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Résumé

Les conditions oxydantes de la surface terrestre actuelle sont dues a la teneur élevée en
dioxygene de I'atmospheére. Au début de I'histoire de la Terre il y a 4.54 milliards d’années
(Ga), 'oxygene n’était pas stable dans I'atmosphere. Il a fallu deux épisodes d’augmen-
tation brutale de ce gaz atmosphérique pour qu’il atteigne son niveau actuel : I'un vers
2.4 Ga, nommé le Grand Evenement Oxydant (GOE) qui fait 'objet de ce projet, 'autre
2 milliards d’années plus tard, nommé I'’Evénement Oxydant Néo-protérozoique (NOE).
Le GOE est vraisemblablement le résultat de I'émersion généralisée de larges continents
dont I'érosion libere le phosphate dans I'océan, un nutriment nécessaire a la production
biologique, qui a donc permis I’explosion de la photosynthese oxygénée. Ces deux hausses
d’oxygene atmosphérique coincident avec deux évolutions majeures dans I'histoire de la
vie : (i) peu apres le GOE, les eucaryotes sont apparus, alors que (ii) le NOE correspond a
I’'apparition des métazoaires et a I'’explosion cambrienne. L'étude de ces phénomeénes at-
mosphériques primitifs peut avoir d'importantes répercussions sur notre compréhension
de I'origine et de I’évolution de la vie, qu’on estime principalement marine a cet age. Les
seules archives de ces temps primitifs sur Terre sont les roches sédimentaires. Pour savoir
comment 'oxygénation de I'atmosphere a pu étre reliée a cette vie marine, il faut tout
d’abord comprendre comment I'océan a interagi avec I'atmosphere lors de cet événement
d’oxygénation. Cette question est au coeur de ce projet : comment le GOE a-t-il affecté
les cycles biogéochimiques océaniques dont la vie est dépendante ? Nous nous sommes
intéressés aux formations ferriféres litées ou BIFs (Banded Iron Formations). La chimie de
ces roches marines fait écho a celle de 'océan contemporain a leur formation. Déterminer
quantitativement la composition de I’océan a partir de celles des sédiments, méme chi-
miques, est un défi quasiment impossible a relever y compris dans I'océan moderne. C’est
pourquoi nous avons proposé de déterminer le temps de résidence d’éléments sensibles
aux conditions redox de la surface, le soufre, le fer et le cuivre dans 'océan pré-GOE. Nous
avons obtenu, par des séries temporelles, le spectre des fluctuations isotopiques de ces
éléments enregistrées dans des carottes de formations ferriferes litées. La limite inférieure
du spectre donne le temps de résidence de ces éléments dans I'’eau de mer et fournit donc
une indication solide sur la teneur de ces éléments dans 'océan a cette période. Nous
avons analysé des échantillons protérozoiques proches de la limite Archéen-Protérozoique
du Transvaal (Afrique du Sud) et d’Hamersley (Australie). Des échantillons eoarchéens de

Nuvvuagittuq (Canada) ont été récoltés mais n'ont pas pu étre analysés faute de temps.



Abstract

The present-day oxidizing conditions at Earth’s surface are due to the high oxygen content
of the atmosphere. However, oxygen was not always stable in the terrestrial atmosphere.
Two distinct periods during which oxygen increased in a step-like manner were required to
reach the current atmospheric oxygen level. The first, at about 2.4 Ga, is known as the Great
Oxidation Event (GOE) and is at the core of this Ph.D. thesis. The other, occurring almost
two billion years later, is called the Neo-Proterozoic Oxidation Event (NOE). The GOE
likely is the result of the beginning widespread emergence of large continental expanses
whose subsequent erosion gradually released phosphate into the ocean. Phosphate, a
nutrient essential to organic production, in turn allowed the explosion of oxygenated
photosynthesis. The GOE and NOE coincide with two major changes in the history of life.
Shortly after the GOE, eukaryotes appeared, while the NOE corresponds to the appearance
of metazoans and the Cambrian explosion. A better grasp of the GOE hence may have
important implications for the understanding of the origin and evolution of life, which
is thought to have been mainly marine at this stage in Earth history. The only records
of the oxygen level during these ancient times are found in terrestrial sedimentary rocks.
To understand how oxygenation of the atmosphere relates to marine life, we must first
understand how the ocean was connected to the atmosphere during the GOE and how
the GOE affected life-dependent ocean biogeochemical cycles. To this end we focused on
banded iron formations (BIF). The chemistry of these sedimentary marine rocks directly
reflects the chemistry of the contemporary ocean. Deriving quantitatively the composition
of the ocean from a hydrogenous sediment is a challenge almost impossible to meet,
even for the modern ocean. This is why we instead determined the residence time of
redox-sensitive elements (in this case sulfur, iron, and copper) in the pre-GOE ocean. We
specifically targeted the periods of isotopic fluctuations in these elements as recorded in
BIF cores. The lower limit of the spectrum provides the residence time of these elements
in seawater, hence giving a robust indication of their contents in the pre-GOE ocean. We
sampled early Proterozoic BIF near the Archean-Proterozoic boundary in Transvaal (South
Africa) and Hamersley (Australia), as well as Archean BIF from Nuvvuagittuq (Canada),

though the latter were not analyzed during this thesis due to shortage of time.
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CHAPITRE 1. INTRODUCTION

Problématique générale

L'apparition des eucaryotes au cours du Précambrien (4.56 - 0.54 Ga), présumée autour de
~ 2.3 Ga, a été un des événements biologiques marquants de I’évolution du vivant. Paral-
lelement, les enveloppes fluides ont connu une transformation majeure vers 2.33 Ga : le
Grand Evénement Oxydant (GOE pour "Great Oxydation Event"). Bien que les enveloppes
fluides et 'environnement géologique précambriens aient été beaucoup étudiés, la com-
position précise de I’océan archéen et protérozoique reste une question débattue et peu
contrainte. L'étude de la chimie de 'océan autour du GOE serait alors d'une importance
majeure pour la compréhension de I’évolution de la vie. Dans le but d’étudier I'impact du
GOE sur la composition de I'eau de mer, cette these porte sur la chimie de 'océan avant
Poxygénation de 'atmosphere. Ainsi, ce projet se focalise sur I'étude d’éléments indispen-
sables au bon fonctionnement du vivant, mais aussi sensibles a I’état d’oxydation et, de
fait, appropriés pour I'étude des conditions redox environnementales : le fer (Fe), le cuivre
(Cu) et le soufre (S). Dans les archives géologiques, les formations ferriferes litées sont de
tres bons proxies de I'’eau de mer. Il s’agit de roches sédimentaires océaniques archéennes
issues d’'une précipitation chimique. L'étude des variations des fractionnements isoto-
piques de Fe, Cu et S dans les formations ferriféres litées pré-GOE a pour but d’obtenir des
informations quantitatives sur des parametres du cycle biogéochimique de ces éléments
a cette époque. Lobtention des périodes de ces variations est nécessaire pour encadrer
les concentrations de ces éléments dans 'océan au Protérozoique inférieur. Si ces valeurs
sont suffisamment fiables, elles offriront des éléments nouveaux a la compréhension du
métabolisme des especes qui pouvaient vivre dans les océans anciens et a son évolution

en réponse aux changements atmosphériques et océaniques.

Dans ce premier chapitre, on parlera tout d’abord de la mise en place, de la composition
et de l'évolution précambrienne des enveloppes fluides, atmosphere et hydrosphere. Dans
un second temps, nous verrons en quoi ce projet de these se propose d’apporter de nouvelles

connaissances concernant l’hydrosphere pré-GOE, et par quels moyens.



CHAPITRE 1. INTRODUCTION

1.1 Les enveloppes fluides au Précambrien

Pour des raisons principalement historiques, les études en Sciences de la Terre se sont
longtemps intéressées au Phanérozoique (0.54-0 Ga, Fig. 1.1), dont I’étymologie se rattache
au grec "animaux visibles". Les premieres recherches en Europe occidentale concernaient
les terrains géologiques datant de cette période qui regorgent de fossiles. Le Phanérozoique
ne représente pourtant que 12 % de 'histoire de la Terre, laissant, a cette époque, 88 % non
étudiés. Ce n'est qu’a partir de la seconde moitié du XXC™e gjecle que certaines recherches

ont concerné le Précambrien (4.56-0.54 Ga, Fig. 1.1).

P Précambrien R
< >
g B
2z P e O
2 Archéen Protérozoique S
(o] \g
aE &
(=}
456 Ga 4.1Ga 2.5 Ga 0.54 Ga 0 Ga

FIGURE 1.1 - Echelle des temps géologiques simplifiée. Le Précambrien couvre plus de 88 % de
I'histoire de la Terre.

Lexistence d'une atmospheére et d'une hydrosphere primitives au Précambrien fait
actuellement consensus. La thermométrie basée sur le titane et la composition isotopique
de I'oxygene (5180) des zircons de Jacks Hills d’Australie ont fourni les premiers indices
de la présence d’eau liquide a 4.2 Ga (Luth et al., 1964 ; Mojzsis et al., 2001). Les éléments
volatils constitutifs de ces enveloppes fluides ont vraisemblablement une origine commune

datant de I'accrétion de la Terre. Les hypothéses principales de leur provenance sont :

- Le dégazage primordial de la planete au cours du quel les éruptions volcaniques
ont pu libérer de grandes quantités d’éléments volatils par dégazage de minéraux

hydratés.

- Les apports cométaires des zones externes du systeme solaire (ceinture de Kuiper ou

nuage de Oort), riches en éléments volatils.
- Le dégazage des minéraux hydratés des micrométéorites.

Le tracage de I'origine des volatils terrestres par les isotopes de '’hydrogéne permet d’éva-
luer la probabilité de ces différentes hypotheses. Hartogh et al. (2011) ont proposé que le
dégazage des volatils de micrométéorites, couplé a I'apport de volatils des cometes de type

Hartley 2, pourrait étre a I'origine de 'hydrosphere et 'atmospheére terrestres.

L'atmospheére actuelle est composée en majorité de 80 % d’azote (N2), 20 % d’oxygene

(O2) et 300 ppm de dioxyde de carbone (CO2). Sa pression totale est de 1 bar, combinant
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0.8 bar d’azote, 0.2 bar d’oxygene, et 0.3 mbar de dioxyde de carbone. Que sait-on de

I’atmosphere précambrienne ?

La pression partielle atmosphérique d’azote n’a pas beaucoup changé au cours de
I'histoire de la Terre. Marty et al. (2013) ont reporté une pression d’azote a I’Archéen
entre 0.5 et 1.1 bar. Plus récemment, Mallik et al. (2018) ont obtenu des valeurs de
l'ordre de 1.1 a 1.2 bar.

La présence de minéraux réduits, comme I'uraninite (Grandstaff, 1980), et de roches
sédimentaires dont le dépot nécessite un environnement réduit, comme les BIF
(cf. section 2.2), ont attesté de la privation d’oxygene de I'atmosphére archéenne. A
I'inverse, leur raréfaction au Protéorozoique tout comme la présence de sédiments
oxydés, comme les "red beds" (Eriksson et Cheney, 1992 ; Knoll et Holland, 1995 ;
Songetal., 2017), ont révélé I'arrivée d’oxygene atmosphérique. Une oxygénation ma-
jeure a eu lieu vers 2.3 Ga, nommaée le Grand Evenement Oxydant (GOE pour "Great
Oxygenation Event"). Une des premieres estimations de I’évolution de 1'oxygene

atmosphérique est représentée sur la figure 1.2 A.

AT'Archéen, les gaz a effet de serre devaient étre plus abondants qu’aujourd’hui pour
compenser la faible luminosité solaire ("faint young Sun paradox", d’apres Sagan et
Mullen (1972)). Kasting (1987) a reporté une pression partielle en CO» de 1 barilya
4.5 Ga, 1000 fois supérieure a la valeur actuelle. Une des premiéres estimations de
I’évolution du CO2 atmosphérique est en figure 1.2 B. Lowe et Tice (2004) ont évalué
la présence de méthane comme gaz a effet de serre principal conjointement avec le
CO2 entre 2.9 et 2.7 Ga. En dehors de cette période, le CO> est resté le gaz a effet de

serre majeur.
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FIGURE 1.2 - A) Estimation de la pression partielle en oxygene au cours du temps. B) Estimation
de la pression partielle en dioxyde de carbone au cours du temps. La ligne pleine est la meilleure
estimation des simulations, I'aire hachurée représente le champ possible de variations de pression

partie

lle (figures de Kasting (1987)).



CHAPITRE 1. INTRODUCTION

Tout comme I'atmosphere, 'océan était anoxique dans les deux premiers milliards
d’années de I'histoire de la Terre, mais aussi ferrugineux (Fig. 1.3 A) (Kato et al., 1996 ; Li
et al,, 2013). En effet, 'abondance des formations ferriferes litées a ’Archéen (Klein, 2005)
atteste d'un environnement ot le fer était abondant (cf. section 2.2). L'oxygénation de I'at-
mosphere a permis I'érosion de sulfates continentaux conduisant a la nature sulfidique de
I'océan profond protérozoique (Anbar et Knoll, 2002 ; Habicht et al., 2002 ; Planavsky et al.,
2012), bien que I'’extension spatiale des conditions euxiniques (anoxiques et sulfidiques)
soit encore débattue (Reinhard et al., 2013). Quant a 'océan superficiel, il s’est oxidé au
contact de I'atmosphere. Ce n’est qu’au début du Phanérozoique que I'’océan profond est
devenu oxique (Fig. 1.3 B) (Anbar et Knoll, 2002 ; Planavsky et al., 2011 ; Lowenstein et al.,
2014). Différents moyens d’études ont été utilisés pour retrouver les concentrations en ions
dissous archéens. Gutzmer et al. (2001) ont examiné par exemple des veines hydrother-
males archéennes de la formation du Transvaal en Afrique du Sud alors que De Ronde et al.
(1997) ont utilisé des inclusions fluides de formations sédimentaires peu métamorphisées
de Barberton en Afrique du Sud. Une de ces inclusions, salée, a été interprétée comme
étant de I'’eau de mer : elle contenait 4 fois plus de NaCl que ’océan moderne, 20 fois
plus de calcium, et 10 fois moins de sulfates. Les fluides piégés pourraient représenter
des conditions archéennes, mais pas nécessairement celles de 'océan a I’échelle globale,
ce qui rend I’étude des ions dissous dans I’eau de mer précambrienne difficile par cette
méthode.

Archean 1850 - 1250 Ma

twres’

ol

Phanerozoic

Upper
ocean

Deep
ocean

log [Concentration (M)]
Transition period
Transition period

Ocean
sediments

Billion years ago

FIGURE 1.3 - A) Variation des concentrations océaniques en S, Mo, Ni, Fe, Mn, Co, Zn et Cu au
cours du temps. Le bleu ciel représente un océan anoxique, le bleu foncé, anoxique et sulfidique, et
le vert, oxique. B) Coupes schématiques de 'océan pour les grandes phases de I’évolution redox
oéanique. La ligne pleine représente 'abondance du fer en fonction de la profondeur, la ligne
pointillée représente I'abondance d’oxygene en fonction de la profondeur (figures de Anbar et Knoll
(2002) et Anbar et al. (2007)).

Au cours du Précambrien, I’atmosphere et ’hydrosphere ont connu des variations
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climatiques majeures. Les études des compositions isotopiques en oxygene (3'20) en
silicium (339Si) de cherts du Paléoarchéen ont révélé des températures atmosphériques
entre 55 et 85°C (Knauth et Lowe, 1978 ; Knauth et Lowe, 2003 ; Robert et Chaussidon, 2006).
Ces résultats sont en adéquation avec I’étude d’évaporites indiquant des températures
de surface de 70 + 15°C entre 3.5 et 3.2 Ga (Lowe et Tice, 2004). Cette étude a également
révélé des valeurs inférieures a 60°C apres 2.9 Ga (Lowe et Tice, 2004). Au cours de cette
diminution globale de température depuis le début de I’Archéen, deux refroidissements im-
portants relevés par le 33°Si interviennent 4 1.8 Ga et 2.4 Ga : ils coincident a des épisodes
de glaciations décrits respectivement par Yeo (1981) et Evans et al. (1997). Une troisieme
glaciation précambrienne de 2.9 Ga est retracée par Young et al. (1998). Ces glaciations

témoignent de températures de surface inférieures a 20°C (Kasting, 1987).

D’autre part, c’est aussi au sein méme de ces enveloppes fluides, et particulierement
l'océan, que la vie est apparue. Préserver les traces de vie primitive dans les archives
géologiques est complexe, car les terrains précambriens sont considérablement altérés par
la diagénese ou le métamorphisme. Bien que dans le Protérozoique il soit plus commun de
prouver I'existence de la vie par la présence de microfossiles avérés, explorer '’Archéen a la
recherche d’indices de vie se résume a I'utilisation des principaux indicateurs (proxies)

suivants, bien qu'’ils ne soient pas acceptés par toute la communauté scientifique :

- Desindices de fractionnements isotopiques (cf. annexe A). Le carbone organique bio-
génique présente une composition isotopique en carbone (3'3C) relative au standard
VPDB ("Vienna Pee Dee Belemnite") trés appauvrie, de 1'ordre de -15 to -35 %o (Trum-
bore et Druffel, 1995). Une des plus anciennes traces de vie isotopique remonte a 3.8
Ga :un 3'3C de -25 %o a été rapporté pour des globules de graphites sédimentaires
métamorphiques de la ceinture supracrustale d’Isua, au sud-ouest du Groenland
(Schidlowski et al., 1979 ; Rosing, 1999). Par ailleurs, en analysant des inclusions de
graphite dans les zircons de Jack Hills de 4.1 Ga, Bell et al. (2015) ont mesuré une
composition isotopique de carbone appauvrie de -24 %.. Néanmoins, selon la source
de carbone, les processus abiotiques de synthese de carbone organique peuvent
mener a des compositions isotopiques en carbone trés appauvries (McCollom et al.,
2010), révélant que cette signature isotopique peut étre générée par des processus

inorganiques.

- Des stromatolites. Ce sont des structures organo-sedimentaires d’aspect laminaire
dont la formation est associée a I'activité des communautés microbiennes. De nom-
breux stromatolites ont été retrouvés a I’Archéen. Les plus anciens communément
acceptés proviennent de la formation Dresser dans le craton de Pilbara en Australie
et datent de 3.48 Ga (Walter et al., 1980 ; Vankranendonk et al., 2008). Une découverte
récente fait état de stromatolites de 3.7 Ga de la ceinture supracrustale d’Isua (Nut-
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man et al., 2016). Toutefois I’architecture et les fractales des stromatolites archéens
auraient pu étre formées par précipitation chimique et par des réarrangements par

diffusion (Grotzinger et Rothman, 1996).

- Des structures s’apparentant a des microfossiles bactériens. Ce sont généralement
des filaments ou cocoides de dizaines de micrometres préservés dans des sédiments
carbonatés ou siliceux. Les premiers microfossiles putatifs ont été retrouvés dans la
formation de Dresser et remontent a 3.49 Ga (Ueno et al., 2001). Le 313C du carbone
organique associé a ces microfossiles se situe entre -25 et -30 %o, une signature isoto-
pique de carbone organique biogénique. Cependant, en étudiant ces structures dites
de microfossiles, Brasier et al. (2002) ont soutenu qu’elles pouvaient étre des artéfacts
formés a partir de graphite amorphe au sein des multiples générations de veines
meétalliferes hydrothermales. Garcia-Ruiz et al. (2003) ont montré par ailleurs qu’il
était possible de synthétiser de maniere abiotique des filaments morphologiquement

similaires a ceux supposés étre des microfossiles archéens.

Concernant les principales étapes de I’évolution de la vie au Précambrien, certains
proxies indiquent la présence de cyanobactéries photosynthétiques a des ages supérieurs a
2.7 Ga (Buick, 2008 ; Rasmussen et al., 2008 ; Planavsky et al., 2014). Il s’en est suivi 'appari-
tion des eucaryotes, datée par horloge moléculaire a 2.3 Ga (Hedges et al., 2004), mais dont
les fossiles ne remontent qu’a 1.6 Ga (Knoll, 2014). Cette apparition fut contemporaine
de la premiere augmentation majeure de 1’oxygene atmosphérique. Quant a la diversifi-
cation de la vie et I'apparition des métazoaires, elle a certainement eu lieu entre 791 et
528 millions d’années (Ma) (Lee, 1999 ; Peterson et al., 2004). Elle est plus connue sous le
nom "d’explosion cambrienne" et elle aurait coincidé avec le deuxieme palier majeur de
I’évolution de I'oxygene atmosphérique (Chen et al., 2015). La synthese de ces premieres

traces de vie archéennes et protérozoiques est représentée sur la frise de la figure 1.4.

Précambrien
Hadéen Archéen Protérozoique Phanéro.
I I I I I I I N
456 4 \ 3 2 1 _ 0 Age (Ga)
| Stromatolites | |Cyanobactéries
\
§1C Microfossiles

‘carbone réduit

appauvri bactériens Eucaryotes Métazoaires

FIGURE 1.4 - Principales évolutions de la vie primitive (frise inspirée de Knoll et al. (2016)).

Au fil de l'évolution de ces enveloppes fluides, un évenement chimique majeur a marqué
le Précambrien, c’est le Grand Evenement Oxydant. Lenrichissement des connaissances
actuelles de la chimie de l'océan pré-GOE devrait offrir des éléments nouveaux a la compré-
hension du métabolisme des especes qui pouvaient vivre dans les océans contemporains et d

son évolution en réponse aux changements atmosphériques et océaniques.
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1.2 Projet de these

Des arguments géologiques et biologiques ont permis a Cloud (1968) de référencer une
augmentation d’oxygéne atmosphérique au Paléoprotérozoique. Cet événement, connu
sous le nom de Grand Evenement Oxydant (GOE pour ‘Great Oxidation Event’), n’est plus
contesté depuis que Farquhar et al. (2000) ont montré que le fractionnement indépendant
de la masse (MIF pour "Mass Independant Fractionation") des isotopes du soufre (S-MIF)
a disparu entre 2.09 et 2.45 Ga (Fig. 1.5). Il est caractérisé par le A33S, représentant la
déviation des fractionnements isotopiques du soufre a la droite de fractionnement de
masse (cf. annexe A) du 333S et 534S :

A8 =5335-1000((1 +534S/1000)*33-34 1) (Eq.1)

avec A33-34 = 0.515 empirique, mesuré par Hulston et Thode (1965) sur des échantillons
météoritiques et terrestres (Farquhar et Wing, 2003). Les rayonnements UV ont provoqué
la photodissociation de SO2 et SO atmosphériques en sulfates et soufre natif a '’origine
du S-MIF (Farquhar et al., 2001). Sa disparition dans les sulfures et sulfates sédimentaires
témoigne de I'arrét de la photodissociation de ces gaz atmosphériques. C’est 'absorption
des UV par 'ozone qui a empéché cette réaction, attestant de I'existence d'une propor-
tion relativement importante d’oxygene dans I’atmosphere. Avant 3.4 Ga, ces anomalies
atteignent 12 %o, ce qui correspond a une pression partielle en oxygene (Po,) inférieure
4 107° PAL (Present Atmospheric Level) (Pavlov et Kasting, 2002). Apres 2.45 Ga, le A338
diminue jusqu’a des proportions bien inférieures a 2 %o, ce qui équivaut a une pression
partielle en oxygéne inférieure 2 102 PAL. Puis, a partir de 2 Ga, le S-MIF disparait, ce qui

annonce une pression partielle en oxygene supérieure a 1072 PAL (Farquhar et Wing, 2003).
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FIGURE 1.5 - Représentation du A33S au cours du temps (figure de Lowenstein et al. (2014)).
La persistance d'uraninite détritique et I'existence des formations ferriferes litées, deux

phénomenes apparemment impossibles dans les conditions oxydantes de 'atmosphere et

de I'hydrosphére modernes, montrent aussi que I'oxygene était bien moins abondant dans
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I'atmosphere archéenne (Grandstaff, 1980 ; Klein, 2005). Des changements de préservation
dans |'enregistrement sédimentaire d’éléments sensibles a I'oxydation tel que le chrome et
ses isotopes (Frei et al., 2009 ; Konhauser et al., 2011) ainsi que ceux du molybdene (Scott

et al., 2008), sont cohérents avec les preuves apportées par les isotopes du soufre.

Il semble que cette oxygénation se soit étendue sur une période géologiquement breve.
Bekker et al. (2004) ont repéré, dans le Transvaal, la présence du S-MIF vers 2.47 Ga et sa
disparition autour de 2.32 Ga, offrant un intervalle de 150 Ma pour situer le GOE. D’autres
indices de 'Huronian et du Transvaal affinent cet intervalle entre 2.46 et 2.31 Ga (Bleeker
et al., 2013 ; Ketchum et al., 2013 ; Rasmussen et al., 2013). Luo et al. (2016) ont daté
I’augmentation irréversible de I'oxygéne a 2.33 Ga. Gumsley et al. (2017) ont précisé la
temporalité du GOE : deux oscillations ont eu lieu a 2.43 et 2.37 Ga, avant I'arrivée plus
définitive d'un dernier pulse vers 2.31 Ga. Une représentation plus générale de I'évolution
de la pression partielle de I'oxygéne atmosphérique est donnée figure 1.6, sur laquelle on

note distinctement le GOE comme une évolution majeure de I’oxygene atmosphérique.
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FIGURE 1.6 — Evolution de I'oxygene atmosphérique au cours du temps. La courbe rose montre le
modele classique a deux paliers d’oxygénation de I'atmospheére, alors que la courbe bleue représente
un modele émergeant. Les zones vertes représentent les grandes étapes d’évolution de la vie au
Précambrien (figure modifiée d’apres Lyons et al. (2014)).

Lidentification des causes de cet événement ne fait pas encore consensus, que ce
soit 'hypothese de 'augmentation des sources d’oxygene atmosphérique ou celle de la
diminution de ses puits. On I'attribue parfois a une explosion du phytoplancton. Grace a
la datation du dernier ancétre commun des eucaryotes vers 2.3 Ga (Hedges et al., 2004),
Butterfield (2015) ont énnoncé la problématique suivante : est-ce le GOE qui est la cause
de la genése des eucaryotes, ou est-ce une conséquence de cette genese via la photosyn-
thése oxygénée ? Par ailleurs, Rasmussen et al. (2008) ont trouvé des indices affirmant la
présence de cyanobactéries photosynthétiques vers 2.7 Ga. Pourquoi ce délai de 0.5 Ga
entre 'apparition de la photosynthése et ]’oxygénation de I’atmosphere ? Planavsky et al.
(2014) ont répondu a cette question en argumentant que tout I’oxygene créé entre 2.7 et
2.3 Ga était directement utilisé pour oxyder des especes réduites de I'océan, hypothese

appuyée par I'étude de Lalonde et Konhauser (2015).
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Par ailleurs, il se peut que le GOE soit une conséquence du pic de croissance de la
crolite continentale a 2.7 Ga (Gaillard et al., 2011 ; Lee et al., 2016). Flament et al. (2011) ont
expliqué la divergence du rapport 875r/865r dans le manteau et dans les carbonates marins
comme étant le résultat d'un début d’érosion chimique, reflétant elle-méme I"’émergence
permanente des continents. Cette hypothese fournit un mécanisme acceptable pour le
renouvellement des nutriments, et notamment du phosphate, nécessaire a la production
biologique océanique al’origine de I’oxygene atmosphérique (Campbell et Allen, 2008). Elle
permet aussi d’expliquer les changements de composition isotopique en zinc (5°6Zn) dans
les BIF entre 2.6 et 2.1 Ga par le role des micro-organismes qui ont profité de I’émersion
des continents pour les coloniser (Pons et al., 2013).

Kump et al. (2001), Holland (2009) et Gaillard et al. (2011) ont soutenu que I’apparition
de I'oxygéne atmosphérique, liée a cette émergence continentale, était la conséquence
d’'un changement de nature et d’état redox des émissions volcaniques. D’autres auteurs
ont affirmé que la cause du GOE résidait dans I'émergence des continents en elle-méme.
Les changements de composition chimique de la crofite terrestre de mafique a felsique
ont entrainé la diminution des réductants crustaux, ce qui a réduit les puits d’oxygene (Lee
et al., 2016 ; Smit et Mezger, 2017). Husson et Peters (2017) ont estimé, quant a eux, que
cette émergence continentale a favorisé I’accumulation et le stockage de sédiments et, par
conséquent, celle du carbone organique, d’ot1 une augmentation d’oxygene atmosphé-

rique.

Cet évenement majeur a transformé la chimie des enveloppes fluides. Dans I’atmo-
sphere, le méthane a diminué drastiquement et la couche d’ozone a commencé a se former
(Catling, 2014). Dans 'océan, la surface est devenue oxydée, I'érosion continentale a ap-
porté des nutriments, d’ou une explosion de la productivité biologique. C’est la sortie
définitive des continents des eaux qui a permis la naissance d’'un monde moderne avec
une chaine trophique basée sur la photosynthese oxygénée. Une question reste toutefois

en suspens : quelle était la composition de 'océan au Paléoprotérozoique ?

Les concentrations en fer, soufre et cuivre de I'’eau de mer juste avant le GOE et I'émer-
gence des continents (Flament et al., 2008 ; Pons et al., 2013) pourraient nous aider a
enrichir nos connaissances en matiere d’évolution de la vie. L'intérét de connaitre des
parametres des cycles biogéochimiques du fer, du soufre et du cuivre pré-GOE se fonde

sur les deux raisons suivantes :

* En tant qu’éléments présentant de multiples états d’oxydation, on s’attend a des
changements majeurs de leurs concentrations et compositions isotopiques dans
I'océan entre les époques pré- et post-GOE. Le fer existe sous les états d’oxydation
(-1I) a (+VII), dont le (0), (+II) et (+I1I) sont les plus communs, appelés respectivement

fer natif, ferreux et ferrique. La différence majoritaire entre les deux formes ioniques

10
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prédominantes sont leur solubilité : Fe** est soluble alors que Fe3* ne I'est pas. Le
soufre présente cinq principaux états d’oxydation différents : sulfures (-1I), soufre
natif (0), thiosulfates (+II), sulfates (+IV) et persulfates (+VI). Au sein des cycles bio-
géochimiques du soufre, les sulfures (H>S) et les sulfates (SOi‘) sont prédominants.
Ces états sont solubles sous formes ioniques, mais peuvent précipiter en se com-
plexant avec certains éléments. Le cuivre a plusieurs états d’oxydation de (0) a (+IV),

dont le natif (0), le cuivreux (+]) et le cuivrique (+II) sont les plus communs.

e IIs ont tous trois des roles indispensables en biologie. Le fer est un composant
des protéines procaryotes et eucaryotes (Kleczkowski et Garncarz, 2012 ; Kaplan et
Ward, 2014). On retrouve le cuivre principalement dans les protéines eucaryotes
(Ochiai, 1983 ; Festa et Thiele, 2011), et le soufre est présent dans les acides aminés

procaryotes et eucaryotes (Toohey, 1990).

Les flux et les compositions isotopiques des entrées et des sorties du cycle du soufre
océanique actuel sont représentés sur la figure 1.7 (cf. annexe B sur les modeles de boite).
Le bilan net des entrées en termes de flux se résume aux rivieres et aux poussieres atmo-
sphériques (Ono et al., 2003). Les sorties ne représentent que 70 % des entrées. Le sulfate
s’accumule donc lentement dans 'océan actuel (Walker et Brimblecombe, 1985). Son
temps de résidence de 15 Ma (Walker et Brimblecombe, 1985) est supérieur au temps de
mélange de I'océan, ce qui le rend homogene a I’échelle de ce réservoir. La composition
isotopique actuelle de I'eau de mer est donc estimée a 333S,.4 ~ 21%o (Peterson et Fry,
1987 ; Thode, 1991).

Avant le GOE, I'érosion continentale était négligeable, ce qui réduisait significativement
les apports en sulfates a’eau de mer. Locéan étant ferrugineux, les sulfures hydrothermaux
précipitaient directement sous forme de pyrite proche du point d’émission, ne rentrant pas
dans le systeme océan. Seuls quelques échanges avec les especes atmosphériques de soufre
faisaient rentrer du soufre dans I'’eau de mer. La précipitation de pyrite dans les sédiments,
minime, constituait la sortie principale de soufre (Walker et Brimblecombe, 1985 ; Ono
etal., 2003). La composition isotopique océanique archéenne devait étre moins riche en
soufre lourd, avec un 333 Socé ~ 0% (Thode et Goodwin, 1983 ; Walker et Brimblecombe,
1985). Habicht et al. (2002) ont énoncé que la concentration en sulfates a I’Archéen était
inférieure a 0.2 mmol/L, alors que De Ronde et al. (1997) 'ont estimé a 2 mmol/L a 3.4 Ga.
La valeur de 0.08 mmol/L et le temps de résidence de 200 000 ans, suggérés par Jamieson
et al. (2012) pour le Néoarchéen, indiqueraient que le réajustement du soufre suite aux
évenements perturbateurs (activité volcanique, orogenése, oxygénation de 'atmosphére)
devait se faire bien plus rapidement avant le GOE qu’aujourd’hui.

Les flux et les compositions isotopiques des sources et des sorties du cycle du fer
océanique actuel sont représentés sur la figure 1.8. A son entrée dans ’'océan oxique actuel,

le Fe?* réagit directement pour former du Fe3*, insoluble, d’ol le faible temps de résidence

11
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FIGURE 1.7 — Modele de boite simplifié actuel pour le cycle océanique du soufre. Sources d’apres
Ivanov (1981), German et Von Damm (2003) et Fike et al. (2015) et sorties d’apres Kellogg et al.
(1972), Walker et Brimblecombe (1985), Thode (1991) et German et Von Damm (2003). Données
de flux de Ivanov (1981), Walker et Brimblecombe (1985), Ono et al. (2003) et Canfield et Farquhar
(2009), temps de résidence de Walker et Brimblecombe (1985), concentrations dans 'océan de
Walker et Brimblecombe (1985) et Canfield et Farquhar (2009) et compositions isotopiques de
Peterson et Fry (1987), Thode (1991) et Paytan et al. (1998).

estimé entre 2 et 600 ans (Johnson et al., 1997 ; De Baar et De Jong, 2001 ; Moore et al., 2004 ;
Tagliabue et al., 2016). Ce temps étant inférieur au temps de mélange de I'océan, le 5°%Fe ¢
n’'est donc pas homogene. L'oxydation du fer II en fer III crée un fractionnement isotopique
5°6Fe de +2.9 %o. La précipitation du Fe>* en oxyhydroxyde induit un fractionnement
de -1.4%o (Johnson et al., 2008). Par ailleurs, des estimations de concentration en fer ont
donné des valeurs faibles entre 0.35 et 0.81 nmol/L, cohérentes avec un temps de résidence
court.

Avant le GOE, I'océan était anoxique et ferrugineux, et le fer, alors sous forme ferreuse,
était soluble et abondant. L'océan, avant 2.3 Ga, était affecté par le dépot d’oxydes de fer,
alors qu’entre 2.3 et 1.8 Ga, il s’agissait plutot de précipitations de sulfures de fer (Rouxel
et al., 2005). La formation de ces sulfures, dans un océan profond réduit, a fait suite a
I'arrivée de sulfates issus de 1'érosion continentale (Canfield, 1998 ; Habicht et al., 2002).
Pré-GOE, I'érosion continentale étant négligeable pré-GOE, '’hydrothermalisme était la
source principale de fer, les sorties étant essentiellement les sédiments, comme les BIE ou
la ré-injection dans les rides. Peu d’estimations précises de concentration de fer archéen
ont été réalisées, bien qu’il soit admis que cette derniere soit bien plus élevée qu’a l’actuel.
Le contenu en fer a été évalué a 50 pmol/L au Protérozoique inférieur (Holland, 1984) et
a des valeurs supérieures a 100 umol/L a ’Archéen (Sumner, 1997). Quant aux temps de
résidence pré-GOE, il existe peu d’appréciations.

Les divers flux et compositions isotopiques des sources et sorties du cycle du cuivre

océanique actuel sont représentés sur la figure 1.9. Tout comme le fer, le cuivre dissous
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FIGURE 1.8 — Modele de boite simplifié actuel pour le cycle océanique du fer. Sources et sorties
d’apres Boyle et al. (1977a), Raiswell (2006) et Conway et John (2014) et flux d’apres Conway et John
(2014). Temps de résidence et concentrations d’apres De Baar et De Jong (2001), Moore et al. (2004)
et Tagliabue et al. (2016). Compositions isotopiques d’apres Raiswell et Canfield (2012). Review
d’aprés Dauphas et al. (2017).

dans 'océan présente des concentrations assez faibles, de I'ordre de 0.5 a 1.8 nmol/L. 1l
est principalement oxydé, sous forme de complexe soluble CuCl*, d’ot1 la concentration
d’autant plus négligeable en Cu?* libre de 107! 2 10714 mol/L (Coale et Bruland, 1988). Le
cuivre des hydroxydes est isotopiquement plus léger de 0.3 a 0.5 %o que celui de I'eau de
mer (Little et al., 2014 ; Takano et al., 2014). Le temps de résidence est estimé entre 5400 ans
au plus long (Boyle et al., 1977b ; Tribovillard et al., 2006 ; Little et al., 2014) et 2000 ans
au plus court (Takano et al., 2014). 1l est légerement supérieur au temps de mélange de
I'océan, d’ot1 une homogénéisation du cuivre a I’échelle du réservoir, dont la composition
isotopique est évaluée entre 0.6 et 0.8 %o (Takano et al., 2014)

Le cycle du cuivre pré-GOE est trés peu connu. Tout comme le soufre, sa concentration
devait étre faible car ses sources étaient limitées par I’absence d’érosion continentale. Saito
et al. (2003) ont estimé sa concentration a 'Archéen vers 10722 mol/L pour le Cu(II) et 10712
mol/L pour le Cu(l). Tres peu de recherches ont porté sur la quantification des parametres

du cycle biogéochimique du cuivre archéen (Chi Fru et al., 2016).

Mais comment obtenir les concentrations pré-GOE océaniques de ces éléments ?
On ne peut pas utiliser I'’étude des sédiments détritiques, dont la composition n’est pas
un proxy de celle de 'eau de mer. L'étude de sédiments chimiques, dont les éléments ont
précipité directement depuis I'’eau de mer comme les BIFE est plus adaptée. Lhypothése
principale de I'origine de ces sédiments est qu’ils précipitent a partir d’oxyhydroxydes
de fer, dont la formation est provoquée par une oxydation locale du Fe?* océanique (cf.

section 2.2). Ces roches sont donc un excellent proxy de la composition de I'eau de mer
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FIGURE 1.9 — Modéle de boite simplifié actuel pour le cycle océanique du cuivre. Sources et sorties
d’apres Boyle et al. (1977b), Little et al. (2014) et Takano et al. (2014). Données d’apres Little et al.
(2014) et Takano et al. (2014).

et se révelent tres utiles pour évaluer la composition chimique de I'océan pré-GOE. La
concentration d'un élément dans I’eau de mer est cependant tres difficile a déduire de
sa concentration dans les sédiments qui en dérivent. La hauteur de la colonne d’eau,
la position du minimum d’oxygene, et la dilution par les éléments détritiques sont mal
contraintes. La diagénese et le métamorphisme ont affecté la géochimie des dépots sédi-
mentaires avec une intensité mal connue. Les différences observées dans les teneurs en Ni
(Konhauser et al., 2009), Cr (Frei et al., 2009) et P (Planavsky et al., 2010a) avant et apres le
GOE (Fig. 1.3 A) suffisent pour établir I'existence de cet évenement, mais ne peuvent pas
étre utilisées pour valider une valeur de concentration pour I’océan contemporain. Pour
obtenir les concentrations pré-GOE, on utilise plutdt les compositions isotopiques, et ici
plus spécifiquement celles du Fe, Cu et S des sédiments ferriferes. Des précisions sur les
isotopes de ces éléments ainsi que sur les fractionnements isotopiques sont données en
annexe A. En effet, les variations isotopiques sont une bonne alternative. Lexemple du
soufre est emblématique. Le 534S des sédiments oxydés est un témoin remarquable du 534S
océanique. Le 534S des barytes contenues dans les argiles des grands fonds océaniques
présente un exemple d’enregistrement temporel tres stable, trés régulier et de haute réso-
lution. Plusieurs décalages de plus de 4 %o en moins de trois millions d’années sont visibles
entre des paliers tres stables sur une durée de plus de 100 millions d’années (Paytan et al.,
2004) (Fig. 1.10), attestant d'un temps de résidence d’environ 2-3 Ma. Beaucoup d’études
ont été menées sur I'évolution du 5°6Fe des pyrites et des black shales (Rouxel et al., 2005 ;
Kurzweil et al., 2015 ; Chi Fru et al., 2016), et également sur des BIF (Rouxel et al., 2005 ;
Johnson et al., 2008 ; Bekker et al., 2010 ; Planavsky et al., 2012), mais aucune n’a étudié la
période des variations des fractionnements isotopiques dans le but d’obtenir le temps de

résidence du fer dans ’océan a I’Archéen.
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Les fluctuations isotopiques des éléments dans I’eau de mer pourraient se décomposer
en une somme de signaux périodiques a la maniére des séries de Fourier. Selon le temps
de résidence de I'élément dans I'océan, seules les fluctuations d’'une durée supérieure a
ce dernier seront enregistrées dans les sédiments. Le temps de résidence joue un effet
de filtre passe-bas : les fluctuations des apports n’apparaitront pas dans le sédiment si
leur échelle de temps est plus courte que le temps de résidence, alors que les fluctua-
tions longues apparaitront (cf. annexe B). La plus petite période de variation isotopique
retrouvée dans le registre des sédiments chimiques correspond au temps de résidence
de I'océan. Obtenir ce temps t; de 'élément i dans I'océan offrirait une approximation
de la concentration en i dans I’eau de mer. En supposant que ’on peut donner une esti-
mation des flux élémentaires sortants connaissant la vitesse de sédimentation, la valeur
7i = Q;/(dQ;/dt) (avec Q; le nombre total d’atomes de i dans 'océan et dQ;/dt, le flux de cet
élément a 'océan) permettrait de déduire une valeur approximative de la concentration
de idans!’eau de mer.

Ces travaux de these proposent donc d’établir des séries temporelles de composi-
tions isotopiques de S, Fe et Cu sur des carottes de formations ferriferes d’Afrique du
Sud (2.4 Ga) et d’Australie (2.5 Ga) afin de déterminer le spectre de longueurs d’onde des
variations isotopiques. Dans le but d’obtenir ces informations, la question de I’échelle
spatiale de I’échantillonnage est primordiale. Trois échelles ont été considérées : une centi-
métrique, une métrique et une de 'ordre de la centaine de meétres (cf. section 3.1). Utiliser
des isotopes plutot que des concentrations élémentaires est nécessaire pour minimiser les

effets des variations des compositions minéralogiques. Nous utiliserons les informations
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sur les temps de résidence déduites des spectres de ces séries pour en déduire le niveau
de concentration dans I'océan avant le GOE. Le fer dans un océan réduit, riche en Fe(II)
soluble, devrait avoir un long temps de résidence. Le soufre dans un océan anoxique non
sulfidique pré-GOE, devrait montrer, quant a lui, un court temps de résidence. Par effet de
masse, le Cu devrait approximativement évoluer avec I’espece dissoute dominante, soit

Fe(II) avant le GOE, S(II) au Protérozoique, ou le sulfate au Phanérozoique.

L'objectif de cette these est de préciser la composition chimique de l'océan avant le GOE.
L'obtention des périodes de variations isotopiques du Fe, Cu et S est nécessaire pour en-
cadrer les concentrations en fer, cuivre et soufre dans l'océan pré-GOE. Si ces valeurs sont
suffisamment robustes, elles devraient offrir des éléments nouveaux a la compréhension du
métabolisme des especes vivantes dans les océans anciens. Par ailleurs, elles devraient aussi
apporter des réponses en matiere d'évolution de la vie suite aux changements atmosphé-

riques et océaniques.
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Structure du manuscript de these

Suite a cette premiere partie introductive, la seconde partie de ce manuscrit se focalise
sur 'environnement géologique des roches étudiées. Le contexte géologique général du
Précambrien est décrit, ainsi que les caractéristiques et connaissances générales des forma-
tions ferriferes précambriennes. Ensuite, le cadre géologique local des échantillons de cette
étude est détaillé. La troisieme partie de ce manuscrit contient les méthodes expérimen-
tales et analytiques employées pour I'obtention des données élémentaires et isotopiques
souhaitées. Dans un premier temps, les méthodes de préparation des échantillons, en
vue des manipulations chimiques, sont décrites. Ensuite, les méthodes analytiques de
préparations chimiques et d’analyses spectroscopiques sont détaillées. Les problemes
analytiques rencontrés quant aux mesures isotopiques du soufre sont aussi exposés. Par
conséquent, une importante partie de ces travaux de these, détaillée en annexe, a eu pour
but de développer une méthode de mesure isotopique du soufre d’échantillons pauvres
en soufre par spectrometrie de masse a multicollection de source a plasma, qui n’a pas
abouti. Dans une quatriéme partie, I’évaluation des conditions redox de 'océan pré-GOE
est discutée. Nous verrons comment les analyses élémentaires des éléments majeurs,
traces et des terres rares peuvent nous apporter des informations quant aux conditions
environnementales contemporaines a la formation des roches étudiées. La cinquieme
partie cible la dynamique du fer avant le Grand Evénement Oxydant. Les compositions
isotopiques du fer et 'analyse de leurs variations temporelles apportent des informations
quantitatives nouvelles sur les parameétres du cycle biogéochimique du fer avant le GOE.
En outre, cette étude propose une hypothése alternative a certains postulats sur le dépot
des formations ferriferes litées. Quant a la sixieme partie, elle concerne la dynamique du
cuivre pré-GOE. Malgré un faible rapport signal sur bruit, et de fait, le peu de variabilité
des données isotopiques de cuivre de nos échantillons, on s’applique a rechercher des
informations sur les caractéristiques chimiques océaniques de cet élément avant le GOE.
Ce manuscrit s’achéve par une discussion générale suivie des perspectives associées a ces

travaux de theése.
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CHAPITRE 2

Contexte géologique

Résumé du chapitre : Ce chapitre décrit les caractéristiques du cadre géo-
logique précambrien de cette étude. La nature des terrains précambriens
ainsi que leur dynamique de mise en place sont évoquées. Une attention
particuliere est portée sur les spécificités des roches précambriennes étudiées,
les formations ferriferes litées (BIF pour "Banded Iron Formations"), et leurs
modeles de formation. La localisation et les caractéristiques des provinces du
Transvaal, d’'Hamersley et du Supérieure, d’'out proviennent les échantillons

de cette these, sont détaillées.
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CHAPITRE 2. CONTEXTE GEOLOGIQUE

2.1 Géologie du Précambrien

Les cratons, ou boucliers, désignent les régions de crofite continentale précambrienne
(Fig. 2.1). Les plus vieux connus sont Isua au Groénland, formé a partir de 3.8 Ga (Rosing
et al., 1996), Pilbara en Australie et Kaapvaal en Afrique du Sud, formés a partir de 3.5 Ga
(Buick et al., 1995 ; Poujol et al., 2003). La Province du Supérieure et le Bouclier scandinave

et d’autres cratons, se sont, quant a eux, formés plus tardivement a I’Archéen.

Acasta [l Exposed Archaean
(4.031Ga) po © Q@/‘@n B L terranes
;)\ Amitsog p
7 Isua |>3.872Ga|
Akilia

[] Areas underlain by
Archaean rocks

Inukjuak
Nuvvuagittug
(3.825 Ga)

Pilbara
ﬂ (3.6-3.1Ga)

Jack Hills, |

Kaapvaal Mt. Narryer »
Barberton (Zircon crystals 4 y
e (36-3.1Ga) | datedto44Ga) |

Figure 2.1 - Principaux affleurements de crofite continentale archéenne (figure de Gargaud et al.
(2013)).

2.1.1 Nature des terrains précambriens

Les terrains archéens sont composés de trois sous-ensembles : le socle granito-gneissique,
les ceintures de roches vertes et les granites tardifs (Hanson, 1981).

La crotite continentale archéenne réside dans le socle granito-gneissique ou TTG (Tona-
lite-Trondhjemite-Granodiorite) qui regroupe des roches plutoniques métamorphiques de
composition tonalitique a granitique, riches en feldspaths sodiques et calciques (Martin et
al., 1983). Les TTG different de la crotite continentale actuelle par leur richesse en sodium.
Elles sont presque toutes archéennes, d'un age supérieur a 2.7 Ga, les plus agées étant les
gneiss d’Acasta, datant de 4.031 Ga (Bowring et al., 1989 ; Bowring et Williams, 1999 ; O’Neil
et al., 2008). Les traces de crofite continentale les plus anciennes de 4.4 Ga proviennent de
datations Pb-Pb par microsonde électronique sur des zircons de la province de Jack Hills
en Australie (Wilde et al., 2001 ; Harrison et al., 2008).

Les ceintures de roches vertes apparaissent sous forme d’affleurements allongés, en-
veloppant des domes de socle archéen (Fig. 2.2). Elles sont constituées par des terrains

volcaniques et sédimentaires métamorphisés, a savoir :

- des roches basiques a ultrabasiques, dont des basaltes, gabbros, serpentinites consti-
tuant la crofite océanique précambrienne, et des komatiites (roches volcaniques
ultrabasiques associant des cristaux d’olivines et de pyroxenes en texture spinifex)
(Villaume et Rose, 1977 ; Hanson, 1981 ; Nisbet et Arndt, 1982) ;
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- des BIF ("banded iron formations", roches sédimentaires alternant des couches
riches en oxydes de fer et des couches riches en silicates-carbonates de fer, cf. section
2.2) (James, 1954 ; Mel’nik, 1982) ;

- d’autres roches sédimentaires comme des cherts, des carbonates, des "black shales",

des conglomérats, des sédiments gréseux... (Anhaeusser, 2014).

N Indian Ocean HFT 7
@ I Port Hedland /| A
_ . > i

NPD = North Pole Dome

De Grefsa}zergroup i
(mostly sedimentary)

Pilbara Supergroup
(volcano-sedimentary) | &30
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100 km i

1
GREENSTONE BELTS CONTAINING PUTATIVE LIFE
1. Goldsworthy 2. Warralong 3. Coppin Gap ~ 4. Marble Bar 5. East Strelley 6. Panorama

Figure 2.2 - Ceinture supracrustale de Pilbara, nord-ouest de I'Australie. Les échelles sont les
mémes pour A et B. A : schéma structural de Wacey (2012). B : image satellite de Anhaeusser (2014).
Les ceintures de roches vertes entourant les ddmes de TTG sont nettement visibles.

Les différences chimiques et structurales entre les crofites archéennes et actuelles
indiquent que les mécanismes de mise en place étaient différents de ceux qui sont a
I'ceuvre de nos jours.

Les terrains protérozoiques présentent une transition entre les roches archéennes
et actuelles. Les TTG ont laissé place aux granites calco-alcalins, les komatiites se sont
raréfiées et les proportions de basaltes ont augmenté. En ce qui concerne les sédiments,
le Protérozoique a enregistré une diminution des dépots de formations ferriferes litées et

d’'uraninite, laissant place a des paléosols oxydés.

2.1.2 Ladynamique des enveloppes solides précambriennes

Mise en place de la crofite océanique archéenne

Les premieres étapes de formation de la Terre, accrétion et différentiation, ont permis de
mettre en place la crotite océanique archéenne. La différenciation noyau-manteau a été
datée par le systéme hafnium-tungstene (32Hf-182W) 2 60 Ma apres le début de I'accrétion
par Lee et Halliday (1995) et Lee et Halliday (1996). Plus récemment, Yin et al. (2002) et
Kleine et al. (2002) ont daté cette différenciation dans les premiers 30 millions d’années
de l'histoire de la Terre, grace a des estimations plus précises des parameétres de calcul. La
différenciation a contribué a la production de chaleur interne, tout comme I'énergie libérée
par accrétion (Birch, 1952 ; Kaula, 1979) et I'énergie radioactive (Urey, 1951 ; Wasserburg

et al., 1964). La contribution thermique des éléments radioactifs a été principalement
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basée sur des désintégrations de courte période, comme 26A1 —26 Mg (demi-vie 0.75 Ma)
et 0Fe —69 Ni (demi-vie 1.5 Ma).

Cette chaleur interne a permis le maintien d'un océan magmatique (Hofmeister, 1983).
Alors qu'il se refroidissait, sa cristallisation a engendré des minéraux de densité supérieure
acelle du liquide résiduel, créant des cumulas en base de ce dernier. Quant a sa surface, son
refroidissement a été plus rapide du fait de son contact avec I'’hydrosphére : des minéraux
anhydres (pyroxene et olivine) se sont altérés en minéraux hydratés (talc et serpentine),
formant une lithosphére océanique superficielle stable (Miller et al., 1991 ; Boyet et al.,
2003) (Fig. 2.3). La crotite océanique archéenne s’est formée dans les 100 premiers millions

d’années apres I'accrétion.

Atmosphere

Garnet

Olivine denser than the

magma : sinking
= Pyroxene

5 —— Cumulate of pyroxene, olivine
and garnet

Solid silicate mantle

Figure 2.3 - Coupe schématique de 'océan magmatique hadéen et formation de la crofite océa-
nique (figure de Gargaud et al. (2013)).

Mise en place de la crotite continentale archéenne

L'analogie entre les compositions chimiques des TTG et des adakites actuelles a fourni des
informations complémentaires pour comprendre la formation de la crotite continentale
précambrienne. Les premieres études ont porté sur des adakites sud-chiliennes (Fig. 2.4
A), roches volcaniques felsiques, de composition andésitique a rhyolitique, riches en NapO
avec un rapport K2,O/NazO ~ 0.5 les rapprochant des trondhjemites de rapport inférieur a
0.5 (Barker et Millard, 1979) (Fig. 2.4 D1 et D2).

Ces roches se sont formées a I’aplomb de zone de subduction de crotte océanique
d’age inférieur a 20 Ma ot des fragments de dorsales s’enfoncaient dans le manteau (Fig. 2.4
A et B). D’aprés Martin (1999), seule la fusion partielle dont le résidu était une amphibolite
a grenat, a permis d’obtenir un liquide adakitique. Le champ de stabilité de cette fusion
partielle s’est donc limité a un domaine pression-température restreint (zone grisée Fig.
2.5). La subduction d’une crofite océanique jeune (de 5 a 20 Ma) et chaude, a engendré
un géotherme traversant cette zone grisée et a permis la formation de laves adakitiques
a partir de la fusion partielle de crotte océanique et de manteau péridotitique (Fig. 2.5,
coupe 2). Martin (1999) en a déduit un modele de formation des TTG (Fig. 2.5, coupe 1) :a
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Figure 2.4 - A : carte schématique du sud du Chili soulignant la jonction triple entre les plaques
Nasca - Antartique et Sud-Américaine et la distribution du volcanisme actif (SVZ pour Zone Volca-
nique du Sud et AVZ pour Zone Volcanique Australe). B : age de la lithosphere océanique sous I'arc
volcanique en fonction de la latitude. C : diagramme MgO vs. SiO> avec la répartition des adakites
en pointillé et des TTG en différentes teintes grisées. D : adakites (D1) et TTG (D2) réparties dans le
triangle de K-Na-Ca. Td pour "trondhjemitic differentiation trend", Ca pour "calc-alkaline trend"
(figures modifiées d’apres Martin (1999) et Martin et Moyen (2002)).

I’Archéen, une subduction jeune avec fusion partielle de la crotite subduite a engendré des
TTG (géotherme 1, fusion superficielle de crotite océanique sans manteau péridotitique,
plagioclase stable). Avec le temps, le géotherme s’est refroidi, la crotite océanique ne
fondait plus et c’est le coin de manteau péridotitique qui est entré en fusion partielle
créant des laves basaltiques (géotherme 3, fusion profonde de péridotites, plagioclase

instable).

