présenter des bordures

enrichies en isotopes légers par rapport a leur cceur.

1.4.5.2 Dans l'hydrosphére

Contrairement a la variation significative en 5*'Ca de 0,24 %o par °C trouvée pour les
foraminiféres G sacculifer et N pachyderma left, une variation de 3*'Ca peu différente de
lI'incertitude de mesure a été trouvée pour une autre espéce de foraminiferes, Orbulina
universa, cultivée a différentes températures (entre 17 et 27 °C) par Deyhle et al. (2002)

(<0,05 %o par °C) et Eisenhauer et al. (2002) (0,019 %o par °C).
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La précipitation d'aragonite inorganique en laboratoire a des températures comprises
entre 10 et 40 °C ne présente également qu'une trés faible variation de 8*Ca en fonction de la
température (0,01 %o par °C, Deyhle et al., 2002; 0,015 %o par °C, Gussone et al., 2003). Une
étude de squelettes de sclérosponges met en avant des valeurs de 8**Ca en fonction de la
température comparables a celles de la précipitation de l'aragonite (Béhm et al., 2002). Ces
éponges, qui forment des minéraux de carbonate de calcium a des taux de précipitation treés
faibles, présentent pourtant la caractéristique de s'étre formées en équilibre isotopique avec

'eau de mer (Bohm et al., 2002).

Ces derniers auteurs observent un biais, qui semble constant entre 10 et 28 °C, entre
le fractionnement de l'aragonite et de la calcite. Ils 1'expliquent par un fractionnement
cinétique li¢ aux parametres de maille du réseau cristallin de ces deux minéraux. Les études
antérieures (Nédgler et al., 2000; Hippler et al., 2002) ont montré qu'il existait une corrélation
positive entre §*'Ca et la température. Gussone et al. (2003) expliquent cette anti-corrélation
a l'aide d'un mod¢le mathématique. Ce dernier repose sur 1'hypothése que le calcium forme
des liaisons ioniques uniquement affectées par le fractionnement cinétique alors que d'autres
¢léments, tel que l'oxygene, forment des liaisons covalentes également affectées par un
fractionnement a 1'équilibre. Le mod¢le dit que la diffusion du calcium et son fractionnement
a la transition liquide/solide impliquent le transport de l'ion calcium sous la forme de
complexe aqueux (Ca[H,O],>".mH,0) bien qu'il ne puisse exclure la complexation avec
d'autres anions. Cette hypothése de fractionnement cinétique pourrait expliquer
l'incorporation préférentielle de l'isotope **Ca dans le cristal au cours de la diffusion des ions

calcium hydratés a la surface du minéral (Bohm et al., 2002).

La différence de variation de 8**Ca avec la température des espéces de foraminiféres
¢tudiées a ce jour suggere des différences considérables dans leurs mécanismes de
calcification (Gussone et al., 2003). Ces auteurs proposent que pour G. sacculifer,
contrairement a O. universa et au précipité inorganique d'aragonite, un processus métabolique
qui déshydrate le complexe aqueux de Ca se produit avant que la calcification n'intervienne
se produit. La composition isotopique en calcium des foraminiféres ne dépend donc pas
uniquement de la composition isotopique en calcium de I'eau de mer, mais aussi de 1'espece
considérée, de sa localisation (Heuser et al., 2001) ainsi que de la salinité de lI'eau de mer

(Gussone et al., 2002).
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1.5 CONCLUSION

Les études antérieures publiées sur les isotopes du calcium ont montré que l'amplitude du
fractionnement des échantillons biologiques était globalement supérieure a celle des
¢chantillons abiotiques: 1,2 %o par u.m.a pour les échantillons biogenes contre 0,5 %o pour les
roches et 0,3 %o pour les eaux. Cette amplitude de fractionnement par u.m.a est l'une des plus
faibles présentement observée au cours de 1'¢tude d'isotopes stables légers. Elle est
principalement liée au fait que le Ca forme surtout des liaisons ioniques et n'existe

naturellement que sous un degré d'oxydation (+II).

La Figure L.5.1 résume la variabilité¢ de 5**Ca en fonction du type d'échantillon considéré.
Les omnivores et carnivores représentent a eux seuls l'ensemble de l'amplitude du
fractionnement naturel des isotopes du calcium, soit environ 5 %o 8**Ca. Si l'on fait maintenant
abstraction de la valeur atypique du blanc d'ceuf (8*'Ca = 0,9 %o), l'intensité et I'amplitude de
fractionnement de 2 %o &**Ca des omnivores et des carnivores sont du méme ordre de grandeur
que celles des mammiferes marins, des animaux d'eau douce et des herbivores. On peut par
ailleurs raisonnablement estimer que les compositions isotopiques en Ca d'ceufs de poissons
doivent présenter des valeurs comparables a celles de I'ceuf de la poule. Cette différence de

variabilité extréme entre les especes résulterait donc d'un échantillonnage incomplet.

Les organismes marins autres que les mammiféres ont une amplitude de fractionnement
comparable a celle des especes précédemment présentées mais une intensité moins élevée: les
valeurs de 8**Ca sont comprises entre celles de I'eau de mer (i.e. 0 %o) et -2,2 %o. Les
foraminiféres et les carbonates biogénes marins ont, pour leur part, une amplitude de
fractionnement de 5*'Ca beaucoup plus faible que les autres échantillons biologiques, comprise
entre -0,8 et -1,3 %o. Les MORB, les OIB et les roches ignées continentales d'une part, les
roches extra-terrestres et les roches sédimentaires abiotiques d'autres part, ont une amplitude et
une intensit¢ de fractionnement faibles et du méme ordre de grandeur. Les carbonates marins
abiotiques ont, quant a eux, une intensité et une amplitude de fractionnement similaires a celles

des foraminiferes et des eaux des grands fleuves.
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Le nombre d'échantillons étudiés pour chaque catégorie de matériel n'est toutefois pas
homogene (Figure 1.5.1). Les amplitudes et intensités de fractionnement sont encore

susceptibles de varier avec des données complémentaires.

Roches
Roches extra-terrestres (7)
— MORB (5)
m——— OIB (2)
s Roches ignées continentales (6)
s Roches métamorphiques (3)

Roches sédimentaires abiotiques (15)
Carbonates marins abiotiques (19)

Echantillons biologiques
Mammiferes marins (6)

Autres organismes marins (18)
Animaux d'eau douce (4)

= | Herbivores (10)

Omnivores et carnivores (11)
Foraminiféres (22)

- Carbonates biogenes marins (9)
Plantes (2)

Eaux
PR b Grands fleuves (12)

544Ca (%)

Figure 1.5.1: Gamme de variation de 5 Ca pour l'ensemble des échantillons mesurés a ce jour. Entre
parentheses figurent le nombre d'échantillons pris en compte pour chaque catégorie d'échantillons.

Les isotopes du calcium ont notamment été proposés en tant qu'indicateurs qualitatifs du
bilan minéral dans les organismes, traceur de 1'origine du calcium des eaux naturelles et outil
pour reconstituer la paléotempérature des océans. Les résultats préliminaires de nouvelles
¢tudes laissent suggérer que la précipitation abiotique d'échantillons n'est pas affectée par la
température. De méme, toutes les especes de foraminiféres ne peuvent pas étre proposées pour
reconstituer la paléotempérature des océans. Des études complémentaires permettant de mieux
comprendre ces processus sont a présent requises. Si les mécanismes de fractionnements
biologiques pour les animaux complexes semblent relativement bien compris, les animaux
microscopiques, les roches et les eaux nécessitent des études approfondies afin de déterminer
avec précision les mécanismes et les significations des variations des compositions isotopiques
du calcium enregistrées. Les premiéres approches visant a mieux comprendre le fractionnement
isotopique du Ca mettent en avant un fractionnement cinétique li¢é au caractére ionique des
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liaisons formées par le Ca. Ce processus cinétique expliquerait aussi bien les différences de

composition isotopique observées dans les échantillons biologiques qu'abiotiques.

Il est a noter que, tout comme pour le Ca, les isotopes du B et du Li des océans sont
enrichis en isotope lourd par rapport a la plupart des échantillons naturels. Dans le cas du bore,
cette différence peut s'expliquer par l'adsorption de cet ¢lément sur les argiles ainsi que par
'échange entre la crolite océanique et I'eau de mer par l'intermédiaire de 1'hydrothermalisme
(White, 2001). Dans le cas du lithium, cette différence peut €galement s'expliquer par des
réactions avec les argiles et d'autres minéraux authigenes (White, 2001). En ce qui concerne les
isotopes du Ca, il semble plus probable que l'enrichissement en **Ca des océans soit lié a
l'activité biologique (Skulan et al., 1997). Ceci suggere que 1'océan n'est pas un simple systéme
a 1'équilibre mais plutdét un systéme ouvert contrélé par la cinétique, du moins pour ces

différents systémes isotopiques.

Les observations précédentes sont par ailleurs en accord avec la théorie quantique. Celle-ci
annonce en effet que lorsqu'un élément se forme a partir d'un autre, l'isotope léger est le plus
mobile et vient s'incorporer préférentiellement dans I'¢élément en formation, alors que l'isotope

lourd est mieux retenu par I'élément initial.

Au cours de cette synthése, nous avons notamment remarqué que le manque de précision
dans l'estimation du bilan océanique du calcium est certainement li¢ au faible nombre
d'échantillons disponibles ainsi qu'au manque de réelle "étude de détail" concernant les
signatures isotopiques en Ca des flux arrivant aux océans (riviéres, hydrothermalisme). De
méme, concernant les variations passées, les données disponibles sont limitées et peu discutées.
Le souci de quantifier précisément le bilan océanique présent et passé du calcium et de
comprendre son implication potentielle pour les isotopes du calcium ont orienté leur application
au cours de ce travail de doctorat. Ces études sont présentées dans la troisiéme partie, apres
mise au point d'un protocole de mesure adapté a notre spectrometre de masse a thermo-

ionisation, décrit dans la deuxiéme partie.
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Deéveloppements analytiques

II.1 INTRODUCTION

Dans cette partie, la mise au point d’une méthode de mesure des isotopes du calcium par
spectrométrie de masse a thermo-ionisation (TIMS) au Centre de Géochimie de la Surface, est
décrite. Afin de garantir une bonne émission sur le spectrometre de masse, les échantillons
nécessitent une préparation pour isoler 1’élément Ca des autres €éléments présents. Cette
préparation s’effectue par séparation chimique, en passant les échantillons sur une colonne
contenant une résine échangeuse d’ions. Différents auteurs se sont intéressés a la mise au point
d'un protocole de chimie minimisant les effets de fractionnement (Heumann et Lieser, 1972;
Heumann, 1972; Heumann et al., 1977b; Heumann et Klopfel, 1979; Heumann et Schiefer,
1980; Heumann et Klopfel, 1981; Heumann et Schiefer, 1981; Heumann et al., 1982). Un
schéma d'élution pour séparer les alcalins et les alcalino-terreux décrit par Tera et al. (1970) a
¢été retenu par Russell et Papanastassiou (1978). Au cours de cette étape, ces auteurs ont mis en
évidence un fractionnement de 3 %o par u.m.a entre le début et la fin de 1'¢lution, les isotopes

l1égers étant préférentiellement retenus par la résine.

Il est par ailleurs bien connu qu’il existe également un fractionnement dans la source du
spectrometre, au cours de 1’ionisation, les isotopes légers étant cette fois préférentiellement
évaporés. Hirt et Epstein (1964) furent les premiers a proposer de contrler le fractionnement
isotopique des isotopes du calcium survenant au cours de 1'évaporation dans le spectrométre de
masse par l'emploi d'un double spike *Ca-**Ca. L'incertitude de la calibration de ce double
spike n'a pourtant pas permis de détecter un fractionnement naturel conséquent. Il faudra
attendre Russell et al. (1978) qui, outre l'emploi d'un double spike *Ca-**Ca, ont corrigé le
fractionnement instrumental inhérent a la mesure des rapports isotopiques par spectrométrie de
masse a l'aide d'une loi exponentielle. L'efficacit¢ de cette loi dans le cas des isotopes du

calcium fut corroborée par 1'é¢tude de Hart et Zindler (1988).

Ce double fractionnement doit étre identifi¢ et €liminé pour détecter et comprendre le
fractionnement isotopique naturel du Ca. Ce probléme orientera la fagon d’aborder les

développements analytiques.

Afin de comparer les compositions isotopiques en calcium mesurées par différents

laboratoires, un standard commun de calcium est requis. A l'heure actuelle aucun standard
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international n'ayant été défini, les différents standards utilisés par les études antérieures ne
peuvent étre considérés qu'en tant que standards internes. Zhu et MacDougall (1998) furent les
premiers a proposer d'utiliser 1'eau de mer comme standard international. Une valeur de la
composition isotopique en calcium de I'eau de mer actuelle a été définie au cours de notre
travail par une technique modifiée d'évaporation totale. Elle a servi pour la calibration d'un
double spike **Ca-**Ca. Un protocole de mesure pour les échantillons naturels en a finalement
6té déduit. Dans toute cette premiére partie de 1'étude, la notation 8'°Ca qui s'appuie sur le
rapport isotopique *°Ca/*'Ca a été retenue. Ceci est sans influence pour la suite de la discussion
et nous a permis de comparer directement nos résultats a ceux de Russell et al. (1978). Une
intercalibration de différents standards carbonatés et de l'eau de mer, réalisée entre trois
laboratoires européens: le Centre de Géochimie de la Surface de Strasbourg, l'Institute of
Geological Sciences de Berne (Suisse) et le Geomar de Kiel (Allemagne) a également été

présentée dans cette partie.

I1.2 SEPARATION CHIMIQUE PAR RESINE ECHANGEUSE D’IONS

I1.2.1 Intérét d'une séparation chimique par analyse frontale

Une séparation chimique est nécessaire pour séparer le Ca des ¢léments susceptibles de
créer des masses parasites au cours de la mesure au spectrometre de masse dans la gamme des
isotopes du calcium. Ces éléments sont: Sr** (sur les masses 42, 43 et 44), K* (sur la masse 40),
Mg, et Ti" (sur la masse 48). De part leur position dans le tableau périodique des éléments, Sr,
K et Mg possedent des propriétés physico-chimiques comparables a celles du calcium. Les
¢léments chimiques Ca, Sr, K et Mg sont séparés par résine échangeuse d'ions afin d'isoler
1'élément Ca. L'éventuelle interférence avec Ti' sera ensuite testée au cours de la mesure au

TIMS.

Une résine échangeuse d'ions (qui a la propriété essentielle de pouvoir échanger les ions
qu'elle contient avec d'autres ions provenant d'une solution) est placée dans une colonne de
quartz au contact d'une solution a traiter contenant plusieurs solutés (ions ou molécules)
susceptibles de se fixer sur la résine. Cette solution s'écoule au contact des grains de résine par

l'intermédiaire de l'injection d'une solution ¢luante convenablement choisie. Les modifications
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apportées par le passage sur la résine sont mises en évidence par un fractionnement en portions
de volume déterminé. La présence de I’espece cationique M dans 1’éluant modifiera I’équilibre

au niveau des sites échangeables de la colonne selon la réaction:
(Eluant)M +[Résine-SO3]H" <> (Eluant)H +[Résine- SO;]M"  (11.2.1)

Si la colonne contient plusieurs solutés fixés simultanément par la résine, ceux qui n'y
pénétrent pas traversent la colonne sans étre retenus, ceux qui y pénétrent sont retenus et les
premicres fractions de la solution effluente en sont débarrassées. Le soluté le moins retenu
apparaitra le premier dans ’effluent et le plus retenu sera le dernier (Figure I1.2.1). L’effet de

séparation au cours de la traversée est appelé analyse frontale (d'aprés Trémillon, 1965).

» concentration

Zone de
permutation

>

Solution A

Figure 11.2.1: Schéma d'une permutation d’ions par une colonne d’échangeurs d’ions. A droite,
isochrone de concentration dans la colonne. L'élément A qui posséde une affinité moins importante
avec la résine que l'élement B est moins bien retenu par la résine et tombera en premier (d'aprés
Trémillon, 1965).

11.2.2 Affinité de la résine utilisée

Pour effectuer les séparations de composés possédant vis-a-vis de la résine des
propriétés voisines, les opérations d’équilibre entre les phases solide et liquide doivent étre
multipliées. Quand cet équilibre est établi, les deux ions ne sont pas partagés de fagon identique
entre résine et solution: on parle d’affinité. Elle dépend du coefficient de partage P entre la

concentration C de la résine et de la solution (respectivement notées avec un indice A et B) :
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p=Cu
C

—  (1.2.2)
B
La résine utilisée dans la présente étude est une résine sulfonate (R-SO;H), Témex 50W-
X8, 200-400 mesh. Sa capacité minimale humide est de 1,7 méq/mL et sa densité nominale est

de 0,8 g/mL. Pour une telle résine, a température ordinaire, les solutions aqueuses étant

diluées (Trémillon, 1965) :

- ’affinité de la résine pour un cation augmente avec la charge de celui-ci :

on a Na'<Ca?’<AI**<Th*

- pour un cation de méme charge, I’affinit¢ augmente avec le numéro atomique :
| A _rrt + + + + +
d’ou | Li'<H <Na <NH; <K'<Rb'<Cs
+ + + +
Mg2 < Ca’’< Sr*'<Ba’

A13+< Fe3+

I1.2.3 Fonctionnement théorique d'une colonne fictive a plateaux

Il est commode, pour I’établissement des lois de fonctionnement d’une colonne, de
comparer ce fonctionnement a celui d’une colonne fictive qui opérerait dans les conditions
d’équilibre entre la résine et la solution. Cette colonne fictive serait constituée de plateaux
superpos¢€s, contenant chacun une masse A, de résine séche; la solution est amenée par
portions de volume Ay; au contact de la résine de chaque plateau. Le temps nécessaire pour que
I’équilibre s’établisse a chaque plateau est attendu; chaque portion de solution est ensuite
séparée de la résine et portée au plateau immédiatement inférieur. Ainsi, la solution du plateau
p, en équilibre avec la résine du plateau p, vient au contact de la résine du plateau p+1, avec
laquelle elle va se mettre en équilibre, tandis que la résine qui est restée au plateau p va se
mettre en équilibre avec la solution provenant du plateau p-1. Ce principe est illustré Figure
I1.2.2. Le fonctionnement de la colonne fictive a plateau est discontinu; il a lieu par une suite
d’opérations de mise en équilibre et de transferts alternés, la résine étant fixe et la solution
s’écoulant d’un volume correspondant a un plateau (Ay;) a chaque transfert (p. ex. Glueckauf,

1955; Glueckauf, 1958; Trémillon, 1965).
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rés p-1 €<= sol p-1 rés p-1 <>
Plateau p-1
sol p-1
rés p €<= solp 1és p <~
Plateau p
és pt+1 €<= sol p+1 &s p+1 solp >
res SO res
Plateau p+1 P P P
s sol p+1 e
Equilibre Transfert Equilibre

Figure 11.2.2: Schéma d'une colonne fictive a plateaux (d'apres Trémillon, 19635).

Les performances de la colonne réelle a écoulement continu peuvent alors étre
comparées avec celles d’ une colonne fictive. Lorsque les deux donnent des résultats identiques,
on peut dire qu’elles sont équivalentes. Si N est le nombre de plateaux de la colonne fictive
correspondante, la colonne réelle de longueur L est dite équivalente a une colonne de N

plateaux théoriques. La hauteur du plateau théorique équivalent (HPTE), qui s’obtient par la

) L . P . (.
relation /= v caractérise 1’efficacité d’une colonne en fonctionnement (Trémillon, 1965).

Elle controle notamment la bonne séparation entre les pics et leur étalement. Plus N est

important, meilleure est la séparation.

I1.2.4 Parametres influencant la qualité de la séparation chimique

La séparation chimique des éléments Ca, Mg, Sr et K par résine échangeuse d’ions afin
d’isoler 1’¢lément Ca requiert un protocole. Afin de mettre au point un protocole de chimie
valable pour tous les échantillons de la présente étude, il faut effectuer des calibrations avec
différents types d’échantillons. Ceci permettra d’identifier un possible effet de matrice et de
controler 1’étalement des pics. Pour un protocole donné et une colonne donnée, un effet de
matrice est observé s’il existe un décalage entre les courbes d’¢lution du Ca de différents
¢chantillons. Par ailleurs, une calibration permet également de déterminer la reproductibilité
d’une colonne a I’autre. Les colonnes seront reproductibles si, pour un protocole donné, et un
¢chantillon donné, aucun décalage n’est observé entre les différentes courbes d’élution du Ca.

La mise au point d’un tel protocole dépend de différents parameétres.
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11.2.4.1 La longueur de la colonne

Plus la colonne est longue, meilleure sera son efficacité¢ (le rapport longueur sur
diametre doit étre supérieur a 10 dans le cas idéal). Le volume de lavage doit en revanche étre
aussi faible que possible, de fagon a obtenir une fraction contenant le constituant élué sous un
volume restreint, donc peu dilué par rapport a 1’échantillon initial. On ¢évitera ainsi

d’entrainer d’une facon appréciable les autres constituants (d'aprés Trémillon, 1965).

Des essais ont été effectués sur trois hauteurs différentes de résine, le diamétre de la
colonne en quartz étant de 0,6 cm. Dans un cas, la hauteur de résine était de 8,5 cm et dans
les autres cas, elle était de 12,8 et de 13,3 cm, sous HCI 1,5 N a chaque fois. La premicre
hauteur de résine n'a cependant pas été retenue, les pics des différents €éléments n'étant pas

bien séparés.

11.2.4.2 Le choix de l’éluant

Pour les alcalins et les alcalino-terreux, ’ion H' est utilisé comme éluant (Trémillon,
1965). Un schéma d’élution pour séparer les alcalins et les alcalino-terreux a été décrit par
Tera et al. (1970) et utilisé par Russell et Papanastassiou (1978). Dans la présente étude,
différentes normalités d’acide chlorhydrique ont été testées. La séparation optimale a été
obtenue pour un chargement et une ¢élution de I'échantillon préalablement évaporé a sec et
centrifugé, sous HCI 1,5 N. Les colonnes ont ensuite été lavées avec HCI 6 N puis H,O et

stockées dans HC1 4 N.

11.2.4.3 Le choix de I’échantillon

D’apres ce qui précede, les possibles interférences avec le Ca sont Mg, K et Sr. La
calibration d’échantillons pauvres et riches en ces ¢léments permet donc de déterminer un
possible effet de matrice. L’eau de mer a été retenue pour ses fortes concentrations en K et
Mg. Un phosphate a ét¢ choisi pour ses faibles concentrations en ces ¢léments. Les
concentrations en ppm, mesurées par [CP-AES de ces différents éléments sont reportées dans
le Tableau I1.2.1. L'ensemble de ces échantillons contient du sodium. La bonne séparation de
cet élément par rapport aux autres ¢léments a également été testée. Un trop fort étalement de

pic de cet ¢lément pourrait en effet perturber 1'émission du calcium.
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Tableau 11.2.1: Concentrations en ppm des différents échantillons ayant servis a la calibration des

colonnes.
Référence Désignation Ca Sr Mg K Na
(ppm)
E 5109 Eau de mer (Manche) 346 6,9 1150 426 8610
Pho 3034 Phosphate 324 2,3 4,1 0,8 10,8

I1.2.5 Protocole de séparation du calcium des autres éléments

11.2.5.1 Elution du Ca et du Sr

Un échantillon d'eau de mer a été chargé sur une colonne contenant 13,3 mL de

résine. Le chargement de 1'échantillon et son élution ont été réalisés avec HCI 1,5 N. Vingt

fractions de 2 mL ont été récupérées. Les concentrations correspondantes en Na, Ca, K, Mg et

Sr ont été déterminées par ICP-AES. L'allure des courbes d'¢lution de ces éléments est

représentée Figure 11.2.3. Le calcium est bien séparé des autres ¢léments: Na, Mg et K

tombent les premiers puisque moins bien retenus par la résine. Le calcium vient ensuite, suivi

par le Sr dont 1'affinité avec la résine est la plus grande.

1,2
400 + Mg
= N --=K
= S Na/10
< o r1og €
=) A T8
= o =
) S =8
<2001 ;g <
S A foa T
:‘g I' ,: ’\“ 0,4 e
k= A I“a
© I |
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Quantité de HCI 1,5N éluée (mL)

Figure 11.2.3: Courbes d’¢lution de [’eau de mer E 5109 pour un chargement et une élution sous HCI

1,5 N; la hauteur de résine étant de 13,3 cm.

Afin d’essayer de parfaire les courbes de calibration, deux colonnes notées, A et B,

contenant 12,8 cm de résine et deux colonnes, notées C et D, contenant 13,3 cm de résine ont

été testées. Des échantillons d’eau de mer (colonnes A et C) et de phosphate (colonnes B et
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D) ont été testés pour les deux séries de colonnes. 9 et 14 fractions de 2 mL de HCI 1,5N ont
été récupérées pour déterminer les pics d'élution du Ca et du Sr pour le phosphate et 1’eau de
mer, respectivement. Afin de tester la reproductibilit¢ d’une méme colonne, ainsi qu’un
possible effet de matrice, un échantillon de phosphate a été passé sur la colonne A précédente
(notée Abis). 14 fractions de 2 mL de HCI 1,5 N et 7 fractions de HCI 6 N ont ainsi été

récupérées. Ces 7 fractions sont destinées a la récupération des terres rares.

L’ensemble des courbes d’¢lution de Ca et Sr a été représenté Figure 11.2.4. Un
décalage de 2 mL est observé entre les deux séries. Au sein d’une méme série, les élutions
sont par contre cohérentes pour les éléments Ca et Sr, les pics sont peu étalés et la séparation
entre ces ¢léments est effective. De méme, la reproductibilité est bonne et il n’y a pas d’effet
de matrice entre I’eau de mer et le phosphate, tous deux passés sur la méme colonne A. Les
courbes d'¢lution du Sr correspondant aux colonnes B et C ne sont pas complétes car 9
fractions de 2 mL n'ont pas suffi a récupérer 1'intégralité des pics de Ca et de Sr. Les allures
des courbes du Sr permettent toutefois de conclure a la reproductibilité¢ des pics pour une
hauteur de résine donnée. Les intensités des pics sont en revanche différentes d'une
calibration a l'autre car la méme quantité d'échantillon n'a pas été chargée sur la colonne pour

chacun d'entre eux.
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Figure 11.2.4: Courbes d’élution du Ca et du Sr pour différents composants (eau de mer, phosphate),
différentes hauteurs de résine (12,8 et 13,3 cm) et différentes colonnes (A, B, C et D).
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11.2.5.2 Elution des terres rares

Pour les Terres rares (REE), 7 fractions de 1 mL de HCl 6 N du phosphate, notées de
17 a 23 ont été collectées. Les concentrations en REE ont ét¢ déterminées a 1'lCP-MS. Dans
la premiere et la derniére fraction, I’'ICP-MS ne détecte pas de REE. Dans les autres fractions,
les terres rares lourdes tombent avant les terres rares légeres, comme cela est bien connu pour
une séparation des REE par l'acide chlorhydrique (Figure 11.2.5). En récupérant l'intégralité
des fractions 17 a 23, le spectre total des REE est ainsi récupéré. La concentration totale de
chaque terre rare est obtenue en sommant les concentrations mesurées dans chacune des
fractions collectées. Un tel protocole de chimie permet donc de séparer non seulement le Ca
des ¢léments parasites (K, Mg et Sr), mais aussi de récupérer le Sr et les REE, ce qui n'avait

pas encore été testé a ce jour.
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Figure 11.2.5: Elution des REE avec HCIl 6 N. Les fractions notées 18 a 22 correspondent aux
fractions éluées contenant des REE. La courbe notée "Total" correspond a la quantiteé totale des
différentes terres rares contenue dans l'ensemble des fractions.

