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Résumé

Les inclusions réfractaires riches en calcium et en aluminium (CAIs) sont les pre-

miers objets solides du système solaire à s’être formés. Malgré 4,568 Ga d’évolution, on

peut remonter à leurs conditions de formation et dire qu’elles se sont formées à plus de

1200 °C dans des conditions très réductrices près du Soleil jeune. Les phases secondaires

présentes dans les CAIs suggèrent quant à elles une formation dans des conditions plus

oxydantes et/ou à plus basse température. La plupart de ces phases ont été interprétées

comme provenant d’évènements tardifs. Néanmoins, une origine nébulaire de certaines

phases secondaires reste débattue. L’objectif de cette thèse est de véri�er en couplant dif-

férentes techniques si certaines phases secondaires se seraient formées lors de la formation

des CAIs dans la nébuleuse. Pour cela une CAI composée, nommée E101.1, provenant de

la météorite CV3 réduite Efremovka a été étudiée. Cette CAI a été choisie car comportant

des phases riches en FeO incluses dans des diopsides eux-mêmes inclus dans la CAI hôte.

Ces phases ont été caractérisées comme de la Fe-åkermanite, des assemblages à grains �ns

associés à de la kirschsteinite et de la wollastonite. L’étude pétrologique et texturale de ces

phases réalisée pendant cette thèse a permis de suggérer que la kirschsteinite et la wol-

lastonite s’étaient formées dans la nébuleuse au sein de précurseurs riches en diopside et

anorthite. La Fe-åkermanite résulterait de l’incorporation de ces précurseurs dans une CAI

de type A partiellement fondue. Cela est cohérent avec des expériences en pétrologie expé-

rimentale qui ont été entamées. Après avoir développé une méthode d’imagerie du rapport

D/H dans des sections ultraminces de minéraux peu hydratés en NanoSIMS, les δD des

di�érents minéraux d’E101.1 ont été mesurés. Les valeurs les plus basses jamais mesurées

dans un échantillon météoritique ont ainsi été répertoriées au sein de l’anorthite avec un

δD de -817 ± 185 ‰ (2σ). Cette valeur est en accord avec une formation près du Soleil jeune.

Les assemblages à grains �ns ont des valeurs allant jusque 1250 ± 516 ‰ (2σ). La kirsch-

steinite a quant à elle un δD chondritique de 163 ± 201 ‰ (2σ). Les valeurs élevées ont été

attribuées, en accord avec les observations pétrologiques, à la capture des xénolithes. La

kirschsteinite et la wollastonite se sont donc formées dans la nébuleuse dans un réservoir

avec une composition isotopique en H chondritique. Cela signi�e que le D/H de l’eau dans

la nébuleuse serait passé d’une valeur solaire à une valeur presque terrestre en quelques

centaines de milliers d’années maximum. Ces approches complémentaires nous ont ainsi

permis de montrer la présence de phases d’altération nébulaires dans une CAI et qu’un

épisode oxydant non prédit par la thermodynamique a eu lieu dans la nébuleuse.

Mots clés : CAI composée, E101.1, altération nébulaire, développement analytique, rapport

D/H, sections FIB.



Abstract

Calcium and aluminium-rich inclusions (CAIs) are the �rst solid objects formed in the

solar system 4.568 Ga ago. We can estimate that they formed at a temperature higher than

1200 °C in very reducing conditions near the young Sun. In contrast, secondary phases

found in CAIs suggest oxidizing and/or low temperature conditions. Most of these phases

were interpreted as formed lately. However, a nebular origin of some secondary phases is

still debated. The purpose of the thesis is to test if some secondary phases could have for-

med during CAI formation in the nebula using coupled di�erent techniques. A compound

CAI, named E101.1, from the CV3 reduced chondritic meteorite Efremovka was studied.

This CAI is relevant for the study because it contains FeO-rich phases enclosed in diop-

side enclosed itself in the host CAI. These phases were characterized as Fe-åkermanite,

kirschsteinite, �ne-grained assemblage associated with wollastonite. The petrologic and

textural study of these phases carried out during the thesis suggests that kirschsteinite

and wollastonite formed in the nebula within an anorthite and diopside-rich precursors.

Fe-åkermanite likely crystallized during the precursor incorporation into the partially mel-

ted host CAI. This is consistent with the �rst results of petrologic experiments that were

initiated. After developping NanoSIMS imaging of D/H ratio on FIB (Focused Ion Beam)

sections in weakly hydrated minerals, the δD of E101.1 minerals were measured. The lo-

west values ever measured in a meteoritic sample were found in anorhite with a δD of

-817 ± 185 ‰ (2σ). This value is consistent with a formation near the young Sun. The

�ne-grained assemblage has high δD values up to 1250 ± 516 ‰ (2σ). Kirschsteinite has

chondritic δD value : 163 ± 201 ‰ (2σ). The high values were attributed to evaporation

during the xenolith capture in agreement with petrologic obervations which implies that

kirschsteinite and wollastonite formed in the nebula in a reservoir with a chondritic H

isotopic composition. This means that the D/H ratio of the nebula water passed from a so-

lar value to a nearly terrestrial value in several hundred thousand years maximum. These

complementary approaches hence showed the presence of nebular alteration phases in a

CAI and that a non-predicted thermodynamical oxidizing event occured in the nebula.

Keywords : compound CAI, E101.1, nebular alteration, analytical development, D/H ratio,

FIB sections.



Introduction générale

Les météorites contiennent des informations sur notre système solaire jeune. Cer-

taines d’entre elles, nommées chondrites carbonées sont des aggrégats d’objets plus vieux

que la Terre. Parmi ceux-ci se trouvent les inclusions réfractaires riches en calcium et en

aluminium (CAIs), âgées de 4,568 Ga (Connelly et al., 2012). Etant les premiers solides à

s’être formés dans notre système solaire (Grossman, 1972), les CAIs dé�nissent le temps 0

de notre système solaire. Formées près du Soleil jeune à plus de 1200°C dans des conditions

très réductrices (Grossman et al., 2008), leur minéralogie a pu être modi�ée par des proces-

sus ayant eu lieu au sein des astéroïdes. En e�et, les astéroïdes n’ont pas seulement accrété

des roches mais aussi de la glace. Une fois fondue, des �uides plus ou moins enrichis en eau

ont circulé à travers l’astéroïde. Cela a eu pour e�et de changer la minéralogie de certains

composants des astéroïdes. Ainsi la majorité des phases d’altération, notamment des CAIs,

sont interprétées comme résultant de processus astéroïdaux (Brearley, 2014). Néanmoins,

certaines phases ont été interprétées comme s’étant formées dans la nébuleuse avant ac-

crétion sur l’astéroïde (Keller and Buseck, 1991; Hashimoto, 1992; El Goresy et al., 2002).

Elles sont d’un grand intérêt car leur existence signi�erait que des conditions non prédites

par les modèles thermodynamiques ont pu avoir lieu.

L’objectif de la thèse est donc de rechercher des phases potentiellement nébulaires,

contraindre leur contexte physico-chimique de formation en recoupant di�érentes mé-

thodes d’analyse et en�n de contraindre leur environnement de formation.

Pour cela une CAI composée, nommée E101.1, provenant d’une chondrite carbonée

très peu altérée a été analysée. Cette CAI est particulière car elle comporte d’autres CAIs

qui comportent elles-mêmes des phases riches en FeO préalablement interprétées comme

des phases d’altération nébulaires (El Goresy et al., 2002). Une étude pétrologique et tex-

turale a ainsi été mise en oeuvre pour véri�er cette hypothèse. La taille de ces minéraux

ne dépassant pas quelques microns, des méthodes d’analyse à nano-échelle ont dû être

utilisées.

Parallèlement à ce travail, le développement analytique de l’imagerie du rapport D/H a

été réalisé dans les minéraux peu hydratés (< 2 wt% H2O) sur sections ultraminces (FIB). Le

D/H fractionnant de plusieurs ordres de grandeur dans le système solaire jeune alors qu’au

sein des astéroïdes et de la Terre les fractionnements sont faibles, il est un bon indicateur

du contexte dans lequel les phases d’altération se sont formées. Ainsi, une fois l’imagerie

du D/H développée sur les standards, elle a été appliquée sur des sections FIB provenant

de l’échantillon précédemment analysé. Cela a permis ainsi de contraindre le contexte de

3



INTRODUCTION GÉNÉRALE

formation des di�érentes phases d’E101.1.

En�n, des expériences ont été entamées dans di�érentes conditions visant à repro-

duire les phases d’altération potentiellement nébulaires et les textures associées pour contraindre

leurs conditions physico-chimiques de formation.

Le premier chapitre décrit le contexte dans lequel les CAIs se sont formées et les

di�érents types d’altération possibles. Les concepts liés au fractionnement du rapport D/H

sont aussi présentés. Dans un deuxième chapitre, les instruments utilisés lors de cette thèse

sont présentés, de la microscopie électronique à la sonde ionique en passant par la micros-

pectroscopie infrarouge et Raman. Le troisième chapitre se focalise sur le développement

analytique de l’imagerie du D/H dans les phases peu hydratées (< 2 wt% H2O). Le dévelop-

pement d’un traitement de données en infrarouge est aussi présenté. Le chapitre suivant

se focalise sur l’analyse de la CAI composée E101.1 comportant de potentielles phases d’al-

tération nébulaires. Les rapports D/H des di�érents minéraux d’E101.1 sont présentés et

discutés dans le cinquième chapitre. L’avant-dernier chapitre présente les résultats issus

des expériences menées dans di�érentes conditions visant à reproduire les phases d’alté-

ration et les textures présentes dans la CAI étudiée. En�n le dernier chapitre traitera des

conclusions et des perspectives de la thèse.
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1.1. FORMATION ET ÉVOLUTION DES ÉTOILES SOLAIRES

1.1 Formation et évolution des étoiles solaires

1.1.1 Origine du système solaire

Les étoiles se forment à partir de nuages pouvant mesurer jusqu’à quelques centaines

de parsecs (> 3 x 10
15

km) composés principalement d’hydrogène. Si la densité du nuage est

assez importante (10
3

cm
–3

), certains rayonnements ionisants provenant des étoiles alen-

tours sont écrantés et l’hydrogène peut se combiner pour former de l’hydrogène molécu-

laire. Des poussières sont présentes dans le nuage, constituées de silicates majoritairement

amorphes (Kemper et al., 2004) d’olivine et de pyroxène. Le carbone est majoritairement

sous forme de molécules organiques. Les températures étant inférieures à 50 K au sein du

nuage (Wooden et al., 2004), les poussières sont associées à des glaces (Ehrenfreund and

Charnley, 2000).

Figure 1.1 – Nuage moléculaire M16 en train de s’e�ondrer et donnant naissance à di�é-

rentes proto-étoiles dans la nébuleuse de l’aigle (Hester et al., 1995). Chaque protrusion du

nuage est le lieu de formation des étoiles dont le diamètre est supérieur à la taille du sys-

tème solaire (>100 UA avec 1 UA = 1,50 x 10
5

km). L’image est en fausse couleur : rouge : S
+
,

vert : Hα, bleu : O
2–

. L’enveloppe bleue du nuage moléculaire correspond à l’évaporation

de poussières due aux radiations émises par les proto-étoiles en formation.

L’explosion d’étoiles en �n de vie peut irradier le nuage moléculaire, le déstabilisant

gravitationnellement. Des zones de haute densité (> 10
6

cm
–3

) nommées cœurs denses

se forment (Wooden et al., 2004) menant à l’e�ondrement du nuage moléculaire malgré

des forces opposées telles que : la turbulence du nuage moléculaire, la champ magnétique
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CHAPITRE 1. CONTEXTE SCIENTIFIQUE

couplé au gaz et le mouvement de rotation (Boss and Ciesla, 2014). Le nuage moléculaire

M16 présenté Figure 1.1 est un nuage moléculaire présent dans la nébuleuse de l’Aigle en

train de s’e�ondrer. La présence de plusieurs protrusions révèle la formation de di�érentes

protoétoiles à partir du même nuage.

L’e�ondrement commencé, le nuage devient de plus en plus épais optiquement. Un

premier cœur formé de dihydrogène se constitue. L’e�ondrement continuant, la tempéra-

ture augmente jusque∼2000 K au cœur du nuage, dissociant les molécules de dihydrogène

(Larson, 2003). L’équilibre hydrostatique du cœur du nuage est rompu et subit un nou-

vel e�ondrement jusqu’à ce qu’un nouvel équilibre hydrostatique soit atteint. Ce moment

est dé�ni comme le temps 0. Le nuage ayant une rotation non nulle, son e�ondrement va

permettre la formation d’un disque à partir duquel la matière va s’accréter sur l’étoile. Le

disque va par la suite s’étendre par conservation du moment cinétique (Boss and Ciesla,

2014).

1.1.2 Formation des premiers solides

Cassen (2001) a modélisé l’évolution de la température dans le plan médian du disque

proto-planétaire à di�érentes périodes en prenant en compte les radiations provenant de

l’étoile, la dissipation visqueuse due au transport des particules dans le gaz et les pertes

d’énergies dues aux radiations du disque lui-même. On observe Figure 1.2 que les tem-

pératures peuvent dépasser 1350 K dans les régions internes du disque permettant aux

poussières de s’évaporer. La nébuleuse refroidit ensuite en quelques centaines de milliers

d’années. A la suite des processus d’évaporation, des processus de condensation peuvent

ainsi avoir lieu. Les études spectroscopiques suggèrent que les premiers minéraux peuvent

apparaître dès les premiers stades d’évolution des étoiles jeunes (Meeus et al., 2001; Boekel

et al., 2004; Waelkens et al., 1996) .

Pour prédire les phases pouvant se former lors des processus de condensation, des

calculs thermodynamiques ont été menés en partant d’une composition solaire (Larimer,

1967; Grossman, 1972; Lodders, 2003), qui peut être associée à la composition moyenne du

système solaire. Pour calculer les températures de condensation, il faut prendre en compte

la pression, qui varie avec le temps et la distance par rapport à la proto-étoile, et la fugacité

en oxygène (fO2). Celle-ci est dé�nie comme la quantité d’oxygène disponible. La fO2 est

régulée par la réaction [1.1], dé�nissant l’équilibre entre le dihydrogène et la vapeur d’eau.

Cet équilibre est dépendant de la température [1.2]. Il est important de noter que cette

équation est valide entre 298 et 2500 K.
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1.1. FORMATION ET ÉVOLUTION DES ÉTOILES SOLAIRES

Figure 1.2 – Evolution de la pression et de la température dans le plan médian du disque

à di�érentes périodes (Cassen, 2001)

Le rapport H2O/H2 est contrôlé par l’équilibre entre les molécules CO et CH4 [1.3] et

par la quantité d’oxygène consommée lors de la formation des minéraux mais aussi par la

quantité de carbone dans le gaz. En e�et, l’oxygène se liant préférentiellement au carbone

pour former du CO, si le rapport C/O est supérieur à 1, l’oxygène ne sera pas disponible

et la condensation mènera à des phases riches en carbone. Si le rapport C/O est inférieur

à 1, l’oxygène est partagé entre les molécules CO et H2O. Des silicates pourront ainsi se

former grâce à l’oxygène disponible comme c’est le cas pour la nébuleuse protosolaire

ayant un rapport C/O d’environ 0,5. D’après la composition solaire, le rapport H2O/H2 de

la nébuleuse protosolaire est d’environ 5 x 10
–4

, ce qui permet de calculer la fO2 en fonction

de la température [1.4]. Ainsi, à une température de 1500 K, on obtient par exemple une fO2

égale à 10
–18

bar ce qui fait de la nébuleuse protosolaire un environnement très réducteur

(Krot et al, 2000).

H2 + 0.5O2 = H2O (1.1)

log
10

(fO2) = 2log
10

(H2O/H2) + 5.67 – 25.664/T (1.2)

CO + 3H2 = CH4 + H2O (1.3)
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CHAPITRE 1. CONTEXTE SCIENTIFIQUE

log
10

(fO2) = –0.85 – 25.664/T (1.4)

En�n, le dernier paramètre à prendre en compte pour le calcul des températures de

condensation est l’équilibre des minéraux avec le gaz, signi�ant que les minéraux formés

peuvent réagir avec le gaz pour former d’autres minéraux à plus basse température. Les

minéraux issus de la condensation des éléments majeurs sont présentés Table 1.1 pour une

pression de 10
–4

bar et une fO2 solaire.

Table 1.1 – Température de condensation des premiers minéraux à se former lors du re-

froidissement d’un gaz de composition solaire à 10
–4

bar. (Lodders, 2003)

Comme illustré par Cassen (2001), la pression du gaz évolue au sein du disque avec

la distance héliocentrique et le temps. Cette séquence de condensation peut donc évoluer

selon le lieu et la période de formation des minéraux.

Pour savoir si ces calculs sont corrects, il faut avoir accès à des roches ayant été très

peu modi�ées depuis le début du système solaire. Néanmoins, les premières roches du

système solaire ont été transportées dans le disque et intégrées à des plus gros corps comme

expliqué ci-après.
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1.1. FORMATION ET ÉVOLUTION DES ÉTOILES SOLAIRES

1.1.3 Intégration des premières roches aux embryons planétaires
et planètes

Les premiers solides formés ne font pas plus que quelques millimètres, voire centi-

mètres. Une fois formés, ils peuvent être remobilisés au sein du disque. La Figure 1.3 illustre

l’évolution du disque jusqu’à 2 Ma suivant l’e�ondrement (Cassen, 2001). On observe pre-

mièrement une expansion du disque avec le temps, principalement due à la conservation

du moment cinétique. L’expansion est signi�cative jusque quelques centaines de milliers

d’années. La �n de l’expansion correspond à la �n de l’e�ondrement. Parallèlement, durant

les premières centaines de milliers d’années, les matériaux présents dans le disque interne

s’accrètent sur l’étoile alors que les matériaux des régions externes vont vers l’extérieur,

ce qui est principalement dû à l’expansion du disque. Lorsque l’e�ondrement s’arrête, le

disque accrète tous les matériaux présents dans le disque. En parallèle de l’expansion du

disque, des jets bipolaires (Shu et al., 1996) permettent de transporter le matériel de l’in-

térieur vers l’extérieur du disque durant la période d’e�ondrement. Des phénomènes de

turbulence peuvent aussi transporter du matériel au sein du disque.

Figure 1.3 – Evolution de la densité de surface du disque et de la vitesse radiale du matériel

présent dans le disque à di�érentes périodes

Les observations dans l’infrarouge du télescope ALMA ont permis de révéler des

structures concentriques dans le disque de l’étoile HL Tau, âgée d’environ 1 Ma par rapport

à l’e�ondrement, présentes dans le plan médian. De nombreux auteurs ont déduit que ces

structures provenaient de la présence de planète. La présence de grains plus gros qu’au-

tour des étoiles plus jeunes con�rme qu’après un épisode de sédimentation dans le plan

médian du disque, des phénomènes de coagulation sont en jeu. Des études suggèrent que

la présence de glace (Wang et al., 2005; Ros and Johansen, 2013) favorise la coagulation
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de solides pour former des grains décimétriques, puis métrique et kilométrique. Des em-

bryons planétaires peuvent ainsi se former après seulement quelques millions d’années.