Mise en place des ceintures de roches vertes et tectonique archéenne

La tectonique archéenne est encore un sujet tres débattu. Bien que la crotite océanique
archéenne, plus épaisse que l'actuelle, aurait eu tendance a ne pas rentrer en subduction,
Sleep et Windley (1982) ont spécifié que ce n’est pas pour autant que cette derniere était
bloquée. En effet, il existe des marqueurs de tectonique horizontale a I’Archéen, notam-
ment des chevauchements majeurs mis en évidence par sismique réflexion (Ludden et al.,
1993). Lhypotheése que les TTG se soient formées par fusion partielle du slab subducté est
en accord avec cette dynamique.

Cependant, les cratons portent la marque d'un second style de tectonique, verticale,
plus spécifique : la sagduction (Sleep et Windley, 1982 ; Barbey et Martin, 1987). Les
ceintures de roches vertes (Fig. 2.2), d’étroites bandes volcano-sédimentaires entourant
les domes de TTG, se seraient mises en place par sagduction, phénomene contrdlé par
des forces de gravité. Les roches volcaniques archéennes (komatiites), plus denses, se sont

mises en place sur le socle granito-gneissique (TTG). La flexure des TTG par ces komatiites
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Figure 2.5 - Diagramme pression-température et coupes synthétiques de zones de subduction
résumant les conditions de génése des magmas basaltiques actuels (3), adakitiques actuels (2) et
des TTG (1). Les champs de stabilité du grenat et du plagioclase sont marqués par les lignes G et P.
H =hornblende-out ; A = anthophyllite-out ; C = chlorite-out ; Ta = talc-out ; Tr = tremolite-out ; Z =
zoesite-out (figure de Martin (1999)).

a formé des bassins dans lesquels les sédiments archéens ont pu se déposer (Gorman
et al., 1978 ; Barbey et Martin, 1987) (Fig. 2.6 A). C’est un phénomene créant deux sortes
de diapirs : les descendants de roches denses (komatiites), et les ascendants de roches de
faible densité (TTG), qui ont formé ces domes gneissiques observés en surface (Fig. 2.2).

La production de chaleur a I’Archéen était plus de deux fois supérieure a la production
de chaleur actuelle (Brown, 1985 ; Van Schmus, 1995). Afin d’évacuer cette chaleur, la
longueur totale des rides médio-océaniques devait étre plus importante que celle des rides
actuelles. Cela implique que les plaques, délimitées par ces rides, étaient plus nombreuses
et plus petites qu’aujourd’hui (De Wit et Hart, 1993) (Fig. 2.6 B).

Evolution des crofites archéennes et mise en place des terrains protérozoiques

L'évolution entre les terrains archéens et protérozoiques s’est opérée de maniere graduelle
au début du Protérozoique. Le refroidissement de la Terre a provoqué des changements
tectoniques majeurs. Le premier a résidé dans la transition vers des subductions froides,
provoquant la disparition des magmas a I'origine des TTG, remplacés par des magmas
calco-alcalins. Le second a consisté en la disparition graduelle des komatiites issues de
la fusion du manteau a fort taux, laissant place a des magmas basaltiques plus classiques
dont le taux de fusion est plus faible. La disparition des ces roches trés denses a provo-
qué la perte du moteur de la tectonique verticale de sagduction, phénomeéne de moins

de moins répandu au Protérozoique. Lapparition des conditions oxydantes au début du

24



CHAPITRE 2. CONTEXTE GEOLOGIQUE

Q Ultrabasic lavas (komatiites)

1
2
Volcano-sedimentary formations

i

Present

Figure 2.6 — A : coupes schématiques représentant la tectonique verticale de sagduction pendant
laquelle se mettent en place les ceintures de roches vertes et les domes de TTG (figure de Gargaud
etal. (2013) d’aprés Gorman et al. (1978)). B : comparaison de la taille des plaques lithosphériques
actuelles et archéennes. La forme hexagonale actuelle correspond a la taille de la plaque africaine.
En noir sont représentées les aires minimales de roches archéennes africaines (figure de De Wit et
Hart (1993)).

Protérozoique et donc de I’érosion continentale, a joué un role majeur sur le change-
ment de régime sédimentaire, provoquant la disparition graduelle des BIE des uraninites,

I’apparition de paléosols oxydés...

Modeles de croissance de croiite continentale au précambrien

La croissance de la crotite continentale est difficile a estimer, d’ol1 I'existence de plusieurs
modeles d’accroissement (Fig. 2.7). Tous soutiennent une augmentation de volume et
de surface de la crofite continentale au cours du temps. Hurley et Rand (1969), Allégre et
Rousseau (1984) et Condie et Aster (2010) ont proposé une augmentation du taux de crois-
sance assez graduelle seulement a partir de la fin de I’Archéen, alors que Armstrong (1981),
Taylor et McLennan (1985), Belousova et al. (2010) et Dhuime et al. (2012) ont considéré
une croissance crustale plus ancienne, rapide a ’Archéen et plus lente au Protérozoique.
Pour tous les modeles, a la fin du Précambrien, plus de 90 % de la crofite continentale est
formée.

Quel que soit le modele, la crotite continentale formée était majoritairement immer-
gée sous I'océan jusqu’a I’Archéen tardif (Flament et al., 2008 ; Pons et al., 2013), malgré
quelques exceptions comme les roches du sub-Warrawoona, le plus ancien bloc émergé
connu (Buick et al., 1995).
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Figure 2.7 — Modeles de croissance crustale de Hurley et Rand (1969), Armstrong (1981), Allegre
et Rousseau (1984), Taylor et McLennan (1985), Belousova et al. (2010), Condie et Aster (2010) et
Dhuime et al. (2012), comparés a la ditribution des ages des surfaces actuelles de Goodwin (1996)
(figure de Cawood et al. (2013)).

2.2 Spécificités des roches étudiées : les BIF

Les recherches de cette these se concentrent sur I’analyse de formations ferriferes litées,
nommeées BIF pour Banded Iron Formation. La majorité de ces roches date de 3.5 a 1.8 Ga,
avec deux épisodes isolés a 3.8 et 0.6 Ga. Ces dépdts sont donc spécifiques des périodes
archéenne et paléoprotérozoique, bien qu'un des épisodes sporadiques ait été recensé a la
frontiere avec le Phanérozoique (Fig. 2.8).

Carajas Formation, Brazil  Itabira Group BIF,
Quadrilatero Ferrifero, Minas Gerais, Brazil

Canadian Hamersley

Nova Lima 9reenstone belts\ Group, W.A. Transvaal Supergroup, S. Africa
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Figure 2.8 — Diagramme figurant I'abondance des BIF précambriens en fonction du temps. Les
abondances sont estimées relativement aux BIF d'Hamerlsey (figure de Klein (2005)).

Les BIF sont des sédiments océaniques laminés dans lesquels se succédent des couches
riches en fer et riches en silice (Fig. 2.9a). La minéralogie des BIF se décompose en quatre
facies (James, 1954 ; Beukes, 1973 ; Mel'nik, 1982 ; Bekker et al., 2014) : les oxydes (ma-

gnétite et hématite), les silicates (greenalite, stilpnomelane, riebeckite, mineostite...), les
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carbonates (sidérite et ankérite) et les sulfures, tres peu abondants (pyrite). Cette com-
plexité a contraint Beukes (1973) a créer une classification des BIF et des roches associées
en fonction de leurs abondances minéralogiques. Avec plus de 75 % de silicates, ce sont
des cherts, et si 'abondance en minéraux argileux ou carbonates dépasse 20 %, on parle
de shales ou carbonates (Fig. 2.9b).

Clay minerals (colloidol)

& / i
& FarcitiAceoys
I & 4 [iRon - FormaTION
— & f K :
y Agproximate 15 % clay - boundory ?
/' IRON FORMATION
g A sun | OXIDE FACIES
" IRON FORMATION Mnerats | wematite sublicies
5 Magnetite Subfacies
AN AN
PR N SILICATE FACIES
Iron-silicate Subfocies
A (6reenolite, Minnesotoite
N caccareois Stijpramelone)
W 1RoN- FORMATION Sogtum-iron- sificate Subfocies
T (Riebeckite)
I CARBONATE FACIES
Siderite
— SULFIDE FACIES
Ppyrite assocloted with
— carbonaceous shole
—

|

Ca, Mg - Carbanates

(a) Photo d'un BIE (b) Classification des BIF et des roches associées.

Figure 2.9 — Structure et nomenclature des BIE a : litage schématisé par des bandes noires et
blanches représentant respectivement les lits d’oxydes et les lits de carbonates / silicates. b :
classification représentée selon un diagramme dont les quatre poles sont les argiles, les carbonates,
les minéraux ferriferes et les cherts (figure de Beukes (1973)).

Selon leur environnement de dépot, les BIF ont été classifiés selon deux groupes :
Algoma et Supérieur (Gross, 1980). Les premiers, associés a des terrains volcaniques, ont
généralement une répartition de faible envergure, alors que les seconds sont retrouvés sur
de larges étendues de plateforme continentale, sans influence volcanique.

En tant que sédiments chimiques dont la distribution spatio-temporelle est large, les
BIF seraient de bons traceurs de I'’évolution chimique des océans (Fryer, 1977 ; Fryer, 1983 ;
Miller et O’Nions, 1985 ; Derry et Jacobsen, 1990). En effet, ces dépots contiennent peu
d’aluminium (< 1 wt %) et d’éléments incompatibles réfractaires (Ti, Zr, Th, Hf et Sc < 20
ppm), ce qui atteste du caractere négligeable de leur composante détritique (Haugaard
etal., 2016). Laluminium est, en effet, un composant majoritaire des sédiments détritiques

a grains fins, les argiles des grands fonds, et les éléments incompatibles réfractaires sont
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caractéristiques des sédiments détritiques se déposant a la proximité des continents. Ce-
pendant, comme tous les sédiments, leur composition chimique peut étre affectée par la
diagénese et le métamorphisme. Néanmoins, Kranendonk et al. (2003) ont conclu que les
distributions relatives (patterns) des terres rares ne sont pas impactées par la diagénese.
De méme, Dauphas et al. (2004a) ont affirmé que les isotopes du fer ne sont pas influencés

par les évéenements métamorphiques au sein des BIE

Cloud (1973) a formulé les questions suivantes :

- D’ouviennent le fer et la silice dont la précipitation forme des BIF ?
- Comment le fer précipite-t-il ?

- A quoi sont dus les litages successifs observés dans les BIF ?

Lérosion continentale achemine le fer a 'océan actuel, soit via des poussieres at-
mosphériques, soit par les rivieres. La majorité du fer océanique actuel est issue des
poussieres atmosphériques car la plupart du fer venant des rivieres précipite dans les
estuaires (Boyle et al., 1977a). Les autres sources sont la re-mobilisation, essentiellement
biologique (Raiswell, 2006), des sédiments oxiques ou réduits des marges continentales,
et 'hydrothermalisme (Raiswell et Canfield, 2012). Quant au flux entrant de silice, il ré-
sulte principalement de I'altération continentale dont les produits sont acheminés par les
rivieres et les poussieres éoliennes, avec une composante mineure d’hydrothermalisme
(Mortlock et al., 1993 ; Tréguer et al., 1995 ; Hamade et al., 2003). A ’Archéen, trés peu de
terres étaient émergées (Buick et al., 1995 ; Flament et al., 2008 ; Pons et al., 2013), 'océan
était réduit (Knoll et Holland, 1995), laissant I’hydrothermalisme pour principale source
de fer et de silice (Sugitani, 1992).

Pour que le fer reste dissous dans 'océan, il est nécessaire qu’il soit sous forme ferreux
(état d’oxydation II, Fe2t), le fer ferrique étant insoluble (état d’oxydation III, Fe3h). Le
fer dissous abondait dans I'’océan archéen, moyennant donc (i) des conditions réduites
(Holland, 1984), (ii) une faible concentration en sulfate (Habicht et al., 2002), et (iii) un fort
flux hydrothermal de fer (Kump et Seyfried, 2005).

La seconde question de Cloud (1973) portait sur I'origine de la précipitation du fer
dans les BIE A partir d'un océan anoxique ferrugineux (Kato et al., 1996 ; Li et al., 2013),
les BIF ne pouvaient précipiter que si le fer s’oxydait sous sa forme Fe(III). Trois modéles
traditionnels ont été proposés et opposent oxydation biologique et abiotique. Le premier
consiste en une oxydation inorganique en oxyhydroxyde de fer via de 'O, produit par des
cyanobactéries (Cloud, 1973). Le second modele, totalement abiotique, utilise les UV pour
photo-oxyder le fer (Cairns-Smith, 1978 ; Braterman et al., 1983). Le dernier explique la
possibilité d’oxyder le fer par des phototrophes en conditions anoxiques (Widdel et al.,

1993). Posth et al. (2011) ont résumé ces trois modeles sur la figure 2.10.
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2Fe?* + O, + 4H,0 —» 2Fe(OH)g + 2H*

2Fe2t +6H,0 L oFe(OH), + aH* + H,

—
—
=

Figure 2.10 - Mode¢les traditionnels de dépot
des BIF par la formation et précipitation d’ oxy-
hydroxydes de fer. a : oxydation biologique in-
directe du fer par de 'oxygene produit par des
cyanobactéries. b : photooxydation de Fe(II)
par les UV. ¢ : oxydation biologique directe du
fer par des phototrophes (figure de Posth et al.
(2011)).

ﬁz 4Fe?* 4 HCO, + 10H,0 —% 4Fe(OH)g + (CH,0) + 7H*

Fe poor chert

Basé sur ces modeles, Klein (2005) a tenté de comprendre les variations d’abondance
des BIF au cours du temps (Figs. 2.8 et 2.11). Al'Archéen, le fer hydrothermal s’accumulait
dans I'océan sous forme réduite, soluble, Fe(II). Le fer s’est oxydé et a précipité selon un
des trois mécanismes décrits par Posth et al. (2011) (Fig. 2.10). Au Protérozoique inférieur,
I'atmosphere est devenue oxydante, tout comme la surface des océans. L'oxydation du fer
était alors plus répandue dans la colonne d’eau, empéchant le fer réduit de s’accumuler,
d’ot1 la diminution des dépots de BIE Au Protérozoique moyen, il n’y avait plus assez de fer
soluble dans les océans pour former des formations ferriferes litées. Lors de I’épisode de
"Terre boule de neige" vers 0.6 Ga (Kirschvink, 1992 ; Hoffman et Schrag, 2002), une couche
de glace en surface de I'océan a isolé I'’hydrosphere de 'atmosphere oxydante, laissant le
Fe(Il) s’accumuler dans I'océan permettant la formation de BIE Ce mécanisme s’étend
au Protérozoique inférieur, ou des épisodes "boules de neige" auraient favorisé certains
dépots de BIE notamment ceux d’Hotazel en Afrique du Sud (Kirschvink et al., 2000).

D’autres auteurs ont soutenu qu’au Protérozoique moyen, ce n’est pas I’apparition de
I'oxygeéne dissous dans I'océan qui a provoqué la précipitation du fer, mais I'arrivée des
sulfates issus de I’érosion continentale formant des sulfates de fer (Canfield, 1998 ; Habicht
etal., 2002). Ces différents modeles se basent sur la précipitation primaire d’oxyhydroxydes

de fer ou de greenalites dont la diagénése produit magnétite, sidérite, la plupart des ferro-
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Figure 2.11 — Modeles de formation
des BIF selon les périodes justifiant
leur abondance au cours du temps
(Fig.2.8). a : Archéen, océan stra-
tifié dont les eaux profondes sont
riches en fer et réduites, importante
accumulation de Fe(II). b : Proté-
rozoique inférieur, oxygénation de
I'océan de surface, moindre accumu-
lation de Fe(Il). ¢ : Protérozoique
moyen, océan totalement oxique,
pas d’accumulation de Fe(Il). d :
Néoprotérozoique, le dépot des BIF
de 0.6 Ga serait provoqué par une
couche de glace isolant les océans de
I’'atmospheére, le rendant plus réduit,
d’ol1 une accumulation du Fe(II) (fi-
gure de Klein (2005)).
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silicates, ankérite et pyrite (Ayres, 1972 ; Perry et al., 1973 ; Klein, 2005 ; Konhauser et al.,
2005 ; Johnson et al., 2008 ; Johnson et al., 2018). Magnétite et sidérite sont composées de

Fe(II) et Fe(IIl), et ont pu étre formées par réduction bactérienne (DIR pour "Dissimilatory
Iron Reduction") des oxyhydroxydes de Fe(III) (Lovley et al., 2004 ; Johnson et al., 2005 ;
Konhauser et al., 2005 ; Johnson et al., 2008 ; Halama et al., 2016). D’autres hypothéses ont

depuis vu le jour, comme la précipitation directe abiotique des minéraux constitutifs des

BIE dont les oxides de fer (Sun et al., 2015 ; Li et al., 2017). L'origine biogéne ou abiotique
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des BIF ne fait toujours pas consensus.

Dans les cratons, les formations ferriféres sont intimement associées a des shales,
des cherts, des carbonates (Fig. 2.9b), et a des terrains volcaniques. D’apres I'étude de
Simonson et al. (1993) sur les bassins d'Hamersley et du Transvaal, les environnements de
dépot des BIF et des carbonates étaient liés : les carbonates sédimentaient dans les eaux
superficielles proximales du bassin alors que les BIF se déposaient dans les parties plus
distales. Klein et Beukes (1989) et Sumner (1997) ont émis I’hypothése que des épisodes de
transgression et régression marine pouvaient provoquer |’alternance des dépots de BIF et
de carbonates (Fig. 2.12). Lors d'un épisode régressif, la zone photique a pu atteindre la
plateforme continentale. La productivité biologique était alors élevée, d’otu1 la précipitation
de plateformes carbonatées et le transport abondant en carbone a I'’océan, annihilant le
dépdt de BIE Lors d'un épisode transgressif, la zone photique était bien plus haute. La
productivité était donc faible, tout comme I'apport de carbone, permettant la précipitation
de BIF et de cherts.
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Figure 2.12 — Représentation schématique de I'’environnement de dép6t des BIF en fonction des
phases de transgression et régression du niveau marin. a : phase de régression. b : phase de
transgression (figure de Klein (2005)).

L'association des formations ferriferes litées aux dépots volcaniques conforte la relation
entre les épisodes magmatiques majeurs et la sédimentation de BIE Barley et al. (1997)
ont relevé qu’'une province magmatique géante était contemporaine et potentiellement
liée aux BIF de la province d'Hamersley. Labondance des BIF paléoprotérozoiques, selon
eux, ne reflete pas 'augmentation graduelle de I'oxygene mais plutdt une augmentation de
la teneur en fer et en silice de I'’eau de mer pendant des pulses d’activités magmatique et
hydrothermale. Une étude plus générale a défini quatre périodes de magmatisme intense

fortement corrélées aux BIF précambriens (Isley et Abbott, 1999) (Fig. 2.13).
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Figure 2.13 - Evolution temporelle de 'occurrence des BIE des plumes continentaux (somme
de 'abondance des dykes, basaltes de plateau et sills) et des plumes globaux (somme de 'abon-
dance des plumes continentaux et des komatiites). Il existe une corrélation entre les épisodes de
volcanisme et le dépot des BIF (figure de Isley et Abbott (1999)).

La troisieme question de Cloud (1973) concernait I'origine des bandes des formations
ferriferes litées. La premiere hypothese a porté sur la cyclicité saisonniere : deux micro-
bandes successives seraient identifiées comme des varves annuelles de bassins fermés
(Trendall, 1973 ; Garrels, 1987 ; Jacobsen et Pimentel-Klose, 1988 ; Morris, 1993). Selon
cette idée, les "upwellings" apportaient du fer dans des bassins chargés en silice, et la
silicification était provoquée par I’évaporation saisonniere du bassin. Plus récemment,
Posth et al. (2008) ont suggéré que le mécanisme de litage était biologique, déclenché
par des variations de température. Leurs expériences en laboratoire ont montré qu’'une
température optimale de 20-25°C favoriserait la précipitation d’oxydes de fer, alors que
des températures plus faibles ou plus élevées faciliteraient la précipitation abiotique de
silice. Selon Steinhoefel et al. (2009), les litages étaient obtenus par variation de I'activité
hydrothermale. Quand celle-ci était faible, la quantité de Fe(II) rendue dans la zone oxique
était infime, et par conséquent, peu d oxyhydroxydes de fer précipitaient. La matiere orga-
nique, alors en exces, réduisait entierement le fer lors de la diagenése, laissant place aux
carbonates de fer. Lorsque I'activité hydrothermale était forte, la quantité de fer atteignant
la zone oxique était plus importante, d’'ot1 'abondance de la précipitation d’oxyhydroxydes
de fer. La matiere organique, ici en facteur limitant, ne réduisait que partiellement le fer,

laissant la possibilité de former de la magnétite en plus des carbonates de fer.
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2.3 Caractéristiques des terrains étudiés et échantillonnage

Les échantillons utilisés dans cette étude sont des BIF provenant de quatre carottes :
trois de la province du Transvaal en Afrique du Sud et une de la province d'Hamersley en
Australie. D’autres échantillons ont été récoltés sur des affleurements de la province du
Supérieure au Canada, mais n'ont pas pu étre analysés au cours de cette these faute de
temps.

J’ai moi-méme récolté les échantillons du Transvaal et du Supérieure lors de deux
missions de terrain de trois semaines chacune, la premiere en Afrique du Sud aupres de
Harilaos Tsikos, et la seconde au nord-est de la Baie d’'Hudson aupres de Stephen Mojzsis et
de son équipe. Les échantillons d’'Hamersley nous ont été envoyés par un collaborateur de
I'université d’Adélaide, John Foden, a la fin de ma deuxieme année de theése. A ce stade de

mon travail, il ne m’était plus possible d’effectuer une mission de terrain, faute de temps.

2.3.1 BIF dela province du Transvaal, Afrique du Sud

Trois carottes nommeées GAS, LO1 et MP56 proviennent du supergroupe du Transvaal,
du bassin ouest du Grinqualand, dans le craton de Kaapvaal en Afrique du Sud. Elles
appartiennent respectivement aux formations de Kuruman, Griquatown et Hotazel. La
carte géologique du bassin est représentée sur la figure 2.14a.

Le supergroupe du Transvaal s’étend du nord au nord-est de I’Afrique du Sud. A sa
base, la plateforme carbonatée de Campbellrand, de plus de 1500 metres d’épaisseur,
date de 2.521 Ga et s’étend sur plus de 190 000 km? (Beukes, 1987 ; Sumner et Bowring,
1996). Elle fait partie du groupe de Ghaap avec les BIF des formations de Kuruman et
Griquatown, datant respectivement de 2.460 et 2.431 Ga (Trendall et al., 1990 ; Pickard,
2003). Le groupe de Postmasburg repose sur le groupe de Ghaap et sa base est composée
de diamictites signant un épisode glaciaire : la formation de Makganyene. Cette derniere
est recouverte par des laves andésitiques de la formation d’Ongeluk, datées dernierement
a 2.426 Ga (Gumsley et al., 2017). Le troisieme dépot de BIF du Transvaal surmonte la
formation d’Ongeluk : c’est la formation d’'Hotazal (Tsikos et al., 2003). Enfin, le groupe
de Postmasburg est chapeauté par les carbonates de la formation de Mooidraai, datés de
2.394 Ga (Bau et al., 1999). La stratigraphie du bassin ouest du Grinqualand est représentée
figure 2.14b.

Léchantillonnage a été effectué a partir de carottes du "Kalahari Manganese field" de
la mine South 32 a Hotazel. Des fragments de 10 a 20 cm de long ont été collectés tous les 1
a 5 metres.

Trente-deux échantillons de la formation d’'Hotazel ont été récoltés sur la carotte MP56
de la ferme de Middelplaats (362.46 - 458.80 metres de profondeur). Trois unités majeures
composent cette carotte : des BIE des gisements de manganese et des horizons transi-

tionnels de lutites riches en hématite (appelé "hématite-lutite" par la suite). Ces BIF sont
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Figure 2.14 — Cadre géologique des échantillons de la province du Transvaal.

majoritairement composés de micro-bandes de I’ordre du millimeétre ou du centimeétre.
Leur minéralogie principale combine du quartz micro-cristallin et de la magnétite en pro-
portions sensiblement équivalentes. Les secondes phases minérales les plus abondantes
sont I'ankérite et la calcite. Les silicates de fer, quant a eux, sont moins abondants, et sont
représentés majoritairement par de la greenalite. Les gisements de manganese montrent
des proportions variables de braunite et d’hématite, alors que les horizons transitionnels
d’hématite-lutite sont dominés par de I'’hématite et des carbonates de manganése. Une
photo représentative de chaque unité est présentée figure 2.15 et la stratigraphie détaillée
de la carotte est schématisée figure 2.16.

Trente-cing échantillons de la formation de Griquatown ont été récoltés sur la carotte
LO1 de la ferme de London (122.35 - 355.60 metres de profondeur). LO1 est majoritai-
rement composée de BIF riches en faciés carbonatés. Ces BIF sont soit granulaires, soit

crypto-cristallins et combinent principalement sidérite, ankérite, magnétite et quartz. Avec
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la profondeur, les bandes de silice deviennent de plus en plus riches en riebeckite. La
stratigraphie détaillée de la carotte est schématisée figure 2.17, et une photo représentative
de cette carotte est donnée figure 2.15.

Quarante-huit échantillons de la formation de Kuruman ont été récoltés sur la carotte
GAS de la ferme de Gasesa (0 a 522.70 metres de profondeur). GAS est majoritairement
composée de BIF présentant des micro-bandes de I’ordre du millimetre au centimetre. La
phase minérale incorporant le fer est majoritairement la magnétite ici. La pétrologie de
cette carotte est sensiblement similaire a celle d'Hotazel, bien que les silicates de fer soient
plus abondants ici, représentés par la greenalite et la riebeckite. La stratigraphie détaillée
de la carotte est schématisée figure 2.18, et une photo représentative de cette carotte est
donnée figure 2.15.

Hématite - Gisement BIF BIF BIF
lutite de manganese
MP56 LO1 GAS GW
Sem Transvaal Hamersley

Figure 2.15 — Photos d’échantillons des carottes MP56, LO1, GAS et GW (photos de Fanny Thibon
et John Foden).

35



10 m|

20m

25 m

30m

35m

40 m

45 m

50 m

CHAPITRE 2. CONTEXTE GEOLOGIQUE

TOP

MP1]D]

mp2 P
MP3 D)

MP4

711

s

¥

e

MP5

MP5b =

MP5cP>

MP6 P>

MP6b

MP7D>)
MP7b >
MP7c

340.00m MP8
MP9
343.35m Shale MP9b
344.45m
Transition
Alternance of
- breccias
- carbonat:
* bottom: BIF MPOCP
349.28m
Possibly alterated MP10]>
BIF (close to
carbonate)
- calcite levels and veins MP11
- ANKERITE rich
- oxidized (hematite)
- some breccias levels MP12
- not well banded
357.00m
Possibly alterated
BIF (close to MP13
carbonate)
- ANKERITE rich
- a lot of shale levels MP14 D
- oxidized (hematite)
362.46m
MP15 D
MP16 D
Microbanded IF
- few calcite veins MP17

- some breccia levels

- greenish (greenalite) D

- brownish {stiptnomelane)

MP18 D
MP18a D
374.36m E:Itft/:ﬁ:r?gzleunnal
contact
376.00m
MP18b D
382.00m
383.10m Shale
Microbanded IF
- gresnish (gresnalite} M PISCD

- brownish {stiptnomelane)

387.16m Oxidized level

markers

389.39m

391.60m
392.50m

393.64m Shale

Microbanded IF

- greenish {greenalits)

421.20m

423.40m

MP18d >
447.00m
MP18e]>
MP19D>
MP20 >
MP21 ’
BIF/H tite
458.80m [uititeet:;?\sligannal

contact
458.80M 1hin BIF level

1 469.46m

Legend

IF for iron formation
Mn for manganese

>

= Separation between units
,:\ Conglomerates

\&:ﬁ Calcite veins

mmmm Shale

e Mooidraai formation: carbonate & chert
[ Transition Mooidraai / Hotazel

Mn-Ore
] Hematite Iutite

E=] Banded IF

Greenalite rich
Hematite rich

Hotazel
formation

Ongeluk formation: andesitic lavas

Figure 2.16 - Stratigraphie de la carotte MP56 avec la position des échantillons.

36




CHAPITRE 2. CONTEXTE GEOLOGIQUE

20 m

30m|

40 m

50m

60 m

80m

90 m

100 m|

s
I
o
s
Top lavas. 5
not in the e
core yard =
e
I
14m o
s
I
o
:o
3
122.35m [
LO1

135.00m

L02>

Lo2bps
Ongeluk >
Lavas

LO3

147.70m

149.00m
LO3b>

153.00m
155.50m

LO4
160.60m

166.60m

LO5 >

174.35m o
LOSby,

L06 . =
181.50m

187.60m

o7pf
193.00m =4
LO7b

Mesobanded

] granular IF
| Macrobanded IF

' granular IF

1 granular IF

.| calcites veins

L08>v;

riebeckite bands appears

201.35m

Makganyene

LO16b|

Microbanded IF
303.35m riebeckite bands
LO16C)y, ==

=] Granular IF

Diamictite

Microbanded IF 307.00m|
LO17

Granular

Logbp, =

| mesobanded IF

1 to 5 cm riebeckite bands
calcite veins

|_o9>".  1

220.35m fmm

Macrobanded IF

Microbanded IF

L010>

Granular 325.00m

Macrobanded IF

Microbanded IF
A lot a chert bands
Calcite veins in between

232.60m

il Shale

mesobanded IF L018b>

1 to 20 cm riebeckite bands

Macrobanded IF-016ab ==

Lo18p,

330.00m =

riebeckite bands

Microbanded IF

mj riebeckite bands

Microbanded IF
Granular
J mesobanded IF

riebeckite bands

Transition Griguatown - Kuruman

Microbanded IF

riebeckite bands

1 Granular

Lo19py,

mesobanded IF

Macrobanded IF

336.50m |

Lo11p,

L019b>

Calcite veins at the bottom

340.00m

Macrobanded IF LOZO>
Microbanded IF

Shale

Granular

Mesobanded L[O12

LO20b,

mesobanded IF

1 to 20 cm riebeckite bands

Microbanded IF
Calcite veins at the transition
with shale lithology

Shale

Mesobanded

granular IF

LO13

Microbanded IF

262.35m

LO21
355.60m

Mesobanded

granular IF

Shale

Il

Mesobanded

LO14

some conglomerates

Macrobanded IF

microbanded IF

some granular mesobanded IF

o Microbanded IF
Granular
mesobanded IF

Microbanded IF

some granular macrobanded IF

Macrobanded IF
Granular

mesobanded IF
1 Microbanded IF

Granular macrobanded IF
Calcite veins

Kuruman

Macrobanded IF

Microbanded IF
some granular mesobanded IF
1 to 20 cm riebeckite bands

278.35m

Shale
LO15a

Mesobanded

granular IF LO15b

Macrobanded IF

Granular mesobanded IF

L016> g

299.00m [y

LO16a >

Microbanded IF
Macrobanded IF

some granular mesobanded IF
1 to 20cm riebeckite bands

Really thick riebeckite layers
--> Transition to Kuruman

Granular

mesobanded IF
Macrobanded IF
1 to 20 cm riebeckite bands

Legend

IF for Iron Formation
p  Samples
Separation between
. units
#t»  Conglomerates

S
=

Calcite veins
Ongeluk
andesitic lavas

Diamictite
Il shale

[ Microbanded IF
[ ] Macrobanded IF

Mesobanded
granular IF
- riebeckite levels

Figure 2.17 - Stratigraphie de la carotte LO1 avec la position des échantillons.

37



om TOP

100

20 m)

30.m|

40 m|

60 m

70 m

80 m

100 m

CHAPITRE 2.

CONTEXTE GEOLOGIQUE

326.00m
G2
Macrobanded IF
G3 Microbanded IF
> - hematite
G4 338.00m
G5 Microbanded IF
> Macrobanded IF
G6 - bluelsh --> 1 to 5 cm bands
G7 347.00m
G8
Macrobanded IF
69> Microbanded IF
G10
>l—=
368.00m
G11 .
D Microbanded IF
Macrobanded IF
G 1 2 - blueish --> Riebeckite. 1 to 5 cm bands
> 374.30m
Shales
G13
=
G4,
>
G15
>
G16> -
Macrobanded IF
Granular IF
G18
D>
G19
4
G20
>
G21 406.85m
>
G22
== Microbanded IF
G23 Macrobanded IF
> - bluelsh --> 1to 5 cm bands
G24
>
422.00m
Riebeckite

G25
G26
G27

G28

G29

G30
G31

vV VVVVVY

G32

G33

G34

>

=

G35

®
w
o)}

vV VvV v Vv

G37

G38

G39

G40,

G41

G42

G43

G44

VV VVVY

G45

G46

G47

VV V

G48

\4

Microbanded IF
Macrobanded IF

- reddish --> alteration
or hematite ?

439.50m

Microbanded IF

446.10m

2"d2 Volcanic band
449.00m
Microbanded IF

- shale levels

- calcite veins

- reddish --> alteration
or hematite ?

457.00m

Microbanded IF
468.00m

Shales

Microbanded IF
Macrobanded IF

- shale levels
- reddish --> alteration
or hematite ?

480.20m

Microbanded IF

491.50m Shales

502.50m

Microbanded IF

- reddish --> alteration
or hematite ?

514.50m
Shales

Microbanded IF

Mesobande IF levels
- rich

ERTTTIITTT T

Transition from
Kuruman to
Cambellrand

522.70m
Thick Shale

| T.el ]
i Granular carbeonate

Shale rich carbonate
macrolaminated to
micrelaminated

1
T Carbonate

569.00m

Legend

IF for iron formation

P  Samples

= Separation between big units
'\\,3 Calcite veins

mmm Shale

Lava levels
E=] Banded IF

—— Riebeckite rich
— Hematite rich
—— Crocodilite

] Campbellrand formation:
A granular carbonate

- microlaminated carbonate

- laminated carbonate

Kuruman

formation

Figure 2.18 - Stratigraphie de la carotte GAS avec la position des échantillons.

38




CHAPITRE 2. CONTEXTE GEOLOGIQUE

2.3.2 BIF dela province d’Hamersley, Australie

La carotte GW provient de la formation ferrifere de Brockman du groupe d’'Hamersley
dans le craton de Pilbara en Australie. Elle contient des BIF de la formation de Joffre
Member. Sa localisation au sein du bassin d’'Hamerlsey est située figure 2.19. Les BIF
de Joffre Member, d’environ 400 metres d’épaisseur, représentent le plus large dépot de
BIF connu (Haugaard et al., 2016). Cette formation fait partie des 80 000 km? de BIF du
groupe d'Hamersley, qui appartiennent eux-mémes au supergroupe de Mount Bruce,
datant du Néoarchéen - Paléoprotérozoique (Pickard, 2002 ; Trendall et al., 2004). A la base
du supergroupe de Mount Bruce, le groupe néoarchéen de Fortescue repose sur le socle
archéen de Pilabara (Trendall et al., 2004 ; Haugaard et al., 2016). Pickard (2002) et Trendall
et al. (2004) ont daté la formation de Joffre Member entre 2461+5 et 2445+5 Ma, au moyen
de datations uranium-plomb (U-Pb) sur zircons, présumés dérivés d’épisodes volcaniques
contemporains.

Quarante-et-un échantillons de BIF de Joffre Member ont été récoltés sur la carotte GW
(40 2 101 metres de profondeur) tous les 1 a 5 metres. Le carottage a été effectué par George
Williams, financé par "I’Australian Research Council", et I’échantillonnage, par John Foden
de l'université d’Adelaide. GW est majoritairement composée de BIF présentant des micro-
bandes de I'ordre du millimetre au centimetre. L'assemblage minéralogique typique, dans
I'ordre d’'importance, est constitué de quartz, magnétite, riebeckite, ankérite, hématite
et stilpnomelane (Haugaard et al., 2016). La localisation et position stratigraphique de
la carotte au sein du groupe d’'Hamerlsey sont représentées figure 2.19, et une photo

représentative de cette carotte est donnée figure 2.15.
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Figure 2.19 — Carte géologique et stratigraphie du bassin d’"Hamersley. La carotte GW appartient
au Joffre Member ("Jo") dont la localisation est indiquée par un symbole rouge (figure modifiée
d’apres Pickard (2002) et Egglseder et al. (2017)).
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2.3.3 BIF de la province du Supérieure, Canada

Des BIF de la province du Supérieure ont été échantillonnés lors d'une mission de terrain au
nord-ouest de la Baie d'Hudson au Canada, pres d’'Inukjuak (Fig. 2.20a). Ce travail de terrain
a été permis grace au support financier de CRiO (Collaborative for Research in Origins),
dirigé par Stephen Mojzsis (Professeur a I'Université de Colorado, Boulder). Le campement
principal était proche de Porpoise Cove Hut, situé dans la ceinture supra-crustale de
Nuvvuagittuq (nommée NSB sur la figure 2.20b). D’autres enclaves supra-crustales de la
région ont aussi été explorées, notamment celle d'Ukaliq (nommé USB sur la figure 2.20b).
Ces ceintures sont composées (i) de roches méta-sédimentaires comme des quarzites et
des BIF, (ii) de méta-basaltes (amphibolites), (iii) des sills ultramafiques, (iv) des intrusions
gabbroiques et (v) des intrusions de TTG (tonalite-trondjhémite-granodiorite) (O’Neil
etal.,, 2007 ; Cates et Mojzsis, 2009 ; Mloszewska et al., 2012). Ces ceintures supra-crustales
d’environ 3.8 Ga (Cates et Mojzsis, 2007) sont enveloppées par des TTG plus récentes (3.65
Ga), nommeées CTG (Central Tonalitic Gneisses), la suite de Voizel (3.55 Ga) et la suite de
Boizard (2.7 Ga) (Fig. 2.20b) (O’Neil et al., 2007). La stratégie d’échantillonnage a été de
récolter les BIF les moins altérés de la ceinture de Nuvvuagittuq (Fig. 2.20c) et de 'enclave
supra-crustale d’Ukaliq. Quinze échantillons ont étés obtenus : huit dans I'ouest de la
NSB, quatre au nord de 'USB et trois au sud de 'USB. Comme annoncé en début de cette

partie, ces échantillons n’ont pas pu étre analysés au cours de cette these, faute de temps.
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Figure 2.20 — Cartes simplifiées de la géologie régionale de Nuvvuagittug. NSB pour ceinture supra-
crustale de Nuvvuagittuq, USB pour ceinture supra-crustale d’'Ukaliq (figures de Cates et Mojzsis
(2009)).
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CHAPITRE 3

Matériels et méthodes

Résumeé du chapitre : Les matériels et les méthodes analytiques utilisés pour
répondre aux objectifs de cette these sont précisés dans ce chapitre. Une pre-
miere section se focalise sur la maniere dont les échantillons sont préparés en
vue des traitements chimiques. Une seconde section s'attache aux prépara-
tions chimiques elles-mémes. Cela concerne (i) la dissolution des échantillons
en vue des analyses d’éléments majeurs et traces, et des séparations chimiques
requises pour les analyses isotopiques, et (ii) les méthodes de purification du
fer, du cuivre et du soufre, et la maniere dont elles ont été combinées pour ce
projet. Une derniere section décrit les techniques d'analyses élémentaires et

isotopiques par spectrométrie de masse.

41



CHAPITRE 3. MATERIELS ET METHODES

3.1 Préparation des échantillons

Afin d’établir les périodes des variations temporelles des rapports isotopiques du fer (Fe),
cuivre (Cu) et soufre (S), il a été nécessaire d’échantillonner les carottes a plusieurs échelles
spatiales. Les échantillons, des fragments de 10 a 20 cm de long collectés tousles 1 a 5
metres sur des carottes de plus de 100 metres, offrent des échelles de I’ordre du métre,
de la dizaine de métres, et de la centaine de metres. Dans le but de pouvoir déceler des
périodes de variations encore plus courtes, un échantillonnage a une échelle centimétrique
a également été réalisé.

Les 156 demi-cylindres des carottes récoltées en Afrique du Sud et en Australie ont
été séparés en deux quarts de cylindre dans le but de préparer ces échantillonnages a
différentes échelles (Fig. 3.1.)

Oxides de fer

Silicates
+/- carbonates

FIGURE 3.1 - Schématisation de la découpe des demi-carottes en vue des échantillonnages mé-
trique et centimétrique.

3.1.1 Echantillonnage métrique

Chaque échantillon (quart de cylindre) a été réduit en poudre a I'aide de mortiers (Fig. 3.2).

Afin d’éviter tout type de contamination, le protocole suivant a été appliqué :
e Le mortier a été nettoyé a I’éthanol et a I'’eau distillée.

* Une portion de I'échantillon a été broyée, et la poudre qui en a résulté, jetée. Cette

étape a été répétée trois fois. Elle a pour but de nettoyer et conditionner le mortier.

* Lereste de I’échantillon a ensuite été broyé, et la poudre obtenue a été stockée dans

des tubes en poly-propyléne propres.
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e Alafin, le mortier a de nouveau été nettoyé avec plusieurs lavages d’éthanol et d’eau
distillée.

Dissolution

%

Broyage
—

FIGURE 3.2 — Schématisation de la préparation des échantillons a I’échelle métrique.

Cet échantillonnage permet une homogénéisation de I’échantillon sur une dizaine de

centimetres, effacant les effets de variations minéralogiques des micro-bandes.

3.1.2 Echantillonnage centimétrique

Quatre sous-échantillonnages ont été réalisés sur 20 quarts de cylindre de la carotte LO1
(échantillons LO1 a LO20), formant un total de 80 échantillons a I’échelle centimétrique.
Ces sous-échantillonnages ont été effectués a I'aide de forets diamantés de 0.3 cm de
diametre montés sur une micro-foreuse. Ces forets offrent une bonne résistance face a des
roches tres dures comme les BIE bien qu'’ils soient tout de méme hors d'usage apres trois a
cinq micro-forages. Les quatre micro-carottages par quart de cylindre ont été opérés a 1.5
cm de distance les uns des autres (Fig. 3.3). Les micro-carottes et la poudre ainsi produites

ont ensuite été gardées dans des tubes en poly-propyléne propres.

Micro-carottage

0.3 cm de diametre Dissolution

@ Position des micro-carottages

FIGURE 3.3 — Schématisation de la préparation des échantillons a I'’échelle centimétrique.

Afin de connaitre les potentielles contaminations engendrées par le foret diamanté, un
cristal de quartz pur SiO2 a également été échantillonné par cette méthode. Sa composition
chimique élémentaire a ensuite été analysée. Pour la plupart des éléments mineurs et
traces, les contaminations sont négligeables (< 0.01 ng). Pour le Ce, Al, Mn, Co et Mo la
contamination reste inférieure a 1 ng. Les éléments dont la contamination est importante
sont le Ni (7 pg), le Cr (50 ng), le Cu (20 ng), le B et le Ba (4 ng), et 'Y et le V (1.5 ng).
Limportance de la contamination en cuivre par le foret nous a empéché d’obtenir les

compositions isotopiques de cuivre pour les échantillons d’échelle centimétrique.
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3.2 Protocoles chimiques

Démarche d’élaboration et de validation du protocole

Les micro-carottes et la poudre des échantillonnages centimétriques et métriques ont été
dissous. La détermination de leurs concentrations élémentaires a été réalisée a partir d'une
fraction (aliquote) de cette solution. Pour mesurer les rapports isotopiques de fer, cuivre
et soufre, ces éléments doivent d’abord étre purifiés et séparés du reste de I'échantillon
en solution grace a des résines échangeuses d’ions sur des colonnes chromatographiques.
Pour des explications sur le fonctionnement et les caractéristiques des résines échan-
geuses d’ions, se reporter a 'annexe C. Dans la mesure ou les BIF sont pauvres en cuivre
et soufre, et que les échantillons a I’échelle centimétrique ont des masses limitées par le
micro-carottage, les masses purifiées de ces éléments ne seraient pas assez élevées pour les
analyses spectroscopiques si les purifications étaient réalisées a partir de deux aliquotes
différentes. Par conséquent, nous avons élaboré un protocole analytique intégré par lequel
les purifications du cuivre et du soufre ne se font qu’avec un seul prélevement de la roche

AN

dissoute. On parle de "purification couplée". Quant au fer, il abonde dans les BIE une
infime aliquote suffit alors pour détenir assez de fer pour les analyses spectroscopiques.
Une seconde difficulté pour les purifications de cuivre et soufre réside dans I'importante
quantité de fer de la matrice des échantillons pouvant saturer les résines utilisées pour les
purifications. Sans tenir compte de la silice qui s’évapore avec I'acide fluorhydrique a la
dissolution, les BIF de cette étude ont une capacité en cations de 1.8 micro-équivalents
(meq) pour 100 mg. Apres I'élimination du fer, les échantillons présentent en moyenne
0.31 meq pour 100 mg. Ces capacités sont utiles pour définir les volumes de résines né-
cessaires aux purifications chimiques souhaitées. Pour des explications sur le calcul des

micro-équivalents et les limites de saturation des résines, se reporter a I’annexe C.

La stratégie de développement a donc été premierement de vérifier la faisabilité de
la purification du fer a partir d'une petite aliquote (cf. section 3.2.2.1). Ensuite, mes re-
cherches ont porté sur I’élimination du fer du reste de I’échantillon sans perdre pour autant
du cuivre et du soufre (cf. section 3.2.2.2). Une fois la majorité du fer éliminée, la faisabilité
de la séparation du cuivre, tout en essayant de garder le soufre dans le reste de I’échantillon,
a été testée (cf. section 3.2.2.3). Enfin, la purification du soufre a été testée sur ce résidu (cf.

section 3.2.2.4). Cette stratégie est résumée sur la figure 3.4.

A chaque étape, il a été nécessaire de vérifier trois exigences pour satisfaire a une

mesure de compositions isotopiques sans biais :

- Aucune matieére ne doit étre perdue. Il faut controéler le rendement, c’est-a-dire les
masses de fer, cuivre et soufre retrouvées a la fin de la procédure par rapport a leurs

masses initiales. Pour ce faire, des solutions standards de concentrations connues
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Purification du Fe

Echantillon en solution

R

Elimination du Fe Purification du Cu Purification du S

Concentrations Compositions
élémentaires isotopiques

)
Cu+S+ [Fe+Résidu S+ |[Residy
matrice matrice
|

FIGURE 3.4 — Schématisation de la stratégie analytique.

ont été utilisées.

- La procédure ne doit pas induire un fractionnement isotopique, c’est a dire que la
composition isotopique de I’échantillon ne doit pas varier au cours de la procédure.
Cette condition a été vérifiée a ’aide des standards de référence de compositions
isotopiques connues en fer, cuivre et soufre. Ceux utilisés dans les calculs des delta
0 (cf. annexe A) sont communément (i) IRMM-14 pour le 5°4Fe, (ii) SRM-NIST 976
pour le 3%°Cu, et (iii) VCDT pour le 334S. D’autres solutions de standards mono-
élémentaires, préalablement calibrées a ces standards de référence, ont été utilisées
dans cette étude : Alfa-Aesar lot 61301051 (AAg) pour le soufre (Albalat et al., 2016),
et Alfa-Aesar lot 61300818 (AAcy) pour le cuivre. Nous exprimerons dans ce manus-
crit 3°*Fe par rapport a2 FIRMM-14, 3%°Cu par rapport au NIST-976, et 534S par
rapport a AAg (Tab. 3.1).

Solution ‘ 654FeIRMM €] 565 Cupyst(*) 534 Saa_s(*) 534 Svscr (™)

IRMM 14 0.00

NIST 976 0.00

AA-Cu 0.29 +/- 0.09

AA-S 0.00 4.89+/-0.14

TABLEAU 3.1 — Compositions isotopiques en %o des solutions de calibration utilisées au cours de
I'élaboration du protocole expérimental par rapport aux compositions isotopiques des standards
utilisés dans cette thése (*) ou de référence (%).

- Aucune contamination ne doit étre apportée. Pour vérifier cette condition, la com-
position élémentaire de blancs de procédure a été analysée, c’est a dire que le méme

protocole a été réalisé, mais sans échantillon.
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Afin d’évaluer la qualité des données par la suite, trois criteres ont été examinés, a

savoir la fidélité, la justesse et la sensibilité (Grappin., 1976).

- Lafidélité est caractérisée par deux criteres :la répétabilité, lorsque les conditions
expérimentales sont identiques, e.g. lors d'une méme session de mesure ; et la re-
productibilité, lorsque les conditions expérimentales sont différentes, e.g. entre
plusieurs sessions de mesure. La reproductibilité, ou précision, représente I’étroi-
tesse de I'accord entre les résultats individuels obtenus avec la méme méthode sur

une matiere identique dans des conditions différentes.

- Lajustesse représente |'étroitesse del’accord entre la vraie valeur et le résultat moyen

qui serait obtenu en appliquant le procédé expérimental un grand nombre de fois.

- La sensibilité, ou résolution, d'un appareil est la plus petite variation de mesure qu'’il

peut détecter.

La reproductibilité et la justesse des données sont obtenues par mesures répétées d'un
matériel de référence au cours de plusieurs sessions d’analyses. Le matériel de référence
doit étre chimiquement semblable aux échantillons de I’étude. Pour les BIF de ce projet, le
standard de roche externe approprié est IF-G-1 (IWG-GIT), un BIF de 3.8 Ga de la cein-
ture supracrustale d’'Isua, a I'ouest du Groenland. La justesse des données élémentaires a
donc été établie en comparant nos mesures élémentaires aux compositions élémentaires
de référence (Tab. 3.2) de Govindaraju (1995). La justesse des données isotopiques a été
établie en comparant nos mesures aux compositions isotopiques en fer publiées (Tab.
3.3). Aucune mesure isotopique de soufre ou de cuivre n’a été publiée pour ce matériel de

référence.

Toutes les préparations chimiques ont été réalisées en salle blanche, une salle de
manipulation sous pression évitant I'entrée d’air et de particules extérieures et donc
minimisant les risques de contaminations chimiques. La température y est controlée entre
20 et 21°C afin de ne pas faire varier les calibrations concernant les volumes d’éluants
pour certaines chromatographies. Les réactifs employés sont purs : HoO milliQ, acides
fluorhydrique (HF), chlorhydrique (HCI) et nitrique (HNO3) distillés, eau oxygénée 30 %
(H202) Suprapur®. Lindice conc. est utilisé pour les acides concentrés. Toute manipulation
se pratique dans de la vaisselle en Téflon (Savilex - PFA), elle-méme nettoyée par des bains

successifs des différents acides distillés.

3.2.1 Dissolution des échantillons

Nous avons dissous entre 50 a 100 mg de matiére pour les échantillons a I’échelle centimé-

trique, et environ 100 mg de poudre pour les échantillons a I’échelle métrique.
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Elément ‘ Mg Al S Ca Mn Fe

Conc. 11340 794 700 11071 325 390950
20 747 401 / 700 65 980

Elément ‘ Sc Ti \% Cr Co Ni Cu 7/n Y

Conc. 0.3 84 2 4 29 22.5 10 20 9
20 1 140 24 6 32 6 14 6

Elément | Mo Ba la Ce Pr Nd Sm Eu Gd

Conc. 0.7 1.5 2.8 4 0.4 1.8 04 039 0.74
20 / 66 1.2 1.6 0.16 0.44 0.12 0.14 0.08

Elément | Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu U

Conc. 0.11 08 0.2 063 0.09 0.6 0.09 0.02
20 0.1 0.1 0.1 0.08 0.1 0.6 0.04 /

TABLEAU 3.2 - Composition élémentaire du standard de roche IF-G-1 publiée par Govindaraju
(1995). Conc. pour concentration en ppm (ug/g).

Référence 5°%Fe (%0) | 20 (%0) | 3°“Fe (%0) | 26 (%0)
Busigny et al. (2014) 0.637 0.049 0.943 0.100
Dauphas et al. (2007) 0.715 0.110 1.125 0.282
Rouxel et al. (2005) 0.64 0.06 0.96 0.09
Dauphas et al. (2004a) 0.666 0.038 0.976 0.209

TABLEAU 3.3 — Compilation des compositions isotopiques de fer publiées
pour le géostandard IF-G-1

Apres une premiere tentative de mise en solution des échantillons a I’aide d’'une solu-
tion d’'HF¢opc. et ' HNO3 conc. €n proportion 4 : 1, la dissolution n’a pas été complete, plus
spécifiquement concernant les phases d’oxydes de fer. L'acide fluorhydrique dissous les
silicates en SiFg_ (Liang et Readey, 1987), les élimine de la solution en créant des complexes
gazeux SiF,, et forme en parallele des sels de fluorures insolubles (CaF2, MgFo, KE MnFo...).
L'acide nitrique, quant a lui, s’attaque aux traces de matiere organique dans I’échantillon.
Dans un second temps, la reprise de I’échantillon en HCI 6N permet de le resolubiliser.

Cette méthode a entrainé deux problémes : la dissolution partielle de I’échantillon,
et un état d'oxydation non controlé de ses éléments. En effet, il était essentiel pour les
préparations chimiques qui ont suivi, que les ions comme le fer et le cuivre soient sous
forme oxydée. L'acide nitrique étant un fort oxydant, les proportions de la premiere attaque
ont été adaptées pour une meilleure oxydation de I’échantillon (HF¢opc. et HNO3 conc. €n
proportions égales). Afin de dissoudre les oxydes et d’optimiser une seconde fois I'oxyda-
tion de la solution, une deuxieme attaque a été réalisée a I'aide d'un réactif puissant et
trés oxydant, I'eau régale (HCl conc. : HNO3 conc, €n proportion 2 : 1). Enfin la reprise de

I’échantillon a été réalisée avec de 'HCI 6N, tout en vérifiant la limpidité de la solution pour
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s’assurer de la dissolution complete de I’échantillon. Ces différentes étapes, les temps de
chauffage et les volumes utilisés, sont résumés sur la figure 3.5. Une fois I’échantillon dis-
sous, une aliquote de 5 mg a été soustraite de la solution en vue des analyses élémentaires,

le reste étant gardé pour les préparations chimiques précédant des analyses isotopiques.

HE:HNO, HCLHNO, 6N HCI
SmL:5mL 6mL:3mL SmL | Evaporation ANALYSES
504 100 mg | = ELEMENTAIRES

Majeurs et traces

d'échantillon

5mg Aliquote
| | | | élémentaire
(1) 24h / 130°C (1) 24h / 130°C 12h/ 180°C

Bécher (2) Evaporation (2) Evaporation
15 mL

Evaporation ANALYSES
ISOTOPIQUES
Cu-Fe-S

Aliquote
isotopique

FIGURE 3.5 - Schématisation des étapes de dissolution des échantillons.

3.2.2 Purification chimique des éléments
3.2.2.1 Purification chimique du fer

Deux pour cent de la solution destinée aux analyses isotopiques ont été prélevés pour
purifier le fer, représentant environ 400 ug de fer. Cette petite fraction est largement
suffisante pour une mesure de composition isotopique de fer qui requiert 0.9 pg.

La purification chimique du fer sur colonne est étudiée depuis que Kraus et Moore
(1953) ont révélé I'affinité du fer pour une résine anionique sous forte normalité d’'HCI.
Plusieurs groupes ont développé des méthodes basées sur ce principe (Strelow, 1980 ;
Beard et Johnson, 1999 ; Kehm et al., 2003 ; Rouxel et al., 2003 ; Dauphas et al., 2004b ;
Poitrasson et al., 2004). La méthode utilisée au cours de cette these s’appuie sur les proto-
coles de séparation chimique de Dauphas et al. (2004a) et Rouxel et al. (2005) et les études
concernant les résines anioniques de Kraus et Nelson (1958) et Faris et Buchanan (1964)
(Fig. 3.6).