11.2.5.3 Vieillissement de la résine

Afin de tester les effets du vieillissement de la résine sur le pic du Ca, une nouvelle
calibration de ce pic a été effectuée sur deux colonnes. L'une d'entre elles n'a été que peu
utilisée (colonne G, 5 passages), l'autre a servi plus souvent (colonne C, 15 passages). 10
fractions de 1 mL de HCI 1,5 N ont été collectées pour chaque colonne. Les concentrations en
Ca de chaque fraction ont été déterminées par ICP-AES. Les deux courbes d'élution du Ca

sont représentées Figure 11.2.6.
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Figure 11.2.6: Déplacement du pic du calcium au cours du temps pour deux colonnes notées C et G. La
colonne G n'a que peu servi, contrairement a la colonne C.

Il ressort qu'au fil du temps le pic du Ca a tendance a se déplacer vers la droite; une déformation
de la courbe en cloche est ainsi observée ("tailing"). 2% de perte sont enregistrés pour la
colonne G, ce qui peut induire un fractionnement des isotopes du Ca si la quantité éluée sur
cette colonne est utilisée pour une analyse au TIMS. L'amplitude du fractionnement se
produisant au cours de la séparation chimique du Ca des autres éléments a ensuite été

quantifiée. Les résultats sont présentés ci-apres.

II.3 DETERMINATION DE L'AMPLITUDE DU FRACTIONNEMENT SUR LA
COLONNE

I1.3.1 Procédure expérimentale

1 mL d’eau de mer E 5109, prélevée en Atlantique, non loin des cotes du Royaume-Uni,
a été évaporé a sec, repris dans 0,5 mL de HCI 1,5 N, puis passé sur colonne. 11,3 mL de cet
acide ont été nécessaires pour le chargement sur la colonne de I'échantillon puis 1'¢lution de Na,
K et Mg. 8 fractions de 2 mL ¢luées par le méme acide ont ensuite été récupérées. Les
concentrations de Ca de chaque fraction ont ét¢ déterminées par ICP-AES sur un aliquote de la
fraction collectée. La courbe de calibration montre une courbe en cloche (Figure 11.3.1). Les
fractions notées 3 a 6, contenant plus de 10 pg de calcium (quantité nécessaire pour effectuer
une mesure correcte), ont été retenues pour €tre passées au spectrométre de masse a thermo-

ionisation (TIMS). Chaque fraction a été¢ évaporée a sec a 100°C dans un bécher en téflon. Les
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échantillons ont ensuite ét¢ déposés sur rubans simples de Ta et chargés dans le spectromeétre
pour étre mesurés, par une technique modifiée d'évaporation totale. Cette technique a été

explicitée ultérieurement (paragraphe 11.4).
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Figure 11.3.1: Courbe de calibration du calcium d'un échantillon de 1 mL d'eau de mer E 5109.

Un blanc de Ca a également été effectué pour cerner une éventuelle pollution de
1I’échantillon par un apport de Ca au cours de la manipulation. Le blanc de Ca est de 0,25 ug, ce
qui est plus de 1500 fois inférieur a la plus petite fraction de Ca passée sur colonne. Il ne
présente donc pas d’influence significative sur le résultat de I’analyse et aucune correction n'est

nécessaire.

11.3.2 Résultat des mesures au TIMS

Les rapports isotopiques “Ca/*Ca et “Ca/**Ca ont ét¢ mesurés par un protocole
modifi¢ d'évaporation totale. Les résultats de ces mesures ont été¢ reportés dans le Tableau
I.3.1. La valeur moyenne pondérée par la concentration en Ca de chaque fraction a
également ¢ét¢ déterminée. L'erreur donnée pour cette valeur correspond a l'incertitude

statistique (2 sigma de la moyenne) des quatre fractions.
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Tableau 11.3.1: Reésultat des mesures de quatre fractions d'eau de mer par évaporation totale.

KFraction “Ca/'Ca ~“Ca/’Ca (ppm)
3 0,30555+49" 0,06440 = 10 14,0
4 0,30689 + 57" 0,06445 +9" 196,0
5 0,30697 + 8" 0,06450 +2° 156,2
6 0,30736 £ 89" 0,06446 + 14° 41,4

Moyenne pondérée 0,30692+79  0,06447 + 4

reproductibilité interne; se réfere aux derniers chiffres de la composition isotopique.
° reproductibilité externe; se référe aux derniers chiffres de la composition isotopique.

La variation est de 0,00181 entre la premiere et la derni¢re fraction collectée pour le
rapport “Ca/*Ca (Figure I1.3.2). Cette valeur est supérieure a l'incertitude de mesure et traduit
donc un fractionnement au cours de 1'¢lution. La différence est principalement marquée entre la
premiere fraction collectée et les trois suivantes qui sont relativement homogénes. Pour le
rapport “Ca/**Ca la dispersion est moins nette en fonction des fractions récupérées. Elle est de

0,0006 entre la premicre et la derniére fraction et est donc comprise dans I’incertitude de

mesure.
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Figure 11.3.2: Variation du rapport isotopique **Ca/*Ca en fonction de la fraction éluée.

Ce résultat se retrouve lorsque le rapport “Ca/*Ca est représenté en fonction du rapport
“Ca/*Ca (Figure 11.3.3), on observe qu'une fraction a une valeur **Ca/*Ca significativement
différente de celle des autres. L’amplitude des variations pour “Ca/**Ca n’est pourtant pas

significative. La valeur moyenne pondérée est également représentée dans ce graphique.

72



Deéveloppements analytiques

0,0646 —
< 4 fractions

B moyenne pondérée

00645 - . ﬁ*
8 I 1 . Vo I |
g I L < | '
d T
S 00644 ! < =
<r

0,0643 = . — .

0,305 0,306 0,307 0,308
42¢a/ 44Ca

Figure 11.3.3: Variation du rapport isotopique **Ca/**Ca en fonction du rapport *Ca/*Ca pour les
quatre fractions éluées et pour la valeur moyenne ponderée.

I1.3.3 Quantification du fractionnement

11.3.3.1 Variation du rapport isotopique “Ca /*Ca au cours de l'élution

La différence A entre la composition isotopique 6**Ca mesurée pour chaque fraction
éluée et la valeur 8“Ca de la valeur moyenne pondérée de 1'échantillon a été calculée et

présentée dans le Tableau I1.3.2.

Tableau 11.3.2: Détermination de A(42 Cal 44Ca) pour les quatre fractions éluées.

rracuon eluee (mL)” % de La dans 1a fraction  A(*Ca/*Ca)°®

13,3-15,3 3.4 -4,46
15,3-17,3 48,1 -0,10
17,3-19,3 38,3 0,16
19,3-21,3 10,2 1,43

“les premiers 13.2 mL de HCI 1,5 N ont permis d'éluer Mg et K
b p= dfraction— dpondéré avec dponderé=0 et dOfraction =[4 ’Ca/* 4Ca_,vmc,l-,,n/4 ’Ca/* 4Capondé,é—] %1 0

La Figure 11.3.4 représente la déviation A (en %o) en tant que fonction du
pourcentage cumulatif de Ca collecté. On observe une progression allant des valeurs
négatives aux valeurs positives de A, ce qui rappelle un résultat bien connu en milieu
faiblement acide: les isotopes légers sont préférentiellement retenus par la résine. Au cours de

I'élution, les fractions enrichies en #Ca tomberont avant celles enrichies en “*Ca et **Ca. On
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retrouve le fait illustré Figure I1.3.4 que la premiére fraction est la plus enrichie en **Ca alors
que les fractions se rapprochant du plat de pic ont un A proche de zéro. La derniére fraction

étant quant a elle enrichie en *Ca.

Pour I'échange ionique entre *Ca®" et **Ca’" dans un systéme d'extraction phase
organique/liquide, I'équation d'échange suivante peut étre proposée (d'aprés Heumann et

Kloppel, 1981):

R—(803)y *Cca+*caly <> R~ (503), M car*caly (IL3.1)

l'indice aq fait référence a la phase liquide, R —SO3~ correspondant au radical organique

(noté org par la suite) de la résine.

La constante d'équilibre de cette réaction s'écrit pour sa part:

(42Ca/44 Ca)aq

= =a=1+¢ (IL.3.2)
(42 Ca/ 4 Ca)org

K

avec a facteur de séparation entre les deux phases et & facteur d'enrichissement du soluté

par rapport a la résine.

2
Caléger —
,‘? O' —
(&}
<
=
[1+]
(&)
S 2
<
4
Calourd . . ' .
0 0,2 04 0,6 0,8 1

Fraction de Ca éluée
Figure 11.3.4: Déviation A (en %) de *Ca /**Ca de chaque fraction éluée par rapport a la valeur

moyenne pondérée. Elle est présentée comme fonction de la fraction cumulée de Ca élué. On en
déduit une variation totale de **Ca /**Ca de 6 %a.
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Un fractionnement relativement important des isotopes du Ca au cours de 1’¢lution
est mis en évidence: une variation de 5,9 %o dans le rapport “*Ca/*Ca entre la premicre et la
derniére fraction éluée, correspondant respectivement a 3,4 % et 10,2 % de Ca. Ceci

correspond a une variation de 3 %o par u.m.a.

11.3.3.2 Détermination de la hauteur du plateau théorique équivalent (HPTE)

Pour déterminer si les résultats de mesure des isotopes du Ca donnés dans le Tableau
I1.3.2 présentent un fort ou un faible enrichissement par rapport au nombre de plateaux

théoriques, le nombre N de ces plateaux est estimé par la relation (d'apres Trémillon, 1965):
V 2
N = 8-(—/‘} (1.3.3)
oV

ou |V, représente le volume élué au maximum du pic d’élution du Ca (la concentration
correspondante étant notée C,,)

oV correspond au volume d’effluent pour lequel la concentration de I’ion élué¢ est

supérieure a C = Cm avec ¢ = 2,718 (Trémillion, 1965).
e

Ces parametres sont illustrés sur la Figure 11.3.5. On trouve N =97. On en déduit
donc la HPTE (hauteur du plateau théorique équivalent), selon la relation h:%’ ou L

représente la longueur de résine dans la colonne et N le nombre théorique de plateaux
équivalents (c.f. paragraphe 11.2.3) . D'ou h = 1,4 mm. Ces valeurs sont comparables a celles
trouvées par Russell et Papanastassiou (1978) (N = 100 et h = 1,7 respectivement) et

permettent une bonne séparation entre les pics au cours de 1'élution.
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Figure 11.3.5: Définition des parameétres permettant de déterminer N, le nombre de plateaux
théoriques équivalents. Les différentes notations sont explicitées dans le texte.

11.3.3.3 Détermination du facteur d’enrichissement

Le facteur d’enrichissement & représente le rapport a 1’équilibre de “Ca/*Ca dans le
soluté par rapport a ¥Ca/**Ca dans la résine comme cela est explicité par 1'équation (I1.3.2).
Plus ce facteur est proche de 0, plus le fractionnement isotopique additionnel, li¢ a la
complexation du Ca ou d'autres problémes analytiques est faible. On peut par ailleurs noter R
le rapport de “Ca/*Ca dans la fraction éluée et de *Ca/**Ca dans 1’échantillon initial. Comme
R=1+A-10" (Russell et al., 1978), InR est équivalent a A-10". La Figure 11.3.6
représente la variation de InR en fonction du pourcentage cumulé de Ca ¢lué. Il existe une
courbe de tendance linéaire passant par les données méme si les fractions de Ca €luées sont
trop grossiéres pour faire un bon ajustement. Cette droite a pour pente 6,5.10°. D'aprés

Glueckauf (1958), la pente est égale 4 €./ . Comme N =97, il vient £ = 6,6.10°.
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Figure 11.3.6: Variations isotopiques en fonction du pourcentage cumulé de Ca élué, dans une
échelle de probabilité. R est défini par le rapport (42 Ca/44Ca)fm,,~,m/ (42 Ca/44Ca)m(,yem,eﬂ,,m;ée. LnR est
équivalent @ A.107. Les données forment approximativement une droite méme si les fractions de Ca
éluées sont plutét grossieres, rendant difficile l'obtention d'un bon ajustement. En faisant
l'approximation que la pente de cette droite est égale a ¢ N (Glueckauf, 1955), avec ¢ facteur

d'enrichissement du soluté par rapport a la résine et N nombre de plateaux théoriques, on trouve
£ =6,6.10°.

En comparaison, Russell et Papanastassiou (1978) avaient trouvé un facteur
d'enrichissement £ =2,1.10". Le soluté est donc plus proche de 1'équilibre théorique avec la
résine dans le cadre de la présente étude. L'étude théorique suggere que tous les sites actifs de
la résine sont également accessibles. Or dans la nature, des mécanismes fonction de la masse
de 1'¢élément considéré peuvent influencer les forces d'attraction de nature €lectrostatique. Les
spheres d'hydratation autour des cations peuvent ainsi étre partiellement arrachées au cours de
leur transport dans la résine. De tels phénoménes peuvent mener a la partition de I'équilibre

isotopique entre la résine et 1'¢luant dans le plateau, tel que cela est suggéré par Lee et Begun

(1958).
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11.3.4 Protocole de chimie

Les résultats précédents ont permis de mettre au point un protocole efficace pour séparer
I'élément Ca de Mg, K et Sr, indemne d'effet de matrice et assurant une bonne reproductibilité
des courbes de calibration. Ce protocole est décrit dans le Tableau I1.3.3. Le chargement de
I'échantillon évaporé a sec et 1'élution du Ca se font avec HCI 1,5 N. 16 mL du méme acide
permettent ensuite de récupérer l'intégralité du pic du Sr. 7 mL de HCI 6 N servent finalement a
récupérer les terres rares. Deux pleins de HCl 6 N sont ensuite versés successivement, suivis
par H,O jusqu'a atteindre la neutralité de la solution afin de nettoyer les sites d'échange des
résines. Les colonnes sont ensuite remplies de HCI 4 N afin de régénérer et de stocker la résine

jusqu'a la chimie suivante.

Tableau 11.3.3: Protocole de chimie pour l'élution du Ca.

Tache Effet
Plein de la colonne avec HCI1 1,5 N Mise sous condition de la résine
Echantillon sur colonne dans 0,5 mL HC1 1,5 N Chargement de 1'échantillon
4x02mLHCI1,5N
3x4mLHCI1,5N Elution de Na, Mg et K
11 mL HCI 1,5 N Elution du Ca
16 mL HC11,5N Elution du Sr
7mL HCI 6 N Elution des REE
2 x Plein de HC1 6 N Ringage de la résine pour sa régénération
H,O jusqu'a pH neutre
Plein de HC14 N Conservation de la résine

Un fractionnement de 3 %o par u.m.a résultant de ce protocole de chimie a été trouvé
entre le début et la fin de I'¢lution du pic du calcium, les isotopes légers étant préférentiellement
retenus par la résine. Il en ressort la nécessité de récupérer l'intégralité du pic du calcium afin
d'éviter ce fractionnement ou d'ajouter un double spike avant passage sur la colonne (dans ce
cas le spike et I'échantillon sont identiquement affectés par le fractionnement survenant sur la
colonne). La bonne reproductibilité de la courbe d'élution du Ca étant fonction de la hauteur de
la résine, sept colonnes de quartz de 6 mm de diameétre ont été préparées, contenant chacune
13,3 cm de résine. La résine vieillissant relativement vite, elle sera changée au bout d'environ
10 passages afin de garantir son efficacité. Le protocole de chimie décrit dans le Tableau 11.3.3,
qui permet de récupérer tout le calcium, a été appliqué aux échantillons de la présente étude.
Des calibrations régulieres des colonnes ont en outre permis d'éviter tout biais li¢ au

vieillissement de la résine.
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I1.4 PROTOCOLE DE MESURE AU TIMS DES ISOTOPES DU CALCIUM

Une fois le protocole de chimie défini, il reste a proposer un protocole de mesure des
1sotopes du calcium par spectrométrie de masse a thermo ionisation. L'expression des résultats
sous la notation de 8"Ca et de 5*’Ca requiert également la détermination d'un standard. Il
n'existe cependant aucun standard international reconnu comme tel. En accord avec la
proposition de Zhu et MacDougall (1998), l'eau de mer, qui est fortement concentrée en Ca
(400 mgL™"', Taylor et MacLennan, 1985) et dont la composition isotopique semble homogéne
en raison du long temps de résidence du Ca (~1 Ma, Broecker et Peng, 1982) tant en surface

qu'en profondeur, a été retenue en tant que standard interne pour la présente étude.

La composition isotopique de 1'eau de mer actuelle a permis de calibrer un double spike
BCa-"*Ca (qui permet de corriger le fractionnement survenant dans le spectrométre) a l'aide
d'un protocole modifi¢ d'évaporation totale dans lequel le faisceau ionique a été mesuré du
début a la fin de 1'émission. Ce protocole s'affranchit de l'incertitude gravimétrique inhérente a
la calibration du double spike. En intégrant la somme des intensités des pics, l'effet du
fractionnement peut en outre étre minimisé puisque l'évaporation totale du réservoir annule
l'effet d'enrichissement de la vapeur en isotopes légers. Cette calibration permet de redéterminer
la composition isotopique du Ca de I'eau de mer de fagon précise puis de proposer un protocole

de mesure de la composition isotopique d'échantillons naturels.

Ce protocole permet notamment de déterminer la composition isotopique du calcium d'un
¢chantillon par déconvolution de deux mesures indépendantes: une mesure de I'échantillon seul
et une autre de l'échantillon auquel a été rajouté le double spike *Ca-**Ca préalablement
calibré. Chacune de ces mesures a en outre été corrigée des effets du fractionnement

instrumental a I'aide d'une loi exponentielle tel que cela a été décrit par Russell et al. (1978).

Ces résultats sont présentés sous la forme d'un article publié dans Geostandard Newsletter

en décembre 2001.
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The Ca isotopic composition of modern seawater
has been determined using a 43Ca-48Ca double
spike, which was calibrated using a 42Ca/44Ca
seawater ratio of 0.30587 = 0.00026. This ratio
was determined from a total evaporation
experiment in which the ion beam was measured
from the beginning to the end of the emission. With
integration of the peak intensities, the fractionation
effects can be minimised, since total evaporation
of the reservoir cancels out the effect of vapour
enrichment in the light isotopes. This experiment
avoids the gravimetric uncertainty inherent in the
double spike calibration. This calibration allows the
precise redetermination of the seawater isotopic
composition of Ca. A mean 40Ca/44Ca ratio for two
Atlantic water samples of 45.143 (2s,,,.,, = 0.003)
was found. The good reproducibility of the Ca
isotope ratios in present seawater and the very
strong isotopic homogeneity of Ca in the oceans
illustrate the advantage of using seawater as the
common standard, with the advantage of
decreasing interlaboratory bias.

Keywords: calcium isotopic composition, seawater,

mass spectrometry, total evaporation, Ca standard.

La composition isotopique en Ca de I'eau de mer
actuelle a été déterminée & l'aide d’'un double
spike 43Ca-#8Ca qui a été calibré grace & un
rapport isotopique 42Ca/44Ca de I'eau de mer de
0.30587 + 0.00026. Ce rapport a été déterminé

a l'aide d’un protocole reposant sur 'évaporation
totale, dans lequel le faisceau ionique a été
mesuré du début & la fin de I'émission. En intégrant
la somme des intensités des pics, I'effet du
fractionnement peut étre minimisé puisque
I'évaporation totale du réservoir annule I'effet
d’enrichissement de la vapeur en isotopes légers.
Ce protocole s’affranchit de l'incertitude
gravimétrique inhérente & la calibration du double
spike. Cette calibration permet de redéterminer la
composition isotopique du Ca de facon précise. Une
valeur moyenne du rapport 40Ca/44Ca pour deux
échantillons d’eau de 'Atlantique de 45.143 =
0.003 a été trouvée. La bonne reproductibilité des
rapports isotopiques du Ca de I'eau de mer actuelle
ajoutée a la grande homogénéité de la composition
isotopique du Ca dans les océans mettent en avant
I'avantage d'utiliser 'eau de mer en tant que
standard commun.

Mots-clés : composition isotopique du calcium,
eau de mer, spectrométrie de masse,

évaporation fotale, standard de Ca.

Calcium is the fifth most abundant element in
the silicate Earth (~ 3% m/m) and is also an essen-
tial component in animal and plant tissues. Calcium
has six naturally occurring isotopes (masses 40, 42,
43, 44, 46, 48), with 40Ca being by far the most
abundant (97%). The isotopic composition of Ca
varies due to both mass dependent natural fractio-
nation and the production of 40Ca from the radio-
active (B) decay of 40K (Marshall and DePaolo

1982, Fletcher et al. 1997a). Calcium isotope ratios
can reveal important information on biological and
geological processes due to isotopic fractionation
through food chains and kinetic effects (Skulan et al.
1997). In addition, Ca isotopes may be used to
model the global Ca cycle and as a palaeothermo-
meter (Zhu and MacDougall 1998, De La Rocha
and DePaolo 2000, Nagler and Eisenhauer 2000,
Nagler ef al. 2000).
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Table 1.
Comparison of 42Ca/44Ca ratios of a CaCO5 standard and

of seawater determined in different laboratories

Reference This study | Russell et al. (1978) | Skulan et al. (1997) | Zhu and MacDougall (1998) | IUPAC (1998)
(42Ca/44Ca)CaCO4 - 0.31221 = 125° 0.31221 = 125° 0.30880 = ?b 0.3102 = 204
(42Ca/44C oy aarer 0.30563 = 2 031192 = 125° 0.31235 = 125° 030852 = ?° ;
(42Ca/44Ca) pyrer—ouey | 0.30587 = 26 : ; - ;

a calculated from mass bias of 2. b 40Ca/44Ca was set to 0.0217. - the CaCO; standard sample used by these different authors

are not the same. seawater_evtot measurement of seawater in static mode by total evaporation. The uncertainties are expressed as 2s of the

mean and refer to the final digits.

The determination of Ca isotope compositions has
been carried out using thermal ionisation mass spec-
trometry and a double spike technique (Russell et al.
1978, Skulan et al. 1997, Zhu and MacDougall 1998,
Nagler and Villa 2000) to correct for experimental
mass fractionation. Alternatively, Ca isotope ratios may
be determined using multi-collector ICP-MS, which
induces an enormous mass bias of up to 5% per amu
due to instrumental mass discrimination (Halicz et al.
1999). In this case, a calibration sample-unknown sample
bracketing technique is used to compare calibration
and unknown samples in a manner analogous to the

determination of stable isotope ratios in gases, such as CO,.

In order to be able to compare the Ca isotope
data of different laboratories, a common Ca isotopic
standard is necessary. Published Ca isotope ratios of
CaCOy salts used so far as standards, can only be
considered as internal laboratory values, as they vary
significantly between different laboratories (Table 1).
Furthermore, Russell et al (1978) showed that indus-
trially produced CaCO4 salts may have a fractionated
composition. Jungck et al (1984) discussed in detail

|II

the difference in the measured “normal” laboratory
standard Ca isotopic composition between CalTech
and LalJolla and suggest that methodological
approaches, such as in the measurement protocol may
have led to different values. It is unlikely that the actual
compositions of “standard samples” would vary to such

an extent.

In order to avoid industrially produced CaCOj
salts with fractionated initial isotopic compositions,
Négler and Villa (2000) used a natural fluorite as a
Ca standard free of technical or bio|ogico| isotopic
fractionation. Zhu and MOCDOUgO” (1998) point to the
importance of “referring measured values to a com-
mon standard such as seawater” in order to compare
data from different laboratories.

Zhu and I\/\ocDougo” (1998; who studied five
seawater samples distributed world-wide and from
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different depths) and De La Rocha and DePaolo
(2000; who studied five widely distributed seawater
samples) showed that, within uncertainties, the Ca iso-
topic composition of seawater remains the same. This
is due to the Ca residence time (approximately 1 Maj;
Broecker and Peng 1982, Zhu and MacDougall
1998), which is |ong compored to the mixing time of
ocean water (103 years). Therefore, seawater seems to
be a very suitable reservoir to serve as the Ca stan-
dard. Seawater has a relatively high Ca concentration
of 400 mg -1 (Toy|or and Maclennan 1985) and is
furthermore widely available. A minor drawback is
that a simple chemical procedure is necessary to
separate Ca from the matrix before the mass spectro-

metfry measurement.

The aim of this study is to determine the Ca isotope
composition of modern seawater by using experiments
including a total evaporation technique. This technique
combines the static and mono-collection modes. The
isofopic composition of seawater obtained by measu-
ring in static mode serves to normalize the values
obtained by measuring in mono-collection mode and
also serves as a standard to calibrate and optimize a
43Ca-48Ca double spike according to Galer (1999).
This spike is then used to redetermine the Ca isotopic
composition of Atlantic and Pacific seawater in order
to demonstrate their isotopic homogeneity with respect
to 40Ca. Note that throughout the text uncertainties are
expressed as 2s of the mean and refer to the final digits.

Samples and chemical preparation

Four seawater samples from the upper water layer
of the Atlantic (Mauritania, southern Eng|ono|, Canary
islands) and Pacific (Japan) were collected and filtered.
Aliquots (1 ml) of these samples were evaporated to
dryness, redissolved in 1.5 mol |1 HCl and centrifuged.

A chromatographic clean-up for Ca was carried
out on a 6 mm internal diameter quartz column filled

with Temex 50W-X8 (200-400 mesh; 1 ml) using 1.5
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mol T HCl to remove potential isobaric interferences
from Sr2” (on masses 42, 43, 44), I\/\gQ+ and Ti' (on
mass 48) and K (on mass 40). Masses of these
elements were constantly monitored in the mass
spectrometer but not detected in the course of the
experiment. Smalll fractionation effects occurring during
the chromatographic clean-up were found to be
comparable to earlier published values (Russell and
Papanastassiou 1978; up to 3%o per amu). Therefore,
we worked toward a Ca yield of 100% to avoid any
significant fractionation of Ca isotopes.

The procedural blank was about 0.25 ug Ca,
which is more than 1500 times smaller than the
smallest processed sample (about 400 ug). Blank
corrections were, therefore, negligible for all samples.

Mass spectrometry

Total evaporation technique

40Calcium is extremely abundant (97%) and 46Ca
is extremely rare (0.003%) compared to the other
isotopes. Therefore, mainly for technical reasons
(detector saturation, sensitivity, durofion) 40Ca and
46Ca were not measured during the total evaporation
experiment. Acquisition of useful fractionation data is
enhanced when 40Ca is avoided, permitting the collec-
tion of data at higher beam strength (Fletcher et al.
1997b). However, 40Ca was included in the measure-
ment at a later stage. 44Ca is the most abundant isotope
of the remaining four isotopes. The isotope ratios will
be reported here as 42Ca/44Ca, 43Ca/44Ca and
48Ca/44Ca with 44Ca as denominator. These ratios
were used for later calibration of the double spike and
for deconvolution.

Samples were analysed using a VG sector thermal
ionisation mass spectrometer (TIMS). Calcium samples (5
to 10 ug) were loaded with H;PO, on a Ta filament
(pure to 99.995% m/m). During the total evaporation
experiment, the ion beam was measured from the
beginning to the end of emission. With integration of the
peak infensities, the fractionation effects were minimised
since the total evaporation of the reservoir cancels out
the effect of vapour enrichment in light isotopes.

The measurement routine combined mono-collection
mode on the axial cup and static multi-collection
mode in the third sequence using the cups low2, low]1
and axial (Table 2). The design of the VG sector did
not allow the simultaneous determination of all the
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Table 2.