Une fois les embryons planétaires formés, ils s’agglomèrent sur l’embryon le plus massif

jusqu’à ce que celui-ci ait accrété tous les embryons sous son in�uence gravitationnelle.

Cette croissance est dite oligarchique.

Pour résumer les principaux stades d’évolution de la proto-étoile et de son disque,

on peut se baser sur l’étude spectroscopique des étoiles jeunes. L’évolution d’une étoile

jeune peut ainsi être séparée en 4 classes (Lada, 1999), dépendant de l’émission de l’étoile

et de la matière présente autour d’elle. La classe 0 dure moins de 30 000 ans et correspond

à la première phase d’e�ondrement. La classe I dure une centaine de milliers d’années et

correspond à une phase d’e�ondrement plus avancée où un disque optiquement épais est

présent, avec la présence de jets bipolaires le long de l’axe de rotation de la proto-étoile.

Après 1 Ma, le disque est optiquement �n et n’a plus de jets bipolaires. C’est à ce stade que

les embryons planétaires peuvent commencer à se former. En�n, un disque de débris se

forme après 10 Ma dépourvu de gaz.

Figure 1.4 – Di�érents stades d’évolution d’une proto étoile et leur durée sur la base

d’études spectroscopiques (Lada, 1999).

Cette évolution est basée sur l’hypothèse où le nuage ne mène à la formation que

d’une seule étoile. Néanmoins, la formation de plusieurs étoiles à partir du même nuage

moléculaire est très probable (Wooden et al., 2004) ce qui a pour conséquence de changer la

dynamique des solides dans le disque pendant les premiers épisodes de formation stellaires

(Boss and Ciesla, 2014). Ceci est d’autant plus probable qu’une étoile ayant environ le même

âge que le Soleil avec une masse et une composition similaire a été découverte (Adibekyan

et al., 2018). Celle-ci est nommée HD 186302.
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1.1. FORMATION ET ÉVOLUTION DES ÉTOILES SOLAIRES

1.1.4 Système solaire actuel

Le système solaire contient des planètes telluriques dans les régions internes : Mer-

cure, Venus, la Terre et Mars. Des planètes géantes gazeuses sont quant à elles présentes

dans les régions externes du système solaire : Jupiter, Saturne, Uranus et Neptune. Outre

ces objets très massifs entourés d’un ou plusieurs satellites, des corps ayant été peu modi-

�és depuis le début du système solaire et pouvant abriter les premières roches du système

solaire existent. Ce sont les comètes et les astéroïdes.

Figure 1.5 – Structure du système solaire

Les comètes se situent au-delà de Neptune. Ce sont des corps riches en glace formés

dans les régions froides du système solaire et peu modi�és depuis leur formation. Elles sont

présentes dans deux réservoirs : le nuage de Oort et la Ceinture d’Edgeworth-Kuiper (Fi-

gure 1.5). Les comètes provenant du nuage de Oort sont observées via les comètes à longue

période (> 200 ans) ou de plus courte période comme celles de la famille dynamique de

Halley (HFCs). Les comètes de la ceinture d’Edgeworth-Kuiper sont quant à elles échan-

tillonnées via des comètes à plus courte période et en résonance avec Jupiter et le Soleil

(JFCs).

Les astéroïdes sont présents entre Mars et Jupiter au sein de la ceinture principale d’as-

téroïdes. Une fois déviés de leurs trajectoires lors de collision ou lors de l’entrée dans des

zones d’instabilité gravitationnelle (lacunes de Kirkwood), les astéroïdes (ou météoroïdes

si fragmentés) peuvent croiser la Terre. Tombent alors des roches que nous appelons mé-

téorites si elles atteignent la surface de la Terre. Ce sont dans ces objets que nous allons

étudier les premières roches du système solaire.
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CHAPITRE 1. CONTEXTE SCIENTIFIQUE

1.2 Météorites chondritiques : témoins du système so-
laire jeune

Plus de 5000 météorites de plus de 1 kg tombent chaque année sur Terre. Elles pro-

viennent de di�érents objets du système solaire : la Lune, Mars et la ceinture principale

d’astéroïdes situés entre Mars et Jupiter. Ces derniers objets sont classés en deux catégo-

ries, les météorites di�érenciées, ayant subi une fusion, et les météorites indi�érenciées

nommées chondrites, n’ayant jamais été fondues. Ces derniers objets contiennent les plus

vieilles roches du système solaire et c’est sur elles que nous allons nous focaliser.

1.2.1 Chondrites

Les chondrites sont classées en fonction de leurs caractéristiques pétrologiques, chi-

miques et isotopiques (Weisberg et al., 2006). Elles sont subdivisées en 3 types : les chon-

drites à enstatite, les chondrites ordinaires et les chondrites carbonées. Le terme « carboné

» est trompeur car des chondrites ordinaires et à enstatite peuvent contenir plus de carbone

que les chondrites carbonées. Les chondrites carbonées sont subdivisées en 7 sous-groupes :

CI, CM, CV, CO, CR, CK, CH-CB. Les chondrites CV sont elles-même subdivisées en CV

oxydées : CV
oxA

(du groupe de la météorite d’Allende) et CV
oxB

(du groupe de la météroite

de Bali), et en CV réduites. Cette classi�cation peut évoluer. En e�et, de nouvelles météo-

rites sont régulièrement découvertes dont les caractéristiques font qu’elles constituent un

nouveau groupe. C’est le cas des chondrites de type R et K.

Figure 1.6 – a) Chimie de la photosphère Soleil en fonction de la chimie des chondrites de

type CI (Lodders, 2003). b) Abondance des éléments lithophiles des chondrites normalisée

au Mg et aux CI a�chée en fonction de leur volatilité, le K étant le plus volatil. (Weisberg

et al, 2006)
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La caractéristique principale des chondrites est qu’elles ont une composition proche

de la composition solaire. C’est notamment le cas de la chondrite carbonée Ivuna dont

la chimie correspond pour tous les éléments sauf les plus volatils, à la composition de la

photosphère solaire (Figure 1.6a). Cela illustre le fait que les chondrites sont très primitives.

Néanmoins, si on compare la chimie des autres chondrites à la chondrite Ivuna, on

observe que les chondrites carbonées sont toutes enrichies en éléments réfractaires par

rapport aux autres chondrites (Figure 1.6b). Cela est principalement dû à l’enrichissement

en composants riches en Ca et en Al par rapports aux autres chondrites.

Figure 1.7 – Constituants des chondrites en prenant l’exemple de la météorite de Paris, où

on observe de gauche à droite des chondres, de inclusions riches en Ca et Al et la matrice

à grains �ns (Hewins et al., 2014; Leroux et al., 2015).

Les chondrites sont des aggrégats de (i) chondres (ii) d’inclusions réfractaires et de

matrice à grains �ns (Figure 1.7). Les inclusions réfractaires les plus abondantes sont for-

mées par les inclusions réfractaires riches en Ca-Al (CAIs). La datation des chondres et des

CAIs montrent que ces objets millimétriques à centimétriques sont les plus vieux du sys-

tème solaire. Les chondres se formant entre 4567,32 ± 0,42 Ma et 4564,71 ± 0,30 Ma se sont

néanmoins formés plus tard que les CAIs qui ont un âge de 4567,30 ± 0,16 Ma (Connelly

et al., 2012). En plus d’être les plus vieilles roches du système solaire, les CAIs sont aussi

considérées comme les premières roches à s’être formées, leurs minéraux riches en Ca et

Al étant similaires à ceux formés lors du refroidissement d’un gaz de composition solaire

(Christophe Michel-Lévy, 1968; Grossman and Larimer, 1974). Nous allons nous focaliser

sur ces objets pour avoir des informations sur les conditions physico-chimiques ayant eu

15



CHAPITRE 1. CONTEXTE SCIENTIFIQUE

lieu dans la nébuleuse lors de leur formation.

Il faut cependant faire attention à dissocier les processus ayant eu lieu dans la né-

buleuse de ceux ayant eu lieu dans l’astéroïde. En e�et, les météorites sont le résultat de

l’aggrégation de roches quelques millions d’années après la formations des CAIs (Doyle et

al, 2015) et ont subi des modi�cations selon le lieu et la période d’accrétion. En e�et, les

radionucléides tels que l’
26

Al ont pu mener à du métamorphisme si l’accrétion a eu lieu

seulement quelques millions d’années après les CAIs. L’accrétion de glace a aussi pu me-

ner à de l’altération aqueuse remplaçant les silicates par des minéraux riches en eau par

exemple (Brearley, 2014).

Figure 1.8 – Diagramme tiré de Weisberg et al (1997) montrant di�érents types pétrolo-

giques de toutes les chondrites.

On classe ainsi les météorites selon leur degré d’altération ou leur degré de métamor-

phisme. Considérant que l’altération est liée à des processus de basse température et le

métamorphisme à des processus de haute température, impliquant que s’il y a altération

il n’y a pas de métamorphisme, Weisberg et al. (2006) ont dé�ni la classi�cation présentée

ci-dessous. Les météorites les moins altérées ont un chi�re associé de 3, ce qui équivaut

à leur type pétrologique. Plus elles sont altérées, plus le chi�re diminue alors que si elles

sont métamorphisées, le chi�re augmente. On obtient ainsi 7 types pétrologiques di�érents

(�gure 1.8).
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Les CI, bien qu’ayant une chimie très proche de celle de la photosphère solaire, sont

les météorites les plus altérées. Les CM et CR sont aussi très altérées alors que les CH, CB,

CV et CO sont très peu modi�ées. Ces dernières contiennent ainsi des informations très

primitives.

Table 1.2 – Di�érentes conditions de chocs dé�nies par les e�ets des chocs sur l’olivine

et le plagioclase en fonction de la pression et de la température dé�nies par Sto�er et al

(1991).

Il faut aussi prendre en compte que les météorites sont le résultat de chocs répétés

depuis leur formation. Cela est notamment supporté par le fait que la majorité voire toutes

les chondrites sont des brèches (Bischo� et al., 2006). Stö�er et al. (1991) ont dé�ni une

classi�cation permettant d’attribuer des caractéristiques pétrologiques à une intensité de

choc allant de S1 à S6. S1 correspond au choc le plus faible alors que S6 correspond à

un choc entre 75 et 90 GPa, menant à des températures supérieures à 1500 °C. Avec de

telles pressions et températures, les minéraux peuvent être fracturés, maclés, déformés,

amorphisés, et des processus de fusion partielle peuvent avoir lieu.

L’étude minéralogique des CAIs est donc primordiale pour comprendre les processus

secondaires subis, pour ensuite remonter à leurs caractéristiques propres permettant de

contraindre les conditions dans lesquelles ces objets se sont formés.
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1.2.2 CAIs

1.2.2.1 Minéralogie et di�érents types de CAIs

La découverte de CAI a été e�ectuée par Christophe Michel Lévy en 1968 dans la

météorite de Vigarano, météorite représentative du groupe des CV (Christophe Michel-

Lévy, 1968). Cette CAI avait été nommée « chondre blanc » par sa richesse en mélilite avec

une bordure en spinelle. Depuis, de nombreuses CAIs ont été découvertes.

Figure 1.9 – a) Lame mince d’un fragment de la météorite Vigarano dans lequel a été

découvert pour la première fois une CAI (Christophe Michel-Lévy, 1968; Gounelle, 2018).

b) Zoom sur la CAI. c) Photographie optique faite par Christophe Michel-Lévy (1968) d’une

zone de la CAI où on observe de la mélilite et une bordure de réaction contenant du spinelle.

Les principaux minéraux primaires contenus dans les CAIs sont le corindon, l’hibo-

nite, la perovskite, le spinelle, la mélilite, le clinopyroxène, l’anorthite, la forsterite, la gros-

site et les métaux de Fe et de Ni et pouvant contenir des platinoïdes. Les CAIs sont ainsi

principalement constituées d’oxydes et des silicates riches en éléments réfractaires : Ca, Al,

Ti. On peut déjà noter que ces minéraux sont similaires à ceux formés par condensation

d’un gaz de composition solaire listés Table 1.1.

Une multitude de CAIs existe en fonction des minéraux présents, de leur taille, de

leur proportion, de leur texture et de leurs caractéristiques isotopiques. On peut ainsi ci-

ter les CAIs contenant du corindon, les CAIs riches en pyroxène et anorthite, les CAIs

contenant du spinelle et de l’hibonite (SHIBs), les CAIs avec des cristaux tabulaires d’hi-

bonite (PLACs), les aggrégats bleus d’hibonite (BAGs), les aggrégats d’olivine amoéboïdes,

les CAIs de type A, B, C, les inclusions FUN (Fractionated with Unknown Nuclear e�ects),

18



1.2. MÉTÉORITES CHONDRITIQUES : TÉMOINS DU SYSTÈME SOLAIRE JEUNE

les CAIs à grains �ns et les micro CAIs. Au vu de la multitude de CAIs, nous ne nous fo-

caliserons ici que sur les CAIs à grains �ns, et les CAIs de type A, B et C et les inclusions

FUN.

Les CAIs à grains �ns sont des aggrégats de nodules micrométriques à texture concen-

trique. Au centre des nodules, ils contiennent du spinelle avec plus ou moins d’hibonite et

de perovskite. Les couches externes contiennent de l’anorthite, de la mélilite et du diop-

side plus ou moins alumineux (Aléon et al., 2002; Krot et al., 2004). La richesse en spinelle

leur donne une teinte rosée reconnaissable. Ces objets n’ont pas de forme particulière et

peuvent faire quelques millimètres.

Figure 1.10 – Image en électron rétrodi�usés d’une CAI à grains �ns PCA-16-3-MK-2.

Chaque cœur de nodule est consitué de spinelle et de perovskite entourés de mélilite et de

pyroxène. (Aléon et al, 2002).

Les CAIs à gros grains sont divisés en di�érentes catégories selon leur minéralogie :

les type A, B et C.

• Les CAIs de type A sont très riches en mélilite. Ils contiennent généralement des

spinelles. On distingue dans cette catégorie les CAI de type A compactes contenant

de grands cristaux de mélilite, des CAIs de type A à aspect « �oconneux » (« �u�y

» en anglais) qui sont des aggrégats de petits grains riches en mélilite sans structure

concentrique.

• Les CAIs de type B sont subdivisées en 2 groupes : B1 et B2. Les CAIs de type B1

contiennent « un manteau » riche en mélilite avec un cœur enrichi en pyroxène,

anorthite, spinelle et un alliage Fe,Ni sous forme métal. Les CAIs de type B2 corres-

pondent aux CAIs de type B1 sans le manteau mélilitique (MacPherson, 2014).

• En�n, les CAIs de type C contiennent de la mélilite et du pyroxène associés à une

grosse proportion d’anorthite (Krot et al., 2007).
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Figure 1.11 – a) CAI de type A constituée principalement de mélilite (Krot et al., 2009). b)

CAI de type B2 constituée de mélilite, de diopside et d’anorthite (Krot et al., 2009). c) CAI de

type C constituée d’anorthite, de mélilite et de diopside (Krot et al., 2007). Les images sont

en fausses couleurs : rouge : Mg, vert : Ca, rouge : Al. On distingue donc bien la matrice

riche en Mg en rouge comparée aux CAIs bleu-vertes.

Wark and Lovering (1977) ont noté la présence quasi systématique d’une séquence

minéralogique particulière autour des CAIs, comportant, de l’hibonite, du spinelle, de la

perovskite, de l’anorthite, de la mélilite, du diopside alumineux (Figure 1.12). Cette sé-

quence est plus ou moins complète selon les CAIs. On la nomme "Wark Lovering Rim"

(WLR).

Figure 1.12 – Bordure minéralogique d’une CAI nommée Wark Lovering Rim (Wark and

Lovering, 1977). Elle est constituée de l’intérieur vers l’extérieur d’hibonite, de spinelle et

de perovskite, de mélilite, de diopside alumineux de forsterite. Des minéraux riche en Ca et

Fe sont aussi présents entre la forsterite et la matrice, ici représentés par de la kirshcsteinite

(MacPherson, 2014).

Il est important de noter que ces di�érents types de CAIs ne sont pas uniformément

répartis parmi toutes les chondrites. Par exemple, les chondrites CM ne contiennent que

des CAIs à grains �ns alors que les chondrites CV contiennent tous les types de CAIs sauf

celles riches en hibonite (SHIBs, PLACs, BAGs) et en grossite. A l’inverse les chondrites
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CV sont les seules contenant les CAI de type B. Ce dernier cas est important à noter car

la chondrite CV Allende tombée en 1969 a permis d’avoir accès à une multitude de CAIs

plurimillimétriques à centimétriques, faciles à analyser. Ce type de CAIs a donc longtemps

monopolisé la littérature des CAIs alors qu’au regard des météorites, ce type de CAIs n’est

pas majoritaire. On peut en�n noter que des CAIs ont été retrouvées dans des échantillons

provenant de la comète Wild 2 (Brownlee et al., 2006).

Figure 1.13 – Diagramme résumant les di�érents types de CAIs présents au sein des chon-

drites avec la proportion volumique de CAIs.

1.2.2.2 Caractéristiques géochimiques

Isotopes de l’oxygène

L’oxygène est représenté par trois isotopes stables,
16

O,
17

O et
18

O. Si les processus de

fractionnement sont dépendants de la masse, la proportion d’isotopes les uns par rapport

aux autres vont varier sur le seul critère de la masse. L’
18

O fractionnera donc deux fois plus

par rapport à l’
16

O que l’
17

O. Si on représente le δ
17

O par rapport au δ
18

O avec δ
17,18

O

correspondant à :

δ
17,18

O = ((
17,18

O/
16

O)
sample

/(
17,18

O/
16

O)
standard

– 1)× 1000 (1.5)

toutes les roches terrestres s’alignent selon une droite de pente 0,5. Cette droite est dé�nie

comme la droite de fractionnement terrestre.
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Figure 1.14 – a) δ
17

O en fonction de δ
18

O de tous les constituants du système solaire me-

surés, à savoir la Terre, la Lune, Mars, Les chondres, les CAIs, des symplectites cosmiques

et le Soleil (McKeegan et al., 2011, et références associées). La droite de fractionnement

dépendant de la masse terrestre la droite de pente 1 révélant des processus indépendants

de la masse sont représentés. Les CAIs déviant de cette dernière droite sont nommées FUN

(fractionnements et e�ets nucléaires non identi�és). b) Même graphique avec cette fois les

compositions isotopiques de minéraux au sein d’une seule CAI (McKeegan et al., 1998).