Plus de 99.90 % du Fe(IIl) est retenu sur une résine anionique pour une normalité
d’'HCI égale ou supérieure a 6N, alors que sa forme réduite n’est pas retenue. Il est alors
indispensable que le fer soit sous sa forme oxydée : cette oxydation débute lors de la disso-
lution avec 'HNOj3 et I’eau régale, et est assurée par 1'ajout d’'H2O> lors de la procédure de
purification du fer. En milieu HNO3 et en milieu faiblement concentré en HCl, le Fe(IlI) a
une faible affinité pour la résine.

Le bon fonctionnement de la méthode de purification du fer (Tab. 3.4) a été vérifié
de facon suivante. Dix micro-grammes de la solution d' IRMM-14, standard de fer de

composition isotopique connue, ont été chargés sur la résine AG1-X8 (100-200 mesh). En
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Résine anionique

| 999 = Fe Fe| |
g I~
o 4| Element {9990 T & A — —
0 et état 3R] / III': pas
S d’oxydation 99 ?30 = / d’abs.
2 - —91 8§y — -
g3
Ly 2 ||
0 9
0 4 6 12
Molarité de 'acide HCl HNO

FIGURE 3.6 - Comportement du fer en résine anionique en milieu HCI ou HNO3, avec P le co-
efficient de partage entre I’éluant et la résine (modifié d’apres Kraus et Nelson (1958) et Faris et

Buchanan (1964)).

collectant les fractions "fer" et "matrice", nous avons vérifié d'une partle bon rendement de
la séparation, et d’autre part que la méthode n’entrainait pas de fractionnement isotopique.
Le rendement est de 103 % (Fig. 3.7). Des valeurs supérieures a 100 % sont généralement

dues aux incertitudes des volumes utilisés lors de la procédure, combinées aux incertitudes

de mesures élémentaires.

Etape ‘ Eluant ‘ Volume (mL)
Conditionnement \ HCI6N + 0.1 % H20- \
Chargement de I'échantillon | HCI6N + 0.1 % H02 |
Elution de la matrice | HCI6N +0.1 % H20; | 2.5
Elution du fer | HNO3 0.5N |

TABLEAU 3.4 — Procédure de séparation du fer sur 1 mL de résine anionique AG1-X8 (100-200 mesh).

Purification du Fe

FIGURE 3.7 — Résumé schématique du rendement de la purification chimique du fer pour une

solution de 10 pg de fer sur 1 mL de résine anionique AG1-X8 (100-200 mesh).

Le rapport isotopique de 'RMM-14 ayant subi le protocole de purification est iden-
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tique a celui attendu (Fig. 3.8). Aucun fractionnement isotopique n’est donc induit par
cette procédure. De plus, un blanc a été réalisé et confirme la pureté de cette méthode.
Aucune matiére n’est perdue, la procédure n’induit pas de fractionnement isotopique,
et aucune contamination n’est apportée, ce qui valide la méthode de purification chi-

mique du fer sur les solutions standards.

IRMM-14 IRMM-14
post purification attendu
0.10
0.08
0.06
0.04
56
&°°Fe 0.02
0.00 =4 n=48

-0.02
-0.04
-0.06
-0.08

FIGURE 3.8 — Résultats isotopiques de la purification chimique du fer pour 10 pg d’ IRMM-14. La
valeur post-purification (symbole rond rouge) est obtenue avec la solution issue de la procédure de
séparation sur colonne, et la valeur attendue est issue de la solution de standard de fer pure qui
n'est pas passée par cette procédure (symbole carré rouge). 3°6Fe en %y, barres d’erreur en 26, n le
nombre de répétitions de mesures isotopiques.

La résine AG1-X8 a la possibilité de retenir 1.2 meq/mL. Le seuil de 30 % de la capacité
d’échange d’'une résine a ne pas dépasser lors du chargement d’'une solution (cf. annexe
C.2) représente ici 0.36 meq/mL. Quant aux échantillons de cette étude, ils ont une charge
ionique totale de 1.8 meq pou 100 mg, soit 0.04 meq pour Ualiquote de 2 % prélevée pour
la séparation du fer. Par conséquent, 1 mL de résine est largement suffisant pour éviter la

saturation.

3.2.2.2 Elimination du fer

Apres la purification du fer, les 98 % restants de la solution destinée aux analyses isoto-
piques ont été utilisés pour élaborer une purification couplée de cuivre et de soufre. Pour
100 mg d’échantillon, les masses de cuivre les plus faibles sont de I'ordre de quelques
dizaines de ng, et celles du soufre, de I'ordre du pg. Sachant qu'une mesure isotopique
de cuivre a besoin de 50 a 300 ng, et qu'une mesure de soufre requiert de 1 a 8 ug, la
chimie couplée est primordiale afin de récolter un maximum de cuivre et de soufre pour
les analyses isotopiques.

La premiere étape était de savoir dans quelle fraction le soufre est élué lors de la procé-
dure de purification du cuivre de Maréchal et al. (1999), et si cette fraction est différente
de celle du cuivre. Des lors, seule une purification du soufre aurait été nécessaire par la
suite. Le premier obstacle concernait la saturation de la résine AGMP-1 utilisée dans cette
procédure. Sa capacité d’échange est de 1 meq/mL et elle est généralement employée avec 1.8

mL de résine, soit une capacité de 1.8 meq. Le seuil de 30 % de la capacité d’échange d’'une
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résine a ne pas dépasser se résume ici a 0.54 meq. Cependant, les échantillons de cette étude
contiennent en moyenne une charge ionique totale de 1.8 meq. En éliminant plus de 85 %
du fer, cette charge ionique descendrait en dega de 0.54 meq. Par conséquent, nous avons
cherché a élaborer une méthode d’élimination de plus de 85 % du fer de I’échantillon tout
en le séparant du cuivre et du soufre.

Plusieurs procédures d’élimination du fer des BIF ont été détaillées dans la these de
Pons (2011), comme I'extraction du fer par éther diisopropylique C3H7;-0-C3H7, ou la
précipitation du fer par la soude ou par I'ammoniaque. Aucun de ces procédés n’a été
concluant. Pons (2011) a alors créé une méthode de chromatographie utilisant de tres
longues colonnes améliorant la résolution des séparations, tout en étant sous flux d’azote
pour augmenter la cinétique d’élution. Nous avons cherché un moyen d’éliminer le fer
avec un dispositif expérimental plus simple. Pour ce faire, plusieurs tests ont été réalisés,

énumérés ci-dessous :

1. Test de précipitation a NH,OH. Le soufre peut-il étre séparé du fer par précipita-
tion a 'ammoniaque 25 % Suprapur® ? Lors d'un premier essai, de ’'HCI 2N a été
ajouté a un échantillon de BIF contenant 37 mg de fer et 10 pug de soufre, puis de
I’ammoniaque a été introduit jusqu’a obtenir un pH de 8 pour que les hydroxydes
précipitent (Charlot, 1983). Cependant, la moitié du soufre a co-précipité (Fig 3.9). Le
soufre a probablement été piégé sous forme de sulfure de fer réduit FeS, précipitant a
partir d'un pH de 5 (Charlot, 1983). Le second essai a donc débuté par une oxydation
de la solution dans le but d’éviter la précipitation de FeS, puis s’est poursuivi par
I'ajout d’ammoniaque. Cependant, ici aussi, la moitié du soufre a co-précipité avec

le fer (Fig. 3.9). Ces tests n’ont pas fonctionné.

BIF
Fg 135:219 Sum Fe OZA)
T4 LN MO 2h. +NH,OH 48h. éf . 548%
+2mLH,0 jusquapHs Centrifuger \ prac. Fe100%
BIF " S552%
Fe 37mg Fe 0%
2ok9 1 mL 6N HCl 5 M. < e
(I +HO 2 h. +NHOH 48 h. y/ urn. ssao
L | +2mLHO jusquapHg Centrlfuger Préc. Fe100%
R .

S 46%
FIGURE 3.9 — Tests de précipitation du fer d’'un BIF et de sa séparation avec le soufre. Les chiffres
donnés en % sont les rendements.
2. Chromatographie d’échange d’ions.

a) Adaptation dela méthode classique de purification du fer. Une solution de 20
mg de fer, 0.5 mg de soufre et 10 pg de cuivre (masses simulant les échantillons)

a été créée a partir de solutions mono-€élémentaires de fer, cuivre et soufre.
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La procédure classique de purification du fer a été reprise avec de plus gros
volumes de résine (3 mL, AG1-X8 (100-200 mesh)), tout en augmentant les
volumes d’éluant en conséquence. Puis, nous avons observé ou s’éluaient le
soufre et le cuivre. Les fractions "matrice" et "fer" ont été sous-collectées tout
les 2 mL afin d’élaborer des courbes d’élution (Fig. 3.10 A). En collectant les
lavages, nous avons aussi vérifié que tous les ions avaient été recueillis lors de la

procédure. Nous avons retrouvé 99.84 % du fer dans la fraction "fer" et 99.89 %

HCI6N

HC10.2N HO HNO, 05N HO HCl16N HCI4N HCL02N  [HNO, 0.5N H,0 HNO, 05N [ H,0 HCI 6N

Cuivre Cuivre

20 40 60 80 100 120 140 0 20 40 60 80 0o 120 140 160
Volume (mL) Volume (mL)

Soufre Soufre

20 40 60 80 100 120 140 0 20 40 60 80 100 120 140 160
Volume (mL) Volume (mL)

® @ ® ® 0 o—o—“—J o-o{0-0-0-0 ® ® ® ®

20 40 60 80 100 120 140 0 20 40 60 80 100 120 140 160
Volume (mL) Volume (mL)

FIGURE 3.10 — Courbes d’élution pour la procédure adaptée de le purification du fer avec I’élution
de la matrice en HCI 6N (A), et pour la procédure présentée tableau 3.5, avec élution de la matrice
en HCI 4N (B). En vert, le cuivre, en bleu le soufre et en rouge le fer.

b)

du soufre dans la fraction "matrice". Fer et soufre ont donc bien été séparés.
Cependant, seulement 25 % du cuivre a été collecté dans la fraction avec le
soufre. Cette solution ne permet donc pas d’éliminer le fer tout en gardant le

cuivre et le soufre dans la méme fraction.

Modification de la normalité d’élution de la procédure classique. Le Cu(Il)
est retenu a plus de 50 % en milieu HCI 6N, d’ou1 son élution avec le fer (Fig.
3.11). Pour une normalité d'HCl de 4N, I'affinité du cuivre pour la résine est bien
moindre, et le fer reste retenu a plus de 99 % (Fig. 3.11). Cette méme procédure
a alors été réalisée en ne changeant que la normalité de 'HCl a 4N pour éluer la
fraction "matrice" (Tab. 3.5). Les courbes d’élution sont présentées sur la figure
3.10 B.
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Résine anionique

Fe Fe‘ ‘
[
/ III : pas
6 / d’abs.
| 99,99 2 B n
o 4 I— Element —99 90 % 2 | |
0 et état o 3
S d’oxydation 29 %D;
- — e
2 AT g5 HCl HNO
= 0 3
| | 50 3
~
0 9 Cu| C
0 4 6 12
Molarité de I'acide — —
II': pas
d’abs.
\‘ — p—
N\ | |
|

FIGURE 3.11 - Comportement du fer et du cuivre en résine anionique en milieu HCl ou HNOs3.
Modifié d’apres Kraus et Nelson (1958) et Faris et Buchanan (1964), avec P le coefficient de partage
entre I’éluant et la résine.

Etape ‘ Eluant ‘ Volume (mL)
Conditionnement | HCI4N +0.1 % H20; | 10
Chargement de I'échantillon | HCL4N +0.1 % H202 | 1
Elution de la matrice, S et Cu | HC14N +0.1 % H20, | 24
Elution du fer | HC10.2N + 0.1 % Hp02 | 20
Lavages | H,O / HNO3 0.5 N / (H20 / HCL6N) x2 | 15/ 15/ (20 / 20) x2

TABLEAU 3.5 - Procédure d’élimination du fer sur 3 mL de résine anionique AG1-X8 (100-200 mesh).

La totalité du soufre a été collectée dans la premiére fraction (99.96 %) et 99.64 %
du cuivre a bien été élué avec le soufre. Quant au fer, il n'a été éliminé qu’a
91.5 % (Fig. 3.12). Le cuivre et le soufre étant collectés avec le reste de la matrice,
la charge ionique restante de l'échantillon est alors d’environ 0.47 meq, ce qui
reste inférieur a 0.54 meq, représentant 30% de la capacité d’échange maximale
pour 1.8 mL de résine AGMP-1. Cette procédure a donc été retenue pour I'éli-
mination de la majorité du fer en vue de la purification chimique du cuivre
(Tab. 3.5).

3.2.2.3 Purification chimique du cuivre

Pour la suite des tests de la procédure couplée de purifications chimiques, une solution de
standards isotopiques de fer, cuivre et soufre a été utilisée, nommée "StdSol" (Tab. 3.6). La
masse de fer de "StdSol" est semblable a celle des BIE tandis que les masses de cuivre et de

soufre de cette solution sont supérieures a celles contenues dans les BIF afin de pouvoir
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Cuivre
Soufre
Fer

Elimination du Fe

Cu+S+| [Fe+ Résidu

[99.9 %4 91.5 %
99.6 %

FIGURE 3.12 - Résumé schématique des rendements de I'élimination du fer pour une solution de
20 mg de fer, 0.5 mg de soufre et 10 pug de cuivre sur 3 mL de résine anionique AG1-X8 (100-200
mesh).

les mesurer de maniere optimale.

masse solution de référence composition isotopique
Fe | >20 mg | solution mono-élémentaire /
Cu| 10pg | AA-Cu - standard isotopique | 3%°Cunjst = 0.29 +0.9%0
S | 0.2mg | AA-S - standard isotopique 5334Spa_5 = 0.00%0

TABLEAU 3.6 — Masses, natures et compositions isotopiques du fer, cuivre et soufre utilisées dans la
solution standard "StdSol" créée a partir de standards de référence.

La méthode de séparation du cuivre utilise 1.8 mL de résine anionique AGMP-1 (Maré-
chal et al., 1999) (Tab. 3.7). Comme expliqué dans la section précédente, la charge ionique
de I'échantillon ne dépasse pas le seuil de 30 % de la capacité d’échange de cette résine apres
élimination de plus de 85 % du fer. Une deuxieme procédure identique est nécessaire afin
de purifier le cuivre des traces des autres éléments potentiellement élués avec le cuivre.

Une solution "StdSol" a subi la purification du cuivre apres I'éliminiation du fer décrite
en section précédente. Les fractions "matrice" (M), "cuivre" (Cu) et "poubelle” (P) ont été
récoltées, dans le but de vérifier (i) le rendement et la composition isotopique du cuivre,
(ii) dans quelle fraction tombe le soufre et (iii) que le fer restant a bien été éliminé dans la
poubelle. Le rendement de cuivre obtenu est de 106 %, et celui du soufre dans la fraction
"M" est de 102 %(Fig. 3.13). Cette fraction "M" est appelée par la suite "SM" pour "soufre
et matrice".

La composition isotopique du standard ayant subi la procédure de purification est de
0.31 %o + 0.15, approchant la valeur de référence attendue (Fig. 3.14). Ces tests ont été

dupliqués : les résultats sont similaires (r = 99 % et 3%°Cuygt = 0.30 %o + 0.10).
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1) Séparation 2) Purification

Etape | Eluant | Volume (mL)
Remobilisation ‘ H»>O ‘ 10
o ) HNOs3 0.5N 7
Lavages (répétés 3 fois) H,0 3
Conditionnement 7
1

HCI 7N + H202 0.001 %

|
Chargement de I’échantillon |
|
|

Elution de la matrice (M) \ 10
Elution du cuivre (Cu) \ 20
HNO3 0.5N 10
Lavages (poubelle (P) avec Fe, Zn ...) | H20 10
HNO3 0.5N 10

TABLEAU 3.7 - Procédure de séparation et purification chimique du cuivre sur 1.8 mL de résine
anionique AGMP-1 (de Maréchal et al. (1999)).

Purification du Cu

)
[Cu [ s+ |[Résidu

matrice

|102 %

106 %

FIGURE 3.13 - Résumé schématique des rendements de la séparation du cuivre et du soufre pour
une solution de 20 mg de fer, 0.5 mg de soufre et 10 pg de cuivre sur 1.8 mL de résine anionique
AGMP-1.

Par ailleurs, la totalité du fer restant a bien été retrouvée dans la fraction "poubelle" (P).
Cette procédure permet donc de purifier le cuivre et de le séparer du soufre pour des
solutions standards.
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AA-Cu AA-Cu

ost purification attendu
0.50 pos'P

0.45
0.40

0.35
0.30 n=2 O -
8°Cu 05 e
0.20
0.15
0.10
0.05

0.00

FIGURE 3.14 - Résultats isotopiques de la purification chimique du cuivre pour 10 pg du standard
AA-Cu apres I'élimination du fer et la procédure de séparation du cuivre. La valeur post-purification
(symbole rond vert) est obtenue avec la solution issue de la procédure de séparation sur colonne, et
la valeur attendue est issue de la solution de standard de cuivre pure qui n'est pas passée par cette
procédure (symbole carré vert). 3°Cu en %o, barres d’erreur en 26, n le nombre de répétitions de
mesures isotopiques.

3.2.2.4 Purification chimique du soufre

La purification du soufre de Albalat et al. (2016) a été testée sur la fraction (SM) de la
solution "StdSol" ayant subi I’élimination du fer et la purification du cuivre. La procédure
de purification du soufre s’opére sur 0.8 mL de résine AG1-X8 (200-400 mesh) selon les
étapes du tableau 3.8. L'échantillon doit subir au préalable une oxydation a 'HNOg_
pour que le soufre soit sous forme sulfate. La matrice est éluée avec de 'HNO3 0.03N et le
soufre est ensuite collecté avec de 'THNO3 0.5 N. La résine AG1-X8 a la possibilité de retenir
1.2 meq/mL, soit 0.96 meq pour 0.8 mL. Le seuil de 30 % de sa capacité d’'échange a ne pas
dépasser lors du chargement d’'une solution représente ici 0.29 meq. La charge ionique de 100
mg d’échantillon, auquel la totalité du fer a été soustraite, représente 0.31 meq, ce qui reste
proche du seuil de chargement de la résine. 1l serait envisageable d’'augmenter le volume de

résine a 1 mL dans le cas oil une saturation serait observée.

Etape Eluant Volume (mL)
H>0 10
H»>O 40
Chargement de I’échantillon 0.25
Elution de la matrice (M) HNO3 0.03N 10
Elution du soufre (S) \ HNOj3 0.5N 5

TABLEAU 3.8 — Procédure de chimie du soufre sur 0.8 mL de résine AG1-X8 (200-400 mesh), de
Albalat et al. (2016)

Les fractions "matrice" (M) et "soufre" (S) sont collectées. Le rendement obtenu est
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bon (98.5 %, Fig. 3.15) et la composition isotopique de la fraction "soufre" (S) mesurée est
comprise dans 'intervalle d’erreur de celle attendue (Fig. 3.16). Cet essai a été dupliqué
sur ces mémes standards : rendement et composition isotopique sont corrects (r = 100 %
et 3%3Smesurs = - 0.19 %o + 0.10).

Cuivre
Soufre
Fer

Purification du S

FIGURE 3.15 - Résumé schématique des rendements la séparation du soufre sur les fractions (SM)
ayant subil’élimination du fer et la purification du cuivre, pour une solution de 20 mg de fer, 0.5
mg de soufre et 10 pug de cuivre sur 0.8 mL de résine anionique AG1-X8 (200-400 mesh).

AA-S AA-S
post purification attendu
0.20

0.15
0.10
s 0.05
0.00 n=6 M
-0.05 n=4 @
-0.10
-0.15
-0.20

FIGURE 3.16 — Résultats isotopiques de la purification chimique du soufre pour 0.2 mg de standard
AA-S apres élimination du fer et purification du cuivre. La valeur post-purification (symbole rond
bleu) est obtenue avec la solution issue de la procédure de séparation sur colonne, et la valeur
attendue est issue de la solution de standard de soufre pure qui n’est pas passée par cette procédure
(symbole carré bleu). 533S en %o, barres d’erreur en 25, n le nombre de répétitions de mesures
isotopiques.
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A ce stade, cette procédure couplée de purifications du fer, du cuivre et du soufre
fonctionne pour les solutions standards. I’étape suivante consiste a vérifier cette pro-

cédure sur des matrices de type BIE.

3.2.2.5 Synthese de la procédure sur des standards de roche dopés

Dans le but de valider cette procédure pour des matrices de type BIE 100 pg de standard
isotopique de soufre (AA-S) et 5 ug de standard isotopique de cuivre (AA-Cu) ont été
utilisés pour doper 50 mg de BIF-test, un standard de roche interne de la carotte LO1.
Les masses de dopage sont bien supérieures aux masses de soufre et de cuivre dans
50 mg de BIF-test (respectivement 1.1 pug et 13 ng). Par ailleurs, des blancs pour toute la
procédure ont aussi été réalisés afin de vérifier qu’elle n'induise pas de contamination.
Aucune contamination n’a été décelée. Les rendements mesurés pour le cuivre et le soufre
du BIF-test sont respectivement de 120 % et 96 % (Fig. 3.17). Ils sont bons compte tenu
des incertitudes des volumes utilisés lors de la procédure, combinées aux incertitudes de

mesures élémentaires.

Echantillon en solution

Elimination du Fe Purification du Cu Purification du S

Concentrations Compositions
élémentaires isotopiques

Cu+S+| |Fe+ Résidu @ S+ |[Résidyl
matrice matrice|

120 %

FIGURE 3.17 — Synthese des rendements de la procédure de chimie couplée opéré sur le BIF test
dopé en soufre et cuivre.

Les compositions isotopiques du BIF-test dopé se situent dans les gammes de valeurs
attendues pour ces standards en cuivre et soufre (Fig. 3.18). Ces résultats valident la
méthode.

3.2.3 Validité de la procédure sur des échantillons

Afin de valider cette méthode pour des matrices de type BIE non dopées, les mémes
procédures ont été réalisées sur le standard de roche interne BIF-test pur, et le standard
de roche externe IF-G, de concentrations et de rapport isotopique en fer connus (3°6Fe =

0.64 %o). Tout au long de cette theése, un blanc de chimie, un BIF-test et un IF-G ont subi
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BIF-test dopé avec

BIF-test dopé avec i}
Avca AN ars e
post purification attendu post purification
0.45 0.20
0.40 010
0.35 -
B 0.00 n=6
0.30 —
5%Cu 0.2 §335-0.10
0.20 020 -
0.15
0.10 -0.30
0.05 -0.40
0.00 2050

FIGURE 3.18 — Résultats isotopiques de la purification chimique du cuivre et du soufre pour le
BIF-test dopé avec 100 pg de soufre (AA-S) et 5 pug de cuivre (AA-Cu). Les valeurs post-purification
(symboles ronds) sont obtenues avec les solutions issues de la procédure de séparation sur colonne,
et les valeurs attendues sont issues des solutions de ces standards pures qui ne sont pas passées
par ces procédures (symboles carrés). 5 en %o, barres d’erreur en 20, n le nombre de répétitions de
mesures isotopiques.

ces procédures tous les 20 échantillons, dans le but de vérifier la propreté, la justesse et la

reproductibilité a long terme de cette méthode.

Reproductibilité et justesse de la purification du fer

Les moyennes des compositions isotopiques en fer des 17 IF-G et 16 BIF-test mesurées

au cours de cette these sont présentées sur le tableau 3.9.

. 5°6Fe mesuré 5°"Femesuré | 5°°Feattendu &°/Fe attendu
Echantillon | N
moyenne 2o | moyenne 20
IF-G 17 0.62 0.10 0.92 0.16 0.64 0.94
BIF-test 16 -0.74 0.13 -1.08 0.18 / /

TABLEAU 3.9 - Compositions isotopiques en fer de IF-G et BIF test mesurées au cours de cette these.
N nombre de duplicats de procédure de purification totale, 3°°Fe et 3°”Fe en %o. Les compositions
attendues sont extraites de I'étude de Busigny et al. (2014).

Les compositions isotopiques mesurées de IF-G sont tout a fait en accord avec celles
attendues. La reproductibilité de la procédure est de + 0.10 a + 0.13 %o pour 3°5Fe, soit
environ + 0.05%0 par amu (atomic mass unit). Par ailleurs, les concentrations en fer des
blancs de procédures sont inférieures a la limite de détection pour la plupart d’entre eux,
excepté trois dont les contaminations sont de 13, 35 et 80 ng de fer, ce qui reste négligeable
par rapport a la quantité chargée sur la colonne de I'ordre de 400 pg de fer (moins de 0.02 %

de la totalité du fer de I’échantillon).
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Reproductibilité et justesse de la purification du cuivre

La moyenne des compositions isotopiques en cuivre des 19 IF-G mesurés au cours de
cette these est présentée sur le tableau 3.10. Le BIF-test ne contient malheureusement pas

assez de cuivre pour que sa composition isotopique puisse étre mesurée.

Echantill N 8%5Cu mesuré
chantifion moyenne 2o
IF-G 19| -023 020

TABLEAU 3.10 - Compositions isotopiques en cuivre de IF-G mesurées au cours de cette these. N
nombre de duplicats de procédure de purification totale, 35°Cu en %o

La justesse des mesures n’a pas pu pas étre vérifiée par rapport au standard IF-G, car
aucune donnée isotopique de cuivre de ce standard n’a été publiée. La justesse a donc été
controlée al’aide de la solution standard de référence NIST 976, passée a chaque session de
mesures (6%°Cu =0.00+0.15). Quant a la reproductibilité, elle est de ’ordre de 0.10 %o par
amu. Des échantillons avec des matrices aussi riches que les BIF ont une reproductibilité
correcte avec cette méthode.

Les concentrations en cuivre des blancs sont inférieures a la limite de détection pour la
plupart, excepté trois dont les contaminations se sont élevées a 2, 4 et 7 ng de cuivre, ce
qui reste bien inférieur a la quantité de cuivre dans les béchers de 'ordre de 7 pg (moins de

0.1 % de la totalité du cuivre de I"échantillon).
Reproductibilité et justesse de la purification du soufre

Lors de la premiere série de mesure des fractions "soufre" des 20 premiers BIF de
cette étude, nous avons constaté que les rendements des purifications du soufre étaient
variables, entre 0 et 100 %, la plupart étant inférieurs a 60 %. Méme les BIF-tests ont eu des
rendements en soufre inférieurs a 60 %, alors que ce dernier, dopé en soufre, avait présenté
un bon rendement. Pour résumer, cette méthode de purification du soufre a fonctionné
pour les standards et le BIF-test dopé, mais pas pour les échantillons. Ce probléme, ainsi

que les différents tests effectués dans le but de le résoudre, sont discutés en annexe D.
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3.3 Analyses spectroscopiques

3.3.1 Mesures isotopiques du Fe-Cu-S
3.3.1.1 Principe des mesures isotopiques par MC-ICP-MS

Les compositions isotopiques en fer, cuivre et soufre sont mesurées au spectrometres de
masse multicollection a torche a plasma MC-ICP-MS, pour "Multi Collector - Inductivly
Coupled Plasma - Mass Spectrometry". Ce systeme permet de séparer des ions selon leurs
masses et de les dénombrer. Il est divisé en trois parties, la premiére pour I'introduction
de I’échantillon (ICP), la seconde pour la séparation des particules selon leurs énergies et

leurs masses (MS), et la derniere pour le dénombrement (MC) (Fig. 3.19).

(1) Transforme (2) Ionise (3) Accélere et focalise (4) Trie les ions d'énergie cinétique similaire
en aérosols les ions en faisceaux
Torche plasma
v Bonne énergie cinétique
Cones Accélérateur Secteur L
électrostatique
(5) Trie les ions selon
o leurs rapports masse sur charge
(A) Nébuliseur / Chambre Secteur
(B) Nébuliseur / Désolvateur magnétique
Echantillon
B . Masses trop lourdes
liquide ICP | MS Masses souhaitées
1 [2mV
MC R |22
By a
o —
% @ W=
5 (b) (b é
i (© =
&
R rayon
- Cages de E champ électrique
emps Faraday J— B tnerge cindie
par larrivée des fons V potentiel d'accélération = Ec/q = tension
m masse
1=V/R
intensité
V tension
R résistance
) N~Ixt
N nombre d'ions
t temps
(7) Mesure de voltage pour une masse (6) Compte des ions de
donnée en fonction du temps méme rapport masse sur charge

FIGURE 3.19 - Schéma des principales étapes de mesures de compositions isotopiques par MC-
ICP-MS.

L'échantillon en solution, en milieu HNO3 0.05N, est introduit en premier par un
nébuliseur afin de produire un aérosol. Une fois nébulisé, une chambre de nébulisation
empéche la progression des gouttelettes trop volumineuses et ne laisse passer que les
tres fines. Cette introduction est nommée "wet" ou "humide" (Fig. 3.19, A). A la sortie du
nébuliseur, I'’échantillon peut aussi passer a travers une membrane de désolvatation qui
a pour but de casser les gouttelettes afin de produire un aérosol uniforme et infimement

petit. Cette introduction est nommeée "dry" ou "seche" (Fig. 3.19, B). L'aérosol est ensuite
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acheminé par un flux d’argon vers une torche a plasma d’argon (Ar) a 8000 K (Bradshaw
etal., 1989 ; Halliday et al., 1995 ; Albarede et Beard, 2004). Avec la chaleur, les gouttelettes
sont dans un premier temps séchées, puis atomisées, et ionisées. L'argon a un potentiel
d’ionisation supérieur a tous les éléments plus lourds que lui, dont le cuivre, le fer et le
soufre. Une interface constituée de deux cones permet le passage de I’échantillon entre
la partie ICP sous pression atmosphérique et la partie MS sous vide partiel. A la suite des
cones, une lentille d’extraction permet d’accélérer le faisceau d’ions, ensuite focalisé par
une série de lentilles électrostatiques (Albaréde et Beard, 2004). A la sortie, les ions ont
des vitesses différentes selon leurs masses, qui dépendent de I’équation suivante, avec Ec

I’énergie cinétique, m la masse et v la vitesse :
1
Ec= Emv2 3.1)

Les ions sont ensuite triés par un secteur électrostatique. Ne sortent que les ions de
meéme énergie cinétique. Cette derniere dépend du rayon de courbure sous 'action d'un

champ électrique E, avec R le rayon, V la tension, et q la charge :

2V Ec 2Ec
R=—avecV=— = R=
E q

3.2)
Exq

Selon le champ électrique appliqué, seuls les ions de méme énergie cinétique ont le
méme rayon de courbure que celui du secteur électrostatique, et sont alors acheminés
au secteur électromagnétique. Ce secteur modifie leurs trajectoires selon leurs rapports
masse sur charge. Le rayon de courbure R des ions, dépend du champ magnétique soumis

B, de la masse m, de la charge q et de la tension V :

1 /2mV
R=— [=— (3.3)
BY q

Les faisceaux des différents isotopes s'individualisent alors a la sortie de 1’électro-
aimant. Les collecteurs, ou cages de Faraday, sont alignés en fonction des directions du
faisceau des isotopes d’intéréts. On parle de multicollection car il y a plusieurs cages. Les
ions heurtent le détecteur, ce qui crée un courant dont I'intensité est mesurée. Cette inten-
sité est directement proportionnelle au nombre d’ions. Ces informations sont résumées

dans la figure 3.19.

Une caractéristiques de ces analyses est la résolution en masse des mesures. C’est
la capacité du spectrometre a discriminer des masses trés proches. Elle est induite par
une fente placée avant le secteur électrostatique, dont les largeurs de 250, 30 et 16 um
correspondent aux résolutions basse, moyenne et élevée (Weyer et Schwieters, 2003). Cette

résolution est définie par R = m/Am, avec m la masse d’'intérét et Am la différence de
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FIGURE 3.20 - Schématisation des résolutions en masse montrées sur les profils des faisceaux
d’ions A et B a I'arrivée du collecteur (gauche) et les profils des intensités des pics A et B (droite).

masse entre deux pics résolus (Fig. 3.20). La résolution basse est généralement fixée avec
300 < R < 400, la moyenne résolution, entre 3000 et 4000, et 1a haute entre 8000 et 9000. Le
pouvoir de résolution R+ de Weyer et Schwieters (2003) se définit par :

m m

R*5_95 = = (34)
Amx mgs5 —IM5

avec m la masse de I'ion, m5 et mgs les masses atomiques a 5 %, respectivement 95 %, de

la hauteur du pic (Fig. 3.20).

3.3.1.2 Biais de mesures et corrections

A) Biais de fractionnements non dépendants de la masse

Des isotopes de différents éléments peuvent présenter les mémes rapports m/q et étre
comptés sur le méme collecteur : ce sont des interférences isobariques. Elles sont provo-
quées par 'instrument ou par des impuretés présentes dans la fraction purifiée de I'élément
d’intérét. Lors de 'ionisation dans le plasma d’argon, il peut se produire des doubles ioni-
sations induisant des interférences isobariques avec certains isotopes que I’on souhaite
mesurer, comme 12Sn** dont m/ =56, interférant avec 56Fe*. Les gaz atmosphériques
peuvent aussi étre ionisés, ce qui produit des interférences isobariques polyatomiques

160+ de méme masse que *°Fe™. Les interférences isobariques principales

comme 4Ar
des isotopes du fer, cuivre et soufre et les résolutions requises pour les discriminer sont
présentées dans le tableau 3.11.

Pour les interférences non résolues, la correction suivante peut étre appliquée : en
considérant un élément X d’isotopes i et j, dont I'isotope i est interféré par un élément Y de
méme masse, possédant un isotope k non interféré, nous pouvons écrire (cf. annexe E) :

1

Xcorr = Trmes X Yimes () (—) (3.5)
orr — mes mes k .
Y ref MkY mes
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Isotopes | Interférences A résolution Isotopes | Interférences A résolution
requise requise
S4pe S4Cr 2.37 73910 32g Nit* 1.16 3952
Pdtt 26.7 4373 Zn*t* 49.89 4262
cdt 0.89 4322 160y, + 99.52 1801
376l + 24.17 2122 lanL8g+ 1061
0CaldN + 2070 N7 o* 0.2 1177
40pr14N + 99.24 2087 HNI7QIH* 0.37 842
3BAr18O* 1991 I5N16QlH+ 0.04 1039
38160+ 0.06 2991 HUNI6Q1E, + 0.01 799
56pe Sn*t 0.95 3201 33g Zntt 27.81 3905
cda 23.79 3402 N8l 855
40Ar160* 2503 N7 Qg 0.2 926
38Ar8O* 99.36 2075 160170+ 0.08 1461
40cal60t 96.71 2479 160, 1+ 99.51 1260
40N 0.36 1581 32glpy+ 95.01 3907
STFe Sn** 0.65 3561 34g Zn*t 18.56 6238
cat 28.81 3497 16180+ 1297
40pr16QlYy* 99.35 1916 170, + 0.4 1118
cal7o* 0.04 2164 16171+ 0.76 1000
40Ar170* 0.04 2181 33gly+ 0.75 2977
3BArI9F* 0.06 2213 32g2py+ 0.01 1857
58Fe 58Nj 68.27 22997 63Cu Xett 0.09 2854
Sn*t 14.24 3293 Tet* 18.71 2793
cd+t 7.66 3034 31pléqy, + 99.53 1852
40Ar180* 0.2 2051 40Ar23Na* 99.6 2792
40pr170l* 0.04 1608 473160+ 7.26 3684
65Cu Xet* 4.08 2711
Tet* 34.49 2565
Ba** 0.1 2563
1il6o+ 5.49 4332
40Ar25 Mgt 9.96 3179
32g33g+ 1.43 4125
32816017o+ 0.07 1694
33g16(y, + : 1938
31plépl8+ 0.4 1622

TABLEAU 3.11 - Principales espéces interférentes des isotopes du fer, soufre et cuivre. Les abon-
dances A sont données en %. En gras sont les interférence isobariques monoatomiques, en régulier
les polyatomiques, et en italique celles issues de doubles ionisations.

avec 'T le signal total de la masse i, "mes" pour mesuré, "ref" pour référence, M pour masse
et f pour facteur de fractionnement, obtenu a partir du standard interne (cf. correction du

biais de masse plus loin). Ici, nous avons corrigé les interférences suivantes :

- Linterférence du 3°Ba** sur le %°Cu est corrigée par la mesure de la masse 69
(138Ba**). Celles du 13%Xe** surle 6°Cu, et du 1%6Xe** sur le 83Cu, ont été corrigées
par la mesure de la masse 65.5 (131Xe**). Les mesures étant réalisées en basse résolu-
tion, une purification parfaite lors des processus sur colonnes chromatographiques
est nécessaire pour s’affranchir des especes polyatomiques comme PO, ArNa, TiO,
ArMg, SO3, SS, SO et PO».
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- Pour le soufre, la haute résolution permet de s’affranchir des interférences de SH et
O2 (Albalat et al., 2016), et les purifications chimiques éliminent les autres éléments

pouvant interférer.

- Concernant le fer, les principales interférences polyatomiques sont résolues en haute
résolution (Weyer et Schwieters, 2003). Le 58Te n’étant pas mesuré dans cette étude,
nous ne nous intéressons pas a ses interférences. Une bonne purification élimine les
éléments comme Pd, Cd et Sn. Cependant, la résolution requise pour discriminer le
54Cr du >*Fe est trop importante. Soit cette interférence est corrigée de la maniére
décrite ci-dessus (Eq. 3.5), soit il faut s’assurer que la purification chimique du fer
est totale pour qu’aucune trace de chrome ne soit retrouvée. Ici, la correction de
I'équation 3.5 n'a pas été effectuée, car la fourchette de masses entre le >3Cr et 9ONi
(dont la mesure est nécessaire pour corriger du biais en masse, cf. ci-apres) est
trop importante pour la multicollection. Toutefois la caractere négligeable de cette

correction peut étre vérifié en controlant la dépendance en masse.

En effet, afin de s’affranchir de certaines corrections d’interférences, comme celle du
54 Cr sur le °*Fe, nous contrélons qu'il n'y ait pas de fractionnement indépendant de la
masse qui vienne modifier la dépendance en masse en mesurant conjointement d’autres
rapports isotopiques du méme élément. Le cuivre ne présentant que deux isotopes, ce
contrdle n’est pas possible. Quant au soufre, il est certainement affecté dans les échantillons
de cette étude par des processus de fractionnement indépendant de la masse d’origine
naturelle, et il n’est alors pas cohérent de réaliser ce contrdle. Pour le fer, la pente de la
droite f= 22Fe

5°7Fe
exponentielle (cf. description des lois en annexe A). Les 156 données isotopiques de fer

est de 0.666 pour les lois linéaires et de puissance, et 0.672 pour la loi

des échantillons étudiés se répartissent bien sur une droite (Fig. 3.21, R% =0.997), de pente

0.678, tres proche de celle de la loi exponentielle.

B) Biais de fractionnements dépendants de la masse
Des effets de matrice peuvent induire des fractionnements dépendants de la masse instru-
mentaux (Albaréde et Beard, 2004). La présence rémanente, apres purification, de certains
éléments ou molécules organiques peut déstabiliser les conditions d’ionisation, comme
la température du plasma. Lors des purifications, la résine AGMP-1 a pu relarger un peu
de molécules organiques comparé a I’AG1-X8 (100-200 et 200-400 mesh). Il a alors été
nécessaire d’éliminer cette matiére organique avec une attaque a 'HNO3_ . et HO»
avant la mesure au MC-ICP-MS des isotopes du cuivre.

Par ailleurs, la capacité d’aspiration de I’échantillon ionisé par les cones est biaisée :
la transmission des isotopes lourds va étre légerement favorisée par rapport aux légers,

induisant un fractionnement de masse instrumental. De plus, au cours du temps, des va-
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-4 -2 0 2
0°Fe

FIGURE 3.21 - 3°“Fe en fonction de 3°6Fe pour les 156 échantillons de BIF analysés. En bleu la
régression linéaire de pente 0.678, en rouge la pente calculée par la loi exponentielle, 0.672.

riations de pression, température, intensité du plasma, nébulisation et d’autres parametres
peuvent varier, ce qui peut aussi provoquer un fractionnement de masse plus progressif :
c’est la dérive instrumentale.

Ces fractionnements dépendants de la masse modifient le rapport isotopique Ryrai
selon I'équation suivante, avec M;j et M; les masses des isotopes i et j et f le biais de masse
(Russell et al., 1978 ; Halliday et al., 1995) :

M; |
Rmesuré = Rvrai (M) (3.6)
]
f est identique pour les fractionnements dépendants de la masse instrumentaux des diffé-
rents rapports isotopiques mesurés d'un méme élément. Le biais en masse instrumental

est corrigé de deux manieres :

¢ Intercalibration échantillon-standard. La méthode du "sample standard bracke-
ting" ou SSB permet de corriger ce biais de masse, notamment la dérive instrumen-
tale. Les échantillons mesurés sont encadrés de mesures d'un standard de référence
de composition isotopique connue (IRMM-14 pour le fer, NIST 976 pour le cuivre et

AA-S pour le soufre). Pour les isotopes i et j d'un élément X, il est alors possible de
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calculer la valeur de ce dernier corrigée de la dérive par :

. axrxn
5'X = ( P anrT) * 1000 3.7
0.5 x X/ X)Std +0.5 x X/ X)Std

n désigne la mesure de I'’échantillon "ech", et n+1 et n-1 les mesures précédentes et
suivantes des standards "std". La dérive entre deux standards est supposée linéaire.
Selon I'espacement des mesures de standard du SSB, les coefficients de 0.5 peuvent

varier.

¢ Ajout d’'un standard interne. Une seconde correction du biais en masse instrumen-
tal est réalisée, et corrige de surcroit le biais de masse matricielle, grace a I’évaluation
du facteur de fractionnement f. D’apres I'équation 3.6, nous pouvons calculer f, le

biais de fractionnement instrumental selon I’équation :

ln( Ryrai )

f= mes.uré (3 8)
In(g7)

En pratique, f est calculé avec des isotopes d’'un autre élément de masse trés proche
de celles des isotopes d’intéréts. Pour ce faire, une solution de composition isoto-
pique connue (Ry;4i), appelée standard interne, est ajoutée a chaque échantillons et
a chaque standards d’inter-calibration mesurés (Maréchal et al., 1999). Un standard
interne de zinc est utilisé pour les isotopes du cuivre, et un de nickel est utilisé pour

les isotopes du fer. Dans le cas des mesures de 3%°Cu, f s’estime alors comme suit :

1 6671/%4Znyrai
67n/%4Znmesure

In(j)

fCu =~ on = (39)

En connaissant %67n/ 64varai, et en mesurant %6Zn/ 64anesuré, les rapports de
cuivre mesurés peuvent étre corrigés de la maniere suivante, en considérant que les
fractionnements dépendants de la masse induits sont identiques pour des masses
proches (Maréchal et al., 1999) :

65Cu 65Cu M65 f7n

= x (—) (3.10)
63Cuvrai 3Cumesuré Meg3

Lutilisation du zinc pour les corrections des biais de fractionnements instrumen-
taux des rapports isotopiques du cuivre oblige, de plus, a corriger les intensités des
isotopes du zinc de leurs interférences isobariques possibles, comme le nickel et
les doubles ionisations du baryum et du xénon. Pour les compositions isotopiques

du fer, nous opérons de maniére similaire avec le rapport 81 Ni/5°Ni d’un standard
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interne de nickel, élément de masse proche de celle du fer. En ce qui concerne le
soufre, seul le SSB est réalisé pour corriger la dérive et le fractionnement de masse
instrumentale. Seuls le silicium et le chlore, deux éléments de masses proches du
soufre, permettraient de faire fonctionner la correction par ajout d'un standard in-
terne. Cependant la fourchette des masses est trop importante pour étre mesurée

par les multicollecteurs utilisés.

3.3.1.3 Méthodes et parametres de mesure

Les rapports isotopiques de fer sont mesurés pour des solutions a 0.9 mg/L par multicollec-
teur Thermo Scientific'™ Neptune Plus™, utilisant la fente de moyenne résolution (R ~

3000) en plasma humide avec des cones "Sampler" X et "Skimmer" H (H pour normal et X
pour résolution améliorée) (Anoshkina et al., 2017). Dans d’autres configurations (plasma
sec et cones X) et avec des conditions optimales, des concentrations aussi basses que 0.05

mg/L peuvent étre mesurées (Beard et Johnson, 1999 ; Belshaw et al., 2000 ; Beard et al.,
2003 ; Weyer et Schwieters, 2003). Pour s’affranchir des interférences polyatomiques, la
moyenne résolution est nécessaire. La figure 3.22 représente les pics mesurés des isotopes
du fer, du nickel et des interférences dans de bonnes conditions de mesure. Pour une
solution a 0.9 mg/L, I'intensité optimale pour le °5Fe est de 14V. Le plateau de mesure
permettant d’obtenir les intensités des isotopes du fer sans interférence, tout comme la
fourchette de la montée de pic, sont de 0.010 unité de masse soit 180 ppm (R* = Am*/m).

La configuration des collecteurs est donnée dans le tableau 3.12.

I (V)A I (V);.
plateau du pic
du fer et de I'interférence
o
1
14t ——————— || —— %Fe+“O¥Ar visible
// // — “Fe
i i [ —— 7Fe
plateau du pic plateau du pic i T
du fer de l'interférence Solution i —ang
Fe+Ni 09mg/L | '/ e
14 V sur *Fe ;o NN
[ - %Fe'H
o
I
-« 1 N
- ' >
I
Lo
y /s
> Y 4 L Lo <
4 ! 1 T >
m m masses 510 511 SR masses
56 Fe 40Ar160

FIGURE 3.22 - Schéma des formes de pics d’'intensité pour les mesures isotopiques de fer. Lignes
pleines pour la solution standard et lignes pointillées pour une solution d’'HNOgz 0.05N. La double
fleche verte du graphique de gauche représente I’échelle des abscisses du graphique de droite.

Les rapports isotopiques de soufre sont mesurés a 1 mg/L par multicollecteur Thermo
Scientific™ Neptune PlusTM, mais en plasma sec contrairement au fer, utilisant la fente
haute résolution (R ~ 9000) avec des cones full jet ("Sampler" X et "Skimmer" X) (Albalat et
al,, 2016). Les cones standards ("Sampler" H et "Skimmer" H) peuvent étre utilisés pour des

concentrations introduites de 8 mg/L. Pour s’affranchir des interférences polyatomiques, la
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masses 62 60 57 56 54

Fe+ 21 918 5.8

Ni+ 3.6 26.2

Cr+ 2.3

Sn++ 58 326 06 0.9

Cd++ 29.7 241 09

Pd++ 26.5

collecteurs | H3 H1 L1 L2 14

TABLEAU 3.12 - Configuration des collecteurs du Neptune pour les mesures isotopiques de fer.
Les abondances des éléments sont en %. Les éléments d’intéréts sont surlignés en bleu, et les
interférences simples ou doubles charges monoatomiques sont surlignées en gris. Elles ne sont pas
corrigées car la dépendance en masse a été vérifiée (Fig. 3.21)

haute résolution est nécessaire. La figure 3.23 représente les pics mesurés des isotopes du
soufre et de ses interférences dans de bonnes conditions de mesures. Dans ces conditions,
des rapports isotopiques de soufre peuvent étre mesurés avec des concentrations aussi
basses que 0.5 mg/L. Pour une solution 4 1 mg/L, I'intensité optimale pour le 33S est de
30V. Le plateau de mesure permettant d’obtenir les intensités des isotopes du fer sans
interférences, tout comme la fourchette de la montée de pic, est de 0.005 unité de masse
soit 150 ppm (R* = Am*/m). La configuration des collecteurs est donnée dans le tableau
3.13.

1(V)a I1(V)p

plateau du pic
du soufre et de I'interférence

plateau du pic plateau du pic

g4 9T visi
du soufre de l'interférence / Solution — 7;* H visible

/] S1mg/L ow

[/ 30 V pour S T wono

< \‘ — A -

<« »

> —t t >

m m masses 33.030  33.035 33.040 masses
33S SH

FIGURE 3.23 - Schéma des formes de pics d'intensité pour les mesures isotopiques de soufre. Lignes
pleines pour la solution standard et ligne pointillée pour HNO3 0.05N. La double fleche verte du
graphique de gauche représente I'échelle des abscisses du graphique de droite.

Les rapports isotopiques de cuivre sont mesurés a 0.3 mg/L par multicollecteur Nu-
Instrument™ 500-HR™, mais en plasma humide. Les cones utilisés sont standards, et la
résolution est fixe (R ~ 300) (Maréchal et al., 1999). [ n’y a pas d’interférence polyatomique
composée seulement de gaz atmosphériques et instrumentaux (O, Ar, N, H...). Sila purifica-
tion est optimale, la basse résolution est suffisante (Fig. 3.24). Dans de bonnes conditions,

des rapports isotopiques de cuivre peuvent étre mesurés avec des concentrations aussi
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masses 34 33 32

S+ 4.3 0.8 949
Ni++ 0.9
/n++ 18.7 27.9

collecteurs | H4 C L4

TABLEAU 3.13 - Configuration des collecteurs du Neptune pour les mesures isotopiques de soufre.
Les abondances des éléments sont en %. Les éléments d'intéréts sont surlignés en bleu, et les
interférences simples ou doubles charges monoatomiques sont surlignées en gris. Elles ne sont pas
corrigées car la mesure en haute résolution permet de s’en affranchir.

1(V)a

Solution Cu + Zn 87n

0.3 mg/L

3V pour “Cu / Zn
/ *Zn
e

65Cu
— 63Cu

L L >

T T T >
64.9 65.0 651 Imasses

FIGURE 3.24 — Schéma des formes de pics d'intensités pour les mesures isotopiques de cuivre.

basses que 0.05 mg/L. Pour une solution 2 0.3 mg/L, 'intensité optimale pour le 53Cu est

de 3V. La configuration des collecteurs est donnée dans le tableau 3.14.

3.3.1.4 Reproductibilité des mesures analytiques

Les reproductibilités et les justesses de protocoles chimiques sont mentionnées dans la
section précédente. Pour vérifier la reproductibilité et la justesse des mesures spectrosco-
piques seules, les standards de "SSB", IRMM-14 et NIST-976, ont été utilisés. A chaque
sessions analytiques, ces solutions ont été mesurées plusieurs dizaines de fois. Les résultats
sont représentés sur la figure 3.25. Les moyennes de 'IRMM-14 a chaque session sont
justes, entre -0.01 et +0.01 %o pour 5°6Fe et entre -0.02 et +0.04 %o pour 3°7Fe, et leurs dis-
persions sont respectivement inférieures a 0.10 et inférieures a 0.20 %o. La reproductibilité
spectroscopique tout au long de cette thése de 'TRMM-14 est de -0.01 %o + 0.04 pour 3°°Fe
et -0.01 %o + 0.05 pour 3°7Fe. La reproductibilité externe totale (purifications chimiques et
spectroscopiques) obtenue par mesures répétées de IF-G est de + 0.10 %o pour 5°6Fe et +
0.16 %o pour 3°7Fe (cf. section 3.2.3), des valeurs identiques aux reproductibilités publiées
(Rouxel et al., 2005).

Pour les sessions de cuivre, les moyennes de 85°Cu du NIST-976 a chaque session sont

justes et varient entre -0.02 et 0.04 %o. Les données ont de plus grandes dispersions (jusqu’a
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masses 69 68 675 67 66 655 65 64 63 62
Ni+ 0.9 3.6
Cu+ 30.8 69.2

/n+ 18.7 41 279 48.6

Ba++ 717 78 66 24 0.1 0.1

Xe++ 21.2 4.1 1.9 0.1 0.1
Ga+ 60.1

collecteurs | H5 H4 H3 H2 Ax L1 L2 L3 L4 15

TABLEAU 3.14 - Configuration des collecteurs du Nu 500 pour les mesures isotopiques de cuivre.
Les abondances des éléments sont en %. Les éléments d’'intéréts sont surlignés en bleu, et les
interférences simples ou doubles charges monoatomiques sont surlignées en gris. Les masses
mesurées pour corriger ces interférences a I’aide de I'équation 3.5 sont surlignées en orange.

+ 0.20 %o) lorsque les concentrations mesurées sont faibles (50 pg/L). La reproductibilité
tout au long de cette thése du NIST-976 sur chaque série est de + 0.03 %o pour 3%°Cu. La
reproductibilité externe totale obtenue par mesures répétées de IF-G est de + 0.20 %o pour
562Cu (cf. section 3.2.3).

3.3.2 Mesures de concentration des éléments majeurs et traces
3.3.2.1 Principe de mesures élémentaires a 'ICP-AES et 'ICP-MS

Les données de concentrations élémentaires utilisées dans cette étude ont été obtenues a
I'aide d’'un spectrometre d’émission atomique a torche a plasma (ICP-AES pour "Inducti-
vely Coupled Plasma Atomic Emission Spectroscopy” / ICAP 6000 Thermo Scientific'™)
et d'un spectrometre de masse a torche a plasma de double focalisation (ICP-MS pour
"Inductively Coupled Plasma Mass Spectroscopy" / ELEMENT-2 Thermo Scientific'M).

LICAP a permis de mesurer les concentrations en éléments majeurs Fe, S, Mg, Mn,
Al, et Ca des échantillons. Ces derniers, repris en HNO3 0.5N, ont été introduits dans le
plasma accompagnés d’'un standard interne de scandium (Sc) a 10 mg/L, permettant
de corriger la dérive instrumentale. Dans un ICP-AES, la solution est acheminée par un
nébuliseur dans une chambre de nébulisation. Les aérosols passent ensuite par une torche
a plasma, ionisant et excitant les électrolytes. L'excitation induite par ce plasma provoque
une désexcitation entrainant la création de photons. Ces raies formées sont spécifiques
des éléments qui se sont désexcités et sont dirigées vers une grille diffractant les faisceaux
incidents en faisceaux polychromatiques. Apres leurs passages par un photomultiplicateur,
ils heurtent des collecteurs CID (Charge Injection Device) qui transmettent un signal en
tension pour chaque raie (et donc chaque élément) jusqu’a 'interface de 'utilisateur. Les
concentrations de mesures possibles varient selon les échantillons et les éléments entre
0.01 mg/L a 100 mg/L.

LELEMENT-2 a permis de mesurer des concentrations en éléments mineurs et traces
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5Fe (%o)

0.4+

B3 S1 5%Fe, n=136
B3 S1 67Fe, n=136
0.2 B3 52 5Fe, n=239
B3 52 67Fe n=239

B3 S3 5%Fe, n=140
B8 S3 57Fe, n=140
B 54 5°Fe, n=164
‘ S4 6”Fe n=164
B5 S5 5%Fe, n=126
B S5 67Fe n=126
B S6 5°Fe, n=95

B3 S6 57Fe, n=95
0.2 B3 57 5%Fe, n=77
B3 S7 57Fe, n=77
B3 S8 5°Fe, n=98
B3 S8 57Fe, n=98

0.0

o

-04
Séries d’analyses
(a) Mesures de 'IRMM-14 sur toutes les sessions de mesures de cette étude.
8Cu (%o) B3 51 6°Cu, n=37, conc=200
B3 51 6°Cu, n=26, conc=100
041 ES 52 6Cu, n=52, conc=100

B3 S3 6%Cu, n=35, conc=200
B3 $3 6°Cu, n=19, conc=100
‘ S3 6%Cu, n=19, conc=50
‘ S3 8%Cu, n=17, conc=25
0.2 B8 54 6°Cu, n=35, conc=150
‘ 54 8Cu, n=8, conc=100
‘ S4 6%Cu, n=10, conc=50

B S5 6%Cu, n=21, conc=300
! B3 S5 6%Cu, n=9, conc=100
- . * - - = * - . — == ‘ S5 §°Cu, n=5, conc=50
B 56 5°Cu, n=20, conc=300

0.

o
n

B S6 5°Cu, n=9, conc=200
B S6 5%Cu, n=14, conc=150
B3 57 6°Cu, n=18, conc=200
—0.21 B3 57 5°Cu, n=28, conc=100
B3 S8 6°Cu, n=20, conc=300
B3 S8 %Cu, n=10, conc=100
‘ S8 §%Cu, n=11, conc=50
B3 59 6°Cu, n=21, conc=200
—041 B3 59 6%Cu, n=6, conc=150
B3 59 6%Cu, n=7, conc=50

Séries d’analyses

(b) Mesures du NIST 976 sur toutes les sessions de mesures de cette étude. "conc." pour les
concentrations des mesures des différentes sessions selon la masse de cuivre contenue dans les
échantillons, en pg/L.