Measurement programme combining mono-
collection mode on the axial cup and static
multi-collection mode in the third sequence

Sequence | Cup low 2 | Cup low 1 | Axial cup | Duration (s)
0° 40.5° as 425 30
1 - - 42 4
2 - - 43 8
3 42 43 44 4
4 - - 48 8
a the baseline sequence was only measured every fifth block.
b 39.5 was not taken as a baseline to avoid the need to scan mass 40

during the baseline sequence.

42Ca, 43Ca, 44Ca and 48Ca isotopes in static mode.
Static mode required knowledge of the amplifier gains,
cup efficiencies and lacked some static discrimination
effects arising from mass dependent transmission of
the ion optical system of the mass spectrometer
(Habfast 1998). Static discrimination effects in TIMS
are normally much smaller than those from dynamic
discrimination. Mono-collection mode does not require
this knowledge but requires a sufficiently stable ion
beam. Therefore, we defined a routine that determined a
cup efficiency factor for the cups (low2 and low1; see
below) within the total evaporation experiment, to
allow peak integration in static mode.

After preheating (2 hr, 3900 mA; 1150 °C) of the
filament, a signal of 5 x 10-4 A of the major peak
(40Ca and then 44Ca) was selected and focused. The
baseline at mass 40.5 and 41.5 was free of a 40Ca
tail and was measured for 30 s at the beginning of
every fifth block. Then blocks of ten scans followed until
the intensity of the major peak was below detection.
Peak centring and focusing was carried out every fifth
block. The intensity of the ion beam of the major peak
(44Ca) was set to a maximum of 8 x 10-1" A (Figure 1).
Sample measurement lasted between 5 and 7 hr
including preheating. Data evaluation included baseline
and quadratic time drift corrections (for the mono-
collection part).

The individual intensities of 42Ca and 43Ca deter-
mined on the axial Faraday cup (stable ion beam,
baseline and drift corrected) in mono-collection mode
were used to evaluate the cup efficiency factor of the
low?2 (42Ca) and low1 (43Ca) Faraday Cups (Figure 2).
This is only possible when the ion beam is stable and
can be corrected for drift. Unfortunately, this was not
the case for the whole total evaporation experiment.
Therefore, this evaluation was only made during time
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Evaluation of monocollection
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Figure 1. Signal behaviour represented by the 44Ca intensity. The heating routine of the programme for total evaporation
was as follows: from 0 to 1% of the maximum pilot signal, the filament current ramp rate was 0.005 mA per cycle.
Between 1 and 5%, the filament current ramp rate was then 0.002 mA per cycle. From 5 to 100%, it was 0.001 mA
per block. The maximum pilot signal was set to 8 V to avoid saturating the amplifiers. Only that part of the measurement

corresponding to a stable ion beam intensity has been taken into account for evaluation of mono-collection.
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Figure 2. Variability of the intensity of 42Ca determined on the axial Faraday cup in mono-collection mode compared to
that of 42Ca determined on the Low 2 cup in static mode. The ratio between the two intensities was used to evaluate
the cup efficiency factor of the Low 2 Faraday cup. Only the values where the ion beam intensity was sufficiently large
and stable were taken into account for this evaluation. This corresponds to the ratio 42Ca (Low?2)/42Ca (Axial) close to 1

(from 2658 to 6987 s for this measurement). The mean value and the 2s deviation are also presented on the graph.
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Figure 3. Variability of the 42Ca/44Ca ratio during the measurement in sequence 3 and in axial mode. For the mono-
collection, only the ratios corresponding to a sufficiently large and stable ion beam have been shown. Some erratic

behaviour of the data in static mode at the beginning and at the end of the experiment is due to low intensities.
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intervals when the software was not increasing the fila-
ment current, that is during a block. This made a qua-
dratic drift correction impossible below 0.5 x 10-11A
(Figure 3). The calibration factor determined in this
way was relative to the axial detector and was
applied to the sum of all peak intensities (even below
0.5 x 10-11A) of the third sequence (low2, low1) of the
whole total evaporation experiment. We then obtained
the ratios 42Ca/44Ca and 43Ca/44Ca, which were
corrected for cup efficiencies (Figures 1 and 3) and
other static discrimination effects. The 42Ca/44Ca ratio
thus obtained by total evaporation was then used
for normalisation of 42Ca/44Ca, 43Ca/44Ca and
48Ca/44Ca ratios of the seawater measured in mono-

collection mode.
The double spike calibration

The seawater isotopic composition measured in
mono-collection mode was then used as a standard to
calibrate a 43Ca -48Ca double spike. These isotopes
were preferred, in order to minimise error propagation
in the experimental fractionation correction as discussed
previously (Hoffman 1971, Hamelin et al 1984). This
has been outlined in more detail recently by Galer
(1999). An exponential fractionation law was used
(Russell et al 1978). The matrix with exponenﬁo| functions
was solved by an iterative procedure using a spread-
sheet (Solver, Excel), which converged rapidly. The
measured data for spike and seawater-spike mixtures
defined fractionation lines, which intersected the
mixing line with large angles (Figure 4) as required for
low error propagation. Deconvolution and calibration
of the 43Ca-48Ca spike was carried out using the ratios
obtained in mono-collection mode for seawater,
mixtures and spike within the total evaporation experi-
ment. The isotopic composition of the seawater was
normalized to 42Ca/44Ca = 0.30587 (see results). The
deconvolution yielded for the spike a 42Ca/44Ca ratio
of 0.16910 = 27 (43Ca/44Ca: 15267 + 12, 48Ca/44Ca:
60.07 = 18; seven spike-unspiked pairs), which agreed
well with the 42Ca/44Ca ratio of 0.16994 obtained by
the total evaporation method.

Routine sample measurements

Further routine Ca isotopic determinations of
samples, including 40Ca, were handled as follows.
After chromatographic clean-up, two aliquots contai-
ning ca. 10 ug of Ca were split for mass spectrometric
analysis. One of the aliquots was mixed with the

43Ca-48Ca tracer close to optimum to ensure low error
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Figure 4. (a) Mixing line between the measured seawater mean

value and the corresponding spike values (2 dimensional plot).

(b) and (c) Enlargements of (a). The small arrow indicates the

fractionation direction (f.d). “Calibrated value” means

fractionation corrected and deconvoluted value. In (b) mean

values of seven sample-spike measurements are given. The

evolution of the isotopic ratios during the measurement of one

sample is indicated by the small crosses. In (c) the mean value of

one spike measurement and the isotopic evolution during this

measurement is also indicated by the small crosses.

propagation. Both aliquots were loaded with H;PO,
on Ta filaments, dried and introduced into the mass
spectrometer. After preheating, the ion beam of the
maijor peck 40Ca was set to an ion current of 6.0 = 1.2
x 10-11 A The running temperature was approximately
1500 °C. Baseline measurements were made at mass
38.5. For both spiked and unspiked runs, the mea-
sured mass sequence was 38.5-40-42-43-44-48 in
mono-collection mode. Integration times varied between
5 and 15 s depending on peak intensity. Up to thirty
five blocks of ten cycles each were measured. 39K was
observed to be o|woys less than 10-14 A and, thus,
interference from K at mass 40 was insignificant.
Deconvolution was carried out using the 42Ca/44Caq,
43Ca/44Ca and 48Ca/44Ca ratios of both spiked and
unspiked runs.

Results

Determination of the seawater Ca
isotopic composition by total evaporation

The four measured Atlantic and Pacific seawater
samples yielded a mean 42Ca/44Ca ratio of 0.30587

with an external 2s of 0.00026 (Table 3). The

mean
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Table 3.

Calcium isotopic composition of seawater used to calibrate the 43Ca-48Ca double spike
Location 42Ca/44Ca® 43Ca/44Cab 48Ca/44Cab No. of measurements
southern England 0.30600 = 29 0.06422 = 1 0.09227 = 12 5

Mauritania 0.30552 = 26 0.06420 = 2 0.09231 + 5 3

Canary Islands 0.30613 = 64 0.06422 = 1 0.09223 = 4 2

Japan 0.30584 = 80 0.06422 = 1 0.09221 = 7 2

Average 0.30587 = 26 0.06422 = 1 0.09226 = 4 -

Uncertainties are 2s mean and refer to the final digits. a  values measured in the static mode.

b values measured on the axial cup and normalised using the 42Ca/44Ca ratio of the static mode.

Table 4.
Calcium isotopic composition of modern seawater from the upper water layer
40Ca/44Ca 42Ca/44Ca 43Ca/44Ca 48Ca/44Ca No. of measurements

southern England-1 45139 = 9° 0.30565 0.06418 + 2 0.09230 = 18 -

southern England-2 45.148 = 7 0.30566 0.06418 = 1 0.09236 + 3 -

southern England-3 45.142 = 6 0.30560 0.06419 = 1 0.09236 + 3 -

southern England-4 45150 = 5 0.30564 0.06419 = 1 0.09242 = 3 -

Averqgea 45.145 = 5cl 0.30564 + 2 0.06418 = 1 0.09236 + 5 4

Mauritania 45142 + 4° 0.30562 0.06420 = 1 0.09238 = 1 -

Average” 45143 = 3° 0.30563 = 2 006419 = 1 009237 = 2 2

Uncertainties are 2s mean and refer to the final digits.

a  average of the four duplicates from southern England. b average of the mean value of southern England and the Mauritania

samples. ¢ internal uncertainty. d external reproducibility.

resulting 43Ca/44Ca and 48Ca/44Ca ratios (mono-
collection) were 0.06422 = 1 and 0.09226 = 4, res-
pectively. No significant difference was observed
between the 42Ca/44Ca ratios of Pacific and Atlantic
seawater. Table 3 summarizes the results for the
seawater using only data from well focused and stable
ion beams in mono-collection mode for 43Ca/44Ca
and 48Ca/44Ca normalized to the 42Ca/44Ca
obtained by total evaporation. This isotopic homoge-
neity is in agreement with observations of Zhu and
Iv\ocDoug0|| (1998) and De La Rocha and DePaolo
(2000), who measured modern seawater from different
localities and water depths, and observed that, within
the analytical uncertainties, the ratios were the same.

Redetermination of the Ca isotopic
composition of seawater using the double
spike and including the 49Ca isotope

The Ca isotopic composition of two seawater
samples from southern England and Mauritania was
redetermined using the double spike, which was
calibrated against the above seawater Ca isotopic

composition and including the 40Ca isotope in the
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measurement. The isotopic composition of the redeter-
mined seawater samples are compiled in Table 4. The
40Ca/44Ca ratios of the water samples from southern
England and Mauritania are identical within analytical
uncertainties and confirm the suggestion that the Ca
isotopic composition of modern seawater is homoge-
neous (Zhu and MacDougall 1998, De La Rocha and
DePaolo 2000). The average seawater 40Ca/44Ca
ratio is 45.143 = 0.003. These data demonstrate good
reproducibility.

Discussion

Analytical procedures

Previous studies dealing with Ca isotopes refer
mostly to Ca salts as laboratory standards. Russell ef al.
(1978) gave a precisely defined reference value for the
42Ca/44Ca ratio of their Ca standard of 0.31221 =
0.00002. The precision of this value is lowered to

+

I+

0.00125 when the gravimetric uncertainty of their
double spike calibration is included. Zhu and
MacDougall (1998) set an arbitrary but reasonable
value for the 44Ca/40Ca ratio of 0.0217 and referred
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all data to this value. Therefore, quite different isoto-
pic composition values for seawater, which is the only
common and comparable sample for several Ca iso-
tope studies, have been published (Table 1). The first
to address the problem of accuracy was Fletcher et
al (1997b), who observed that although virtually all
analyses of Ca had a 42Ca/44Ca ratio lower than
0.310 during the main phase of ion generation,
authors still normalized their data to the value of
0.31221 from Russell et al (1978). Accuracy of cal-
cium isotope determinations is further limited by the
fractionation correction and discrimination effects out-
lined above. Due to the high filament temperature,
the fractionation effect (preferemio| emission of the
lighter isotopes) is not as large as calculated for

lower tem peratures.

Therefore, in order to avoid the problem of inter-
laboratory bias, we propose, in a similar manner to
Zhu and /\/\ocDoquH (1998), the use of seawater as
the common standard. However, we suggest that the
determination of this isotopic composition should be
undertaken by experiments that include total evapo-
ration, to minimize fractionation and discrimination
effects and to avoid the gravimetric uncertainty of the
double spike calibration. Our total evaporation routine,
which takes into account the technical limitations of
the mass spectrometer and its software, showed
good external reproducibility of the data although
from a small number of samples (42Ca/44Ca:
0.30587 + 0.00026, n =

of better than 0.1% for measurements of uranium

4). A similar reproducibility

o A
67 m: 0.09+0,067 1300 M -010£015

2184 m OOQtO.TB‘

4066 m: 0.00
A 63m:0.00+0.07

4 Zhu and MacDougall (1979)

+0.21
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isotope ratios has been achieved with the same eva-
poration technique by Fiedler (1995). Static discrimi-
nation effects are minimised by calibrating the cups
within each measurement using the mono-collection

mode.

A small drawback of the routine is that the static
measurement has a duration of 4 s in the third
sequence and is extrapolated for the set of sequences
of approximately 30 s. The dynamic fractionation
within 30 s is relatively small and, therefore, extrapo-
lation does not introduce a significant bias.

A detailed evaluation of error propagation is
beyond the scope of this contribution. In our opinion
precision is reliably documented by the external error.
The fact that good accuracy was achieved is suppor-
ted by the fact that the spike ratio of 42Ca/44Cq,
calibrated by deconvolution, is close to the ratio
42Ca/44Ca obtained by the total evaporation.

The only way to determine the absolute isotopic
composition of a sample is to measure all atoms of the
given element. This, however, is not possible since not
all atoms are ionised due to evaporation of neutral
species and molecules, losses during focusing of the
ion beam and losses during preheating and ramping

of filaments.

The low ionisation efficiency of Ca necessitated
high loads of Ca on the filament. Despite this low

ionisation efficiency, the isotope ratio 42Ca/44Ca

—— e

® De La Rocha and DePaolo (2000)

vv this study

Figure 5. Variation of 540Ca in seawater analysed in three different laboratories. The 949Ca (%0) and the

corresponding 2s mean values of the measurements are given together with the water depth of sampling. The

540Ca values correspond, for each set of samples, to the largest deviation from the corresponding average value.
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continuously changed from about 0.310 to 0.305 in
the expected way (i.e. preferential emission of the lighter

isotope early in the run).
The seawater isotopic composition

The sample localities and 840Ca values of all the
seawater samples analysed to date in three different
laboratories are compiled on the map shown in Figure
5. Because the isotope ratios determined in the diffe-
rent laboratories are not directly comparable with
each other, we calculated for each set of samples the
largest deviation from the corresponding average
value. These values are shown on the map. They
emphasize not only the strong isotopic homogeneity
between the oceans, but also within-water profiles,
including deep and surface waters. Thus, the good
reproducibility of the Ca isotope ratios in present sea-
water and the strong isotopic homogeneity of Ca in
the oceans confirm the observations of Zhu and
MacDougall (1998). Because of the existing offsets
between laboratories, these authors emphasized the
importance of referencing measured Ca isotopic com-
position values to a common standard such as seawater.

Summary and conclusions

Calcium isotope ratios in modern seawater have
been measured with good external reproducibility and
point to strong isotopic homogeneity between the
oceans but also within water profiles. Therefore, sea-
water is suitable for use as a standard for Ca isotope
determinations. The chemical procedure necessary to
separate Ca from the matrix before mass spectrometry
measurement is straightforward and does not lead to
fractionation, as the chemical yield is close to 100%.

To determine the isotopic composition of modern
seawater, a 43Ca-48Ca double spike was calibrated
using a 42Ca/44Ca seawater ratio of 0.30587 for
deconvolution. This value was determined using a total
evaporation experiment. The experiment avoids the
gravimetric uncertainty of the double spike calibration.
The calibration allows a precise redetermination of the
seawater isotopic composition. A mean 49Ca/44Ca
ratio for two Atlantic water samples of 45.143 = 3 was

found.
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Appendix 1

Following submission of this paper, two further
CaCOy standards have been measured (Johnson
Matthey, lot No. 4064 and lot No. 9912, provided by
Négler and Villa). These were previously analysed
by Russell et al. (1978) and respective results for
8(40Ca/44Ca) are shown in Table Al.

Table A1.

Deéveloppements analytiques
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3(40Ca/44Ca) in CaCO;4 standards

Lot No. 4064

Lot No. 9912

Russell ef al. (1978)"
This sfuc1|y2

1283 (h=9)
1369+ 15(n=1)

10£2(n=1)
142 = 11 (n=3)

275

1 compared to the CaF, standard.

2 compared to the seawater standard.

n number Of measurements.
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11.4.9 Choix du filament

Actuellement, les seules études avec des applications géologiques publiées ont été
effectuées a l'aide d'un TIMS. Chaque laboratoire a son propre protocole de mesure. Les
différents types de spectrometres, de filaments et de protocoles de dépot de cing études
antérieures ont été¢ résumés dans le Tableau I1.4.5. Nous avons testé différents types de filament
pour le VG-Sector de Micromass qui a servi a la présente étude: Re, W, Ta. Plusieurs quantités
de dépot de calcium ont également été testées: 0,05, 1, 5, 10, 15, 20 pg. L'échantillon évaporé a
sec a ¢été repris par HF ou par HCI pour le dépo6t sur le filament. Selon le type de filament, la
nature de l'activateur a également varié: acide orthophosphorique H3;PO4 (pour Ta et W) ou
oxyde de tantale Ta,Os (pour W et Re). Plusieurs facons de souder les filaments ont également

¢été testées: filaments simples ou doubles, plats ou en forme de V.

Tableau 11.4.5: Synthése de différents protocoles de dépot du calcium sur le filament.

Référence Russell et al. (1978) Skulan et al. (1997) Zhu et MacDougall (1998)  Nagler et al. (2000) Heuser et al. (2002)
Spectrométre Spectrométre de VG 354 VG 54E AVCO Finnigan MT 262
masse Lunatic |
Quantité de Ca chargée 5-10 pg 3-8ug 350 - 600 ng 0,3-1pug 100 ng
Filament simple de Ta en forme de V Ta (+H3POy) W (+Ta20s Re (+Taz0s Re (+Ta0s

adapté de Birck, 1986)  adapté de Birck, 1986) adapté de Birck, 1986)

Les meilleurs résultats (durée de la mesure, qualité de 1'émission, précision interne, ...)
ont été obtenus pour 10 pg de Ca de I'échantillon repris par HCI 1,5 N, déposés sur un filament
simple de Ta 0,0012", I'activateur étant l'acide orthophosphorique H3PO4. Avant le dépdt de
1'échantillon de Ca purifié, les filaments ont été dégazés (20 min a 3,2 A puis 9 cycles 2,8A/0A

de min chacun) et oxydés (2 A pendant une min) afin de les nettoyer de toute impureté.

11.4.10 Détermination du nombre de blocs

Apres avoir fixé le type de filament et le protocole de mesure, il reste a présent a
déterminer le nombre minimal de blocs a partir duquel la valeur de la composition isotopique
du calcium ne varie pas et ou la précision interne de la mesure est optimale, compte tenu du
faible fractionnement naturel enregistré. Pour deux échantillons d'eau de mer, le nombre
maximum de blocs a été porté a 40 (tant pour la mesure spikée que pour la mesure non spikée).
Trois autres échantillons n'ont ét¢é mesurés que pendant 35 blocs (tant pour la mesure spikée
que pour la mesure non spikée). Ces mesures ont ensuite été traitées comme si elles ne
comportaient que 5, 10, 15, 20, 25, 30 blocs jusqu'a prendre en compte 1'ensemble de la mesure,

soit 35 ou 40 blocs. Les résultats ont été présentés dans le Tableau I1.4.6 sous la forme de
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640Ca, la valeur *°Ca/**Ca de standard étant 45,143 + 0,003 tel que cela a été reporté dans le

Tableau 4 de l'article précédent.

Tableau 11.4.6: Influence du nombre de blocs considéré sur la valeur de 5"°Ca et la précision interne
(2O-mean)~

Nombre de blocs 5 10 15 20 25 30 35 40
sw 4 0,27 + 54 0,24 +32 0,44 £24 0,35+ 21 0,22 +18 0,24 +15 0,11 +13 0,13+13
sw 5 -0,09 £ 37 -0,33+£21 -0,11+£16 0,09+ 13 0,00+ 17 0,00+ 16 0,02+ 16 0,00+ 13
sw 6 -0,11 +£51 -0,04 + 25 0,09 + 16 0,13+12 0,20 + 12 0,24+ 11 0,35+10
sw 7 -0,09 £ 29 -0,09 £ 26 -0,18 £ 19 -0,29+ 16 -0,22+ 14 -0,22+13 -0,18+12
sw 8 0,33 +£31 0,24 £ 51 0,16 +£31 0,22+19 0,24+ 16 0,24 + 14 0,24+ 14

11 ressort de cette étude que dans tous les cas, pour une mesure donnée, la composition
isotopique en calcium est la méme aux barres d'erreurs pres, quel que soit le nombre de blocs
considéré. Plus ce nombre est important, meilleure est la précision. Au-dela de 30 blocs, la
précision n'est que peu améliorée. C'est donc ce nombre maximum de blocs qui a été fixé pour

les mesures de la composition isotopique du Ca pour la suite de I'étude.

I1.4.11 Reproductibilité des mesures

1.4.11.1 Reproductibilité de l'eau de mer

Afin de déterminer la reproductibilité externe de notre protocole de mesure, la
composition isotopique d'un échantillon d'eau de mer de 1'Atlantique (E 5109) a été
déterminée 15 fois (Figure 11.4.6). Ces duplicata ne sont pas issus d'une seule mais de
différentes chimies. La valeur moyenne Yca/*Ca de 15 mesures est de 45,145 + 0,002,
l'erreur correspondant au 2 o,,.,, externe. Cette valeur est similaire a celle de 45,143 + 0,003
(Tableau 4 de l'article précédent) obtenue pour des échantillons d'eau de différentes localités
aux barres d'erreur prés et utilisée comme valeur de standard pour l'ensemble de la présente

étude.
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Figure 11.4.6: Reproductibilité externe en “’Ca/*Ca d'un échantillon d'eau de mer de I'Atlantique.
Les barres d'erreurs données pour chaque mesure correspondent au 2 Cyeq, de la mesure. La valeur
moyenne de l'ensemble des 15 mesures, 45,145, est figurée par les deux losanges pleins. La
moyenne est représentée avec £20 (0,009) et £2 000, (0,002), respectivement.

Une légere dégradation de la précision interne est observée pour les cinq dernicres
mesures sans qu'un probléme particulier ne soit détectable au TIMS. Les valeurs de “*Ca/*'Ca
obtenues par évaporation totale: 0,30587 £+ 0,00026 et par le protocole prenant en compte
deux mesures, 1'une spikée, I'autre de 1'échantillon seul: 0,30563 + 0,00002 sont également en

bon accord l'une avec l'autre (Paragraphe 11.4).

La reproductibilité externe de 0,2 %o (20) pour le rapport *°Ca/**Ca d'un échantillon
d'eau de mer mesuré 15 fois est comparable a celles d'autres laboratoires qui mesurent les
isotopes du calcium. Ces données sont résumées dans le tableau 11.4.7. 1l est également a
noter que la reproductibilité interne de la présente ¢tude est du méme ordre de grandeur que

celle de la reproductibilité externe.

Tableau I1.4.7: Reproductibilité externe du rapport *’Ca/"Ca (ou **Ca/*Ca) de différentes études.

Etude/Laboratoire Standard interne 26 (%0) n
Russell et al. (1978) CaCOs; Johnson Matthey Lot n°4064 0,5 7
Fletcher et al. (1997b) ANU Tricadna ~ 0,4 32
Skulan et al. (1997) CaCO; ultrapur 0,3 8
Zhu et MacDougall (1998) eau de mer 0,2 18
Berne® CaF, 0,2 29

Kiel® CaF, 0,3 88
Strasbourg eau de mer 0,2 15

" aucune reproductibilité externe du standard interne n'est indiqué pour cette étude; celle de
l'échantillon mesuré le plus de fois (une étoile de mer) a ainsi été présentée. ° c. f. paragraphe I11.5
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11.4.11.2 Reproductibilité d'un échantillon naturel

Afin de déterminer des duplicata d'échantillons naturels, trois séparations chimiques
et mesures au TIMS ont été effectuées pour différents échantillons. Pour ce faire, les fractions
spikées et non spikées ont chacune ¢été répétées trois fois. Pour un échantillon donné, si
I'émission se produit correctement, le fait de combiner les mesures spikées et non spikées
issues des trois mesures précédentes doit donner, apreés déconvolution, la méme valeur. Ceci
n'est malheureusement pas toujours le cas, tel que cela est illustré Figure 11.4.7. Pour une
mesure de spike donnée, la valeur peut rester identique (aux barres d'erreur pres) quelle que
soit la mesure non spikée considérée (Figure 11.4.7 a). Cette fagon de représenter les mesures
permet de conclure que, dans ce cas, la deuxieéme mesure du spike est atypique et ne sera pas
retenue dans le calcul de la valeur de I'échantillon. La mesure de I'échantillon non spiké, voire
les mesures non spikées et spikées (Figure 11.4.7 b) peuvent également étre atypiques. Dans le
dernier cas de figure, la valeur de I'échantillon (3*°Ca = 0,15 + 1,20) n'a pas été prise en

compte puisque les barres d'erreur sont telles que la valeur ne peut pas étre interprétée.

Ce phénomene ne peut pas étre lié a un probléme de chimie puisque survenant tant
pour des duplicata issus de la méme chimie que de chimies différentes. Il n'est pas davantage
li¢ a une nature d'échantillon particuliere et aucun effet de matrice ne peut donc étre
raisonnablement invoqué. De méme, nous avons vérifi¢é que ces mesures atypiques ne sont
pas liées a des échantillons sur ou sous spikés. Le meilleur argument contre cette hypothese
est I'existence de mesures atypiques pour des échantillons non spikés. Des différences de

qualité d'émission ou de signaux parasites n'ont pas davantage été enregistrées.

Lorsque les duplicata sont représentés dans un diagramme $*Ca - §*’Ca (Figure
I1.4.8), il en ressort que les points s'alignent selon une droite de fractionnement de masse.
L'allure de cette droite révele 1'absence d'un phénomeéne de pollution survenant dans la source

du spectrometre par enrichissement en I'un des isotopes.
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Figure 11.4.7: Duplicata d'analyses d'un méme échantillon exprimé en *°Ca/”*Ca. Les mesures
déconvoluées sont regroupées par mesure du spike. Pour chaque groupement, la premiére mesure
correspond a la premiére mesure non spikée, et ainsi de suite. (a) Seule la deuxieme mesure du
spike est atypique. (b) Tant les mesures spikées que les mesures non spikées sont atypiques.
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Figure I1.4.8: Variabilité de 5*°Ca en fonction de 6" Ca pour trois mesures d'un méme échantillon.

La différence de masse entre les isotopes du calcium étant importante, il en résulte

une grande dispersion du faisceau ionique dans le spectrométre de masse. Au vu des résultats
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précédents, il apparait que les effets de fractionnement ne sont pas systématiquement corrigés
par l'emploi de lois de fractionnement empiriques. Fletcher et al. (1997 b) ont proposé deux
autres méthodes pour minimiser ce fractionnement: charger les échantillons sur le filament
sous des formes qui minimisent le fractionnement ou modifier le protocole de mesure au
TIMS. La configuration des cages de Faraday du VG-Sector du Centre de Géochimie de la

Surface de Strasbourg ne permet pas d'envisager ce dernier cas de figure.