Les mesures faites dans les di�érents composants des météorites, montrent qu’ils ne

s’alignent pas selon une droite de pente 0,5 mais selon une droite de pente 1 (Figure 1.14a).

Les processus à l’origine de cette droite sont donc indépendants de la masse. Cette droite

a été interprétée par Clayton and Mayeda (1984) comme une droite de mélange entre un

réservoir silicaté riche en
16

O et un réservoir d’eau riche en
17

O et
18

O. Di�érents méca-

nismes ayant eu lieu dans le disque protoplanétaire ont été proposés pour former cette eau

riche en isotopes lourds de l’oxygène. Celui qui est le plus admis actuellement est celui du

"self-shielding" (Clayton, 2002). Ce modèle se base sur la photodissociation sélective de la

molécule CO, la longueur d’onde dissociant les di�érents isotologues (C
16

O, C
17

O et C
18

O)

étant di�érente. L’isotopologue C
16

O étant très abondant, les longueurs d’onde nécessaires

à sa photodissociation sont rapidement saturées (Lyons and Young, 2005). Ce n’est pas le

cas pour C
17

O et C
18

O. Le gaz s’enrichit alors en
17

O et en
18

O menant par réaction avec

H2 à la formation d’une eau enrichie en ces isotopes. A haute température, même si cette

eau enrichie en
17,18

O se forme, elle est rapidement équilibrée avec la molécule C
16

O. L’eau

riche en
17,18

O se forme donc principalement dans les régions froide du disque, sous forme

de glace. La mesure par Sakamoto et al. (2007) de symplectites enrichies en
17,18

O (∆
17

O =

90 ‰) supporte ce modèle.
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Un exemple montré Figure 1.14b montre qu’au sein d’une même CAI, les minéraux

enregistrent di�érentes compositions isotopiques en O. L’enregistrement de deux réser-

voirs isotopiques a été interprété dans de nombreuses CAIs comme le résultat d’un trans-

port d’un réservoir riche en
16

O vers un réservoir pauvre en
16

O (Simon et al., 2011; Aléon,

2016) suggérant que les CAIs ont pu être transportées des régions internes vers des régions

plus externes par exemple.

On peut noter que les inclusions FUN s’éloignent de la droite de pente 1. Des phéno-

mènes d’évaporation pourraient expliquer ces variations.

Isotopes de l’Al et du Mg

L’
26

Al est un isotope radioactif qui décroît en
26

Mg avec une demi-vie de 0,73 Ma.

Depuis que des excès en
26

Mg ont été mesuré (Gray and Compston, 1974; Lee and Pa-

panastassiou, 1974), l’
26

Al a été utilisé pour dater les évènements ayant eu lieu dans les

premiers millions d’années du système solaire (Lee et al, 1976). Il est important de noter,

que cet isotope n’existant plus, on ne peut pas l’utiliser pour faire de la datation absolue

mais de la datation relative, datant un évènement par rapport à un autre. On utilise géné-

ralement les CAIs de type B d’Allende comme valeur de référence. La première étape pour

calculer l’intervalle de temps entre un échantillon et un référence (les CAIs), est de calculer

la pente entre le rapport
26

Mg/
24

Mg et
27

Al/
24

Mg donnant le rapport
26

Al/
27

Al initial noté

(
26

Al/
27

Al)0.

26
Mg/

24
Mg = (

26
Al/

27
Al)0 × (

27
Al/

24
Mg) (1.6)

On utilise ensuite le rapport (
26

Al/
27

Al)0 déterminé pour calculer l’intervalle de temps

entre une référence (les CAIs) et l’échantillon avec λ26 la constante de décroissance de

l’
26

Al :

∆t =

1

λ26

ln

(
(
26

Al/
27

Al)
CAI

(
26

Al/
27

Al)
sample

)
(1.7)

Néanmoins, toutes ces équations se basent sur le fait que le rapport
26

Al/
27

Al était

uniforme au début du système solaire. Or, MacPherson et al. (1995) ont mis en évidence

que ce rapport initial n’était pas que de ∼5 x 10
–6

, une autre population de CAI ayant

un rapport nul, c’est-à-dire ne comportant pas d’
26

Al lors de leur formation (Figure 1.15).

C’est notamment le cas des inclusions FUN. La présence de deux populations de CAIs ré-

vèle selon les auteurs une hétérogénéité en
26

Al/
27

Al au tout début du système solaire.
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Pour expliquer cette hétérogénéité très précoce dans le système solaire, certains auteurs

(Sahijpal and Goswami, 1998; Krot et al., 2012) ont proposé que l’
26

Al était absent dans le

nuage moléculaire initial et a été injecté pendant son e�ondrement. Cette injection pour-

rait provenir d’une étoile massive voisine du Soleil jeune, telle une supernova de type II

(Cameron and Truran, 1977) ou une étoile de type Wolf-Rayet (Arnould and Prantzos, 1986;

Gaidos et al., 2009). Les CAIs enregistrent ainsi un épisode très court ayant eu lieu très tôt.

Figure 1.15 – δ
26

Mg en fonction du rapport
27

Al/
24

Mg dans les CAIs. On observe deux

populations de CAIs : d’une part celles ayant un isochrone avec un rapport (
26

Al/
27

Al)0 de

5 x 10
–5

et d’autre part les CAIs ne présentant pas d’isochrone avec un rapport (
26

Al/
27

Al)0

de 0. Les CAIs se sont donc formées dans des régions riches et pauvres en
26

Al à la fois,

illustrant l’hétérogénéité du nuage dans lequel elles se sont formées (MacPherson et al.,

2005).

Pour les CAIs contenant de l’
26

Al et dans l’hypothèse d’un nuage uniforme, on peut

quand même calculer un intervalle de temps par rapport aux CAIs de référence. Plus l’
26

Al

sera bas, plus la CAI se sera formée tard. Certaines études montrent ainsi que les CAIs se

sont formées dans un intervalle de quelques centaines de milliers d’années (Mishra and

Chaussidon, 2014).

10Be

McKeegan et al. (2000) ont mis en évidence que les CAIs comportait du
10

Be lors de

leur formation. Cet isotope se serait formé dans la nébuleuse solaire par le rayonnement

très intense du Soleil jeune dans les régions internes du disque (<1 UA (Jacquet, 2019)).

D’autres auteurs ont proposé que le
10

Be proviendrait de l’irradiation du nuage molécu-

laire par des rayons cosmiques galactiques (GCR) (Desch et al., 2004) ou de l’injection de
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particules provenant d’une supernova (Cameron, 2001). Le fait que le
10

Be soit découplé de

l’
26

Al privilégie la première interprétation. Cela supporte le fait que les CAIs se forment

près du Soleil jeune, dans les régions de haute température.

1.2.2.3 Formation et histoire thermique

Condensats

Christophe Michel-Lévy (1968) a interprété les CAIs comme résultant de la condensa-

tion d’un gaz solaire à haute température sur la base de calculs thermodynamiques faits par

Larimer (1967). Les calculs thermodynamiques de Grossman (1972) ont par la suite permis

de dé�nir une séquence de condensation des minéraux à partir d’un gaz solaire. La compi-

lation de données faite par Grossman and Larimer (1974) a permis d’associer les minéraux

des CAIs aux produits de condensation d’un gaz solaire.

Figure 1.16 – Di�érents pro�ls en terres rares observés dans les CAIs (MacPherson, 2014).

Les terres rares sont présentées en fonction de leur volatilité avec le Lu le plus réfractaire.

L’étude des terres rares dans les CAIs a mené à distinguer di�érents groupes. On peut

distinguer les pro�ls de terres rares qui sont environ chondritiques comme les groupes

I, III, V, VI (Figure 1.16a) alors que d’autres CAIs dites ultraréfractaires sont enrichies en

terres rares les moins volatils (Figure 1.16b). Les CAIs du groupe II sont quant à elles appau-

vries en terres rares les moins volatils et les plus volatils (Figure 1.16b). Ces deux derniers

groupes contiennent donc des terres rares fractionnées en fonction de leur volatilité. Cela

est révélateur d’une formation par condensation.

Les processus de condensation sont aussi mis en évidence par des fractionnements

isotopiques, avec un enrichissement en isotope léger. C’est le cas dans certaines CAIs où

les isotopes du Si et du Mg sont enrichis en isotopes légers par rapport aux isotopes lourds

(Aléon et al., 2018).
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Figure 1.17 – a) Schéma de la séquence de condensation et des réactions de condensation

hétérogène déduites des calculs thermodynamiques (Aléon, 2016; Ebel, 2006). b) CAI zonée

présentant du cœur vers l’extérieur la séquence de condensation prédite par les calculs

thermodynamiques (Simon et al., 2019).

La comparaison entre des condensats créés en laboratoire à partir d’un gaz de compo-

sition solaire (Toppani et al., 2006) et des CAIs à grains �ns à l’échelle inframicrométrique

révèle aussi des similitudes texturales, suggérant une formation par condensation.

Certaines CAIs exceptionnellement bien conservées montrent une zonation similaire

où la séquence minéralogique du centre vers l’extérieur de la CAI est similaire à la sé-

quence de condensation dé�nie par les calculs thermodynamiques (Ebel, 2006). C’est le cas

par exemple dans une CAI décrite par Simon et al. (2019) où du centre vers l’extérieur les

minéraux sont : l’hibonite, grossite, perovskite, mélilite, spinelle, diopside et forsterite (Fi-

gure 1.17b). Néanmoins, dans la majorité des CAIs à grains �ns, le spinelle est formé avant

la mélilite. Di�érentes hypothèses peuvent expliquer cette déviation des modèles thermo-

dynamiques. La première est la présence de processus cinétiques et non à l’équilibre. Une

seconde hypothèse est la condensation à partir d’un gaz de composition non solaire. En-

�n, la non prise en compte de toutes les solutions solides dans les calculs thermodyna-

miques pourraient mener à des surestimations ou sous-estimations dans les températures

de condensation de certains minéraux pour une certaine pression (Wood et al., 2019).

Certaines CAIs, notamment les CAIs à grains �ns, sont des roches formées par conden-

sation. Néanmoins, toutes les CAIs ne se sont pas formées, en tout cas seulement, par des

processus de condensation, mais par de la fusion partielle. C’est le cas des types A, B et C.
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CAIs fondues

Les caractéristiques pétrographiques (gros grains plus ou moins automorphes, forme

arrondie) et chimiques (terres rares) des CAIs à gros grains de type A, B et C révèlent

qu’elles se sont formées par fusion partielle. Pour contraindre les conditions dans lesquelles

elles se sont formées, des expériences de pétrologie expérimentale ont été menées.

Les expériences de Stolper (1982) et de Stolper and Paque (1986) ont permis de re-

produire en laboratoire des CAIs de type B et de dé�nir leur séquence de cristallisation à

l’équilibre des CAIs avec le spinelle qui se forme en premier, puis la mélilite, le plagioclase

et en�n le pyroxène. Stolper and Paque (1986) ont ensuite fait des expériences dites dy-

namiques à di�érents taux de refroidissement. Sur base de la texture et la minéralogie des

CAIs, ils ont déduit que le taux de refroidissement des CAIs de type B était à peu près de 10

°C/h. Ils ont aussi déterminé la température maximale subie par la CAI comme étant entre

1400 °C et 1500 °C.

Stolper and Paque (1986) ont aussi montré que la fO2 n’a pas pas d’e�et sur la séquence

de cristallisation de la CAI de type B. La seule di�érence est que le plagioclase et le pyroxène

apparaissent à des températures plus élevées.

Figure 1.18 – a) Séquence de cristallisation d’un liquide ayant une composition d’une CAI

de type B. b) Texture de la mélilite en fonction de la température et du taux de refroidisse-

ment (Stolper and Paque, 1986).
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Beckett (1986) a permis de recréer la séquence de cristallisation des types A avec la

mélilite qui se forme en premier, suivie du spinelle et de la perovskite. Il n’existe aucune

donnée par rapport aux taux de refroidissements des CAIs de type A.

Des CAIs étant fondues, Yoneda and Grossman (1995) ont cherché si le liquide pouvait

être stable dans la phase gazeuse. Ils ont trouvé qu’un liquide pauvre en MgO et en SiO2

est stable à des pressions totales supérieures à 10
–3

mbar ou alors dans des régions ou le

rapport poussières/gaz est élevé, pour des températures entre 1500 K et 2400 K.

Les calculs thermodynamiques à l’équilibre pour la condensation d’un gaz chaud de

composition solaire (Yoneda and Grossman, 1995) ont montré que les CAIs de type B sont

appauvries en Mg et en Si par rapport aux compositions théoriques. Cette di�érence a été

interprétée par di�érents auteurs (Grossman et al., 2002; Richter et al., 2007) comme le

résultat de l’évaporation de CAIs à l’état liquide. De plus, leurs expériences ont montré

que l’évaporation permet de reproduire les fractionnements isotopiques dépendants de la

masse du Mg, du Si et de l’O observé dans les CAIs.

Les CAIs de type C sont considérées comme s’étant formées par la capture de chondre

dans une CAI de type B permettant d’enrichir le liquide en SiO2 et de cristalliser de l’anor-

thite (Krot et al., 2007; Beckett and Grossman, 1988).

Figure 1.19 – Schéma représentant l’évolution des CAIs à grains �ns en CAI de type A, B

et C (modi�é depuis Aléon (2016)).
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CAIs composées

Des CAIs contenant d’autres CAIs ont été observées. On les nomme CAIs composées.

L’exemple le plus extrême de la littérature est une CAI découverte par Ivanova et al. (2012)

où une CAI de type B renferme 26 CAIs de di�érents types. D’autres CAIs composées ont

été décrites dans la littérature (MacPherson et al., 2012; Aleon et al., 2007; Aléon et al., 2018).

La CAI décrite par MacPherson et al. (2012) présentée Figure 1.20 montre par exemple une

CAI de type A incluse avec une type B au sein d’une CAI de type C. La CAI hôte (contenant

les autres CAIs) a été dans la plupart des CAIs fondue partiellement. Il est interprété que

les CAIs composées résultent de l’incorporation de CAIs déjà cristallisées au sein d’une

CAI partiellement fondue. La présence de ces CAIs composées illustre le fait que certaines

CAIs se sont formées dans des régions riches en poussières.

Figure 1.20 – Image en fausse couleur (rouge : Mg, vert : Ca, bleu : Al) superposée à une

image en électrons rétrodi�usés d’une CAI composée de la météorite Vigarano comportant

un manteau de type C, et un intérieur de type A et B (MacPherson et al., 2012).

Contexte astrophysique de formation des CAIs

Les CAIs sont les premiers solides à s’être formés il y a 4,568 Ga par condensation

à plus de 1300 K dans un intervalle de quelques dizaines de milliers d’années (Connelly

et al., 2012) et ont parfois subi des processus de fusion partielle. La classe 0 ne durant que

quelques dizaines de milliers d’années (Lada, 1999) est cohérent avec l’environnement de

formation des CAIs (Figure 1.4). L’
26

Al suggère que les CAIs se sont formées dans la classe

I (Mishra and Chaussidon, 2014).

Le fait que les CAIs se soient formés à haute température suggère qu’elles se sont

formées dans les régions internes du disque à moins de 1 UA du Soleil, et se formant de plus

en plus près du Soleil à mesure que celui-ci évolue dans le temps. Malgré une formation très

proche du Soleil, les CAIs sont très abondantes dans les chondrites carbonées supposées

s’être accrétées dans des régions plus externes que les autres chondrites (Alexander et al.,

2012). Par ailleurs, la mission Stardust a permis de trouver des CAIs dans la comète Wild2

(Brownlee et al., 2006) qui s’est formée dans les régions les plus externes du système solaire.
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Cela suggère un transport précoce des régions internes vers les régions externes de la

nébuleuse. Shu et al. (1996) a d’abord proposé que les jets bipolaires pouvaient transporter

les CAIs loin du Soleil jeune. Se basant sur le fait que les CAIs se formaient dans un disque

d’accrétion c’était le seul moyen de transport de CAIs de l’intérieur vers l’extérieur du

disque. Mais les datations ont permis à Yang and Ciesla (2012) et Pignatale et al. (2018),

sur la base du modèle de Hueso and Guillot (2005), d’expliquer la dispersion des CAIs

dans le disque par l’expansion du disque pendant son e�ondrement. Les modélisations

montrent que les CAIs formées le plus tôt se retrouvent les plus éloignées du Soleil alors

que celles formées plus tard sont plus abondantes près du Soleil. Di�érentes populations

de CAIs seraient donc enregistrées dans les météorites. Par ailleurs, Taillifet et al. (2014)

ont montré qu’en 2000 ans, les CAIs peuvent être transportées dans les régions externes du

disque avec des populations ayant plus ou moins subi des épisodes de haute température,

en accord avec les observations des météorites. Ce transport précoce est en accord avec

l’enregistrement au sein des CAIs des réservoirs riches et pauvres en
16

O.

Malgré le fait que ces modèles arrivent à expliquer le timing et la localisation actuelle

des CAIs, les conditions redox lors de la formation des CAIs censées être très réductrices

ne sont pas en accord avec la présence de certains minéraux contenant des indices d’une

formation dans des conditions plus oxydantes.

1.2.2.4 Problèmes avec le modèle de formation des CAIs : conditions redox

Di�érents marqueurs d’oxydation existent dans les CAIs. On peut distinguer d’une

part les éléments qui comportent di�érents états de valence selon la fugacité en oxygène

(fO2). C’est le cas du Fe, du V et du Ti (Grossman et al., 2008). D’autre part, certains éléments

sont plus volatils dans des conditions oxydantes. Leur proportion en fonction d’éléments

dont la volatilité de change pas en fonction de la fO2 nous donne ainsi une information sur

les conditions redox.

Ti

Il a été montré que le rapport Ti
3+

/Ti
4+

est révélateur de la fO2 dans laquelle s’est

formée la fassaïte ou la rhonite (Beckett, 1986). Celle-ci est cohérente avec la fO2 solaire.

Néanmoins, si la fassaïte a cristallisé lors d’un épisode d’évaporation, la composition glo-

bale de la CAI a changé (Grossman et al., 2008). Dans de telles conditions, la fO2 enregistrée

par le rapport Ti
3+

/Ti
4+

de la fassaïte ne garantit pas qu’il ait été le même que celui du gaz.

Simon et al (1991) suggèrent que la fassaïte a commencé à cristalliser à partir d’un cœur en

équilibre avec le gaz. Ainsi, le cœur d’une fassaïte zonée en Ti
3+

/Ti
4+

peut quand même

donner une information sur la fO2 du gaz.
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L’hibonite comportant du Ti a aussi été étudiée pour déduire la fO2 dans laquelle elle

s’est formée. Néanmoins, Doyle et al. (2014) ont montré que le rapport Ti
3+

/Ti
4+

n’était

pas seulement lié à la fO2 mais était aussi contrôlé par la cristallographie de l’hibonite. Il

est donc di�cile de déduire le fO2 seulement à partir du rapport Ti
3+

/Ti
4+

de l’hibonite.