FIGURE 3.25 - Reproductibilité et justesse des standards isotopiques de fer IRMM-14 et de cuivre
NIST-976. n nombre de réplicas de mesures, S numéro de session de mesure, 5 en %o.

72



CHAPITRE 3. MATERIELS ET METHODES

des échantillons (B, Al, S, Ti, V, Cr, Co, Ni, Cu, Zn, Y, Ba, La, Ce, Pr, Nd, Sm, Eu, Gd, Tb,
Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu, U). Ces derniers, repris en HNO3 0.5N, ont été introduis dans
I'instrument accompagnés d'un standard interne d’indium (In) a 0.002 mg/L, permettant
de corriger la dérive instrumentale. L'introduction de I'échantillon est semblable aux autres
introductions utilisant des torches a plasma. Des cones permettent de créer une interface
entre le systeme d’'introduction et le spectrometre de masse, de maniere similaire a un MC-
ICP-MS. Un systeme de fentes, placé apres des lentilles de focalisation, offre la possibilité
de choisir entre trois fentes de largeurs différentes, soit trois résolutions (faible R=300,
moyenne R=4000, haute R=10000). La séparation en masse est permise par un secteur
magnétique qui disperse les ions selon leurs masses et leurs énergies, séparant donc les
isotopes. Ils passent ensuite par un analyseur électrostatique pour focaliser leurs énergies.
IIs arrivent tous sur une méme dynode permettant leurs conversions en électrons, dont le
signal peut étre transmis sans transformation (dénombrement d’électrons) ou transformé
en tension (signal analogique). Les concentrations de mesures possibles varient selon les
échantillons et les éléments entre 0.01 pg/L a quelques mg/L.

Dans les deux systemes de mesure, il est nécessaire :

* de créer des droites d’étalonnage pour chaque élément d’'intérét grace a plusieurs
solutions multi-élémentaires de concentrations connues. Pour 'ICAP, c’est l'intensité
des raies des éléments qui se calibre, et pour 'ELEMENT 2, ce sont les intensités

recueillies pour un isotope.

* de mesurer des blancs, c’est a dire des solutions HNO3 0.5N dopées en standard
interne (0.002 mg/L de In pour 'ELEMENT 2 et 10 mg/L de Sc pour 'ICAP). Ces

blancs permettent de calculer la limite de détection.

¢ de mesurer les concentrations pour un standard de roche externe de composition

élémentaire connue, afin d’évaluer la reproductibilité et la justesse des mesures.

Par ailleurs, une attention particuliere a été portée sur les interférences potentielles de
ces systemes. LICAP présente trois types d’interférences : les chimiques, les physiques
et les spectrales. Les interférences chimiques sont dues aux processus d’ionisation et
d’atomisation. Les interférences physiques concernent la nébulisation, le transport et la
déssolvatation de I'échantillon. Les interférences les plus importantes pour un ICP-AES
sont les spectrales. Il existent des raies pouvant en recouvrir d’autres, de la lumiere parasite,
des variations de fond... Ces interférences sont corrigées par des algorithmes du logiciel
analytique ainsi que par le choix de raies mesurées ne présentant pas d’interférences avec
d’autres raies.

Concernant 'ELEMENT 2, il posséde les mémes biais qu'un MC-ICP-MS. Des interfé-
rences de masses polyatomiques créées avec les gaz du plasma et atmosphériques existent.
Afin de les réduire, notamment pour les éléments de masses élevées, 'utilisation de la
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moyenne et haute résolution est nécessaire. Ici, la basse et moyenne résolution étaient

suffisantes pour s’affranchir des interférences des éléments d’intéréts.

3.3.2.2 Traitements des données

Afin de pouvoir discuter ces concentrations, des traitements et corrections préalables
sur les données d’intensités brutes sont nécessaires. Dans un premier temps, la dérive

instrumentale est corrigée par le standard interne (In pour 'TELEMENT 2 et Sc pour 'ICAP).
ieme mesures I
n-brute

sont calculés. Les intensités de tous les

Les pourcentages des intensités en indium des n

1
In-brute

sont ensuite corrigées par ce pourcentage. Par exemple, pour la

par rapport au
signal en indium de la premiére mesure I

autres éléments I
i-brute

ni®Me mesure d’intensité I d’'un élément i utilisant I'In comme standard interne, la formule
utilisée est :
Unobrut
n _1n n-brute
Ii—corrigée—dérive - Ii—brute * x 100 (3.11)
In-brute

La deuxiéme étape est de transformer ces intensités en concentration avec l'utilisa-
tion des droites de calibration. A chaque session d’analyse, une gamme de standards de
concentrations élémentaires connues est mesurée, d’ou I'obtention des valeurs d’intensité
correspondantes. Pour chaque élément, ou raie i, les coefficients a et b de la droite affine
liant les intensités aux concentrations des standards de calibration "std" sont donc calculés
de la maniére suivante :

st —axCid4p (3.12)

i-corrigée—dérive

1eme gchantillon est reliée a I'intensité

La concentration totale C? enl’élémentidun

i-brute

mesurée par :
n

I. ioée_dérive
n _“i—corrigée-dérive
i-brute ~ a

(3.13)

Une fois les concentrations brutes obtenues pour chaque élément de chaque échan-
tillon, la limite de détection des éléments par le spectrometre est évaluée. Pour ce faire,
des blancs sont mesurés tout les 5 a 10 échantillons. La limite de détection LD d’un élé-
ment i est calculée de la maniére suivante, avec ng?lffe

I’élément i mesurée sur les blancs et o I'écart type de ces concentrations :

la moyenne des concentrations de

LD, = cblancs | 3 O(Cblancs ) (3.14)

i-brute i-brute

Par la suite, toutes les données de concentrations inférieures a cette limite de détection
sont éliminées.

La quatrieme étape corrige la dérive instrumentale de maniére complémentaire a la
correction au standard interne. L'intensité des standards de calibrations est mesurée, de
nouveaus, trois a quatre fois au cours des sessions, de manieére similaire aux échantillons.

Les concentrations calculées de ces standards doivent donc correspondre a celles de départ.
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Si elles sont différentes de plus de 2 %, une correction est appliquée. Pour la mesure d'un
élément i de I'’échantillon n a la position p, entourée de deux mesures d'un standard de
concentration proche de I’échantillon Std* et Std™ aux positions p* et p~ respectivement,
avec C‘s;;gi la concentration attendue de ce standard, les concentrations sont pondérées de

la maniere suivante :

CStd.
n _ ~n vrai
Ci—corr - Ci—brute X Std* 9 n-p- +CStd_ p*-n (3.15)

i-brute = p*-p~ i-brute * p*-p~

Une fois les concentrations corrigées des biais instrumentaux, en mg/L ou pg/L, nous
sommes revenus aux concentrations dans les échantillons en ppb (ng/g), ppm (ug/g) ou
wt % (pourcentage de poids).

Par la suite, les concentrations peuvent étre utilisées pour interpréter les données. Ces
corrections ont été effectuées sur un tableur Excel pour les données issues de 'lCAP, ne
présentant qu'une quinzaine de raies au total pour six éléments. Pour les corrections de
I'ELEMENT 2, concernant plus de 85 mesures d’isotopes, dont certaines doublées en faible
et moyenne résolutions, j’ai créé un code de traitement de données utilisant le logiciel
Matlab.

3.3.2.3 Reproductibilité, justesse, et propreté des analyses

Deux types de blancs sont analysés a chaque session de mesure : les blancs analytiques
spectroscopiques (solution de HNO3 0.5N dopée au standard interne) et les blancs chi-
miques (ayant subit les mémes processus de dissolution que les échantillons). Nous nous
assurons avec les premiers de la propreté des mesures, et avec le second de la propreté de
la préparation chimique. Les concentrations des blancs de spectroscopie sont toutes infé-
rieures a la limite de détection des outils de mesure. La composition des blancs chimiques
pour certains éléments, est légerement supérieure a la limite de détection, comme pour
le Zn (contamination < 10 ng), le Cr (contamination < 20 ng), le Ti (contamination < 20
ng), le Nd (contamination < 0.2 ng) et le Cu (contamination < 0.4 ng). Ces masses restent
extrémement faibles par rapport a la concentration des échantillons, ce qui rend les blancs
négligeables.

Afin d’évaluer la justesse et le reproductibilité des mesures élémentaires, la composi-
tion mesurée d'un standard externe, ici IF-G, a été comparée a la composition de référence
pour ce standard. La reproductibilité externe moyenne est d’environ 10 % pour les mesures
en éléments majeurs, et 30 % pour les mineurs et les traces. La plupart de cette variabilité
est intrinseque aux hétérogénéités du matériel de référence en lui-méme. Les compositions

mesurées sont en parfait accord avec celles publiées par Govindaraju (1995) (Fig. 3.26).

Les validations des protocoles isotopiques et élémentaires par I'évaluation des jus-
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FIGURE 3.26 — Concentrations en ppm des éléments majeurs, mineurs et terres rares du standard
de roche IF-G mesurées dans cette étude contre celles recommandées par Govindaraju (1995)

tesses, des reproductibilités spectroscopiques, des reproductibilités externes et blancs

de procédure totale, permettent de valider la méthode.
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CHAPITRE 4

Conditions redox de I'océan pré-GOE

Lobjectif de cette these est de préciser la composition chimique de l'océan
avant le Grand Evenement Oxydant. L'étude des concentrations en éléments
majeurs, mineurs et traces des BIF échantillonnés pourrait nous permettre
de mieux comprendre l'état redox de l'océan pré-GOE ainsi que les sources
principales d’éléments de cet océan.
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4.1 Introduction

Les formations ferriféres litées (BIF) sont de bons outils pour I’étude de la chimie de 'océan
contemporain a leur formation. Ce sont des sédiments chimiques laminés riches en fer
(10-40 wt %) et en silice (40-60 wt %) (Beukes, 1973). IIs sont composés de phases d’oxydes
de fer, de carbonates de fer et de silicates de fer (James, 1954), précipitant de I'’eau de
mer au cours de I’Archéen et du Protérozoique. IIs permettent alors d’étudier la chimie de
I'océan autour du Grand Evenement Oxydant vers 2.4 Ga (Bekker et al., 2004 ; Gumsley
etal, 2017).

En tant que sédiments chimiques dont la distribution spatio-temporelle est large, les
BIF sont de bons traceurs de I’évolution chimique des océans (Fryer, 1977 ; Fryer, 1983 ;
Miller et O’Nions, 1985 ; Derry et Jacobsen, 1990 ; Anbar et Knoll, 2002). A I'’Archéen et
au Protérozoique inférieur, I’océan était anoxique et ferrugineux, d’ot1 'abondance des
dépots de BIF (Reinhard et al., 2009 ; Kendall et al., 2010 ; Planavsky et al., 2010b). A la suite
du GOE, 'océan de surface en contact avec I’atmosphere est devenu légerement oxygéné
(Farquhar et Wing, 2003 ; Holland, 2006), alors que I'océan profond est resté anoxique
(Anbar et Knoll, 2002). Un des arguments en faveur de I'oxydation des océans profonds
vers 1800 Ma consiste en la disparition des BIE qui fait suite a la raréfaction du Fe(II) dans
'océan profond, oxydé en Fe(IIl) insoluble (Cloud, 1972 ; Anbar et Knoll, 2002 ; Lyons et al.,
2009). 11 existe une cause alternative a la disparition du Fe(II) de 'océan profond, celle
de I’évolution vers un état sulfidique et anoxique de I'océan (Canfield, 1998 ; Anbar et
Knoll, 2002 ; Habicht et al., 2002 ; Poulton et al., 2004 ; Lyons et al., 2009 ; Reinhard et al.,
2009 ; Poulton et Canfield, 2011 ; Sperling et al., 2015), bien qu'il resterait ferrugineux au
Protérozoique supérieur, de 742 a 542 Ma (Canfield et al., 2008).

L'étude des concentrations en terres rares (REE pour "rare earth element") et yttrium
(Y) de ces dépdts apporte, en parallele, des informations sur les conditions redox envi-
ronnementales et sur les sources et origines de certains éléments de I'océan. Les terres
rares sont une série d’éléments appartenant aux lanthanides, allant du lanthane (La) pour
la plus légere au lutécium (Lu) pour la plus lourde. Lyttrium est souvent inclus pour ses
propriétés chimiques similaires a ’holmium (Ho), une terre rare intermédiaire, bien qu'il
présente des vitesses de précipitation par adsorption sur particules deux fois plus rapides
que celles de I'holmium (Nozaki et al., 1997). Les propriétés atomiques des REE+Y étant
proches (rayons ioniques entre 0.85 et 1.14 nm et charges ioniques de +3), cela leur pro-
cure une réactivité similaire, donnant des spectres de terres rares normalisés au PAAS
("Post Archean Australian Shale") caractéristiques des environnements (McLennan, 1989 ;
Pourmand et al., 2012)). Les spectres de terres rares de type continentaux sont "plats". La
principale source des terres rares de I'océan est I’érosion continentale, acheminée par les
rivieres ou les poussieres atmosphériques. Elles sortent du systeme par adsorption sur des

particules qui précipitent, principalement les oxydes de manganese ou de fer (Byrne et
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Kim, 1990 ; Derry et Jacobsen, 1990 ; Elderfield et al., 1990 ; German et al., 1991 ; Bau et
Moller, 1993). Des sources secondaires comme |’hydrothermalisme peuvent influencer
leurs répartitions : ces fluides sont riches en terres rares lourdes et ont des concentrations
en europium (Eu) plus élevées (Fryer, 1983 ; Derry et Jacobsen, 1990 ; James et al., 1995 ;
Bau et Dulski, 1996 ; Byrne et Sholkovitz, 1996 ; Douville et al., 1999 ; Meyer et al., 2012).
Lors de la formation des BIEF les terres rares sont piégées par les particules de Fe(III) qui
précipitent. Elles peuvent cependant étre relachées dans I'eau interstitielle et se concentrer
dans de I'apatite authigene lors de la diagenese (Alibert, 2016), tout en gardant des spectres
caractéristiques de I'’eau de mer. Bien que les spectres de terres rares des rivieres soient
assez plats (Elderfield et al., 1990), I'interaction des eaux de riviére avec I'’eau de mer dans
les estuaires confere a 'eau de mer un spectre particulier. Celui-ci est enrichi en terres
rares lourdes (HREE pour "heavy rare earth element") par rapport aux légeres (LREE pour
"light rare earth element") avec des anomalies négatives en cérium (Ce) et positive en
yttrium (Elderfield et al., 1990 ; Webb et Kamber, 2000 ; Bolhar et al., 2004 ; Tostevin et al.,
2016). Dans des environnements oxiques, le cérium peut s’oxyder sous forme Ce** sur des
surfaces d’oxy-hydroxydes de manganese, et étre, de fait, moins disponible dans I’eau de
mer pour précipiter par adsorption sur d’autres particules. Cela crée des anomalies en
cérium (Cex*) négatives, qui sont alors des indicateurs d’environnements oxiques (Derry
et Jacobsen, 1990 ; German et Elderfield, 1990 ; German et al., 1991 ; Byrne et Sholkovitz,
1996). Par ailleurs, des anomalies en europium (Eu*) positives marquent la présence de
I'Eu®* dans les environnements réduits comme les fluides hydrothermaux (Fryer, 1977 ;
Derry et Jacobsen, 1990 ; James et al., 1995 ; Byrne et Sholkovitz, 1996 ; Meyer et al., 2012).

L'analyse des patterns, ou spectres, de REE +Y, ainsi que I'’étude de certaines de leurs
anomalies, ont longtemps été utilisées pour comprendre 'origine des formations ferriferes
et la chimie de 'océan primitif contemporain a leur dépot (Fryer, 1977 ; Fryer, 1983 ; Derry
et Jacobsen, 1990 ; Kato et al., 1996 ; Kato et al., 1998 ; Kranendonk et al., 2003 ; Bau et
Alexander, 2006 ; Planavsky et al., 2010b ; Ilouga et al., 2012 ; Mloszewska et al., 2012 ;
Haugaard et al., 2016 ; Robbins et al., 2016 ; Tostevin et al., 2016). Haugaard et al. (2016) ont,
par exemple, étudié les compositions en éléments majeurs et traces des BIF de la formation
du Joffre Member, Hamersley. Ils en ont conclu que I’érosion oxydative continentale,
contemporaine au dépot de cette formation, était faible, et que les solutés a I’origine de
la précipitation de ces BIF provenaient d'une combinaison de sources hydrothermales et
volcaniques.

Dans cette étude, des échantillons de BIF du Transvaal et d’'Hamersley pré-GOE (cf.
section 2.3) ont été examinés afin de mieux définir leur environnement de dépo6t. Notre
étude se focalise sur les concentrations en éléments majeurs, mineurs et traces, y compris
les terres rares, obtenues sur 156 échantillons a I’échelle métrique et 80 échantillons a

I’échelle centimétrique.
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4.2 Résultats

Les tableaux des résultats des données de concentrations élémentaires sont donnés en
annexe G, dans les tableaux 1 et 2 pour les échantillons a I’échelle centimétrique, et 3 et 4

pour les échantillons a I’échelle métrique.

4.2.1 Eléments majeurs et mineurs des formations ferriferes étudiées

On observe des patterns similaires des moyennes des teneurs en oxydes par carotte des
BIF du Transvaal et d'Hamersley (Fig. 4.1 A), a savoir Al,03, MgO, CaO, MnO, Fe;03 et
TiO,. Contrairement aux compositions en fer et magnésium des quatre carottes qui sont
semblables, on peut noter de légeres différences concernant les autres oxydes. En effet, on
note de plus en plus de calcium, de titane et de manganése au cours de la succession GW
- GAS - LO1- MP56, c’est-a-dire au cours du temps. Si I’on compare les compositions en
éléments majeurs des différentes lithologies échantillonnées dans la carotte MP56 (Fig. 4.1
B), on observe peu de différence pour les abondances en aluminium, titane et magnésium.
Cependant, les BIF sont les moins riches en oxydes de manganese et de calcium, alors
que les gisements de manganese sont les plus riches, et les hématites lutites ont une

composition intermédiaire. La tendance est inversée pour les oxydes de fer.
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Figure 4.1 - Pourcentage en poids (wt %) d’oxydes d’éléments majeurs des échantillons a I’échelle
métrique. A : moyennes réalisées sur les échantillons de BIF par carotte. Les valeurs pour les oxydes
de fer ont été divisées par 10 et celles des oxydes de titane multipliées par 10 dans un but visuel.
B : moyennes réalisées sur les différentes lithologies retrouvées sur la carotte MP56. "HL" pour
hématite lutite et "Mn" pour gisement de manganeése.

Les mémes types de comparaison peuvent étre réalisés en matiére de concentrations
des éléments mineurs, comme le Sc, V, Cr, Co, Ni, Cu et Zn. Les patterns des moyennes
par carotte de ces éléments sont assez semblables (Fig. 4.2 A). Le cobalt est une exception
car ses teneurs dans la carotte MP56 sont environ 10 fois plus importantes que dans les
autres carottes. Il y a, en outre, de plus en plus de cobalt et de scandium au cours de la

succession GW - GAS - LO1- MP56. En comparant ces mémes éléments dans les lithologies
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différentes de la carotte MP56 (Fig. 4.2 B), on observe que les compositions des hématites
lutites et des gisements de manganése sont similaires. Elles se différencient de celles des

BIE notamment pour les éléments comme le cobalt et le zinc qui ont des teneurs plus

élevées.
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Figure 4.2 — Concentration (ppm) en quelques éléments mineurs et traces des échantillons a
I’échelle métrique. A : moyennes réalisées sur les échantillons de BIF par carotte. B : moyennes
réalisées sur les différentes lithologies retrouvées sur la carotte MP56. "HL" pour hématite lutite et
"Mn" pour gisement de manganese.

En comparant les échantillons a I’échelle centimétrique de la carotte LO1 a ceux de
I’échelle métrique, on observe que les hétérogénéités y sont plus importantes en fer, magné-
sium et titane. Les variabilités en calcium, zinc et vanadium ne sont pas plus importantes
qu’al’échelle métrique. Nous n’avons pas pu comparer les éléments Al, Ni, Cr, et Cu, du
fait de la contamination apportée par le foret diamanté (cf. section 3.1). Ces observations
résultent des hétérogénéités minérales des macro- et micro-bandes. Elles sont moyennées
sur une dizaine a vingtaine de centimetres a I’échelle métrique, alors qu’elles ne le sont

pas a I’échelle centimétrique.

4.2.2 Terres rares des formations ferriféres étudiées

Nous n’observons pas ou peu de différence entre les quatre patterns de terres rares d’échan-
tillons a I’échelle centimétrique comparés a celui de I'échelle métrique correspondante
(Fig. 4.3 A et B). De plus, ces spectres ne présentent pas beaucoup de variations en fonc-
tion de la minéralogie principale de I'’échantillon. En effet, ces patterns ont une tendance
moyenne similaire pour les BIFE, les hématites lutites et gisements de manganeése de la
carotte MP56 (Fig. 4.3 G). Nous allons donc nous concentrer sur les observations réalisées
sur les spectres de terres rares a I’échelle métrique. La carotte MP56 affiche une anomalie
en yttrium trés importante, pas d’anomalie en europium et pas d’anomalie moyenne en
cérium, bien que quelques échantillons révelent une anomalie négative (Fig. 4.3 C). La
carotte LO1 (Fig. 4.3 E) présente deux anomalies positives marquées en yttrium et en euro-

pium, mais pas d’anomalie en cérium. Les teneurs en terres rares lourdes des échantillons
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de la carotte GAS présentent de plus grandes variabilités que celles des légeres. De plus,
ces échantillons révelent des anomalies positives en yttrium et europium (Fig. 4.3 D). Par
ailleurs, les échantillons de ces trois carottes sont enrichis en HREE par rapport aux LREE.
Bien que la moyenne des échantillons de la carotte GW montre aussi des anomalies posi-
tives en yttrium et europium (Fig. 4.3 F), beaucoup d’hétérogénéités sont observées pour
les terres rares intermédiaires a lourdes. En effet, les anomalies en yttrium sont positives
ou nulles, et méme négatives pour un échantillon. Les moyennes des spectres des quatre
carottes présentent toutes des anomalies en yttrium et un pattern enrichi en terres rares
lourdes par rapport aux légeres. On note cependant que les anomalies en europium les
plus marquées caractérisent la carotte d’'Hamerlsey. Ces anomalies sont toujours présentes
dans les carottes GAS et LO1, mais disparaissent dans la carotte MP56. Au cours du temps
(de GAS a MP56), une disparition des anomalies en europium pour les BIF du Transvaal
est observée.

Afin de mieux visualiser les excusions positives ou négatives d'un élément dans un
spectre de terres rares normalisé au PAAS, des anomalies sont définies par rapport aux
terres rares adjacentes. On utilise les notations Ce* pour les anomalies en cérium, Prx
pour celles du praséodyme, Eu* pour I'europium, et Y# pour celles de I'Yttrium. Les com-
portements anormaux de l'yttrium par rapport a ’holmium peuvent aussi étre représentés
par le rapport Y/H. Ces anomalies sont calculées avec les concentrations en éléments
normalisées au "Post Archean Australian Shale" (PAAS), dit "shale normalized", noté par

I'indice SN, de la maniére suivante :

Cex = — oSN (Eq.1)
1 1 !
zLaSN + QPrSN
Eux =5 EuSl\f (Eq.2)
Y
Yo =< n (Eq.3)
5Ergn + s Hogn
Pr
Prx = SN (Eq.4)

%CeSN + %NdSN

Ces anomalies sont dites positives si elles sont supérieures a 1.1 et négatives si elles sont
inférieures a 0.9 car I'incertitude est de + 0.1. Elles sont représentées en fonction de I’age
relatif au sein de chaque carotte sur la figure 4.4. Les ages relatifs entre les échantillons ont
été estimés a partir du taux d’accumulation du cobalt dans le sédiment (cf. partie 1 Annexe
F et chapitre 5). Les anomalies en cérium de la carotte MP56 sont presque toutes négatives,
avec une seule exception positive de 1.6. On note deux pics, soulignés par les fleches vertes,
qui correspondent a deux pics inverses d’anomalies négatives en praséodyme. On observe

peu d’autres anomalies en praséodyme, les variations n’étant pas de grande ampleur. Les
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Abondances des REE (SN)
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Figure 4.3 — Spectres de terres rares normalisés au PAAS (PAAS pour Post Archean Australian Shale,
McLennan (1989) et Pourmand et al. (2012)), dit "shale normalized" (SN). A et B représentent
deux exemples, échantillons LO2 et LO5, de spectres a I’échelle métrique comparés aux quatre
spectres obtenus a I'échelle centimétrique. C a F sont les moyennes des spectres de terres rares des
échantillons des quatre carottes, respectivement MP56-GAS-LO1 et GW (courbes colorées pour
les moyennes, courbes grises pour les 26). G compare ces quatre courbes moyennes des quatre
carottes sur un méme graphique, et E compare les moyennes des spectres pour les trois lithologies
observées dans la carotte MP56, "Mn" pour gisement de manganése et "HL" pour hématite lutite.
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BIF de la carotte MP56 n’ont pas d’anomalie en europium, alors que les autres lithologies
de cette carotte en contiennent. Le rapport Pr/Yb est en moyenne de 0.3, ce qui représente
un enrichissement général en HREE. Le rapport Y/Ho est généralement autour de 0.5
mais se rapproche de 0.8 vers 50 Ma, lors du pic indiqué par la fleche verte. Concernant la
carotte LO1, il n'y a pas d’anomalie négative en cérium, et seules trois anomalies positives
se distinguent. Les anomalies en europium sont nulles ou positives et celles en praséodyme
sont nulles ou négatives. La rapport Pr/Yb est plus variable que celui de la carotte MP56, ce
qui représente plus de variabilité dans I’enrichissement en HREE. Quand au rapport Y/Ho,
il reste environ vers 0.5 avec deux excursions supérieures a 1. Les observations concernant
les anomalies en cérium, europium, praséodyme et le rapport Y/Ho de la carotte GAS
sont similaires a celles faites pour la carotte LO1. Le rapport Pr/Yb présente, lui, moins
de variations. La carotte GW d’Hamerlsey est celle qui présente le moins de variations en
fonction de I’age pour les anomalies en cérium, europium, praséodyme, et pour le rapport
Y/Ho. Seul le rapport Pr/Yb varie beaucoup, sans jamais étre positif, donnant des spectres
généralement plats ou enrichis en HREE. Au sein d'une méme carotte, on n'observe que
trés peu de tendance évolutive avec le temps, sauf pour I'’europium dans la carotte GW,

dont 'anomalie positive semble s’amoindrir vers le haut de la carotte.

4.2.3 Analyses en composantes principales des formations ferriferes étu-
diées

Une analyse en composante principale (ACP) a été réalisée sur les 156 échantillons a
I’échelle métrique des quatre carottes. Elle a pour but d’expliquer la variance d'un jeu de
données a travers la réduction du nombre de variables expliquant ces données. Pour en
savoir plus sur la réalisation d'une ACP, se reporter a I'annexe F. Ici, les variables suivantes
ont été prises en compte : 5%6Fe, 55°Cu, Mg, Al, Mn, S, Ca, Fe, Ti, B, Sc, V, Cr, Co, Ni, Cu,
Zn, Y, Mo, Ba, U et la somme des terres rares avec une pondération de 14 (La + Ce + Pr +
Nd + Sm + Eu + Gd + Tb + Dy + Ho + Er + Tm + Yb + Lu). Lors d'une précédente ACB les
terres rares avaient été étudiées indépendamment, et leurs vecteurs propres avaient des
proportions similaires sur les composantes principales. Ici, nous avons donc opté pour la
somme des terres rares comme variable. Les résultats sont présentés sur la figure 4.5.

On observe que les six premiéres composantes principales (PC) expliquent 82 % de la
variabilité des données, et on atteint 90 % quand on s’intéressent aux dix premieres (Fig.
4.5 D). La premiére composante principale représente, a elle seule, 50 % de la variabilité. La
répartition des variables initiales dans I’espace des composantes principales montre que
les vecteurs des REE, de I'Y, du Sc et du Ti se projettent principalement sur PC1 (premieére
composante principale) et sont orientés dans le méme sens. Le vecteurs du Fe, du 6Fe, du
Co, du Mn, du Ca et du Mg se projettent, quant a eux, sur PC2, de maniére opposée entre

le Fe et 6Fe et les autres éléments (Fig. 4.5 C). Cela souligne une corrélation positive entre
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Figure 4.4 — Anomalies en cérium, europium, praséodyme et rapports Pr/Yb et Y/Ho en fonction de
'age relatif pour chaque carotte étudiée. La méthode pour calculer I'age relatif au sein d'une carotte
est détaillée dans le chapitre suivant et 'annexe F. Les points noirs représentent les échantillons de
type BIE et les rouges correspondent aux hématites lutites. Les zones marrons correspondent aux
gisements de manganeése.
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les REE, 'Y, le Sc et le Ti sur PC1 et une corrélation négative entre le groupe des variables
Fe et 0Fe et le groupe des variables Co, Mn, Ca et Mg sur PC2. PC3 est expliquée par les
variations de Cu, Cr, Mo et S, et PC4 principalement par 6Cu. Concernant la représentation
des échantillons dans I’espace des composantes principales (Fig. 4.5 A), on note une forte
séparation des lithologies sur I’axe 2, et trés peu sur les axes 1, 3, et 4, accompagné d'un
fort étalement des BIF sur I'axe 1. Les carottes se différencient elles aussi sur |’axe 2 (Fig.
4.5 B), avec la carotte MP56 allant jusqu’a -5 / -10 et la carotte GAS étant stable autour de
+1. On note aussi que la dispersion sur I'axe 1 est principalement due aux carottes GW et
MP56, les carottes LO1 et GAS n’ayant pas beaucoup de variabilité représentée sur ces deux

premiers axes. Dans I’espace établi par PC3 et PC4, ces groupes de carottes se superposent.

4.3 Discussion

4.3.1 Les BIF :des proxys de la chimie de 'eau de mer ?

Afin qu’'un sédiment océanique ait des propriétés chimiques tracant I'’eau de mer dans
laquelle il s’est formé, il est nécessaire que ce dernier soit autigéne, a savoir issu de la
précipitation d’éléments dissous. Qui plus est, les marqueurs chimiques ne doivent pas
avoir été affectés par la diagenese ou le métamorphisme qui auraient pu suivre le dépot.

Un des premiers criteres permettant d’affirmer !'origine autigene des BIF de cette
étude vient de la faible abondance en éléments détritiques et métasomatiques, comme
I'aluminium, le titane et les HFSE ("high field strength elements"). Les HFSE sont en effet
immobiles en solution aqueuse. Le scandium, aluminium et titane sont généralement
utilisés pour évaluer 'abondance des phases détritiques dans les sédiments marins. La
limite a partir de laquelle il est admis que les quantités de scandium ne sont pas assez
grandes pour qu’il y ait un fort impact détritique sont entre 2 ppm (Bau, 1993) et 20 ppm
(Haugaard et al., 2016). Dans cette étude, les échantillons présentent en moyenne 0.70
ppm de scandium, et seuls six d’entre eux ont une valeur supérieure a 2 ppm ne dépassant
pas 2.73 ppm. Les valeurs maximales en aluminium sont elles aussi extrémement faibles
(< 0.8 wt %), tout comme celles en titane (< 0.055 wt %). Sur la figure 4.6, on note que
les valeurs en oxyde de titane des échantillons de cette étude ne dépassent pas 0.1 wt %
de TiO2 et sont loin du pole détritique représenté par la crotite continentale. Ces trois
criteres permettent d’affirmer la faible teneur en particules détritiques, et donc une origine
principalement autigene des BIF étudiés.

Le second critere concerne la diagenese et le potentiel métamorphisme subi par les
roches. Afin que les BIF soient considérés comme bon proxy de I'eau de mer, il est néces-
saire que les éléments et proxys chimiques étudiés (spectres de terres rares, fractionne-
ments isotopiques...) ne soient pas affectés par ces processus. Ce critere est discuté dans la

section suivante en ce qui concerne les terres rares, et dans le chapitre suivant a propos
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Figure 4.6 — Diagramme représentant les oxydes de fer en fonction des oxydes de titane pour tout
les échantillons, en wt %. Les couleurs représentent les différentes carottes et sont légendées dans
I’encart blanc. Le point noir situe le pole détritique, modélisé par la composition de la crofite
continentale de Rudnick et Gao (2003). La droite pointillée noire représente la limite a 0.1 wt %
d’oxyde de titane.

des fractionnements isotopiques du fer.

Par ailleurs, les échantillons obtenus a I'échelle métrique des BIF étudiés montrent une
certaine similarité en éléments majeurs et mineurs (Figs.4.1 A et 4.2 A), ce qui nous permet
de conclure que '’homogénéisation des différents minéraux constituants les micro- et
macro-bandes est bien réalisée dans I'échantillonnage métrique. Les variations chimiques
observées au sein des carottes entre les échantillons a I’échelle métrique ne seraient donc
pas seulement reliées aux variations minéralogiques des BIF (Elderfield et al., 1990 ; Bau,
1993), excepté pour les changements de lithologie comme les hématites lutites ou les

gisements de manganese (Figs.4.1 B et 4.2 B).

4.3.2 Les patterns de terres rares des BIF : des traceurs des environne-

ments redox anciens

Deux écueils sont a prendre en compte quant a I'utilisation des terres rares des formations
ferriferes archéennes et protérozoiques comme traceurs d’environnements anciens. Pre-
mieérement, les patterns (ou spectres) de terres rares observés ne sont pas nécessairement
ceux de '’eau de mer contemporaine de la précipitation de ces sédiments (Graf, 1978). En
effet, ces spectres sont affectés par le type et la quantité de phases détritiques contenues
dans les BIE par la solution source du fer, par I'’eau de mer environnante et par le mélange
de ces deux dernieéres solutions (Graf, 1978 ; Bau, 1993). Oonk et al. (2018) ont étudié
la distribution des terres rares dans les différentes phases minérales constituant les BIE
séparées par extraction séquentielle. Les contaminants détritiques n’étant pas extraits par

la digestion utilisée pour extraire les carbonates, les terres rares des minéraux carbonatés
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sont les témoins les plus fiables de '’eau de mer a partir de laquelle les roches ont précipité.
L'abondance des terres rares dans les phases d’oxyde de fer étant bien inférieure a celle des
carbonates, les contaminations détritiques peuvent facilement impacter la distribution
des terres rares. Quant aux silicates, ils contiennent le plus d’éléments détritiques, ce qui
peut fortement affecter les patterns de terres rares. Les spectres des terres rares sur roche
totale montrent en premiere approximation la variabilité de I'’eau de mer, mais pourraient
aussi étre affectés par des éléments détritiques présents dans la roche (Oonk et al., 2018).
Cette étude met en garde contre |'utilisation des patterns de terres rares de roche totale
pour reconstruire les variations élémentaires de I'environnement de dépot. Les phases dé-
tritiques des BIF étudiés au cours de cette thése sont négligeables, on peut donc supposer
que leur effet sera minime sur les spectres de terres rares de roche totale obtenus. On peut
donc supposer que ces patterns représentent un signal intégré de I'histoire redox de I'’eau
de mer échantillonnée par le dépot (German et Elderfield, 1990).

Oonk et al. (2018) ont étudié la distribution des terres rares dans les différentes phases
minérales constituant les BIE Ils en ont conclu que les terres rares des minéraux carbonatés,
n’'ayant pas été influencés par des phases détritiques, sont les témoins les plus fiables de
I'eau de mer a partir de laquelle les roches ont précipité. Labondance des terres rares dans
les phases d’oxyde de fer étant bien inférieure a celle des carbonates, les contaminations
détritiques peuvent facilement influencer la distribution de leurs terres rares. Quant aux
silicates, ils contiennent le plus d’éléments détritiques, ce qui peut fortement affecter
leur pattern de terres rares. Le signal en roche total montre en premiere approximation
la variabilité de I'’eau de mer, mais pourrait donc étre affecté par le signal des éléments
détritiques présents. Cette étude met en garde sur I'utilisation des pattern de terres rares
de roche total pour reconstruire les variations élémentaires de 'environnement de dépot.

Deuxiemement, les processus métamorphiques et diagénétiques peuvent aussi affecter
ces spectres (Kranendonk et al., 2003). Cependant, Bau (1993) a montré que la distribution
des terres rares dans les BIF n’était généralement pas affectée par la diagenese ni le méta-
morphisme, compte tenues des conditions fermées du systeme ainsi que du faible rapport
eau/roche impliqué dans ces processus (Bau, 1993).

Les patterns de terre rares actuels, normalisés au PAAS, del’eau de mer sont caractérisés
par (i) une anomalie positive en lanthane, (ii) une anomalie négative en cérium, (iii)
une anomalie positive en yttrium, (iv) et un appauvrissement en terres rares légeres et
moyennes par rapport aux lourdes, soit un rapport La/Ybgy < 1 (Fig. 4.7 A) (Bolhar et al.,
2004 ; Bau et Alexander, 2006 ; Mloszewska et al., 2012). Cet appauvrissement est dii a
I’adsorption préférentielle sur les particules des terres rares légeres (Byrne et Kim, 1990).
L'anomalie en yttrium est due au fractionnement de ce dernier avec I’holmium lors du
transport par des complexes aqueux (Nozaki et al., 1997 ; llouga et al., 2012). Le cérium
est une terre rare qui présente différents états d’oxydation, III et IV. S’il est sous forme

111, son comportement ne change pas vis-a-vis des autres terres rares. Mais lorsqu’il est
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sous forme IV, sa solubilité est moindre, il précipite rapidement et est moins abondant
dans ’eau de mer, d’ol1 une anomalie négative enregistrée (German et Elderfield, 1990).
Les processus menant a cette oxydation peuvent étre biologiques ou abiotiques (Byrne
et Sholkovitz, 1996). Les teneurs en phosphore des échantillons étudiés étant basses (<
200 ppm), la présence d'une anomalie positive signerait plutdt un environnement oxique
(Fryer, 1977 ; Fryer, 1983 ; Derry et Jacobsen, 1990 ; Kato et al., 1996).

Les fluides hydrothermaux présentent d’autres types de patterns, plus plats, avec une
anomalie fortement positive en europium (Fig. 4.7 B) (Fryer, 1977 ; Derry et Jacobsen,
1990 ; Byrne et Sholkovitz, 1996 ; Kato et al., 1996 ; Douville et al., 1999 ; Kranendonk et al.,
2003 ; Meyer et al., 2012 ; Haugaard et al., 2016). Leuropium est une terre rare présentant
deux états d’oxydation, II et III. Lorsqu’il est sous forme III, il se comporte de maniere
similaire aux autres terres rares. Cependant, lorsqu’il est sous forme II, il est plus soluble et

les fluides réduits en sont enrichis (Byrne et Sholkovitz, 1996).
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Figure 4.7 — A : spectre de terres rares, normalisé au PAAS, caractéristique de 'eau de mer ac-
tuelle, modifié d’aprés Webb et Kamber (2000). B : spectre de terres rares, normalisé au PAAS,
caractéristique des fluides hydrothermaux, modifié d’aprés German et Elderfield (1990)

Les carottes GAS, GW et LO1 présentent en moyenne un léger enrichissement en terres
rares lourdes (Figs. 4.3 et 4.9 C, rapport La/Ybgy = 0.45 + 0.43 < 1), des anomalies positives
en yttrium et europium (Figs. 4.8b, 4.9 B et D), mais pas d’anomalie négative en cérium
(Figs. 4.8a et 4.9 A). Les signaux obtenus peuvent donc venir d'un couplage entre les fluides
hydrothermaux (anomalies en europium), et I’eau de mer (anomalie en yttrium et enri-
chissement en HREE). Cependant, les anomalies en cérium ne sont pas observées pour
ces carottes, ce qui signifie que cet élément n’était pas sous sa forme oxydée, indiquant
une eau de mer réduite lors de la précipitation de ces BIE Au contraire, on retrouve ces
anomalies sur quelques échantillons de la carotte MP56 (Figs. 4.3 C et 4.8a et 4.9 A). Au
moment du dépot de cette carotte, les conditions redox de I’eau de mer étaient certaine-
ment légerement plus oxydantes. Lhorizon contenu dans cette carotte étant le plus proche
du GOE, comparé aux carottes GAS, GW et LO1, plus vielles, elle peut avoir enregistré le

début du GEO avec ces quelques anomalies négatives en cérium. Ces observations sont en
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accord avec les conclusions de Lantink et al. (2018), stipulant que la base de la formation
d’'Hotazel précede le GOE, mais que les horizons de gisements de manganese de cette for-
mation signeraient |'arrivée de I'oxygene atmosphérique. Parallelement, toutes les carottes
présentent des anomalies en yttrium (Figs. 4.8b, 4.9 B et D), caractéristiques de ’eau de
mer, attestant qu'une partie du signal en terres rares de ces BIF est bien celui de I'eau de
mer. Les anomalies en europium diminuent au cours du temps entre GAS, LO1 et MP56
(Fig. 4.9 D), témoignant de I'enregistrement d'un signal de moins en moins affecté par I'’hy-
drothermalisme. Cette observation peut (i) d'une part signifier que la composition en REE
de cet océan se rapproche de la composition actuelle, (ii) ou bien appuyer 'hypotheése de
Kato et al. (1998) selon laquelle I’environnement de dépo6t peut évoluer d'une zone proche
de fluides hydrothermaux a une zone éloignée, du fait des mouvements horizontaux des

plaques.

@ GAS

o GW

O LO1

O LOlcm
O MP56

@ GAS
(]

20 @47 o101

© LOlem

O MP56

(a) Ce* vs. Pr* (b) Y* vs. Eu*

Figure 4.8 - Diagramme représentant les anomalies en cérium Ce*, praséodyme Pr*, yttrium Y* et
europium Eu* pour tous les échantillons. Les couleurs représentent les différentes carottes et sont
légendées dans 'encart blanc. Les plages grises représentent les zones d’absence anomalie (1 +
0.1). "+Ce" pour anomalie positive en cérium, "+La" pour anomalie positive en lantane, "-Ce" pour
anomalie négative en cérium.

L'étude de Alibert (2016) conclut que les terres rares sont relachées pendant la diagenese
dans I'’eau interstitielle et séquestrées par de I'apatite autigene. Ici, la corrélation générale
entre la somme des terres rares et le phosphore (r = 0.68) confirme une contribution de
I'apatite sédimentaire aux terres rares de ces échantillons. Les corrélations par carotte de
ces deux variables restent similaires : r=0.74 pour GW, 0.72 pour GAS, 0.69 pour LO1, et 0.72
pour MP56 (Fig. 4.10). L'étude de Alibert (2016) ayant été faite sur la province d'Hamersley,
le mécanisme de séquestration des REE par I'apatite aurait donc été présent aussi au
Transvaal. Cette séquestration n'influence pas les spectres de terres rares, car méme si les
REE sont relachées dans I’eau interstitielle et se concentrent dans de I'apatite authigene lors

de la diageneése, elles gardent des spectres caractéristiques de I’eau de mer (Alibert, 2016).
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Figure 4.9 —- Moyennes des anomalies en cérium Ce* (A), yttrium Y* (B) et europium Eu*(D) et
moyenne du rapport La/Yb (C) par carotte. Les zones grisées représentent 'absence d’anomalies a
1+0.1.n=41, 48, 35 et 32 pour respectivement GW, GAS, LO1 et MP56.  * * p-values < 0.001, s *
p-values < 0.01, * p-values < 0.05. [J p-values > 0.05 (se reporter a 'annexe F pour des explications
sSur ces tests).

Cependant cette observation nécessiterait plus de mesures en phosphore pour la carotte
LO1 qui ne présente que trois points. Par ailleurs, ces teneurs tres faibles en phosphore (<
150 ppm) vont a 'encontre de toute influence biologique dans la sédimentation des BIF
étudiées ici.

Les échantillons de cette étude ne montrent aucune corrélation générale entre I’abon-
dance en terres rares et celle en fer (r = 0.04), et celle en manganeése (r = -0.7), ni de
corrélation par carotte entre ces variables (Fig. 4.10). Cette non corrélation entre ces va-
riables se remarque aussi sur le cercle des composantes principales 1 et 2 de I’ACP (Fig.
4.5 C). Les principales hypotheses actuelles des sources des terres rares dans les BIF sont
I’adsorption sur les particules de fer et de manganése (Derry et Jacobsen, 1990 ; German
etal., 1991 ; Bau et Moller, 1993 ; Alibert, 2016). Une corrélation entre des variables pourrait
étre alors attendue. L'absence de cette corrélation dans nos échantillons pourrait étre la
conséquence (i) de 'abondance trop importante du fer et du manganese par rapport aux
terres rares, et (ii) des autres corrélations du fer et du manganese, masquant ainsi toute
corrélation potentielle.

Par ailleurs, I’abondance des terres rares est corrélée dans cette étude au titane (r = 0.68)
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et au scandium (r = 0.6) (Fig. 4.5). On retrouve ces corrélations pour chacune des carottes
considérée indépendamment, sauf pour le titane de la carotte LO1 et le scandium de la
carotte GAS (Fig. 4.10). Les terres rares de 'océan pourraient donc provenir des mémes

sources que le titane et le scandium, bien que la faiblesse de teneur en ces élément limitent

I'apport détritique.

100 [
s °
L °
[ ® L] %
[J (] O. ° @
7 e® o o P @ GAS
Q. ] [ w5 : °e ® GW
=0 oo 095 288 ©
= ° o b o LO1
= . o ." ~ O MP56
) L0
.. ... Tyipse 0.72
1,0, = 0.69
1 © Toe=0.72
Iy =0.74
10 100
P (ppm)
100 ° 100
[ ] (e} Typps = 0.32
) 10, = -0.65
° _ °
’ [ ) PS .. o (e} Toas= 027 o
o ° [ ) 00 oy =-01 [ o)
egp 0 ® O °° 3o
0 o ° o o)
o| % 8o % 00 05 8 ° o Jow  %g °
1 o o o) 104 o o e
f s 0* (¥ s
) ® %%
® Rj ~ )
° K o:) o © ° o
) s e O Typse = -0.2 0
1., =041
. O LO1 _ O
1 Tiae= 032 1
5 Ty = 0.04
o . . - .
= 1e+03 1e+04 1e+05 1e+05
= Mn (ppm) Fe (ppm)
I~
100 100
@ Typss = 0.36 (e} [ ) ® Thpss = 0.67 ..
1, =016 ® 1,0, = 0.54 °
ey =040 o
r.,.=072 Tops™= Y-
ron=0.61 o‘-ji: ro=0.84 ‘ag® e
Gaw 3 cee [} 5 - P ° a 8 08
o
'o% :’ O ® o ° ﬁ @
10 'S e® © 10+ o & & 006 °
e O.\ O °o e .. O‘" @ Q
‘$.8.3 o .‘O .‘ o® CDOO Cb
@ 2% ® A 4 Q OQD‘D % A R
e § oo © e ¢6® g0 00 °
e S ® o
1 1+
10 100 01 10
Ti (ppm) Se (ppm)

Figure 4.10 — Corrélation entre la somme des terres rares, en ordonnée, et les éléments suivants en
abscisse : P, Mn, Fe, Ti et Sc. Les coefficients de corrélation r sont notés dans I’encart dans chaque
graphique, pour chaque carotte (MP56, LO1, GAS, GW).

4.4 Conclusions

Cette étude a permis de souligner plusieurs caractéristiques de I’environnement redox
et du dépot des BIF étudiés. D'une part, ces BIF constituent des dépo6ts dont la chimie

est influencée par I'’eau de mer environnante et les fluides hydrothermaux, et ne sont pas
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affectés par des éléments détritiques. D’autre part, I'évolution des anomalies en europium
témoigne (i) soit d'une transition vers une chimie d’eau de mer se rapprochant plus de
la chimie actuelle, (ii) soit de mouvements horizontaux des plaques, éloignant les BIF
d’une source hydrothermale au cours du temps, entre 2521 et 2394 Ma. De plus, la carotte
MP56 est la seule a présenter des anomalies négatives en cérium et enregistrerait, par
conséquent, le début du GOE. Par ailleurs, les corrélations entre la somme des terres
rares et le phosphore soutiennent le mécanisme de séquestration des REE par I'apatite
pour les BIF du Transvaal et d’'Hamerlsey. Cependant, confirmer ce postulat, des données

supplémentaires en phosphore sont nécessaires.
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CHAPITRE b

Dynamique du fer océanique pré-GOE et formation des BIF

étudiées par les isotopes du fer

L'étude des concentrations en éléments majeurs, mineurs et traces des BIF
de cette étude nous ont permis d’apporter des précisions sur l'état redox de
l'océan pré-GOE ainsi que sur les sources principales d’éléments de cet océan.
Mais cela ne nous procure que tres peu d’'informations quantitatives sur les
parametres physiques qui régissent les cycles biogéochimiques contempo-
rains a cette époque. L'étude des fractionnements isotopiques contribuerait a
combler ces lacunes, notamment ceux du fer, qui est un élément sensible a
I’état redox et particulierement abondant dans l'océan pré-GOE.
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CHAPITRE 5. DYNAMIQUE DU FER OCEANIQUE PRE-GOE

5.1 Introduction

Dans I'océan actuel, la solubilité du fer est limitée a 0.6 nmol/L (Boyle et al., 2012 ; Conway
et al.,, 2016) par la précipitation d’oxyhydroxydes de Fe(III). Au contraire, dans 'océan pré-
GOE, le fer était présent sous forme réduite Fe(II) et sa solubilité a été évaluée a plus de 100
pmol/L al’Archéen (Sumner, 1997), mais peu d’estimations précises de sa concentration
ont été réalisées.

Une seconde question concerne 'origine abiotique ou biologique de la précipitation
des BIE encore contestée aujourd’hui (Bekker et al., 2010 ; Dauphas et al., 2017 ; Konhauser
etal., 2017). Deux sujets doivent étre considérés dans I’étude de la formation de ces dépots
riches en magnétite : la source de fer de 'océan pré-GOE et la réaction d’oxydation de ce
fer menant a la précipitation de magnétite. Dans ’'océan actuel, le fer est apporté par les
poussieres atmosphériques issues de I’érosion subaérienne, les rivieres, le relargage des
sédiments de marge continentale et I'hydrothermalisme. L'oxydation du fer dissous de
I'océan pré-GOE a été expliquée, jusqu’a maintenant, de trois maniere différentes : (i) une
oxydation indirectement biologique par 'O produit par des cyanobactéries (Cloud, 1973),
(ii) une oxydation biologique par des phototrophes en conditions anoxiques (Garrels et al.,
1973 ; Widdel et al., 1993), ou (iii) une photooxydation abiotique par les UV (Cairns-Smith,
1978).

Dans le but de mieux contraindre les parametres du cycle biogéochimique du fer et de
mieux comprendre la précipitation de ces sédiments précambriens, nous nous sommes
focalisés sur I’étude des séquences temporelles des isotopes du fer des quatre carottes
d’Afrique du Sud et d’Australie mentionnées dans ce manuscrit. Les ages relatifs entre les
échantillons ont été estimés a partir du taux d’accumulation du cobalt dans le sédiment (cf.
annexe F). Les taux de sédimentation obtenus sont en parfait accord avec les taux moyens

estimés a partir des ages U-Pb encadrant les lithologies étudiées.

5.2 Résumé des principaux résultats de Particle

Les conclusions principales de cette étude sont résumées dans les points suivants :

- La pauvreté d’éléments détritiques dans les échantillons étudiés suggere que les
BIF du Transvaal et d’'Hamersley proviennent d'un dépot distal par rapport aux
continents. Cela confirme la synthése de Flament et al. (2008) défendant la rareté

des continents émergés pré-GOE.
- La pauvreté en phosphore est incompatible avec une productivité biologique élevée.

- Les temps de résidence déduits des décroissances exponentielles des séquences
temporelles de 3°6Fe augmentent de 0.2 4 2.3 Ma dans la fourchette de 2.521 a 2.394
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Ga. Parallelement, la concentration en fer de '’eau de mer augmente de 6.4 a 37

mmol/kg.

- La précipitation massive de BIF a pu étre provoquée par de grandes quantités de CO»
atmosphérique engendrées par des éruptions subaériennes et, de fait, un apport
brutal d’alcalinité a I’'océan provenant de I'érosion de ces reliefs volcaniques. La pré-
cipitation de la magnétite peut étre couplée a la réduction des oxydes de manganése
ou des ions carbonatés. Cette derniere possibilité implique d’importantes injections
de méthane dans 'atmosphere. Bien que les processus biologiques aient pu favoriser

I’oxydation du fer, ils ne sont pas nécessaires a la formation de ces dépots.

5.3 Article : Dynamics of oceanic iron prior to the Great Oxy-

genation Event

Larticle suivant est publié dans le journal Earth and Planetary Science Letters depuis janvier
2019. Pour télécharger la version de I'éditeur, suivre ce lien.

Les suppléments sont présentés a la suite de cet article, a I’exception des tableaux de
résultats, qui sont donnés en annexe G, et des figures S3 a S10, qui ont déja été présentées
dans les parties "contexte géologique" et "matériels et méthodes" de ce manuscrit. Les
correspondances sont les suivantes : Fig. S3 = Fig. 2.14a, Fig. S4 = Fig. 2.14b, Fig. S5 = Fig.
2.16, Fig. S6 = Fig. 2.15, Fig. S7 = Fig. 2.17, Fig. S8 = Fig. 2.18, Fig. S9 = Fig. 2.19, Fig. S10 =
Fig. 3.26.

Les différences significatives statistiques mentionnées dans cet article ont été obtenues
par des tests paramétriques de comparaison de moyennes de plusieurs séries indépen-
dantes sous le logiciel R, nommé "extension du test de Welch". Pour plus de précision sur

les analyses statistiques, se reporter a 'annexe F.
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Abstract

We report Fe isotope compositions in banded iron formations (BIF) from three cores from the
pre-GOE Transvaal Supergroup, South Africa, and one core from the pre-GOE Joffre Member of
the Hamersley Group, Australia. The low abundances of detrital elements such as Al, Ti, Sc, and
V suggest that these BIF were deposited in distal positions with respect to Precambrian

continents, while the very low P abundances are incompatible with strong biological productivity
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at these localities. A combination of U-Pb chronology and cobalt accumulation rates is used to
establish a high-resolution time scale and deduce chemical fluxes. The e-folding time of §°°Fe
variations up stratigraphy is used to determine Fe oceanic residence times and Fe concentrations
as well as the dissolved carbonate content of Early Proterozoic seas. Iron oceanic residence times
increased from 0.2 to 2.3 Ma during the time interval between 2521 and 2394 Ma covered by the
present cores, translating into ocean Fe concentrations increasing from 6.4 to 37 mmol kg™.
Massive BIF precipitation was triggered by release of CO; into the atmosphere and subsequent
surges of alkalinity into the ocean due to the weathering of large subaerial volcanic systems. We
argue that a suitable electron acceptor for Fe?* oxidation to magnetite is the inorganic conversion
of CO; (or dissolved inorganic carbon) to CHa. In the process, H* is produced, which is reinjected
into oceanic hydrothermal systems liberating Fe?*. The couple Fe?*-magnetite may, in the
Archean, have played the same buffering role as the couple Ca?*-calcite plays today. Massive
injection of methane into the atmosphere would accompany BIF deposition and make the early
Earth similar to modern Titan. Therefore, although biological processes may have assisted iron

oxidation and precipitation, they are not a prerequisite for BIF deposition.