Par analogie avec le travail réalisé¢ sur les conditions d'évaporation de 1'échantillon
chargé sur filament sous forme d'iodure de calcium (Kawai et al., 1999), nous pouvons

proposer que l'échantillon déposé sous forme de chlorure de calcium sur le filament soit

présent sous différentes formes au cours de 1'émission: CaCly —> Ca’" aux faibles

températures d'évaporation du filament, CaCl— Ca™*aux températures moyennes et

Ca — Ca™ aux fortes températures (jusqu'a 1000°C pour un filament de Re). Aux trés fortes

températures, la forme chimique de CaCl;est changée en CaO. Or la forme chimique de

I'échantillon affecte I'efficacité de 1'ionisation (Kawano et al., 1997). Ces différentes formes
d'ionisation du métal et de dissociation des halogénures conduisent peut-étre a un

fractionnement de la composition isotopique du calcium.

Fletcher et al. (1997 b) qui ont testé différentes halogénures (Cl, Br, I) sur un double
filament de Re ont obtenu la meilleure émission pour l'iodure. Kawai et al. (1999) qui ont
pour leur part testé différentes natures de filament servant a évaporer 1'échantillon (Re, Ta,
Pt) n'ont pas enregistré de différence de composition isotopique liée a la nature du filament.
Les données publiées par Fletcher et al. (1997 b) présentent toutefois une moins bonne
reproductibilité¢ (Tableau I1.4.7) que celle obtenue dans la présente étude avec le chlorure.
Ces auteurs ont donc proposé, pour contourner ce probléme, de ne plus mesurer l'isotope *°Ca
afin d'augmenter la précision de mesure des autres isotopes. Ceci n'est pas réalisable dans la
présente étude puisque la potentielle part du calcium 40 provenant de la décroissance
radioactive du *°K a été recherchée dans le but d'utiliser le calcium comme traceur de
différentes sources (c. f. paragraphe 1.4.1). Le chargement de I'échantillon sous forme

d'iodure n'a donc pas été retenu dans la présente étude.

Afin de contourner ce probléme de reproductibilité qui n'a pu étre résolu en dépit de
multiples tentatives, la plupart des échantillons ont été mesurés au moins deux fois. Certains

¢chantillons n'ont été mesurés qu'une seule fois lorsqu'un autre échantillon du méme type
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avait ét¢ mesuré en parallele et que les deux valeurs étaient cohérentes entre elles. Le fait de
ne pas tenir compte d'une mesure lorsque le méme résultat a été obtenu pour deux autres
mesures indépendantes ne fausse pas la "vraie" valeur de 1'échantillon. Ce procédé permet
uniquement d'améliorer la reproductibilité externe, tel que cela ressort des mesures répétées

de l'eau de mer.

11.4.12 Limites de la méthode

Les problémes de reproductibilit¢ exposé€s dans le paragraphe précédent posent les
limites pour utiliser notre protocole de mesure en routine. Cependant, nous ne sommes
certainement pas les seuls a rencontrer ce type de difficultés. En effet, la majorité des autres
études qui s'intéressent aux fractionnements isotopiques du calcium dans les phénoménes de
surface (Platzner et Degani, 1990; Skulan et al., 1997; Zhu et MacDougall, 1998; Skulan et
DePaolo, 1999; De La Rocha et DePaolo, 2000; Négler et al., 2000) indiquent que la plupart
des valeurs présentées sont le résultat d'au moins deux mesures différentes. L'explication de ce
fait est néanmoins passé sous silence. S'il ne s'agissait que de prouver la reproductibilité de
leurs mesures, il leur suffirait de mesurer plusieurs fois un standard. De méme, le faible nombre
de papiers publiés a ce jour sur les isotopes du Ca, le faible nombre de données présentées dans
ces différents papiers, la précision de la mesure acceptable dans I'absolu, mais faible par rapport
a 'amplitude limitée de fractionnement naturel, la passion qui transparait dans toute discussion
concernant les isotopes du calcium ou dans les reviews d'articles soumis a des revues
internationales mettent l'accent sur des problémes techniques non encore ¢lucidés qui donnent
lieu a des compétitions entre laboratoires, chacun essayant de s'arroger la "paternité¢" de "LA"

méthode.

L'amélioration des instruments de mesure devrait permettre de dépassionner le débat et
d'améliorer la reproductibilité externe. Ainsi, tous les espoirs sont mis dans le nouveau
spectrometre de masse Triton de Finnigan qui devrait prochainement arriver au Centre de
Géochimie de la Surface. D'aprés la brochure du constructeur, la configuration des cages de
Faraday permettra une mesure en mode statique (de l'isotope *°Ca a *°Ca), ce qui diminuera
nettement le temps d'acquisition des données. La quantité d'échantillon a déposer sur le filament
pourra €galement étre diminuée de 10 a 4 pg. Le dépdt se fera cette fois sur des doubles
filaments de Re, et le protocole utilisera un double spike *Ca-**Ca. De plus, la reproductibilité

externe devrait étre améliorée d'un facteur sept (toujours d'apres la brochure de Finnigan), soit
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~ 0,03 %o 206 au lieu de l'actuel 0,20 %o 2. La mesure des isotopes du calcium sur cet

instrument dépasse toutefois le cadre de cette these.

II.S COMPARAISON INTER LABORATOIRE DE DIFFERENTS STANDARDS ET
DE L'EAU DE MER

Afin de comparer les données de la présente étude a celles publiées antérieurement sur le
Ca, un standard commun est requis. Une calibration croisée entre différents standards
préalablement utilisés pour les études isotopiques en calcium est nécessaire, tant pour
déterminer I'existence d'un possible biais interlaboratoire que pour proposer une méthode de

comparaison des données publiées.

C'est pourquoi une compilation de données en 8***°Ca (§*¥**Ca) de différents standards en
Ca mesurés dans trois laboratoires différents (Institute of Geological Sciences, Berne; Centre de
Géochimie de la Surface, Strasbourg; GEOMAR, Kiel) a été réalisée. Les échantillons
comprennent une série de standards en Ca internationaux et internes tel que le NIST SRM 915a,
I'IAPSO, l'eau de mer, deux carbonates de calcium et un standard de CaF,. La déviation 8*¥*’Ca
(844/ *2Ca) de paires de standards particuliers a été déterminée et est cohérente aux incertitudes

statistiques pres entre les trois laboratoires.

Le SRM 915a a notamment été¢ proposé comme un standard international en Ca. L'eau de
mer est pour sa part représentative d'un réservoir géologique largement disponible. C'est par

ailleurs le seul échantillon commun a la plupart des études existant a ce jour.

Les résultats de ce travail ont fait 1'objet d'un papier paru dans Geostandard Newsletter en
mars 2003, présenté ci-aprés. La convention adoptée pour 1'écriture de la composition
isotopique en Ca de ce papier a par ailleurs été 8***°Ca et non §**'Ca. 1l est cependant aisé¢ de

passer d'une notation a l'autre tel que cela est explicité au paragraphe 1.4.1.
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A compilation of 844/40Ca (844/42Ca) data sets of
different calcium reference materials is presented,
based on measurements in three different laboratories
(Institute of Geological Sciences, Bern; Centre de
Géochimie de la Surface, Strasbourg; GEOMAR,
Kiel) to support the establishment of a calcium
isotope reference standard. Samples include a
series of international and internal Ca reference
materials, including NIST SRM 915q, seawater,

two calcium carbonates and a CaF, reference
sample. The deviations in §44/40Ca for selected

pairs of reference samples have been defined

and are consistent within statistical uncertainties

in all three laboratories. Emphasis has been placed
on characterising both NIST SRM 915a as an
internationally available high purity Ca reference
sample and seawater as representative of an
important and widely available geological reservoir.
The difference between 544/40Ca of NIST SRM 915a
and seawater is defined as -1.88 + 0.04%o
(544425 sm o1sarse = -0-94 = 0.07%q). The
conversion of values referenced to NIST SRM 915a
to seawater can be described by the simplified
equation 544/40Cas s, = 544/40Cas/NisT sRM 9150

- 1.88 (844/42Cag,s,, = 044/42Cagy/Nist srm 915a = 0-94)-
We propose the use of NIST SRM 915a as general
Ca isotope reference standard, with seawater being
defined as the major reservoir with respect to
oceanographic studies.

Keywords: calcium isotopic composition, seawater,
palaeoceanography, NIST SRM 915a.

On présente ici une compilation de données de
§44/40Cq (§44/42Ca) obtenues sur différents matériaux
de référence, a partir d’analyses effectuées dans
trois laboratoires (Institute of Geological Sciences,
Berne; Centre de Géochimie de la Surface,
Strasbourg; GEOMAR, Kiel) dans le but de définir
des matériaux standards de référence pour isotopie
du calcium. Les échantillons comprenaient une série
de matériaux standards, internes et internationaux,
de référence pour le calcium, avec NIST SRM 915aq,
I'eau de mer, deux carbonates de calcium,

et un échantillon de CaF, de référence. Les
déviations en 544/40Ca pour des paires sélectionnées
d’échantillons de référence ont été définies et sont
en accord, compte tenu des incertitudes statistiques,
entre les trois laboratoires. L’accent a été mis sur la
nécessité de caractériser a la fois NIST SRM 915q,
en tant que matériau de référence trés pur,
internationalement disponible, et 'eau de mer
comme représentant d’'un réservoir géologique trés
important et disponible partout. La différence entre
les 44/40Ca de NIST SRM 915a et de I'eau de mer
est définie comme étant de -1.88 = 0.04%o
(544/42Capysr sap o1sars = -0.94 = 0.07%2). La
conversion des données référencées par rapport d
NIST SRM 915a a la référence -eau de mer- se fait
selon 'équation simplifiée équation 844/40Cag, s, =
344/40Casy/Nist sem 915a - 1-88 (344/42Caig s, =
844/42Cag, st sem 9150 - 0-94). Nous proposons
I'utilisation de NIST SRM 915a comme matériau
standard de référence pour les isotopes de Ca, avec
I'eau de mer comme réservoir majeur adapté aux
études océanographiques.

Mots-clés : composition isotopique du calcium,
eau de mer, paléocéanographie, NIST SRM 91 5a.
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Calcium (Ca) is an abundant element both in
marine and terrestrial systems (Broecker and Peng
1982). Previous investigations have shown that calcium
isotopes are a powerful tool for studying geological,
biological and climate-related processes (Russell et al.
1978, Skulan et al. 1997, Zhu and MacDougall 1998,
Skulan and DePaolo 1999, Négler et al. 2000, De La
Rocha and DePaolo 2000). The significance of calcium
isotope data for palaeoceanography has recently
been demonstrated (Négler et al. 2000, De La Rocha
and DePaolo 2000).

Variations of the natural isotopic composition of Ca
isotopes occur due to mass-dependent fractionation or
may be introduced by the production of 40Ca from the
radioactive decay of 40K. This latter process has been
used in the geochronology of igneous rocks as well as
minerals (Coleman 1971, Marchall and DePaolo 1982,
Fletscher et al. 1997, Néagler and Villa 2000). By
applying high precision mass spectrometric methods
and a double spike technique, relatively small natural
mass-dependent fractionation of calcium isotopes can
be resolved (Russell et ol 1978). The latter represents
a reconnaissance study for the determination of cal-
cium isotopic fractionation in meteoritic and terrestrial
samples. Subsequent work dealt with the biological
control of calcium isotopic abundance and its signi-
ficance for biochemistry (Skulan et al. 1997, Skulan
and DePaolo 1999). Studies on cultured and natural
single species planktonic foraminifera have shown that
temperature-dependant biological fractionation occurs.
Based on these investigations, calcium isotopes are
established as an alternative sea-surface temperature
proxy (Zhu and MacDougall 1998, Néagler et al.
2000). Furthermore, the calcium isotope ratio of
modern seawater is homogenous in oceans worldwide
within analytical uncertainties (Zhu and MacDougall
1998, De La Rocha and DePaolo 2000, Schmitt et al.
2001). This homogeneity is expected in view of the
long residence time of calcium (1 Ma) compared to
the mixing time of ocean water of about 1.5 ka (cf
Broecker and Peng 1982). In addition, a knowledge of
the Ca isotopic composition of seawater, river, terres-
trial and biological samples has made it possible to
use Ca isotopes as a tool for quantifying the marine
calcium cycle (Zhu and MacDougall 1998, De La
Rocha and DePaolo 2000).

An outstanding problem is that direct comparison
of published data sets is hampered by the use of
various reference materials. At present there is no

uniform way of standardisation and the apparent
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differences between the reference samples in use is in
the same order of magnitude as natural variations.
Therefore, a definition of a common Ca isotopic standard
is highly desirable. Previous studies dealing with Ca iso-
topes refer mostly to Ca salts as laboratory standards.
Russell et al (1978) gave a precisely defined reference
value for the 42Ca/44Ca ratio of 0.31221 = 0.00002,
deduced from two Ca terrestrial reference materials, two
lunar samples and four meteorites. Skulan et al (1997)
normalized the unspiked sample to this 42Ca/44Ca
“standard” value. They also set an arbitrary, but reaso-
nable, value for their 44Ca/40Ca ultra pure CaCOj stan-
dard ratio of 0.0217 and referred all data to this value.
The net result is that quite different isotopic composition
values for seawater, which is the only common and com-
parable sample for several Ca isotope studies, have
been published (Schmitt et al 2001). Russell et al (1978)
and Nagler and Villa (2000) used natural fluorite as a
Ca reference material free of industrially produced or
biological isotopic fractionation. In order to avoid the
problem of interlaboratory bias Zhu and MacDougall
(1998) and Schmitt et al (2001) proposed the use of

seawater as a common reference material.

Seawater is widely available and represents a
major natural Ca reservoir. However, the inconvenience
is that Ca isotope measurements of seawater require a
calcium separation technique prior to analyses. The
CaCOj reference powder of the National Institute of
Standards and Technology (NIST) SRM 915q, used by
Halicz et al. (1999), would be an alternative and is
proposed here as the future reference standard.

An interlaboratory Ca workshop in Autumn 2001
held at the GEOMAR research institute in Kiel,
Germany encouraged us to compile our data of inter-
national and in-house reference materials. The main
goal of this study was twofold: (a) Several reference
samples (including seawater) used in previous studies
(Russell et al. 1978, Skulan et al. 1997, Zhu and
MacDougall 1998, Néagler et al. 2000, Schmitt et ol
2001) were to be cross-calibrated; (b) the Ca isotope
fractionation between NIST SRM 915a and seawater
was to be defined. The co-operation of the three
institutes at Bern, Sfrosbourg and Kiel allowed inter-
comparisons to be made that were independent of
particular laboratory techniques.

Sample material

NIST SRM 915a is a Ca certified reference material
provided by the National Institute of Standards and
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Technology, USA. Aliquots of Johnson Matthey Ca
carbonate reference samples Lot 9912 and Lot 4064
were provided by courtesy of Dr. A. Papanastassiou.
These reference samples have been previously mea-
sured at the CALTECH by Russell et ol (1978). Large Ca
fractionation has been observed for Lot 4064 because
the CaCO4 had been industrially purified (distillation
process) from Ca metal that may not have had an
unfractionated initial composition (Russell et al 1978).
These reference samples were included to link our data
to those of Russell et al (1978). Because of their wide
isotopic range (~ 12%0 844/40Ca), they would also
magnify any potential systematic interlaboratory bias.

A solution obtained from a natural fluorite (COFQ)
sample used as a reference sample in Bern (Nagler et
al 2000) and Kiel (Heuser et al. 2002) was added for
comparison. IAPSO (International Association for the
Physical Sciences of the Oceans) reference seawater
(batch P135) is a reference seawater material from the
“Ocean Scientific International” and is used at GEOMAR
as a seawater reference. Various seawater samples
were taken from different localities and depths.
Seawater samples measured in Bern are listed in
Table 3. Seawater samples from Southern England,
Mauritania, the Canary Islands and Japan were
measured at Strosbourg (Schmitt et al. 2001).

Data acquisition and presentation

All three laboratories used 43Ca-48Ca double spikes.
Absolute isotope ratios defined with the double spike
technique are dependent on the spike calibration pro-
cedure and normalisation standard. Thus, we present
our data as per mil differences relative to a given refe-
rence value. The isotopic composition of calcium is
expressed in the §-notation (844/40Ca and §44/42Ca),
with the heavy isotope in the nominator using the same
convention as in |ighf stable isotope ono|ysis (e.g. 6180):
/44Ca/40Ca

§44/40Cq = (44Ca/40Ca 1)*1000 (1)

'somple reference ~

§44/42Ca = (44Ca/42Ca gy e/ *4Ca/42Ca *1000 (2)

'sample reference ~ ])

Presenting results in both notations is necessary
here, as both are currently in use. 40Ca and 44Ca are
the two most abundant Ca isotopes and provide a
mass range of four atomic mass units, i.e. a relative
mass difference of 10%. Most publications to date
have applied these two isotopes to present their data.
Halicz et al (1999) proposed the use of 42Ca instead
of 40Ca. Their instrumental set up (multi-collector
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ICP-MS) did not allow accurate definition of 40Ca due
to the presence of 40Ar from the Ar plasma. An advan-
tage of the use of 42Ca instead of 40Ca is the absence
of any radiogenic increase in that isotope (see below)
allowing the definition of the natural fractionation
using a single measurement on any terrestrial sample.
On the other hand, the relative isotope abundance of
42Ca is low (0.647% of total Ca). Moreover, the lower
mass difference between 42Ca and 44Ca results in
lower natural variation of the 42Ca/44Ca ratio and so
reduces the resolution of the method to one half.

Radiogenic increase in 40Ca caused by 40K decay
in a given sample can be determined by measuring
an unspiked aliquot and normalise the 40Ca/44Ca
ratio to another stable Ca isotope ratio. However, due
to the low relative isotopic abundance of 40K (0.0117%
of total K) and the high relative isotopic abundance of
40Ca (96.941% of total Ca), only minerals or rocks with
K concentrations exceeding Ca concentrations show a
significant radiogenic 40Ca increase. Based on these
theoretical expectations, samples with Ca concentra-
tions greater than K concentrations are genero”y
assumed to avoid variations due to radiogenic 40Ca
(e.g. Skulan et al. 1997, De la Rocha and DePaolo
2000). Furthermore, none of the samples measured by
Russell et al (1978) or Zhu and I\/\ocDougoH (1998)
showed any isotopic variation except natural mass
dependent fractionation, noting that unspiked runs
were executed in these studies.

In the present study, unspiked runs were performed
in Bern and Kiel on all reference samples except
seawater. None of them revealed any significant
increase in 40Ca. Further, 44/42Ca values measured
directly in Strasbourg (including seawater) were identical
to §44/42Ca values calculated from §44/40Ca assuming
the absence of radiogenic 40Ca: §44/42Ca
[(844/40Ca)/(43.956-39.963)}* (43.956-41.959).

Therefore, significant discrepancies in Ca isotopic

composition due to radioactive decay of 40K can be
excluded for the samples analysed here.

Details of analytical techniques are given elsewhere
(ng|er et al. 2000, Schmitt et al. 2001, Heuser et al.
2002). The method of seawater purification used in
Bern is described in Appendix A.

Results and discussion

The compi|eo| results of different measurements

on reference samples are presented in Table 1.
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Table 3.

The calcium isotopic composition of modern seawater

measured at the Institute of Geological Sciences, Bern

FANDARDS
) NEWSLETTER

The Journal of dards and

Location Sample Depth (m) 844/40Ca 2 SE 844/42Ca
Indian Ocean (Southern Arabian Sea) 24 CTD Deep Sea 0.52 = 0.12 0.26
Atlantic Ocean (S. England) ATL-OC Surface 0.42 +0.15 0.21
Pacific Ocean (North Rift Zone) 52 CTD 1637 0.45 +0.15 0.23
IAPSO standard seawater (batch P135) IAPSO Surface 0.54 += 0.19 0.27

2 SE 2s standard error of the measurement. 544/40Ca values of modern seawater are normalised to CaF, reference sample.
544/42Ca values are calculated (conversion per atomic mass unit, see text for discussion). Sample ATL-OC was previously analysed by

Schmitt et al. (2001)

Uncertainties are given at the 2s level. Data sefs from
Bern and Kiel are normalized to the CaF, reference
sample, whereas the data set of Strasbourg is referred
to an average value of ocean water. Mean seawater
measurements at Bern and Kiel resulted in §44/40Cq
values of 0.48 = 0.11 and 0.41 = 0.13 relative to the
CaF, reference sample, respectively. The apparent bias
when compared with the data from Strasbourg in
Table 1 is the direct consequence of these different
normalisation procedures. When referred to the same
reference sample, values of all three laboratories are
identical within analytical uncertainties, precluding any
interlaboratory bias.

Table 2 shows the relative deviations in §44/40Cq
(844/42Ca) of two pairs of selected reference samples
relative to each other. The deviations are defined for
NIST SRM 915a and seawater and for the two
Johnson Matthey (Lot 4064 and 9912) reference
samples. Uncertainties reflect the 2s standard error
propagated from Table 1. Propagated errors for the
difference of the two Johnson Matthey reference
samples are larger due to the limited number of anal-
yses. The weighted average of the difference in
344/40Ca between NIST SRM 9150 and seawater is
calculated to be -1.88 = 0.04%o and -11.95 = 0.13%0
for the two Johnson Matthey reference samples.
The corresponding means and uncertainties (2s) in
844/42Ca are -0.94 = 0.07 and -597 = 0.05%o, res-
pectively. Again, the results of all three laboratories
are identical within uncertainties. In addition, the
deviation of both Johnson Matthey reference samples
measured by Russell et al (1978, 44/40Ca = -11.83
+ 0.28%o0) is identical within uncertainties to the

weighted average of the three laboratories.

Present and previous measurements at Bern (Table
3), GEOMAR and Strasbourg of the Ca isotopic com-
position of modern seawater, including IAPSO, support

17

earlier observations of Ca-isotopic homogeneity bet-

ween Earth’s oceans and at different water depths.

Based on the general & equation the d-values
of samples can be easily converted to the different
reference standards as long as the conversion factor of
both standards is known. Accordingly, the §44/xCa
values normalized to NIST SRM 915a can be conver-
ted to 844/xCa values related to seawater in the

following manner:

344/ Caigyys,, = [(103 844/ Caigy st spm 15 +1)

(103 844Cayst spm 15a/5w +1) 114103 (3)

The subscripted indices in the formula correspond
to the deviation sample-seawater (844/xCasg,,s,) and
sample-NIST SRM 915a (844/xCac nist skm 915q)- X
represents either mass 40 or 42. As listed in Table 2,
the weighted average value to describe the conversion
factor between NIST SRM 915a and seawater
(844740Casr srm 915a/5w) 15 -1.88 (844/42Cast spm
915a/sw = 0.94).

Within the existing analytical precision, equation 3
can accurately be approximated by equations 4 and 5:

(4)

344/40Casg, /5, = 844740Cag, /st srm 9150 = 1-88
344/42Cag, /5, = 344/ 42Cagq st srm 9150 - 0.94

()

The definition of the difference between NIST SRM
915a and seawater provides a necessary reference for

published and future oceanographic studies.

Summary and conclusions

A set of calcium reference materials provides
consistent §44/40Ca ratios (and corresponding calcula-
ted and measured §44/42Ca ratios) within statistical
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uncertainties in three European laboratories (Bern,
GEOMAR, Strasbourg). The relative deviation of
344/40Cq (944/42Ca) of two pairs of reference samples
(NIST SRM 915a and seawater, Johnson Matthey Lot
4064 and Lot 9912) shows very good correspondence,
the latter being further compatible with previous results
of Russell et al. (1978). Therefore, no interlaboratory
bias correction is necessary and the Ca isotope data
of the three laboratories are directly comparable with
each other when expressed in 844/40Ca or §44/42Ca

notation.

In conclusion, therefore, NIST SRM 915q, as a
widely available Ca certified reference material, and
seawater, as an important geological reservoir, have
been characterised here and NIST SRM 9154 is propo-
sed as the international standard to which measure-
ments should be referenced. The difference of
§44/40Ca of NIST SRM 915a to seawater is defined as
1188 = 0.04%o (844/42Cayst sam otsarse = -0.94 =
0.07%o). The simplified descriptive equation for this
relation is 844/40Casg/s,, = 844/40Casq st SR 9156
- 1.88 (044/42Caigq/s,, = 844/42Caisq nist skm 9150 - 0-94).
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Purification of seawater samples in Bern

5 ul of seawater was processed through chemical
separation. A 43Ca-48Ca double spike was added to
the samples prior to purification of Ca. Microcolumns
containing 10 ul AP-MP-50 (200-400 mesh) cation
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exchange resin and HCI chemistry were used. This was
necessary to remove remaining interfering elements
such as potassium and strontium that might act as
potential isobaric interferences. The chemical separa-
tion efficiency for Ca was close to 100%. Total proce-
dural blanks in our work were below 1 ng and there-
fore had a negligible effect on the isotopic data.
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I1.6 CONCLUSION

Dans la deuxiéme partie de cette étude nous avons présenté les développements analytiques
qui ont abouti a la mesure des isotopes du calcium par TIMS au Centre de Géochimie de la
Surface. La préparation des échantillons s'effectue par séparation chimique, en passant les
échantillons sur une colonne en quartz de 0,6 cm de diametre contenant la résine cationique
échangeuse d'ions Temex 50W-X8 (200-400 mesh) afin de séparer le Ca de Mg, K et Sr,
susceptibles de créer des interférences au cours de la mesure au spectrometre de masse. Sous
HCI 1,5 N, la hauteur de résine est de 13,3 cm. HCI 1,5 N a été employé pour le chargement de
I'échantillon sur la colonne et son ¢élution. Le facteur de fractionnement survenant lors de ce
protocole de chimie a été¢ déterminé en suivant le protocole décrit par Russell et Papanastassiou
(1978). 11 a été trouvé comparable a leur valeur (3 %o par u.m.a). C'est pourquoi 100 % du pic
du Ca ont été récupérés pour éviter des effets de fractionnement des isotopes du Ca au cours de
la séparation chimique. En effet, le protocole de mesure au spectrometre de masse présentement
défini pour les deux rapports isotopiques **Ca/*’Ca et *'Ca/*Ca, susceptibles de fournir des
informations complémentaires, requiert de séparer 1'échantillon de Ca en deux aliquots apres
chimie. Un double spike *Ca-**Ca est ajouté a l'un d'eux afin de corriger le fractionnement
instrumental survenant au cours de la mesure des isotopes du Ca par TIMS (Russell et al.,
1978). Le rapport **Ca/**Ca sert ensuite pour la loi exponentielle. La déconvolution des deux
mesures, I'une de 1'échantillon non spiké, 1'autre de 1'échantillon spiké permet alors d'avoir acces
aux deux rapports isotopiques recherchés. Le protocole de chimie précédent a en outre permis
de récupérer successivement les pics de Ca, Sr et des REE. Aucun effet de matrice n'a été
observé et la reproductibilité des protocoles de chimie entre les différentes colonnes a été
vérifiée. Les résultats n'ont été présentés que pour l'eau de mer et un phosphate. Des tests de
calibration ont toutefois été effectués pour les différents types d'échantillons de la présente

¢tude (eau de pluie, de riviere, de nappe, hydrothermale, plante...).