Fe

Dans un gaz de composition solaire, la fO2 est théoriquement trop réductrice pour

former des minéraux de haute température riches en FeO, le Fe ne s’oxydant qu’à quelques

centaines de degrés celsius (Lodders, 2003). Néanmoins, certains spinelles présents au sein

de CAIs de la météorite Allende sont enrichis en FeO (Kornacki and Wood, 1985). Les ratios

Fe/Ni et Fe/Co supérieurs aux valeurs chondritiques ont mené les auteurs à suggérer que

l’enrichissement en FeO a eu lieu dans la nébuleuse. Kornacki and Wood (1985) ont proposé

que les spinelles se sont enrichis en FeO à haute température où la nébuleuse avait une fO2

proche du tampon fer-wüstite, ce qui est supérieur à la fO2 solaire de 6 ordres de grandeurs.

Figure 1.21 – a) Variation du logarithme de la fO2 en fonction de la température dans

un gaz de composition solaire à une pression totale de 10
–3

bar. Deux rapports C/O sont

représentés, dont celui de 0,5 qui est le plus utilisé dans la littérature. Le tampon entre le

Fe métal et FeO est représenté par la courbe IW. Quelques valeurs pour les CAIs d’Allende

sont représentées (Simon et al., 2005; Grossman et al., 2008).

Par ailleurs, la présence d’hedenbergite et d’andradite dans les WLR (Wark and Love-

ring, 1977) suggère que les WLR se sont formées dans un endroit avec une fO2 plus élevée

que la fO2 solaire et donc dans des conditions plus oxydantes que celles des CAIs s’étant

formées à une fO2 solaire (Grossman et al., 2008). La datation en
26

Al des WLR montre

qu’elles se sont formés∼300 000 ans après l’intérieur des CAIs. Les CAI ont ainsi pu chan-

ger d’environnement redox en quelques centaines de milliers d’années, mis en évidence

par la variation du rapport Ti
3+

/Ti
4+

dans le pyroxène (Simon et al., 2005).
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Elements dont la volatilité change avec la fO2

Certaines espèces telles que le Ce, Mo, W, Yb, Sr, Ba, U et V peuvent donner des in-

formations sur la fO2 dans laquelle les minéraux porteurs de ces éléments se sont formés.

En e�et, une fois oxydés, ces éléments sont plus volatils (Boynton and Cunningham, 1981;

Davis et al., 1982; Boynton, 1978; Fegley, 1986; Fegley and Palme, 1985). Ils sont alors pré-

sents en teneurs plus faibles que d’autres éléments présents dans les minéraux. C’est le

cas dans certaines CAIs, où des teneurs faibles en Mo et W ont été observées (Fegley and

Palme, 1985). Un enrichissement de 50 à 500 du rapport poussière/ gaz ou glace/gaz dans la

nébulesue est nécessaire pour expliquer la baisse en Mo et W dans certaines CAIs (Fegley

and Palme, 1985).

Table 1.3 – Liste des minéraux secondaires présents dans les CAIs

L’étude de ces marqueurs d’oxydation suggèrent malgré certains débats encore actuels

que certains minéraux se sont formées dans des conditions plus oxydantes que ce que

prédisent les modèles thermodynamiques. En plus des phases formées à une fO2 plus élevée

que la fO2 théorique, des phases de basse température, comme les phyllosilicates, sont
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parfois présents dans les CAIs. Tous ces minéraux dits secondaires sont listés Table 1.2.

Di�érentes hypothèses ont tenté d’expliquer leur présence : l’une suggérant que ces phases

se sont formées dans la nébuleuse alors qu’une autre hypothèse suggère que ces phases se

sont formées au sein de l’astéroïde. La prochaine section discute ces deux modèles.

1.3 Phases d’altération des CAIs

1.3.1 Dé�nition de l’altération

Le mot altération est couramment utilisé mais la diversité des processus impliqués

mène à devoir lui donner une dé�nition. L’altération correspond au processus impliquant le

remplacement d’une phase minérale par une autre. Nous ne traiterons ici que de l’altération

causée par l’introduction d’un matériel, généralement un �uide, provenant d’une source

externe. Nous pouvons distinguer deux principaux types d’altération :

• L’altération aqueuse. Elle est déterminée par la présence des minéraux riche en

eau comme les phyllosilicates, associés à des carbonates, sulfates, sulfures et oxydes.

Les conditions de pression, température, fO2 peuvent varier (Brearley, 2006; Zo-

lensky et al., 1993). La température est généralement inférieure à 500 K. Le rapport

eau/roche est supérieur à 0,2.

• Le métasomatisme. Il est caractérisé par l’absence de minéraux hydratés. Le rap-

port eau/roche est inférieur à 0,2 (Petaev and Mironenko, 1997). La température peut

varier de 300 K à 1500 K pour des conditions de pression et fO2 variables.

Figure 1.22 – Evolution de la dissolution d’un minéral en déséquilibre avec un �uide dont

le produit de dissolution peut mener à la précipitation d’une phase en équilibre avec le

�uide (Putnis and Austrheim, 2010; Ruiz-Agudo et al., 2014).
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Il faut noter que l’altération aqueuse suivie de métamorphisme mène à la déshydrata-

tion des minéraux d’altération (Ichimura et al., 2017). Ceux-ci peuvent ainsi avoir la même

minéralogie que les minéraux issus du métasomatisme. Il est alors di�cile de distinguer le

processus à l’origine de l’altération. Le terme anglophone pour décrire ce phénomène est

« �uid-assisted metamorphism ».

Note : le métamorphisme est du métasomatisme à petite échelle. Mais le timing n’est
pas le même et l’implication d’un �uide est plus claire lors de métasomatisme. Par ailleurs, le
métasomatisme mène à des interfaces non équilibrées (Putnis and Austrheim, 2010).

L’altération présente dans les CAIs peut avoir di�érentes origines. Elle peut avoir eu

lieu (i) dans la nébuleuse avant accrétion sur l’astéroïde (altération nébulaire), ou alors

(ii) sur corps parent après accrétion sur l’astéroïde (altération astéroïdale). Pour distinguer

l’altération nébulaire et astéroïdale, Brearley (2014) a répertorié tous les critères à observer :

• Minéraux d’altération parmi les di�érents composants des chondrites : leur homo-

généité est plus cohérente avec une altération astéroïdale

• Isotopes stables : révèlent si les minéraux d’altération se sont formés à partir du

même réservoir ou non

• Corrélation entre l’altération minéralogique et les données isotopiques

• Fractionnements isotopiques. Pour l’O par exemple, les processus nébulaires mènent

à des fractionnements indépendants de la masse alors que les processus astéroïdaux

mènent à des fractionnements dépendants de la masse au niveau des composants

individuels ou de la roche totale

• Mobilité des éléments : si l’altération est isochimique, l’altération astéroïdale est plus

probable

• Stabilité thermodynamique par rapport aux conditions nébulaires ou astéroïdales

• Cinétique et période d’altération : il faut qu’elles soient cohérentes avec le contexte

d’altération

• Datation des minéraux d’altération. Le système Al-Mg et Mn-Cr et dans certains cas,

I-Xe peuvent être utilisés selon la phase minérale.

1.3.2 Altération des CAIs

Les chondrites ayant subi des processus di�érents selon le groupe, il faut les traiter

séparément pour dissocier l’altération astéroïdale de l’altération ayant pu avoir lieu dans

la nébuleuse. Nous ne parlerons ici que des CAIs des chondrites CM et CV dont l’origine

nébulaire de certaines phases est encore débattue.
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1.3.2.1 Altération aqueuse

CM

Les chondrites de type CM sont connues pour avoir subi de l’altération aqueuse plus

ou moins importante. La mélilite des CAIs au sein des chondrites de type CM est souvent

remplacée par des phyllosilicates ou des zéolites, phases riches en eau. La Figure 1.23 pré-

sente une CAI au sein de la météorite de Paris, contenant de la mélilite et du spinelle. En

bordure de la CAI, la mélilite a totalement été remplacée par une zéolite alors qu’en son

cœur, le mélilite n’est pas altérée (Hewins et al., 2014). Ce remplacement préférentiel en

bordure de la CAI est cohérent avec une altération astéroïdale (Greenwood et al., 1994).

Néanmoins, des observations texturales et des critères chimiques ont mené Armstrong

et al. (1982) et Macpherson and Davis (1993) à suggérer que l’altération des CAIs dans les

chondrites de Murchison et Mighei n’ont pas eu lieu au sein du dernier corps parent des

CAIs mais aurait pu avoir lieu dans un corps parent précédent ou dans la nébuleuse.

Figure 1.23 – Remplacement de la mélilite d’une CAI par une phase riche en eau, une

zéolite, dans la météorite de Paris (Hewins et al., 2014).

Dans les chondrites de type CM, les CAIs, tout comme les chondres, sont entourés

d’une bordure dont la composition est très proche de celle de la matrice. Metzler et al.

(1992) et Bischo� (1998) ont suggéré texturalement que ces mélanges à grains �ns conte-

nant des phases en déséquilibre ont pu se former dans la nébuleuse. Néanmoins, former

des phases hydratées dans la nébuleuse pose problème. En e�et, dans un gaz de composi-

tion solaire, pour faire de l’altération aqueuse, il faut être à basse température (Grossman

and Larimer, 1974). Or ces réactions sont cinétiquement non favorables (Prinn and Fegley,

1987). Il faudrait des pressions partielles en eau bien supérieures telles que celles présentes
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dans l’atmosphère de Jupiter pour former rapidement des phyllosilicates. Cette hypothèse

ne semble donc pas valable pour former les phases d’altération aqueuse. Néanmoins, pour

pallier le problème de la cinétique, Ciesla (2003) ont proposé que les CAIs puissent être alté-

rées dans des régions riches en glaces lors du passage d’ondes de chocs. Cela augmenterait

en e�et la température et donc la pression partielle en eau par évaporation de la glace.

CV

Les CAIs des chondrites CV
oxA

ont subi peu d’altération aqueuse, tout comme leur

corps parent. Cependant, des phyllosilicates (clintonite et margarite) ont été découverts au

sein d’une CAI d’Allende en étudiant les phases d’altération au microscope électronique

à transmission (MET) (Keller and Buseck, 1991). La texture de ces phases a permis aux

auteurs de suggérer qu’elles se sont formées dans la nébuleuse. Ford and Brearley (2010)

ont aussi découvert au MET la présence de vesuvianite, de kaolinite et de margarite.

Les chondrites CV
oxB

sont connues pour avoir subi de l’altération aqueuse. La mélilite

et l’anorthite des CAIs sont souvent remplacée par des phyllosilicates riches en Al, comme

le montrent Brearley and Krot (2013). Elles sont interprétées comme provenant d’altération

astéroïdale.

1.3.2.2 Métasomatisme

CV

Les chondrites de type CV sont connues pour avoir subi du métasomatisme enrichis-

sant les minéraux en FeO, alcalins et halogènes (Brearley, 2014). La mélilite et l’anorthite

des CAIs des chondrites CV sont souvent remplacées par de la néphéline et de la sodalite,

notamment dans la météorite Allende. Le métasomatisme sur corps parent est le processus

le plus utilisé dans la littérature pour expliquer l’origine de la néphéline et de la sodalite

(Brearley, 2014) même si du « �uid-assisted metamorphism » pourrait en être à l’origine. En

e�et, les expériences menées par Nomura and Miyamoto (1998) et Ichimura et al. (2017) ont

montré que la néphéline peut se former par altération aqueuse, donnant de l’analcime ou

de la fabriésite, suivie de métamorphisme. De la même façon, l’hydroxycancrinite résultant

de l’altération aqueuse peut se métamorphoser en sodalite.

Le grossulaire est un des principaux minéraux remplaçant l’anorthite et la mélilite

(Brearley and Krot, 2013). Il apparaît soit en gros grains associés à la monticellite, la wol-

lastonite, la forsterite et la wadalite, soit en grains �ns sous forme de veines associé à du

diopside alumineux comme on l’observe Figure 1.24. Ces assemblages suggèrent du méta-

somatisme sur corps parent. De la Na-mélilite est parfois également associée au grossulaire
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Figure 1.24 – a) Image en électrons rétrodi�usés d’une CAI de type A dans la météorite

d’Axtell (CV oxA). b) Zoom sur une des veines riches en grossulaire et en diopside alumi-

neux, recoupant la mélilite (Brearley and Krot, 2013).

à gros grains. Néanmoins la Na-mélilite ne semble pas avoir été formée sur le corps parent,

mais par des processus de fusion partielle ayant eu lieu avant accrétion sur corps parent

(Beckett and Stolper, 2000).

Les CAIs dans les chondrites de type CV contiennent aussi des minéraux riches en

FeO, comme de l’hedenbergite associée à de l’andradite dans les CV oxydées ou de la kirsch-

steinite dans les CV réduites (MacPherson and Krot, 2014). Certaines zonations en miné-

raux secondaires riches en FeO dans les CAIs suggèrent du métasomatisme en système

ouvert avec l’ajout de Si, Fe, Mg et la perte de Ca et Al (Brearley and Krot, 2013). Hashi-

moto (1992) a proposé que ce métasomatisme avait pu avoir lieu dans la nébuleuse dans

des conditions oxydantes. En e�et, il a montré que les hydroxydes de Ca et d’Al étaient

plus volatils que les hydroxydes de Si, Fe et Mg, menant à une perte de Ca et d’Al dans la

CAI et un ajout de Si, Fe et Mg dans un environnement oxydant. Néanmoins, certaines ob-

servations suggèrent que la Ca et l’Al ont été remobilisés au sein de la CAI, ce qui n’est pas

cohérent avec le modèle d’Hashimoto (1992). MacPherson and Krot (2014) et Ganino and

Libourel (2017) supportent la théorie d’une précipitation des phases riches en FeO comme

l’hedenbergite, l’andradite et la kirschsteinite à partir d’une phase aqueuse jusque 600 °C.

La présence de FeO dans des spinelles suggère quant à elle que des processus d’oxydation

à haute température ont bien eu lieu dans la nébuleuse (Kornacki and Wood, 1985) bien

que du métamorphisme sur corps parent puisse en être à l’origine (McSween, 1977).

Bien qu’il soit admis que certaines phases secondaires proviennent d’alté-
ration astéroïdale, l’origine nébulaire de certaines phases secondaires est encore
débattue. Pourtant, si des phases secondaires se sont réellement formées dans la
nébuleuse, il y aurait d’importantes implications concernant les conditions dans
lesquelles les CAIs se seraint formées.
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Pour répondre au débat, deux méthodes peuvent être utilisées : trouver un
échantillon unique qui comporte des caractéristiques d’altération nébulaire au
sein d’unemétéorite ayant subi peu de processus secondaires, ou alors développer
une nouvelleméthode permettant de contraindre l’origine de l’altération présente
dans les CAIs. Ces deuxméthodes ont étémises en pratique pendant la thèse d’une
part par l’étude d’une CAI composée provenant de la météorite Efremovka dont
les propriétés sont résumées dans la section suivante, et d’autre part par le déve-
loppement de l’imagerie du rapport D/H (section 1.5).

1.4 Efremovka : météorite peu altérée

Cette section a pour objectif de montrer les caractéristiques pétrologiques d’Efre-

movka et en quoi cette météorite est un bon objet d’étude pour la recherche de phases

d’altération nébulaires.

Efremovka est une chondrite carbonée de type CV3 réduite qui a été trouvée au Ka-

zakhstan en 1962. Son type pétrologique a été redé�ni récemment par (Bonal et al., 2006)

comme étant entre 3.1 et 3.4. Efremovka aurait subi une température maximale sur corps

parent entre 300 °C et 400 °C (Huss et al., 2006). La matrice contient de la fayalite, de l’he-

denbergite associée à de la kirschsteinite ainsi que de l’andradite, de la wollastonite, de la

troilite, de la néphéline, de la sodalite (Ganino and Libourel, 2017, et références associées).

Des phyllosilicates ont été observés, associés à des chondres ou des inclusions sombres

("dark inclusions") (Krot et al., 2006). Efremovka est ainsi une météorite provenant d’un

corps parent ayant subi peu d’altération et un faible métamorphisme. Néanmoins, Efre-

movka aurait subi plusieurs chocs à haute pression (21 GPa) (Nakamura, 2000), la tempé-

rature ayant pu augmenter jusque 800 °C. Cela aurait mené au l’aplatissement et à la fusion

partielle de certains composants d’Efremovka (Acquadro et al., 2018).

Malgré le fait qu’Efremovka soit une météorite dont les composants ont subi di�érents

impacts et du métasomatisme et/ou de l’altération aqueuse suivie de métamorphisme, l’al-

tération reste limitée. Les informations enregistrées par les inclusions réfractaires ont ainsi

pu être conservées.

Pour contraindre aumieux la présence de phases d’altération potentiellement
nébulaires, la thèse a porté principalement sur l’étude des phases présentes au sein
des xénolithes d’une CAI composée d’Efremovka (Chapitre 4). Comme dit précé-
demment, une fois que des phases d’altération potentiellement nébulaires seront
observées, leur rapport D/H sera mesuré. La section suivante explique en quoi la
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mesure de ce rapport est pertinente pour rechercher des phases d’altération né-
bulaires.

1.5 D/H : traceur des phases d’altération nébulaires

1.5.1 D/H dans le système solaire actuel

L’hydrogène comporte trois isotopes : l’hydrogène
1
H, le deutérium

2
H (noté D) et le

tritium
3
H. Le tritium étant radioactif avec une période de demi-vie très courte (12 ans),

nous ne nous intéressons qu’à H et D qui sont deux isotopes stables formés lors du big

bang. Pour commencer, on peut faire l’état de l’art sur le rapport D/H des di�érents corps

du système solaire.

Le Soleil, principalement constitué de dihydrogène représente à plus de 99% la masse

du système solaire. Déterminer le rapport D/H de l’hydrogène moléculaire du Soleil re-

vient ainsi à déterminer celle de la nébuleuse protosolaire. La composition du vent solaire

implanté dans le sol lunaire (Geiss and Gloeckler, 1998) a ainsi permis de dé�nir un rap-

port D/H porté par l’hydrogène moléculaire dans la nébuleuse protosolaire de (0,2 ± 0,05)

x 10
–4

. Cette valeur est cohérente avec le rapport D/H de l’hydrogène moléculaire des

planètes géantes gazeuses (Maha�y et al., 1998; Pierel et al., 2017). Cette valeur est bien

inférieure au rapport D/H terrestre moyen de l’eau qui est de 1,49 x 10
–4

(Lécuyer et al.,

1998), celui des océans étant à 1,56 x 10
–4

.