Keywords

Banded iron formation; great oxygenation event; iron isotopes; cobalt model age; ocean

chemistry; magnetite formation

1. Introduction

Banded iron formations (BIF) are a remarkable feature of the Archean and Early Proterozoic

sedimentary record. Whether they signal a particular inorganic geochemical configuration of the
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ocean-atmosphere system or herald the rise of biological processes is still debated (Bekker et al.,
2010; Dauphas et al., 2017; Konhauser et al., 2017). In the modern ocean, iron solubility is limited
to about 0.6 nmol L (Boyle et al.,, 2012; Conway et al., 2016) by Fe(lll) oxyhydroxide
precipitation. In contrast, prior to the Great Oxygenation Event (GOE) ~2.4 Gyr ago, oceanic iron
was in its Fe(ll) form and its solubility, in the presence of magnetite and carbonates, estimated
at 50 umol L* for the Proterozoic (Holland, 1984) and 100 pumol L for the Archean (Sumner,

1997).

When trying to understand the formation of magnetite-rich deposits, two separate issues must
be addressed: the source of oceanic iron, notably whether hydrothermal or by subaerial erosion;
and the oxidation of Fe(ll) leading to magnetite precipitation. Iron enters the modern ocean in
three ways: subaerial erosion, including rivers and dust; release from margin sediments; and
hydrothermal vents. Iron removal from the pre-GOE ocean by precipitation of Fe oxyhydroxides
has been explained by (i) oxidation of dissolved Fe(ll) in deep upwelling currents with
photosynthetic oxygen produced by cyanobacteria (Cloud, 1973); (ii) metabolic oxidation of Fe(ll)
by anoxygenic phototrophs (Garrels et al., 1973; Konhauser et al., 2005; Widdel et al., 1993); and
(iii) UV photooxidation of Fe(ll) (Cairns-Smith, 1978). Ferrous iron oxidation to magnetite requires
an electron acceptor, and the metabolic reduction of carbon (Garrels et al., 1973) is widely
regarded as the most likely pathway. Low phosphorus contents of BIF (Bjerrum and Canfield,
2002) compared to modern pelagic sediments (Filippelli and Delaney, 1996; Moody et al., 1981),
however, are inconsistent with intense biological productivity at the site of BIF sedimentation
and, hence, the possibility of inorganic precipitation must be given due consideration. Here we

set out to explore inorganic pathways to BIF formation on two classical sites, the Transvaal in



65

70

75

80

85

South Africa and the Hamersley in Australia. The present work is about possible inorganic
processes that may have sustained BIF sedimentation, not about the causes of the GOE itself, a

topic abundantly reviewed elsewhere (Lyons et al., 2014).

Iron isotopes have proven to be an invaluable tool in assessing metal sources and removal
processes (Dauphas et al., 2004; Johnson et al., 2008; Johnson et al., 2004; Planavsky et al., 2012;
Rouxel et al., 2005; Tsikos et al., 2010). In addition, residence times provide independent clues
about both causality and time scales of elemental cycles in the pre-GOE ocean. The present study
focuses on the pre-GOE iron cycle using a dynamic interpretation and e-folding times of three
pre-GOE BIF sequences from the Transvaal Supergroup, South Africa (Klein and Beukes, 1989;
Oonk et al., 2017; Tsikos et al., 2010), and a fourth sequence from the Joffre Member in the
Hamersley basin, Australia (Haugaard et al., 2016; Morris, 1993). The three Transvaal cores,
referred to as GAS, LO1, and MP56 from bottom to top, span the time interval between 2521 and
2394 Ma (Gumsley et al., 2017). The fourth core, GW, has been dated from 2463 to 2449 Ma
(Pickard, 2002). The geological settings and detailed descriptions of the cores are given in the
Electronic Supplement, as are sample preparations and analytical techniques. In order to obtain
the e-folding times and thereby residence times, a depth-age relation is needed for each core.
To accomplish this, we used literature U-Pb and Pb-Pb ages to establish a first-order time scale
and then evaluated the potential of Co deposition rates to achieve higher age resolution within
the cores. We propose that the combination of Co-derived sedimentation rates with a relatively
high-resolution record of Fe isotopes provides quantitative estimates of elemental fluxes into the

sedimentary column and, hence, Fe oceanic residence times.

2. Principles of residence time analysis
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A simple model of the ocean is that of a chemical reactor with inputs (rivers, hydrothermal and
diagenetic fluids) and outputs (sediments and hydrothermal sinks). Submarine alteration acts
both as an input and an output. The ocean can be considered as a chemical reactor with one or
multiple reaction units. The sedimentary record of concentrations is the output function.
Chemical engineering literature provides a strongly rooted theoretical background to the
dynamic analysis of systems (Albaréde, 2005; Aris, 1989; Nauman and Buffham, 1983). Each unit
has an average residence time for each element, which is the ratio of the element inventory in
the reservoir divided by its outgoing flux, or equivalently, the inverse of the probability of exit
per unit time. The distribution of each element in this unit is homogeneous when the mixing time
is short relative to its residence time and heterogeneous otherwise. In the ocean, a conventional
measure of the mixing time is the time for carbon in a packet of water to come back to the same

point after traveling through the ocean.

The relationship between the input and output of any element is in general complex, but a well-
known property of ‘linear’ reactors (i.e., with constant residence time t) is how an impulse
function migrates through the system. If for any given element the input is an impulse function
Jin(t) = 8(t), the output ‘relaxes’ as an exponential Jout(t)= Jout(0) exp(-t/t) (and O for t<O0).
Conversely, if the output function is a sharp peak followed by an exponential decrease, the input
must be an impulse function. The impulse function and its extension, the step function, are the
only outputs that can be unambiguously identified from their output if the residence time is
unknown. The strategy adopted for the present work was a search for time intervals during which
geochemical parameters change exponentially upward in which case they can be considered a

response of the pre-GOE ocean to impulse input functions. The residence time of an element
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measures its chemical ‘inertia’ in the ocean. It is determined by its reactivity in the ocean, e.g.,
with respect to biological activity and scavenging, and is proportional to its concentration in the
ocean at steady-state. For samples averaging a deposition interval in excess of both the residence
time and the mixing time, and provided the single reservoir approximation holds, outputs balance
inputs and the ocean is ‘transparent’, regardless of the removal mechanism. The e-folding times
of elements up sedimentary sequences carry the significance of oceanic residence times (Fig. S1).
Provided sedimentation rates are known, the outgoing flux of an element of interest can also be

determined, hence the mass of the element in the reservoir.

Although a system with multiple reservoirs would be a more rigorous approximation, using
residence times is not inconsistent with a stratified Archean ocean (Klein and Beukes, 1989;
Rouxel et al., 2005): the modern ocean itself is stratified with respect to salinity, potential
temperature, and a number of elements, and yet wind-driven thermohaline circulation and
vertical mixing by geostrophic eddies (Ferrari and Wunsch, 2009) ensure that for elements with
a residence time longer than the mixing time (~1600 a), the ocean can be considered as well
mixed. Elemental variations can be used for this purpose but are prone to variations in mineral
abundances independent of the overlying water column. More robust estimates can be derived

from the response to impulses in the Fe isotopic record using:

[5°°Feat - 5°°Fex] = [8°°Feo - 5°°Fex] €727 (1)

where 3°°Fe is the relative *°Fe/>*Fe deviation of sample Fe relative to the IRMM14 standard, At
is the time interval between the change in 8°6Fe from time t = 0, oo indicates the ‘relaxed’ system,

i.e., when the system has reached steady-state, and tr. is the oceanic Fe residence time. The
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derivation of this equation is given in the Electronic Supplement (Eq. S24). A distinctive merit of
this approach is that the residence time derived from &°¢Fe variations relies exclusively on mass
balance and not on which particular mineral phase, whether magnetite, siderite or greenalite,

caused the observed relaxation of Fe isotopic compositions.

3. Time scales and sedimentation rates

In order to estimate residence times, a time scale must be set and simplifying assumptions
adopted, in particular minimal diagenesis. Even the most precise U-Pb ages define boundaries
between distant events, typically volcanic eruptions or limestone deposition, and therefore only
provide deposition rates averaged over long time intervals. We therefore turned to a different
chronometer of potentially higher resolution, that based on Co deposition rates. Krishnaswami
(1976) demonstrated that Mn, Co, Ni, and Cu abundances in dated pelagic clays vary with the
inverse of sedimentation rates, which suggests a uniform authigenic flux of these elements
superimposed on a variable deposition rate of detrital minerals. Among these elements, Co was
found to be the most reliable for inferring the deposition rates of modern sediments and
ferromanganese nodules (Dunlea et al., 2015; Halbach et al., 1983; Krishnaswami, 1976; Kyte et
al., 1993; Puteanus and Halbach, 1988; Zhou and Kyte, 1992). Detailed stratigraphic chronology,
notably in the Atlantic, shows that Co output to sediments has been stable within £30% over the
last 100 Ma with a Co accumulation rate of 1650-2350 pg cm2 Ma! (Dunlea et al., 2015; Kyte et

al., 1993; Zhou and Kyte, 1992).

In the modern ocean, the 40-280 yr Co residence time (Saito and Moffett, 2002; Swanner et al.,

2014) is shorter than the mixing time of the modern ocean and, hence, lateral heterogeneities
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are expected. Such heterogeneities in the ocean exist in the upper water column, such as in the
Western Atlantic (Aparicio-Gonzalez et al., 2012; Noble et al., 2017), and are, as indicated by the
strong correlation between Co and phosphates, essentially due biologically enhanced desorption
of particles from the runoff. In contrast, dissolved Co concentrations in the deep Atlantic (Noble
et al.,, 2017) and Pacific (Hawco et al., 2017) waters below 1000 m (~50 pM ) are fairly
homogeneous (Bown et al., 2011; Hawco et al., 2017; Noble et al., 2017). The short residence
time of Co in the ocean is ascribed to the precipitation of Co on Fe(lll) and Mn hydroxides (Murray
and Dillard, 1979; Swanner et al., 2014). Today, rivers bring Co to the ocean which, as shown by
its strong correlation with phosphates, is quickly removed on the continental shelf by biological
activity and later released from the continental shelf at the depth of the Oxygen Minimum Zone
(Hawco et al., 2017; Noble et al., 2017). In addition, hydrothermal plumes remove deep-ocean
and hydrothermal Co, but only at close range (Noble et al., 2017). What would be the scenario
for an Archean aquaplanet? In the absence of continental runoff and shelf detrital sediments, the
main source of Co must be hydrothermal. Fe(OH)s would not be stable and Co would be
scavenged by minor minerals, such as Mn oxides and sulfides. We therefore surmise that the Co
residence time was much longer in the Archean than today. We assume that the value of 34% of
the total heat flow accounted for by hydrothermal circulation (Stein and Stein, 1994) has not
changed greatly through time. As for the fluxes, heat production in the Earth has decreased by a
factor of two over the last 2.4 Gyr (Van Schmus, 1995). It is expected that, correlatively, the
hydrothermal Co input has also decreased by the same factor, and hence accordingly, we

adopted a Co accumulation rate of 3600 ug cm2 Ma™.
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How does this estimate extrapolate back to the Archean? The lack of correlation between P and
Co (r=0.05, p > 0.05) and Fe and Co (r = -0.38, p < 0.001), and the positive correlation between
Co and Mn (r = 0.79, p < 0.001), indicate that Co was scavenged from the pre-GOE ocean by
abiotic processes different from their modern counterparts. Cobalt was most likely removed by
MnO; particles, which oxidize Co(ll) to Co(lll) (Murray and Dillard, 1979), or to a lesser extent by
Fe oxyhydroxides (Musi¢ et al., 1979). Since the process by which Co is removed from the ocean
is not unambiguously understood (see discussion in Oonk et al. (2017)), we opted for combining
deposition rates derived from U-Pb dating with Co contents. For the Transvaal, the chronological
record is unsuitable. The U-Pb data of Gumsley et al. (2017) include imprecise and scattered U-
Pb ages of whole-rock carbonates from Mooidraii at the top and zircons from the Ongeluk
formation (Bau et al., 1999; Fairey et al., 2013). Detrital zircons from the Makganyene Formation
(Moore et al., 2012) between LO1/GAS and MP56 also yield scattered U-Pb ages. In contrast, the
400 m-thick Joffre Member of the Hamersley Group is the best dated BIF unit in the world (Arndt
et al., 1991; Pickard, 2002; Trendall et al., 2004). It spans an age range of 246115 to 24455 Ma
(Pickard, 2002; Trendall et al., 2004), and Pickard (2002) propose a compacted sedimentation
rate of 33 m Ma™L. Based on a combination of low-Ti samples from Pecoits et al. (2009) and the
present data (see Electronic Supplement), we consider that an average Co concentration of
0.5+0.2 ppm at the low end of the correlation between Co and detrital elements (Ti, V, Sc) is
representative of the BIF series over the deposition interval of the Joffre end-member. Using a
density of 3.3 g cm3 (Webb, 2003), the resulting Co accumulation rate is 5400 pg cm™2 Ma. Given
the uncertainties on the actual deposition rate and the average Co concentration, we consider

that the 50% discrepancy between this estimate and the value extrapolated from modern values
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is acceptable, and therefore retained the modern value of 3600 pug cm™2 Ma! with the caveat that
a factor of two on residence times is a reasonable uncertainty. The sedimentation rates v, which
vary inversely with Co concentrations, were calculated using the At formula given in the

Electronic Supplement (Eq. S3).

4. Results

4.1. Major and trace elements

The very low Al (typically 800-2500 ppm), Ti (30-200 ppm), Sc (0.2-1.2 ppm), and V (1.5-15 ppm)
abundances of the present BIF attest to the presence of only a vanishingly small fraction of a
detrital component with respect to the predominant chemical precipitates. Likewise, the
noticeably low P contents, typically 10-100 ppm, a range common in BIF (Bjerrum and Canfield,
2002), testify to a weak nutrient output rate. Similar conclusions were reached previously for the
Transvaal Supergroup by Beukes et al. (1990). To put these elemental abundances in perspective,
Rudnick and Gao (2003) report upper crust averages of 81500 (Al), 3840 (Ti), 14 (Sc), and 97 (V)
ppm. The chemical characteristics of the BIF studied here reflect a distal position of the locus of
sedimentation relative to continents. In order to illustrate graphically which mineral phases are
dominant in BIF, a projection of the major elements onto the triangular plane CaO-FeO-
(Fe203+Mn0) from silica is a convenient way to represent the virtual mineralogy of the samples
(Pecoits et al., 2009). In addition to quartz, all the sections plot along a magnetite-ankerite mixing

line with a minor contribution of siderite (Fig. 1). The ankerite/magnetite ratio can be estimated
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from Ca/(Ca+Fe+Mg) and is significantly larger in the younger MP56 and LO1 cores than in the

older GAS and GW cores.

Cobalt and Mn seem to correlate with each other over the entire range of concentrations (Fig. 2)
(r=0.79, p < 0.001), except for the low-Mn samples (Co < 5 ppm and Mn < 10,000 ppm). For
these, Co correlates with the ‘detrital’ elements V (r = 0.68, p < 0.001), Sc (r = 0.74, p < 0.001),
and Ti (r=0.78, p < 0.001), but not with Fe (r =-0.01, p > 0.05), Mg (r =0.28, p < 0.001), and Ca (r
=-0.12, p > 0.05). Clearly, the high-Mn (Mn > 10,000 ppm, mostly Mn ores and hematite-lutites)
and low-Mn samples form separate groups, which is confirmed by the k-means cluster analysis

of Co, Mn, Fe, Mg, Ca, V, Ti, and Sc (p < 0.001, Fig. 2).

The high-Mn samples are depleted in V, Sc, and Ti with respect to what a single correlation
encompassing all the samples would predict. The overall Co-Mn correlation, therefore, is only

driven by the Mn-rich samples. Calcium and Mg are at the high end of the low-Mn sediments.

The deposition rates are shown in Fig. 3 with the depth scale replaced by the relative time scales
deduced from the Co contents. The time scale represented by individual samples ensures that

the data are averaged over a time interval longer than the Co residence time.

4.2. Iron isotopes

The average 8°°Fe decreases up stratigraphy for GW, GAS, LO1, and MP56 over 70 Myr, while the
range of isotopic compositions within each section increases (Fig. 4). In general, 5°°Fe does not
correlate with any elements, except for the strong negative correlation with Mn previously

observed by Kurzweil et al. (2016) (Fig. 5).
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The 8°°Fe record of the twelve successive samples MP8 to MP17 (51.84 to 44.49 Ma, Co-based
relative age from the top of the MP56 core) provides a clear example of an exponential response
to an impulse function (Fig. 6). The calculated residence time tre equals 2.29 + 0.77 Ma (r? =
0.992), in which the error bars include uncertainties on both 8°°Fe and Co concentrations. Five
samples from LO16 to LO14 (29.89 to 29.23 Ma) also show a 8°°Fe peak with decreasing values
consistent with a tre of 0.44 + 0.30 Ma, while four other samples from LO18b to LO16ab (30.69
to 30.43 Ma) yield an ill-defined tre of 0.66 + 0.42 Ma. Likewise, the three GAS core samples G45-
G47 give a residence time of 0.15 Ma, while the five samples G34-G38 give a tre of 0.20 £ 0.14
Ma (Fig. S2). With the exception of the LO16 to LO14 sequence, the peak of 5°Fe values are close
to 0, whereas the value at t = « is distinctly negative. As shown in Fig. 3, the sedimentation rates
v, for 8°°Fe, and the Mg output fluxes follow each other remarkably well during the exponential
responses. These parameters are listed in Table 1. Unfortunately, the GW 8°®Fe record does not
show any episode unambiguously suggestive of an impulse-like event. The sampling interval of

this core clearly was too short to capture the effect of very small tre values.

The mean sedimentation rate of BIF is about 12 m Ma™ and only few values fall outside the
1-25 m Ma interval. For the more recent MP56 core, rates below 1 m Ma™ are observed, in
particular for the hematite-lutite and Mn-oxide episodes. The latter values are similar to the
deposition rate of modern deep-sea clays (Glasby, 1991). For the GW Joffre Member, Hamersley,
the Co-inferred rates are consistent with the 3-4 m Ma deduced from U-Pb dating (Arndt et al.,

1991), but lower than the estimate of 33 m Ma* (Pickard, 2002).
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5. Discussion

It is widely accepted that the Transvaal BIF were deposited on top of an older carbonate platform
underlain by an Archean craton. The very low contents of elements associated with continental
runoff (Al, Ti, Sc, V) indicate that subaerial continental expanses did not contribute to the
sedimentary output. Likewise, since both mid-ocean ridges and ridge flanks are sinks for
phosphorus (Wheat et al., 2003), the low sedimentary output of phosphorus pointed out by
Bjerrum and Canfield (2002) attests to a small riverine contribution, at least at BIF deposition
localities. Taken together, these observations indicate that, whatever landmasses existed before
the GOE, they were largely submerged (Flament et al., 2008). As for the Hamersley basin, the BIF
lie on basalts and therefore were deposited on oceanic crust in a pelagic environment or on top

of oceanic plateaus.

Another caveat is that changes up the stratigraphy have an ambiguous significance: they may
represent changes in environmental conditions at a given locality, or, given the low
sedimentation rates, changes in latitude due to the movement of tectonic plates. Over the time
scales identified by chronology, the locations corresponding to each of the cores of this study

have migrated by 100s to 1000s of kilometers with respect to the poles.

5.1. The role of diagenesis and metamorphism

There is no consensus to date about which fractions of the minerals present in BIF were produced
in the water column, by diagenetic reactions with interstitial fluids, or during subsequent
metamorphism (Alibert, 2016; Haugaard et al., 2016). Two observations made at Hamersley

firmly weigh in favor of the diagenetic and metamorphicinterpretation. First, the Sm-Nd isochron
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of The Dales Gorge and Joffre members indicates an age of 2.14 Ga (Alibert and McCulloch, 1993),
i.e., about 300 Ma younger than their depositional age of 2.4 Ga (Pickard, 2002). Second, the
remanent magnetization of BIF, found to be carried by late diagenetic and low-grade
metamorphic magnetite, was acquired at ~2.2 + 0.1 Ga (Schmidt and Clark, 1994). At Hamersley
again, Alibert (2016) investigated and laid out the diagenetic histories of apatite, the main carrier
of rare-earth elements, greenalite, and hematite. In contrast, others (Garrels, 1987 ; Tsikos et al.,
2010) and to a large extent Li et al. (2017), keep the option open that some phases are primary,
notably magnetite and siderite. The same ambiguity also exists for carbon. The 8'3C of low-Fe
Archean carbonates is 5-10%o. lower than their modern equivalents, but, as held by Beukes et al.
(1990), Kaufman et al. (1990) , and Tsikos et al. (2003), the extent of diagenetic transformation
of carbonates and organic carbon is such that information on the origin of carbon may not be
reliable. The ratio Corg/P between organic carbon and phosphorus in BIF is on the order of 0.1-1.0
(Beukes and Klein, 1990), i.e., much lower than the factor 100 expected from the normal ratio
(the Redfield ratio) in biological material, which is about 115. This implies that, if organic carbon
represents biological material exported to the sediment, 99 to 99.9% of the original content was

lost during diagenesis.

Given this uncertainty, we opted to not condition the interpretation of the present data set on
the primary nature of mineral phases but rather considered the primary phase abundances as
‘normative’. For 5°Fe, we further endorse the assessment by Dauphas et al. (2004) that, even
though diagenesis and metamorphism may perturb the mineral assemblage and Fe isotope
fractionation between minerals, the bulk-rock 8°6Fe still reflects the value of the sediment as a

whole at the time of deposition.
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5.2. The Fe content of the ocean at the time of the GOE

The residence time inferred from the &°°Fe BIF record can be used to estimate the Fe?*
concentration of the pre-GOE ocean given the following assumptions (Table 1): (i) the principal
Fe?* source in the pre-GOE ocean in the absence of major continental expanses is hydrothermal
activity at mid-ocean ridges; (ii) pre-GOE hydrothermal activity did not differ from its modern
counterpart by more than the decay of heat production of 50%; (iii) the Fe** concentration in
hydrothermal fluids prior to precipitation in conduits and the hydrothermal plume has not
changed over Earth history. The time tw between successive passages of hydrothermal water
through the mid-ocean ridge system is estimated from the Mg residence time twvg in the ocean.
For the modern ocean, Mg sedimentary output is negligible and twg can be inferred from the
observation that Mg is quantitatively stripped from seawater. This number can be estimated to
16 Ma (Elderfield and Schultz, 1996), which for the pre-GOE mid-ocean ridges with twice the

modern rate of water circulation would be reduced to ~8 Ma.

The total output of Fe from the ocean per unit time is the sum of the hydrothermal uptake and

the sedimentary flux. In terms of residence times, this is equivalent to

i — Qhw[Fe]hW_I_ Qsed[Fe]sed > Qhw[Fe]hW (2)

Tre Moc[Feloc Moc[Feloc Moc[Feloc

where M, refers to the mass of the ocean, Q to fluxes, and [Fe]oc to its iron concentration. The
inequality indicates that tre decreases when the sedimentary Fe output increases (see Electronic

Supplement, Eq. S29). The first equation can be recast as:

[F ] w QSe [ Se. e
[Fe]oc = Tpe {i_‘: + M_ol: [Fe]sed} = iiw [Fe]hw + I;S_‘j X % [Fe]sed (3)



320

325

330

335

where v is the mean sedimentation rate and % the mean depth of the ocean (see Electronic

Supplement, Eq. S33). tw = MOC/QClVy was estimated above at 8 Ma for the pre-GOE ocean. The
dimensionless number Fre = psedvTre/pswh therefore parameterizes the impact of the sedimentary
output on the Fe concentration of the ocean. It is assumed that, at 350°C, 500 bars, and pH =5,
hydrothermal waters are saturated with magnetite, bornite, and chalcocite, and [Fe]aw =5 mmol
kg (Seyfried et al., 2013). This concentration should remain rather constant since the amount of
cations removed by the hydrothermal alkalinity is controlled by the proton balance and
temperature-dependent conditions such as [Fe?*]/[H*]®>= K(T), both dictated by the chlorinity
and temperature of hydrothermal solutions (Michard, 1982). For example, greenalite could
buffer hydrothermal [Fe?*] at a given pH and temperature (Garrels et al., 1973; Tosca et al., 2016)

according to
Fe;Si,05(0H), + 6H* = 2Si0, + 3Fe?* + 5H,0

Over 70 My, however, the seawater concentrations [Fe]oc (Table 1) increased up the GAS-LO1-
MP56 sequence from 6.4 to 37 mmol kg*. Such values are one to two orders of magnitude higher
than the 50 umol L estimated by Holland (1984) for the Proterozoic and the 100 umol L?
estimated by Sumner (1997) for the Archean with the assumption that the ocean was saturated
in siderite. Such large numbers are still much smaller than those of Na (469 mmol kg) and ClI
(546 mmol kg!) for modern seawater and comparable to modern Mg and Ca concentrations.
These authors suggest that Fe?* exerted a strong control on ocean alkalinity and that the couple
Fe?*-magnetite may have played the same buffering role as the couple Ca?*-calcite in the modern

ocean.
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5.3. 8°%Fe of the pre-GOE ocean

Over time scales of < 1 Ma, the mantle-like 8°°Fe peaks (at values ~0) correspond to the surge in
the sedimentation rate and Mg output flux. As a way of addressing the flux of cations from
subaerial continents, however small this quantity may be, we calculated the sedimentary Mg
output p v [Mg]sed (see Electronic Supplement Eq. S26), keeping in mind that 80-87% of Mg in the
modern ocean is removed by hydrothermal activity and not by sedimentation (Elderfield and
Schultz, 1996). These peaks, therefore, signal the erosion of large subaerial volcanic systems. The
approach to the GOE hence coincides with an expansion of the ocean iron pool, while decreasing

&°6Fe at t = oo indicates its stronger control by hydrothermal activity (Beard and Johnson, 2004).

The changing geochemical conditions also explain the overall decrease of average &°°Fe up
stratigraphy for GW, GAS, LO1, and MP56 over the 70 Myr covered by these cores, and the
increasing range of isotopic compositions within each section (Fig. 4). This trend is consistent
with the overall tendency described for the Archean and the Proterozoic (Dauphas et al., 2017);
while iron sinks show a major shift towards control by hydrothermal uptake, the sources may
progressively increase the contribution of chemical and mechanical erosion. Fluctuations of 3°°Fe
values of up to 3.5%o require the efficient removal of isotopically heavy Fe, presumably by
precipitation of magnetite and hematite from seawater rich in Fe?* (Dauphas et al., 2017;

Frierdich et al., 2014).

Two methods can be used to infer the contemporaneous &°°Fe of seawater. First, by rewriting

Eq. (3) for °®Fe and **Fe and shifting to ratios, the following equation is obtained

56 56 _ A56 _ __Pswh [Fe]n
8 Fesed' 8 Feoc =A Fesed—oc - = X = Aoc—hw (4)
Psed V Thw [Felsea
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where Aochw stands for the >6Fe/>*Fe fractionation between the deep ocean and hydrothermal
water (about +1.5%o according to Conway and John (2014)) (see Electronic Supplement, Eq. S48
for the derivation). For the MP8-MP17 interval, the ocean is about 0.06%o lighter than BIF. The
difference is reduced to 0.02%. for LO1 and 0.01%. for GAS. A°®Fe, 4 _,. therefore is a very small
value and the systematic decrease of the trend observed for §°°Fe among the four cores hence
largely due to decreasing seawater 8°6Fe. This approach, however, is fraught with rather large
uncertainties on the parameters involved. Alternatively, the relationship between &°¢Feseq and
[Fe]sed for each phase of exponential response may be assumed to follow a Rayleigh law (see

Electronic Supplement, Eq. S11) with
§°%Feyq(F) =~ 6°Feq(F =1) + (a — 1) InF (5)

where o is the sediment-seawater fractionation coefficient for *®Fe/>*Fe and F the fraction of Fe

remaining in the water column:
F(2)= Zl Zmin[Fe] AZL/ZL Zmin[Ee|;Az;  (6)

with z being the depth in the sediment column. Figure 7, in which we lumped together all the
episodes with an exponential response of 3°°Fesed, sShows a A*®Fesed-oc ™ 0—1 of 0.5%o. This value
is lower than the A>®Femagnetite-re() range of 1.1-1.8%o at 22°C suggested by ab initio calculations
(Dauphas et al., 2017) and experiments (Frierdich et al., 2014). Iron chelation by dissolved
carbonates and chlorides is unlikely to account for this difference (Fujii et al., 2014). Rather, a
mixture of about 1/3 siderite of probable diagenetic origin (A>®Fesiderite-re() = -1.1%o0) and 2/3
magnetite in the sediment would reconcile the observations with the Rayleigh model and the

suggestion by Li et al. (2017) that magnetite is a primary BIF mineral.
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5.4. BIF precipitation and pre-GOE ocean chemistry

This part of the discussion will address the possibility that CO,, and, indirectly, dissolved
carbonate ions, may be the missing electron acceptor coupled with magnetite formation, instead
of, or in addition to, biological activity. Before discussing the significance of the observed °¢Fe
variations, we first review some characteristics of the chemistry of the pre-GOE ocean. Small
subaerial expanses and low levels of oxygen in the ocean must have prevented iron oxyhydroxide
precipitation in estuaries (Boyle et al., 1977) and subsequent Fe release from margin sediments
(German and Elderfield, 1990). In addition, the surface area of subaerial continents was smaller
than today because of an overall smaller continental mass but also because a large fraction of
the existing continental surface was inundated (Arndt, 1999; Buick et al., 1995; Flament et al.,
2008; Kump and Barley, 2007; Pons et al., 2013). Kamber and Webb (2001) upheld a dramatic
reversal of the flux of rare earth elements to the ocean from hydrothermally dominated in the
Archean to continental erosion-dominated in the Phanerozoic. A direct consequence is limited
weathering and therefore limited input of alkalinity to the ocean and limited carbonate
precipitation. As discussed above, a limited contribution of subaerial continental expanses to BIF
sedimentation also is dictated by the low Al, Ti, Sc, and V abundances of the present samples.
The pre-GOE sources of Fe, Mn, and other elements must, therefore, have been dominated by

hydrothermal activity and erosion of episodic volcanic relief.

Even more than the geochemical cycle of any particular element, the alkalinity concept is central
to our understanding of the evolution of the ocean/atmosphere system because, unlike any other

parameter of the carbonate system (pH, Pcoz, and >COy), it is conservative. The charge deficit of
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anions (Cl-, SO4%>") relative to cations (Na*, K*, Mg?*, Ca%*) is mostly compensated by HCO3™ and

COs?". Present-day alkalinity
Alk ~ [HCO3] + 2[CO37] =~ [Nat] + 2[Mg?*] + 2[Ca?*] + [K*] — [CI"] — 2[S0%"] (7)

is a small quantity on the order of 2x10 meq L?, compared with [CI"] and [Na*], and is the result
of a delicate balance between abundant anions and cations. The main source is continental runoff
and the main sinks are carbonate sedimentation and oceanic hydrothermal systems (Broecker
and Peng, 1982; Edmond et al., 1979). If the ocean alkalinity is known, Pco, can be calculated at
a given pH as

1

+72
x [CO3IH = 5o

- Ky kcop 2K +[H*]

(8)

P =
€02 K1K3 kcoz

where K1 and K; are the dissociation constants of carbonic acid and kco, is the CO2 solubility
constant in seawater (see Electronic Supplement, Eq. (S51) for the derivation). This equation
represents the functional dependence of Pcoz on pH and an additional parameter of the oxidized
carbon system. Alkalinity is preferred over [CO3%7], [HCOs7], and dissolved inorganic carbon (DIC
or YCO2) because it is conservative upon exchange with the atmosphere, and, to some extent,
directly recorded in sedimentary carbonates and oxides. The values of the constants were taken
from Zeebe and Wolf-Gladrow (2001). For the pre-GOE ocean with mostly submerged continents,

this balance must have been quite different with no or little Mg?* and SO4>":
Alk ~ [HCO3] + 2[CO37] =~ [Nat] + [K*] + 2[Ca?*] + 2[Fe?*] — [C]7] (9)

Modern hydrothermal solutions bring zero or negative alkalinity to the ocean (Campbell et al.,

1988; Von Damm et al., 1985). Thus, the relationship between Pco, and dissolved carbonates is
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unknown and, to the extreme, an ocean with zero alkalinity would contain only vanishingly little
dissolved carbonates. Ocean alkalinity should, therefore, be inferred from the flux of carbonates
to sediments, which, unfortunately, is poorly constrained. The presence of a thick carbonate
platform with stromatolites beneath the Transvaal BIF attests to the presence of the wide
Campbellrand continental shelf with local sources of alkalinity due to weathering and supporting
intertidal biological activity. Kamber and Webb (2001) contend that the rare earth element
geochemistry of these carbonates implies Nd hydrothermal input into the 2.52 Ga oceans one

order of magnitude larger than continental input. Estimating alkalinity and, therefore, Pco, on a

global scale, however, remains a difficult task.

The observations made in the present work lend support to the suggestion that BIF precipitation
may have been triggered inorganically by massive subaerial volcanic eruptions (Isley and Abbott,
1999), such as island arcs and large igneous provinces. At first, such eruptions massively increase

Pco,, decrease oceanic pH, and enhance chemical erosion by CO»-rich rain and groundwater.

Subsequently, the resulting alkalinity input (Ca, Mg, and Fe) from the continent to the ocean
increases substantially and brings oceanic pH back to higher values, which in turn favor magnetite
precipitation. Equilibrium between solid magnetite and dissolved Fe?* obeys the following

reaction:
“Fe304, + 4H™ + e = 2Fe® + 2H,0 logk=16.6 (10)

where K is the equilibrium constant at 25°C (Morel and Hering, 1993). Magnetite precipitation
requires acceptors for the electrons produced by this reaction. Given the absence of nitrate and

sulfate in the Early Proterozoic ocean, a first possibility is suggested by the negative correlation
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between §°°Fe and Mn (Fig. 5). The reduction of MnOxs), as either suspensions or sediments on

the sea floor, is described by the following reaction:
~MnOz) + 2H* + e~ = ~Mn?* + H,0 log k=208 (11)

Subtracting (10) from (11) shows that the presence of MnO; minerals at the water-sediment
interface beneath an Fe?*-rich water column increases magnetite precipitation under high pH

conditions:
~MnOz() +>Fe?* + Hy0 = ~FesOuc) + 2H* +-Mn?*  logk=42  (12)

Simply because of the low Mn/Fe ratio in the environment, Mn is, however, not abundant enough
to account for truly massive magnetite precipitation and the reaction is limited by the surface
area of solid MnO; available for exchange. An alternative electron acceptor, which does not leave
behind reduced carbon in BIF layers, is the methanization of HCOs or COs*.This process,

however, is best understood by introducing CO; and CH4 fugacities as
1 3. 94, 7 L1 1 +
or

log (E—g‘;‘) =8 (3pH + >log[Fe?*] +logK) (14)

This relationship is plotted in Fig. 8 for different values of pH and [Fe?*]. The plot shows that Fe?*-
rich seawater must be in equilibrium with a high CH4/CO; atmosphere. The strong sensitivity of
this ratio to small changes in pH and [Fe?*] is caused by the factor 8 in the last equation. Although

it may look like Pco, and [Fe?*] work to push the reaction in the same direction, it all depends on
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how the alkalinity of the ocean buffers the pH. For a given Pco, a low-alkalinity ocean will be acid,

while the pH of a high-alkalinity ocean will be basic. The impact of volcanic eruptions can be
considered to have two stages. First Pco, increases upon release of volcanic gases, and the pH of
the ocean drops. Atmospheric CO; is neutralized by the weathering of newly emerged land
surface, which increases [Fe?*] and therefore runoff alkalinity, and by its reactive dissolution in
the ocean, which pushes reaction 13 to the right. Bands of silica sparingly soluble at low pH
correspond to phases of high atmospheric CO; pressure and low pH, whereas magnetite-rich

bands correspond to the neutralization of seawater by input of runoff alkalinity.

Figure 9 compares the modern and Archean alkalinity cycles. As long as there is not enough Ca
and Mg entering the ocean, the reduction of alkalinity input is not achieved by carbonate
precipitation, like in the modern world, but by removing carbonates as atmospheric methane.
However, H* is produced in the process. The newly produced H* in the ocean is exchanged against
Fe?* in the oceanic hydrothermal system, e.g., through olivine alteration. While modern mid-
ocean ridges are a minor alkalinity sink (Edmond et al., 1979), they were the main alkalinity
source in the Archean ocean. In other words, both components of alkalinity [CO3?] and [Ca?'] are
removed from the modern ocean by the same carrier (CaCO3), whereas in a world with smaller
subaerial continental expanses, they are removed along physically distinct pathways by

converting carbonates to methane and [Fe?*] to magnetite.

Such a mechanism only works if siderite saturation (Beukes et al., 1990; Drever, 1974) is not
reached. This has been evaluated and discounted by Derry (2015) on the basis of kinetic
arguments. The pH of the ocean leading to siderite saturation can be estimated: From the

saturation condition and Equation (8), we get
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2+
[Fe**][CO3™]~ Liciad .- BT/ Ks log Ks=-9.5 (15)

Pcoz K1 kcoz
or

K>

Pco,~ Alk?[Fe?*] = 105°A4lk*[Fe?*] (16)

K1 kcozKs

where the solubility product K; (10°°) was taken from Silva et al. (2002) (see Electronic

Supplement, Eq. (S55) for the derivation). Rosing et al. (2010) assumed the Archean Pco, in the
presence of methanogens at ~107 bar. Hagg-Misra et al. (2008) suggested a Pco, value of 3x107?

bar. This latter value would require an unrealistic pH of 4.3, implying that siderite saturation can

be disregarded.

A large fraction of methane in the pre-GOE atmosphere has been suggested repeatedly by,
among others, Kasting (1997), Kasting et al. (2001), and Lowe and Tice (2004), making it to some
extent reminiscent of the atmosphere of Titan (Atreya et al., 2006; Krasnopolsky, 2014). The fate
of methane, a strong greenhouse gas, may be oxidation by methanotrophs (Hayes, 1983), which
change it into organic products of higher molar weight subsequently forming a UV—opaque haze
that condenses on the ground (Haqg-Misra et al., 2008), or simply to accumulate in the
atmosphere. Carbon isotopes would be expected to be key to validate or invalidate these options.
But in addition to diagenetic transformations, carbon speciation in the ocean-atmosphere system
critically depends on two unknown parameters, pH and alkalinity. Finally, upon photolysis by UV,
atmospheric CH4 forms a haze of heavier compounds which may be returned to sediments as

kerogen (Pavlov et al., 2000).
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Weathering of large subaerial systems (Isley and Abbott, 1999) may, therefore, be sufficient to
induce BIF accumulation without biological or photochemical processes necessarily intervening.
BIF sedimentation takes place in two steps. Methane metabolism by methanotrophs (Hayes,
1983) should greatly enhance magnetite precipitation but strong biological productivity at the
site of BIF formation is inconsistent with the low P contents observed in the present samples.
Derry (2015) suggested that P seawater concentration and productivity in the Proterozoic ocean
may be limited by vivianite (Fe3(POa4).28H,0) solubility, but this mechanism should not affect the
benthic flux and therefore not sediment concentrations either. This is also the case for all the
attempts to introduce various mechanisms of phosphate transfer through the water column,
such as adsorption on iron oxide (Bjerrum and Canfield, 2002) and green rust (Zegeye et al.,

2012).

6. Conclusions

We surmise that although evidence abounds that, at the time of the GOE, the ocean and
atmosphere went through major biogeochemical upheaval, subaerial volcanic activity developing
on top of shoaling continents and ensuing weathering account for the BIF §°°Fe record. Several
major conclusions can be drawn from the present study. First, the low abundances of detrital
elements, such as Al, Ti, Sc, and V, suggest that the Transvaal and Hamersley BIF were deposited
in a distal position with respect to then existing Early Proterozoic continents. This observation
confirms the proposition by Flament et al. (2008) that the pre-GOE surface area of subaerial

continents was much smaller than today. Second, very low P abundances are inconsistent with
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strong biological productivity above the present BIF formation sites. Third, cobalt accumulation
rates can be used to establish a high-resolution time scale and deduce chemical fluxes consistent
with U-Pb chronological evidence. Fourth, the Fe oceanic residence times inferred from the e-
folding time of 6°°Fe increased from 0.2 to 2.3 Ma from 2521 to 2394 Ma. Fifth, during that time
interval, ocean Fe concentrations increased from 6.4 to 37 mmol kg™. No inference about Pcoz

can be made owing to lack of information on seawater alkalinity and pH.

The most important conclusion, however, is that abiotic magnetite precipitation can be
supported by massive reduction of CO; into CHa. [H*] liberated in the process is reinjected into
mid-ocean ridges thereby releasing more [Fe?*]. Massive BIF precipitation was triggered by
release of mantle CO; into the atmosphere, and by the subsequent surges of alkalinity into the
ocean due to the weathering of large subaerial volcanic systems. It is argued that magnetite
precipitation from seawater Fe(ll) was allowed by carbon dioxide, and, indirectly, by dissolved
inorganic carbonate ions. In the latter case, strong methane production and injection into the
atmosphere is inferred. Although biological processes, in particular methanotrophy, may have

assisted iron oxidation and precipitation, they are not a prerequisite for BIF deposition.

Electronic Supplement: See separate file.
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Table caption

Table 1. Distinctive features of the five 6°6Fe exponential responses found in the three South
African cores, GAS, LO1, and MP56. ‘Interval’ gives the two samples chosen as end points;
5°6Fepir(0) and 8°6Fepi(eo) are deduced from the exponential fit of the response; tre is iron
oceanic residence time, i.e., the e-folding time of the response; the dimensionless number
Fre = (psed/psw)vt/h parameterizes the impact of the sedimentary output on the iron
concentration; [Fe]oc is the estimated iron concentration in the ocean at the pre-GOE time of the
response; v is the sedimentation rate; §°°Feoc-6°°Feseq refers to the difference between seawater
and the sediment calculated from Eq. 4. Jmg is the Mg flux, which is used as a proxy for the total

Mg output flux (see Electronic Supplement).

Figure captions

Figure 1. Ternary diagram CaO-MgO-Fe;03+MnO in wt.%. The data on the present BIF samples
are plotted as filled circles with different color codes for different cores. Blue squares represent
ideal mineral phases (Pecoits et al., 2009). The data plot near the magnetite end-member with

variable proportions of siderite and ankerite.



570

575

580

585

Figure 2. Correlation between Mn and Co (in ppm) for the two groups defined by k-means cluster
analysis on Co, Mn, Fe, Mg, Ca, V, Ti, and Sc. The regression coefficient is weak (r?> = 0.02) for
cluster 2, which represents the low-Mn samples, and strong (r* = 0.6) for cluster 1, which

represents the high-Mn samples.

Figure 3. Variations of 8°6Fe, sedimentation rate v, and Mg output flux up stratigraphy as a
function of the relative ages of the four cores GW, GAS, LO1, and MP56. The three top panels are
zooms of the grey stippled boxes in the corresponding bottom panels showing the exponential
5°%Fe response of MP8-17/L014-16/GAS34-38. 6°°Fe, v, and the Mg output flux correlate with

each other, especially during the three 5°°Fe e-folding events.

Figure 4. Boxplot of §°°Fe for each of the four cores GW, GAS, LO1, and MP56 arranged as a
function of time with GW being furthest away from the GOE and MP56 being closest. n is the
number of samples measured for each core. Over the time span of 70 Myr covered by GW to
MP56, the average 86°°Fe decreases and the range of isotopic compositions within each section

increases.

Figure 5. Correlation between &°¢Fe and Mn concentrations for the present samples and for the
Griqualand West basin, Kaapvaal Craton (Kurzweil et al., 2016). The negative correlation reflects

the reduction of MnO; by Fe?* (Eq. 12).
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Figure 6. Exponential response of Fe isotopic variations 8°°Fe in %o as a function of time for the
subset MP17-MP8. The oceanic residence time of Fe, tre, is equal to the exponential argument b.

c+b is the value of §°6Fe at time t = 0, while c is equal to §°°Fe at t = oo

Figure 7. 6°°Fe as a function of In F at depth z for all episodes with an exponential response (Fig. 6

and Fig.S2). F is the fraction of Fe remaining in the water column, with
F(z)= l Z"”"[Fe Azl/Zl Zmin[Ee];Az;. The slope of the linear regression is equal to o-1,

where a is the sediment-seawater fractionation coefficient for *®Fe/>*Fe. The three black circles

with a large leverage on r* were excluded from the calculation.

Figure 8. Variation of the CH4/CO> fugacity ratio in the presence of magnetite as a function of

oceanic pH for different values of [Fe?*] as described by the reaction
2€0, + 2Fe*+ZH,052Fe;0, +~CH,+3H*
8 2 4 2 8

Figure 9. Comparison between two modes of alkalinity cycles. In each case the ultimate source
of CO; is volcanic activity. In the modern world (left-hand-side boxes), the dominant source of
alkalinity is the runoff and the sinks are carbonate precipitation and oceanic hydrothermal
systems. In the Archean world (right-hand-side boxes), inorganic oxidation of Fe?* to magnetite
is allowed by CO; reduction to CHa. This mechanism produces H* which is exchanged for Fe?* in
oceanic hydrothermal systems. A return flux of reduced carbon from organic haze to the

sediment (Pavlov et al., 2000) is also shown in light grey.
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Table 1

Core

Interval 8°Fey (0) &°Fegy(ee) T v Fre [Feloc 5%°Fe,. -6"Fe .y Jmg
GAS 45 - 47 -0.1 -0.4 0.15 12.4 1.6E-03 6.3E-03 -0.02 60605
GAS 34-38 0.1 -0.6 0.2 269 4.6E-03 2.2E-02 -0.01 57631
LO 16c - 18b 0.1 -1 0.66 14.3 8.1E-03 4.1E-02 -0.02 37792
LO 14-16 1.1 -0.9 0.44 149 5.6E-03 3.2E-02 -0.01 53108
MP 8-17 0.3 -3.2 23 3.6 7.2E-03 3.5E-02 -0.06 7685
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Figure S2: Exponential response of iron isotopic variations as a function of time for the subsets LO14-
LO16, LO16¢c-LO18, G34-G38 and G45-G47. The residence time T is equal to the exponential argument

b. ¢+ a is the value of 5°°Fe at time t = 0, while c is equal to §°°Fe at time t = oo.



4 Cobalt model ages

Let us consider a layer of arbitrary thickness over a surface area of 1 cm?. Cobalt fluxes obey the

following relationship:

V(o

Qce = A

¢ (S1)

where Qc, is the Co flux into sediment in pug cm™2 Ma™!, v, the Co accumulation rate in pug cm™2,

At the time interval in Ma corresponding to the thickness of the layer. Then
Vco = Psed [Col Ad (S2)

where brackets indicate the concentration in ppm, Ad the thickness of the layer in meters, and pgeq the

dry bulk density. Combining the two equations, we get

At — Psed [CO]]Ad (53)

QCO

5 Rayleigh fractionation during episodes of exponential response

The standard Rayleigh equation for isotopic ratios is:

56F 561::
(—54 e) - (—54 e) Pt (59
Fe oc Fe oc (F=1)

where F is the fraction of residual iron in seawater after BIF sedimentation, and « the isotope fraction-

5()Fe
**Fe sed

ation coeflicient defined as

X = T (85)
<W>OC
Equation S4 can be rearranged as:
56F 56F
() o).
Fe sed Fe oc (F=1)
or
1+ 8%Fegea(F) = &(14 6% Feoc (F =1))F* (S7)
and

In(148%Feseq(F)) = Inax+1In(1486°°Feye (F=1)) 4+ (x—1)InF (S8)



Rearranging with first order expansions
5%%Fegeq(F) ~ (—1) 4+ 6°°Feoc(F=1) + (x—1)InF (S9)
using the approximation
oa—1~ACFegq oc (S10)
we finally get
5°%Fegeq(F) ~ 8°°Fegeq(F=1) + (x—1)InF (S11)
The fraction F of iron left in the ocean at any given point is
F=1—f (S12)

with the fraction f of Fe accumulated in sediments to the same point is

1 ilFelsea([hl; —[Ali—q)

_ (S13)
S = T calFelseal W — 1)
6 The exponential response to a 5°°Fe impulse
For a reservoir with no input at time t > 0, conservation of the three Fe isotopes can be written:
d**Fe 5 *Fe 1 (S¢Fe — J3750)
dt /im0 54 T 54
d57Fe 57 *"Fe 1 (57F 57 57)
dt in 57 T 457
d*°Fe _ 156 _ *Fe _ 1 (56F 56 56) (S14)
a '™ 1% 1%

where Ji, stands for the rate of input and T' for the residence time (the inverse of the exit probability

per unit time) of isotope i in the reservoir. Steady-state (t = co) conditions

d>*Fe B d>°Fe B d°’Fe B
dt  dt  dt

(S15)
impliy

541_7eoo _]'14 54 561_7e _]’16 56 571;;eoo —JS7 57 (816)



The solutions to Eqns. S14 are

|

e~ Fey, = (“Feg— Feo) €

S

o

S6pe 6 Feyo = (56Fe0 36 Feoo) e v

S7Fe —37 Feoo = (57Feo 57 Feoo) e

s

-
3|

(S17)

Let’s now divide the first two Eqns S17 by one another:

M%Fe —%Fe,, _ t  Fey—CFe,, _ t
54 54 e =g 54 e (518)
Fe —*Fe Fey —*Fey

Let us rearrange the left-hand side of Eqn. S18

56 56 54
Fe Fe Feoo
S6Fe —56 Feoo >4Fe ( 54Fe) oo 'Fe

54Fa 54 - >4Fe
Fe Feso 1— e
56F€ - 56Fe + 56Fe . 56Fe 54FeOO
541:e 541:e 00 541:e 00 541:e o0 541:e
541:‘e
1— 54Fgo
56Fe N 56Fe 56Fe 54Fe (819)
“4Fe / . |*Fe Fe / | ¥*Fe —*Fe

with a similar expression for the right-hand side. We now get a new form for Eqn. S18:

>6Fe b N 0Fe 6Fe 54Fe ¢ 7%
— e — =
>Fe ) “Fe  \*Fe / | *Fe —*Fe,
0Fe _t 0Fe >0Fe >4Fe, efﬁ
54 e '+l 5 —\ 54 54 54 (S20)
e/ Fe /, Fe ) | >*Feo —*Feqo
Using the first equation of S17, we get
0Fe >0Fe 4Fe _
54Fe 54Fe o 54Fe; —54 ey -

(56Fe) _%
_ e T
S4Fe
o0
t
Fe Fe S Y
54 T\ 54 54 54 (S21)
Fe /, Fe ) | >*Feo —*Feqo

+
56Fe e_%—i_
54Fe ©
which can be rearranged as:
56Fe 561;:e B 56Fe 54Feo _ 54 Feoo (e*% e*%)
54Fe 54Fe o “\ 54Fe . 54Fe
Fe Fe _t
— | (== e S22
| (), () 2

Given the subtle variations of isotopic abundances, we assume that T* ~ T°¢ ~ Tp. and this equation

56Fe 56Fe ~ 56Fe 56Fe 67% (823)
54Fe 54Fe - ~ 54Fe . 54Fe o

simplifies to:



or in delta notation:

[5°°Fe — 8°°Fes,| ~ [6™°Fey — 6°Fe] e (S24)

7 Benthic Mg flux equations

In this work, the Mg flux is used as a proxy for the pre-GOE benthic Mg flux. For any interval 1 of the

core
]Ii\/[g = prv Mgl (S25)

where Ill\/lg is the benthic Mg flux in mol cm~2 Ma~!, v! the sedimentation rate, and [Mg]' the Mg

concentration in this interval. The mean Mg flux TMg can be calculated for the entire core section as:

_ >4 AtI

]Mg - ZlATl (526)

8 Estimating seawater Fe concentration

Let us start by writing that the total material output from the ocean is the sum of the hydrothermal

uptake (hw) and sedimentary accumulation (sed):

?élt = + Qsed (S27)

where Q stands for material fluxes. The inverse residence time of an element is the mean probability
that it leaves the reservoir in a unit time. Probabilities being additive, we can write:

11 1

Fe

I S28
TFe T{:S/v Tsed ( )

Once concentrations [Fe] and the mass M, of the ocean (oc) are made explicit, the equation above

becomes:
L Qhw Qsed X sed (529)
TFe Mo % [ ] Moc X [ eloc
which can be rearranged as
1 1 [Fe] hw Qsed X Fe]sed)
- = X + S30
TFe [Feloc ( Thw Mo (530



where Thy,, = Moc/Qnw- The expression becomes

[Fe]hw + Qsed X [Fe]sed)

[Fe]oc = TFe X (

Thw Moe
or
T T
[Fe]oc = fe [Fe]hw + w[Fe]sed
Thw Moe
and finally
TFe
[Feloc = [Fe]hw + Fre[Felsea
Thw

where we used

Qsed _ Psed VA
Mo pswhA

(S31)

(S32)

(S33)

(S34)

with h being the mean depth and A the surface of the ocean. The dimensionless number Fg., which

describes the balance between the hydrothermal and sedimentary outputs, is given by

Psed VTFe
Fe —
Psw h

9 “%Fe/>*Fe fractionation between the ocean and sediments

Let us rewrite Eqn. S33 for **Fe and *°Fe:

T

[54Fe] oc T::v [54Fe] hw + FFe [54Fe] sed
T

P0Re] o = - [e],  Fre [*Fe]

and divide the second equation by the first:

Thw

B TF;F:V [*Felhw + Fre[*Felsea

54Fe

(56Fe ) e [36Fe]py, + Fre[*°Felseq
ocC

This expression can be rearranged as following:

54F TFe [ Fe}sed
€ T}f + Fre B7Fel,
[54Fe]sed 6Fe 56Fe
(56Fe> . (SﬁFe) n FFe [P4Felhw [<m>sed_ (m>hw]
54 —\ 54 Felse
Fe oc Fe hw TF;FSV + FFe [[541:2}} hj

Tre [ >Fe [*Felsea Fe _ [*Felsed S6Fe 56Fe P*Felsea
<56Fe)  Thw (54Fe) o + Fre BiFelnw \ 7Fe ) 1,0 Fre BoFelnw \ Fe )1, + Fre 5Fe ) soq PFelhw
oc

(S35)

(S36)

(S37)

(S39)



or

56 56
srey (e el P (3),,~ (3,
54 ~\ 5 T 54 54 (S40)
Fe oc Fe /. Tre P4Fe)hyy + FreThw [*Felseq
Dividing by the *Fe/>*Fe reference value and adding one, let us introduce the §°°Fe notation:
FreThy [**Fe 5°°Feseq — 5°°Fe
8°Feoe = 5% Fepy + —— [54 Jsea| et ) (S41)
Tre[**Felny + Fre Thw [**Felseq
or
FreThw(Fe 8%0Fegeq — 8°°Fe
656Feoc ~ 556Fehw+ Fe hw[ ]sed[ sed hw] (542)

Tre|Fe] hw + FReThw [Fe] sed

Fractionation between the ocean and sediment is defined as Ayc_hy,, which is inserted into Eqn. S42 to

obtain
656Feoc - 656Fehw =Aoc—hw (543)
or
FreThw[Fe §°Fegeq — 5°Fe
Aoty = Fe hw[ ]sed [ sed hw] (544)
Tre [Felhw + Fre Thw [Felseq
and finally
Aoty = FreThw [Felsed [556Fesed — 656Feoc + Aoc—hW] (S45)
Tre [Fe] hw + FReThw [Fe] sed
Now 8°°Fe, can be recalculated from Ay¢_p,, using:
(Tre[Felnw + FreThw(Felsea) Aoc—hw =
FreThw [Felseq [556Fesed + Aocfhw} — FreThw [Fe]sed656Feoc (546)

which gives

§5Fe.. . — Fre Thw [Fe]sed556Fesed — TFe [Fe]thoc—hw (S47)
o FreThw [Felsea

and finally

Tre [Felhw Aoc—hw
Thw [Felsea  Fre

5°®Feye = 5°%Fegeq — (S48)

The value of §°°Fe,. may therefore be calculated from §°°Fe, if a value of Aye_p,y is assumed.