Les compositions isotopiques en Ca mesurées par TIMS ont ensuite été exprimées sous la
notation §. L'absence de standard international fiable et commun a tous les laboratoires a
conduit a proposer l'eau de mer comme standard interne en accord avec 1'étude de Zhu et
MacDougall (1998). L'eau de mer actuelle a en effet une composition isotopique en Ca

constante, en raison du long temps de résidence du Ca. Les valeurs de *°Ca/**Ca de 45,143 +
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0,003 et de 2ca/MCa de 0,30563 £+ 0,00002 ont été déterminées pour l'eau de mer et seront
employées comme standards pour 1'étude océanographique décrite dans la troisiéme partie.
Toutes les mesures seront par la suite référées a ces valeurs pour €tre exprimées sous la forme
de 8*'Ca et de 3"*Ca. Pour s'assurer de la bonne reproductibilité des mesures, pratiquement
chaque échantillon naturel a ét¢ mesuré au moins deux fois. La reproductibilité externe de 15
mesures d'un échantillon d'eau de mer pris comme standard interne est de 0,2 %o (25) dans
l'intervalle de confiance de 95 % pour le rapport isotopique **Ca/*Ca, ce qui est du méme ordre

de grandeur que pour les autres laboratoires.

Une intercalibration entre trois laboratoires européens (le Centre de Géochimie de la
Surface de Strasbourg, I'Institute of Géological Sciences de Berne et le Geomar de Kiel) a
finalement ét¢ menée afin de comparer les compositions isotopiques en calcium mesurées dans
d'autres laboratoires. Nous avons notamment montré que la plupart des compositions
1sotopiques en calcium actuellement publiées peuvent étre directement comparées a la présente
¢tude, sans induire de biais inter laboratoire, lorsqu'elles sont exprimées par rapport a un
standard commun mesur¢ par ces différentes études: 1'eau de mer. Les compositions isotopiques

en calcium de I'eau de mer et d'un standard carbonaté du NIST, le SRM 915a ont par ailleurs été
corrélées Il'une a lautre par la relation: & 44Cdéch Jedm =6 44caéch / SRM 9154 —1.88

(0 42Cdéch Jedm =0 42C61éch / SRM9154 — 0.94), les indices éch et edm signifiant échantillon et eau

de mer, respectivement. Il a ainsi été proposé d'exprimer ultérieurement les mesures des
isotopes du calcium par rapport au SRM 915a, l'eau de mer étant un standard "secondaire"

(interne), intéressant notamment pour les études océanographiques.

Le protocole de mesure décrit dans cette partie a ensuite été¢ appliqué a 1'étude du bilan

océanique présent et passé du Ca, comme nous allons le découvrir dans la troisiéme partie.
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III.1 INTRODUCTION

Le fractionnement instrumental une fois identifié et éliminé, nous avons directement acces
au fractionnement naturel. Le protocole de mesure des isotopes du calcium par TIMS décrit
dans la deuxiéme partie a ainsi été appliqué a une étude océanographique. Celle-ci a consisté en

la détermination du bilan océanique présent et passé¢ du Ca.

Le bilan océanique du Ca est en effet controlé par l'altération continentale et océanique,
mais aussi par la sédimentation carbonatée des océans. Or ces deux processus affectent le cycle
du CO,. L'étude des bilans océaniques du calcium renseigne donc sur les variations passées du
cycle du carbone et sur les parametres qui le contrdlent, telle que la température et donc les

climats (p. ex. Berner et al., 1983; Lasaga et al., 1985, Raymo et al., 1988).

Deux axes de recherche ont orienté ce travail. Le premier a consisté en une étude combinée
des variations isotopiques du Ca, de 'O et du Sr dans les dépots sédimentaires (phosphates) du
Mioceéne comme enregistreurs paléo-océaniques. Il n'existe, en effet, a ce jour qu'une seule
étude qui se soit intéressée aux variations océaniques passées des isotopes du Ca (De La Rocha
et DePaolo, 2000). Cette ¢étude pose cependant comme postulat que les enregistrements
sédimentaires de carbonates marins reflétent directement les variations de 1'eau de mer, sans le
démontrer. C'est pourquoi d'autres processus susceptibles d'affecter la composition isotopique
en calcium des phosphates tels que la température, la diagenése, le taux de précipitation ont
également été envisagés au cours de ce travail de doctorat. Ceci nous a permis de discuter le
bilan océanique passé du calcium. Le deuxieme axe de recherche abordé au cours du doctorat a
porté sur 1'étude des isotopes du Ca dans les eaux naturelles. A une échelle régionale, 1'étude de
la composition isotopique en Ca d'eaux de la vallée du Rhin supérieur permet de comprendre
les mécanismes controlant les variations de ces isotopes dans les eaux continentales. A une
échelle plus globale, I'analyse de quelques grands fleuves et d'eaux hydrothermales permet de
caractériser la composition isotopique en Ca du flux arrivant aux océans. Ceci permet de

discuter le bilan océanique actuel du Ca.

Les notations retenues pour cette troisiéme partie sont celles décrites par les équations
(IL5.1) et (I.5.2) mais en remplacant §*4Ca par 5%Ca et 8"**Ca par 5%Ca. L'eau de mer a

pour sa part servi de standard.
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III.2 ENREGISTREMENT DES VARIATIONS PASSEES DE §*Ca DE L'OCEAN
DANS LES PHOSPHATES MARINS

Cette étude a ét¢é menée afin de déterminer si les phosphates marins sont de bons
enregistreurs paléo-océaniques. Les variations isotopiques en Ca, Sr et O de 11 phosphates
marins authigéniques datant du Mioceéne et du Pléistocéne ont ainsi été étudiées. Il ressort
notamment de ce travail que les variations en 3*'Ca sont faibles comparées aux variations
correspondantes en 8'°0. Les valeurs de 8'*Ca ne sont en outre pas contrdlées par la
température puisqu'elles ne sont pas corrélées aux valeurs de 8'°0. Il est probable que les
valeurs en 8*Ca de ces phosphorites reflétent les paléo-variations de 8**Ca de l'océan, mais
contrairement au Sr, pas la composition de I'eau elle-méme. Les compositions isotopiques en
Ca et en Sr sont découplées avec l'age stratigraphique. La composition isotopique en Sr est en
effet enrichie en compos¢ radiogénique, alors que les compositions isotopiques en Ca
demeurent plutdt stables. Tous les échantillons présentement étudiés ont des valeurs en &**Ca
inférieures a celles de I'eau de mer actuelle. Ceci suggere une discrimination envers les isotopes

lourds du Ca au cours de la formation des phosphates.

Lorsque ces phosphates sont a présent comparés a des sédiments carbonatés du Mioceéne
(De la Rocha et DePaolo, 2000), les variations des isotopes du Ca de ces deux systémes sont
globalement similaires. Un biais systématique et plus ou moins constant est observé entre les
carbonates et les phosphates: ces derniers sont légérement moins enrichis en **Ca comparés aux
carbonates. Ce biais a été relaté a un fractionnement de masse cinétique fonction du minéral
considéré, au cours de sa précipitation a partir de 1'eau de mer. La composition isotopique en
8*Ca plutot stable observée pour les phosphorites 4gés entre 19 et 9 Ma met en avant un
fractionnement d'environ 1,1 %o entre 1'eau de mer et les phosphates. Cela suggére que l'eau de

mer a été en état stationnaire par rapport au calcium durant cette période.

Ce travail est présenté ci-apreés sous la forme d'un article sous presse a Geochimica

Cosmochimica Acta.
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II1.2.1 Introduction

Following the demonstration of biological fractionation (Skulan et al., 1997; Zhu and
MacDougall, 1998) Ca isotopes have been used as a tracer of biomineralisation (Skulan and
DePaolo, 1999), of the global calcium cycle (De La Rocha and DePaolo, 2000) and of marine
paleotemperatures (Nagler et al., 2000). Of special importance is the observation that biological
fractionation discriminates against heavy isotopes and that this phenomenon plays a major role
in regulating the Ca isotopic composition of terrestrial calcium. Therefore, biological activity
not only removes calcium from seawater (Ferris et al., 1994; Stumm and Morgan, 1981; Berner
et al., 1983) but also depletes the ocean in the light calcium isotopes. The Ca isotopic
composition of modern seawater collected world-wide at various depths is constant (Zhu and
MacDougall, 1998; De La Rocha and DePaolo, 2000; Schmitt et al., 2001). This is due to the
Ca residence time (~1 Ma; Broecker and Peng, 1982; Zhu and MacDougall, 1998) which is
long compared to the mixing time of ocean water (10° years). Therefore, paleo-oceans were

likely homogeneous with respect to Ca isotopic composition at a given time.

Ca isotope geochemistry is in many ways still in its infancy. Only a few fractionation
factors are known for biomineralisation processes (Skulan et al., 1997; Skulan and DePaolo,
1999; Halicz et al., 1999; De La Rocha and DePaolo, 2000) and, while temperature appears to
influence fractionation in some species of foraminifera (Skulan et al., 1997; Zhu and
MacDougall, 1998; De La Rocha and DePaolo, 2000; Négler et al., 2000) it is not clear by
exactly how much nor how widespread this phenomenon is. Therefore, the best phase to use
(e.g. foraminifera, bulk carbonate, carbonate fine fraction) for the reconstruction of the Ca
isotopic composition of seawater through time is not yet agreed upon. Skulan et al. (1997)
published for the first time data on the variation of 8**Ca values in marine carbonate sediments
(carbonate ooze, chalk...) over the last 160 Ma. Additional data covering the last 80 Ma have
been published by De La Rocha and DePaolo (2000). However, such bulk sediments may yield
misleading results because they can contain extremely fine-grained components such as
coccoliths that may be highly fractionated with respect to Ca isotope ratios during
biomineralisation and that tend to re-crystallise more easily even during slight diagenesis than

foraminifers or phosphorites (Zhu and MacDougall, 1998; DePaolo and Finger, 1991).

Therefore, we propose to test the suitability of another material, marine phosphorite

peloids, for the reconstruction of the Ca isotopic composition of seawater. The phosphorite
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peloids used for this study originate from different continental platforms (North Carolina,
California, Peru and Malta island). It has been shown that these authigenic phosphorites formed
in Sr and Nd isotopic equilibrium with seawater (MacArthur et al., 1990; Stille, 1992; Stille et
al., 1994; Stille et al., 1996; Riggs et al., 1997; Riggs et al., 2000). Hence these apatites are
likely to be suitable for reconstruction of the evolution of the Ca isotopic composition in
seawater during the Miocene. Since there is a strong Ca isotope fractionation between marine
sediments such as limestone, chalk, gypsum and carbonate ooze and seawater (Russell et al.,
1978; Skulan et al., 1997; Halicz et al., 1999), such fractionation between phosphorites and
seawater is also expected, and the extent and mechanism causing this fractionation remains to
be investigated. Further, O isotope fractionation measured in phosphorites reflects variation of
temperature as well as changes in 8'°0 values of seawater (Shemesh et al., 1983; Shemesh et
al., 1988). The temperature dependence of Ca fractionation is therefore tested by analysing

oxygen and calcium isotope ratios on the same samples.

111.2.2 Methods

II1.2.2.1 Sample description

For the present study eleven marine and authigenic Miocene and Pleistocene peloidal
phosphate grains have been analysed (Table II1.2.2). The fine sand-sized peloids form as
disseminated grains below and at the sediment-water interface in response to the degradation
of organic matter in nutrient-rich, suboxic shelf environments (Jarvis et al., 1994; Riggs et
al., 2000). The degradation of organic matter liberates PO4” to solution, which together with
CO32' derived from the oxidation of organic matter, reacts with Ca’" and F ions from
seawater to form carbonate fluorapatite (francolite). The general formula for the carbonate

fluorapatite is: Caj-a-5Na.Mgh(PO4)6-x(CO3)xy-,X(CO3.F)y(SO4).F> (Jarvis et al., 1994).

The presently studied samples originate from phosphate-rich sediments of the North
Carolina and Peru continental margin, from carbonate platform and shelf sediments of the
Maltese platform and from the Monterey Formation in California. The two Californian
samples precipitated in North Pacific seawater, the sample from Peru in South Pacific
seawater, the five North Carolina samples in North Atlantic seawater, and the three samples
from Malta island in Tethys seawater. The major episodes of phosphogenesis on the Malta

shelf occurred between 24 and 16 Ma and can be correlated with synchronous episodes of
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phosphogenesis along the western North Atlantic (Jacobs et al., 1996). The ages of formation
of the studied apatites range between 24 and 0.5 Ma, as deduced from their ¥’Sr/*®Sr ratios
and the contemporaneous seawater ° Sr/*°Sr curve (Hodell et al., 1991). The peloidal
phosphate grains (Figure III.2.1a) manifest stronger chemical stability than other phosphate
materials, such as bones, teeth and vertebrae (Riggs et al., 2000). Only the Californian
samples are less well preserved and show a rough and corroded surface (Figure 1I1.2.1b). A
previous study suggests that some of the Miocene Monterey Formation phosphorites have

been diagenetically altered at various stages of burial (Kastner et al., 1990).

1@@ym WD323 13K

Figure 1I1.2.1: ESM pictures of (a) well preserved North Carolina apatite grain, and (b) less well
preserved apatites from California presenting a rough surface.

111.2.2.2 Analytical methods

The phosphate peloidal grains were hand-picked to 99% clean under a binocular
microscope. Powdered samples were treated with 0.5 N acetic acid in order to remove Sr-rich
calcite overgrowths and rinsed with distilled water prior to dissolution in 6 N HCI (Stille et
al., 1996). Approximately 20 pg of sample was analysed following techniques described in
detail by Schmitt et al. (2001). The phosphates were dissolved in bidistilled HCI, evaporated
to dryness, re-dissolved in 1.5 N HCI and centrifuged before being loaded on AG 50W-X8
(200-400 mesh) ion-exchange resin in a 0.6 cm diameter quartz column. 1.5 N HCI was used
to remove interfering isotopes of Sr, Mg and K. Fractionation effects occurring during the
chromatographic clean-up were found to be comparable to earlier published values (Russell
and Papanastassiou, 1978; up to 3 %o per amu). Therefore, the Ca yield is 100 % to avoid

significant fractionation of Ca isotopes. No matrix dependent change of column calibration
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were observed. The calcium peak was regularly checked by column calibration using the
chemical matrix of the phosphate peloids and ICP-AES analysis (with a detection limit of
0.005 mg/l and a precision better than 5 %). A drift in the calibration was never recorded.
Nevertheless, to avoid ageing of the resin, it was systematically changed after 10 column
runs. The procedural blank was about 0.25 pg Ca, which is more than 1500 times smaller
than the smallest processed sample. Blank corrections were, therefore, negligible for all

samples.

Each sample was separated in two aliquots containing 10 pg of Ca. One of the
aliquots was mixed with a *Ca-**Ca tracer. The aliquots were loaded with H;PO, on Ta
filaments and introduced in a VG sector TIMS instrument for mass spectrometric analysis.
Most of the samples were analysed at least twice including chemical preparation and

separation.

Because radioactive decay of **K may cause small variations in radiogenic *°Ca, a
double spike technique including two mass spectrometer runs for each sample has been

applied: one for a spiked aliquot and another for an unspiked one, at an ion current of

6.0+12%10""1 4 for the most abundant isotope *°Ca. The running procedures on the mass
spectrometer as well as the data reduction and fractionation correction have been described
previously (Russell et al., 1978; Galer, 1999; Schmitt et al., 2001). According to the
nomenclature of previous studies, analytical results are presented in terms of delta values in

per mil defined as the difference between **Ca/*°Ca or **Ca/*Ca of a sample and a standard.

However, the standard routinely measured is not ultrapure CaCOs as used by Skulan
et al. (1997) but the present-day seawater isotopic composition which has been shown to be
uniform within the analytical reproducibility of previous studies (Zhu and MacDougall, 1998;
Schmitt et al., 2001). In addition, three carbonate standards, including the SRM 915a have
also been measured and show coherent values with those obtained by Russell et al. (1978)

(Table II1.2.1).

Table 111.2.1: 0"Ca (%) in CaCO; standards.

Russell et al, 1978 ° This study °°

Johnson Matthey, Lot n® 9912 -1.0+£0.2 (n=1) -1.42+0.11 (n=4)
Johnson Matthey, Lot n°® 4064 -12.8 £ 0.3 (n=9) -13.49 £ 0.19 (n=3)
Standard Reference Material (SRM) 915a - -1.89 + 0.08 (n=2)

° Compared to the CaF; standard °° Compared to the seawater standard
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A detailed study on a set of Ca standard material provides consistent 5*'Ca ratios
within statistical uncertainties in three European laboratories (Bern, GEOMAR, Strasbourg)
and suggest that seawater and NIST 915a are potential common calcium reference materials
(Hippler et al., 2003). An Atlantic seawater sample has been chemically processed 15 times
in order to determine the external reproducibility of the whole analytical procedure. The 15
measurements yield a **Ca/*’Ca ratio of 0.022151 + 0.000004, where uncertainty is the two
sigma deviation (Figure I11.2.2). The analytical precision achieved by this procedure is also

0.20 %o (20 at the 95% confidence level).

0.022161 - T
) ) B
ég | ! + 'S
LIPS SRR
§o.022151 ;.\LTI ‘0T¢”

3 SR SE . I G
_ 1 I 1
0.022141 - =

0 2 4 6 8 10 12 14 16

Measurements

Figure 11.2.2. External reproducibility of 15 measurements of an Atlantic seawater sample. The
different values correspond to different measurements as well as to different chemical separations.
The mean value as well as the 2o deviation (45.145 = 0.009) are given and represented by the
straight line and the dashed line respectively. This value is close to that published earlier (45.143 +
0.003; Schmitt et al., 2001) which was taken as a standard value in this present study.

Referring the measured values to seawater as a common standard allows to compare
data from different laboratories (Zhu and MacDougall, 1998; Schmitt et al., 2001; Hippler et
al., 2003). Using the seawater isotopic composition defined earlier (Schmitt et al., 2001),
analytical results are expressed in terms of §**Ca and 6**Ca (in permil) defined as:

5§%ca = {(44&1/ 40Ca)

sample

/0.022151 - 1}- 103

and 54%Ca ={*ca/ “2ca)

sample

/3.272 —1}-103

8*Ca yields information on fractionation processes but also on possible *’Ca excess

resulting from g decay (Marshall and DePaolo, 1982; 1989; Marshall et al., 1986; Nelson
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and McCulloch, 1989; Shih et al., 1994; Fletcher et al., 1997a; Néagler and Villa, 1999),
whereas 8**Ca only reflects fractionation processes. The Ca isotope data are given in Table

I1.2.2.

Table II1.2.2: Strontium isotopic age data, Ca, Sr and O isotopic composition of 11 phosphates and
calculated paleotemperatures.

Sample Location Embayment  Sr age (Ma) T VseMsr” §%ca 2 Omean 5%ca 2 Gmean . N° measurements §"0" T(C)?
Pho 5682 Peru 048" 0.70915(2) T -1.08 0.11 -0.49 0.05 2 - -
Pho 5553 California Monterey 9.90 " 0.70886(2) T 098 0.17 -0.41 0.10 1 24.0 82°%
Pho 5554 16757 0.7086822) " -1.06  0.14  -0.56  0.07 2 173 32.7%
OB 53-14 North Carolina Onslow Bay 9.00 ° 0.70888(1) ° -1.10 0.11 -0.55 0.10 1 23.3 112°%
OB 3-7 10.78 © 0.70884(1) © -1.12 0.16 -0.51 0.10 1 - -
OB 24-9 18.50 ° 0.70858(1) ° -0.88 0.14 -0.46 0.10 1 23.6 56%
OB 64-20 19.04 °© 0.70854(1) ° -1.08 0.27 -0.56 0.13 4 233 6.9%
GH 8.5R Aurora section 18.76 ° 0.70856(1) ° -0.91 0.14 -0.44 0.10 1 - -
FG 41 Malta Ir Rih Bay Section 17.08 °° 0.70870(1) °° -0.86 0.18 -0.33 0.14 2 224 10.8°%
FG 17 21.98 °° 0.70840(1) °° -0.53 0.14 -0.24 0.08 2 22.0 12.5%
FG 8 24.30 °° 0.70826(1) °° -0.76 0.16 -0.46 0.08 4 21.2 15.9%

" The Sr age dates were obtained by using the regression analysis of Hodell et al. (1991) with
estimated errors of = 0.48 Ma at the 80% CI and + 0.74 Ma at the 95% CI.

° Riggs et al. (2000); °° Jacobs et al. (1996); * this study

" Uncertainties (20 of the mean) of the ¥ Sr/*°Sr ratios are in parenthesis

" for more than one measurement, uncertainties (20 of the mean) refer to the external reproducibility.
$ Paleotemperatures were calculated using the equation of Longinelli and Nuti (1973):

t=1114-43=%(0 89 s 18Osw) , where 6"°0 and 60, refer to the oxygen isotope compositions of

the phosphate and seawater, respectively.
56" 04, = 0 %0 SMOW; % "0, = -1 %0 SMOW, ™ 15 = 0.2 %o

To measure the Sr isotopic composition, 400 ng of cleaned phosphate samples were
dissolved in 6 N HCI, evaporated to dryness, redissolved in 4 N HCI and centrifuged before
being loaded on 1 ml AG 50W-X12 (200-400 mesh) anion exchange resin in quartz columns
using HCI and ammonium citrate as eluents. The *’Sr/**Sr ratios were measured on a VG
Sector mass spectrometer using dynamic multicollection mode (Steinmann and Stille, 1997).
Peloidal phosphate model ages were calculated using the regression equations for the
¥7Sr/*Sr isotopic compositions of seawater as a function of age developped by Hodell et al.
(1991). Within the age ranges of 0 to 2.5, 16 to 8 and 24 to 16 million years ago (interval N-I,
N-V and N-VI, respectively, of Hodell et al., 1991), the Sr derived ages have a stratigraphic
resolution for the 95 % confidence interval of £ 0.56 Ma, = 1.36 Ma and + 0.74 Ma,

respectively (Hodell et al., 1991). The Sr isotope data are given in Table 111.2.2.

Oxygen isotope compositions have also been measured on 8 phosphate samples at
the University of Tiibingen. Approximately 15 mg were analysed following techniques

described in detail in Vennemann et al. (2002), adapted after Crowson et al. (1991) and
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O’Neil et al. (1994). Samples were soaked for 12 hrs in 2.5 % NaOCI to remove soluble
organic matter, washed several times in distilled water and then soaked for 48 hrs in NaOH to
remove humic acids. After several rinse cycles with distilled water, the phosphate was
dissolved in HF, the eluate neutralised with KOH and subsequently precipitated as Agz;PO4
by addition of an ammoniacal silver nitrate solution. Filtered, washed and dried crystals of
Ag;PO4 were reacted with known amounts of graphite in sealed silica tubes to produce CO,.
The oxygen isotope composition of the CO, was measured on a Finnigan MAT 252 mass
spectrometer. Oxygen isotope compositions of hydroxyapatite are expressed in the d-notation
(8'%0) in permil relative to Standard Mean Ocean Water (SMOW). Replicate analyses of the
phosphorite NBS-120c from Florida gave values of 21.8 %o + 0.2 %o (1 o, n = 2) during the
course of these analyses. Our in-house standards HA (synthetic hydroxyapatite) and GW-1
(recent shark tooth material) had 8'80 values of 17.6 + 0.2 % (1o,n=2)and22.2+0.2 (1 o,
n = 2), respectively The 8'°0 values of the samples and corresponding temperatures are given

in Table 111.2.2.

111.2.3. Results

111.2.3.1 Spatial and temporal variations

In a 8**Ca versus 6*Ca diagram the samples plot along a mass fractionation line
defined as §"Ca = 2#8"Ca + 0.2 (Figure IIL2.3). Malta FG 17 sample is the least
fractionated compared to seawater, whereas the Californian Pho 5554 as well as the North
Carolina samples OB 53-14, OB 3-7 and OB 64-20 are the most fractionated samples. No
YCa excess due to *°K desintegration can be detected within the + 0.2 %o external
reproducibility of this study. The measured Ca isotopic values are, therefore, consistent with
mass-dependent fractionation and both isotopic ratios, **Ca/*°Ca and **Ca/**Ca furnish
similar information. Further discussion will consequently only rely on 8**Ca to compare the

results directly with those published earlier.
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Figure 111.2.3: 6*Ca vs 6”Ca diagram. All the 11 phosphate samples plot along the mass
fractionation straight line defined as 5*Ca = 2.6"Ca + 0.2.

In Figure III.2.4a the 8*Ca values of the 11 marine phosphates are plotted against
their corresponding *’Sr/**Sr values. Noteable is the absence of a correlation between the
*Ca/*Ca and ¥’Sr/**Sr ratios (R* = 0.49). The §*'Ca values of the studied phosphates range
between -1.12 and -0.53 whereas the Sr isotopic values increase from 0.70840 to 0.70915
between 24 and 9 Ma. The samples from Carolina (16.8 to 10 Ma), California (19 to 9 Ma)
and Peru (0.5 Ma) have very similar 5*'Ca values. The mean value of the two Californian
samples (-1.02 + 0.09) is the same as that of the five North Carolina apatites (-1.02 + 0.10)
and that from Peru (-1.08 £+ 0.11). However, Malta samples (24.3 to 17.1 Ma) have slightly
lower *°Ca contents. Their 8**Ca mean value (-0.72 + 0.20) points to an enrichment in the
heavier **Ca isotope, compared to the other phosphates. All samples have moreover &"*Ca
values below present-day seawater suggesting that phosphate formation discriminates against
heavy Ca isotopes. This is clearly indicated by the near present-day Peru sample having a

5*Ca of 1.1 %o.
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Figure 111.2.4: (a) Variation of 5" Ca versus *’Sr/*Sr in the 11 studied phosphorites and in present-
day seawater. The 6" Ca mean value as well as the 2o deviation (-1.2 + 0.2, n=9) for 9 out of the 11
apatites are given and represented by the straight line and the dashed line respectively. (b)

Variation of 5" Ca versus 6O in the studied apatites.

111.2.3.2 Temperature variations
8'80 values measured in apatites reflect variation of temperature as well as changes
in 8'%0 values of seawater (Shemesh et al., 1983; Shemesh et al., 1988; Hiatt and Budd,
2001). The onset of major glaciation in Antarctica some 14 Ma ago (e.g. Zachos et al., 2001)
has caused an increase in the 8'*0 value of seawater by about 1 %o. However, this change is

rather small compared to the 7 %o variation in 8'*0 values observed for the phosphorites.
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Water temperatures estimated on the basis of the oxygen isotope composition of
phosphates have been calculated using the equation of Longinelli and Nuti (1973) for marine
phosphates. Between 24.3 and 17.1 Ma, the 8'°0 values of the Malta samples increase
slightly from 21.2 to 22.4 %o. This would correspond to cooling by about 5°C, from 15.9 to
10.8 °C. The 5'*0 values of the slightly younger North Carolina samples indicates about 5 °C
lower formation temperatures of 5.6 to 6.9 °C. The two phosphorites from California (Pho
5553 and 5554) have different 8'°0 values pointing to very different formation temperatures

of 8.2 and 32.7 °C, respectively (Table I11.2.2).

Compared to changes in 8'°O values, the changes in the 8**Ca values are very small
(Figure II1.2.4b). The two California, five North Carolina samples and the Peru phosphate
samples have within error limits identical **Ca. §'0 and §*Ca values of the three Malta
samples are moreover not correlated with each other. Thus, 8**Ca values of phosphorites are

not temperature dependent.

111.2.4 Discussion

For the phosphorites, no **Ca excess due to *°K decay was observable. Therefore, their
8*Ca values, 0.5 to 1.1 %o different from present-day seawater, possibly reflect processes
inducing mass fractionation (Figure II1.2.3). This fractionation could be caused by diagenesis,
temperature or precipitation kinetics. In addition, the variation of §*Ca with time might be the

result of 8**Ca seawater fluctuations. These different parameters shall be discussed below.