Alexander et al. (2012) et Piani and Marrocchi (2018) ont permis d’obtenir les rapports

D/H de l’eau d’altération des météorites de type CR, CM et CV variant de 0,87 x 10
–4

à 1,44

x 10
–4

. Certaines comètes de la famille de Jupiter ont aussi un D/H similaire à celui de la

Terre alors que la majorité a un D/H plus élevé (Eberhardt et al., 1995; Bockelée-Morvan

et al., 1998; Meier, 1998; Hutsemékers et al., 2008; Villanueva et al., 2009; Biver et al., 2006;

Hartogh et al., 2011) comme 67P/Churyumov-Gerasimenko visitée par la mission Rosetta

(Altwegg et al., 2015).

Pour comprendre pourquoi certains corps du système solaire sont plus enrichis en D

qu’en H par rapport à d’autres il faut comprendre les processus de fractionnement isoto-

piques qui ont pu avoir lieu au tout début du système solaire. En e�et, l’étude des nuages

moléculaires nous montre qu’il est possible d’atteindre de très forts enrichissement en D

menant à des D/H de 10 x 10
–4

à 800 x 10
–4

(Coutens et al., 2012; Liu et al., 2011) dans

le système solaire jeune. Les processus à l’origine de ces fractionnements sont présentés

ci-après.
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Figure 1.25 – Compilation faite parAltwegg et al. (2015) des rapports D/H dans tous les

corps du système solaire. Les rapports D/H de l’eau des chondrites obtenus par Alexander

et al. (2012) et Piani and Marrocchi (2018) ont été rajoutés.

1.5.2 Processus de fractionnement

Notation

Par convention, le rapport D/H peut être écrit sous forme δD :

δD = ((D/H)/(D/H)
SMOW

– 1)× 1000 (1.8)

où (D/H)
SMOW

est le rapport D/H de référence de l’eau des océan, SMOW signi�ant «

Standard Mean Ocean Water ».

Les processus de fractionnement peuvent être séparés en deux groupes, les processus

ayant lieu à l’équilibre et les processus liés à des e�ets cinétiques.
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A l’équilibre

Les fractionnements isotopiques sont contrôlés par des réactions enrichissant dans

des molécules un isotope par rapport à un autre. Les isotopes ayant par dé�nition le même

comportement chimique, le fractionnement va dépendre de leur di�érence de masse. En

e�et, un isotope plus lourd crée des liaisons plus di�ciles à dissocier qu’un isotope léger.

De plus la di�culté à dissocier une molécule comportant un isotope lourd par rapport à une

molécule comportant un isotope léger dépend de la température. A haute température, il

sera plus facile de dissocier les liaisons créées par l’isotope lourd. Ainsi les réactions ayant

lieu à basse température mèneront à des fractionnements isotopiques plus forts qu’à plus

haute température.

Brown and Millar (1989) ont modélisé les réactions présentes dans le nuage molécu-

laire. Ils ont ainsi trouvé que la réaction entre les ions H
+

3
et les molécules HD [1.9] permet-

tait d’expliquer les enrichissements en D. En e�et, aux températures du nuage moléculaire

(< 50 K), la formation de H2D
+

est favorisée alors que la réaction inverse est inhibée à

basse température, impliquant l’augmentation de H2D. Les réactions ayant lieu dans le gaz

mènent ainsi à un rapport D/H de l’eau élevé qui peut atteindre 10
–3

(Roberts and Millar,

2000).

H
+

3
+ HD = H2D

+
+ H2 (1.9)

A plus haute température (> 100 K) l’eau s’équilibre isotopiquement avec l’hydrogène

moléculaire [1.10] (Geiss and Reeves, 1981) d’autant plus e�cacement que la température

augmente (Richet et al., 1977; Yang et al., 2013; Thi et al., 2010). Ainsi à 1000 K, le rapport

D/H de l’eau sera le même que celui du dihydrogène alors qu’à plus basse température, le

rapport D/H de l’eau sera plus élevé que celui du dihydrogène.

H2O + HD ⇐⇒ HDO + H2 (1.10)

Cela est traduit par le facteur de fractionnement noté α égal au rapport D/H d’une

espèce divisé par le rapport D/H d’une autre espèce. Ainsi si le rapport D/H associé à

H2 est le même que celui de H2O, on aura α = 1. Yang et al. (2013) a a�ché di�érentes

évolutions de α modélisées pour la réaction [1.10] et a montré que α suit une évolution en

A + B/T avec A et B des constantes, en accord avec Richet et al. (1977).
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Figure 1.26 – Evolution du facteur de fractionnement isotopique à l’équilibre entre l’eau et

le dihydrogène en fonction de la température calculé dans di�érentes études (Richet et al.,

1977; Yang et al., 2013; Thi et al., 2010).

Cinétique

Les fractionnements cinétiques sont dus à des processus unidirectionnels, rapides et

incomplets comme la di�usion, l’évaporation, ou les réactions de dissociation.

Pour des processus cinétiques, le facteur de fractionnement α correspond à la racine de

la masse de l’isotope (ou isotopologue) léger divisée par celle de l’isotope (ou isotopologue)

lourd. Par exemple, pour un processus d’irradiation électronique, les isotopes fractionnant

l’un par rapport à l’autre sont H et D. Le facteur de fractionnement correspond ainsi à α =√
1/2 (Roskosz et al., 2016). Le facteur de fractionnement α peut être inclus dans l’équation

de Rayleigh qui permet de prédire le D/H d’une phase résiduelle subissant par exemple un

processus de fractionnement cinétique, ayant un certain D/H originel :

D/H
résiduel

= D/H
initial

× f
α–1

(1.11)

⇐⇒ δD
résiduel

= δD
initial

+ (1000 + δD
initial

)× (f
α–1

– 1) (1.12)

où f est la fraction résiduelle de l’espèce porteuse d’hydrogène.
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1.5.3 Evolution du D/H dans le système solaire

Des modélisations de la nébuleuse protosolaire ont permis d’avoir une idée de la façon

dont laquelle le rapport D/H a pu évoluer (Drouart et al., 1999). Elles indiquent que des

grains de glace interstellaire, ayant des rapports D/H très élévés (10
–3

) sont vaporisés une

fois rentrés dans la nébuleuse, ce qui mène à une eau riche en D. Celle-ci s’équilibre alors

avec l’hydrogène moléculaire plus e�cacement lorsque la température augmente (Richet

et al., 1977). La température refroidissant, des grains de glace condensent enregistrant le

D/H local. Cela mène à un gradient où plus on est proche du Soleil, plus le D/H est faible.

Suivant ce modèle on peut s’attendre à ce que les comètes, formées loin du Soleil

présentent des rapports D/H très élevés. Néanmoins, certaines comètes présentent un rap-

port D/H presque terrestre. Des modèles plus complexes d’évolution du D/H que celui de

Drouart et al. (1999) ont alors été menés. Yang et al. (2013) ont par exemple pris en compte

l’expansion visqueuse du disque dans leur modèle. Cela permet d’apporter de la glace ayant

un rapport D/H très bas des régions internes vers les régions externes pendant l’e�ondre-

ment du nuage moléculaire. Lorsque l’expansion visqueuse s’arrête, ce qui correspond à

l’arrêt de l’e�ondrement du nuage, plus aucun matériel n’est emmené de l’intérieur vers

l’extérieur du disque. La turbulence redonne alors une évolution monotone du rapport D/H.

Ces observations suggèrent donc que les comètes ayant un faible rapport D/H ont enre-

gistré la glace provenant des régions internes lorsque le nuage moléculaire s’e�ondrait

encore.

La prise en compte dans les modèles des phénomènes d’accrétion soudaine nommés

« explosions FU Orionis » notamment provoqués par la présence de zone morte dans le

disque permet aussi d’apporter de l’eau pauvre en D dans les régions externes (Owen and

Jacquet, 2015). Owen and Jacquet (2015) ont aussi remarqué que la prise en compte des

zones mortes mène à une zone d’équilibre entre l’eau et l’hydrogène moléculaire plus im-

portante (1-3 AU). Ces di�érentes études permettent ainsi d’apporter des contraintes sur

les processus ayant pu amener de la glace avec un rapport D/H très bas dans les régions

externes.

Une étude menée par Thi et al. (2010) s’est focalisée quant à elle sur la région interne

du disque. Prenant en compte des processus de fractionnement entre molécules neutres

sous-estimés dans d’autres modèles, ils ont montré que la formation préférentielle de OD

par rapport à la formation de OH permettait d’atteindre des rapports D/H de l’eau très

élevés dans les région internes du disque.
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Figure 1.27 – Evolution du rapport D/H de l’eau en fonction de la distance par rapport à

la proto-étoile à di�érentes périodes (Yang et al, 2013).

Toutes ces études montrent que l’évolution du rapport D/H de l’eau dans le système

solaire jeune résulte de l’héritage du nuage moléculaire, de l’échange isotopique dans le

disque ainsi que des phénomènes de transport. Même si l’évolution du rapport D/H n’est

pas monotone lors de l’e�ondrement du nuage, la mesure du rapport D/H combinée à

d’autres observations peut se révéler déterminante pour comprendre l’origine de l’eau dans

certains objets. En e�et, les processus de fractionnements étant e�caces dans le système

solaire jeune et très peu dans les chondrites et sur la Terre, le rapport D/H peut dé�nir au

premier ordre le contexte dans lequel se sont formées des phases hydratées ou hydroxylées.

En conclusion, si on mesure le rapport D/H dans des phases potentiellement nébu-

laires, di�érents cas sont possibles. (i) Le premier est de trouver un rapport D/H chondri-

tique. Cela ne permettrait pas de trancher si l’altération s’est faite dans la nébuleuse ou

au sein de l’astéroïde, même si une origine astéroïdale serait plus probable. Le deuxième

cas possible est de trouver des rapports D/H très élevés ou très bas par rapport aux va-

leurs chondritiques. (ii) Si le rapport D/H est élevé, il faudra véri�er que ce rapport n’a

pas été obtenu par des fractionnement de Rayleigh, comme de l’irradiation électronique

(Roskosz et al., 2016) (pouvant avoir lieu dans la nébuleuse), ou des processus d’oxydation

(Alexander, 2017) (pouvant avoir lieu sur l’astéroïde). Si c’est le cas, il faudra calculer le

rapport D/H avant fractionnement isotopique. Si ceci n’est pas possible, on ne pourra pas

conclure. Si le rapport D/H sont trop élevées pour être expliquées par des fractionnements

44



1.5. D/H : TRACEUR DES PHASES D’ALTÉRATION NÉBULAIRES

isotopiques classiques, alors cela signi�era que la phase d’altération a enregistré un rapport

D/H élevé lors de leur formation. (iii) A l’inverse si le rapport D/H est très bas, cela signi-

�era que la CAI s’est formée dans un milieu où l’eau était pauvre en D, possiblement près

du proto-Soleil. L’implantation du vent solaire pourrait aussi expliquer un faible rapport

D/H.

L’objectif de la thèse est de mesurer le rapport D/H de phases d’altération
potentiellement nébulaires pour contraindre l’environnement dans lequel elles
se sont formées. Les phases d’altération qui ont été étudiées dans cette thèse se
situent dans une CAI composée nommée E101.1 provenant de la météorite Efre-
movka du groupeCV3

red
ayant peu subi d’altération aqueuse. La texture des phases

secondaires suggère qu’elles se sont formées avant l’accrétion de la CAI sur le
corps parent (El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). Une étude pétrologique
et texturale au microscope électronique à transmission a été réalisée pour con�r-
mer cette hypothèse. Ces phases étant inframicrométriques et très peu hydratées,
un développement analytique pour savoir dans quelles conditionsmesurer le rap-
port D/H à la NanoSIMS a d’abord été réalisé avant de mesurer le rapport D/H des
phases présentes dans E101.1.

Le chapitre suivant présente les instruments et les conditions d’analyse utili-
sés pendant la thèse.
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2.1. PRÉPARATION D’ÉCHANTILLONS

2.1 Préparation d’échantillons

Les di�érentes études faites pendant la thèse ont nécessité la préparation de sections

polies et de sections ultraminces nommées FIB (Focused Ion Beam). Les protocoles de pré-

paration de ces deux types d’échantillon sont décrits ci-dessous.

Sections polies

L’étude de l’hydrogène dans des minéraux contenant une faible concentration en eau

a nécessité des préparations en section polie, notamment de standards, avec le moins d’eau

possible lors du processus de polissage mais aussi lors de l’enrobage. Pour cela, di�érentes

méthodes ont été utilisées. Les sections ont soit été déposées dans de l’indium soit enrobées

dans un minimum de résine.

Pour le dépôt dans l’indium, les sections ont préalablement été polies avec du carbure

de silicium avant d’être polies avec de la pâte de diamantée jusqu’au ½ µm ou ¼ µm selon

la dureté de l‘échantillon en lubri�ant avec de l’éthanol. Chaque section polie a ensuite

été déposée dans de l’indium chau�é à 210 °C (supérieur à la température de fusion de

l’indium) lui-même placé dans une bague en aluminium.

L’enrobage dans un faible volume de résine a nécessité de percer un trou d’environ 1

mm
3

dans des plots en Al. De la résine (epoxy) y a ensuite été injectée à l’aide d’une pipette.

La section a en�n été déposée dans la résine encore liquide. Une fois la résine solidi�ée, le

polissage a été réalisé suivant le même protocole que celui dé�ni précédemment.

E101.1, principal objet d’étude de la thèse, est enrobée dans de la résine dans un plot

en plexiglas. Pour l’étude inframicrométrique au microscope électronique à transmission

(MET) et à la NanoSIMS, des sections FIB d’E101.1 et de standards, dont le protocole est

présenté ci-dessous.

Sections FIB

Les sections FIB ont été réalisées dans un microscope FEI Strata DB 235 (IEMN) par

David Troadec. Ce microscope permet de générer des ions Ga
+
. Ces ions, une fois accélérés,

servent à arracher des particules d’un échantillon et éroder l’échantillon selon la forme et

la profondeur souhaitée. L’érosion est d’autant plus forte que les ions sont accélérés. Le

protocole de préparation des sections FIB réalisées pendant la thèse est présenté ci-dessous

pour les sections analysées directement au MET d’une part, et directement à la NanoSIMS

d’autre part, avec ou sans couplage avec l’infrarouge et le MET.
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Figure 2.1 – Schéma de la cassure des liaisons d’une molécule métallo-organique par bom-

bardement d’ions Ga
+
, et du dépôt de Pt à la surface d’un échantillon. Le dépôt de Pt

contient des impuretés de Ga et de C.

La première phase consiste à déterminer une zone d’intérêt de quelques microns de

largeur sur une longueur d’une dizaine de microns. Une fois déterminée, une couche de

Pt d’une épaisseur de quelques centaines de nm est déposée sur cette zone. Pour cela, des

ions Ga
+

bombardent des molécule métallo-organiques contenant du Pt et du C (Figure

2.1). Cela aura pour e�et de casser les liaisons entre le Pt et le C et de libérer les particules

de Pt qui pourront se déposer sur la zone souhaitée. Le dépôt de Pt peut contenir environ

25 at% de C et environ 25 at% de Ga (Tao et al., 1990), la proportion de Pt ne représentant

que 50 at%.

Une fois le dépôt de Pt réalisé, le faisceau d’ions Ga
+

de 30 keV bombarde la zone

adjacente du dépôt de Pt, avec un angle de 17° par rapport à la normale de l’échantillon,

pour réaliser des tranchées d’environ 10 µm de profondeur. Le bombardement �nal se fait

avec un angle de 52°. La section FIB est ensuite soudée à une aiguille avec du Pt pour

extraction.

Pour analyse au MET, la section FIB est transportée sur une demi-grille en Cu et sou-

dée à celle-ci avec du Pt. La section peut être soudée sur ce qu’on appelle une grille en Cu

en forme de I présentée Figure 2.2, mais peut aussi être déposée dans une grille en Cu en

forme de M ou la section est déposée dans le creux du M. Cette dernière con�guration a

souvent été réalisée car elle présente moins de risque de perte, étant protégée par deux bar-

reaux en Cu. La section FIB est ensuite a�née par des ions Ga
+

de 4 keV jusqu’à avoir une
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Figure 2.2 – Images en électrons secondaires de chaque étape de la préparation d’un sec-

tion FIB. a) Tranchées faites par le bombardement d’ions Ga
+
. La zone d’intérêt au centre

est protégée par une couche de Pt. b) Extraction à l’aide d’une aiguille de la section FIB. b)

Section FIB déposée sur une grille MET à laquelle elle est soudée par du Pt. c) A�nage de

la section FIB pour atteindre une épaisseur qui permet aux électrons de traverser la section

FIB (100 nm). e) La section FIB est déposée sur 2 ponts en Pt. f) La section FIB une fois

déposée peut être récupérée. La barre d’échelle est de 10 µm dans chaque image.

épaisseur de 100 nm. L’utilisation d’ions Ga
+

faiblement énergétiques permet de limiter les

dommages comme l’amorphisation et l’implantation d’ions Ga
+

(Volkert and Minor, 2007;

Mayer et al., 2007).

Pour l’analyse à la NanoSIMS, nous avons choisi de ne pas suivre le protocole de précé-

dentes études d’imagerie de section FIB (Carpenter et al., 2013; Floss et al., 2014; Le Guillou

et al., 2013; Groopman et al., 2014; Penen et al., 2016). En e�et, leur préparation de sec-

tions FIB d’une épaisseur de 100 nm déposées sur une grille en Cu présentaient plusieurs

désavantages :

• risque de perte élevé (vibrations de la section FIB),

• faible épaisseur pour analyse,

• di�culté de reproduire les mêmes conditions d’analyse pour bien standardiser les

analyses,

• di�culté de faire la mise au point ,

• di�culté de se déplacer d’un échantillon à un autre.
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Table 2.1 – Liste de toutes les sections FIB réalisées pendant la thèse avec une longueur

de 10 à 15 µm et une longueur de 5 à 8 µm. Les di�érents standards utilisés sont spéci�és

dans la partie développement analytique.

Nous avons donc opté pour une nouvelle préparation. La section FIB une fois extraite

est transportée et déposée sur un plot en Al préalablement poli. La section est ensuite

soudée avec du Pt aux extrémités de la section. Pour coupler les analyses NanoSIMS avec

d’autres analyses, certaines sections ont été déposées non pas directement sur le plot Al

mais sur des « ponts » en Pt formés sur le plot en Al (Figure 2.2). Cela a l’avantage de

pouvoir récupérer la section FIB, la réa�ner et l’analyser soit au microscope infrarouge

soit au MET si on l’a�ne jusque 100 nm (voir Chapitre 3). Ce protocole a été mis au point

en amont de la thèse et fait l’objet d’une publication en préparation (Aléon et al., en prép.).

La liste de toutes les sections réalisées est présente Table 2.1. Les sections FIB analysées

dans une même session de mesures ont été déposées sur le même plot en Al.