10 Derivation of Eq. 16

Alkalinity can be written as:

H - +
Alk = [HCO3]+2[CO¥ ] =[CO} ] (2+ | C?ﬁ ]) =[CO%] <z+ H ]> (S49)
[CO57] Ky
with Ky, = % Hence:
3
co] = Alkx Ky Alkx Ko (50)

N 2Ky 4+ [HT] [HT]

where K, < H™ is assumed. We next evaluate the relationship among Pco,, [H'] and alkalinity:

HT]2x [CO%] Alkx[HT Pco,Kik
Pcozz[ " x[CO5] x [ ]z[Hﬂ: co,Kikco, (S51)
KiKzkco, Kikco, Alk
with K; = {HCC[)C;—C])Z{FH] and kco, = EJCC—(())ZZ]. Replacing [H'] in the [CO?] equation gives:
_ Kz X Alk.z
[COF]=—1="——_ (S§52)
’ Pco,Kikco,
Under siderite saturation, we have:
_ Kz X Alkz
K = [Fe?T][CO%7] = [Fe? T ————— (S53)
) 3 Pco,Kikco,
and therefore,
PCOZ — 10109KzflogKSflogkcozflogKlAlkZ [F62+] (554)

with pK2=8.92, pKs=9.5, pKcp,=1.5 and pK;=5.86 (Zeebe and Wolf-Gladrow, 2001). Finally, Pco, is

expressed as a function of [Fe?*] and alkalinity:

Pco, = 10°AlK*[Fe*"] (S55)
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5.4 Données isotopiques de fer a 'échelle centimétrique

Nous avons ciblé les données obtenues a I’échelle métrique dans cet article, et non centi-
métrique. Quatre-vingt données de 5°°Fe obtenues a I'échelle centimétrique s’ajoutent au
156 mesures effectuées a I’échelle métrique. Ces 80 sous-échantillonnages proviennent
tous de la carotte LO1. IIs n'ont pas été discutés dans cet article car ils n’apportent pas
d’information additionnelle. En observant les variations de 3°6Fe en fonction de la profon-
deur de la carotte (Fig. 5.1), on note que la variabilité principale est apportée par I’échelle
métrique et non centimétrique. En effet, les dispersions des données centimétriques au
sein d'un quart de carotte sont faibles, et leurs moyennes se superposent aux données
obtenues a I’échelle métrique. Apres ces premieéres observations, les expérimentations de
cette thése se sont concentrées sur I'obtention des données de 5°°Fe a I’échelle métrique

pour les trois autres carottes MP56, GAS et GW.

@ LO1m
10 | o LOLlem
@ moyenne LO1 cm

5Fe (%o)

170 220 270 320
Profondeur (m)

Figure 5.1 — 5°%Fe (en %) des échantillons a I'échelle métrique et centimétrique de la carotte
LO1 en fonction de la profondeur (en m). Ronds verts : données a I'échelle métrique. Ronds
jaunes : données a I’échelle centimétrique. Ronds oranges : moyenne des quatre données d’échelle
centimétrique réalisées sur le quart de carotte correspondant d’'un échantillon d’échelle métrique.

Par ailleurs, d’autres avantages sont apportés par les échantillonnages a I’échelle mé-
trique. Ces derniers étant réalisés sur des quarts de carotte de 10 a 20 cm de longueur
(cf. section 3.1), la poudre ainsi obtenue efface les hétérogénéités minérales issues des
microbandes d’oxydes et de silicates/carbonates de quelques mm a quelques cm. Au
contraire, ce biais minéralogique reste présent dans I’échantillonnage centimétrique. Le
second écueil de I’échantillonnage centimétrique concerne la méthode d’obtention des
ages relatifs a partir des concentrations en cobalt. Une des conditions nécessaires est que
le temps couvert par chaque échantillon doit étre supérieur a celui du temps de résidence
du cobalt, afin que les fluctuations du réservoir océanique de cobalt soient moyennées

par I'’échantillonnage. Ce n’est certainement pas le cas pour les échantillons obtenus a
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I’échelle centimétrique.
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CHAPITRE 6

Les isotopes du cuivre et sa dynamique dans |'océan pré-GOE

L'étude des concentrations élémentaires a fourni des informations sur l'état re-
dox de l'océan contemporain aux dépots. En parallele, I'étude des isotopes du
fer a permis de remonter aux concentrations en fer de l'océan pré-GOE, mais
aussi de discuter du modele de dépot des formations ferriferes. Obtiendrait-
on des informations complémentaires en se focalisant sur un second élément
de transition a multiples états d’oxydation, moins abondant : le cuivre ?
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6.1 Introduction

Le cuivre est un nutriment essentiel pour le bon fonctionnement de la vie. A 'exception de
certaines protéines de bactéries ou d’archées (cytochrome c-oxydase, azurine, plastocya-
nine, halocyanine...), la plupart des protéines porteuses de cuivre sont eucaryotes (Ochiai,
1983). Cet élément, du fait de ses propriétés redox, est trés important pour les fonctionnali-
tés de certaines enzymes. Il présente, en effet, trois principaux états d’oxydation, (0) (I) et
(ID).

La connaissance du cycle biogéochimique du cuivre océanique procure des informa-
tions sur les réactions impliquant ce métal dans I'océan. Ces réactions sont biologiques,
abiotiques, de spéciation ou d’oxydoréduction. Elles provoquent des fractionnements
entre les deux isotopes du cuivre. Le fractionnement par rapport a un matériel de référence
est noté 5%°Cu. Les fractionnements isotopiques du cuivre des sédiments nous éclairent
sur la chimie de I'environnement de dépot.

Dans 'océan actuel, le cuivre est presque totalement oxydé sous forme de Cu(Il), et
sa concentration totale est de 0.6 a 1.8 nM (Coale et Bruland, 1988). La complexation du
Cu(II) avec des ligands baisse I’abondance du Cu(Il) libre, Cu?* (Coale et Bruland, 1988).
Actuellement, le cuivre de I'’eau de mer est complexé par des ligands inorganiques, tels
que CuOH*, Cu(OH)2, CuSQy4, CuCOs, Cu(C03)2, et CUHCO" (Alberta et Sachio, 1972 ;
Florence et al., 1980 ; Millero, 2005) et par des ligands organiques notamment par les acides
humiques (Buffle et al., 1980 ; Yang et Van den Berg, 2009) ou les cyanobactéries (Moffett
et Brand, 1996). La répartition de ces complexes varie en fonction du potentiel redox (Eh)
et du pH. Les diagrammes Eh-pH, obtenus par modélisation sous différentes conditions,
donnent la forme majoritaire sous laquelle se trouve le cuivre en fonction de ces deux
parametres (Fig. 6.1). Les aires de répartition des différentes formes ont été calculées
pour une eau a 60°C et pour des concentrations de cuivre, chlore et sulfate proches de
celles de I'’eau de mer actuelle (Fig. 6.1 A) (Dekov et al., 2013). Pour une eau a 25°C, le
diagramme obtenu est presque identique au précédent (Wu et al., 2016). Cependant, le
modele utilisé est incomplet puisqu’il ne prend pas en compte dans les calculs I'alcalinité
et la concentration des ions carbonates alors méme qu’ils interviennent pour former
I'espece majoritaire dans ’eau de mer actuelle, a pH 9 et 25°C, le CuCO3 (Fig. 6.2 A, d’apres
les abondances données par Millero (2005)). Dans I'eau douce a pH 9, le cuivre libre
et les sulfates de cuivre sont absents et les carbonates de cuivre dominent. A pH 6, le
cuivre (II) libre représente 95 % du cuivre total (Millero, 2005). Les valeurs des constantes
de complexation et des produits de solubilité de Cu(I) et Cu(Il) de certaines especes
importantes pour 'eau de mer, sont listées dans le tableau 6.1. Les composés les plus
insolubles sont les sulfures et phosphates de Cu(II) et les sulfures de Cu(I). La complexation
est forte pour Cu(I) et Cu (II) avec les anions suivants : sulfures, sulfates, nitrates, chlorures.

L'océan actuel étant oxydé, il est donc trés pauvre en sulfures et riche en sulfates (Fig. 6.2
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A).
S a[Cu] = 5.6E-9 a[Cu] = 5.6E-9
100 a[Cl] =055 A 100 | a[Cl] =0.55 A
a[S04] = 0.018 a[Fe] = 1E-9
. 050 e os0 L
28 2
'§ (I) Cu* '_g‘
: fiencrite Solide : Ferrite-Cu
23] 23] CuFe,0,
0.00 Demey 0.00
-0.50 -0.50 |
60°C
14 0 2 4 6 8 10 12 14
Eau de mer pH Eau fie mer pH
actuelle archéenne ?

Figure 6.1 — Diagrammes Eh-pH pour les especes du cuivre dans I’eau de mer a 60°C, en considérant
les spéciations du cuivre avec le Cl, S, O et H d'une part (diagramme A), ou Cl, Fe, O et H d’autre part
(diagramme B). A : conditions actuelles. B : potentielles conditions archéennes. Figure modifiée
d’apres Dekov et al. (2013).

Spéciation du Cu(Il) dans 'eau de mer actuelle ~ Spéciation du Cu(I) dans I'eau de mer pré-GOE
pH=8.1,5=35, et t=25°C pH=28.2, et t =25°C

Figure 6.2 — Spéciation actuelle du cuivre (II) et archéenne du cuivre (I) dans 'eau de mer, d’apres
Millero (2005).

Les profils de concentration du cuivre en fonction de la profondeur sont interprétés
comme étant la combinaison d'une distribution de type nutriment et de type entrainement
ou "scavenging" (Fig. 6.3) (Takano et al., 2014). Les éléments dont les profils sont de type nu-
triment, ont des concentrations minimales en surface. Ceci est due a la consommation de
I'élément par le plancton (carbone, azote, phosphore) ou a son adsorption sur les particules
associées. Ces éléments sont progressivement régénérés en profondeur par 'oxydation de

la matiere organique. Si les concentrations sont maximales vers 1 km de profondeur, I'é1é-
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| Couple pKa | | Couple pKs
Cu(l) | Cu®*/s* 5.98 | | Cu**/s* 25.4
Cu®* / HS™ 7| | Cu?*/2HO" 19
Cu?* /2HS™ 13| | 3Cu®*/2PO; 36.9
2Cu?* /38%~ 38.29
Cu®* / CI- 0.95
Cu®* /SO 23
Cu() | Cu*/ClI” 5| | cut/Cl 6.7
Cu*/NH3 59 | | Cu*/HO- 14.7
2Cu*/S03~  10.35 | | 2Cu*/SO%” 13.4
Cu* / HS™ 11.8 | | 2Cu*/s* 48
Cu*/2HS™ 176

Table 6.1 — Produits de solubilité et constantes de complexation des especes de cuivre (I) et (II)
susceptibles de jouer un role sur la spéciation et les réactions du cuivre dans '’eau de mer. Les
valeurs proviennent de Charlot (1983) et Saito et al. (2003).

ment est intégré dans les parties molles de la matiére organique, appelées "soft parts" (e.g.
les phosphates, les nitrates, le cadmium...). Au contraire, sil’élément est concentré dans
les parties dures comme les coquilles, appelées "hard parts", les concentrations maximales
sont retrouvées en profondeur (e.g. le silicium, le zinc, le baryum...). Il existe des intermé-
diaires entre ces distributions de type "hard" et "soft", comme le nickel et le sélénium. Au
contraire, les distributions de type entrainement ou "scavenging" concernent les éléments
concentrés en surface, apportés par les rivieres ou les poussieres atmosphériques, et dont
la précipitation cause une diminution continue de la concentration avec la profondeur

(e.g. 'aluminium...) (Millero, 2005).

Concentration

Océan
de surface

Océan
profond

Profil conservatif Profil nutriment «soft» Profil nutriment «hard» Profil entrainement

Figure 6.3 — Différents types de profils de concentrations des ions dissous dans I’eau de mer en
fonction de la profondeur.

D’apres Little et al. (2014), les continents sont actuellement la source principale du
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cuivre dissous dans l'océan. Le cuivre issu de 1’érosion continentale est acheminé par
les rivieres (80 %) et par les poussieres atmosphériques (20 %). Lors du mélange de I'eau
douce et de '’eau de mer dans les estuaires, les particules d’oxyhydroxyde de fer floculent
et entrainent I’absorption et la précipitation d’environ 40 % du cuivre (Sholkovitz, 1978 ;
Millward et Moore, 1982). L'ordre de grandeur du flux entrant par les estuaires est de
I'ordre de 6 28 x 108 mol par an. Lapport de cuivre par 'hydrothermalisme dans 'océan
global est aujourd’hui considéré comme négligeable car ce métal est tres rapidement
co-précipité avec le fer et le manganese des panaches hydrothermaux (German et Seyfried,
2014 ; Little et al., 2014). Néanmoins, le flux hydrothermal de cuivre est de 'ordre de 3
413 x 108 mol par an (Elderfield et Schultz, 1996). L'ordre de grandeur du flux entrant
de cuivre hydrothermal est donc du méme ordre que celui des riviéres. Le cuivre sort de
I’eau de mer par la sédimentation. Il co-précipite principalement avec les oxydes de fer
et de manganese, ou accompagne les dépots de sulfures par réinjections hydrothermales
(German et Seyfried, 2014 ; Little et al., 2014 ; Takano et al., 2014). Son temps de résidence
est de 2000 ans environ. Il est donc légerement supérieur au temps de mélange de I'océan
(1600 ans), impliquant I'homogénéité du cuivre a I’échelle de 'océan actuel (Little et al.,
2014 ; Takano et al., 2014). Le 35°Cu des sources de cuivre varie de -0.18 2 +1.45 %o avec une
valeur moyenne d’environ 0.7 %o (Vance et al., 2008 ; Little et al., 2014). Le 3%°Cu de I'océan
profond est de 0.6 4 0.8 %o (Takano et al., 2014). Le 5%2Cu des sédiments océaniques actuels
est de I'ordre de 0.3 a 0.4 %o (Little et al., 2014 ; Little et al., 2017). Celui des particules
des estuaires actuels est compris entre -0.2 a -1 %o (Vance et al., 2008). Ces informations
sont résumées sur la figure 6.4. Le 55°Cu des entrées est différent de celui des sorties. Par
conséquent, Little et al. (2017) proposent la présence d’'une source appauvrie en cuivre

lourd, mais n’en précisent pas la nature. Ce point sera discuté par la suite.

Cu(I) complexes ‘ Inp - 25°C ‘ ‘ Cu(I) complexes ‘ Inf - 25°C

CupOg 3.4 CuO ) 5.6
CuFeS; () 1.51 Cu(H0)2* 4.6
Cu(H20)} 2.9 CuCl(H20)} 4.1
CuCl(H20) 2.9 CuClsH,0~ 2.9
CuClg 2.3 CuOH(H,0)} 45
CuCl3~ 0.9 Cu(CO3)5” 5.3
CuHS(H»0) 2.6 CuSO4(H»20)4 3.3
Cu(HS), 2.4 CuHS(H20)} 4.7
CupS(HS)5~ 2.2 CuH,PO4(H20); 4.7

Table 6.2 - Logarithmes du rapport des fonctions de partition réduites, In 3, entre les isotopes
65Cu-53 Cu, pour certaines especes de Cu(l) et Cu(Il). Données de Fuji et al. (2014) et Moynier et al.
(2017).

Le logarithme du rapport des fonctions de partition réduites In3 des deux isotopes du

cuivre des différentes especes de Cu(l) dissoutes sont tres similaires pour les différents
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Rivieres Poussieres atmosphériques
[Cu] =18a23nM

&, =6a85x10°mol/an ®_, =0.5x10°mol/an
0Cu = +0.02 a +1.45 %o 8°Cu = -0.18 to +0.3 %o

Océan
[Cul=06a1.8nM
3%Cu = +0.6 2 0.8 %o

Sédiments
de marges

3%Cu = 0.3 %o

Sédiments
euxiniques

8%Cu = 0.3 %o

Sédiments

[Cu] = 0.0320.12 mM

@, =3a13 x10°mol/an oxtques
0°Cu =-1a +1.5 %o [Cu] =250 ppm
@, =4.9x10°mol/an
Hydrothermalisme 8%°Cu = 0.31 %o

Figure 6.4 - Cycle océanique simplifié du cuivre actuel. Les fleches représentent les flux sortants et
les flux entrants. Pour chaque flux, les valeurs connues de concentrations [Cu] et flux @, de cuivre
ainsi que 35°5Cu sont mentionnées. Les données proviennent des études de Boyle et al. (1977b),
Elderfield et Schultz (1996), Gaillardet et al. (2003), Rouxel et al. (2004), Vance et al. (2008), Little
etal. (2014) et Little et al. (2017). Les signes "interdit" rouges représentent les flux absents pré-GOE.
Les fleches blanches dans des encarts bleus représentent les flux présents pré-GOE.

ligands inorganiques (Fig. 6.5, Tab. 6.2). La fonction de partition d'une molécule représente
les probabilités que cette molécule soit a un certain niveau d’énergie quantique. Ces
fonctions sont utilisées pour calculer les fractionnements isotopiques a I’équilibre entre
différentes phases. Des changements de spéciation du Cu(I) ne provoquent donc pas de
fractionnements des isotopes du cuivre (Fig. 6.5, Tab. 6.2). Toutefois, les especes de Cu(l)
ont des In 3 différents de ceux des espéces de Cu(Il). Les différentes especes de Cu(II) ont
aussi des In [ distincts. Les réactions d’oxydoréduction du cuivre et la spéciation du Cu(II)
fractionnent donc les isotopes du cuivre.

Parmi les résultats remarquables concernant les ligands dominants du Cu(Il) dans I'’eau
de mer, I'oxyde de cuivre CuO solide est isotopiquement plus lourd de 1.5 %o par rapport
a CuCl(H20); et de 2.7 %o par rapport a CuCl3H20™. Lespece majoritaire en solution,
Cu(CO;;)%‘ concentre les isotopes lourds. Le 3%°Cu de CuO n’est que de 0.3 %o supérieur a
celui des complexes carbonatés. Cependant, le fractionnement s’inverse entre la cuprite
(Cuz0) ou la chalcopyrite (CuFeS) et les ions carbonates Cu(C03)§‘.

Il'y a peu de fractionnement entre le cuivre des rivieres et celui de ’eau de mer car les
especes majoritaires, notamment les carbonates de cuivre, de ces deux environnements

sont les mémes. Les complexes de Cu(Il) organiques forment aujourd’hui une importante
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Figure 6.5 - Dépendance en température des In3 des espéces de cuivre (I) et (II) hydratés, dont la
valeur a 25 °C est notée dans le tableau 6.2. Figure modifiée d’aprés Moynier et al. (2017). En rouge
les espéces de Cu(lIl), en vert celles de Cu(I).

partie du cuivre en solution. Ces espéces présentent des In[3 élevés, de 4 a 5.5 %o pour
les cystéines (liaisons Cu-S) et les lactates de cuivre (liaison Cu-OH). La précipitation
d’oxyde de cuivre (I) ou (II) et de chalcopyrite a partir de complexes organiques induit
alors un fractionnement négatif. Des fractionnements peuvent aussi avoir lieu lors de
la co-précipitation du cuivre par des particules, tel que les oxyhydroxydes de fer ou de
manganese. Le cuivre, comme de nombreux autres éléments des blocs (d) et (f), s’adsorbe
a plus de 90 % a la surface des "iron-oxide-coated sands" (IOCS), au dessus d'un pH de
6 (Khaodhiar et al., 2000). Les phénomenes de spéciations et de co-précipitations, biolo-

giques ou abiotiques, fractionnent les isotopes du cuivre dans I’eau de mer actuelle.

Que connait-on du cycle biogéochimique du cuivre de 'océan archéen et paléoproté-
rozoique ? Quel était sa spéciation et quelles réactions fractionnaient ses isotopes ? Si'on
admet 'hypotheése de Flament et al. (2011), I'’érosion continentale dans I'océan pré-GOE
était négligeable. Flament et al. (2011) se sont intéressés a la contradiction entre diffé-
rents modeéles de croissance continentale. Certains témoignaient du peu de croissance
avant le Néoarchéen, et d’autres stipulaient I'inverse. IIs ont étudié le décalage du signal
de 87Sr/86Sr des carbonates marins en fonction du temps, et en ont conclu qu'il était la
conséquence de I’émergence des continents et non de la croissance continentale. Lhy-
drothermalisme est alors considéré comme seule source de cuivre océanique pré-GOE.

Locéan réduit favorisait par ailleurs la forme (I) du cuivre. Les flux de sortie du cuivre de cet
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océan sont la sédimentation et 'hydrothermalisme. Les symboles rouges sur la figure 6.4
indiquent I’absence de flux dans I'océan pré-GOE qui sont dominants dans I'’océan actuel.
Les symboles bleus indiquent, quant a eux, la présence de flux dans I'océan pré-GOE qui
existent dans I'océan actuel.

Le Cu(l) peut former des complexes avec OH, Cl, SO4, NH3, HS et CO3 (Tab. 6.1 et
Millero (2005)). Toutefois, 100 % du cuivre est complexé aux ions chlorures dans I'eau de
mer a un pH de 8.2 (Millero, 2005) (Fig. 6.2 B). Les especes de cuivre dominantes de 'océan
pré-GOE auraient alors été CuClaq), CuClE( aq)’ CuClgza o ©t CuCli(aq) (Xiao etal., 1998 ; Liu
etal., 2002). Si des sulfures avaient été présents dans cet océan réduit, des sulfures de cuivre
auraient pu précipiter (Tab. 6.1). Dans '’eau douce a pH 6 et 9, le Cu(l) est libre a 95 % et
complexé avec les chlorures a 5 % (Millero, 2005). La répartition des complexes du cuivre (I)
varie en fonction de 'Eh et du pH (Fig. 6.1 B). La répartition des espéces a été obtenue par
modélisation pour une eau 60°C, en considérant une importante concentration en fer et en
I’absence de sulfates, ce qui se rapproche des conditions océaniques pré-GOE. Saito et al.
(2003) ont examiné les spéciations du cuivre en solution en fonction des concentrations en
fer et sulfures de I'’eau de mer. Ils ont évalué les teneurs en Cu(II) libre a I’Archéen vers 10722
mol/L, et celles en Cu(I) libre, 2 1018 mol/L. Les concentrations estimées des complexes
de sulfures de cuivre en solution sont plus importantes. Elles sont de 10? mol/L pour le
Cu(ID), et de 10712 mol/L pour le Cu(I). Dans les BIF le cuivre est sous forme de sulfures,
chalcopyrite ou chalcocite. Ces sulfures peuvent précipiter directement de 'eau de mer ou
bien s’étre incorporés dans les sédiments par circulation de fluides hydrothermaux (Appel,
1979).

Parmi les fractionnements des isotopes du cuivre qui opérent dans I'océan archéen,
1'oxyde de cuivre CuzO est isotopiquement plus lourd de 1.1 %o par rapport au complexe
de cuivre dominant, CuCl;. La chalcopyrite, quant a elle, est plus 1égere de 0.8 %o (Tab. 6.2).
Le 55°Cu de I'eau de mer peut alors ne pas étre modifié selon la proportion d’oxyde de
cuivre ou de chalcopyrite qui précipite. En parallele, I'adsorption du cuivre sur les oxydes
de fer peut aussi avoir lieu au Paléoprotérozoique, notamment lors de la précipitation des
BIE Ce ne sont donc pas les réactions de spéciation mais plutot celles de précipitation ou

d’oxydoréduction qui fractionneraient le cuivre dans I'océan pré-GOE.

Dans le but de déterminer les parametres du cycle biogéochimique du cuivre pré-GOE,
nous nous sommes focalisés sur I'étude des séquences temporelles des isotopes du cuivre
des quatre carottes d’Afrique du Sud et d’Australie mentionnées dans ce manuscrit (cf.
chapitre 2 section 2.3). Les ages relatifs entre les échantillons ont été estimés a partir du

taux d’accumulation du cobalt dans le sédiment (cf. partie 1 Annexe F et chapitre 5).

172



CHAPITRE 6. DYNAMIQUE DU CUIVRE OCEANIQUE PRE-GOE

6.2 Résultats

Les données de 3%°Cu des échantillons a I'échelle métrique sont listées dans les tableaux 3
et 4 en annexe G. Compte tenu de la contamination en cuivre lors du broyage des échan-
tillons a I’échelle centimétrique (cf. chapitre 3 partie 3.1.2 pour I’étude de cette conta-
mination), leurs 3%°Cu n’ont pas été mesurés. Les méthodes de préparation chimique et
d’analyses isotopiques du cuivre sont décrites de maniere détaillée dans le chapitre 3. Pour
résumer, les échantillons a I’échelle métrique ont été broyés, puis dissous. Le cuivre a été
séparé du reste de I’échantillon en solution par colonne chromatographique échangeuse
d’ion, d’aprés la méthode de Maréchal et al. (1999). Les 35°Cu ont ensuite été mesurés par
MC-ICP-MS.

Les variations du 8%°Cu des carottes GW, GAS, LO1, et MP56, en fonction de I’age relatif,
sont représentées sur la figure 6.6 A. La vitesse de sédimentation v et le flux benthique de
sortie du magnésium (appréciation du flux de cations des continents) y sont figurés en
parallele. On utilise le cobalt pour estimer les ages relatifs séparant les échantillons. C’est
un élément dont le flux autigene est uniforme et se superpose au flux détritique irrégulier
des argiles actuelles (Krishnaswami, 1976). Le chronometre de cobalt a été utilisé avec
succes pour des sédiments et des nodules de fer et de manganese (Halbach et al., 1983 ;
Puteanus et Halbach, 1988 ; Zhou et Kyte, 1992 ; Kyte et al., 1993 ; Dunlea et al., 2015). Nous
avons déja appliqué cette méthode sur les BIF pour estimer leur vitesse de sédimentation.
On obtient les ages relatifs At de la manieére suivante (voir eq. S3, Electronic Supplement

du chapitre précédent) :

_ Psed [Col Ad
QCo

At (Eq.1)
avec pgeq la masse volumique des sédiments, [Co] la concentration en cobalt des sédi-
ments, Ad la distance entre deux échantillons et Q¢ le flux de cobalt aux sédiments. Les
valeurs de [Co] et Ad sont mesurées dans cette étude, pgeq €t Qc, proviennent d’estima-
tion d’études précédentes (Krishnaswami, 1976 ; Zhou et Kyte, 1992 ; Kyte et al., 1993 ;
Dunlea et al., 2015). Pour une discussion détaillée sur ce chronometre et ces estimations,
se reporter au chapitre précédent. Les vitesses de sédimentation v sont calculées avec
les distances entre les échantillons et les ages relatifs estimés. Quant au flux benthique
de sortie du magnésium, on I'estime par pgeqv[Mglseq. La seule source de magnésium
océanique provient des rivieres qui acheminent les produits de I’érosion continentale
(Elderfield et Schultz, 1996 ; Tipper et al., 2006). Le flux de magnésium dans les sédiments
permet donc d’estimer de maniére relative le flux de cations provenant des continents, tout
en sachant que plus de 80 % du magnésium marin est extrait de 'océan par les systemes
hydrothermaux.

Nous avons peu de données de 5%°Cu pour la carotte MP56. En effet, les données
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obtenues pour certains échantillons de cette carotte ne sont pas exploitables, pour cause
de soucis de fonctionnement inhabituels du MC-ICPMS. Les deux autres carottes d’Afrique
du Sud, néanmoins, présentent une symétrie en miroir des signaux de 5%9Cu, de Co et
donc de v (Fig. 6.6 A). La carotte GW ne montre que trés peu de variations de vitesse de
sédimentation et de flux benthique, alors que les isotopes du cuivre varient entre 0 et
-1 %o. On n’'observe pas de tendance générale a 'augmentation ou a la diminution du
85°Cu au cours du temps (Fig. 6.6 A). En ciblant les évolutions exponentielles utilisées pour
calculer les temps de résidence ("e-folding"), on note une anti-corrélation avec la vitesse
de sédimentation pour les carottes MP56, LO1 et GW (Fig. 6.6 B).
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Figure 6.6 — Variations de 3%°Cu, du taux de sédimentation v et du flux benthique de magnésium
en fonction des ages relatifs de chaque carotte. Les quatre encarts du bas sont les zones délimitées
par des cadres pointillés gris dans les panels du haut correspondants. Ils représentent les réponses
exponentielles ("e-folding") de 555Cu des intervalles MP9-MP9C, LO1-L0O3, GAS34-GAS37 et GW32-
GW36. Le 5%°Cu est anticorrélé a la vitesse de sédimentation pendant les "e-folding" événements,
sauf pour la carotte LO1.

Le 3%°Cu moyen par carotte diminue avec le temps dans les carottes d’Afrique du Sud
de GAS a MP56 (Fig. 6.7). Cependant ces différences ne sont pas significatives (extension

du test de Welch, p-value = 0.35). Toutefois, les valeurs de 5%2Cu de la carotte d’Australie
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sont significativement inférieures a celles des carottes d’Afrique du Sud (extension du test
de Welch, p-value < 0.001). On releve donc une différence de fractionnement isotopique du
cuivre entre différentes localisations, mais pas au cours du temps. La plupart des données
de 3%°Cu sont comprises entre -0.5 %o et 0.5 %o. Les amplitudes des variations sont bien

moindres que celles des isotopes du fer.

0.51 n=41 n=48 n=35 n=32

0] ==

=
& -05-
7o) - |
p=035
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-1.5 r r r r
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Figure 6.7 — Diagramme en boite des 5%5Cu de chaque carotte GW, GAS, LO1 et MP56, arrangées en
fonction du temps, GW et GAS étant les plus éloignées du GOE et MP56 la plus proche. La seule
différence significative observée est entre la carotte GW et le groupe de carotte GAS-LO1-MP56,
c’est-a-dire entre les différentes localisations.

De maniere similaire a la méthode suivie pour obtenir les temps de résidence du fer
dans I'océan pré-GOE, on peut obtenir ceux du cuivre (cf. chapitre 5). I s’agit de repérer les
intervalles de temps pendant lesquels 35° Cu varie de maniére exponentielle. Ces intervalles
représentent des réponses aux fonctions impulsions de cuivre dans ’océan pré-GOE (cf.
Fig. S1 chapitre 5). Ces estimations se réalisent a partir de 'équation suivante (se reporter

au chapitre précédent pour sa dérivation, Electronic Supplement eq. S24) :

[5%°Cu At ~3%°Cuno] = [6%°Cuy —865Cuoo]e_At/ TCu (Eq.2)

avec At l'intervalle de temps entre les variations de 3%°Cu depuis t = 0, oo le systeme a
I’état stationnaire, et t1cy le temps de résidence du cuivre océanique. Les signaux expo-
nentiels ("e-folding") repérés dans les carottes sont représentés sur la figure 6.8. Toutefois,

I'amplitude des variations de 35°Cu est plus faible que celle des 3°°Fe, et le nombre de
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points caractérisant ces événements de "e-folding" est moindre. Un des écueils a prendre
en compte porte sur I'effet de la diagenese précoce sur les fractionnements isotopiques
du cuivre. Albarede (2004) a répertorié des variations de -0.94 a -2.83 % dans les premiers
metres de sédiments argileux profonds du Pacifique Central. Cependant ici, nous n’avons
pas d’aussi grandes variations de fractionnement isotopique du cuivre, laissant penser
que la diagenése n’a pas affecté le signal. Deux "e-folding" de 3%°Cu de la carotte GW
permettent d’évaluer un temps de résidence similaire, chacun contraint par cinq mesures :
0.22 + 0.06 Ma (intervalle GW6-GW10, 1> = 0.97) et 0.29 + 0.09 Ma (intervalle GW32-GW36,
2 = 0.94). Dans l'unité GAS, quatre mesures montrent une croissance exponentielle, don-
nant un temps de résidence de 0.15 + 0.04 Ma (intervalle G34-G37, 1> = 0.98). Ce temps de
résidence augmente au cours du temps pour les échantillons d’Afrique du Sud : il est de
0.31 + 0.06 Ma pour la carotte LO1 (intervalle LO1-LO3, r2=1) et 0.41 + 0.14 Ma pour la
carotte MP56 (intervalle MP9-MP9c, r2 = 1). Pour chacune des carottes étudiées, ces temps

sont du méme ordre de grandeur.
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Figure 6.8 - Réponses exponentielles des variations isotopiques de cuivre 3%°Cu en %o en fonc-
tion de l'intervalle de temps. Le temps de résidence est égal a 'argument b de la fonction de
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177



CHAPITRE 6. DYNAMIQUE DU CUIVRE OCEANIQUE PRE-GOE

6.3 Spéciation du cuivre pré-GOE

Afin de connaitre la spéciation du cuivre dans I'océan pré-GOE, on peut étudier I’abon-
dance relative des complexes de cuivre en fonction d’éléments présents dans I'’eau de mer.
Nous avons réalisé ces études avec les ions chlorures, majoritaires avant le GOE, et les

sulfures, abondants dans les sites hydrothermaux.

Spéciation des chlorures de cuivre
Cuivre oxydé

Les réactions de complexation entre le espéces Cu(Il) et les ions chlorures sont les sui-

vantes :
Cu®* +CI” = CuCI* logBcycy+ = 0.876 (Eq.3)
Cu* +2CI” = CuCl, logBcucl, = 0.653 (Eq.4)
Cu?* +3CI" = CuCl;” logBouct; =-0-082 (Eq.5)

avec 3 les constantes de stabilité des réactions, pouvant s’exprimer comme suit :

[CuClt] B
Bcucr* = I = [CuCl*] =By cp [Cu®1[CI]
[CuCly] _
Bcuct, = m =[CuClz] =Bcucl, [Cu®*][CI)?
(CuCly] = 2CC (o e e
Beucr*
[CuCl;] i i
ﬁCuCQ = m = [CuCl3] = ﬁCucg [Cu?*][CIT]]3
_ PBeuci .
[CuCl3] = [CuCL][C]]
CuCly
-
[CuCl;] = Peucy [CuCI*][CI}2
ﬁCuCl+

La concentration totale en Cu(Il) est la somme de toutes ses especes en solution, a savoir :

3" Cu(D = [Cu*] + [CuCl*] + [CuCl] + [CuCl3] (Eq.6)

Afin d’exprimer la proportion d'une des espéces par rapport au cuivre (II) total en fonction
des ions chlorures, on peut alors remplacer chacun des quatre termes de I’équation ci-

dessus avec les équations impliquant les 3. On obtient :
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Y CuiD = [Cu®*] (1 +Byar+ [CIT +Beuct, [CU1 +Beycr [CIT)

(1+ + Cl + [Cl ] + _[Cl ]3)
Y Cu(l) = [CuCl*] Peucr | Peuct, Peucr;

Beucr (CI]
(1+Beucr [T +Beuc, [CI12 + Beuc [C%)
Y Cu(ll) = [CuCly] Peuc Peuct — Beuct;
Beuct, [CI]
(1+Beucr (€11 + Beuct, [CIT12 + Boucr [CIP)
ZCu(H) = [CuCl3] Puc Beuct, — ﬁCuCl3
Beucr; [CI7]

Cuivre réduit

De maniere similaire, les calculs sont réalisés pour les espéces de chlorures de cuivre (I).

Les équations de complexation sont les suivantes :

Cu” +CI” = CuCl logBcuc) =4.87 (Eq.7)
Cu" +2ClI" = CuCl," logBcuct, =597 (Eq.8)
Cu* +3Cl” = CuCly* l0gB - =6.7 (Eq.9)

3

avec 3 les constantes de stabilité des réactions, pouvant s’exprimer comme suit :

[CuC]] + _
Bcuc = CorC = [CuCl] =B¢cyci[Cu™[CI]
[CuClZ] _ a2
Beuct; = [Cu[CL 2 = [CuCl,] =@Cuc15 [Cu™][CI']
Beuc
[CuCl 1= [C Clj[CI]
ﬁCuQ
[CuCI5T] g
Beuciz- —[Cu+][Cl‘] = [CuCI57] =By - [CuTICIT]
@c 2*
[CuCI3"] = ——=-[CuCl,][CI]
Beuc;
Pcu ciz-
[CuCl5T) = [CuCl][CI7]?
5Cuc1

La concentration totale en Cu(I) est la somme de toutes ses especes en solution, a savoir :

Y Cu() = [Cu*] + [CuCl] + [CuCLy] + [CuCl5 ] (Eq.10)

Afin d’exprimer la proportion d'une des especes par rapport au cuivre (I) total en fonction
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des ions chlorures, on peut alors remplacer chacun des quatre termes de I’équation ci-

dessus avec les équations impliquant les 3. On obtient :

Z Cu() =[Cu*](1+ BeucllCl'T+ 5CuC15 [CI]% + B Cuciz [CI]3)
(1+Beua[CIT +Bouc; (O + By - [CITT)

)" Cu(D) = [CuCl]

Y Cu(l) = [CuCl]

Y Cu(D) = [CuCI5 ]

BeuallCl]

(1+BeualCI +Bouct; [CIT12 +By - (CIT)

pCuClg [Cl_]z

(1+BcucllCl]+ BCuClE [CI)% + BCuClg_ [CI13)

-3
Boucz- €]

Les spéciations du cuivre (I) et (II) en fonction de la concentration des ions chlorures

sont représentées sur la figure 6.9, pour différentes valeurs de {3 de la littérature.
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Figure 6.9 — Distribution des complexes de chlorure de Cu(I) en fonction de la concentration en ions
chlorures (mol/L) pour une température de 25°C. Les sources des constantes de stabilité utilisées
sont mentionnées sur chaque graphique. Les barres bleues indiquent les potentielles conditions
pré-GOE :le cuivre sous forme (I) et des concentrations en ions chlorures de I'ordre de 0.55 mol/kg.

Spéciation des sulfures de cuivre

Cuivre oxydé

De maniere similaire, les calculs sont réalisés pour les especes de sulfures de cuivre (II).

Les équations de complexation sont les suivantes :
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Cu?* +HS™ = CuHS* logBcums+ = 7.0 (Eq.11)
Cu?*+2HS™ = Cu(HS), logBcus), = 13.0 (Eq.12)

avec 3 les constantes de stabilité des réactions, pouvant s’exprimer comme suit :

[CuHS*] ~
Peuns = 1 2 misT — [CuHS"] = Boyps+ [Cu®*I[HS ]
[Cu(HS);] )
BeuHs), = m = [Cu(HS)2] = Beus), [Cu?*1[HS ]2
(CU(HS)y) = PCUHS2 e s
Beuts*

La concentration totale en Cu(II) est la somme de toutes ses espéces en solution. Sil’on ne

considere que les sulfures ici, on obtient :

Z Cu(Il) = [Cu®*] + [CuHS*] + [Cu(HS)2] (Eq.13)

Afin d’exprimer la proportion d'une des espéces par rapport au cuivre (II) total en fonction
des ions sulfures, on peut alors remplacer chacun des quatre termes de I’équation ci-dessus

avec les équations impliquant les 3. On obtient :

Y Culn = [Cu?*1(1 +Beupst (HS 1+ Beums), (HS 12)

(1+Bcunst (HS™] +Beums), HS1%)
Bcuns+ [HS]

(1+Bcunst HS1+Beus), (HS1%)
Bcus), (HS12

)" Cu(ll) = [CuHS"]

Y Cu(l) = [Cu(HS)2]

Sil’on souhaite exprimer ces rapports en fonction de la somme des sulfures cette fois-ci, et

non des ions sulfures seuls, ils dépendent aussi du pH.

+ -
Ks = HIHST _
(H2S]

ZS =[HS 1+ [HaSI=[HS1(1+ E—;?)
2.S .S

H>S =

[HS] =
H+
1+ s 1+ 'a
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or % « 1. Donc le pH n'aura presque pas d’'influence et on peut considérer ) S ~ [HS™].

Cuivre réduit

De maniere similaire, les calculs sont réalisés pour les especes de sulfures de cuivre (I). Les

équations de complexation sont les suivantes :

Cu*+HS™ = CuHS logBcuns =11.8 (Eq.14)
Cu®+2HS = Cu(HS),” logBcuas); =176 (Eq.15)

avec 3 les constantes de stabilité des réactions, pouvant s’exprimer comme suit :

[CuHS] }
Bcuns* = [Cur][HS ] = [CuHS] =Bcypus[Cu’l[HS]
[Cu(HS)5] ~ R
Becums), = [Cu'|[HS 2 = [Cu(HS),] = BCu(HS)E [Cu™][HS]
_ PBcuws)y; ~
u

La concentration totale en Cu(lI) est la somme de toutes ses especes en solution. Si 'on ne

considere que les sulfures ici, on obtient :

Z Cu(l) = [Cu"] + [CuHS] + [Cu(HS)3] (Eq.16)

Afin d’exprimer la proportion d’'une des espéces par rapport au cuivre (I) total en fonction
des ions sulfures, on peut alors remplacer chacun des quatre termes de I'équation ci-dessus

avec les équations impliquant les 3. On obtient :

Y Cuf® = [Cu*1 (1 +BeunsHS T+ Beugsy; HS 1)
(1+BcunsHST]+ SCu(HS)g [HS™1?)

Pcuns[HST]
(1+Bcuns HS™T+Bcums); [HS™]?)

Bcums), HS12

)" Cu(l) = [CuHS]

)" Cu(l) = [Cu(HS)3]

Les spéciations du cuivre (I) et (IT) en fonction de la concentration des ions sulfures

sont représentées sur la figure 6.9.

Dans 'océan pré-GOE, le cuivre est majoritairement sous forme (I) et I'anion domi-

nant est Cl™. Si ’on consideére des concentrations en ions chlorures similaires a I’actuel
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Figure 6.10 - Distribution des complexes de chlorure de Cu(I) en fonction de la concentration
en ions sulfures (mol/L) pour une température de 25°C. Les sources des constantes de stabilité
utilisées sont mentionnées sur chaque graphique.

(0.55 mol/kg) et les constantes de stabilité de Meng et Bard (2015), 'espéce majoritaire
est CuClg‘ selon nos modeles (Fig. 6.9). A proximité des sites hydrothermaux, les sulfures
peuvent dominer les chlorures (German et Seyfried, 2014). Le cuivre est aussi sous forme
Cu(D). Sila concentration en sulfures des fluides hydrothermaux n’a pas beaucoup changé
au cours du temps (1 mmol/L d’apres Butterfield et al. (1997)), 'espece majoritaire devrait
étre CuHSE (Fig. 6.10). Que ce soit au niveau des sites hydrothermaux ou de 'océan global,

le Cu(l) libre était presque absent des especes en solution au Paléoprotérozoique.

Spéciation du cuivre selon 'environnement redox

Dans I’eau de mer actuelle, la réaction principale d’oxydation du cuivre est (Fig. 6.1) :
CuCl; +OH™ — CuOH" +e” +2CI” (Eq.17)

Dans I'’eau de mer pré-GOE, riche en fer, la réaction principale d’oxydation de cuivre était

certainement (Fig. 6.1) :
CuCl; — CuCl* +e” +CI” (Eq.18)

Ces deux demi-équations nécessitent des accepteurs d’électrons. Quels éléments peuvent
jouer le role d’accepteurs d’électrons dans I’océan moderne et I'océan pré-GOE afin de
favoriser ces réactions ? Dans un premier temps, calculons les potentiels redox des demi-
équations considérées. Dans un océan moderne, a pH 8, la demi-équation CuCIL, + OH™ —

CuOH" + e +2ClI résulte de la somme des réactions suivantes :

Cu®+2Cl” = CuCl," logBcuct, =5.97 (Eq.19)
Cu’t+e =Cu" logKcy+=2.6 (Eq.20)
Cu®* +OH™ = CuOH"~ logKcuom- = 6.3 (Eq.21)
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La troisieme, couplée a I'inverse des deux premieres, aboutit a la réaction souhaitée. La

constante de réaction est alors :

K = _Keuonr  _ | jlo8Keyon+)-logKeur)-ogBeucsy) _ 1 1-2.29 (Eq.22)
KeurPeucr;

Donc,
log(Ka) =-2.29 (Eq.23)

et pour la réaction inverse,
log(K}) =log(1/Kp) =2.29 (Eq.24)

ce qui donne un potentiel redox a 25°C (Misra, 2012) de
Ehp =2.29/16.9=0.14 (Eq.25)

De maniére similaire, dans un océan pré-GOE, la demi-équation CuCl;, — CuCl* +e™ +

CI” résulte de la somme des réactions suivantes :

Cu®+2Cl” = CuCl,~ logBcuct, =5.97 (Eq.26)
Cu’*+e” = Cu" logKcy+ =2.6 (Eq.27)
Cu®* +CI” = CuCI* logK e+ = 0.876 (Eq.28)

La troisieme, couplée a I'inverse des deux premieres, aboutit a la réaction souhaitée. La

constante de réaction est alors :

Kg = Keucr _ 1Olog(KCucr)—log(KCuﬂ—lOg(ﬁ(JucE) —10~7-69 (Eq.29)
KCu*BCuC]E

Dongc,
log(Kg) =-7.69 (Eq.30)

et pour la réaction inverse,
log(Kp) =1og(1/Kp) =7.69 (Eq.31)

ce qui donne un potentiel redox a 25°C (Misra, 2012) de
Ehg =7.69/16.9=0.45 (Eq.32)

Les potentiels redox de ces demi-équations peuvent se comparer aux potentiels des
autres especes présentes dans '’eau de mer. L'échelle croissante de ces potentiels est
représentée dans la figure 6.11.

On peut remarquer que seuls les oxydes de manganese et les ions ferriques peuvent

jouer le role d’accepteurs d’électrons de la réaction d’oxydation pré-GOE CuCl, — CuCl" +
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Eh
A
Cl, +2e —2Cl' | 1.36

O, +4H* + 4¢ — 2H,0| 1.23

MnO, + 4H" + 2e" — Mn? + 2H,0 | 1.21

NO, +4H* + 3¢ — NO + 2H,0 | 0.96

Fe’* + e — Fe?* | 0.77

Archéen..........ccoovunend CuCl +e +ClI' — CuCl; | 045
SO +4H"+2¢ — H,SO,+ H,O | 0.17

12 CO,+ H" + ¢ — 1/8CH,+ 1/4H,0 | 0.17
Actuel............. CuOH* + e +2Cl" — CuCl, + OH" | 0.14
Mg* +2e— Mg [-2.37

Na*+e — Na [-2.71

Ca* +2e — Ca |-2.86

K*+e —-K [-293

PO + 2H,0 + 2e' — HPO> + 30H" [-1.05

Figure 6.11 — Echelle des potentiels redox des espéces majoritaires dans I'océan actuel. En rouge :
deux demi-équations d’oxydation des complexes de cuivre dans I'océan actuel et 'océan pré-GOE.
En italique : espéces de I’'océan actuel pouvant se coupler a I’oxydation des complexes de cuivre
modernes. En vert : le fer et le manganese sont les deux especes présentes dans 'océan pré-GOE
pouvant permettre ’oxydation des complexes de cuivre pré-GOE. Les potentiels redox sont issus de
Morel et Hering (1993) et Vanysek (2012).

e +ClI". Le fer ferrique n’étant pas soluble, il est difficilement disponible. De méme, les
oxydes de manganeése, bien que potentiellement présents, sont solides et donc moins
accessibles. Sans la présence d’oxygene ou de nutriments en provenance des continents

comme les nitrates, les chlorures de cuivre pré-GOE étaient principalement réduits.

6.4 Concentration du cuivre océanique pré-GOE

La concentration en cuivre océanique peut étre estimée a partir du temps de résidence.
Nous faisons les suppositions suivantes : (i) le flux sortant de cuivre n’est constitué que
du flux sédimentaire et de la réinjection hydrothermale ; (ii) en I'absence de continents,
la source principale de cuivre est hydrothermale ; (iii) la concentration en cuivre dans
les fluides hydrothermaux n’a pas beaucoup changé au cours de I'histoire de la Terre ;
(iv) 'activité hydrothermale pré-GOE n’a pas varié de plus d'un facteur 2 jusqu’a l'ac-
tuel (Van Schmus, 1995). Nous avons appliqué la méthode utilisée pour I'’obtention des
concentrations de fer pré-GOE (cf. chapitre 5 eq. S33 pour la dérivation de I’équation). La

concentration en cuivre de 'océan contemporain des dépots est :

T T
[Culoc = —2 [Cu]hydr+M[Cu]sed (Eq.33)
Thydr Moc
T VA
[Culoc = cu [CU]hydr+%TCu[Cu]sed (Eq.34)
Thydr Pedm
T
[Culoe = —% [Culppydr + FeulCulsed (Eq.35)
Thydr
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avec oc pour océan, hydr pour hydrothermal, sed pour sédiments (ici les BIF), edm pour eau
de mer, T pour temps de résidence, Q pour flux, M pour masse, o pour masse volumique,

h la hauteur de la colonne d’eau, A la surface considérée et v la vitesse de sédimentation.

PsedVA
PedmhA

(Seyfried et Ding, 1993), h = 3500 m, pgeq = 3 8/L et pedm = 1 8/L. Thyqr représente le temps

On note F¢y le facteur équivalent a Tcu- Nous avons utilisé [Culpygr = 0.03 mM
entre deux passages de fluides hydrothermaux a travers les rides. Il est estimé a partir du
temps de résidence du magnésium dans I'océan. En effet, dans 'océan actuel, la sortie du
magnésium par les sédiments est négligeable (Edmond et al., 1979 ; Elderfield et Schultz,
1996 ; Tipper et al., 2006). TMg @ été évalué a 16 Ma (Elderfield et Schultz, 1996). Le flux
hydrothermal étant supérieur d'un facteur deux a ’Archéen (Van Schmus, 1995), nous
avons utilisé un tyq, de 8 Ma.

Les concentrations obtenues sont répertoriées dans le tableau 6.3. Elles sont de I’ordre
de 40 2 110 pg/kg ou 0.6 a 1.8 umol/kg. Elles augmentent de 0.61 a 1.59 pmol/kg de GAS a
MP56, ce qui peut résulter d'un apport de cuivre par érosion continentale en s’approchant
du GOE. Le seuil de toxicité du cuivre pour les microorganismes actuels varie beaucoup,
entre 10 pg/kg pour certaines algues et 2 mg/kg pour des bactéries dénitrificatrices (Flem-
ming et Trevors, 1989). Or, les concentrations obtenues sont supérieures a celles que
peuvent supporter certaines especes actuelles. Le phosphore moyen par carotte diminue
avec les concentrations en cuivre océanique estimées (Fig. 6.12, 2= 0.54). D’autres carottes
et mesures seraient nécessaires pour confirmer cette corrélation, mais elle pourrait étre le

reflet de la productivité biologique pré- et syn-GOE affectée par la concentration en cuivre

de l'océan.

C Secti TCu Y C [Cu]sed [Cu]oc [Culoc  [P] moyen
arotte | Section | nry m/Ma FCu mol/kg  mol/kg  mg/kg ppm
GW | 6-10 | 022 1.24E+01 2.33E-03 6.39E-05 9.74E-07 6.18E-02
GW | 32-36 | 029 2.69E+01 6.68E-03 9.82E-05 1.74E-06 1.11E-01 *-70E+0l
GAS | 34-37 | 0.15 1.43E+01 1.83E-03 2.76E-05 6.13E-07 3.89E-02 4.10E+01
LO1 1-3 | 031 1.49E+01 3.96E-03 6.73E-05 1.43E-06 9.07E-02 1.32E+01
MP56 | 9-9c | 0.41 3.64E+00 1.28E-03 4.04E-05 1.59E-06 1.01E-01 2.76E+01

Table 6.3 — Caractéristiques de cinq réponses exponentielles de 3%°Cu des carottes d’Afrique du Sud
GAS-LO1-MP56 et d’Australie GW. 'Section’ fournit les deux points des extrémités de la réponse ;
Tcy est le temps de résidence du cuivre calculé dans cette étude ; v la vitesse de sédimentation ; Fcy
le facteur mentionné dans le texte ; [Culgeq la concentration moyenne en cuivre des échantillons
pris en compte pour évaluer le temps de résidence ; [Culoc la concentration en cuivre océanique
estimée, en mol/kg ou mg/kg; et [PImoy la concentration moyenne en phosphore dans la carotte
dont la concentration contemporaine en cuivre de ’eau de mer a été estimée.

Les temps de résidence obtenus sont néanmoins surprenants : ils sont supérieurs de
trois ordres de grandeur au temps de résidence du cuivre total actuel de 2000 ans (Takano
etal., 2014). Les concentrations estimées sont aussi de trois ordres de grandeur supérieures

aux actuelles (1 nM). Saito et al. (2003) estiment cette concentration a 10713 - 10712 mol/L.
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Figure 6.12 — Concentrations en phosphore enregistrées dans le sédiment en ppm, moyennées sur
chaque carotte, en fonction de la concentration de cuivre dans 'océan au moment du dép6t de la
carotte (en mg/L), calculée selon I'équation Eq.35

Afin d’obtenir une telle concentration avec notre modéle, le temps de résidence pré-GOE
devait étre bien inférieur au temps de mélange, de I'ordre d’'un tiers d’année. Pour obtenir
les concentrations actuelles de 0.6 a 1.8 nM avec ce modele, le temps de résidence du
cuivre serait entre 200 et 400 ans. Cette estimation se rapproche de celle de Takano et al.
(2014), a un ordre de grandeur pres. Mais les concentrations évaluées par Saito et al. (2003)
ne concernent que le cuivre libre et les complexe de sulfure. Or, les chloro-complexes sont
les spéciations majoritaires de Cu(l), et méme de Cu(Il) a ’Archéen. Ces phénomenes
augmenteraient considérablement ces estimations de concentrations. En outre, Saito et al.
(2003) expliquent méme que leur modele n’est pas en accord pour les eaux anoxiques
actuelles, ol1 des concentrations en cuivre de 'ordre de 0.5 a 4 nM sont retrouvées. Ils
énoncent que leurs constantes de solubilité utilisées étaient biaisées. Ajoutons qu’elles ne
prennent pas toutes en compte les chloro-complexes. De telles incertitudes peuvent jouer
sur les concentrations obtenues de plusieurs ordres de grandeur. Les temps de résidence
et concentrations du tableau 6.3 ne sont donc pas aberrantes.