I1.2.4.1 8 Ca and diagenesis

It has been shown that the Sr and Nd isotopic compositions of the North Carolina and
the Malta apatites were not affected by diagenetic processes (Riggs et al., 1997; Stille, 1992;
Stille et al., 1994; Riggs et al., 2000; Jacobs et al., 1996). Similarly, other authors have
shown that these sedimentary phosphates are mineralogically and geochemically stable in
unweathered sections and that these phosphate grains retain their original geochemical and
isotopic signals, even with minor diagenetic alteration (Shemesh et al., 1988; McArthur et al.,
1990; Kastner et al., 1990; Compton et al., 1993; Mallinson et al., 1994). The Sr model age
data on paired phosphate peloid and foraminifera samples from the Miocene North Carolina

phosphate sediments are within 0.2 Ma identical and in perfect agreement with the available
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biostratigraphic ages (Riggs et al., 2000). This is also valid for the apatites from the Maltese
platform (Jacobs et al., 1996). Similarly, the 0.5 Ma old phosphorite from the Peru
continental margin has a ¥’Sr/**Sr isotopic composition of present-day seawater. A further
indication of the pristine nature of these phosphorites are their primary seawater type rare-

earth element patterns (Shields and Stille, 2001).

The Californian samples, however, may have known a period of diagenesis (Kastner
et al, 1990); this is especially the case for sample Pho 5554 which has a very different value
of 8'®0 compared to all other samples. Nevertheless, the Ca isotopic composition of this
sample is similar to other phosphates of the same age but from other regions (e.g. Malta FG
41). Thus, it is possible that Ca isotopic compositions remain rather stable in phosphorites
during diagenesis due to their high Ca concentrations (30 % of the weight). Similarly, Skulan
and DePaolo (1999) suggested that since the Ca is the major component of bones, the Ca
1sotope composition would be more resistant to diagenetic processes than other elements

such as Sror C.

I1.2.4.2 5 Ca and temperature

The 5*Ca values of the 8 phosphates from the North Carolina, California and Peru
continental margin remain unchanged over a period of about 19 Ma whereas the *'Sr/*°Sr
ratios of the same samples evolve from 0.70854 (at 19 Ma) to 0.70915 (at 0.5 Ma). Only the
two older Malta samples have slightly higher §*'Ca values at 22 Ma and 24.3 Ma, whereas
the younger 17 Ma old phosphate plots in the range of the remaining apatites from North
Carolina. The 8'%0 values of the two older Malta samples point moreover to higher formation
temperatures of 12.5 to 16 °C whereas the younger phosphates point to lower temperatures

ranging between 8 and 11 °C.

Therefore, it cannot be excluded that the comparatively higher §*'Ca values of 22 Ma
and 24 Ma old apatites from Malta Island reflect a slightly warmer paleo-environment than
those of the younger phosphate samples from Malta, North Carolina and California
(excluding the 8'°0 value of Pho 5554). No correlation, however, exists in general between
8'%0 and 8*'Ca values. Thus, whereas the §*'Ca values remain rather stable during the past
19 Ma, the 8'®0 values increase with decreasing stratigraphic age (Figure II1.2.4b) and,
therefore, are conform with earlier observations on biogenic apatites (Shemesh et al., 1983;

Blake et al., 1997) and foraminifers (Frakes et al., 1992) that point to a general cooling
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during the Miocene. The average temperature difference between the North Carolina and
Malta environments is about 7 °C. The average difference in 8**Ca between the phosphates
from the same localities is 0.30 %o for 8**Ca. This makes a difference of only 0.05 8**Ca per
°C, which is much smaller than the change in **Ca value of 0.24 + 0.02 %o per °C and 0.15
%0 per °C observed by Négler et al. (2000) in the foraminifers G sacculifer and De La Rocha

and DePaolo (2000) in the intertidal foraminifera Glabratella ornatissima, respectively.

Moreover, samples from Malta (FG 41 and FG 17) that have a rather small difference
in oxygen isotope composition corresponding to about 2 °C, have a relatively large difference
in the 8**Ca values of about 0.3 %.. However, samples FG 17 and FG 8, with 8'°0 values
corresponding to a larger temperature difference of about 3.4 °C, have a smaller 8*Ca
difference of about 0.2 %o only. Therefore, higher temperatures of formation cannot be the
important mechanism leading to the higher 5**Ca values in the Malta samples. Consequently,
the temperature does not appear to be the main parameter controlling the *'Ca values of

these phosphates.

II1.2.4.3 The 5" Ca variation: a local or global phenomenon?

Nineteen marine carbonate sediments (carbonate ooze, chalk...) covering the last 80
Ma have recently been analysed for Ca isotopic compositions (De La Rocha and DePaolo,
2000). Their 8**Ca values for the period between present-day and 25 Ma were deduced from
their figure and recalculated against their seawater value in order to compare the carbonate

data with the phosphate data of this study (Figure II1.2.5).

A systematic and more or less constant shift between marine carbonates and
phosphates is observed: the carbonate samples are slightly more enriched in **Ca compared to
the apatites. Only the **Ca minimum at about 18 Ma for carbonates is not observed for the
phosphate samples. More data are necessary to confirm this observation. Since the §*'Ca
maximum at about 22 Ma is observable for both phosphates and carbonates, one may assume
that it reflects a global seawater signal which is not limited to the Tethys seawater. For
samples younger than 19 Ma, the 5*'Ca values remain rather constant and similar to present-
day values for both carbonates and phosphates within external reproducibility. The rather
constant shift between 8*'Ca values of carbonates and phosphates might be related to a
mineral dependent kinetic mass fractionation during precipitation from seawater. If the

precipitation conditions remain stable over a certain period of time, the shift between

125



Troisieme partie

seawater and phosphate Ca isotopic composition remains also stable and the Ca isotopic

composition of the phosphates only changes in response to variations in the seawater 8**Ca.

Sr model age (Ma)
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@ California —®— De La Rocha and DePaolo, 2000
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Malta Present-day seawater

Figure II1.2.5: Variation of 6”Ca isotopic composition of apatite through geologic time (Sr model
age in Ma). Comparison with the evolution of marine carbonates during the same period of time
(after De La Rocha and DePaolo, 2000).

The fact that these marine apatites and carbonates collected at different places of the
world have a rather similar isotopic variation during the past 24 Ma suggests that both
phosphates and carbonates reflect the Ca isotopic variation in seawater rather than changes in
the precipitation rate. This also reinforces the hypothesis of a homogeneous Ca isotopic
composition of the paleoseawater at a given time during the Miocene. Of course, much more
data are necessary in order to get more precise information about small-scale variability or

stability of the Ca isotopic composition in seawater during the past 24 Ma.

111.2.4.4 The oceanic Ca budget

As discussed earlier, present-day seawater is in a steady state with regard to the Ca
oceanic budget (Skulan et al., 1997; De La Rocha and DePaolo, 2000; Schmitt et al., in
press). The rather constant Ca isotope composition observed for both phosphates and
carbonates younger than 19 Ma, indicates that, similar to present-day seawater, steady-state
conditions (i.e. fluxes of weathering and sedimentation remained similar) prevailed within
the late Early Miocene oceans. The situation may have been different, however, during the
Early Miocene (24 to 20 Ma) where carbonates and phosphates manifest a positive 8*Ca
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excursion. During this period, major episodes of collisional tectonics took place in Asia and
the western Pacific and sea level appears to have been rising (Vail et al., 1977). Nevertheless,
seafloor spreading was apparently not important and the volumes of ocean basins probably
remained constant (Hays and Pitman, 1973) Thus, the Ca flux from hydrothermal activities
probably did not change significantly at that time. In contrast, warming of both surface and
bottom seawaters occurred during this period (e.g. Savin et al., 1975). All these conditions
may have led to increased biological carbonate precipitation. Because of the preferential
incorporation of *°Ca in biogenic marine calcium carbonates (Skulan et al., 1997), one would
expect that the ocean becomes depleted in *°Ca leading to higher **Ca/*’Ca ratios with time if
the weathering flux remained the same. This would produce a Ca isotope excursion with
increasing 8**Ca values, as indicated by the two older Malta samples. This episode of marine
transgression and ocean warming however constitutes a special case in the general cooling
trend throughout the Miocene (Frakes, 1979) and the onset of polar glaciation in the Early
Tertiary (Frakes, 1979; Miller et al., 1987). A consequence of this is a decreasing sea level
(Miller et al., 1987) and increasing exposure of larger continental platforms to erosion with
intensified Ca flux to the oceans. This increased weathering flux compensated the effects of
biological fractionation and **Ca depletion and, therefore, decreased the **Ca/**Ca back to

lower values (Figure 111.2.5).

I11.2.5 Conclusion

The Ca isotope variation of eleven Miocene and Pleistocene, authigenic and marine
phosphates is rather small compared to the corresponding 8'*O values. The temperature does
not appear to be the main parameter controlling the 8*'Ca values in phosphates. Similarly, Ca
appears to be rather stable in phosphorites during diagenesis. Phosphorites and carbonaceous
sediments show a similar Ca isotopic variation during the Miocene. However, a systematic and
more or less constant shift between marine carbonates and phosphates exists: the carbonate
samples are slightly more enriched in **Ca compared to the apatites. At 22 Ma both phosphates
and carbonates, collected at different places of the world show the same positive &"*Ca
excursion. This suggests that the **Ca values reflect a global seawater signal and it is likely
that the 5*Ca values of the phosphates reflect the variation in the 8**Ca values of paleo-
seawater but, in contrast to Sr, not the isotopic composition of seawater itself. Furthermore, Ca
and Sr isotopic compositions are decoupled, with Sr isotopic compositions changing to more

radiogenic values while Ca isotopic compositions remain rather stable. The rather constant shift
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between 8"*Ca of carbonates and phosphates might be related to a mineral dependent kinetic
mass fractionation during precipitation from seawater. All samples have 3*'Ca values below
present-day seawater values suggesting that phosphate formation discriminates against heavy
Ca isotopes. The rather stable calcium isotopic composition of Mid-Miocene seawater allows

the application of the earlier proposed foraminifer Ca thermometer for this period of time.

II1.3 LE FLUX DE Ca ENTRANT AUX OCEANS ET LE BILAN OCEANIQUE DU Ca

Les isotopes du calcium ont ¢té étudiés dans les eaux naturelles afin de caractériser la
signature isotopique en 8**Ca du flux arrivant aux océans et de discuter le bilan océanique du
Ca. Ce travail inclut I'é¢tude des isotopes du Ca dans les eaux continentales, a 1'échelle régionale
du Rhin supérieur et la détermination de &*Ca de quelques grandes riviéres et eaux

hydrothermales.

Les résultats indiquent que la variabilité globale de §*'Ca des eaux étudiées est limitée (au
maximum 1 %o) et qu'elle est a relier aux processus de fractionnement en masse. A 1'échelle
locale d'un petit bassin versant (Aubure, Vosges, France), la variation de 8*'Ca est a relier a
celle des proportions d'eau provenant de 1'altération chimique des roches et de solutions de sol
fractionnées par la biologie. A ce titre, les isotopes du Ca pourraient devenir un outil important
pour quantifier I'impact des plantes et de la biosphére sur la chimie des eaux de riviere. A
l'échelle globale, la variabilité en 8**Ca des fleuves échantillonnés a leur embouchure est
également limitée, sans relation avec la lithologie du bassin versant ou le climat. De plus, le
8*Ca d'eaux hydrothermales est uniforme et proche de la valeur moyenne de ces fleuves. En
conséquence, on peut s'attendre a ce que le 8**Ca arrivant aux océans demeure relativement
constant avec le temps et proche de -1,1 £ 0,2 %o. Cette valeur confirme que l'eau de mer
actuelle est a I'état stationnaire par rapport aux isotopes du Ca. Cela n'a pas toujours été le cas
par le passé, comme nous l'avons vu au paragraphe II1.2. Au vu des présents résultats, on peut
s'attendre a ce que ces périodes hors €tat stationnaire soient liées aux variations de l'intensité
des flux entrant et sortant plutét qu'aux variations de leur signature isotopique. Ce travail est

présenté ci-apres sous la forme d'un article accepté a Earth and Planetary Science Letters.
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I11.3.1 INTRODUCTION

The oceanic Ca budget is controlled by continental and oceanic rock weathering as well
as by the oceanic carbonate sedimentation, two processes which significantly affect the CO,
cycle. Assuming that the ocean is maintained at the calcite saturation (Michard, 1989), and that,
during the last 25 Ma, the pH of the ocean was constant and equal to its present-day value
(Lemarchand et al., 2002), it results that the atmospheric CO, partial pressure (Pcoz) is
inversely proportional to the seawater concentration of Ca>”. The Ca isotopic compositions
might then be used to reconstruct paleo-Pco,. The study of the present-day and past oceanic Ca
budget is therefore of interest, since it can give information on past variations of the carbon
cycle and on parameters which control them, such as climatic changes (e.g. Berner et al., 1983;

Lasaga et al., 1985; Raymo et al., 1988).

Previous studies on the oceanic Ca cycle involved either Ca concentrations (e.g.
Wilkinson and Algeo, 1989; Berner and Berner, 1995; Elderfield and Schultz, 1996; De
Villiers, 1998) or Ca isotopic compositions (Skulan et al., 1997; Zhu and MacDougall, 1998;
De La Rocha and DePaolo, 2000). On the basis on their isotopic analysis, Skulan et al. (1997)
and later De la Rocha and DePaolo (2000) concluded that present-day seawater was at steady-
state whereas Zhu and MacDougall (1998) have proposed that the Ca weathering flux could be
greater than the sedimentation one, which implies that present-day ocean is not in steady-state
with regard to Ca. Such a result disagrees with previous works based on the analysis of Ca
concentrations (e.g. Berner and Berner, 1995). The differences in the interpretation of the Ca
isotopic data certainly result from the limited number of available Ca isotopic data, especially
for the weathering flux. Indeed, the latter has been much less studied for Ca isotopes than the
carbonate sedimentation (Skulan et al., 1997; Zhu and MacDougall, 1998; Halicz et al., 1999;
De La Rocha and DePaolo, 2000; Négler et al., 2000). The Ca isotopic composition of the
continental and oceanic weathering fluxes were previously assumed to be close to those of
average igneous rocks from the continents and the oceanic basins (Skulan et al., 1997; Zhu and
MacDougall, 1998; De La Rocha and DePaolo, 2000). Only few water samples have been
studied: four world rivers measured at their mouth and some tributaries (Zhu and MacDougall,

1998). Furthermore, no hydrothermal vent values are available.

The aim of present study is to determine the Ca isotopic composition of the incoming
flux (rivers and hydrothermalism) in order to shed more light to the last 25 Ma oceanic Ca

budget. In a first step, we therefore define the regional variability of Ca isotope ratios in natural
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waters and we try to understand the parameters which control them. To do that, we studied
several water samples at three different scales (local, regional and global). In a second step, we
compare this mean incoming Ca isotopic flux to the outcoming one determined by earlier
studies (Skulan et al., 1997; Zhu and MacDougall, 1998; Halicz et al., 1999; De La Rocha and
DePaolo, 2000; Négler et al., 2000). This allows us to rediscuss the question of the oceanic Ca
budget.

I11.3.2 Material and Methods

1I1.3.2.1 Sample description

The study presents Ca isotope data of natural waters from geographically different
environments comprising 1. at a local scale, a small watershed in the Vosges mountains
(Aubure, France, Figure 1, Table 1), 2. at a regional scale, the Upper Rhine valley (Figure
II1.3.1, Table II1.3.1), and 3. at a global scale, some large world rivers and marine hydrothermal

vents (Table 111.3.1).

Five stream water samples have been collected in the Vosges mountains, at the outlet of
the small Aubure watershed which collects the waters of the Strengbach stream in order to
determine the range of isotopic variation in a geographically very restricted terrain. These
samples correspond to different discharge rates. The Aubure watershed, located at about 60 km
South of Strasbourg has been studied since 1986 and drains mainly Paleozoic granitic and
metamorphic rocks (e.g. Probst et al., 1990; 2000). In addition, two rainwater samples from the
Aubure watershed outlet have been collected. Further, one soil solution collected under the
beech-grove at 10 cm depth, one beech branch and beech leaves were collected at the outlet of
the Aubure watershed and analysed for Ca isotopes. An apatite sample originating from the

granite bedrock of the Aubure watershed was also analysed.

In order to characterise and to understand the isotopic variations of the different water
systems in the upper Rhine valley, samples from different hydrological units were analysed.
Tributaries and springs from several regions in the Vosges mountains above the Rhine valley
have especially been collected (Strengbach, Ohmbach, Lisbeth). These samples have been
analysed previously using the (***U/***U) activity ratio and the *’Sr/**Sr isotopic composition
(Riotte and Chabaux, 1999). Four pit water samples have also been collected in the Alsatian
plain, between Colmar and Mulhouse. Two of these samples are waters coming from the
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Alsatian salt mines. The two other ones have drink water quality. The Rhine, which originates
from the Alpine domain, has been collected at Rheinfelden (Switzerland), before entering the
Alsatian plain. The most important lithological units of its drainage basin are Tertiary molasse
sediments. Therefore, the carbonate-rich Rhine has *’Sr/*Sr similar to those of Tertiary marine

carbonates (Tricca et al., 1999; Biihl et al., 1991).

I:I Rhine valley

Fractures
fields

Mesozoic R
formation ]

Hercynian 1
basement

Figure 111.3.1: Sampling sites of the upper Rhine valley waters (modified after Sittler, 1983).

At a more global scale, four major rivers were collected near their mouth: the Amazon,
the Ganges, the Indus, and the Huanghe. The two first rivers were especially analysed at their
mouth to compare their Ca isotopic ratio with existing data of the same rivers collected
upstream (Zhu and MacDougall, 1998). The Indus and the Ganges rivers are among the largest
river systems draining the Himalaya (e.g. Pande et al., 1994; Derry and France-Lanord, 1996;
Karim and Veizer, 2000; Chabaux et al., 2001). The Amazon is the world's largest river in

terms of discharge and drainage area (Stallard and Edmond, 1981; Berner and Berner, 1987;
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Stallard and Edmond, 1987). The Huanghe (Yellow river) presents for its part a chemical
erosion rate close to the world average (Zhang et al., 1995; Yu, 2002). Three hydrothermal
water samples have also been analysed. One sample (PL 10 G2) originates from the Mid-
Atlantic Ridge (Douville et al., 2002), the two other water samples (ND 09 D and ND 17 D)
come from the East Pacific Rise (Charlou et al., 1996). Two foraminifera samples were also
analysed during this study: a benthic Pyrgomilioles from Pleistocene (C 5378) and a planktonic
Globorotalia pct from upper Pleistocene (C 5379).

111.3.2.2 Analytical methods

The studied water samples were filtered using 0.2 pm Nylon filters and acidified to
pH equal to 1. 1 ml aliquots of these samples were evaporated to dryness, redissolved in 1.5
N HCI and centrifuged. The powdered apatite grains were treated with 0.5 N acetic acid in
order to remove Sr-rich calcite overgrowths and ringed with distilled water prior to
dissolution in 6 N HCI (Stille et al., 1996). Then, the apatite and the two foraminifera
samples were dissolved in double distilled HCI, evaporated to dryness, re-dissolved in 1.5 N
HCI and centrifuged. The beech leaves and branch were also powdered, digested during one
week in hot (150 °C) concentrated HNOj acid (Aubert et al., 2002b), evaporated to dryness,
re-dissolved in 1.5 N HCI and centrifuged.

A chromatographic clean up for Ca was then carried out, for all the samples on a 0.6
cm internal diameter quartz column filled with Temex 5S0W-X8 (200-400 mesh; Iml). 1.5 N
HCI1 was used to separate successively Ca and Sr after removing interfering isotopes of Mg
and K. Fractionation effects occurring during the chromatographic clean-up are comparable
to earlier published values (Russell and Papanastassiou, 1978); up to 3 %o per amu in the
extreme subfractions of the total Ca). Therefore, a Ca yield of close to 100 % had to be
established and controlled in order to avoid net fractionation of Ca isotopes. No matrix-
dependent change of column calibration was observed. The calcium peak was regularly
checked by column calibration using the chemical matrix of natural waters, foraminifers and
apatites and ICP-AES analysis (with a detection limit of 0.005 mg/l and a precision better
than 5 %). A drift in the calibration was never recorded. Nevertheless, to avoid ageing of the
resin, it was systematically changed after 10 column runs. The procedural blank was about
0.25 pg Ca, which is more than 240 times smaller than the smallest processed sample. Blank

corrections were therefore negligible for all samples.
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Each sample was separated in two aliquots containing 10 pg of Ca. One of the
aliquots was mixed with a *Ca-**Ca tracer. The aliquots were then loaded with H;PO, on Ta

filaments and introduced in a VG sector TIMS instrument for mass spectrometric analysis.

Because radioactive decay of “°K might cause small variations in radiogenic *’Ca, a
double spike technique including two mass spectrometer runs for each sample have been

applied: one for the spiked aliquot and another for the unspiked one, at an ion current of

6.0+12%107'1 4 for the most abundant isotope *°Ca. The running procedures on the mass
spectrometer as well as the data reduction and the fractionation correction have been
described earlier (Russell et al., 1978; Galer, 1999; Schmitt et al., 2001). According to the
nomenclature of previous studies, analytical results are presented in terms of delta values in

per mil defined as the difference between **Ca/**Ca or **Ca/**Ca of a sample and a standard.

Most of the samples were at least analysed twice, including chemical preparation and
separation. As shown earlier, the analytical precision achieved by this procedure is 0.20 %o
(2o at the 95 % confidence level; Schmitt et al., 2003). Referring the measured values to
seawater as a common standard allows to compare data from different laboratories (Zhu and
MacDougall, 1998; Schmitt et al., 2001; Hippler et al., 2003; Schmitt et al., 2003). In doing
so, the data can moreover be obtained in the NIST SRM 915a standardisation by using
following relationship (Hippler et al., 2003):

s¥cay, ) o =0MCag, ) srayr —1.88  (1IL3.1)
where sa, sw, SRM correspond to sample, seawater, NIST SRM 915a respectively.

Using the seawater composition determined by Schmitt et al. (2001) as a standard,

analytical results are expressed in delta values (per mil) notation defined as follows:

5%ca={*ca/ “ca)

sample

and 542Ca = {*ca/ *2ca)

sample

/0.022151—1}-103 (IL3.2)

/3.272—1}-103 (IIL3.3)

8**Ca yields information on the fractionation processes occurring during biological
and physical-chemical processes (Russell et al., 1978; Skulan et al., 1997; Zhu and
MacDougall, 1998; Skulan and DePaolo, 1999; De La Rocha and DePaolo, 2000; Nagler et
al., 2000) but also on a possible “°Ca excess resulting from B~ decay of *°K (Marshall and

DePaolo, 1982; 1989; Marshall et al., 1986; Nelson and Mc Culloch 1989; Shih et al., 1994;
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Fletcher et al., 1997; Nigler and Villa, 2000). For its part, 8**Ca only reflects fractionation

Processces.

111.3.3 Results

All the presently studied samples, which Ca isotopic values are reported in Table 111.3.1,

vary along a mass fractionation line defined by & Yca=25%Ca+0.20, in a §**Ca versus 5*’Ca
diagram (Figure II1.3.2). No *Ca excess from *’K decay is therefore detectable and the Ca
isotopic ratios of these samples seem to be controlled only by mass dependant fractionation.
The correlation between 8*'Ca and §*Ca also implies that both isotopic ratios furnish similar
information. Further discussion will consequently only rely on §*Ca which allows to compare

directly present results to those of previously published studies.

When looking at the Ca isotopic signatures of the samples analysed in this study, it
appears that the 6*Ca values and variations of the studied river, ground and hydrothermal
waters are very close to each other: all the §*'Ca values range between -1.61 + 0.17 and -0.63 +
0.18. The most important variation (about 0.8 %o) has been found for the nine water samples
from the upper Rhine valley. The four world rivers measured at their mouth, the five ground
water samples and the three hydrothermal vents have less variable 5*Ca values (between -1.72
+ 0.17 and -1.16 =+ 0.24; -1.09 £ 0.20 and -1.52 £ 0.19; -0.63 + 0.18 and -1.09 + 0.19
respectively). The 8**Ca values and variability are nevertheless similar at the local, regional and

global scales.

The 5*Ca values of the two rain water samples collected at the outlet of the Aubure
watershed are comparable to those of river, ground and hydrothermal waters. It can also be

observed that rain water is enriched in the light *’Ca isotope compared to seawater.
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Table III.3.1: Ca and Sr isotopic composition values and Ca, Na and Sr concentrations of river
waters.

Reference Discharge (Ls™)  [Ca] (mmolLI") [Na] (mmol.lI") [Sr] (ppb) ¥SrSr 6°Ca 26 0 C2 26
STRENGBACH
Outlet
1® 2.33 0.070 0.09 12.30 0.72445 -146 013 -0.75 0.10 1
1° 5.75 0.070 0.08 11.50 0.72485 -144 011 -0.60 0.10 1
1® 11.13 0.080 0.09 12.50 0.72508 -139 0.17 -0.69 0.10 1
1® 22.40 0.079 0.09 12.50 0.72528 -128 021 -0.63 0.08 3
1° 50.00 0.078 0.09 12.00 0.72525 -1.08 0.17 -0.60 0.10 2
Stream
1 - 0.344 0.396 413 0.71564 -1.02 0.12 -048 0.05 2
14 - 0.473 1.1 67.4 0.71259 -1.61 0.17 -081 0.08 2
OHMBACH
Stream
20° - 1.580 1.43 300 0.71033 -146 0.18 -0.68 0.10 1
Groundwater (Lisbeth)
21° - 1.840 2.84 550 0.71155 -144 020 -0.62 023 2
RAINWATER
Aubure (E 5448) ° - 0.002 - - 0.71307 -131 0.13 -062 0.06 2
Aubure (EPA 3) © - 0.005 - - 0.71459 -0.87 0.15 -0.58 0.10 2
PLAIN GROUNDWATER
D11 - 1.580 0.94 243.14  0.70896 -1.52 0.19 -0.84 0.07 2
H1 - 2.020 0.45 550.86  0.70866 -1.31 0.08 -0.57 0.04 2
Al5 - 2.010 191.94 846.63  0.70954 -1.17 022 -0.68 0.10 1
A 17 - 227.0 153.93 20800 070876 -1.09 020 -0.72 0.10 1
WORLD RIVERS
Amazon * - 0.14 - - - -1.14  0.07 -048 0.03 2
Ganges (BGP 65) © - 1.42 - - - -0.72  0.17 -024 008 2
Indus (AK 63 =25)" - 0.79 - - - -1.16 024 -060 0.14 2
Huanghe - 1.18 - - - -0.82  0.18 -049 006 2
HYDROTHERMAL VENTS
ND 09 D - 7.2 - - - -0.63 0.18 -036 007 3
ND 17D - 43.6 - - - -1.09  0.19 -041 008 2
PL 10 G2 - 66 - - - -0.78 0.16 -045 007 2
DIVERSE
Rhine
R® - 1.470 0.308 266.5 0.70848 -0.79 0.16 -0.45 0.07 3
Apatite
- - 307 - - 0.71612 -1.48 0.10 -0.89 0.07 2
Beech
leaves - 28.77 - - - -1.63 020 -0.66 008 2
branch - 9.7" - - - 246 023 -1.16 008 2
soil solution ' - 0.009 - - 0.72601 -0.11 0.19 -0.16 0.10 3
Foraminifera
C 5378 40" - - - -1.00 021 -039 0.10 1
C5379 40" - - - -090 0.16 -048 0.10 1

Ca isotopic composition are from present study. The other data originate from

! Karim [74];: € Durand, pers. com.; " Aubert et al. [50], ' Riotte, pers. com. " %, " ppb
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Figure 111.3.2: 6"Ca vs §”Ca diagram of the samples analysed in this study. All these measurements
plot along the mass fractionation line.