2.2 Microscopie électronique

2.2.1 Principe

La microscopie électronique permet l’analyse chimique et texturale d’un matériau à

l’échelle micrométrique à nanométrique à travers l’interaction entre les électrons et la ma-

tière. Dans un matériau, les électrons peuvent interagir sans perte d’énergie, élastiquement,

ou avec perte d’énergie, inélastiquement.

Les électrons ayant des interactions élastiques sont les électrons ayant des interactions

coulombiennes avec le nuage électronique ou le noyau. Dans le cas de l’interaction avec
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Figure 2.3 – Récapitulatif des interaction élastiques et inélastiques en des électrons pri-

maires et un atome. Lors d’interaction élastique (sans perte d’énergie), l’électron primaire

(A,B) est plus ou moins dévié. Les électrons rétrodi�usés proviennent de l’interaction entre

un électron primaire (B) avec le noyau. Lors du changement de trajectoire de l’électron pri-

maire, des photons, notamment rayons X sont émis. Ces derniers forment ce qu’on appelle

le Bremsstrahlung. Lorsque l’électron primaire (C) transfère de l’énergie à d’autres élec-

trons, des électrons secondaires peuvent être éjecté du nuage électronique. L’atome est

alors ionisé. Les électrons des couches électroniques supérieures comblent la lacune élec-

tronique. Des rayons X sont ainsi émis.

le nuage électronique la déviation est faible, alors que lors de l’interaction avec le noyau

la déviation est forte, avec un angle de déviation pouvant aller jusque 360° par rapport à

l’angle incident. Ces derniers électrons sont dits rétrodi�usés. Cette déviation électronique

induit un rayonnement synchrotron. Les phénomènes d’absorption à l’intérieur même de

l’échantillon et dans le détecteur mènent à un signal de fond nommé Bremsstrahlung.

Dans le cas d’interactions inélastiques, les électrons primaires peuvent libérer de l’éner-

gie aux atomes cibles, leur permettant d’éjecter des électrons de leur nuage électronique.

Ces électrons sont dits secondaires et sont de faible énergie. Cela induit une ionisation,

c’est-à-dire que l’électron passe d’un état d’énergie au repos à un état d’énergie excité. Par

conséquent, un retour à l’équilibre a lieu ce qui a pour conséquence l’émission de photons

X dont l’énergie révèle la nature de l’élément initialement excité. L’énergie libérée lors du

retour à l’équilibre permet à un électron d’une couche supérieure d’être éjecté. Celui-ci est

nommé électron Auger.
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Pour un échantillon épais, les électrons secondaires proviennent des premières couches

atomiques de l’échantillon. En e�et, ceux provenant des couches plus profondes sont ra-

pidement absorbés étant de faible énergie. Les électrons secondaires donnent ainsi une

information sur la topographie de l’échantillon. Au contraire, les électrons rétrodi�usés,

étant de plus forte énergie, proviennent de couches plus profondes dans une zone nom-

mée poire d’interaction. Celle-ci évolue en taille selon les éléments présents et l’énergie du

faisceau incident. Elle est généralement de l’ordre du micron. Malgré la moins bonne réso-

lution spatiale, ces électrons donnent une information sur la chimie de l’élément analysé.

En e�et, la probabilité de rétrodi�usion est plus forte lorsque le l’élément est plus lourd.

Les photons X de la poire d’interaction sont émis de façon isotrope. Leur bonne détection

dépend de l’angle de collecte qui minimise les phénomènes d’absorption.

2.2.2 Description des microscopes électroniques à balayage

Le microscope à balayage (MEB) consiste à balayer un faisceau d’électrons à la sur-

face d’un échantillon pour reconstruire une image des électrons et photons X résultant de

l’interaction entre les électrons et l’échantillon.

Le faisceau d’électrons est formé à partir d’un canon à électron constitué d’une ca-

thode, généralement un �lament tungstène, et d’une anode. Les électrons sont créés par

chau�age de la cathode et sont accélérés par la di�érence de potentiel entre un cylindre

Wehnelt, présent autour de la cathode, et l’anode. Le faisceau est ensuite focalisé sur l’échan-

tillon via des dé�ecteurs et des lentilles électromagnétiques. Un octopôle assure la focali-

sation du faisceau et l’absence d’astigmatisme. Le faisceau d’électrons balaye la surface de

l’échantillon via des dé�ecteurs. En�n plusieurs détecteurs sont présents dans la chambre

d’analyse : (i) un détecteur d’électrons rétrodi�usés est situé autour de l’axe du faisceau

incident, (ii) un détecteur d’électrons secondaires et en�n (iii) un détecteur de photons

X est placé avec un certain angle par rapport à l’échantillon. Celui-ci peut être de deux

natures di�érentes. Il peut être à dispersion d’énergie, ce qui permet de détecter tous les

photons X en même temps mais avec une faible sensibilité ou alors il peut être à dispersion

de longueur d’onde, où la détection se fait élément par élément. Dans ce dernier cas, l’ac-

quisition est plus lente mais permet une meilleure sensibilité et une meilleure séparation

des éléments.
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2.2.3 Conditions d’analyse et de traitement de données

Pendant la thèse, trois types de microscopes ont été utilisés : le MEB TESCAN Vega

2LSU (IMPMC), le MEB FEG Zeiss ULTRE55 (IMPMC) et SUPRA 55 VP (ENS Paris), la mi-

crosonde électronique CAMECA SX-FIVE (Camparis). Les deux premiers microscopes ont

servi à faire de l’imagerie. La microsonde électronique a servi à faire de la quanti�cation

chimique. Pour évacuer le surplus de charge à la surface des échantillons causé par le bom-

bardement électronique, les échantillons ont tous été métallisés avec une couche de 20 nm

de carbone.

MEB TESCAN VEGA 2LSU

Le MEB TESCAN Vega 2LSU à �lament tungstène du MNHN a été utilisé pour faire de

l’imagerie en électrons rétrodi�usés avec une tension d’accélération de 15 kV. Des analyses

chimiques ponctuelles (détectant 500 000 coups) et des cartographies chimiques ont aussi

été réalisées grâce au détecteur EDS BRUKER (Si(Li)) ayant une résolution spectrale de 133

eV, avec une tension d’accélération de 15 kV. Les échantillons ont toujours été sous vide à

moins de 10 x 10
–3

mbar. La distance de travail utilisée était de 15,4 mm. L’astigmatisme

et les aberrations sphériques ont été minimisées par l’alignement du faisceau d’électrons

avant chaque session.

ZEISS ULTRA55 – SUPRA55 VP

Le MEB ULTRA55 de l’IMPMC et le MEB SUPRA55 VP du laboratoire de géologie de

l’ENS Paris ont été utilisé pour faire des images plus �nes qu’au MEB TESCAN, et d’acqué-

rir des cartographies chimiques avec une meilleur rapport signal/bruit. En e�et, leur source

électronique est à émission de type FEG-Schottky ce qui permet d’accroître considérable-

ment la densité du faisceau d’électrons et donc le nombre de photons X qui découlent de

l’interaction entre les électrons et le faisceau d’électrons. Des images en électrons rétrodif-

fusés avec un détecteur de type ASB ont été acquises à une tension de 5 à 15 kV. La faible

tension d’accélération de 5 kV a été utilisée pour diminuer au maximum la poire d’inter-

action et maximiser la résolution spatiale. Les cartographies ont été acquises à 15 kV. Le

détecteur EDS Bruker avec une résolution spectrale de 123 eV été utilisé. L’astigmatisme

et les aberrations sphériques ont été minimisées par l’alignement du faisceau d’électrons

avant chaque session.

Pour obtenir des concentrations des éléments à partir des spectres en énergie (EDS), la

méthode de Cli�-Lorimer a été utilisée après soustraction du Bremsstrahlung via le logiciel

55



CHAPITRE 2. INSTRUMENTATION

ESPRIT développé par Bruker. La méthode est basée sur l’équation suivante :

C
A

/C
B

= k
AB

I
A

/I
B

(2.1)

où C
i

est la concentration en élément I, I
i

l’intégration du pic de l’élément i et en�n k
AB

est le facteur de Cli�-Lorimer ou facteur de sensibilité. Celui-ci varie selon l’absorption

des éléments au sein de l’échantillon et selon le détecteur EDS utilisé (Zanetta et al., 2019).

Cette méthode permet de remonter à la concentration en élément sans avoir besoin de

standard.

CAMECA SX-FIVE

La microsonde électronique CAMECA SX-FIVE de la plateforme CAMPARIS est équi-

pée d’une source LaB6, d’un détecteur d’électrons secondaires, ainsi que de cinq spectro-

mètres en dispersion de longueur d’onde (WDS - Wavelength Dispersive Spectroscopy).

Cela permet d’avoir une très bonne résolution spectrale et de mesurer des concentrations

jusqu’à 50 ppm. Une tension d’accélération de 15 kV a été utilisée. La densité du faisceau

d’électrons étant très forte, menant à une intensité couramment utilisée de 10 nA, une dé-

focalisation du faisceau et une baisse de l’intensité a parfois été appliquée ponctuellement

sur les minéraux fragiles, comme ceux riches en Na, pour ne pas les dégrader.

La méthode de quanti�cation est basée sur la mesure de standards qui permet d’asso-

cier une concentration à un pic d’un élément intégré.

2.2.4 Microscope électronique à transmission

Le microscope électronique à transmission (MET) consiste à analyser un section trans-

parente aux électrons, d’une épaisseur de 100 nm, et à étudier les électrons après interaction

avec l’échantillon. Seuls les électrons traversant l’échantillons sont détectés.

2.2.4.1 Description

Le faisceau d’électrons est formé de la même manière que dans un MEB. La particu-

larité est que les électrons sont accélérés jusque 200 kV. La longueur d’onde des électrons

étant alors de l’ordre de la distance interatomique, des phénomènes de di�raction peuvent

apparaître et ainsi donner des informations sur la structure du matériau analysé.

Le faisceau est dirigé vers l’échantillon via des lentilles électromagnétiques, appelées
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aussi condenseurs. A ce stade on peut choisir deux modes d’acquisition (Figure 2.4). Le pre-

mier est le mode microscope qui permet d’irradier la zone que l’on veut analyser. L’image

sera ensuite reconstruite par la lentille objectif et la lentille de projection. C’est le mode

TEM (Transmission Electron Microscope). Le second est un mode microsonde où le fais-

ceau d’électrons est focalisé à la surface de l’échantillon et scanne, via des dé�ecteurs la

zone à analyser, sur le même principe que le MEB. C’est le mode STEM (Scanning TEM).

Dans ce dernier cas, le diaphragme condenseur placé juste avant l’échantillon a une grande

importance car il dé�nit la taille du faisceau et donc la résolution spatiale de l’image. Plus

il est fermé, plus le faisceau sera focalisé.

Après avoir traversé l’échantillon, le faisceau passe à travers une nouvelle lentille

appelée objectif. En mode TEM, on peut avoir le choix entre deux modes d’acquisition :

le mode imagerie et le mode di�raction. Ce dernier permet de mettre le plan focal dans le

plan image. On a alors accès aux clichés de di�raction de la zone analysée. Un diaphragme

de sélection permet de sélectionner et réduire la zone à analyser.

Figure 2.4 – Composants du MET et con�guration dans 3 modes d’analyse possibles :

STEM, TEM et di�raction.

Une fois le mode d’acquisition choisi, on peut en�n choisir quel type d’électron on

veut détecter et donc imager. On peut collecter les électrons transmis ayant peu déviés

après avoir traversé l’échantillon. Cela s’appelle le champ clair, car plus il y a d’électrons

transmis, plus l’image est claire. On peut aussi détecter les électrons ayant di�racté à tra-
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vers l’échantillon. On est alors en champ sombre. Ceux-ci sont déviés selon la loir de Bragg :

nλ = 2dsinϑ (2.2)

avec n un nombre entier dé�nissant l’ordre de di�raction, λ la longueur d’onde du fais-

ceau incident, d la distance entre deux plans réticulaire et ϑ l’angle du faisceau incident

par rapport à la normale de l’échantillon. Ainsi, pour des longueurs d’ondes très élevées,

l’angle ϑ sera faible par rapport à l’axe optique. En mode STEM, des détecteurs collectent

les électrons en champ clair et en champ sombre (HAADF) alors qu’en mode TEM, c’est

une caméra. Le diaphragme objectif permet de limiter la collecte des électrons di�ractés et

n’est utilisé que pour réaliser des images de très haute résolution.

En mode STEM, l’image obtenue en champ sombre a un contraste dépendant de la

chimie. Plus la couleur est claire, plus l’élément est lourd. Une faible épaisseur mène à une

couleur sombre. C’est globalement le contraire pour une image en champ clair même si ce

mode est moins dépendant de la chimie.

Un détecteur EDS permet de détecter les photons X. Une acquisition en mode TEM est

possible mais l’imagerie n’est pas possible. Pour faire des images chimiques, il faut donc

passer en mode STEM, où l’image est reconstruite sachant qu’un pixel correspond à un

spectre EDS.

L’interaction entre les électrons et la matière peut induire des modi�cations de la

cristallinité du matériau. Une procédure d’analyse est donc souhaitable pour éviter d’avoir

des biais dans l’analyse de l’échantillon. Il est aisni préférable de commencer en mode TEM

pour acquérir des images et des clichés de di�raction. Dès que chaque cliché de di�raction

est acquis, le mode STEM peut être utilisé pour avoir une image plus dépendante de la

chimie.

2.2.5 Conditions d’analyse et traitement de données

Deux METs de l’IMPMC ont été utilisés pendant la thèse. Le MET à source LaB6 et le

MET à source FEG à une tension d’accélération des électrons de 200 kV. Le premier MET

à source LaB6 a permis de faire des images TEM en champ clair, STEM en champ clair,

de la di�raction électronique ainsi que des cartographies chimiques grâce à un détecteur

EDS JEOL. Le second MET à source FEG a permis de faire les mêmes analyses mais avec

en plus des images STEM en champ sombre ce qui a été très utile pour se repérer dans les

sections FIB analysées pendant la thèse, hétérogènes chimiquement. Des images en haute
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résolution ont aussi été réalisées pour déterminer la taille des grains et voir si on pouvait

déterminer des formes de joints de grains. Un spot de densité électronique peu intense

(équivalent au spot 3 sur le MET FEG) a généralement été utilisé pour ne pas amorphiser

les échantillons. De plus le mode TEM a été utilisé au maximum avant le mode STEM pour

dégrader au minimum les échantillons avant analyse.

Les données de cartographie ont été traitées grâce au logiciel Analysis Station dé-

veloppé par JEOL. L’interface hyperspy a aussi permis de traiter des données mais a été

appliqué tard dans la thèse à cause de la di�culté d’accès aux données brutes du détecteur

EDS JEOL.

2.3 Microspectroscopie infrarouge et Raman

2.3.1 Principe

Pour comprendre l’information que nous apporte l’interaction entre une onde élec-

tromagnétique et la matière, il est nécessaire de discuter de l’énergie des molécules et de

celle des ondes électromagnétiques. L’énergie d’une molécule, notée E, ne peut pas prendre

n’importe quelle valeur, on dit qu’elle est quanti�ée. E peut s’écrire comme la somme de

di�érentes énergies :

E = E
elec

+ E
vib

+ Erot (2.3)

avec E
elec

l’énergie électronique dépendant du nombre d’électrons et de la forme de la

molécule, E
vib

l’énergie de vibration due aux vibrations des noyaux de la molécule et Erot

l’énergie de rotation de la molécule. On considère que E
elec

a une énergie bien supérieure

à E
vib

qui a elle-même une énergie bien plus élevée que Erot.

Il y absorption lorsque l’énergie du rayonnement incident est similaire à la di�érence

entre deux niveaux d’énergie d’une molécule par exemple. Autrement dit, il y a absorption

quand :

hν = ∆E (2.4)

avec h la constante de Planck, ν la fréquence de l’onde électromagnétique et ∆E la di�érence

d’énergie entre deux niveaux d’énergie.
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Les ondes électromagnétiques utilisées dans un microscope en moyen infrarouge (2-20

µm) ayant une énergie similaire à celle de transition entre deux niveaux d’énergie vibra-

tionnels, l’onde incidente peut être absorbée. Nous avons alors accès à des informations sur

les liaisons chimiques des molécules. Le transfert d’énergie à la molécule va lui permettre

d’entrer en vibration. Par exemple, les di�érents mouvements possibles pour la molécule

d’eau (déformation et élongation symétriques ou déformation asymétrique), sont représen-

tés Figure 2.5. Il faut noter que l’absorption n’est possible que si le moment dipolaire de la

molécule change au cours de la transition d’énergie vibrationnelle. Dans le cas contraire,

l’absorption ne peut pas être détectée.

Figure 2.5 – Di�érentes vibrations possibles d’une molécule d’eau : déformation (bending)

et élongation (stretching) symétrique et asymétrique.

Le rayonnement incident d’un microscope Raman (500-800 nm) peut mener à di�é-

rentes interactions électromagnétiques (Figure 2.6). L’interaction peut être élastique, c’est-

à-dire, que le rayonnement incident est totalement réémis sans perte d’énergie. Ce phéno-

mène est nommé di�usion de Rayleigh. Si l’interaction est inélastique, l’énergie du rayon-

nement réémis est di�érente de l’énergie du rayonnement incident, on parle d’e�et Raman.

On nomme la di�érence entre l’énergie du rayonnement incident et l’énergie du rayon-

nement réémis : le déplacement Raman. On étudie généralement les déplacements Raman

positifs, dits de Stokes. En�n, si le rayonnement incident induit un changement d’état élec-

tronique de la molécule, un rayonnement très intense est réémis lors de la désexcitation.

C’est la �uorescence.

2.3.2 Microspectroscopie IR

2.3.2.1 Spectroscopie IR à transformée de Fourier

La complexité de la spectroscopie infrarouge repose sur le fait qu’aucun détecteur ne

peut discriminer les longueurs d’onde entre elles. Une des premières méthodes de spectro-

scopie infrarouge a donc intuitivement été d’irradier un échantillon avec une certaine lon-

gueur d’onde, celle-ci évoluant séquentiellement pour au �nal produire un spectre. Néan-
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Figure 2.6 – Di�érentes interactions possibles entre un photon et une molécule dans un

diagramme de niveau d’énergie simpli�é (modi�é de Nasdala et al. (2004)). (1) Absorption

infrarouge : un rayonnement incident a une énergie qui correspond à la di�érence entre

deux niveaux vibrationnels de la molécule, le rayonnement incident est absorbé. (2) Di�u-

sion de Rayleigh : le rayonnement incident est réémis par la molécule avec la même énergie.

(3) Di�usion Raman : le rayonnement réémis par la molécule n’a pas la même énergie que

le rayonnement incident, la di�érence d’énergie (Raman shift) correspond à la di�érence

entre deux niveaux vibrationnels. (4) si le rayonnement incident est assez important, une

transition électronique est possible. Le rayonnement réémis est nommé �uorescence.

moins, ce type de spectromètre est beaucoup moins utilisé aujourd’hui car trop coûteux en

temps. La spectroscopie infrarouge à transformée de Fourier est maintenant la plus utilisée.