Les valeurs des temps de résidence estimés par I’équation Eq.2 n’étant pas illogiques,
nous pouvons alors discuter des autres parametres sortant du modele : 3%°Cuyq et
599 Clteoo. Les 8%°Cuieeo de chaque carotte tendent vers des valeurs de -0.1 a 0.1 %o (Fig.
6.8). Les perturbations a I'origine des "e-foldings" pour t =0 ont, quant a elles, des valeurs
différentes : -0.8 et -0.4 %o pour GW, -0.1 %o pour GAS, -0.04 %o pour MP56 et +0.15 %o pour
LO1. Les réactions de complexation des différentes spéciations du Cu(I) ne fractionnent
que tres peu les isotopes du cuivre (Moynier et al., 2017), alors que les facteurs de fraction-
nement sont de I'ordre de +1 a +3 %o entre les espéces Cu(I) et Cu(Il). Dans les BIE le cuivre

précipite sous forme de chalcopyrite ou chalcocite, tous deux sous forme de Cu(l) (Pearce
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et al., 2006). Des réactions d’oxydation épisodiques du cuivre dans 'océan auraient pu
baisser le 3%°Cu du Cu(I) restant, ce qui a pu créer les perturbations négatives observées
dans le signal (865Cut:0 de GW, GAS et MP56 , Fig. 6.8). La perturbation positive de la
carotte LO1 suggere qu’elle est la conséquence d'une différence dans la valeur isotopique
des apports, comme le cuivre érodé nouvellement acheminé par les rivieres (5%°Cuq de
la carotte LO1, Fig. 6.8).

6.5 Dynamique du cycle du cuivre pré-GOE

Ce qui est remarquable dans I’évolution des temps de résidence du cuivre, c’est qu’ils
augmentent en se rapprochant du GOE (de 0.15 Ma a 0.41 Ma de GAS a MP56). Cette
variation pourrait caractériser un apport de plus en plus important du cuivre par érosion
continentale, notamment par les rivieres. Nous proposons que cette érosion résulte de
I’émergence croissante des continents et de I’augmentation de I'oxygéne atmosphérique
(Flament et al., 2008 ; Gumsley et al., 2017). Les rivieres acheminent du cuivre dans I'océan
avec un 5%°Cu d’une moyenne de 0.68 %o sur une fourchette de 0.02 a 1.45 %o (Vance et al.,
2008 ; Little et al., 2014). Cependant, un probléme persiste, a savoir la différence de 565 Cu
des entrées et des sorties de 'océan (Fig. 6.4). En effet, les sources actuelles de cuivre a
I'océan ont un 35°Cu moyen de +0.7 %y, et les sorties, de 0.3 %o (Vance et al., 2008 ; Little
et al., 2014), et de -0.15 a 0.05 %o en moyenne au Paléoprotérozoique (Fig. 6.7). Little et al.
(2014) proposent que la précipitation de sédiments dont les 3%°Cu sont plus faibles que
ceux des rivieres, équilibre le 3%°Cu de 'océan de 0.6 2 0.8 %q.

Toutefois, nous ne pouvons pas nous baser sur ce type d’hypothése car ce modele
n'atteint pas I’état stationnaire. Si tel était le cas, le 565Cu de I’eau de mer dériverait a I'infini
vers des valeurs de plus en plus élevées. Little et al. (2017) ont alors proposé la présence
d’'une source appauvrie en cuivre lourd, mais n'en définissent pas précisément la nature.
Nous suggérons ici que cette source de cuivre léger provienne des fluides hydrothermaux.
11 se produirait une diminution du 3%°Cu dans le systeme hydrothermal, comme pour le
soufre actuel. En effet, de I'’eau de mer avec un 53*S de 20 % s'infiltre dans les systemes
hydrothermaux (Ohmoto, 1978 ; Nielsen, 1979 ; Arnold et Sheppard, 1981). Le fluide qui
en ressort apporte du soufre plus léger a 'océan, de 534S de 0.2 2 +8.8 %o (Arnold et
Sheppard, 1981 ; Peters et al., 2010). Si les isotopes du cuivre sont fractionnés entre ces
deux flux, le cuivre sortant du systeme hydrothermal pourrait étre plus léger. Cette source
de cuivre léger équilibrerait les entrées et les sorties de cuivre de I'océan en 3%°Cu. Le
cuivre hydrothermal montre actuellement des variations entre -0.5 et +1 %o, ce qui est en
accord avec notre postulat (Zhu et al., 2000). Les chalcopyrites des sites hydrothermaux
actuels actifs et chauds ont un 3%°Cu de I'ordre de 0.76 %o (+0.3 a +1.1 %), alors que celles
des sites inactifs ou froids ont un 5°Cu de I'ordre de -0.37 %o ( -0.24 a -0.45 %) (Zhu et al.,

2000). Selon leurs proportions dans 'océan, ces précipités peuvent avoir en moyenne des
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8%5Cu de 0 %o, ce qui est cohérent avec notre hypothese. En effet, les 35°Cu des précipités
dans les cheminées peuvent étre tres proches de ceux du fluide. C’est ce qui est observé
pour les sulfures. Les fluides hydrothermaux sortant des cheminées ont une composition
isotopique similaire (534S de 0.2 & +8.8 %) aux minéraux qui précipitent proches de cette
source (534S de 2.4 2 +7.2 %).

Une des conséquences serait la stabilité du 5°°Cu global de 'océan. C’est ce que 'on
observe en moyenne dans la succession GAS-LO1-MP56 du Transvaal (Fig. 6.7). Les dimi-
nutions des moyennes de 35°Cu des carottes du Transvaal (Fig. 6.7) sont non significatives.
Cependant, ces données pourraient étre complétées par des mesures sur d’autres carottes
de BIE plus jeunes que MP56 et plus vielles que GAS. Cette diminution serait alors co-
hérente avec I’étude de Chi Fru et al. (2016). Les 35°Cu des black shales augmentent de
2.66 Ga a 2.15 Ga, et ceux des BIF devraient diminuer de maniére opposée. Cependant,
une limite concernant la puissance statistique de cette étude peut étre relevée. En effet, les
boites a moustaches créées sont obtenues par un trop petit nombre de mesures (Chi Fru
etal., 2016).

En parallele, nous n'observons aucune corrélation entre le 565Cu des échantillons et
d’autres variables. Néanmoins, en ce qui concerne les teneurs en cuivre, le coefficient de
corrélation avec le titane pour GW est de 0.73, alors qu’il est de 0.16, 0.23, 0.17 respective-
ment pour GAS, LO1 et MP56. La corrélation entre le cuivre et le scandium est meilleure
pour LO1 et MP56 que dans les autres carottes, avec un coefficient de 0.43 et 0.5. La corréla-
tion avec le vanadium est meilleure pour les carottes d’Afrique du Sud (respectivement 0.6,
0.44, 0.54 pour GAS, LO1 et MP56) que pour celle d’Australie (0.23). Chaque carotte a donc
au moins un élément détritique qui correle avec le cuivre avec un coefficient supérieur
a 0.5 (Fig. 6.13). Il est alors fort probable que de trés faibles quantités de cuivre soient
détritiques, et que les variations isotopiques observées soient dues a des variations de
sources, apportant du cuivre oxydé de forme (II). Qui plus est, dans la succession GAS-
LO1-MP56, on note une augmentation moyenne significative du titane (extension du test
de Welch, p-value < 0.001) et du scandium (extension du test de Welch, p-value < 0.001).
Bien que le cuivre puisse avoir une origine détritique, il n’en reste pas moins trés peu
abondant et le caractére authigene de la précipitation des BIF de cette étude n’est pas
remis en question. Laugmentation des concentrations en cuivre océanique pourraient
donc étre la conséquence de I’émergence des continents et de 'augmentation de I'érosion
continentale. Une corrélation entre le cuivre et le soufre est aussi observée pour les carottes
GW, GAS et LO1 (coefficients de 0.75, 0.44, 0.69), mais pas pour MP56 (coefficient de 0.01).
Ces relations soutiennent la précipitation du cuivre sous la forme de CuFeS; dans les BIF
(Appel, 1979) (Fig. 6.13). La carotte MP56 ne montre pas cette corrélation car le soufre
est corrélé fortement avec un élément majeur, le manganeése, ce qui éclipse la potentielle
corrélation avec le soufre. La constante de complexation du Cu(I) avec le phosphore étant

tres élevée (pK = 26.7, Charlot (1983)), I'arrivée de phosphore continental au GOE a pu
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provoquer la précipitation importante du réservoir de Cu(I) de 'océan pré-GOE.
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Figure 6.13 — Corrélation entre la teneur en cuivre et les teneurs en titane, vanadium, scandium et
soufre, en ppm. Les couleurs permettent d’identifier les échantillons de chaque carotte.

Nous pouvons, par ailleurs, discuter de |'origine de la différence des signaux isotopiques

moyens du cuivre entre I’Australie et I’Afrique du Sud (Fig. 6.7). Les valeurs de GAS plus

basses peuvent avoir différentes causes : (i) une source de cuivre isotopiquement plus

légere, (ii) une modification des flux des différentes sources, (iii) un fractionnement plus

important du cuivre lors de la précipitation, (vi) un fractionnement biologique, etc. Les

échantillons d’Australie sont les plus riches en phosphore, d’ou un potentiel lien avec la

biologie, bien que leurs abondances en phosphore restent faibles. En outre, les teneurs

moyennes en cuivre des BIF du Transvaal (3.5 ppm) sont inférieures a celles d' Hamersley

(5.3 ppm) de maniere significative (extension du test de Welch, p-value = 0.01). Cette

observation soutient I'hypothese d'un apport plus important de cuivre en Australie.

Conclusions

Les modeles de spéciation du cuivre ont montré que I’espece majoritaire du cuivre dans

I'océan pré-GOE est CuClg‘. A proximité des sites hydrothermaux, on pouvait aussi re-

trouver CuHS,,. L'étude des formations ferriferes litées paléoprotérozoiques, du Transvaal
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et d’Hamerlsey, a montré que les isotopes du cuivre sont des outils intéressants pour la
connaissance des cycles biogéochimiques du cuivre passés. Les variations temporelles du
5%°Cu ont permis de remonter aux temps de résidence du cuivre pré-GOE et, de surcroit,
aux concentrations océaniques contemporaines a la formation des BIE Nous avons obtenu
des temps de résidence de I'ordre de la centaine de milliers d’années, et des concentrations
de I'ordre du micromolaire. Ces parametres biogéochimiques augmentent de la carotte
la plus ancienne a la plus récente. Au Paléorprotérozoique, la source principale de cuivre
était 'hydrothermalisme. L'augmentation observée pourrait étre liée a I'arrivée du GOE
favorisant I’érosion continentale du cuivre. Obtenir des mesures sur d’autres carottes des
mémes bassins, plus anciennes ou plus récentes que celles étudiées, permettrait de valider
ces hypotheses. De plus, elles aideraient a mieux contraindre 1'origine des variations de

fractionnements observées.
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Ces travaux de these avaient pour objectifs d’explorer la chimie de I’'océan avant I'oxygé-
nation de I’atmosphere. La procédure analytique a été d’obtenir des séries temporelles des
teneurs en éléments majeurs, mineurs et traces, ainsi que des compositions isotopiques
en fer, cuivre, et soufre sur des carottes de sédiments autigenes pré-datant de peu le Grand

Evénement Oxydant.

La premiere étape consistait a trouver ces échantillons, en ciblant des sédiments chi-
miques pré-GOE des cratons précambriens, les formations ferriferes litées (BIF). J’ai alors
participé a deux missions de terrain dans le but d’échantillonner des BIF de cet age, une
en Afrique du Sud dans le Transvaal, et 'autre au nord-ouest du Canada a Nuvuuagittuq.
D’autres échantillons nous ont été envoyés de la province d'Hamerlsey, en Australie. Seuls
les échantillons provenant des carottes du Transvaal et d’' Hamersley ont été analysés dans
cette étude. Deux stratégies d’échantillonnage ont ensuite été mises en ceuvre : 156 échan-
tillons ont été produits a une échelle métrique et 80 a une échelle centimétrique. Ils ont
par la suite tous été broyés, puis dissous.

Le seconde étape ciblait le développement d’'un procédé de préparation chimique
couplée a partir d'une seule dissolution d’échantillon, dans le but de pouvoir mesurer les
éléments majeurs, mineurs et traces, ainsi que les compositions isotopiques de fer, cuivre,
et soufre. Ce développement analytique a été accompli avec succes, sauf pour I'obtention
des compositions isotopiques de soufre. Cet échec a donné lieu a la réalisation de nom-
breux essais analytiques dans le but de développer une méthode d’analyse de composition
isotopique de soufre au MC-ICPMS pour des échantillons comme les BIE Ces expériences
n'ont cependant pas abouti. Une fois les préparations chimiques effectuées, toutes les
mesures des teneurs élémentaires et de compositions isotopiques ont été obtenues par
ICPMS et MC-ICPMS respectivement.

Toutefois, les résultats a I’échelle centimétrique ne sont pas tres fructueux. En effet,
les dispersions des compositions isotopiques de fer au sein des quarts de carotte sont
faibles, et leurs moyennes se superposent aux données de 1'échelle métrique correspon-
dante. De méme, les patterns de terres rares des échantillons a I’échelle centimétrique se
superposent a celui de I’échelle métrique correspondante. Par ailleurs, ces échantillons
étant contaminés en cuivre par les forets diamantés, aucune composition isotopique de
cuivre n’a pu étre obtenue a cette échelle. En conséquence, nous nous sommes attachés a

discuter les résultats issus de I’échelle métrique.

Un des résultats marquants de ce travail réside dans certaines compositions élémen-
taires. En effet, nous avons déterminé de faibles teneurs en éléments détritiques, comme le
titane, le scandium, I'’aluminium, le phosphore et le vanadium. Cela confirme le caractere

autigene des dépots sédimentaires étudiés. Par ailleurs, les compositions en éléments
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majeurs et mineurs sont similaires a I’échelle métrique pour les BIFE, attestant d'une bonne
homogénéisation de la minéralogie des BIF a cette échelle. On observe, bien évidemment,
des différences en teneurs des éléments majeurs pour les différentes lithologies (héma-
tite lutite et gisement de manganeése). Les spectres de terres rares représentent bien des
signatures de ’environnement de dépot des BIF et sont indépendants de la minéralogie
(il n'y a pas de différence entre les spectres de terres rares de lithologies différentes). Ces
spectres sont typiques d'un mélange de patterns d’eau de mer et de fluides hydrothermaux
pour les carottes LO1, GAS et GW, mais seulement du pattern de I'’eau de mer pour la
carotte MP56. Par ailleurs, les seules anomalies négatives en cérium observées sont sur la
carotte MP56. Ces deux phénomeénes soutiennent I’hypothese d’'un enregistrement des
prémices du GOE dans la carotte MP56. Par ailleurs, la diminution des anomalies positives
en europium avec le temps marque un amoindrissement de 'impact hydrothermal sur
I’eau de mer ou un éloignement a une source hydrothermale. Qui plus est, la corrélation
entre la somme des terres rares et le phosphore soutient I'hypothése de leur intégration
dans les réseaux des apatites autigénes lors de la diagenese, tout en gardant des spectres
typiques de I'environnement de dépot. Les corrélations entre les terres rares d'un coté, et
le titane et le scandium de 'autre, attestent par la suite d'une origine commune de ces

éléments et des terres rares.

Létude des fractionnements isotopiques du fer a permis d’avoir des connaissances
quantitatives sur les parametres physiques qui régissent le cycle biogéochimique du fer
océanique pré-GOE. Le modele de cette étude a montré qu'il était possible de précipiter la
magnétite en oxydant le fer soit par réduction d’oxyde de manganese, soit par réduction
des ions carbonatés. La précipitation de ces oxydes est favorisée par un pH élevé, induit
par une alcalinité élevée issue de I’érosion du peu de relief volcanique subaérien. Cette
étude a aussi permis de remonter aux concentrations en fer de 'océan archéen, de I'ordre

de la dizaine de mmol/kg.

Les variations des fractionnements isotopiques du cuivre sont moins importantes. Des
temps de résidence, obtenus de maniere similaire a ceux du fer, ont permis de remonter
a des concentrations en cuivre de I’ordre du umol/kg. Ces concentrations sont bien su-
périeures a celles attendues d’apreés la littérature, mais restent probables. Toutefois, on
note une tendance a I’augmentation de cette concentration plus on se rapproche du GOE,
liée a I'arrivée de cuivre par érosion continentale. Par ailleurs, bien qu'il y ait tres peu
de variations de fractionnement isotopique du cuivre, la différence significative entre les
5%9Cu d’Australie et d’Afrique du Sud laisse penser que le cuivre océanique montre des
variations locales de composition isotopique. Il faudrait d’autres données sur des carottes

d’Australie pour vérifier ce postulat.
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Ces trois axes d’étude, concernant (i) les concentrations élémentaires, (ii) les compo-
sitions isotopiques du fer et (iii) les compositions isotopiques du cuivre, ont apporté des
résultats complémentaires quant a la chimie de I'océan pré-GOE. Un des premiers points
transversaux, qui recoupe les différents axes, concerne la sédimentation océanique pré-
GOE pouvant étre soumise au mouvement des plaques. Comme déja mentionné ci-dessus,
I'appauvrissement en anomalies positives en europium au cours du temps montrerait
soit un amoindrissement de I'impact hydrothermal sur I'eau de mer, soit un éloignement
a une source hydrothermale. Aujourd’hui, le mouvement des plaques est de 'ordre de
un a dix centimetres par an. En I'espace de 70 millions d’années, fourchette d’age sépa-
rant les carottes GAS de MP56, cela entraine des distances parcourues de ’ordre de 700
a 7000 km. Les différences de compositions isotopiques de fer et de cuivre observées
entre ces carottes pourraient aussi étre liées a ces changements environnementaux. Par
ailleurs, la tectonique horizontale existant certainement au Protérozoique inférieur, I'ex-
pansion océanique a aussi pu étre une des causes du mouvement relatif des plaques et
d’un éloignement aux sources hydrothermales. La vitesse moyenne de cette expansion

est de 'ordre de 3.5 cm/an, menant aux mémes ordres de grandeur de distance pour 70 Ma.

Un second aspect qui recoupe I'étude de toutes les données de cette thése est I'évolu-
tion des concentrations en fer et cuivre en fonction de I'environnement redox, étudié grace
aux anomalies en terres rares. Des carottes les plus agées aux plus récentes (GW-GAS, LO1,
MP56), les informations tirées de I'étude des terres rares traduisent des environnements
principalement réduits. Seuls quelques évenements témoignant d’'un environnement
oxydant sont retrouvés dans la carotte MP56. Au cours de cette succession, les concen-
trations océaniques en fer et cuivre augmentent (de 2 a 7 umol/kg pour le cuivre, et de
6 a 35 mmol/kg pour le fer). Cela peut étre la conséquence de I'émergence progressive
des continents et de I'arrivée graduelle de ces éléments par érosion continentale, par les
rivieres ou les poussieres atmosphériques, provoquée par 'augmentation de I’oxygéne
atmosphérique. Cette interprétation est confirmée par I’augmentation significative des
teneurs en titane et scandium dans la succession GAS-LO1-MP56. Cette augmentation
marque un apport continental, bien que trés faible, de plus en plus important. L'océan
profond n’étant certainement pas encore équilibré avec I'oxygene atmosphérique, ces ions
restent solubles une fois dans I’eau de mer, libres ou en complexes, d’ot1 'augmentation

de leurs concentrations.

Le troisieme aspect a relever, concerne I'impact de la biologie sur les sédiments étudiés,
et inversement. Les teneurs en phosphore retrouvées dans les BIF de cette étude sont
faibles, inférieures a 208 ppm (le phosphore dans les sédiments, ou la productivité biolo-
gique est importante, est de ’'ordre du mg/g). Quand le phosphore sédimentaire moyen

des carottes étudiées diminue avec le temps, les concentrations océaniques en fer et cuivre
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calculées augmentent. La vie, potentiellement présente a cette époque, aurait alors pu étre

impactée par la toxicité du cuivre ou du fer.

Pour conclure, ces travaux ont permis de discuter de la mise en place et la formation de
BIFE, ainsi que de leurs environnements de dépot pré-GOE, notamment des caractéristiques

des cycles biogéochimiques du fer et du cuivre.

Perspectives

Les perspectives les plus directes de ces travaux de thése sont dans 'acquisition de nou-
velles données en vue de confirmer et d’étoffer nos conclusions. Dans un premier temps,
les signaux temporels des fractionnements isotopiques du cuivre peuvent étre raffinés avec
de nouvelles données interstitielles entre les échantillons existants des carottes étudiées.
Ces nouvelles données nous permettraient de consolider nos connaissances sur les temps
de résidence qui dérivent de ces signaux, et, de fait, de renforcer nos conclusions sur les
concentrations océaniques pré-GOE en cuivre qui en découlent. Dans un second temps, il
serait nécessaire d’obtenir les concentrations en phosphore manquantes de cette étude.
En effet, certains échantillons ayant des teneurs en phosphore tres faibles, leurs mesures
ont été en deca de la limite des outils de mesure. Il faudrait dissoudre plus de matériel afin
d’étre au dessus de cette limite. Ces mesures en phosphore confirmeraient le postulat du
peu de matériel biologique de I'’environnement de dépot de ces échantillons, ainsi que la
séquestration des terres rares dans I’apatite. Par ailleurs, nous avons étudié quatre carottes,
trois d’Afrique du Sud et une seule d’Australie. Afin de savoir si les évolutions temporelles
observées en Afrique du Sud ont des tendances similaires en Australie, il serait intéressant
de poursuivre cette étude sur d’autres carottes australiennes, plus jeunes que GW, mais
toujours pré-GOE pour échantillonner la méme gamme de temps. Ensuite, nous pour-
rions aussi nous étendre a d’autres localités. Cela permettrait de vérifier si les variations
temporelles des isotopes du cuivre et du fer, a cette époque en d’autres lieux, menent a
des concentrations identiques de ces éléments dans I'océan. Des terrains de formations
ferriferes litées de cet age peuvent se trouver dans la province "Lake Superior" au Canada,

mais aussi "Minas Gérais" au Brésil.

Le développement de la méthode isotopique de soufre par MC-ICPMS serait un atout
trés important pour I’étude des conditions chimiques de I’océan pré-GOE. En effet, rai-
sonner sur les temps de résidence du soufre ainsi que sa spéciation nous donnerait des
informations sur les quantités et sur les formes de soufre de cet océan. De fait, nous pour-
rions discuter de leur disponibilité pour les especes biologiques et du développement de
ces especes. En paralléle de ’analyse des variations d’isotopes stables, il serait aussi inté-

ressant d’observer le fractionnement indépendant de la masse du soufre, qui pourrait nous
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donner des indications sur I’état d’oxydation de I'atmosphere contemporaine aux dépots.
D’autres techniques existent pour obtenir les isotopes du soufre (SFg, SO2, microsonde...).
Cependant, aucune ne permet a la fois d’obtenir le MIF du soufre et de mesurer les rap-
ports isotopiques de soufre de maniere rapide. Une méthode sur MC-ICPMS résoudrait ces
problémes. Elle existe déja pour les échantillons biologiques. Cependant, I'isolement du
soufre en solution a partir d’échantillons de type BIE avec un rendement obligatoirement

supérieur a 95 %, pose probleme.

Ces travaux peuvent avoir une importance dans I’étude de I’évolution de la vie pré-
sente a cette époque. En effet, des changements drastiques de concentrations en éléments
nécessaires pour le fonctionnement de la vie pourraient avoir eu un impact sur I'évolution
de cette derniére. En outre, il s’agit d'une période d’évolution majeure dans 'histoire de
la vie, ot les eucaryotes seraient apparus. Bien que les moments précis de I'apparition
des eucaryotes soient encore débattus, connaitre les changements du milieu de vie des

espéces participe a une meilleure compréhension de leur évolution.

Imagination is more important than knowledge. Albert Einstein.
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ANNEXE A

Isotopes et fractionnements isotopiques naturels

A.1 Isotopes du fer, cuivre et soufre

Les atomes, composés d'un noyau entouré d'un nuage d’électrons, sont notés %X pour
les éléments X de masse atomique A (somme des neutrons N et protons Z du noyau). Le
nombre d’électrons est identique a celui des protons, et ce nuage confere aux éléments
leurs propriétés chimiques, c’est a dire leurs réactivité.

Les éléments chimiques ne se distinguent que par leur nombre de protons. Par exemple,
quel que soit le nombre de neutrons, I'oxygene présente huit protons, alors que le carbone
n'en a que six. En revanche, un méme élément peut voir varier son nombre de neutrons.
Ce sont des isotopes : ils ont le méme nombre de protons, le méme nombre d’électrons,
et donc les mémes propriétés chimiques, mais des masses différentes. Par exemple, les
carbones 12 et 13 ont six protons chacun mais respectivement six et sept neutrons, d’ot1 leur
différence de masses : ils seront respectivement appelés "isotope léger" et "isotope lourd"
(Fig. A.1). Leurs propriétés physico-chimiques restent semblables malgré des différences
subtiles sur leurs diffusivité, densité, volatilité etc.

Les isotopes stables n'ont pas de radioactivité décelable, contrairement aux isotopes
radioactifs. Cette these cible I'étude des isotopes stables du soufre, du fer et du cuivre.

Leurs caractéristiques atomiques sont représentées sur la figure A.2.

- Le soufre a quatre isotopes stables, dont les masses exactes dans I'ordre croissant
sont les suivantes : 31.97207100, 32.97145876, 33.96786690, 35.96708076 u (Wang
etal., 2017). "u" est 'unité de masse atomique unifiée, et vaut 1/(Np x 103) avec Na

le nombre d’Avogadro. Par souci de clarté, ces masses sont appelées 32, 33, 34 et 36.
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WE SAY THAT THERE IS A

'3CARBON HAS ONE
MORE NEUTRON THAN
12CARBON IN ITS NUCLEUS.

FIGURE A.1 - Différence de masse entre les isotopes "lourd" et "léger" du carbone (figure de Fry
(2006)).

- Lefer aaussi quatre isotopes stables. Leurs masses exactes sont 53.9396105, 55.9349375,
56.9353940 et 57.9332756 u (Wang et al., 2017), appelées masses 54, 56, 57 et 58.

- Le cuivre n’a que deux isotopes stables, de 62.9295975 et 64.9277895 u (Wang et al.,

2017). Ces masses sont nommeées 63 et 65.
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FIGURE A.2 - Caractéristiques de différents isotopes du soufre, fer et cuivre.

Ces isotopes stables ont des abondances naturelles qui ne varient pas a I’échelle du
globe terrestre. Un des isotopes est généralement majoritaire, bien plus abondant que
les autres. Pour le soufre, le 32 abonde avec plus de 94 % alors que le 36 ne représente
seulement 0.02 %. Le cuivre 63 est majoritaire (69 %), tout comme le fer 56 (91 %) (Berglund

et Wieser, 2011). La figure A.3 symbolise les abondances des isotopes de ces trois éléments.
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FIGURE A.3 — Abondances en % molaire des différents isotopes du soufre, cuivre et fer. Abondances
d’apres Berglund et Wieser (2011).

A.2 Fractionnements isotopiques dépendants - indépendants

de la masse et notation 0

La séparation des éléments chimiques au cours des processus géologiques et chimiques
est appelée fractionnement. Le mécanisme de fractionnement élémentaire le plus efficace
est la séparation de phases. Par exemple, lors de la différentiation noyau-manteau, les
éléments sidérophiles, a forte affinité pour le fer (Ni, Co, Fe, W...), se sont concentrés dans
le noyau, alors que les lithophiles, a forte affinité pour la silice (Na, Mg, Hf, Al...), se sont
concentrés dans le manteau. Fusion partielle, cristallisation fractionnée, métasomatisme
et d’autres mécanismes peuvent aussi provoquer des fractionnements élémentaires.

Par ailleurs, les isotopes ne se comportent pas de maniere identique en fonction de
certains processus physico-chimiques, ce qui entraine des variations d’abondances isoto-
piques, appelées fractionnements isotopiques. Ces fractionnements peuvent dépendre de
la masse de 'isotope ou non, nommés respectivement fractionnements dépendants de la
masse (MDF pour "Mass Dependant Fractionation") ou fractionnements indépendants de
la masse (MIF pour "Mass Independant Fractionation"). Deux phénomenes séparent les

isotopes de maniere dépendante de la masse :

* Les fractionnements thermodynamiques produits par des échanges d’isotopes lors

de réactions a I'équilibre thermodynamique.
* Les fractionnements cinétiques produits par des échanges d’isotopes lors de réac-

tions unidirectionnelles hors équilibre.

A.2.1 Terminologies et notations

Pour estimer I'amplitude d'un fractionnement entre un isotope i et un isotope j d'un

élément X, les notations o et d sont utilisées. o est affecté au facteur de fractionnement

I



ANNEXEA. ISOTOPES ET FRACTIONNEMENTS ISOTOPIQUES NATURELS

entre les réactifs A et B, ou phasesAetB :

(XIX)a _Ra

— = (Eqg. A-1)
(X/X)5  Rg q

OAB =JA-B =
IX etJX expriment 'abondance des isotopes i et j de I'élément X, respectivement dans les
composés (ou les phases) A et B. Par convention, les isotopes légers j sont généralement
au dénominateur, et les isotopes lourds i au numérateur. o estime les variations entre
le rapport isotopique pour un composé (ou une phase) A, et un standard de référence
(std). Ce standard est un matériau utilisé par la communauté scientifique de composition

isotopique connue.  est exprimé en %o de la maniére suivante :

(X/IX)p
(X/1X)geq

3%y = 1] x 1000 (Eq. A-2)

Cette expression permet de refléter la déviation du rapport isotopique d'un échantillon
par rapport au matériau de référence, et de 'amplifier par 1000 pour déceler les variations
infimes retrouvées dans la nature. Par exemple, 3°Fe et 5°7Fe correspondent aux rapports
des abondances des isotopes 56, respectivement 57, du fer, par rapport a 'isotope 54
dans les échantillons. De méme, la déviation d'un échantillon par rapport au standard du
rapport des masses 33 et 32 du soufre est notée 533s, et celles des masses 65 et 63 du cuivre,
notée 35°Cu. Les standards de référence, utilisés pour les isotopes du fer, du cuivre et du
soufre, sont décrits en partie "Matériels et méthodes".

Le fractionnement entre deux phases ou composés A et B, noté Apg, peut se définir
par le facteur de fractionnement oxp et les 0 respectifs affectés a ces phases, de manieére

suivante :
AlXyp = 57X, —8'Xg ~ 10001n(0ap) ~ 1000(0a5—1) (Eq. A-3)

Par convention, on parle de compositions isotopiques "lourdes" pour qualifier des
valeurs "enrichies en isotopes lourds i" par rapport a une autre composition. De maniere
similaire, une composition isotopique "légere" qualifie des valeurs "enrichies en isotopes
légers" par rapport a une autre composition. Si la comparaison se fait au standard de
référence, alors un 0 dit "positif", "élevé" ou "enrichi", signifie que le composé étudié est
enrichi en isotopes lourds par rapport au matériau de référence. De méme, on parle de 6
"négatif", "faible" ou "appauvri", sile composé étudié est appauvri en isotopes lourds par

rapport au matériau de référence.
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A.2.2 Les fractionnements dépendants de la masse

Les mécanismes a |'origine des fractionnements isotopiques dépendants de la masse sont
reliés aux modes de conservation de I'énergie du systeme chimique. La stabilité d'un
systeme n’est atteinte que lorsque son énergie interne est minimale. Elle est la somme des

quatre types d’énergie suivantes :

Lénergie transitionnelle, dépendante de la masse et de la vitesse de déplacement

d’'un atome.
- L'énergie rotationnelle , dépendante de la vitesse angulaire et de 'inertie d'un atome.

- L'énergie vibrationnelle, créée par les forces d’attraction et de répulsion qui jouent

sur les atomes.

- L'énergie électronique, créée par le changement de niveaux des électrons entre les
orbitales électroniques. Ces transitions sont d’'une durée trés courte et sont donc

d’une faible importance dans les fractionnements isotopiques.

Les fractionnements des isotopes stables sont une conséquence des effets quantiques
sur les fluctuations des liaisons atomiques (Lindemann et Aston, 1919 ; Urey, 1947 ; Valley
et Cole, 2001 ; Markland et Berne, 2012). La mécanique quantique étudie les phénomenes
physiques a I’échelle atomique en utilisant des unités de quanta, des quantités fixes et
discretes, qui caractérisent 'espace entre des niveaux d’énergie successifs. Lénergie de
liaison entre deux atomes (O et H) en fonction de leur distance interatomique, est repré-
sentée par la courbe continue sur la figure A.4. Ce potentiel de liaison est nul quand les
atomes sont totalement séparés. Les niveaux quantiques de cette énergie sont représentés
par les trais pointillés et continus pour les liaison O-H et O-D respectivement.

Les fractionnements dépendants de la masse résultent du principe d’incertitude d'Hei-
senberg, qui stipule qu’il n’est pas possible de connaitre simultanément deux propriétés
physiques d’'une méme particule, comme la position et la quantité de mouvement. La
distance de séparation entre deux atomes liés (par exemple O et H dans OH), ne peut donc
pas étre celle du minimum d’énergie potentielle (Fig. A.4) car la position et la vitesse sont
connues (Albarede, 2014). Si cette distance correspondait a celle du minimum d’énergie
de liaison, il n’y aurait pas de fractionnements isotopiques. Ce sont les différences en
énergie du point-zéro (élévation de I'état fondamental au-dessus du minimum d’énergie)
entre les différentes molécules qui sont responsables de tous les effets de fractionnements
dépendants de la masse.

Les quanta de I'énergie transitionnelle sont inférieurs a ceux de I"énergie rotationnelle,
qui sont bien plus petits que ceux de I’énergie vibrationnelle, eux méme inférieurs a ceux
de I'énergie électronique (Albaréde, 2003). L'énergie thermique kT d’'une molécule isolée

(avec k, la constante de Bolztman, et T, la température) remplit I'équivalent de trés grandes
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Energy

Zero-point
energy

Nuclei separation

FIGURE A.4 - Diagramme des niveaux d’énergie de liaison pour la molécule de di-hydrogene.
Lisotope D est plus lourd que le H (figure de Albaréde (2003)).

quantités de quanta d’énergie transitionnelle et rotationnelle, pouvant alors s’apparenter
a des niveaux continus ne relevant plus de la mécanique quantique. Ces deux énergies
ne peuvent donc pas produire de fractionnements. Toutefois, cette énergie thermique ne
correspond qu’a un petit nombre de niveaux quantiques d’énergie vibrationnelle, donc
discrets, alors a I'origine des fractionnement isotopiques a I’équilibre. Ils sont dépendants
de la masse car la fréquence de vibration f, créée par I'énergie vibrationnelle, est propor-

tionnelle a I'inverse de la racine de la masse de I’atome (f o m1/ 2.

Lamplitude des fractionnements augmente avec la différence de masse entre deux
isotopes. Par exemple, 3°7Fe varie d'une amplitude x 3/2 par rapport au 5°Fe, car la
différence de masse entre °’Fe et **Fe est 3/2 fois plus grande que celle entre “Fe et
S4Fe. Les valeurs de 3°°Fe en fonction de 3°Fe se répartissent sur une droite de pente ~
2/3, appelée droite de fractionnement dépendant de la masse. Ces droites montrent une
relation affine entre deux 6 d’isotopes différents d'un méme élément. Des approximations
linéaires de cette relation ont été décrites, et engendrent des pentes légerement différentes.
Les trois principales sont la loi exponentielle, 1a loi de puissance et la loi linéaire (Habfast,
1998 ; Maréchal et al., 1999 ; Albarede et Beard, 2004). On note R! le rapport "réel" ou "vrai"
entre les masses M; et My des isotopes i et k d'un élément X, r' ce méme rapport mesuré,
Am=M;-M, et Bl pour BIX.

Laloilinéaire prend le développement limité de o = r/R en Am, avec h = o’ le coefficient
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de fractionnement, ce qui donne a I’ordre 2

a(Am) = a(0) +hAm +O[(Am)?] (Eq. A-4)
soit, avec o(0) =1
a~1+hAm (Eq. A-5)
d’ ol
o—-1 (/R)-1
h= m = Am (Eq A-6)

On peut écrire pour les isotopes i et j

. (W/R)-1  (!/R)-1
M;-My M; -Mj

(Eq. A-7)

M;-M; _ (@l/R)-1 &
Mj_Mk - (rj/Rj)_l )

(Eq. A-8)
Pour i =% Fe, j =57 Fe et k =% Fe, on obtient 5°6/5°7 = 0.666.

La loi de puissance prend le développement limité de Ina =3 en Am al’ordre 2, avec

u=['le coefficient de fractionnement :
B(Am) =B(0) +uAm +O[(Am)?] (Eq. A-9)
soit, avec 3(0) =In«(0) =0
Inot ~ uAm (Eq. A-10)
et
Ina ~ In(r/R)

~— = Eqg. A-11
“ Am Am (Eq )

Ce qui donne pour les isotopesietj :

M;-My _In(/R) @l/R)-1 3
Mj-My  In@/R) @/R)-1 3

(Eq. A-12)

On obtient la méme formule que pour la loi linéaire.
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La loi exponentielle prend le développement limité de Ina =3 a 'ordre 2, mais cette

fois-ci en A(Inm), avec A(Inm) =In(M;/My), f= B’ le coefficient de fractionnement :

ﬁ(A(ln m)) = @(0) +fA(nm) + O[(A(lnm))z] (Eq. A-13)
soit
Ina
Ina=1f A(l f=——— Eq. A-14
no (Inm) & Ao (Eq )
pour les isotopes i et j on obtient :
In(!/R)  In(@/R) (Eq. A-15)
InMi—InMK  InM—In MK 4
soit
InMi-InMK In@i/RY)  @d/RH-1 B
= ~ = (Eq. A-16)

InMi-InMX  In@/R) @/R)-1 o

Pour i =°6 Fe, j =57 Fe et k=% Fe, on obtient 5°6/5°7 = 0.672.

Fractionnement thermodynamique

Les fractionnements thermodynamiques sont produits par des échanges d’isotopes lors de
réactions a I’équilibre. IIs sont indépendants de toutes voies réactionnelles impliquées.

Plus I’énergie de liaison augmente, plus la fréquence de vibration est élevée, soit, plus
I'isotope est 1éger (Fig. A.4). Al'équilibre thermodynamique, plus les liaisons sont rigides,
plus les fréquences de vibrations sont basses, plus elles ont tendance a concentrer les
isotopes lourds pour minimiser I’énergie du systéme (Bigeleisen et Mayer, 1947 ; Urey,
1947 ; Schauble, 2004 ; White, 2015). Les liaisons rigides sont généralement les plus fortes
et courtes et sont retrouvées au niveau des liaisons covalentes, autour des éléments ayant
une coordinence faible, dans des contextes ou les éléments sont oxydés, etc.

Plusieurs parameétres controlent ’ampleur de ces fractionnements thermodynamiques :

* o décroit en fonction de la température du systéme, selon 1/T? (Bigeleisen et Mayer,
1947 ; Schauble, 2004). Plus les températures sont froides, plus le fractionnement est
faible.

e g augmente avec la différence de masse relative Am/ m?2 (Bigeleisen et Mayer, 1947 ;
Schauble, 2004). Ainsi, pour 526Fe et 3%°Cu dont les différences de masse entre les
isotopes sont identiques (56-54 = 65-63), 3%°Cu aura des variations d’amplitude plus

faibles que 5°Fe, de masse moyenne inférieure.
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Fractionnement cinétique

Les fractionnements cinétiques sont associés a des processus unidirectionnels ou in-
complets d’échange d’isotopes, comme les réactions de diffusion, d’évaporation ou de
dissociation (Schauble, 2004 ; Eiler et al., 2014). Ils sont conservés seulement si le produit
de la réaction est séparé des réactifs. L'énergie de liaison impliquant des isotopes légers
étant plus haute dans I'échelle des énergies (Fig. A.4), la liaison associée est donc plus
facile a casser. Les isotopes les plus légers vont alors réagir plus rapidement que les lourds
(Fig. A.5). L'énergie cinétique E. d'une molécule est dépendante de sa masse m et de sa

vitesse vselon E¢ = %mvz.

transient
state
>
5
IS al §
ol ©
= W W
KS] | <
IS
2
o —
Q.
reactants

products

reaction path

FIGURE A.5 - "The kinetic isotope effect” : casser la liaison pour une réaction demande moins
d’énergie pour OH que pour OD (figure de Albarede (2003)).

Les fractionnements cinétiques s’operent selon les processus suivants :

 Diffusion. Les différences de masses m entre deux isotopes i et j affectent leurs
rapports de diffusivités D selon I’équation %}? = (%}?)B , avec [3 variant entre 0 et 0.5
(McCracken et Love, 1960 ; Pell, 1960 ; Mullen, 1961).

* Diffusion thermique. La migration thermique fractionne les isotopes selon leurs
masses, les légers étant enrichis dans les régions les plus chaudes (Kyser et al., 1998 ;
Huang et al., 2009).

¢ Condensation et évaporation. Les phénomenes d’évaporation et de condensation
sont la combinaison de fractionnements cinétiques et thermodynamiques selon
I'équation Aggng ouévap X Aéquilibre + Acinétique’ avec Acinétique X \/% (Richter,
2004 ; Richter et al., 2007). Lors d'une évaporation, les isotopes lourds sont enrichis
dans le résidu (Richter et al., 2002).

* Vitesse des réactions. Les isotopes légers réagissent plus vite que les isotopes lourds

(Fig. A.6). En effet, le taux R auquel une réaction se produit peut s’écrire R = Aebb/ kT,

X
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avec A et k des constantes, T la température, et Ey, la barriere énergétique, elle-méme
dépendante de la masse de l'isotope (White, 2015).

SOMETIMES THE EXTRA NEUTRON MAKES
A DIFFERENCE. IT'S HARDER TO PUSH THE
HEAVY MOLECULES UP AN ENERGY HILL...

S

p-ny/ B[
§f4$ & $1:|

... SO THAT PRODUCTS HAVE MORE OF THE
LIGHT ISOTOPE AND LESS OF THE HEAVY
ISOTOPE.

FIGURE A.6 — Exemple illustré du fractionnement cinétique du carbone (figure de Fry (2006)).

A.2.3 Les fractionnements indépendants de la masse

Les anomalies isotopiques qui s’éloignent de la droite de fractionnement de masse men-
tionnée ci-dessus sont les fractionnements indépendants de la masse (MIF). Ces déviations
refletent une disproportion de masse au sein du noyau de I'isotope considéré (Thiemens,
1999). Hulston et Thode (1965) ont suggéré que ces déviations permettent de distinguer
l'origine du fractionnement, provoqué soit par des processus nucléaires pour le MIE soit
par des processus chimiques et physiques pour le MDE Les processus nucléaires se divisent
en trois catégories (Dauphas et Schauble, 2016) :

e Lesanomalies nucléosynthétiques, créées lors du mélange incomplet de la nébuleuse
pré-solaire. Les processus r, s et p ont créé une diversité de produits qui n’ont pas
tous été homogénéisés (Lugmair et al., 1978 ; Consolmagno et Cameron, 1980). Ces
anomalies nucléosynthétiques sont retrouvées dans des météorites primitives ou

des grains présolaires.

e Les anomalies cosmogéniques, provoquées par les rayonnements cosmiques. Plu-
sieurs mécanismes, dont les réactions de spallation, produisent des noyaux cosmogé-
niques conduisant a un fractionnement isotopique. Lors des réactions de spallation,
des bombardements de neutrons de haute énergie provoquent I’explosion d’atomes
engendrant des particules plus légeres comme les protons, neutrons, ou de noyaux
légers comme 'hydrogene ou le lithium. D’autres rayonnements cosmiques comme
les UV peuvent provoquer des réactions a I'origine d'un fractionnement isotopique

indépendant de la masse. C’est le cas du MIF du soufre des sédiments archéens.
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* Les anomalies radioactives, issues de la radioactivité. La décroissance radioactive
produit des variations d’abondances isotopiques de par la production de l'isotope

fils ou la disparition de 'isotope pere.

Mais il existe aussi des processus physiques et chimiques a I’origine des MIE Notam-
ment, pour les éléments lourds, il existe par exemple un effet du déplacement du champ
nucléaire ("nuclear shift effect") qui sépare les isotopes selon la forme et taille de leur
orbitale nucléaire dans un environnement chimique donné (Bigeleisen, 1996), ou bien
I'effet de champ magnétique ("Magnetic isotope effect") qui fractionne les isotopes selon

leurs moments magnétiques et non selon leurs masses uniquement (Buchachenko, 1995).
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ANNEXE B

Les modeles de boite des cycles biogéochimiques

La notion de cycle biogéochimique repose sur la conservation de la matiere a I'échelle du
globe, et donc son recyclage. Il s’agit de processus de transport de matiere ou d’élément
entre des réservoirs. En Sciences de la Terre, on parle principalement des grands réservoirs
naturels comme I'atmosphere, '’hydrospheére, les enveloppes solides (crotite, manteau,
noyau) et la biosphere. Mais un cycle biogéochimique peut étre apprécié a toutes les
échelles, comme celle d'un lac ou d'une cellule biologique par exemple.

Le systeme tend vers un état stationnaire, ou d’équilibre, lorsque la quantité de matiere
dans les réservoirs ne varie plus. Bien qu'’il puisse exister un état stationnaire a une certaine
échelle de temps comme des milliers d’années, ce n’est pas forcément le cas pour des
gammes temporelles de I'ordre du milliard d’années. Par exemple, I’évolution chimique
de la planete depuis 4.5 Ga s’appuie sur les variations de transport et quantité de matiere
dans les réservoirs principaux, bien qu’a l’échelle de millions d’années, ces réservoirs ont
pu présenter un état stationnaire.

Les représentations habituelles adoptées pour décrire les cycles géochimiques sont
les modeles de boite (Fig. B.1) (Eriksson, 1971 ; Albarede, 1995). Un cycle est représenté
par un systeme de boites, couplées entre elles par des flux entrants et sortants, appelés
respectivement sources et puits. Les boites représentent les réservoirs, et les flux entre
les boites décrivent les transports de matiere entre les réservoirs. S’il y a conservation de
la matiere, on parle de systéeme fermé. Dans le cas contraire, on parle de systeme ouvert.
ATéchelle du globe, le systeme est considéré comme fermé, mais pour les modeles des
cycles a des échelles plus petites, ils ne le sont pas nécessairement. A I’état stationnaire,
la somme des flux entrants est égale a la somme des flux sortants, d’ot la constance du

contenu m d’un réservoir.
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@ Cycle modélisé en systéme ouvert Cycle modélisé en systéme fermé

___________________________

Qmi Boitel | Q,, | Boite2 EQZ,out

Q],out: m1 Q21 m2

___________________________

FIGURE B.1 - Schématisation des modeles de boite en systeme ouvert (A) ou fermé (B). m pour
masse, généralement en kg. La quantité dans la boite n s’exprime aussi en mole. Q pour flux,
généralement en kg.an™! ou mol.an™!

Le temps de résidence t ou temps de séjour se définit comme le temps moyen durant
lequel la matiére réside dans la boite considérée. Il est le rapport de la quantité m sur la

somme des flux sortants Qgyt.

m

) Z Qout

T (Eq. B-1)
Le temps de résidence est a différencier du temps de mélange Ty, qui représente le temps
que prennent des hétérogénéités dans le réservoir a se dissiper. Si le temps de résidence
d’un élément dans I'océan est supérieur a son temps de mélange t > T), alors cet élément
reste assez longtemps dans le réservoir pour étre homogénéisé (Albarede, 2003 ; Ferrari
et Wunsch, 2009). Si t < 1y, alors I’élément associé a ce temps de résidence sera sorti du
systeme avant qu’il ait eu le temps de se mélanger et restera donc hétérogene dans le
réservoir. Le temps de mélange de 'océan actuel est estimé a 1600 ans (Albarede, 2003). Le
concept du temps de résidence implique que les fluctuations de flux entrant d'un élément

de période plus courte que le temps de résidence ne sont pas visibles dans le flux sortant.
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Séparation des éléments sur colonnes chromatographiques

C.1 Lefonctionnement des résines échangeuses d’ions

La chromatographie échangeuse d’ions permet de séparer et purifier des éléments d’in-
téreét (ici fer, cuivre et soufre) du reste d'une solution. Une chromatographie sépare des
éléments sur le principe d’'une différence d’affinité entre une phase stationnaire et une
phase mobile. Ici, la phase stationnaire est une résine, constituée d'une phase solide et
d’'une phase fonctionnelle. La phase solide sert de support inerte et est formée d'un réseau
tridimensionnel de polymere. La phase fonctionnelle sépare les éléments et est composée
d’'un ion fixé au support et d'un contre-ion, mobile, attaché a I'ion fixe (Fig. C.1 A). La
phase mobile, un acide contenant les ions a séparer, se charge sur la résine. Selon les
propriétés de chaque ion (rayon, charge, complexe etc.), ils vont plus ou moins s’échanger
avec le contre-ion de la résine. Ces différences d’affinité des ions de I’échantillon entre
la phase mobile et les ions de la résine permettent leur séparation (Fig. C.1 B). En effet,
lors du chargement d’une solution ionique, les ions affins pour la résine vont se fixer sur
les premiers sites d’échanges possibles en haut de la colonne. Cette portion de la résine
est dite "saturée". En bas de la colonne, la résine n’a pas encore été en contact avec les
ions, on parle de zone "vierge". La zone de transition, ou s’observe le front de rétention,
est appelée zone d’échange. Chaque ion ayant une affinité différente pour la résine, les
fronts de rétentions des éléments vont descendre plus ou moins rapidement lors de I’élu-
tion, c’est la cinétique (Fig. C.1 C). Ces affinités dépendent des propriétés de la résine, de
I'acide éluant et de sa normalité, du pH, de I'état redox etc. (Trémillon, 1965). L'affinité

d’un ion pour la résine s’exprime par le coefficient de partage P entre ’éluant et la résine



ANNEXE C. SEPARATION DES ELEMENTS SUR COLONNES
CHROMATOGRAPHIQUES

(P = Cresine/ Celuant, avec C la concentration de I'ion). Les ions qui ont un coefficient de
partage élevé (P>1, forte affinité pour la résine) sont élués plus lentement que ceux qui
en ont un faible (P<1, faible affinité pour la résine) (Trémillon, 1965). Les étapes typiques
de séparation et purification d’éléments sur des colonnes chromatographies échangeuses
d’ions sont le lavage (des volumes de différents éluants passent a travers la colonne afin
de décrocher des ions résiduels fixés a la résine), le conditionnement (un volume I’éluant
passe a travers la résine avant le chargement de I’échantillon afin de formater la résine),
le chargement de I’échantillons, les élutions (collecte des éléments d’intéréts et/ou de la
matrice de I’échantillon) et de nouveaux des étapes de lavages.

Les propriétés des résines varient selon plusieurs caractéristiques. Tout d’abord, il
existe différentes formes ioniques du groupe fonctionnel, comme par exemple des anions
ou des cations, définissant des résines échangeuses d’anions ou de cations (Fig. C.1 A).
Compte tenu de l'ion fixe, on parlera de résines cationiques pour les résines échangeuses
de cations et de résine anioniques pour les résines échangeuses d’anions. Ces groupes
fonctionnels impactent la sélectivité, ou affinité, de la résine pour certains ions. Par ailleurs,
la granulométrie des résines est qualifiée avec le "mesh", variant inversement a la taille
de maille d'un tamis, et donc inversement a la taille des particules de la résine. Un mesh
élevé sera affecté a une résine avec des particules tres fines, alors qu'un mesh faible
correspondra a une résine avec des particules de taille plus importante. Plus le mesh
est élevé, plus la capacité d’échange est importante, mais plus le temps de traversée des
éluants est long. Le volume de résine affecte aussi ce temps de traversée, et conditionne
le volume d’éluant nécessaire. Une autre variable, le taux de réticulation nommé "X",
s’exprime en pourcentage. On parle aussi de "cross-linking". L'augmentation du taux de
réticulation rigidifie la résine, ce qui influence sa porosité, sa capacité de gonflement et

augmente le temps d’écoulement des éluants.
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Colonne

Support Groupe Support Groupe
inerte fonctionnel inerte fonctionnel
Ton Contre-ion Ton Contre-ion|
fixe  mobile fixe  mobile
. Résine échangeuse Résine échangeuse
Résine . .
d'anion de cations @
Chargement de e Elution des éléments
l'échantillon esn qui ne s'accrochent pas

B s'accroche,
A ne s'accroche pas

Collecte de A

000
Bécher

Elution de I'élément d'intérét

retour de la résine
a son état initial

——— > Collecte de B

L

Chargement de Eluant Eluant Eluant Eluant
I'échantillon L l l L

Concentration de soluté
dans la solution interstitielle

—
Front de échange
rétention
vierge
anion C
anion B
matrice

(dont le cation A)
- WU
[ |
poubelle ©

FIGURE C.1 - Structure et fonctionnement des colonnes chromatographiques de résines échan-
geuses d’ions. (A) Structure des résines échangeuses d’anions ou de cations. (B) Fonctionement des
échanges ioniques d'une résine échangeuse d’anions. (C) Fonctionnement de la cinétique et de la
séparation des ions selon leurs affinités pour une résine échangeuse d’anions.
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C.2 Les capacités des résines échangeuses d’ions

Toutes ces différentes variables vont impacter la capacité d’échange de la résine, soit le
nombre maximum d’ions que la résine peut fixer. Elle s’exprime généralement en milli-
équivalent par millilitre (meq/mL), ce qui correspond a une quantité de matiere (n en
mmol) multipliée par une charge ionique (cjo) par millilitre. C’est une capacité maximale.
De fait, lors de I'utilisation d'une résine échangeuse d’ions, il est souvent considéré qu’il ne
faut pas charger sur la colonne plus de 30 % des milli-équivalents contenus dans le volume
de résine utilisé. Il est donc nécessaire de calculer la capacité des échantillons en cations

(ou anions selon la résine utilisée) Q en milli-équivalent :

Qéchantillon = Z Qion (Eq. C-1)
Qjon =N X Cion = - M X Cion (Eq. C-2)
Mjon (8) = Cion * 107 x Mgchantillon (Eq. C-3)

Connaissant C, la concentration en ppm, et M, les masses molaires en g/mol, des
différents cations pour un échantillon de masse m en g, on peut remonter a la capacité Q
en cation de I’échantillon. Cette derniere est a comparer avec la capacité d’échange de la

résine considérée.
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ANNEXE D

Les complications de la purification chimique du soufre

D.1 Problemes de nature des échantillons géologiques

Le soufre des échantillons a bien été collecté dans les fractions "SM" de la purification
du cuivre. Par conséquent, les problemes de rendements observés ont été, a I’évidence,
causés lors de la derniere étape de la chimie couplée. La procédure de séparation chimique
de Albalat et al. (2016) a été développée sur des échantillons biologiques. Des matrices
différentes, comme ici, ont certainement été a 'origine des complications rencontrées.
Pourquoi alors cette méthode avait-t-elle été validée pour le BIF-test dopé en standard
isotopique de soufre ? Les proportions de soufre, par rapport aux éléments de la matrice du
BIF-test dopé, étaient bien supérieures a celles des échantillons et du BIF-test sans dopage,
ce qui a pu atténuer les effets de matrice. Les rendements de la purification du soufre ont
été comparés avec les concentrations en éléments majeurs des 20 premiers échantillons.
Les rendements ne sont pas corrélés aux concentrations du Mg, du Mn, du Al ni du Ti.
Cependant, on note une corrélation négative entre ces rendements et la concentration
en Ca (R2 = 0.6) (Fig. D.1). Il est toutefois difficile de trouver une valeur seuil a partir de
laquelle le rendement est de 100 %, c’est pour cela que par la suite, les essais ont porté sur
Pélimination de la totalité du calcium des échantillons.