When studying in more detail the waters at the outlet of the Aubure experimental
watershed, which is mainly controlled by silicate weathering (Probst et al., 1990), it is
interesting to note that the 5*'Ca and the discharge of the waters are slightly correlated as
previously observed for U and Sr (Riotte and Chabaux, 1999; Aubert et al., 2002a) keeping in
mind that the precision given does not really resolve the slope: waters at high flow rates are
depleted in the light **Ca compared to waters at low flow rates (Figure II1.3.3a). The 8**Ca of
the five analysed samples continuously increase from -1.46 + 0.13 to -1.08 + 0.17, when the

discharge increases from 2.33 to 50 Ls™.

The two vegetation samples (beech leaves and branch) and one apatite sample also
collected at the outlet of the Aubure watershed are enriched in the light *°Ca isotope (8**Ca = -
1.63 £0.20, -2.46 + 0.23 and -1.48 + 0.10, respectively) compared to a soil solution sampled at
10 cm depth under the beech-grove (5*'Ca = -0.11 + 0.19). It is especially interesting to notice
that, at the Aubure watershed scale, the 8**Ca of the five outlet water samples, corresponding to

different discharge rates, plot in between the values of the soil solution (for high discharge
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rates) and the plants (for low discharge rates) (Figure 111.3.3b). The apatite presents for its part a

similar 8**Ca value as that of the low discharge rate water.

As a result, the soil solution is the least fractionated compared to seawater, whereas the
beech branch is the most fractionated sample. Moreover, the 8**Ca variation of natural waters

does not exceed 1 %eo.
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Figure 1I1.3..3: (@) 8"*Ca vs the discharge at the outlet of the Strengbach catchment.(b) 5*Ca of soil
solution, Strengbach waters and plants, all collected at the outlet of the Aubure watershed.

111.3.4 Discussion

II1.3.4.1 the §Ca signature of the incoming flux to the ocean

The two main Ca sources to the ocean are the river runoff and the ridge-crest
hydrothermal solutions when the minor cation-exchange input is neglected (Berner and

Berner, 1995). Both were estimated in the following sections.
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HL3.4.1.1 5" Ca variation of river waters

In this section we determine the 8**Ca river mean input value to the ocean. To
understand the parameters which have an influence on Ca isotopic ratios in natural waters,
we studied 8*Ca values of stream, river and groundwaters at three different geographic

scales.

The Aubure watershed

The observed relationship between the 8**Ca values of the stream waters at the
outlet of the experimental Strengbach watershed and the discharge rate (Figure II1.3.3a)
cannot simply be explained by dilution of river water with rain water. The rainwater cannot
contribute to more than 20 % of the Ca budget of the Aubure watershed (Probst et al., 1992;
1995). Even when considering such a rainwater contribution and a 8**Ca rainwater value of -
0.87 £ 0.15, it could only account for an increase of 0.1 %o in the stream, which is low
compared to the observed 0.4 %o. The variation can therefore not be due to rainwater
dilution. For that reason, it is suggested that, like for Sr and U isotopes, this variation
represents a mixing between two isotopically different sources. Previous studies have shown
that Sr and Nd budgets of the Aubure watershed waters are mainly controlled by apatite
dissolution and to a much smaller extent by plagioclase dissolution (Aubert et al., 2001).
Given the similarity between the Ca and Sr chemical properties, these two minerals should
also control the Ca budget of the Strengbach waters. The data show that the 8**Ca value of
apatite is close to that of the water sampled at low discharge rate (Table III.3.1). Moreover, if
the granite minerals such as apatite and plagioclase are supposed to be cogenetic and if no
fractionation occurs among the Ca isotopes during the mineral formation of granite, the
calculated 8**Ca value for plagioclase will also be close to that of apatite and hence to the
8*Ca value of the low discharge end-member (Annex 1). These considerations suggest that,
at low discharge rate, the Ca isotopic composition of the water reflects the Ca isotopic
composition of the primary granite minerals. As a consequence, the weathering of granite
minerals does not significantly alter and fractionate the original signature of these minerals.
This suggestion is implicitly made in previous studies that employed the 8*'Ca of rocks as
analogous of 8"*Ca of waters (Skulan et al., 1997; Zhu and MacDougall, 1998; De La Rocha
and DePaolo, 2000).
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In addition to this weathering flux of Ca, another additional Ca source is necessary
to explain the 8**Ca increase with increasing discharge (Figure I11.3.4). Sr and U isotope data
have shown that, when the discharge increases, the influence of the chemical fluxes from the
upper soil profiles becomes more important (Riotte and Chabaux, 1999; Aubert et al.,
2002a). The high 8**Ca corresponding to a high discharge rate could then be explained by an
enhanced contribution of soil waters. The measurement of an interstitial water, which is
impoverished in the **Ca light isotope (8**Ca = -0.11 + 0.19), is consistent with such an
explanation. The high 8**Ca value of this interstitial water is certainly the consequence of the
biological activity of the surficial soil horizon. The plants are indeed recognised to take up
preferentially the light *°Ca isotope to grow up (Skulan and DePaolo, 1999; Platzner and
Degani, 1990). This is confirmed here by the data obtained on the beech leaves and branch
which are both enriched in *°Ca compared to river water (Table II.3.1). As a consequence, if
the local plant biomass is growing, the local storehouse of biologically-processed Ca is also
increasing in size. Thus, in this case, the net impact of the vegetation on the Ca isotopic

composition of rivers might not be negligible.
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Figure 111.3.4: 6“Ca vs *’Sr/*Sr for the 5 outlet samples, one soil solution, a measured apatite and a
calculated plagioclase. The range for rainwater is also given. A corresponds to the weathering end-
member and B to the water affected by biological activity.

On the basis of these results, the §*Ca variation in the dissolved load of the
Aubure watershed would be controlled by two water fluxes, as for U or Sr isotopes, one
resulting from rock weathering and another supplied by superficial soil horizons. Therefore,

at this scale, the variation of the §*'Ca values highlights variations in the proportions of
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these two water fluxes. A central issue in this study is that the superficial 5*'Ca flux is
strongly affected by biological activity. This flux becomes even preponderant for the Ca
budget at high discharge rate. Indeed, when neglecting the atmospheric input and
considering the low discharge water sample as representative of the mineral weathering end-
member, a simple mass budget calculation suggests that, for a discharge rate of 50 Ls™, up to
80 % of the Ca originates from the superficial soil horizon. This result highlights the Ca
isotopes potential to trace and quantify the impact of the plants and the biosphere on the
river water Ca budget, and maybe more generally, on the river water chemistry which

remains at this time largely unconstrained.

The Upper Rhine valley

The remaining Strengbach waters collected along the stream down to the plain and
the plain waters have 8*Ca values very similar to those from the outlet of the Aubure
watershed (Table II.3.1) although they were in contact with other types of granites,
carbonates and evaporites. The variation of *’Sr/*°Sr, Ca/Na and Sr/Na ratios of these
samples can be interpreted in terms of mixing between waters from these three main
lithologies (Figure I11.3.5). The high Sr/Na, Ca/Na and low *’Sr/*Sr ratios of one plain
groundwater (H 1) and the Rhine water characterise waters draining mainly carbonates. The
low Sr/Na and Ca/Na of pit water sample A 15 is characteristic of waters draining evaporitic
rocks and the high 7S1/*0Sr isotopic ratio and intermediate Ca/Na and Sr/Na ratios of the
Strengbach outlet samples are typically waters draining granitic rocks (Figure IIL.3.5).
However, *Ca values of the waters do not show any significant dependence upon the
lithological nature of the drained bedrock. For instance, sample A 15, which represents
waters draining the evaporites and sample H 1, which drains carbonates, have, within error
bars, similar §*'Ca values (-1.17 + 0.22 and -1.31 + 0.08 respectively). The 8**Ca variability
is moreover similar (about 0.8 %o) within the main lithological units. For instance, samples
H 1 and the Rhine which both drain carbonates, as well as the Aubure outlet samples which

drain granites, have within error bars a quite similar 5*'Ca variability (Figure I11.3.6).

It appears from earlier data that the mean 8**Ca value of igneous and sedimentary
rocks are very similar and close to the range of 6*Ca variations in the upper Rhine valley
waters (Table II1.3.2). This isotopic similarity between the variation of waters and rocks

could suggest that the Ca isotopic composition of the waters directly reflect that of the
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drained bedrock. In this case, as shown for primary minerals in the Aubure watershed at low
discharge rate, the weathering of a bedrock does not significantly alter and fractionate the
original signature of the rocks. In addition, the effect of biologically fractionated soils as
observed for the Aubure watershed at high discharge rate cannot be excluded. Further
studies at the rock-soil-water interface have to be performed in order to determine and
quantify the influence of the biology controlled fractionation. Nevertheless, whatever the
origin of the Ca isotopic variations, they only remain in a range of about 0.8 %o at the scale
of the upper Rhine valley without any obvious relationship with the main lithological units

of the watershed. This is in agreement with the results on world rivers.
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Figure I11.3.5: ¥Sr/°Sr vs Sr/Na and Ca/Na for the upper Rhine valley water samples. The values of
the end-members originate from Meybeck (1986) who published pristine French monolithological
stream data, corrected for atmospheric inputs.
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Figure I11.3.6: 6“Ca vs *’Sr/*’Sr for the upper Rhine valley water samples. The lack of relationship
between &°Ca and Sr isotopic ratios, indicates that the §'Ca of waters is independent from the
nature of the surrounding lithologies.

Table I11.3.2: Published average & Ca values of rocks

Sample §4Ca° 26 mean N* Reference
MORB -0.81 0.25 5 Skulan et al. (1997); Zhu and MacDougall (1998)
OIB -0.83 0.5 2 Skulan et al. (1997)
continental igneous rocks -0.99 0.11 7 Russell et al. (1978); Skulan et al. (1997)
metamorphic rocks -0.55 0.34 2 Halicz et al. (1999)
continental sedimentary rocks ~ -1.18 0.26 15 Russell et al. (1978); Skulan et al. (1997); Halicz et al. (1999)
marine phosphates -0.94 0.11 11 Schmitt et al. (2003)
marine carbonates -1.26 0.12 19 De La Rocha and DePaolo (2000)

° All the 8**Ca data have been bias corrected using the seawater.
* number of samples analysed in each study

The world rivers

The *Ca data of world rivers, are presented in Table I1.3.3. 25 stream water
samples belonging to 10 different watersheds have been analysed until now (Table IIL.3.1
and II1.3.3). For five watersheds, at least two samples have been studied (Rhine, Orinoco,
Amazone, Ganges, Lena). Eight main streams have also been analysed at or near their mouth

(Table I11.3.3).

Considering the five watersheds where two water samples or more have been
analysed, it appears that the range of 8**Ca variations within a watershed remains limited,
even negligible (e.g. for the Orinoco) (Figure 1I1.3.6 and II1.3.7a). The highest variation is
observed for the Ganges samples where 8**Ca ratios vary between a high value of -0.72 +

0.17 at its mouth (this study) and low values of -1.71 £ 0.23 and -1.68 £ 0.05 in the two head
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tributaries GB 9 and GB 18, previously analysed by Zhu and MacDougall (1998). These
authors considered these latter values as atypical, compared to other 5*'Ca data on natural
waters, and proposed to explain the **Ca enriched values by weathering of a more radiogenic

Ca source in the Himalaya. If this were the case, the Ganges river samples should not plot

along a mass fractionation line defined by & Yca=25%Ca+020. Unfortunately, the 8**Ca
values are not published for the Ganges headwater samples and, therefore, this hypothesis
cannot be tested. However, the fact that there is no relationship between &*'Ca and *’Sr/*°Sr
is an argument against this interpretation (Figure I11.3.7a). Nevertheless, whatever the origin
of those differences, it appears that, when considering the whole variation of existing natural
water data, the low 8*Ca value of the Ganges headwater can no more be considered to be
really atypical at a global scale as initially suggested (Zhu and MacDougall, 1998). Indeed,
when taking into account the error bars and the new data presented here, the values and
variability (about 1%o) of the Ganges river waters are close to those observed in the upper
Rhine system. These data confirm therefore the small range of 8**Ca variation (between 0.5
to 1 %o) in river waters. This conclusion is reinforced by the comparison of the §*'Ca values

of the eight large rivers analysed at their mouth.

These rivers show variable chemical and isotopic (*’St/*°Sr) compositions (Figure
II1.3.7b and c). The variations can be related to differences in the lithological characteristics
of the drained watersheds, especially, in the proportions of sedimentary and silicated rocks
constituting them (Gaillardet et al., 1999). For example, the Indus river is representative of
rivers draining silicated watersheds and the Yangtze river is characteristic of rivers draining
carbonated watersheds. Compared to these chemical and isotopic variations, the &*Ca
values of these waters are rather homogenous (Table 3). This confirms that the lithology is
not the major parameter controlling 5*'Ca values in natural waters. Moreover, these eight
rivers flow in climatically very different regions, with highly variable vegetation. The 8**Ca
homogeneity observed in these rivers suggests therefore that the climatic parameters do not
cause significant variations of calcium isotopes in river waters. In this case, if, as observed at
the outlet of the experimental Stengbach watershed, a water flux supplied by superficial soil
horizons and fractionated by the plants activity contributes to the Ca budget of this river,
either this water flux cannot be recorded because its signal is too diluted at the global scale,
or the isotopic signature of this water flux is more or less similar whatever the climatic

context or the type of vegetation.
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Table 111.3.3: Ca and Sr isotopic composition values and Ca, Na and Sr concentrations of major
rivers.

River name Reference [Na] (mmoLI") [Ca] (mmoLI") *'sr/™Sr §“Ca 20,.,, 8°Ca 20,4, N Geology
AMAZON
Amazon@]Iquitos S 302 - 0.552 07086 -1.33' 0.06' - - 1" AE
Amazon@mouth - 0.08° 0.14° 0.7115° -1.14" 007" 048" 0.03" 2" Mouth
ORINOCO
Orinoco@Bolivar ~ OR 451 0.91* 0.13* 07182* -1.17" 016" - - 2" Mouth
Cojedes@sucre ~ OR 750 - 2.60" 07098 * -1.14"' 0.06' - - 2" AE
GANGES - INDUS
Pilang gad@mouth  GB 9 - 0.18° 0.7090° -1.71' 023' - - 2' HH
Bhagirathi@head ~ GB 13 - 0.29° 0.7667° -133' 014" . - 2' HH
Balganga@mouth ~ GB 18 - 031° 0.7714° -1.68' 0.05' - - 2' HH
Jola gad@mouth  GB 20 - 0.16° 0.7986° -1.49' 0.19' - - 2' HH
Ganges@mouth ~ BGP 65 0.62° 1.42° 0.7235° 072" 0177 024" 008" 2" Mouth
Indus@mouth  AK 63 =25 0.687 0.797 0.7114% -1.16" 024" -06" 014" 2" Mouth
SIBERIAN RIVERS
Lena@Aldan UL 102 - 0.39° 0.7102° -1.19" 0.09' - - 2" ps
Aldan@mouth UL101 - 0.32° 0.7113° -0.98"' 0.09' - - 2" psv
Yana@mouth YN 101 0.55 " 0.26 " 07010 ' -1.18' 017" - - 2" Mouth
Kolyma@mouth ~ KY 120 0.94 ' 030" 0.7010'° 0.88' 022' - - 2" Mouth
CHINESE RIVERS
Yangtze@mouth C 40 023" 079" 07109 -0.63' 0.07' - - 4" Mouth
Huanghe@mouth - 2.37° 1.18° 0.7111° -0.82"% 018" 049" 007" 2" Mouth

A = Accretionary zone, E = Evaporites, HH = High Himalayas, V = Verkhoyansh foldbelt,
P = Platform, S = Shield; ' Zhu and MacDougall (1998); ° Palmer and Edmond (1992); * Gaillardet
et al. (1999); * Edmond et al. (1996); ° Krisnaswami et al. (1992); ° Galy (1999); 7 Karim (1999);
8 Schmitt, unpublished data; ° Huh et al. (1998a); '° Huh et al. (1998b); "' Ming-hui (1982) * this

study

Therefore the §**Ca values of river waters are, at a global scale, neither lithology
nor climate controlled and the 8**Ca variability remains small at the rivers mouth. This
suggests that the Ca isotope signature of the river flux to the ocean remained rather stable

through time.

145



Troisieme partie

87 sr/ 86sr
0.70 0.72 0.74 0.76 0.78 0.80
-0.4 + + + +
T (@)
A
-0.8 A l
2 | 4
~ ] k2 u
S 12 g | GB 13%
<
<
o)
-16 A 5
GB 18
-2.0
< Amazon 4 Amazon mouth OOrinoco M Orinoco mouth
A Ganges A Ganges mouth (O Lena O Aldan
875r/86Sr
0.70 0.71 0.71 0.72 0.72 0.73
_0.50 1 L 1 1
: (
-0.70 1 A
22 .0.90- 1
S
3 T
o -1.10
® < [ ]
-1.30 1 j [ l
-1.50 (b)

|0Amazon M Orinoco A Ganges M Indus @ Yana [JKolyma @ Yangtze DHuanghe|

Na/Ca
0 1 2 3 4 5 6 7

= 09
3]
=4 T [ {
% 1.1
1 . "
13- J l
15

Figure II1.3.7: (a) 8Ca vs V'Sr/*°Sr for the Amazone, Orinoco, Ganges and Yana watersheds. The
full symbols represent the main rivers sampled at their mouth, the hollow symbols correspond to the
other samples collected upstream. (b) and (c) §'Ca vs ¥’ Sr/*’Sr and Na/Ca, respectively, for the

main rivers sampled at their mouth.
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4 . .
é4 Ca river mean input value

Given the low 8*Ca variability of river waters, the discharge weighted average
isotopic composition of the previously discussed eight world rivers is taken to be
representative of the whole §**Ca river flux to the ocean. The mean Ca flux to the ocean is
equal to 13.7 x 10" mol.a™ (Berner and Berner, 1995) and the runoff value is close to 3.0 x
10* mm.a™! (Gaillardet et al., 1999; Palmer and Edmond, 1989; Schumm and Winkley, 1994;
Gordeev et al., 1996). The eight world rivers presently studied represent about 16 % of the
Ca flux to the ocean and 30 % of the total continental water runoff to the ocean. The
discharge weighted average of Ca concentration and isotopic composition of these eight
rivers are calculated from previously published data (Gaillardet et al., 1999; Palmer and
Edmond, 1989; Gordeev et al., 1996) and summarised in Table II1.3.4. The mean values are
respectively 226.3 uM and -1.07 %o. This last value certainly constitutes at this time the

most reliable determination of the 5*'Ca river input value to the ocean.

Table I11.3.4: Flux of Ca and 5" Ca for 8 major world rivers analysed at their mouth.
River Discharge (km3.a'l) Ca (umol.l’l) §*Ca Ca flux (1012 mol.a'l)

Amazon 6590 135 -1.14+7 0.890
Orinoco 1135 65 -1.17+ 16 0.074
Yangtze 900 794 -0.63 +7 0.715
Gange 493 580 -0.72 £ 17 0.286
Kolyma 132 298 -0.88 £22 0.039
Indus 90 787 -1.16 £ 24 0.071
Huanghe 41 1175 -0.82 £ 18 0.048
Yana 34 258 -1.18 £17 0.009
Total 9415 2.132
Discharge-weighted average 226.3 -1.07

The discharge and Ca concentration values of the Yana and the Kolyma rivers are from Huh et al.
(1998b). The other values are from Gaillardet et al. (1999). The 3*Ca value of the Amazon, the
Indus, the Ganges and the Huanghe are issued from the present study; the other data come from Zhu
and MacDougall (1998).

H13.4.1.2 5"Ca variation of hvdrothermal vents

The release of Ca to seawater during seafloor alteration is mainly recorded at high
temperature, during hydrothermal alteration (e.g. Humphris and Thomson, 1978; Wolery and
Sleep, 1976; Alt, submitted), since Ca is taken up during alteration of basalts by seawater at

low temperature (e.g. Hart, 1973; Thomson, 1973). Until now, the Ca isotopic composition
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resulting from the chemical interaction of seawater with the oceanic crust was only indirectly
deduced from the mean 3**Ca MORB value (Skulan et al., 1997; Zhu and MacDougall,
1998). Waters from three hydrothermal vents have been analysed in the present study to
verify if their mean value is close to that of the MORB samples. The results of these
measurements have been reported in Table II1.3.5. When comparing &*'Ca values of the
vents and of seawater to the Mg/Ca ratio, the data suggest that each studied hydrothermal
water results from a mixture between the following end-members: the ambient seawater and
a hot hydrothermal solution deprived of significant Mg (Edmond et al., 1979; Albar¢de et
al., 1981). The 8**Ca mean value for the hydrothermal end-members is equal to -0.96 + 0.19
(n=3). This value is not significantly different from the 8**Ca river input value nor from the
average Ca isotopic composition of MORB so far determined (-0.81 + 0.26, n=5; Figure 6).
This suggests that, similar to the continental weathering, little or no Ca isotope fractionation
occurs during seafloor high temperature alteration. Similarly to the 8**Ca river signature, it
can also be inferred that the hydrothermal input value to the ocean remains rather

homogenous and constant through time.

Table II1.3.5: Measured and calculated end-member values for Ca isotopic composition in
hydrothermal waters.

Measured isotopic ratios End-members Seawater

Sample ND 09 D ND 17D PL 10 G2 ND09D NDI17D PL10G2

Vent Fromveur Akorta Flores 9 Fromveur Akorta Flores 9
Location 18°25'S113°23'W  18°10'S113°21'W  36°14'N33°54'W
depth (m) 2620 2669 2300 - - - -

T (°C) 310 > 305 364 - - - 2
Ca (mmol.I') 7.2 436 66 6.1 47 67 103
Mg (mmol.I') 13.1 49 1.6 0 0 0 53.2

% SW 25 10 2 0 0 0 100

5%Ca 0.63+18 -1.09+19 07816 -1.00 111 -0.78 0.00 £5

5%Ca 036+7 0412 045+7 0.36 0.66 0.46 0.00 +3
N* 3 2 2 - - - 15

Except the 8"Ca all other parameters are published in Charlou et al. (1996) for the Fromveur and
Akorta vents and Douville et al., (2002) for the Flores vent.
* calculated with the published Ca concentrations (Charlou et al., 1996; Douville et al., 2002).

111.3.4.2 The Ca oceanic budget

Above determinations of 8**Ca value of river and hydrothermal input to the ocean
allow a new discussion of the oceanic Ca budget. These results are especially of importance
for the understanding of the oceanic 8**Ca paleo-variations. Indeed, two studies have shown

that the Ca isotopic composition of seawater remained rather constant during past 19 Ma and
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it increased to more positive **Ca values some 19 to 25 Ma ago (De La Rocha and DePaolo,

2000; Schmitt et al., 2003).

111.3.4.2.1 The oceanic Ca budget for the past 19 Ma

The oceanic calcium budget can be estimated when applying a classical one box
model to the oceanic Ca cycle (e.g. Brass, 1976). The main Ca inputs to the oceans are river
waters (8"*Ca,) and hydrothermal vents (5*'Cay). The main Ca output from the ocean is the
biological sedimentation (644Ca0ut) (Wilkinson and Algeo, 1989; Berner and Berner, 1995;
Skulan et al., 1997; Zhu and MacDougall, 1998; De La Rocha and DePaolo, 2000). In this

case, the rate of change of 5*Ca of the ocean (644Casw) is given by:

_ds™cag,

= Fy (6%ca,, -6MCa,,) - Fp * (0% Cay,; -5%Cay,,) (I11.3.4) (see also

Ncqg
De La Rocha and DePaolo, 2000).

where Nc, is the number of moles of Ca’'in the ocean, Fy, the Ca* weathering flux and Fy

the Ca®" sedimentation flux. Since present-day seawater is chosen as a standard for this

study, then 644CaSW is equal to zero.

The rate of change of Ca concentration of the ocean (Cagy) can for its part be

written as:

. dCag,,

=F,, —F,,; (I1.3.5) (see also Albarede, 1995)

where V is the volume of the ocean (N.B.: N¢,=V.Cay), Fy the Ca*" weathering flux and

Fout the Ca”' sedimentation flux.

If 5*Cayy is supposed to remain constant during the past 19 Ma (De La Rocha and
DePaolo, 2000; Schmitt et al., 2003), then the left member of equation (II1.3.4) is equal to

zero. This equation can then be written as:

F,, *s%ca,, = F,,, *6*Ca,,; (11.3.6)

The isotopic composition of the weathering flux, which can be written as
44, 44 44 : :
6" Cay, = f, -6 Ca, + [y, -7 Cay,, where f. and f; represent the proportion of river and

hydrothermal waters, respectively, can be determined from data presented in this study. The
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present-day fraction of Ca brought by hydrothermal vents is variable and represents between
0.1 and 28 % of the Ca flux incoming the ocean (Wilkinson and Algeo, 1989; Berner and
Berner, 1995; Elderfield and Schultz, 1996). If the 5*Ca of river and hydrothermal waters
data available up to now are representative of all world rivers and ridge-crest vents, the Ca
1sotopic composition of both river and hydrothermal waters are close to each other. As a

result, the §*'Ca value incoming the ocean is equal to -1.1 + 0.2.

This value can then be compared to that of the outcoming one by making a
compilation of previously published values of the oceanic carbonate sedimentation (Skulan
et al., 1997; Zhu and MacDougall, 1998; Halicz et al., 1999; De La Rocha and DePaolo,
2000, Négler et al., 2000). According to Milliman (1993) and to Berner and Berner (1995),
the Ca main sedimentary flux is controlled by biological precipitation of carbonates,
especially corals, foraminifers and coccolithophorids. The corals represent about 20 % of the
whole oceanic carbonate sedimentation (Milliman, 1993). The two foraminifera mean values
measured in the present study as well as the mean value of previously published 8*'Ca data
of marine biological carbonates are summarised in Table II1.3.6. It can be noticed that the
mean values of these different species are within error bars, identical. The isotopic

composition of the sedimentation flux can then be written as follows:
44 B 44 44 : .
0" Cagys = fp 6" Cay + fe -6 Ca, where f, and f; represent the pelagic (foraminifers and

coccolithophorids) and corals fraction, respectively. The mean Ca isotopic composition for

the sedimentation flux is therefore —1.2 + 0.1 %o.

Table I11.3.6: Published average 8" Ca values of natural occurring sedimentation.

8"Ca° 26 ... Number of samples

Foraminifers Skulan et al (1997) -0.63 0.40 2
Zhu and MacDougall (1998) -1.02 0.28 6
De La Rocha and DePaolo (2000) -1.20 0.10 7
Nagler et al (2000) -1.48 0.20 15
this study -0.95 0.10 2
foraminifers mean value -1.25 0.14 32
Coral Zhu and MacDougall (1998) -1.84 0.22 1
Halicz et al. (1999) -0.70 0.04 2
coral mean value -1.08 0.76 3
Coccolithophorids Zhu and MacDougall (1998) -2.34 0.36 4
De La Rocha and DePaolo (2000) 0.12 0.20 1
Coccolithophorids mean value -1.11 2.46 2

° All the 5" Ca data have been bias corrected using the seawater.
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The immediate consequence of these two estimates is that the isotopic signatures
of incoming and outcoming fluxes are equal. It results from equations III.3.5 and II1.3.6 that,
within error bars, the ocean appears to be in steady state with regard to Ca isotopes and

concentrations for the last 19 Ma.