La spectroscopie infrarouge à transformée de Fourier (FTIR) est basée sur l’interféro-

mètre de Michelson créé à la �n du XIXe siècle. Ce système est composé de deux miroirs,

l’un �xe, l’un mobile ainsi que d’une séparatrice. Cette dernière transmet 50% de la lu-

mière et en ré�échit l’autre moitié. Un miroir �xe et un miroir mobile ré�échissent ensuite

le rayonnement incident une nouvelle fois sur la séparatrice qui recombine la lumière. Le

miroir mobile permet d’induire un déphasage δ. Des interférences constructives et des-

tructives peuvent donc avoir lieu en fonction du déphasage. L’intensité du rayonnement

exprimé en fonction du déphasage est appelé : interférogramme. C’est en 1892 que Strutt

découvrit que l’interférogramme correspond à la transformée de Fourier d’un spectre [2.5].

Le calcul étant fastidieux, il fallut attendre l’arrivée de l’informatique pour calculer presque

instantanément les transformées de Fourier. Cette technique comporte de nombreux avan-

tages par rapport aux spectromètres dispersifs :

• Le temps d’acquisition pour avoir un bon rapport signal/bruit est beaucoup plus

court
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• La plus grande ouverture optique à l’entrée de l’interféromètre permet d’avoir un

�ux lumineux plus important

• La précision en nombre d’ondes est plus importante car non dépendante d’un phéno-

mène mécanique. La résolution spectrale est contrôlée par la di�érence de marche.

Ainsi pour une di�érence de marche de 0,025, la résolution sera de 4 cm
–1

.

I(ν) =

∫
+∞

–∞
V(δ)cos(2Πνδ) dδ (2.5)

2.3.2.2 Description

Le microscope infrarouge Cary 670 (IAS) situé à SOLEIL a été utilisé (Figure 2.7). Il

est composé d’une source électromagnétique globar ou synchrotron, d’un interféromètre

de Michelson, d’un objectif de Schwartzchild et d’un détecteur Focal Plane Array (FPA).

Ce détecteur permet l’acquisition de cartes hyperspectrales en mode ré�exion ou en mode

transmission. Les caractéristiques des di�érents composants sont développés ci-dessous.

La source d’émission correspond à du carbure de silicum chau�é à plus de 1000 °C,

nommée globar. Son émission correspond donc à celle d’un corps noir dont le gamme spec-

trale s’étend de 300 cm
–1

à 5300 cm
–1

. Le rayonnement IR synchrotron généré à SOLEIL

peut aussi être utilisé. Ce rayonnement est émis par la déviation d’électrons allant à des

vitesses relativistes via des aimants. Cette déviation induit un rayonnement continu et très

intense dans toutes les gammes de longueur d’onde, dont l’IR.

L’interféromètre de Michelson est composé d’une séparatrice en KBr. La di�érence de

marche du miroir mobile permet d’avoir une résolution spectrale de 1 cm
–1

à 8 cm
–1

.

Les objectifs disponibles sont de type Schwartzchild. Di�érents grossissements sont

possibles : x5, x15 et x25. Un mode « high mag » est disponible sur les objectifs x15 et x25

permettant d’augmenter le grossissement. Les champs du vue sont listés Table 2.2.

Table 2.2 – Champs de vue et tailles de pixel associées aux di�érents objectifs du micro-

scope infrarouge Cary 670.
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Bien qu’un pixel puisse avoir une taille inférieure au micron il faut bien di�érencier

résolution spatiale et dé�nition de l’image. La résolution spatiale est dé�nie par le critère de

Rayleigh. Celle-ci est fonction du l’ouverture numérique qui dépend de l’objectif utilisée :

R =

0.61× λ

N.A.

(2.6)

avec R la résolution spatiale, λ la longueur d’onde du faisceau incident et N.A. l’ouverture

numérique. Généralement la résolution spatiale est limitée par la limite de di�raction à

peu près égale à la longueur d’onde considérée. La dé�nition de l’image, dé�nie par la

taille d’un pixel peut donc être meilleure que la résolution spatiale. Cela permet de trouver

des particules ayant une taille inférieure à la résolution spatiale (Dionnet et al., 2018).

L’échantillon est placé à l’air mais des porte-échantillons sont disponibles pour injec-

ter un �ux continu de diazote et/ou chau�er l’échantillon.

La détection et la construction d’une image s’e�ectue par le détecteur FPA (Focal

plane array) constitué de 128 x 128 détecteurs photoélectriques de type MCT (Tellurure

de mercure-cadmium, HgCdTe). Un détecteur MCT est un photoconducteur permettant

de détecter les nombres d’onde de 400 cm
–1

à 12500 cm
–1

. La réception de chaque pho-

ton induit une émission de courant. Après transformée de Fourier, on obtient un spectre

en chaque pixel (correspondant à un détecteur MCT). On a ainsi une carte hyperspectrale

avec pour troisième dimension le nombre d’onde. Les tailles de pixel pour chaque objectif

sont listées Table 2.2.

2.3.2.3 Conditions d’analyse et traitement de données

La microspectroscopie infrarouge a été utilisée pour rechercher les phases hydratées

et les phases amorphes au sein de la section polie d’E101.1. Le mode ré�exion a donc prin-

cipalement été utilisé. L’échantillon étudié a toujours été démétallisé avant chaque mesure.

La source globar a principalement été utilisée. La gamme du spectre infrarouge en-

registré était entre 800 cm
–1

et 3900 cm
–1

avec une résolution spectrale de 4 cm
–1

. Pour

l’étude de l’eau, l’objectif x15 standard mag s’est révélé être le meilleur objectif pour limiter

les interférences présentes entre 200 cm
–1

et 3900 cm
–1

causées par le relief de l’échan-

tillon. L’objectif x25 high mag a été utilisé pour l’étude des bandes silicatées entre 800

cm
–1

et 1200 cm
–1

. L’échantillon était généralement à l’air. Quelques tests ont néanmoins

été réalisés sous �ux d’azote pour voir l’e�et sur la détection du pic associé à la vibration

de la liaison OH moléculaire.
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Figure 2.7 – Schéma du microscope infrarouge utilisé. Il est composé d’un interféromètre

de Michelson, d’un objectif de type Schwartzchlid et d’un détecteur FPA composé d’une

matrice de détecteur MCT permettant l’acquisition d’un carte hyperspectrale. Seulement

la moitié des faisceaux incidents, ré�échis et transmis sont représentés pour une meilleure

représentation des trajectoires.

Un standard d’Au a toujours été mesuré avant les séries d’analyse pour corriger des

e�ets atmosphériques.

Pour traiter les données, notamment hyperspectrales, le logiciel Agilent Resolution

Pro a tout d’abord été utilisé. Néanmoins, le fait que seuls quelques ordinateurs en soient

équipés et que les calculs associés aux spectres soient limités m’a amené dans un deuxième

temps à utiliser le logiciel Orange développé en partie par une équipe de SOLEIL. Cela m’a

montré la puissance d’avoir accès aux données brutes. Mais l’interface étant en développe-

ment, tous les calculs n’étaient pas possibles. Je me suis alors en�n déporté sur l’utilisation

de l’interface hyperspy qui permet de traiter toute donnée hyperspectrale via le codage

en python. Cela m’a notamment permis de faire des cartographies de phases à partir des

spectres infrarouges. Cette méthode est présentée dans le chapitre 3.2.
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2.3.3 Microspectroscopie Raman

2.3.3.1 Conditions d’analyse et traitement de données

Toutes les analyses ponctuelles en Raman ont été e�ectuées, en collaboration avec

Olivier Beyssac, avec le microspectromètre Raman Renishaw InVia Re�ex (IMPMC).

La source argon laser a été utilisée permettant de former un faisceau de 532 nm com-

biné avec l’objectif x100 d’un microscope DM2500 Leica. Des acquisitions ponctuelles en

section polie sur l’anorthite et des phases riches en Na ont surtout été réalisées. La puis-

sance du faisceau de photons a donc été réglée avec précaution pour ne pas dégrader

l’échantillon, généralement aux environs de 0,8 mW ce qui équivaut à environ ∼ 1x10
9

W.m
–2

. Le signal Raman une fois créé est dispersé dans une grille de 2000 lignes/mm puis

détecté par un détecteur CCD Rencam. Toutes les mesures ont été e�ectuées avec une

polarisation circulaire pour minimiser les e�ets de polarisation. Les spectres ont été en-

registrés dans une gamme spectrale allant de 85 cm
–1

à 1350 cm
–1

. 50 accumulations de

spectres ont été réalisées pour obtenir un bon rapport signal/bruit. Tous les échantillons

ont été démétallisés pour éviter les e�ets de �uorescence pouvant masquer le spectre des

di�érents minéraux.

Les données ont été traitées par le logiciel CrystalSleuth permettant de faire une cor-

rection du bruit de fond et d’associer les spectres à ceux d’une grande libraire spectrale

(RRUFF).

2.4 NanoSIMS

2.4.1 Principe

Le principe physique à l’origine de la spectrométrie de masse à ionisation secondaire

correspond à la pulvérisation ionique. Ce phénomène résulte de l’interaction entre des

ions énergétiques avec la matière. Si les ions arrivant sur l’échantillon, appelés ions pri-

maires, sont monoatomiques (Cs
+
, O

+
, Ar

+
), une cascade de collision a lieu dans les pre-

mières couches atomiques du matériau analysé (Sigmund, 1981). En conséquence, des par-

ticules sont éjectées. Celles-ci contiennent des électrons, des molécules, des atomes, et se-

lon les conditions, quelques pourcents des atomes et molécules sont chargés négativement

ou positivement. Le faisceau d’ions primaires peut augmenter la probabilité d’émission de

certains ions. Par exemple, l’utilisation d’ions primaires Cs
+

augmente l’ionisation des élé-
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ments avec une forte a�nité électronique. Il faut donc un instrument capable d’extraire

des ions secondaires de charge opposée au ions primaires.

C’est en 1949 (Herzog and Viehböck) que les premiers instruments récoltant les ions

secondaires issus de la pulvérisation ionique ont été construits. Mais ce n’est qu’en 1962

que Castaing met à pro�t ce processus échantillonnant une partie in�me de la matière

pour faire de l’imagerie. Les spectromètres de masse à ionisation secondaire (SIMS) sont

alors créés (Castaing and Slodzian, 1962; Slodzian, 1964). La précision, la reproductibilité, la

résolution de masse et la résolution spatiale devant être augmentées, di�érents instruments

ont été confectionnés selon les besoins scienti�ques. Cela a abouti à la NanoSIMS qui est

le SIMS ayant la meilleure résolution spatiale, celle-ci pouvant aller jusqu’à 50 nm avec la

source Cs
+

.

2.4.2 Description

Pour comprendre le fonctionnement et l’intérêt de la NanoSIMS, décrivons en premier

lieu les di�érentes sections d’un SIMS en général. Les di�érentes sections de l’instrument

sont :

• La source d’ions primaires : permet l’ionisation de certains atomes, les extrait et les

focalise

• La colonne primaire : dirige le faisceau sur l’échantillon en focalisant le faisceau au

maximum

• La colonne secondaire : extrait les ions secondaires pulvérisés de l’échantillon et les

dirige vers le spectromètre de masse

• Le spectromètre de masse : principalement constitué d’un secteur permettant de

séparer les ions via leur rapport masse/charge. Un secteur électrostatique est géné-

ralement placé en amont du secteur magnétique pour limiter les aberrations et avoir

un faisceau bien focalisé (Slodzian et al., 1986).

• La collection : constituée de multiplicateurs d’électrons et/ou de cage de Faraday

pour collecter les ions et mesurer leur quantité via l’intensité mesurée.

L’imagerie est permise par la présence de dé�ecteurs dans la colonne primaire qui

balayent le faisceau d’ions primaires à la surface de l’échantillon. L’image est donc recons-

truite virtuellement.

Dans la con�guration originelle, le faisceau d’ions primaires vient bombarder l’échan-

tillon avec un certain angle. La résolution spatiale est donc régie par la taille de la projection

du faisceau sur l’échantillon. La NanoSIMS optimise au maximum la résolution spatiale en
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2.4. NANOSIMS

Figure 2.8 – Schéma de la NanoSIMS composée d’une colonne primaire, une colonne co-

axiale, un spectromètre de masse et des détecteurs. Les ions secondaires sont créés par

le bombardements d’ions primaires. Les ions secondaires sont séparés selon leur rapport

masse/charge dans le spectromètre de masse. Après séparation, chaque isotope peut être

mesuré.

bombardant l’échantillon avec un angle de 90°. Cela a plusieurs conséquences. Les colonnes

primaire et secondaire sont superposées, cela constitue la colonne coaxiale. Les ions pri-

maires et secondaires de charge opposée doivent donc naviguer dans la même colonne.

Par ailleurs, la proportion d’ions pulvérisés est plus faible, notamment parce que l’angle

est de 90° (Eckstein, 2007). Néanmoins, la nouvelle géométrie permet de rapprocher les

lentilles d’extraction jusqu’à 400 µm de l’échantillon et donc d’optimiser la collecte d’ions

secondaires.

Les di�érentes sections de la NanoSIMS sont présentées plus en détail ci-dessous.

Toutes les lentilles électromagnétiques, dé�ecteurs et fentes mentionnés ci-après sont re-

présentés Figure 2.9.
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2.4. NANOSIMS

2.4.2.1 Source

Les ions Cs
+

sont créés à parti d’un carbonate de Cs (Cs2CO3) (Figure 2.10). Celui-ci

placé dans un réservoir de quelques centimètres est chau�é à 400 °C par un �lament. Des

atomes de Cs sont libérés de la phase solide en phase gazeuse. Les atomes de Cs naviguent

ensuite dans le tube de la source pour atteindre une plaque de W chau�ée à 1100 °C par

un deuxième �lament. La température permet au Cs de s’ioniser en Cs
+
. Par di�érence de

potentiel avec la lentille électromagnétique d’extraction, les ions sont alors accélérés vers

la colonne primaire.

Le chau�age du �lament du réservoir varie avec le temps. En e�et, le carbonate de Cs

décroît en quantité et il faut le chau�er de plus en plus jusqu’à ce qu’il n’y en ait plus assez

pour produire des ions Cs
+
. Le carbonate de Cs est alors changé.

Figure 2.10 – Schéma du fonctionnement d’une source d’ions Cs
+
. Des atomes de Cs sont

premièrement libérés du carbonate de Cs par application d’une tension sur le �lament ré-

servoir. Les atomes de Cs sont ensuite transféré vers le �lament ioniseur qui va permettre

de chau�er une plaque de tungstène à 1100°C. Les atomes de Cs sont alors ionisés et accé-

lérés par la plaque d’extraction.

2.4.2.2 Colonne primaire

La colonne primaire permet d’ajuster l’intensité du faisceau d’ions primaires. Un pre-

mier alignement permet d’optimiser les valeurs des dé�ecteurs C1x et C1y pour obtenir le

faisceau le plus intense, de l’ordre de 30 nA pour une valeur de L1 maximale. Une fois les

valeurs de C1x et C1y dé�nies, on ajuste la valeur de L1 pour obtenir les valeurs de courant

souhaitées pour les mesures. La lentille L0 est utilisée lorsqu’on veut un faisceau d’ions pri-

maires encore plus intense alors que le diaphragme D0 est utilisé lorsqu’on veut diminuer

l’intensité du faisceau. Tout cela est réglé sur la cage de Faraday Fcp que le faisceau d’ions

primaires atteint grâce au dé�ecteur Cx.
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Une fois le faisceau aligné, il est orienté vers l’échantillon grâce au secteur sphérique

électrostatique SS30. Le faisceau arrive alors dans la colonne coaxiale. L’objectif est d’at-

teindre l’échantillon avec le faisceau le plus focalisé possible. Cela est permis grâce à l’oc-

topôle qui donne une image la plus sphérique possible. S’il est mal réglé, de l’astigmatisme

peut apparaître. De plus, la lentille EOP permet d’avoir un faisceau bien focalisé. Régler

l’octopôle avec EOP sur un objet dont la taille et la forme sont connues est essentiel.

La colonne primaire contient aussi un diaphragme D1 qui contribue aussi à la foca-

lisation du faisceau en arrêtant les ions ayant une dispersion trop élevée par rapport à la

trajectoire du faisceau. La cage de Faraday Fco située à l’emplacement de l’échantillon per-

met de savoir quelle intensité du faisceau reçoit exactement l’échantillon. En�n, les com-

posants de la colonne primaire nécessaires à l’imagerie sont les plaque dé�ectrice B1, B2 et

B3. Celles-ci permettent de balayer le faisceau d’ions primaires à la surface de l’échantillon.

Pour évacuer le surplus de charge à la surface de l’échantillon, celui-ci est métallisé

avec une couche de 20 nm d’Au. Néanmoins, si des e�ets de charge subsistent lorsqu’on

utilise la source Cs
+
, ce qui se manifeste par une baisse de l’émission ionique, un canon à

électrons peut être utilisée. Il permet d’envoyer des électrons à la surface de l’échantillon,

permettant de compenser l’accumulation de charge positive.

2.4.2.3 Colonne secondaire

La colonne secondaire a pour objectif d’extraire les ions secondaires émis lors de la

pulvérisation de l’échantillon et de les diriger vers le spectromètre de masse. L’extraction

s’e�ectue par la lentille électromagnétique EOW. Dans notre cas, où les ions primaires sont

positifs, elle extrait les ions négatifs. Le faisceau d’ions secondaires doit être aligné, de la

même manière que le faisceau d’ions primaires. Pour cela, la lentille EOS et les dé�ecteurs

P2, P3 et Cy sont régulièrement ajustés pour avoir le faisceau le plus centré possible.

Pour limiter les aberrations, Le faisceau est focalisé au niveau du dé�ecteur C2. Des

diaphragmes sont alors présents avant (ES) et après (AS) cette focalisation pour diminuer

les aberrations, c’est-à-dire encore une fois, arrêter les ions ayant des trajectoires trop éloi-

gnées de l’axe principal du faisceau. ES limite ainsi l’extension spatiale et arrête les ions

ayant des énergies trop di�érentes des ions secondaires. Quant à AS, il limite l’extension

angulaire. Un hexapôle placé à la �n de la colonne secondaire permet de limiter les aber-

rations de second ordre.
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2.4.2.4 Spectromètre de masse

L’objectif du spectromètre de masse est de séparer les ions en fonction de leur rapport

masse/charge, pour ne collecter qu’un isotope à la sortie. Cela est permis en premier lieu

par le secteur sphérique électrostatique SS100 qui sépare angulairement les ions selon leur

énergie. Des ions de même énergie et de masse di�érente peuvent alors prendre la même

trajectoire alors que les ions de même masse mais d’énergie di�érente se séparent.