Le calcium a pu former des complexes avec le soufre sous forme de sulfate de calcium
CaSQ0y, s’éluant dans la matrice de la chimie du soufre. L'équation de complexation est

donnée par :
P 2-
CaSOy,, = Caaa +SO Tag (Eq. D-1)
avec un pKc de 2.3, Kc étant la constante de complexation. Plus pKc est élevé, plus le
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FIGURE D.1 - Corrélation entre les concentrations en calcium des échantillons en pourcentage de
poids (wt %) et le rendement de la purification du soufre. R2=0.6.

complexe est difficile a dissocier. Les premiers essais se sont focalisés sur la dissociation de
ce complexe par I'utilisation de solutions standards et d’échantillons. Tout les tests ont été
réalisés sur les fractions "SM" récoltées des purifications précédentes. Les concentrations
en Ca et en S des solutions standards utilisées sont similaires a celles des échantillons.
Toutes les données de constantes de complexation Kc, de solubilité Ks, et d’activité Ka,
sont issues du livre de Charlot (1983).

D.2 Tests de séparation Ca - S : précipitation du Ca

La séparation entre le calcium et le soufre a été étudiée selon quatre méthodes de précipi-

tation différentes, décrites ci-dessous (schémas explicatifs figure D.2) :

- Précipitation a 'HF concentré. Le but était de provoquer la précipitation des fluo-
rures de calcium tout en récoltant le soufre dans le surnageant. La précipitation

s’opeére selon I'équation :
Cagg +2F, = CaF§ (Eq. D-2)

avec un pKs de 10. Plus pKs est élevé, plus la précipitation est facile. Couplée a

I’équation de complexation du sulfate de calcium, on obtient :
CaSO4 +2F = CaF? +S05" (Eq. D-3)

La formation du précipité requiert que le produit [2F~][Ca®*] soit supérieur a la valeur
du Ks. Tenant compte des concentrations en calcium des échantillons, il faut plus de
6 x 10~* mol d’HF pour entrainer le précipité, une quantité largement contenue dans
1 mL d’'HF concentré. Les deux échantillons, IF-G et BIF-test, ont alors été repris avec
0.5 mL d'HNO3 concentré, puis 1 mL d’"HF concentré a été ajouté. Les solutions ont
reposé 24h, laissant le temps nécessaire a la précipitation. Les rendements récoltés

ont été examinés dans le surnageant et le précipité. Le soufre tombe bien dans le
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surnagent, mais seulement 69 a 82 % du calcium est collecté dans le précipité (Fig.

D.2 A), ce qui n’est pas suffisant car la totalité du calcium n’est pas éliminée.

- Précipitation a 'HF dilué. Cette méme précipitation a été réalisée sur des solutions
standards de Ca et de S, mais cette fois-ci avec une normalité d’'HF a 1N afin de se
rapprocher de la stoechiométrie Ca - F de la solution. Dans ce cas, la majorité du
calcium est effectivement retrouvée dans le précipité (de 93 a 96 %), mais la totalité
du soufre ne reste pas dans le surnageant et une grande partie coprécipite avec le
calcium (Fig. D.2 B).

- Précipitation a 'HF dilué et du NH,OH. Dans le test précédent, I'acide fluorhy-
drique n’était pas nécessairement totalement dissocié en solution. En effet, le pKa de
dissociation de I'HF étant de 3.2, seul un pH supérieur au pKa permet la dissociation
des ions F~ et H'. La solution envisagée a été de tamponner le pH avec de I'ammo-
niaque NH4OH. Pour obtenir un pH de 3.5, le rapport entre les ions fluorures F~ et
ammonium NHj doit étre de 2/3. Une solution d’'HF 3N : NH4 2N a donc été ajouté
aux solutions standards de Ca et S. La quasi-totalité du Ca précipite effectivement,
mais la proportion de soufre dans le surnageant s’étale entre 78 et 98 % (Fig. D.2 C).

Ce n’est pas reproductible d'un échantillon a I'autre.

- Précipitation a I'acide tartrique. Le dernier essai de précipitation a consisté, non
pas a précipiter des fluorures, mais des tartrates de calcium. L'acide tartrique HT est
totalement dissocié pour un pH supérieur a 5. De I'HT 1N avec du NHy4 2N ont été
ajoutés a une solution standard de Ca et S. Toutefois, ici aussi, les résultats ne sont

pas totalement concluants : 20 % du soufre coprécipite avec le calcium (Fig. D.2 D).

Ces quatre premiers essais par précipitation du calcium n'ont pas donné de solution. Je
me suis alors concentrée sur d’autres processus pour séparer le calcium du soufre, basés sur

la chromatographie sur colonne.
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A B
O IFG BIF test O CaCl, +S CaNO, +S CaSO, + Ca(l,
Ca 0.8 mg Ca 1.9 mg Ca 23.6 mg Ca 24.4 mg Ca 248 mg
(111D LI (111D LI IAREREND]
0.5 mL HNO,* conc. 0.5 mL HNO,* conc. 1 mL HF** 1N. 1 mL HF** 1N. 1 mL HF* IN.

+ 1 mL HF** conc. + 1 mL HF** conc.
i24H l24H i24H i24H i24H

éyzCentrifuger é?/Centrifuger é?/Centrifuger é?/Centrifu ger yzcentrifugel‘

P AT P PN V'
Sur.  Prec. Super. Prec. Sur.  Prec. Sur.  Prec. Sur.  Prec.
69%Ca 82%Ca 93%Ca 94%Ca 96%Ca
@ CaCl, +S CaNO, +5 CaSO, + Ca(l, ®CaSO4 + CaCl,

Ca 23.6 mg Ca 244 mg Ca 248 mg Ca 248 mg
[ [ (1 [

HEF** 3N HF** 3N HF** 3N tartaric acid

+NH, 2N +NH, 2N +NH, 2N +NH, 2N

i24H l24H i24H i24H
yzCentrifuger y/Centrifuger é?/Centrifuger é?/Centrifuger

A A AT AT AN
Sur.  Prec. Sur.  Prec. Sur.  Prec. Sur.  Prec.
98%Ca 95%Ca 98%Ca 98%Ca

FIGURE D.2 — Schémas résumés des tests de précipitation du calcium dans le but de le séparer
du soufre. A : précipitation a 'HF concentré. B : précipitation a 'HF de faible normalité. C :
précipitation a I'HF couplé au NH4OH. D : précipitation a I'acide tartrique.

D.3 Tests de séparation Ca - S : séparation sur colonne

La deuxiéme option envisagée a été de trouver des éléments ou des résines pour lesquels
le calcium a plus d’affinité que pour les sulfates, pouvant alors dissocier les complexes de

CaS0O4 (Fig. D.3). Les quatres procédures testées sont les suivantes :

- Purification du soufre classique avec de TEDTA. LEDTA a un pouvoir de complexa-
tion tres fort pour le calcium avec un pKc de 10.6, bien supérieur au pKc du sulfate

de calcium de 2.3. Il peut réagir avec le sulfate de calcium de la maniére suivante :

2Ca** + EDTA* = CapEDTA (Eq. D-4)
CaSO4 + EDTA* = CapEDTA + SO~ (Eq. D-5)

Une quantité de 1.35 x 107 mol d’EDTA est requise pour étre dans les proportions
steechiométriques Ca-EDTA. Cependant cette quantité peut saturer la résine utilisée
pour la séparation du soufre. Trois solutions standards ont donc été chargées sur les

colonnes de purification du soufre, accompagnées de 1.4 x 107 mol d’EDTA. Les
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rendements obtenus sont restés faibles (Fig. D.3 A). Toutefois, la capacité d’interac-
tion de 'EDTA varie avec le pH : en dessous de 10.3, il n’est pas sous forme EDTA*".
Pour augmenter le pH, un deuxiéme essai a été réalisé avec I’ajout de NH4OH sur
le BIF-test. Cependant nous avons observé la formation d'un précipité marron,

correspondant certainement a du manganese ou de fer résiduel.

- Purification sur résine TODGA. En milieu HNOj3 1N, le calcium a une affinité tres
forte pour la résine TODGA (Pourmand et Dauphas, 2010). Une solution standard et
un BIF-test sont passés a travers 0.5 mL de cette résine. Le but était de recueillir le
soufre avec 5 mL d’HNO3 1N, puis le calcium avec 5 mL d’HCI 1N. Les rendements

en soufre obtenus sont inférieurs a 10 % (Fig. D.3 B).

- Purification du soufre classique pour de plus grands volumes. La constante de
complexation du sulfate de calcium devrait diminuer d’autant plus que le volume
de solution augmente. Le volume de chargement de la méthode de purification du
soufre a été augmenté a 2 mL. Trois échantillons (BIF-test, IF-G et LO-1) sont passés
a travers cette procédure. Le calcium est bien collecté dans la fraction "matrice",
mais les rendements de soufre s’étalent de 59 a 100 % (Fig. D.3 C). Cette procédure
n’est pas reproductible d'une élution a I'autre. Cela semble du a la variabilité de la

composition élémentaire des échantillons.

- Purification en résine anionique sous forme citrate. D’apres Nelson et Kraus (1955),
le calcium est retenu en résine anionique sur les cinq premiers mL en (NH4)3Cit
0.05N, puis est élué sur les 10 mL suivants. Deux solutions standards ont été chargées
sur 2 mL de résine AG1-X8 (100-200 mesh), dans une solution de (NHy4)3Cit 0.05N.
Trois fractions de 9 mL de 0.05N ont été récupérées dans I'espoir d’y collecter le S, et
une fraction de 9 mL de 0.5N dans le but de recueillir le Ca. Toutefois, les résultats
montrent que ces deux éléments ne sont pas séparés par cette procédure (Fig. D.3
D).

Apres ces six mois au cours desquels ces tests de précipitation et de séparation sur colonne
n'ont pas permis d’obtenir des résultats probants, nous nous sommes intéressés a un autre

type d’échange d’ions en utilisant du "silica gel".

Le calcium peut aussi étre absorbé par le "silica gel" ou gel de silice, un polymere d’acide
silicique Si(OH)4 permettant I'échange d’ion. Selon Ahrland et al. (1960), son absorption
optimale est obtenue en mélangeant, pendant 15 min, I’échantillon et le gel de silice en
"batch" selon un rapport v/m = 1072 L/g (v = volume de solution et m = masse du gel de
silice), pour une concentration en calcium de 25 mM a un pH supérieur a 8 ([NH4]=140

mmol/L).
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@ Séparation du S @ Séparation du Ca
avec EDTA DGA
CaCl, +S CaNO,+S CaSO, + CaCl
Ca 232.(7 mg Ca 241 mg Ca 4Z-L_S mg 2 BIF test CaSO4 + CaCIZ
) ) y Ca 1.2mg Ca 248 mg
AGIX8 AGIX8 AGIX8 DGA DGA
200-400 200-400 200-400 2mL 2mL
0.8mL 0.8mL 0.8mL
Mat. Mat. Mat. Mat. Mat.
100%Ca 100%Ca 100%Ca 100%Ca 20%Ca
S S S S S

Séparation du S
avec de plus grands volumes

©

@ Séparation des alcalino-terreux

en solution de citrate

BIF test IFG LO1 CaCl,+S  CaNO, +S

Ca 0.68 mg Ca 0.34 mg Ca 1.59mg Ca 23.6 mg Ca 244 mg
AGIX8 AGIX8 AGIX8 AGIX8 AGIXS
200-400 200-400 200-400 100-200 100-200
0.8ml 0.8ml 0.8ml 2mL 2ml

Mat. Mat. Mat. Mat. Mat.
99%Ca 98%Ca 100%Ca 0%Ca 1%Ca
S S S S S

FIGURE D.3 - Schémas résumés des tests de séparation du calcium par résine échangeuse d’ion.
A :séparation sur colonnes anioniques couplée a de 'EDTA. B : séparation sur colonnes de résine
TODGA. C : séparation sur colonnes anioniques mais dans de plus grands volumes. D : séparation
sur colonnes anioniques sous forme citrate.

Dans un premier temps, nous avons suivi la procédure décrite dans cette étude sur un
gel de silice du laboratoire pour une solution standard de Ca et de S a 25 mg et 41 pg. Cette
premiere méthode test ne permet pas de séparer S et Ca (Fig. D.4 A). Nous nous sommes
alors procuré un second gel de silice (high purity grade, pore size 60 A, 200-400 mesh).
Cette fois-ci, la procédure de séparation permet bien de récolter le S dans une fraction
éluée a I'’eau, mais pas de le séparer de tout le calcium (Fig. D.4 B). Les saturations en Ca
pouvant varier selon les gels de silice, ce gel a été calibré (Fig. D.4 C). Les essais suivants
ont été réalisés en augmentant la masse de gel pour des solutions standards de différents
rapports Ca/S afin d’éviter la saturation. Dans trois des cas, le soufre est bien collecté (85 a
100 %), mais I’élimination du calcium est variable, de 68 a 95 % (Fig. D.4 D).

De nouveau, cette séparation a été testé sur deux solutions standards de rapports Ca/S
différents et sur le BIF-test. 100 % du soufre est collecté, et 86 a 97 % du calcium est éliminé.
Toutefois, le rendement de la purification du soufre qui a suivi est seulement de 50 %. Il est
possible que I'élimination du Ca n’ait pas été pas suffisante (Fig. D.4 E).

Faire ces manipulations en "batch" induit des biais lors du prélevement des fractions a
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la pipette. En effet, bien qu’on laisse le gel de silice sédimenter aprés ’avoir mélangé, de
fines particules de gel de silice peuvent étre collectées avec la fraction "soufre", pouvant
relarguer par la suite le Ca absorbé, d’oti une séparation incompleéte. Pour résoudre ce
probléme, le gel de silice a été utilisé sur colonne chromatographique, dans lesquelles le
fritté permet de s’affranchir de ce biais. Les rendements obtenus sont corrects pour des
solutions standards comme pour le BIF-test (Fig. D.4 F et G). Cependant, en n’éliminant
que 91 % du calcium, les rendements de la purification du soufre consécutive sont faibles,
de 7 a45 %.

Le gel de silice a lui seul ne permet pas d’éliminer la totalité du calcium. Toutefois, cela
fonctionnerait-il si 'on couplait les deux méthodes pouvant chacune éliminer une portion

du calcium, a savoir la précipitation a 'HF et la séparaion du gel de silice ?

A B C D
O CaSO,+ CaCl, O CaSO,+ CaCl, O Solutions standards O Solutions standards
Ca248mg Ca248mg

Or
Ca0.05mg Ca05mg  Ca5mg a20mg Ca2mg Ca2mg  Ca20mg  Ca20mg

7 7 =T T T Wﬁﬁﬁ

2g Si gel (ancien) 2g Si gel 2g Si gel 8g Si gel
183mL H,O 19mL H,O 19mL HO 19mL H,O
0.5mL d'échantillon dans HNO, conc. mL d'échantillon dans 0.03N HNO, mL d'échantillon dans 0.03N HNO, ImL d'échantillon dans 0.5N HNO,
1.2mL NH, 784l NH, 55uL NH, 1550L NH,
85<pH<9 85<pH<9 85<pH<9 85<pH<9
» N\ N\ fraction S 17% Ca 1.8% Ca 82% Ca 47.5% Ca fraction S
fraction S fraction Ca| |fraction S fraction Ca 1,0 1,0
HO HNO, 5N H,0 HNO, 5N + HCI 5N
i 98.3% Ca 98.2% Ca 91.8% Ca 52.5% Ca : 74% Ca 68% Ca 95% Ca 94% Ca
45%Ca 55%Ca 68%Ca 32%Ca fraction Ca fractionCa )
HNO, 5N + HCI 5N HNO, 5N + HCI 5N
® ® © @
4 ] J . . S Solutions standards
Solutions standards ~ BIF Solutions standards Solutions standard  BIF
Ca8mg Cal5mg Ca23mg . _ _ N Cal5mg Ca 14mg Cal15mg
] Ca 8mg Cal15mg Cal5mg 5.7mg
ns lIINQ 6N 05 mL HNO 6N 05mL um 6N
""""" +1mL HF** conc. +1mLHI
i 24H 24H 24H
8¢ Si gel i i L
g1 8 -
Smg Smg é;x éy’
Cchan 5 X Centrifuger Centrifuger Centrifuger
85<pH<9 AT P
fraction S Sur.  Prec. Sur. PrgeL)Cg ( r. Prgg 0% C
HO fractlon S fraction S frachon S fraction S 99.9% Ca a i
fraction Ca 95% Ca 97% Ca
HNO, 5N + HCI 5N 14
fracuon Ca fraction Ca fractlon Ca fractlon Ca Sigel 4mg Si gel 4mg
99% Ca 99% Ca
Ca+mat Ca+mat
0.1% Ca \A 0.8% Ca
[AGIX8 AGIX8 [AGIX8
200-400 200-400 200-400
0.8l 08mL 0.8mL
AGIX8
20“»44!()
Mat. Mat. Mat.
b} Mat
o Cal
S S S 0% Ca$S

FIGURE D.4 - Schémas résumés des tests de séparation du calcium par le gel de silice. A : séparation
avec 2 g du premier gel de silice utilisé. B : séparation avec 2 g du second gel de silice utilisé. C :
saturation en calcium pour 2 g de ce second gel de silice. D : séparation de différentes quantités de
Ca et rapports Ca/S pour 8 g de gel de silice. E : séparation pour deux solutions standards et un vrai
échantillon, suivi de la purification chimique du soufre. F et G : séparation sur colonne de gel de
silice, couplée a la purification chimique du cuivre. H : couplage précipitation a I'HF et séparation
sur gel de silice.

La précipitation a 'HF permet d’éliminer de 69 a 82 % du calcium dans le précipité, le
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séparant du surnageant contenant le soufre (Fig. D.2 A). Cette précipitation a été couplée
a la séparation sur gel de silice. La procédure utilisée sur trois solutions standards est
schématisée sur la figure D.4 H. Les résultats ont montré qu'il restait un peu de soufre dans
les précipités de fluorures. De mauvais lavages du précipité en sont certainement la cause,
laissant une fraction de soufre dans ce dernier. Une solution serait de réaliser trois lavages
sous ultrasons en HNO3 0.5N pour bien décrocher le soufre, le précipité restant insoluble
a cette normalité. Il restait, par ailleurs, du soufre dans les fractions "poubelle" du gel de
silice. Un mauvais controle du pH en est certainement a 'origine (Ahrland et al., 1960).
Le volume de NH4OH a ajouter pour obtenir un pH entre 8.5 et 9.5 a été vérifié. Le pH ne
doit pas étre supérieur a 9.8, car sinon la silice réagirait avec les ions H" pour former de
I'acide silicique, qui rentrerait en compétition avec le calcium. Quant au calcium, il est
bien éliminé dans les précipités en majorité, et le reste, dans la fraction "poubelle" du gel

de silice.

Apres quatre mois de travail sur le gel de silice, la combinaison entre la séparation du
calcium par ce dernier et la précipitation a I'HF pourrait peut-étre fonctionner. Les prochains

tests se sont focalisés sur ce couplage.

D.4 Tests de séparation Ca - S : couplage précipitation - co-

lonne

Les tests suivants ont porté une attention particuliere aux trois lavages du précipité de
fluorures avec HNO3 0.5N, et au pH des manipulations sur gel de silice. Ils ont été réalisés
sur des solutions standards, récoltées a chaque étape de la procédure pour controler
les rendements, mais aussi sur des échantillons pour vérifier que les effets de matrice
n’affectaient pas ces processus.

Une portion du soufre des solutions standards est perdue dans la fraction "poubelle" de
la séparation avec le gel de silice, mais le calcium est bien éliminé (Fig. D.5 A). Cependant,
avec des matrices de type BIE entre 6 et 13 % du soufre reste dans les précipités de fluorures
(Fig. D.5 B). Ce précipité avait, en outre, une couleur plus ou moins rosée, certainement
due au manganese. Le surnageant a, par ailleurs, été impossible a reprendre, méme avec
de 'HNOg3_, .. Il a donc été re-attaqué a I'’eau régale. Avant de passer les échantillons sur
colonnes de gel de silice, la mise a un pH de 9 de I’échantillon par I'ajout de NH;OH a
provoqué un précipité orangé, se reprenant tres bien dans HCI 6N. Sa nature était potentiel-
lement du fer ou de manganese résiduel. Toutefois le soufre co-précipite ici, ne laissant pas

la possibilité de charger la totalité de I'élément dans les colonnes de gel de silice (Fig. D.5 B).

Bien que ce couplage permette de séparer le calcium du soufre des solutions standards,
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ce n'est pas le cas pour les échantillons, leurs matrices étant riches en manganese. Pour la

suite des essais, des tests conjoints ont toujours été réalisés entre standards et échantillons.

® ® ;
1 s " " A4 :
Solutions standards Fractions "SM" d’échantillons
Ca 15mg Ca 15mg Ca 15mg Ca 7.6mg Ca 6.1mg Ca 6.4mg Ca 0.9mg Ca0.1mg
5m cone 5m cone 0.5 mL HNO conc R O
Uﬁjﬂlmﬂiﬁ‘?m Eﬁ]%mtiﬁi’ Eﬁ]'imt:? Eﬁ]‘ﬁ:‘k HNOjone ﬁ?:&‘&? Eﬁ]ﬁ L HNO cone Eﬁ]gg L HNOcone Eﬁ]‘jm‘gﬁ’,‘fﬁn‘f
i 2%H i L i uH i24H i 24H i 24 [EZ
Centrifuger éyrce"mﬂ’ger ﬁlce“mfu%er Centrifuger &entrifuger é?/Centrifuger ﬁzentrifuger é?/(:entrifuger
P P P N N o /\
Sur. Prec. Sur Prec. Sur Prec. Sur. Prec. Sur. Prec Sur. Prec Sur, Prec. Sur
98%Ca 98%Ca 97%Ca

[ﬁ] 95%Ca Eﬁ] 91%Ca 97%Ca \5%Ca
Aqua Regia Aqua Regia Aqua Regia Eﬁ] Aqua Reg Dﬁ]mu Reg
Si gel 4mg ﬁ& gel 4mg i2H iZH LZH lZH LZH

Evaporation Evaporation Evaporation Evaporation Evaporation
S Ca+mat S Ca+mat i l
e e 003NHNO,  03NHNO, O003NHNO, 0@3NHNO,  0.03NHNO,
+NH, +NH, +NH, +NH, +NH,
*+eau +eau +eau +eau +eau
AGIX8
20400 ﬁlcentrifuger %ntrifuger é?’Centrifuger erentrifuger ﬁlCentrifuger
e P ™ PN o~
l—»Mat thca Sur.  Prec. Sur.  Prec.  Sur.  Prec. Sur. Sur.
S 5%Ca  0.2%Ca 8%Ca  05%Ca 4 03%Ca
Si gel 4mg Si gel 4mg Si gel 4mg
S Catmat. S Ca+mat Ca+mat
\
0%Ca 27%Ca  34%Ca 19%Ca
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700400

FIGURE D.5 — Schémas résumés des tests de séparation du calcium par précipitation a 'HF couplée
a la séparation sur gel de silice. A : solutions standards. B : fractions "SM" d’échantillons. "in." pour
"inconnu", des masses faibles dont les mesures de concentration n’ont pas été possibles.

Il n’a donc pas été possible de poursuivre ces tests avec les échantillons tout en gardant
le Mn dont la précipitation est provoquée par HF et NH4OH, en entrainant une partie du
soufre. Il fallait donc chercher a supprimer le manganése des échantillons avant ces étapes,
pour pouvoir les passer sur le gel de silice. Pour ce faire, la résine AGMP-1 a été utilisée
dans I'espoir de pouvoir combiner cette étape a la purification du cuivre. D’apres Kraus
et Moore (1953), il existe une légere affinité du Mn(II) pour une résine anionique sous de
fortes normalités d’"HCI, et ce de moins en moins si la normalité diminue. Une élution en
HCI 10N a été testée. Elle permettait de séparer le soufre du cuivre et du manganése. Une
solution standard de Mn, Ca, S, Fe et Cu a été créée a cet effet. Trois tests ont été poursuivis,

I'un avec une solution standard mono-élémentaire de Mn (A), ’autre avec une solution
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standard de Mn, Ca, S, Fe et Cu (B) et le dernier avec la fraction "SM" d’'un échantillon (C).
Les courbes d’élution pour le manganese, le calcium, le soufre, et les courbes d’élution de
tous les éléments de I’échantillon C et B sont représentées sur la figure D.6. Nous en avons

conclu que le soufre ne pouvait pas étre séparé du manganese par ce moyen.

Solutions standards : A & B
Echantillon SM17 : C w00

300

250
. . . -o-C
Mn32mg Mn32mg Mn24mg 200
Caldmg Cad7mg = 150

Manganese

Fe320pug FeOpg 50
Cudug CuOpg 00

. 0o 5.0 10.0 15.0 200 250 30.0 350 400

(I (LI (I Volume (mL)

Calcium

~0-B
40
l - ~0-C

[AGMP1
1.8mL

Load 00 50 100 150 200 250 300 350 400
l» 1mL Volume (mL)
10N HCl + H,0,

Soufre

0.5mL 40
10N HCl + H,0, . ~o-B
-o—-C
05mL 0
10N HCI + H,0, 25

05mL L
10N HCl + H,0, B

0.5mL
10N HCI + H,0,

2R 2R

00 5.0 10.0 15.0 20.0 25.0 30.0 35.0 40.0
. Volume (mL)

05mL
10N HCI + H,0,

05mL .

10N HCl + H,0, 15

TmL
10N HCl + H,0,

-5

-o-Ca
o-Mg

~0-Ti
o-Al

TmL 25
10N HCI + H,0, =2

5mL
10N HCl+ H,0,

5mL 0
10N HCl + H,0, 5@ 2 30 3 0

Volume (mL)
5mL

10N HCl + HO, .

10 mL ~0-Mn
10
10N HCI + H,0, ' —0-5

10 mL " —o-Ca
HNO, 05N

VoY oY vy v ¥y

10 mL belle 2 20
HNO, 0.5N POUPee 15

Y
10 mL
HO

B 0
poubelle 50 5 10 15 20 2 30 3 0
Volume (mL)

HCI 10N + H,0, HNO, 0.5N

<

A
Y
Y

FIGURE D.6 - Schéma résumé de la procédure d’essai de séparation du manganése du soufre et
courbes d’élution associées. A : une solution standard mono-€élémentaire de Mn. B : solution
standard de Mn, Ca, S, Fe et Cu. C : fraction "SM" d’un échantillon (SM17)

Le précipité souvent observé étant rose, il s’agit certainement du sulfure de manganese
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(Charlot, 1983), et donc du soufre sous forme réduite. Or la purification de Albalat et al.
(2016) requiert du soufre sous forme sulfate. Peut-étre que I’oxydation a I’acide nitrique

n’est, dans ce cas, pas suffisante et nécessite une oxydation plus puissante.

Ces deux nouveaux mois d’essais sur la séparation du manganese n'ont pas permis
d’obtenir les résultats escomptés. Toutefois, cela nous a permis de nous rendre compte du
probleme d’état d’oxydation du soufre... Apres un an de tests de séparation du calcium du
soufre, un nouvel axe de recherche a été considéré, concernant les états d’oxydations des

éléements.

Avant d’oxyder le soufre des échantillons, un test de réduction de ce dernier en milieu
HI a été mené, en vue de séparer le soufre du calcium en précipitant des sulfures d’argent,
sous forme réduite Ag»>S. Deux solutions standards et deux échantillons ont été utilisés,

mais aucun de ces quatre essais n’a été concluant.

D.5 Tests d’oxydation du soufre

Les premiers essais d’oxydation des échantillons ont été réalisés avec un oxydant tres fort,
le cerium (Ce). Les couples H2S/S et S/H2SO4 ont respectivement des potentiels redox de
+0.14 et +0.32. Le potentiel du couple Ce(OH)3*/Ce3* (+1.70) étant bien supérieur a ceux
du soufre, il peut alors provoquer I'oxydation des sulfures et du soufre natif.

Par conséquent, une premiere procédure d’essai a ’oxydation au Ce a été réalisée. Une
solution de cérium dans de 'THNOs3 0.5N a été ajoutée dans un échantillon. Un précipité
noir est apparu et s’est dissipé au bout de 48h, marquant la fin de 'oxydation. Apres I'éva-
poration de la solution, de ’acide acétique CH3COOH a été ajouté, composant essentiel
pour reprendre en solution le résidu sec sans apporter trop d’'ions NO3 qui nuiraient a
la procédure de purification du soufre. L'ajout de 0.5 pL de solution de cérium en HNO3
0.5N a permis de s’assurer de I’oxydation compléte a cette étape, ce qui a nécessité, par la
suite, un complément d’eau afin d’obtenir une solution de chargement de HNO3 0.03N.
La procédure de purification chimique du soufre a ensuite été exécutée. Le rendement de
soufre obtenu est de 98 %, et la totalité du calcium est collecté dans la fraction "matrice"
(Fig. D.7 A). Les courbes d’élution des éléments majeurs de cette solution sont représentées
sur la figure D.8, sur laquelle on note clairement que I’'Al, le Ca, le Mg, le Mn, le Ti et plus
tardivement le Fe, tombent dans la fraction "matrice", et le soufre est bien collecté a 98 %

dans la fraction "soufre".
Cette oxydation au cérium paraissait donc une tres bonne piste.

Ce nouveau protocole a été a nouveau décliné afin de controler sa reproductibilité sur
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trois autres échantillons. Hélas, les rendements en soufre de ces essais sont faibles (Fig.
D.7 B). La seule différence avec le premier essai réside dans la fraicheur de la solution de
cérium, ce qui peut fortement influencer son pouvoir oxydant.

Par conséquent, plusieurs parametres expérimentaux d’'importance dans cette procé-
dure ont été examinés, comme la nature de la solution de cérium (Fig. D.7 C), la normalité
du chargement pour la procédure de purification du soufre (Fig. D.7 D), la nature de
I’éluant (Fig. D.7 E)... Les conditions expérimentales qui ont abouti au meilleur rendement
ont été celles réalisées pour I’échantillon SM39 : (i) solution fraiche de Ce en HNO3 0.5N
pour I'oxydation, (ii) résidu sec repris en acide acétique avec solution de cérium en HNO3
0.5N, (iii) dilution par de I'’eau pour abaisser la normalité ' HNO3 a 0.03N, (iv) mais élution
de la matrice en eau pour déjouer les potentiels biais de normalité du chargement de
I’échantillon. Il a été examiné de surcroit 'importance de I'ajout de la solution de cérium
lors de la reprise de I’échantillon avant le chargement sur la colonne (Fig. D.7 F). D’excel-
lents rendements ont été observés dans les deux cas ou cette solution avait effectivement
été ajoutée avant chargement.

La reproductibilité de ces conditions a été controlée pour cinq échantillons (SM27-
28-29-30-34) et cing solutions de standards isotopiques (S1-S2-S3-S4-Sb). Ces différents
standards ont eu pour but de vérifier I’'oxydation de la procédure : S1, S2 et S3 sont
des solutions de sulfures, alors que S4 contient du soufre natif et Sb, des sulfates. Les

rendements sont présentés dans le tableau D.1.

‘27 28 29 30 34 S1 S2 S3 S4 Sb

fraction "S" 68 72 54 37 66 66 78 87 56 100
fraction "Mat." | 32 28 46 63 34 34 22 13 44 O

TABLEAU D.1 - Rendements en % des tests de reproductibilité de la procédure choisie pour les
échantillons SM27-28-29-30-34 et les standards S1-2-3-4-b.

Seul le standard Sb présente un rendement de 100 %, les autres échantillons et stan-
dards ayant des rendements entre 37 et 87 %. La procédure n’est donc pas reproductible.
Ces derniers résultats confirment le probleme de I'’oxydation : en effet, les quatre standards
de soufre sous forme différente des sulfates montrent de mauvais rendements. L'évapora-
tion et la reprise en acide acétique auraient-elles affecté I’effet de I’oxydation au Ce ? 1l a
donc été essayé de ne pas totalement "sécher" la solution apres I'oxydation de 48h, afin de
pouvoir reprendre cette goutte facilement en H>O pour obtenir une normalité d'HNO3 de
0.03N. Puis, I’élution de la matrice en HpO dans la purification du soufre a été opérée. Les
rendements sont ici plus élevés, mais malgré tout non probants (87 %) (Fig. D.9 SM44).

Loxydation a l’acide nitrique a de nouveau été testée, tout en n’évaporant jamais la
solution jusqu’a un résidu sec. Cependant, afin de s’affranchir de la forte normalité en
nitrique introduite au départ, j’ai pratiqué cinq lavages a I'’eau. La procédure de purification

de soufre a ensuite été exécutée. Un rendement de 92 % est obtenu, ce qui est mieux mais
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120.0
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FIGURE D.8 - Courbes d’élution des éléments majeurs pour la séparation chimique du soufre issue
de l'oxydation d'un échantillon au cérium. Volume en mL et rendement en %.

toujours pas concluant (Fig. D.9 SM47).

Deux nouveaux tests ont alors émergés. Dans le premier, sans oxydation (ni au nitrique
ni au cerium), I’échantillon a été repris en acide acétique et la matrice a été éluée en
eau (Fig. D.9 SM51). Dans le second, avec oxydation a I’acide nitrique, une goutte d’acide
phosphorique a été ajoutée avant de le sécher. Son point d’évaporation étant bien supérieur
a celui du nitrique, cela a permis d’évaporer toutes traces d’acide nitrique tout en gardant
I’échantillon en solution et non en résidu sec. La solution a ensuite été reprise en HNO3
0.03N et la purification du soufre a été réalisée (Fig. D.9 SM52). Les rendements respectifs
sont élevés, de 100 et 98 %.

Ces deux procédures ont ensuite été réalisées sur trois standards de forme d’oxyda-
tion de soufre différentes et deux échantillons. Les résultats de la procédure avec ’acide
acétique sont présentés dans le tableau D.2, et celle avec I'acide phosphorique, dans le
tableau D.3. La totalité du soufre des trois standards est bien purifiée, mais les rendements
obtenus pour des échantillons, quel que soit la procédure, s’étalent entre 56 et 96 %.

Ces deux procédures fonctionnaient pour des standards de différents états d’oxydation,
mais toujours pas pour de vrais échantillons. Par manque de temps en fin de troisieme année

de these et léger découragement, ces essais se sont arrétés la.

%S fraction "S" %Ca fraction "Mat."

Sulfate d’ammonium 100 /
Sulfur d’argent 100 /
Soufre natif 100 /
SM141 81 100
SM149 57 100

TABLEAU D.2 - Résultats des tests de la procédure utilisée pour I'échantillon SM51 de la figure D.9
sur deux autres échantillons et trois standards.
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ST SYE) SYE)

Oxydation au Ce Oxydation au Nitrique Oxydation a I'air Oxydation au Nitrique

(] [ [ [T

+1mL solution Ce 3g/L +1mL nitrique conc. +1mL nitrique conc.

en 0.5N HNO,

l 12h, 120°C ,L 12h, 120°C
48h, 120°C

Evap jusqu’a 1 goutte +100pL 6N ac. acétique +10 pL acide phosphorique

Evap jusqu’a 1 goutte l +20 mL eau 100°C
i llzh, 120°C
+3 mL eau j ‘3
Evap jusqu’a 1 goutte Evap jusqu'a 1 goutte
+25mL H,0 l 5 fois
0.03N HNO,
l Evap jusqu’a 1 goutte
chargement, +0.8 mL eau +0.8 mL eau +0.8 mL eau
volume de résine doublé chargement chargement chargement
élution matrice en eau élution matrice en eau  élution matrice en eau €lution matrice en 0.03N
AGIX8
08mL 0.8mL 0.8mL 08l
Mat. Mat. Mat. Mat.
100% Ca 100% Ca 100% Ca 100% Ca
s S S S

FIGURE D.9 — Schémas résumés des tests par oxydation au cérium et au nitrique, ainsi qu’au
chargement par acide acétique ou acide phosphorique.

%S fraction "S" %Ca fraction "Mat."

Sulfate d’ammonium 100 /
Sulfur d’argent 100 /
Soufre natif 100 /
SM148 96 100
SM150 56 100

TABLEAU D.3 - Résultats des tests de la procédure utilisée pour I'échantillon SM52 de la figure D.9
sur deux autres échantillons et trois standards.
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D.6 Tests de séparation Ca-S : séparation sur colonne, élu-

tions avec alcool

Une quatrieme année de these a permis la poursuite de ces tests. Des lors, nous avons décidé
de procéder a des essais de purification du soufre a partir d’échantillons qui ne sont pas
passés par Uélimination du fer ainsi que la purification du cuivre utilisées au cours de cette
these.

Nous sommes donc parti de la totalité de BIF en solution. Le fer restant I'élément majeur
le plus abondant pouvant altérer la capacité de rétention des résines, une élimination
préalable de ce dernier a été nécessaire. Tout au long de cette these, nous avions opté pour
une procédure d’élimination du fer sur 3mL de résine AG1-X8 (100-200 mesh), qui s’opérait
par une élution de matrice (avec cuivre et soufre) en HCI 4N suivi d'une élution d’environ
80% du fer en HCI 0.5N. Nous avions choisi une élution en HCI 4N, afin de récolter la
totalité du cuivre dans la fraction matrice, qui n’était pas bien séparé de la fraction fer en
HCI 6N (cf. 3.2.2.2). Toutefois, une normalité d’'HCI de 6N ou 4N ne modifie pas I'élution
du soufre, récolté au début de I'élution de la fraction matrice. Qui plus est, le fer est éliminé
en totalité avec 'utilisation de HCIl 6N, et non a 80% comme avec HCI 4N. Afin d’éliminer
le fer en vu d’'une purification du soufre, nous avons appliqué cette méme procédure en
changeant la normalité de 'HCl en 6N, le cuivre ne nous intéressant plus ici.

D’apres les études de Fritz et Waki (1963), le coefficient de partage du calcium pour
une résine anionique varie en fonction de la normalité de I’acide utilisé (nitrique ici), mais
aussi en fonction du pourcentage d’alcool isopropylique de I'éluant.

Le calcium étant retenu en HNO3 0.3N + 95% EtOH (éthanol) et IsoOH (alcool isopro-
pylique) (Fritz et Waki, 1963 ; Fritz et al., 1964), un premier test a été effectué dans le but
de faire tomber le soufre dans une premiere fraction tout en capturant le calcium sur la
résine. Ces tests ont été réalisés avec les échantillons de BIF LO1 et BT (BIF-test) sur 2 mL
de résine AG1-X8 (100-200 mesh) ou 2 mL de résine AGMP1. Le mode opératoire ainsi que

les rendements obtenus sont résumés dans la tableau D.4.

Résine (2mlL) AGMP1 AG1-X8 (100-200)
Echantillon LO1 BT LO1 | BT
Eluant Volume (mL)
HNO3 0.3N + 95% EtOH 10 S:25% S :48% S:25% S :48%
HNO3 0.5N 10 Ca:19% | Ca:15% | Ca:18% | Ca :19%

TABLEAU D.4 — Mode opératoire et rendements obtenus dans le test de séparation du calcium et du
soufre avec HNO3 0.3N + 95% EtOH.

Le calcium n’est pas totalement séparé du soufre avec cette procédure. Nous nous

sommes demandés (i) sila résine utilisée n’était pas trop différente de celle de référence
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dans les études de Fritz et Waki (1963) et Fritz et al. (1964), et/ou (ii) si la normalité de
I’HNO3 de la premiére élution n’était pas trop faible pour permettre de ne pas accrocher le
soufre. Le test suivant, réalisé sur deux échantillons LO1, a donc consisté en une premiere
élution a HNO3 0.5N + 95 % EtOH suivi d'une élution a HNO3 0.5N sur 2 mL de résine
Amberlite et AG1-X8 (100-200 mesh). Le mode opératoire ainsi que les rendements obtenus

sont résumés dans la tableau D.5.

Echantillon LO1

Résine (2mlL) Amberlite | AG1-X8 (100-200)
Eluant Volume (mL)
HNOj3 0.5N + 95% EtOH 10 S :68% S:25%
HNOj3 0.5N 10 Ca:35% Ca :86 %

TABLEAU D.5 — Mode opératoire et rendements obtenus dans le test de séparation du calcium et du
soufre avec HNOg3 0.5N + 95% EtOH.

Ici aussi, la séparation n’a pas été efficace. Au lieu d’essayer de retenir le calcium, nous
avons essayé d’éluer le calcium dans la premiere fraction, a la maniere de la chimie du
soufre classique pour échantillons biologiques (Albalat et al., 2016). L'étude de Fritz et
Waki (1963) montre que le coefficient de partage du calcium pour une résine anionique est
inférieur a 0.5 lorsque I'éluant est composé de HNO3 0.03N avec de I’alcool isopropylique
a moins de 70%. Une premiére élution en HNO3 0.03N + 50 % EtOH, puis une élution en
HNO3 0.5N, ont donc été réalisées sur deux échantillons de LO1, I'un avec 2mL de résine
Amberlite, ’autre avec 2mL de résine AG1-X8 (200-400 mesh). Le mode opératoire ainsi

que les rendements obtenus sont résumés dans la tableau D.6.

Echantillon LO1
Résine (2mL) Amberlite | AG1-X8 (200-400)
Eluant Volume (mL)
HNO3 0.03N + 50% EtOH 10 Ca :99.9% Ca :999%
HNO3 0.5N 10 S:535% S:75%

TABLEAU D.6 - Mode opératoire et rendements obtenus dans le test de séparation du calcium et du
soufre avec HNOs3 0.03N + 50% EtOH.

On observe ici une amélioration des rendements, notamment en résine AG1-X8 (200-
400 mesh). En effet, bien que le soufre de soit pas récolté en totalité, la majorité du calcium
est élué dans la premiere fraction. Nous sommes donc restés sur cette derniére procédure,
et nous avons essayé de I’améliorer en :

e augmentant la longueur de la colonne pour laisser plus de temps aux échanges
ioniques.

e augmentant le volume de la colonne au cas ou elle aurait été saturée dans le test
précédent.
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* baissant le pourcentage d’alcool du premier éluant, afin de diminuer encore plus le
coefficient de partage du calcium pour la résine.

» utilisant de I'alcool isopropylique au lieu de I’éthanol, comme dans I’étude de Fritz
et Waki (1963).

e utilisant de I'eau distillée au lieu de 'HNO3 0.03N lors de la premiere élution.

Le schéma suivant (Fig. D.10) reprend les modes opératoires ainsi que les rendements

obtenus dans chacun de ces cas pour I’échantillon LO1 sur une résine AG1-X8 (200-400

mesh).
1) 0.03N HNO, 1) 0.03N HNO, 1) 0.03N HNO, 1) 0.03N HNO, 1) H,0
50%EtOh 50%EtOh 35%E+Oh 50%Is0-Oh 50%EtOh
2) 0.5N HNO, 2) 0.5N HNO, 2) 0.5N HNO, 2) 0.5N HNO, 2) 0.5N HNO,
LO1

LO1

AGIX8 AGIXS8 AG1X8 AGI1X8 AGIX8
200-400 200400 200-400 200-400 200-400
15mL 3mL 2mL 2mL 2mL

2 2 2 2

t} 1 Ca99.2 % 1 Ca999 %
2

S/P=3.6 S/P=14 S/P=63 S/P=14 S/P=24

1 Ca99.8 % 1 Ca99.6 % 1 Ca99.9 %

FIGURE D.10 - Procédure et rendements des tests de séparation calcium-soufre avec alcool. Dans
les deux premiers cas, seuls la longueur et le volume de la colonne change par rapport au test
précédent. Dans les trois derniers cas, seule la nature du premier éluant change par rapport au test
précédent. Le rapport soufre sur phosphore est donné par S/P dans les fractions soufre a la fin de
chaque procédure. Les fractions 1 et 2 sont récoltées avec un volume d’éluant de 10 mL pour 2 mL
de résine, 15 mL pour 3 mL de résine et 7.5 mL pour 1.5 mL de résine.

Les rendements de chacune de ces procédures pour I’échantillon LO1 sont bons. Nous
avons choisi de procéder par la suite avec le troisieme protocole, donnant le meilleur
rapport S/P. En effet, il est nécessaire d’obtenir un rapport S/P élevé afin que les effets
de matrice du phosphore soient négligeables lors des mesures des rapports isotopiques
du soufre au spectrometre de masse (S/P > 10). Ici, le rapport n’étant que de 6.3, une

purification additionnelle serait a prévoir.

Dans le but de valider ce protocole, nous I’avons testé sur d’autres échantillons de BIF
de cette étude (IFG-1, BT et MP4). Un échantillon biologique de lait WM ("whole milk"),
plus riche en calcium que les échantillons sanguins, montrait un faible rendement en

soufre avec la procédure de Albalat et al. (2016). Il a donc été utilisé ici dans le but de savoir
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si cette méthode permet bien de séparer calcium et soufre. Des courbes d’élutions ont été
réalisées a ’aide des échantillons IFG-1 et LO1. Les rendements sont présentés dans le

tableau D.7, et les courbes d’élution sur la figure D.11.

Echantillon LO1 IFG BT WM MP4
0.03NHNO3 +35%EtOH | Ca :99.7 | Ca :99.9 | Ca :99.9 | Ca :92.3 | Ca :99.9
0.5N HNOs3 S :100 S :99.6 S :100 S:97.6 S :41.7

TABLEAU D.7 — Rendements en % de la procédure de séparation du calcium et du soufre avec 35%
d’alcool. Les fractions 1 et 2 sont récoltées avec un volume d’éluant de 10 mL pour 2 mL de résine.
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FIGURE D.11 - Courbes d’élutions de IFG-1 et LO1 pour la procédure de séparation du calcium et
du soufre schématisée. Les volumes d’éluants pour les fractions 1 et 2 sont de 10mL.

On observe que les rendements sont excellents pour les BIF LO1, IFG, BT etI'échantillon

biologique WM. Cependant, cette procédure pour MP4 élue bien la totalité du calcium
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dans la premiere fraction, mais pas la totalité du soufre dans la seconde fraction. La raison
est tres certainement la saturation de la résine pour cet échantillon. En effet, il comporte

environ 5 fois plus de magnésium, 2.5 fois plus de calcium et 8 fois plus de manganese que

I’échantillon LO1 (Tab. D.8).

. S Mg Ca Mn P
IFG 70 | 1140 | 1204 30 | 27.5
LO1 | 7.3 | 1435 | 4500 | 841 7.1
BT 1.8 | 819 | 2747 | 421 | 2.1
MP4 | 10.5 | 6549 | 11668 | 6950 | 9.6
WM | 6.1 | 1.9 245 0 17.9

TABLEAU D.8 - Concentration (en ppm) en éléments majeurs (S, Mg, Ca, Mn, P) des échantillons
utilisés pour les tests de séparation Ca-S, hors Fe qui a été éliminé par une procédure préalable.

S'il ne s'agit que d’'un probléme de saturation de résine, nous y sommes presque ! Repro-

duisons cette procédure sur l'échantillon MP4 pour un volume de résine de 3 et 4mL.
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ANNEXE E

Correction des interférences isobariques

Soit un élément X d’isotopes i et j, de masses M; et M;, dont la masse i est interférée par
I'isotope d'un élément Y de méme masse M;, dont I'intensité d'un isotope k non interféré
de masse My peut étre mesurée. Les notations suivantes sont utilisées : "mes" pour mesuré,
"ref" pour référence, I pour le signal total de la masse i, et f pour facteur de fractionnement.
D’apres Russell et al. (1978) :

—_— = — X q. -
KYmes KYref My mes
Lintensité de I'isotope i de I'élément Y peut alors s’exprimer par :
; iY MiY f
Ymes = (Eq. E'Z)

mesy_. X
kY ref MkYmes

Lintensité de I'isotope i de ’élément X peut donc se calculer en fonction de I'intensité

totale collectée pour la masse i et de 'intensité calculée pour 'isotope de Y interférant :

iXmes = Tmes = Ymes (Eq. E-3)

Donc :



ANNEXE E. CORRECTION DES INTERFERENCES ISOBARIQUES

iy M, f

i _i k Yy

Xcorr = Tmes— Ymes X (k_) X (—) (Eq. E-4)
Y ref MkY mes



ANNEXE F

Les méthodes d'analyses de données

E1 Modele d’age relatif a partir du cobalt

Afin d’établir des séries temporelles de compositions isotopiques de fer, cuivre et soufre sur
les carottes étudiées, la connaissance de I'age relatif entre les échantillons est indispensable.
Pour modéliser I’age relatif, nous avons fait appel a la méthode d’obtention d’ages modeles
a partir des concentrations en cobalt (Co) (Halbach et al., 1983 ; Puteanus et Halbach,
1988 ; Zhou et Kyte, 1992 ; Kyte et al., 1993 ; Dunlea et al., 2015). D’autres méthodes existent
avec 'osmium (Dalai et Ravizza, 2006) ou l'iridium (Kyte et Wasson, 1986). Zhou et Kyte,
1992 ont estimé les proportions de différentes sources potentielles d’éléments dans les
océans (détritique, biogene, volcanique, aqueux etc.) par un modele d’inversion sur des
compositions élémentaires de sédiments océaniques pacifiques. Ils ont trouvé que le
Co n’est ni détritique, ni biogéne, ni volcanique, mais principalement aqueux, c’est a
dire issu de la précipitation chimique du cobalt dissous dans I'’eau de mer. Le controle
de la concentration en cobalt dans les sédiments est donc principalement sa vitesse de
précipitation.

Pour calculer les ages relatifs entre les échantillons, une couche d’épaisseur arbitraire

d’une surface d’1 cm? est considérée. Le flux de cobalt dans le sédiment suit la relation :

VCo

Qco = At (Eq. G-1)

avec Qg le flux de Co dans le sédiment en ug cm™ Ma™!, vc, le taux d’accumulation du

Co enug cm2, At l'intervalle de temps en Ma correspondant a I'épaisseur de la couche
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considérée. Puis,
VCo = Psed [Col Ad (Eq. G-2)

avec [Co] la concentration en Co en ppm (ug/g), Ad I'épaisseur de la couche en cm, et pgeq
la densité en g cm™ (DBD pour dry bulk density). En combinant les deux équations, on

obtient :

_ Psed [Co] Ad
Qco

At (Eq. G-3)

L'hypothese principale utilisée est que le flux de cobalt au sédiment est constant
(Halbach et al., 1983). Dunlea et al., 2015 ont répertorié les différentes estimations de ce
flux, donnant une fourchette entre 1650 et 2350 ug cm™ Ma™L. Pour la densité des BIE,
plusieurs mesures entre 2.93 et 3.03 g cm™ ont été réalisées (Ramesh et Kumar, 2015). Au
cours de cette these, nous avons choisi de travailler avec Qc, = 3600 ug cm™ Ma ! et Osed =
3 gcm™ (pour la justification de ce choix, se reporter au chapitre 5). Les données de cette
étude ont fourni Ad et [Co], ce qui nous a permis de calculer les ages relatifs entre chaque

échantillon au sein de chaque carotte.

E2 Analyses statistiques

E2.1 Tests statistiques

Avec les variables quantitatives continues obtenues lors de cette thése (concentrations,
compositions isotopiques, profondeur, age relatif...), les tests statistiques permettent de
comparer des moyennes, ou des variances, et de savoir si leurs différences sont significa-
tives. Les résultats sont donnés avec une p-value (Wasserstein et Lazar, 2016). Lorsqu’elle
est inférieure a 0.05, les différences observées sont significatives. Lorsqu’elle est supérieure
a 0.05, la différence est non significative mais cela ne permet pas de conclure a une non
différence.

Deux démarches existent : la paramétrique et la non paramétrique. La démarche
paramétrique suppose que le théoréme de I’approximation normale s’applique, c’est a dire
que la distribution des données se rapproche d’une répartition d’'une loi de probabilité
normale. La démarche non paramétrique ne fait pas d’hypothése sur la distribution des
données et a recours aux statistiques de rangs, qui n'utilisent comme information que
I'ordonnancement des observations entre elles. Selon les situations, les tests statistiques

employés (listés ci-dessous) ne sont pas les mémes :
e Comparaison de deux séries indépendantes

- Pour comparer deux séries ou groupes indépendants de maniére paramétrique,
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on utilise le test de Student si les variances sont égales, ou celui de Welch si les

variances sont inégales.

- Pour suivre une démarche non paramétrique, on utilise le test de la somme des

rangs de Mann-Whitney-Wilcoxon.
e Comparaison de deux séries appariées

- Pour comparer deux séries ou groupes dépendants (appariés) de maniere para-

métrique, on utilise le test de Student des séries appariées.

- Pour suivre une démarche non paramétrique, on utilise le test des rangs signés

de Wilcoxon.
e Comparaison de plusieurs séries indépendantes

- Afin de comparer les variances de plusieurs groupes indépendants de maniere
paramétrique, il est possible de réaliser une analyse de variance a un facteur
(ANOVA1) ou le test de Barlett. Pour comparer les moyennes, on réalise une

extension du test de Welch.

- Selon la démarche non paramétrique, on réalise le test de la somme des rangs

de Kruskal-Wallis, qui est généralisation du test de Mann-Whitney-Wilcoxon.

E2.2 Analyse en composantes principales

Une analyse en composantes principales (ACP) a pour but d’expliquer la variance d'un jeu
de données a travers la réduction du nombre de variables expliquant ces données. Dans
notre cas, une trentaine de variables décrivent nos échantillons (compositions isotopiques
et concentration élémentaires). Ces échantillons se répartissent donc dans un espace a
plus de 30 dimensions. Nous cherchons a projeter nos données dans un autre espace de
dimensions inférieures décrivant mieux la dispersion de nos mesures. Les dimensions de
cet espace réduit sont les composantes principales. Les ACP de cette étude ont été réalisées
al’aide du logiciel R afin d’identifier les composantes principales présentes dans nos 156
échantillons. Le principe est le suivant (Albaréde, 1995) :

Soit une matrice X(n*m) avec i=1, ..., m échantillons et j=1, ..., n rapports isotopiques
(ici, m = 156 et n = 34), avec x; le vecteur des rapports isotopiques du i'®™€ échantillon.

Avec x le vecteur moyen et C la matrice covariance (n*n).

* Les données sont dans un premier temps réduites : la moyenne des variables de
chaque échantillon est soustraite a la mesure, qui est ensuite divisée par I'écart-type
de chaque variable.

zi=F ! x (x{-%)
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avec E la matrice diagonale des écart-types de chaque rapport. La matrice des va-

riables réduites composée des z; avec i=1,...,156 est notée Z(n*m).

¢ la matrice de covariance de nos données réduites est calculée.

C=Cov(Z)

e les vecteurs propres et valeurs propres de cette matrice sont calculés. Les vecteurs
propres représentent les meilleures directions orthogonales décrivant la dispersion
des données, soit les composantes principales (CP). Les valeurs propres sont les

pourcentages de la variance totale décrite par les vecteurs propres correspondants.
C=VvDV!

avec D la matrice diagonale des valeurs propres A de C et Vla matrice composée

des vecteurs propres de C (CP).

* la proportion p de la variance totale vio; contenue dans le ki€™€ CP est

Viot = trace(D) et ppc, = A/ Vot

Le nombre minimal de composantes principales expliquant la majeure partie de la
variabilité des mesures, permet de remarquer les facteurs les plus importants influen-
cant la distribution des données. Lorsque les variables sont projetées sur I'espace des
composantes principales, des corrélations, des anti-corrélations ou pas de corrélations
peuvent s’observer entre certaines variables. La répartition des échantillons dans ’espace
des composantes principales permet de visualiser quels facteurs influencent le plus leurs

distributions, s’il y a des groupes de distribution vraiment disjoints etc.



ANNEXE G

Tableaux de résultats

Tableau 1 :lithologies, profondeur (m), 4ge (Ma), compositions isotopiques de fer (en %),

concentrations en éléments majeurs (en ppm), taux de sédimentation (en m/Ma) et cluster
des échantillons a I’échelle centimétrique de la carotte LO1.
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