111.3.4.2.2 The Ca oceanic budget between 19 and 25 Ma

Previous studies have suggested that the ocean may not have always been in
steady-state through time (Skulan et al., 1997; De La Rocha and DePaolo, 2000; Schmitt et
al., 2003). Two explanations can be involved. Either the intensity or the isotopic signatures

of the incoming and outcoming fluxes have changed.

An important consequence of present study is that the **Ca values of both, the
continental and the hydrothermal fluxes should remain rather constant within the analytical
reproducibility of 0.2 %o. On the other hand, the mean values of foraminifers,
coccolithophorids and corals are, not significantly different (Table I11.3.6). Based on the
presently known Ca isotopic values one can assume that even if one species would have
become dominant on the others through time, the §*'Ca mean output value should not have
significantly changed. Therefore, if parameters such as temperature, pH or salinity have no
significant influence on the bulk oceanic Ca isotope fractionation, variation in the §*Ca
signature of the ocean through time should then traduce variations in the intensity of the
input and output fluxes rather than variations in their isotopic signature. Such an
interpretation can help to explain the observed positive §**Ca excursion some 19 to 25 Ma
ago (De La Rocha and DePaolo, 2000; Schmitt et al., 2003). During this period, major
episodes of collisional tectonic events took place in Asia and the western Pacific, which
implied rising sea level without seafloor expansion (Vail et al., 1977; Hays and Pitman,
1973). In contrast, warming of both surface and bottom seawaters occurred during this
period (e.g. Savin et al., 1975). All these conditions may have led to increased biological
carbonate precipitation. Thus, the intensity of the outcoming flux may have become
preponderant on the incoming one leading to heavier oceanic 8**Ca values. 8**Ca would then
become a good tracer to quantify the response time of the ocean to attain new steady-state

conditions after perturbations of the intensity of the incoming or outcoming Ca fluxes.

151



Troisieme partie

I11.3.5 Conclusion

Present study about Ca isotopes in natural waters was performed at different scales and
allowed to constrain the 8**Ca flux to the ocean and to discuss the Ca oceanic budget. It has

mainly shown that:

1. 8*Ca variations of natural waters are very limited. A maximal range of 1 %o was
recorded in the Upper Rhine watershed. A variation of only 0.5 %o was observed at the mouth

of major rivers, hydrothermal vents or rain waters.

. 40 . 40 . . .
2. Since no "Ca excess resulting from "K radioactive decrease is recorded, the small

variation among measured 8**Ca values represents mass dependent fractionation.

3. At the scale of the Aubure watershed, a correlation between 8**Ca and the discharge
rate was observed. It cannot simply be explained by rainwater admixture. It suggests that the
8*Ca river flux changes due to the relative variations of the fluxes resulting from chemical
alteration of rocks (without any fractionation) and from biologically fractionated soil solutions.
For a high discharge rate, up to 80 % of the Ca originates from the superficial soil horizon.
Therefore, Ca isotopes might be relevant tracers to quantify the impact of the plants and the

biosphere on the river water chemistry.

4. At the larger scale of the upper Rhine valley or the world rivers, no §*'Ca difference
between waters draining silicates and carbonates has presently been detected. Moreover, the
8*'Ca mean value of eight world rivers analysed at their mouth and three hydrothermal vents
are rather homogenous and close to each-other. As a consequence, the 8**Ca value of the river
flux of -1.1 %o should remain rather constant within the analytical reproducibility of 0.2 %o with

time.

5. The present study finally confirms that the present-day ocean is in steady-state with
regard to Ca isotopes and concentrations. If it was not the case in the past, unsteady-state
periods should traduce variation in the intensity of the input and output fluxes rather than the
variation in their isotopic signature. Ca isotopes are then potential tracers to quantify the

response time of the ocean to reach new steady-state conditions after such a perturbation.
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II1.3.6 Annex

The Strengbach catchment bedrock is a base poor leucogranite (the Brezouard granite)
aged 315 + 7 Ma (Bonhomme, 1967). The apatite has the lowest *’St/*°Sr ratio of the minerals
from this catchment (Aubert et al., 2001) and is also the less enriched in K. It can therefore be

supposed to be close to the origin of the ordinate axe of an isochrone described as follows:
Vg [P LB 40g (e(i pHAN 1)
My ; My 0 Ae +Ap My ;

with A, =0.581%1071%4 7! and s =4.962%10710,71 (Steiger and Jager, 1977).

When considering a K/Ca ratio of plagioclase close to 1.17 (Deer et al., 1974) following

value can be found.

Table I11.3.7: 8" Ca values of apatite and plagioclase minerals.

§*Ca Sr/*sr !
Apatite 1.48+ 0.10° 0.71612
Plagioclase -1.48 0.74203

" Aubert et al. (2001) * measured (Table II1.3.1)

153



Troisieme partie

III.4 DETERMINATION DU TEMPS DE REPONSE DE $*Ca DE L'EAU DE MER
SUITE A UNE PERTURBATION DU FLUX ENTRANT

Nous avons vu au cours des deux études précédentes portant sur le bilan océanique du Ca
que le **Ca de I'eau de mer varie au cours du temps. Il ressort de ces études que ces variations
sont certainement liées a des perturbations des flux entrants et/ou sortants plutdt qu'a leurs
signatures isotopiques. Ainsi, la décroissance de 5*'Ca observée entre 22 et 19 Ma, d'environ
0,5 £ 0,2 %o a été interprétée comme une intensification du flux de Ca aux océans (c. f.
paragraphe II1.2.4.4). Cette perturbation implique une variation de la composition isotopique en
Ca de I'eau de mer apres un certain temps. Ce temps de réponse peut étre déterminé a l'aide d'un
modele simple a un réservoir, identique dans son principe a celui schématisé dans la premicre
partie (Figure 1.4.9). Il est composé d'un flux entrant (riviéres et hydrothermalisme), d'un
réservoir (l'océan) et d'un flux sortant (la sédimentation). Son aspect mathématique général est

présenté dans Albarede (1995).

Pour les concentrations, I'équation décrivant le bilan de masse s'écrit:
ﬁdcﬂ +Cyp = Cw (d'aprés Albaréde, 1995) (111.4.1)
acy dt acy

avec| 7, : temps de résidence du calcium dans I'océan
7y : temps de résidence de la molécule d'eau dans l'océan
ACa=ty |7y

Csw: concentration moyenne en Ca de I'océan

Cy: concentration moyenne en Ca du flux d'altération

Cette ¢équation peut étre résolue simplement si l'on fait I'hypothése que la
concentration C,, est brusquement modifiée a t = 0 et que C,, = constante pour t>0. Dans ce
cas, on obtient:

Cop () =Cqy (O).e_t /7Ca + C—W (1- ! /7Ca ) (1I1.4.2)
ACq

Si l'on considére a présent les rapports isotopiques, le taux relatif de changement
des concentrations en Ca peut étre exprimé en fonction du taux relatif de variation de

644CaSW comme Ssuit:
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44
dCyy _ —1 __ 5¥Cay, dr (d'aprés Albarede, 1995) (IIL4.3)
Cowdt  TCq 544Casw —544Caw

En combinant les équations (I11.4.2) et (I111.4.3), il vient:

C
—Cyp(0)+—2
ds¥ca,, Jdt -1 O+
) 2 = |1+ (111.4.4)
0 Cagy, -0 Ca,, ¥Ca CSW(O)JFCW‘(J/TCa _1j
XCa

Et, en intégrant membre a membre pour t variant de 0 a T:

Cyy (0)
T ACq- C
s%cag,, (1) =6Ca,, | 1-exp +log W (111.4.5)
fCa 1 (aca Low(©@ lj.e_T /7ca
w
t (Ma)
0 1 2 3 4 5 6

I I I I I

Augmentation de C,,

(o)

» 0.5 7

544 ca

Figure 111.4.1: Variation de 6°Ca en fonction du temps, calculée pour différentes valeurs de Ca,, a
partir de l'équation (I11.4.5). Le temps de résidence du Ca dans l'océan est 1 Ma (Broecker and Peng,
1982). Le temps de résidence de l'eau est d'environ 3000 ans (Caron et al., 1995). C,(0) a été pris égal
a4,14.10° ug.I" (Albaréde, 2001).

La variation de 8*Cag, en fonction du temps est présentée Figure IIL4.1 pour différentes
valeurs de Cy,. Le principal résultat de ce modele est que, plus la valeur de la concentration Cy,
est proche de celle de I'eau de mer, plus le temps de réponse de la composition isotopique en Ca
de I'eau de mer est rapide. Ainsi, d'aprés ce modele, 1'eau de mer met entre 100 000 ans et 1 Ma
pour varier de 0,5 = 0,2 %o, variation enregistrée entre 22 et 20 Ma. Excepté le cas extréme ou
la valeur de la concentration d'entrée est quasi nulle, on peut considérer que l'eau de mer a

atteint un nouvel état stationnaire aprés 2 Ma, en prenant en compte la reproductibilité
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analytique actuelle. Il reste a vérifier dans le futur si ce modele n'est pas trop simpliste. S'il est
applicable tel quel, le Ca pourrait devenir un bon traceur pour quantifier le temps de réponse de
l'océan pour atteindre un nouvel état stationnaire apres perturbation de l'intensité du flux
entrant, a condition de réduire le pas d'analyse des échantillons sédimentaires marins

(phosphates ou carbonates) a au moins 1 Ma.

II1.5 CONCLUSION

Dans les deux études précédentes, nous nous sommes intéressé€s au bilan océanique du Ca.
L'é¢tude de plusieurs eaux naturelles a notamment permis de montrer que leur amplitude de
variation en 8**Ca était limitée a 1 %o. De plus, a I'échelle locale de l'exutoire du bassin versant
d'Aubure, la variation de 5*Ca est a relier a celle des proportions d'eau provenant de I'altération
chimique des roches et de solutions de sol fractionnées par la biologie. De méme, quelle que
soit 1'échelle d'étude, les variations de 8**Ca ne présentent aucune relation avec la lithologie ou
avec le climat. Les compositions isotopiques en Ca des eaux de rivieres et hydrothermales sont,
de plus, relativement uniformes et leurs valeurs moyennes sont similaires. En conséquence, on
peut s'attendre & ce que le 8*'Ca arrivant aux océans demeure relativement constant avec le
temps et proche de -1,1 = 0,2 %o. Cette valeur confirme que l'eau de mer actuelle est a 1'état

stationnaire par rapport au Ca.

L'étude de phosphates marins datant du Mioceéne suggére, pour sa part, que cela n'a pas
toujours été le cas par le passé. Les valeurs en 8*'Ca de ces phosphates reflétent en effet les
paléo-variations de 8*!Ca de l'océan, mais contrairement au Sr, pas la composition de 1'eau elle-
méme. Un fractionnement d'environ 1,1 %o entre 1'eau de mer et les phosphates a notamment été
mis en évidence au cours des derniers 19 Ma. Vers 22 Ma, une incursion de 5*Ca vers des
valeurs plus positives, a corréler avec une incursion similaire pour des carbonates marins (De
La Rocha et DePaolo, 2000) suggere qu'a cette période l'eau de mer n'était pas a I'état
stationnaire, en raison de variations de l'intensité des flux entrants et sortants et non en raison
de la signature isotopique de ces flux. C'est ainsi qu'entre 20 et 24 Ma l'augmentation de §*'Ca

peut étre expliquée par la variation des proportions des flux entrants et sortants.

D'importants phénomenes tectoniques avec la collision de 1'Asie et du Pacifique ouest se

produisent au début du Miocene, ce qui entraine une augmentation du niveau de la mer (p. ex.
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Vail et al., 1977). De plus, 1'expansion des fonds océaniques a été négligeable a cette période,
ce qui implique un volume constant des fonds océaniques (p. ex. Hays et Pitman, 1973). A ces
phénomenes s'ajoute un réchauffement des eaux de surface et de profondeur (p. ex. Savin et al.,
1975). Ceci entraine une augmentation de formation des carbonates, d'ou une augmentation de
l'intensité du flux sortant. L'é¢tude de carbonates marins permet par ailleurs de suggérer qu'au
cours des derniers 80 Ma les flux entrants et sortants ont plusieurs fois variés en proportions
(De La Rocha et DePaolo, 2000). En accord avec nos résultats, ces travaux permettent de

proposer les explications suivantes:

- 8%Ca élevé correspond a une augmentation du niveau de la mer, de la température et

1mpllque Fsortant™Fentrant

8*Ca faible correspond a une diminution du niveau de la mer, de la température et

1mpllque Fentrant>Fsortant

Ces observations peuvent donner des informations sur les variations passées du cycle du
carbone. En effet, on peut traduire en équations le systéme carbonaté comme suit, si l'on

suppose que l'océan est maintenu a la saturation de la calcite (d'aprés Michard, 1989):

CaCO3() < Ca®* +CO3~ Ky =[Ca®*].[CO371=10"%% (IIL5.1)
HCO31.[HT _
H,CO3 < HCO; + H™ gy =HCO VT (64 g5
[H,C05]
2— +
co [H
HCO3 < COy~ +H* K>y _L€o5 1T ht03 (11L.5.3)
[HCO3 ]
H>,CO _
COZ(g) < COyq) + Hy 0= HyCO;3 K3 =M= 107146 (ITL.5.4)
Fco,
En recombinant ces différentes équations, il vient:
-2pH
K .107P
[Ca2+ _Bs L qus.s)

K1.Ky K3 'PCOZ

Les études récentes sur les isotopes du bore ont par ailleurs conclu qu'au cours des derniers
25 Ma le pH des océans était resté constant et égal a la valeur actuelle de 8,2 (Lemarchand et
al., 2002). De ce fait, la concentration en Ca des océans varie de facon opposée a celle du
dioxyde de carbone de 1'atmosphére. Afin de reconstituer précisément ces variations, il convient
d'effectuer un échantillonnage plus serré, inférieur au temps de résidence du calcium dans I'eau

de mer.
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Cette ¢étude s'intégre aux nouveaux travaux sur les isotopes du calcium dans les processus
de surface, apres un désintérét de prés de vingt ans. Ces travaux portent notamment sur le bilan
océanique du Ca, le bilan du Ca dans les organismes vivants et 1'utilisation de ces isotopes en
tant que paléothermometres océaniques. La compréhension précise des processus a l'origine du
fractionnement des isotopes du Ca n'en est toutefois qu'a ses débuts. Ce travail de doctorat s'est
axé autour de deux directions d'é¢tude. Dans un premier temps, un protocole analytique
permettant de mesurer les isotopes du Ca par spectrométrie de masse a thermo-ionisation au
Centre de Géochimie de la Surface de Strasbourg a été développé. Ce protocole de mesure a

ensuite été appliqué a 1'étude du bilan océanique présent et passé¢ du Ca.

La mesure des isotopes du Ca par TIMS requiert au préalable de séparer 1'élément Ca
d'¢léments tels que Mg, K, Sr, susceptibles de provoquer des interférences au cours de
1'émission, par séparation chimique sur colonne échangeuse d'ions. Un fractionnement de 3 %o
par u.m.a est observé au cours de cette étape de purification chimique, les isotopes légers étant
préférentiellement retenus par la résine. Afin d'éviter ce fractionnement, 100 % du pic du Ca
sont collectés. La résine est par ailleurs réguliérement changée afin d'éviter tout probléme de
vieillissement et d'éventuels déplacements du pic du Ca. Une fois isolé, le Ca est déposé sur un
filament simple de Ta et chargé dans le spectrométre. Au cours de 1'étape d'ionisation, les
isotopes légers sont cette fois préférentiellement émis. Afin de corriger les valeurs mesurées de
ce fractionnement instrumental, un double spike **Ca-**Ca ainsi qu'une loi exponentielle ont été
utilisés. La reproductibilité analytique externe de 0,2 sigma est par ailleurs du méme ordre de
grandeur que celle des autres laboratoires mesurant ces isotopes. Les résultats sont ensuite

exprimés sous la notation de delta (3).

Il n'existe a ce jour aucun accord entre les différents laboratoires mesurant les isotopes du
Ca quant a la fagcon d'exprimer ce delta. De concert avec I'Institute of Geological Sciences de
Berne et le Geomar de Kiel, nous suggérons de prendre en compte 4 la fois le rapport **Ca/*°Ca
et le rapport **Ca/**Ca. Ces deux rapports sont en effet susceptibles de fournir des informations
complémentaires. Ainsi, le rapport **Ca/*'Ca renseigne sur les processus de fractionnement,
mais aussi sur un possible excés en **Ca provenant de la désintégration radioactive du *’K. Le
rapport **Ca/*?Ca ne donne pour sa part que des informations sur les processus de
fractionnement isotopique. L'expression des variations isotopiques en Ca sous la forme de delta
requiert par ailleurs I'emploi d'un standard. Pour I'heure, aucun standard international proposé
n'a été reconnu comme tel. En accord avec I'Institute of Geological Sciences de Berne et le

Geomar de Kiel, nous proposons d'utiliser un standard carbonaté du NIST, le SRM 915a. L'eau
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de mer constitue cependant le seul échantillon commun a la plupart des études antérieures
portant sur les isotopes du Ca. Il est par ailleurs intéressant d'utiliser 1'eau de mer comme
standard pour les études paléo-océaniques. Des calibrations croisées entre les trois laboratoires
européens ont en outre montré que, lorsque les rapports isotopiques mesurés sont normalisés
par rapport a un standard commun, les valeurs en delta sont directement comparables entre
elles, quel que soit le protocole de mesure. Le protocole de mesure développé dans ce travail a
ensuite été appliqué a I'é¢tude du bilan océanique présent et passé du Ca, le standard utilisé étant

I'eau de mer.

Pour ce faire, différents types d'échantillons naturels, non encore abordés par le passé, tels
que les phosphates marins, des eaux de pluies, de nappes, hydrothermales, une solution de sol
et une apatite ont ¢été¢ étudiés. D'autres échantillons tels que foraminiféres, plantes ou eaux de
rivieres et de fleuves ont également été mesurés. L'amplitude maximale de variation est de 0,6
%0 par u.m.a entre une solution de sol et un échantillon de branche de hétre. L'intensité de
variation observée au cours de cette étude est similaire a celle d'autres travaux. L'amplitude est,
pour sa part, la moiti¢ de l'amplitude de variation maximale enregistrée a ce jour, ce qui
suggere que l'amplitude de fractionnement des isotopes du Ca reste faible, comparable a celles
du Cu ou du TI. Ceci est a relier au fait que la différence relative de masse entre les isotopes du
Ca n'est pas le seul parametre qui influence le fractionnement isotopique. Le caractére ionique
ou covalent des liaisons formées par 1'élément étudié, le nombre de degrés d'oxydation sous
lequel on le trouve dans la nature, de méme que l'environnement cristallographique...sont
également a prendre en compte. Il ressort aussi de la présente étude que l'ensemble des
¢léments étudiés est enrichi en isotope léger par rapport a I'eau de mer et que les plus fortes
variations isotopiques sont liées aux phénoménes biologiques. Aucun excés en **Ca n'a en outre
pu étre mis en évidence avec la présente reproductibilité analytique. De ce fait, les variations

mesurées sont a relier au fractionnement en masse.

La compréhension des mécanismes controlant la variation des isotopes du calcium dans les
eaux continentales a par ailleurs permis de contraindre le flux de Ca arrivant aux océans. Pour
ce faire, différentes échelles d'étude ont été considérées. Selon I'échelle envisagée, les
conclusions différent. Ainsi, a 1'échelle locale du bassin versant d'Aubure, il existe une
corrélation entre la composition isotopique en Ca et le débit de la riviere qui ne peut étre
expliquée simplement par une dilution avec de l'eau de pluie. Cette observation suggere que
cette variation de composition est a relier aux proportions variables d'eau provenant de

l'altération chimique de la roche (sans fractionnement) et des solutions de sol fractionnées par
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la biologie. Pour un débit élevé, jusqu'a 80 % du Ca provient de 1'horizon superficiel du sol. A
I'échelle régionale du Rhin supérieur, ainsi qu'a 1'échelle globale des grands fleuves, les
variations en compositions isotopiques du Ca ne peuvent, pour leur part, étre reliées ni a la
lithologie du bassin versant étudi¢, ni a son climat. De plus, la variabilité des grands fleuves
prélevés a leur embouchure est limitée (au maximum 0,5 %o). De méme, la composition
isotopique des eaux hydrothermales est uniforme et leur valeur moyenne est similaire a celles
des grands fleuves. La composition isotopique en Ca arrivant aux océans de - 1,1 %o,
déterminée dans ce travail, devrait donc rester constante avec le temps, en prenant en compte la
reproductibilité analytique. En comparant cette valeur a celle de la signature isotopique du flux
de sédimentation, davantage contraint par d'autres études, il ressort que l'océan actuel est a
I'état stationnaire par rapport aux isotopes du Ca. Ceci n'a pas toujours ¢été le cas par le passe,

telle que le suggere 1'é¢tude de phosphates marins.

L'étude de la composition isotopique en Ca de 11 phosphates marins datant du Miocéne et
du Pléistocene, et provenant de différentes localisations géographiques, a permis de montrer
que les variations de cette composition reflétaient la paléo-variation de 1'eau de mer au cours du
temps. La comparaison de la signature isotopique du Ca a celles de I'O et du Sr a en effet
permis d'exclure la diagencse et la température comme facteurs influencant la signature
isotopique du Ca de ces phosphates. La comparaison de ces variations avec celles de
carbonates marins, pour la méme période de temps, antérieurement publiées par De La Rocha
et DePaolo (2000), a également suggéré qu'elles reflétaient un phénoméne global et non pas
local. Contrairement aux isotopes du Sr, la composition isotopique en Ca des phosphates
marins refléte la paléo-variation de 1'eau de mer, mais pas directement sa valeur: il existe un
biais d'environ 1,1 %o entre I'eau de mer actuelle et le phosphorite du Pléistocéne. Ce biais peut
correspondre a un fractionnement en masse cinétique fonction du minéral considéré se
produisant au cours de sa précipitation a partir de I'eau de mer. La composition isotopique en
Ca plutdt stable observée pour les phosphorites agés entre 9 et 19 Ma suggere que 'eau de mer
a ¢té en état stationnaire par rapport au Ca durant cette période. Vers 22 Ma, une incursion de
la signature isotopique vers des valeurs plus positives, suggére que cela n'était pas le cas a cette
époque, en raison de variations de l'intensité des flux entrants et sortants et non en raison de la

signature isotopique de ces flux.

En conclusion, cette étude a mis en avant le fort potentiel des isotopes du calcium pour
quantifier le bilan océanique du Ca et comprendre les variations océaniques du Ca au cours du

temps. A ce titre, si 'océan est maintenu a la saturation de la calcite et si le pH est tamponné,
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alors les variations en Ca de I'océan sont a relier a celles de 1'ion hydrogénocarbonate et donc
au CO, atmosphérique. L'étude du bilan océanique du Ca peut donc permettre de remonter aux
variations climatiques. Deux nouvelles applications des isotopes du Ca ont par ailleurs été

proposées au cours de ce travail:

- Quantifier I'impact des plantes et de la biosphere sur le bilan en Ca des eaux de riviere
et, peut étre plus généralement, sur la chimie de ces eaux, parametre peu contraint

actuellement.

- Quantifier le temps de réponse des océans pour atteindre un nouvel état stationnaire,

apres une perturbation de l'intensité des flux de Ca entrants et sortants.
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Les isotopes du Calcium: Développements analytiques. Application au bilan océanique présent
et passé.

Le calcium est le cinquiéme élément le plus abondant de la Terre silicatée. Son intérét découle de son
abondance dans la crofite terrestre et de I’existence d’une grande quantité de minéraux le contenant. Un
fractionnement maximum, dont les causes précises ne sont pas connues, de 1,3 %o par u.m.a a été mesuré a ce
jour. Le travail réalisé durant ce doctorat s’ intégre a ces nouvelles études sur les isotopes du Ca.

Un protocole de mesure permettant de s'affranchir du fractionnement instrumental a tout d'abord été
développé au Centre de Géochimie de la Surface. Aprés séparation chimique sur résine échangeuse d'ions, les
compositions isotopiques en Ca ont été¢ déterminées au spectrometre de masse a thermo-ionisation par une
technique employant un double spike. L'expression des rapports isotopiques du Ca sous forme de delta requiert
I'emploi d'un matériel de référence. Aucun standard international n'existant pour les isotopes du Ca, le standard
carbonaté SRM 915a du NIST a été proposé. L'eau de mer, seul échantillon commun a la majorité des études
antérieures, a été calibré en fonction de ce standard carbonaté et utilisé pour ce travail.

Ce protocole a ensuite été appliqué a 1'étude du bilan océanique du Ca. L'étude d'eaux continentales a
permis de contraindre le flux de Ca arrivant aux océans. Il en résulte une variabilité limitée de 5*'Ca (0,5 %o) a
I'embouchure des grands fleuves et pour les eaux hydrothermales. Aucune relation n'a en outre été observée
entre 8*'Ca et la lithologie ou le climat des bassins versants étudiés. Ceci a permis de calculer une composition
isotopique moyenne en Ca arrivant aux océans égale a -1,1 £ 0,2 %o et de suggérer sa constance au cours du
temps. Il résulte de cette valeur que 1'océan actuel est a 1'état stationnaire par rapport aux isotopes du calcium.
L'é¢tude du 8**Ca de phosphates marins du Miocéne et du Pléistocéne, qui reflétent la paléo-variation de I'eau
de mer au cours du temps, a montré que cela n'a pas toujours été le cas par le passé. Ainsi, a 22 Ma, une
incursion du 8**Ca vers des valeurs plus positives suggére que l'intensité des flux entrants et sortants a varié,
mais non leur signature isotopique.

Mots clefs: isotopes du calcium, développements analytiques, TIMS, standard, bilan océanique

Calcium isotopes: Analytical developments. Application to present and past oceanic budget.

Calcium is the fifth most abundant element of the silicate Earth. Its interest results from its abundance in
the Earth crust and from the existence of a huge quantity of minerals containing it. A maximal fractionation of
1.3 %o per a.m.u was recorded up to now. The work realised during the Ph-D deals with new studies on Ca
isotopes.

First, a measurement protocol was developed at the Centre de Géochimie de la Surface to avoid
instrumental fractionation. After chemical separation on ion exchanging resins, the Ca isotopic compositions
were measured on a thermo-ionisation mass spectrometer, using a double-spike technique. The Ca isotopic
ratios were expressed in a delta notation. To do this, a reference material is needed. No international standard
presently exists for Ca isotopes. For that reason, we proposed to use the SRM 915a carbonaceous standard
from the NIST. Seawater, the only common sample of most of previous studies has also been used: it was
calibrated against the carbonaceous standard and used in present study.

This protocol was then applied to study the Ca oceanic budget. The isotope data of continental waters
allowed to constrain the Ca flux to the ocean. A limited variability of §*Ca (0.5 %o) was recorded at the outlet
of main rivers or for hydrothermal vents. Moreover, no relationship was observed between 8**Ca and the
lithology or the climate of the studied watersheds. This allowed to determine the mean Ca isotopic
composition of the Ca flux to the ocean (-1.1 + 0.2 %o) and to suggest that this value remains rather constant
through time. A consequence of this value is that present-day seawater is at steady-state with regard to Ca
isotopes. The 8*Ca study of marine phosphates from Miocene and Pleistocene, which reflect the paleo-
seawater variations through time, has shown that this was not necessarily the case in the past. At 22 Ma, a
deviation in 8*'Ca through more positive values suggests that the intensity of the incoming and outcoming
fluxes changed, but not their isotopic composition.
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