Figure 2.11 – Trajets d’ions secondaires de même rapport masse/charge mais ayant des

énergies di�érentes. Le secteur électrostatique sépare ces ions secondaires selon leur éner-

gie. Le secteur magnétique va ensuite permettre aux ions de retrouver la même trajectoire

avant d’arriver dans le même détecteur.

La lentille LF4 permet de disperser les ions de telle façon qu’à la sortie du secteur

magnétique, les ions de même masse et d’énergie di�érente soient focalisés en un même

point. Au contraire, tous les ions ayant des rapports masse/charge di�érents sont séparés.

Une fente présente juste avant la lentille LF4 au niveau de la focalisation du faisceau

permet de sélectionner les ions en fonction de leur énergie. Cela permet généralement de

séparer les ions monoatomiques des ions polyatomiques.

Les dé�ecteur C3 et C4 doivent être ajustés pour avoir un faisceau bien aligné. La

présence d’un quadrupôle permet de régler la focalisation du faisceau à la sortie du spec-

tromètre de masse. Une fois ajusté, cela optimise notamment la résolution de masse dont

nous allons discuter ci-après.
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2.4.2.5 Détection

La détection peut se faire de di�érentes manières selon l’intensité du faisceau. Si celle-

ci est faible, on utilise des multiplicateurs d’électrons. L’arrivée d’un ion dans le détecteur

induit la production d’un électron qui en produit une multitude d’autres et ainsi de suite

(Figure 2.12). Un signal non détectable directement devient détectable grâce à une cascade

de réactions. Un certain courant correspond ainsi à la détection d’un ion. Ce processus

induit un biais. Si un ion arrive trop peu de temps après la détection du premier, il est in-

visible au détecteur. Cette période pendant laquelle le détecteur ne peut détecteur d’autres

ions s’appelle le temps mort. Il est de l’ordre de 44 ns, pour la NanoSIMS 50.

Figure 2.12 – Schéma du fonctionnement d’un électromultiplicateur. Les dynodes succes-

sives perettent de générer des cascades d’électrons à l’arriver d’un ion permettant d’am-

pli�er le signal.

Le multiplicateur d’électrons ne peut supporter que l’arrivée d’un million de coups

par seconde (c/s). Au-delà, le détecteur vieillit trop vite et peut se dégrader. On utilise alors

une cage de Faraday qui traduit une intensité en nombre de coups.

Le banc de détection de la NanoSIMS peut être ajusté selon les besoins. Celle de

l’IMPMC comporte cinq multiplicateurs d’électrons. Cela permet donc de détecter au maxi-

mum cinq isotopes di�érents. Néanmoins, le secteur magnétique et la taille du banc ne

sont pas optimisés pour avoir accès à tous les éléments pour un champ magnétique donné.

Deux possibilités s’o�rent donc à nous. La première est la multicollection : cela correspond

à la détection de plusieurs isotopes pour un seul champ magnétique donné. La seconde

est l’analyse combinée qui correspond à l’application de di�érents champs magnétiques

pour mesurer di�érents isotopes, trop éloignés entre eux dans le tableau périodique pour

être analysés en même temps. Dans le second cas, il faut faire attention à régler les dé�ec-

teur C3 et C4 de telle façon qu’on récupère bien tous les isotopes. En e�et, selon le champ

magnétique, on peut faire dévier plus ou moins le faisceau verticalement.
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2.4.2.6 Caractéristiques

Un paramètre essentiel est la résolution de masse. Celle-ci est dé�nie par le rapport

M/∆M. La résolution de masse minimale de la NanoSIMS50 est de 1500. Pour l’augmenter,

il faut optimiser l’hexapôle et Q. Si cela ne su�t toujours pas, fermer les fentes ES et AS

devient nécessaire, un compromis devant être trouvé entre perdre du signal et améliorer la

résolution de masse.

La résolution spatiale est dé�nie par la taille du faisceau. Si celui-ci est très bien ali-

gné, sa taille est dé�nie par son intensité. Ainsi plus l’intensité sera forte, plus la taille du

faisceau sera grande. Pour un faisceau d’ions Cs
+

la taille peut aller de 50 nm pour quelques

fractions de pA à quelques microns pour quelques centaines de pA. Généralement, le fais-

ceau n’est pas forcément parfaitement aligné, ce qui peut dégrader la résolution spatiale.

2.4.3 Conditions d’analyse et traitement de données

La NanoSIMS 50 de l’IMPMC a permis de mesurer les rapport D/H sur des échantillons

préparés en section polie et en section FIB épaisse de 2 µm comme développé dans la partie

développement analytique. Les ions H
–

et D
–

ont surtout été collectés en mode multicol-

lection (champ magnétique constant) sur les trolleys 1 et 2. Les ions
29

Si
–
ou

30
Si

–
ont aussi

été collectés pour étudier le rapport H/Si. Pour cela, le mode combined analysis (champ

magnétique di�érent pour l’étude de H
–
,D

–
et de Si

–
) a dû être utilisé. Di�érentes condi-

tions de fermeture des fentes, d’intensité primaire, de taille de raster et de temps d’analyse

par pixel ont été étudiées. Tout est décrit dans le chapitre 3.1.
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3.1. ARTICLE NANOSIMS

3.1 Article NanoSIMS

3.1.1 Résumé

L’article présenté ci-dessous a pour objectif de dé�nir les conditions et les limites

d’imagerie du rapport D/H dans des sections FIB de minéraux peu hydratés en NanoSIMS.

Pour cela, di�érents paramètres ont été explorés à travers l’analyse de sections FIB de stan-

dards pour maximiser la précision, la sensibilité tout en minimisant la contamination. Les

conditions optimales ont ainsi été dé�nies comme étant : (i) l’utilisation d’une source Cs
+

et la détection d’ions H
–

et D
–
, (ii) une intensité du faisceau d’ions primaires de 100 pA et

(ii) une taille de balayage de 8-15 µm pour tout temps de résidence par pixel. L’analyse en

section FIB s’est révélée très e�cace pour réduire la contamination provenant de l’échan-

tillon et acquise dans la chambre d’analyse par rapport à l’analyse en section polie. La limite

de détection a été dé�nie à 200 ppm. L’erreur globale du rapport D/H sur une section FIB

totale est de 20 ‰ et de 50 ‰ à une échelle de 1,5 µm, correspondant à la résolution spatiale

dans les conditions d’analyse.

3.1.2 Article

L’article a été accepté dans la revue Analytical Chemistry. L’article présenté corres-

pond à la dernière version soumise non corrigée des épreuves.
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NanoSIMS imaging of D/H ratios on FIB sections 
Dan Lévy1,2, Jérôme Aléon1, Alice Aléon-Toppani2, David Troadec3, Rémi Duhamel1, Adriana Gonzalez-Cano1*, Hélène Bureau1, 
Hicham Khodja4 

1 Institut de Minéralogie de Physique des Matériaux, de Minéralogie et de Cosmochimie (IMPMC), Museum National d’His-
toire Naturelle, Sorbonne Universités, UMR CNRS 7590, 61 rue Buffon, 75005 Paris, France 
2 Institut d’Astrophysique Spatiale (IAS), University of Paris Saclay, 91405 Orsay, France 
3 Institut d’Electronique Microélectronique et Nanotechnologie (IEMN), CNRS, University of Lille, Avenue Poincaré, 59652 
Villeneuve d’Ascq, France 
4 LEEL, NIMBE, CEA, CNRS, Université Paris-Saclay, CEA Saclay 91191 Gif sur Yvette Cedex, France 

ABSTRACT: The D/H ratio imaging of weakly hydrated minerals prepared as Focused Ion Beam (FIB) sections is developed in 
order to combine isotopic imaging by Nanoscale Secondary Ion Mass Spectrometry (NanoSIMS) of micrometer-sized grains with 
other nanoscale imaging techniques, such as Transmission Electron Microscopy. In order to maximize the accuracy, sensitivity, pre-
cision and reproducibility of D/H ratios at the micrometer-size, while minimizing the surface contamination at the same time, we 
explored all instrumental parameters known to influence the measurement of D/H ratios in situ. Optimal conditions were found to be 
obtained with the use of (i) a Cs+ ion source and detection of H- and D- at low mass resolving power, (ii) a primary beam intensity of 
100 pA, and (iii) raster sizes in the range 8-15 µm. Nominally anhydrous minerals were used to evaluate the detection limits and 
indicate a surface contamination level of about 200 ppm equivalent H2O in these conditions. With the high primary intensity used 
here, the dwell time is not a parameter as critical as found in previous studies and a dwell time of 1 ms/px is used to minimize dynamic 
contamination during analysis. Analysis of FIB sections was found to reduce significantly static contamination due to sample prepa-
ration and improved accuracy compared to using polished sections embedded not only in epoxy but in indium as well. On amphiboles, 
the typical overall uncertainty including reproducibility is about 20 ‰ on bulk FIB sections and about 50 ‰ at the 1.5 µm scale using 
image processing (1σ). 

INTRODUCTION 
Nanoscale Secondary Ion Mass Spectrometry (NanoSIMS) is 

a powerful technique for the surface analysis of trace elements 
and isotopes in materials, potentially allowing coupling with 
many other analytical techniques. One decade after its develop-
ment1,2, NanoSIMS analysis was used to image electron trans-
parent sections prepared by Focused Ion Beam (FIB) in order to 
compare isotopic / trace element composition with mineralogy, 
as determined by Transmission Electron Microscopy (TEM). 
Most studies focused on oxygen, nitrogen and carbon isotopic 
systems, all elements having large ion yields in SIMS, which in 
turn allowed high lateral resolution imaging3–6. To our 
knowledge, only one study reported hydrogen isotopic analysis 
of FIB sections of organic material7. These measurements had 
several limitations: they were restricted to the mapping of large 
isotopic variations such as anomalies in meteorites4,5,7, labelled 
biological material3,6, or to elemental imaging8. Importantly, 
isotopic imaging was always performed after TEM, which re-
quired a complete initial characterization of the sections and did 
not allow specific analysis of sub-areas revealed as interesting 
from isotopic imaging. Furthermore, most of these studies did 
not use standards measured identically in FIB section, thus pre-
venting precise quantitative measurements, since NanoSIMS 
analysis is very sensitive to surface conditions. Because the H 
isotopic composition is a well established geochemical tracer in 
many fields including biology9,10, geology11–13, astrophysics14–

17 and environment18,19, the goal of the present study is to quan-
titatively image D/H ratio in FIB sections, with a precision al-
lowing to resolve moderate isotopic variations. 

A major difficulty in imaging D/H ratio in SIMS resides in 
the ubiquitous presence of water molecules that stick to the sur-
face and create an hydrogen background20,21. This contamina-
tion is the result of two types of processes, which we refer to as 
(i) static contamination and (ii) dynamic contamination. All 
contamination sources independent from analysis are referred 
to here as static contamination, i.e. contamination resulting 
from sample degassing, atmospheric water adsorbed on the 
sample surface or residual water pressure in the analysis cham-
ber. Dynamic contamination is considered here to correspond 
to all processes taking place in the analysis chamber during 
analysis. This includes for instance migration of water mole-
cules at the sample surface into the sputtered area, arrival of 
water molecules impinging the sample surface from the residual 
gas, or redeposition of sputtered H atoms from the sample. Dy-
namic contamination clearly depends on static contamination 
but can be addressed by optimizing the measurement condi-
tions, whereas static contamination needs to be taken care of 
prior to analysis (e.g. sample preparation, instrument vacuum).  

Many attempts have been done to lower this hydrogen back-
ground  but concluded that it is not possible to totally get rid of 
it21. This is the reason why most studies focus either on high 
lateral resolution imaging of D/H ratios in hydrogen-rich mate-
rials such as clays or organics22,23, or measurement of the H/Si 
ratio in samples with low H content such as Nominally Anhy-
drous Minerals (NAMs) without imaging24. The present study 
focuses on imaging D/H ratio in FIB sections of minerals hav-
ing an hydrogen content intermediate between highly hydrated 

* Current adress : Institut de Physique du Globe de Paris, Université Paris Diderot, Sorbonne Paris-Cité, UMR 7154 CNRS, 1 rue Jussieu, 
75238 Paris, France 
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minerals and NAMs and will use amphiboles as reference sam-
ples. In order to maximize collection of secondary ions, we ex-
plored several instrumental parameters: (i) using Cs+ versus O- 
primary ions, (ii) collection of atomic or molecular ions, (iii) 
primary beam intensity, (iv) dwell time per pixel, (v) raster size 
and (vi) influence of sample preparation as FIB sections. We 
subsequently imaged D/H ratios using optimal conditions deter-
mined previously in order to maximize the accuracy, sensitivity, 
precision and reproducibility of D/H ratios at the micrometer-
size, while minimizing the surface contamination at the same 
time. The limit of the method was evaluated by analyzing sev-
eral NAMs, whose water contents were measured by Elastic Re-
coil Detection Analysis (ERDA). 

MATERIAL AND METHODS 
Sample preparation 
Eight reference samples were used in this study. Two amphi-

boles spanning a large range of Fe and Mg content (the Bamble 
Mg-hastingsite and the Illimaussaq Fe-rich arfvedsonite25, one 
mica (CRPG phlogopite) and a Mid Ocean Ridge Basaltic glass 
(DR3226) of known water content and H isotopic composition 
were used (Table S-1) to develop the method and compare ma-
trix effects on FIB sections with classical polished sections. 
Nominally anhydrous minerals such as Bancroft nepheline and 
sodalite, 71-98 clinopyroxene and San Carlos olivine were used 
to monitor contamination during analysis of FIB sections. 

All standards were mounted in epoxy stubs polished with SiC 
disks and diamond paste before being coated with 20 nm Au. 
Fragments of nepheline and olivine were mounted in indium for 
comparison with FIB sections and polished section. Having, a 
hydrogen content lower than 30 ppm H2O 27, the olivine was 
used to monitor the background contamination. FIB sections, 2 
µm thick and about 5 x 10 µm in area, were extracted from the 
polished sections of amphiboles, phlogopite and nepheline and 
deposited onto a polished Al disk, used here to ensure high con-
ductivity and good match with the NanoSIMS sample holders. 
Another FIB section of 500 nm thickness was extracted from 
the Illimaussaq amphibole and mounted similarly to determine 
the erosion rate. In the FIB-Scanning Electron Microscope 
(FIB-SEM), straps of Pt were deposited at the edges of the FIB 
sections to anchor them to the Al disk and increase conductiv-
ity. All FIB sections were prepared in the FEI strata DB 235 
FIB-SEM at IEMN, Lille, France. After deposition, FIB sec-
tions were coated with 20 nm Au.  

To measure D/H ratios, all samples were introduced in the 
NanoSIMS airlock between 1 and 21 days before analysis and 
stored in the vessel chamber in a 10-9 Torr vacuum in order to 
monitor the reduction of contamination with time.  

Determination of water content in NAMs 
Water content in NAMs (Table S-1) were determined by 

ERDA using the nuclear microprobe at the Laboratoire d'Etude 
des Elements Légers, CEA, Saclay, France and following well-
established procedures28,29. C-coated polished sections of the 
samples were irradiated using a ~ 3 × 3 µm, 3 MeV, 4He beam 
at a grazing angle yielding a ~ 12 × 3 µm spatial resolution on 
the samples. Maps were acquired in scanning mode using a 200 
µm raster size. Other elements were monitored simultaneously 
using Rutherford Backscattering and Particle Induced X-ray 
Emission spectroscopies. Water contents were calculated from 
the H content obtained from the ERDA spectra and the chemical 
composition of the samples previously measured at the 
CAMPARIS electron microprobe facility in Paris, France in 
standard analytical conditions. For the considered analytical 
conditions and studied compositions, ERDA depth of analysis 

is in the range of 0.5 to 1 µm, leading to spectra with clearly 
separated hydrogen contributions resulting from surface con-
tamination and bulk content. Uncertainties as indicated in Table 
S-1 result from counting statistics. 

NanoSIMS Analytical settings 
H isotope analyses were performed with the NanoSIMS 50 

installed at IMPMC at the Museum National d’Histoire Na-
turelle in Paris, France using an aperture diaphragm of 750 µm 
(D1-1), an entrance slit of 50 × 220 µm (ES1), and an aperture 
slit of 350 × 250 µm (AS1). For all analyses a 20 × 20 µm pre-
analysis sputtering (hereafter presputtering) was performed dur-
ing 8 min (5 min on Illimaussaq) with a 250 pA primary beam 
in order to remove the Au coat and surficial contamination from 
the analyzed area and to reach sputtering equilibrium. A normal 
incidence electron flood gun with a beam intensity of 2 µA was 
used for charge compensation. With this configuration, (i) we 
first determined, which primary and secondary ions to use in 
order to maximize the intensity of deuterium. (ii) The H/29Si ra-
tio, a proxy for the water content of the samples30,31, was subse-
quently measured on the polished sections to determine the op-
timal analytical conditions in order to achieve maximal stability 
together with minimal contamination (Table 1). Finally, (iii) we 
evaluated the accuracy, precision and reproducibility on the 
D/H ratio in FIB sections.  

We first used a 8 keV Cs+ primary beam and monitored H- 
and 16OH- intensities for different primary beam intensities (20 
pA, 40 pA, 75 pA, 100 pA, 200 pA, 300 pA and 400 pA). Sec-
ondary ion intensities were determined with a default dwell time 
setting of 132 µs/pixel and 8 µm raster size. H+ ions emitted 
using 8 keV O- primary ions from the duoplasmatron source 
were collected in similar conditions but opposite polarities. 

H- and 29Si- were subsequently collected by magnetic peak 
jumping on electron multipliers 1 and 5 in order to measure 
H/29Si ratios using Cs+ primary ions. Optimal analytical condi-
tions were evaluated using six different primary beam intensi-
ties (10 pA, 25 pA, 50 pA, 100 pA, 150 pA, 200 pA), five raster 
sizes (5 µm, 8 µm, 10 µm, 15 µm, 20 µm) and five dwell times 
(100 µs/px, 300 µs/px, 600 µs/px, 800 µs/px, 1000 µs/px). For 
each H/29Si measurement, 10 scans of 256 × 256 pixels were 
acquired for the dwell time of 1000 µs/px. For lower dwell 
times, the number of scans was adjusted to keep a constant anal-
ysis time of about 10 min. 

For the measurement of D/H ratios, H- and D- were collected 
in the optimal conditions (Table 1), with simultaneous detection 
of both isotopes on electron multipliers (EMs) 1 and 2 using a 
100 pA primary Cs+ beam, an 8 µm raster and a dwell time of 
1000 µs/pixel to form an image of 256 × 256 pixels. 20 scans 
were acquired for each analysis. In order to remove contamina-
tion deposited in the analysis area during the automated meas-
urement of the primary current after presputtering at the begin-
ning of each analysis, the first few cycles were manually re-
moved until H- intensity was stable32–34. Total analysis time is 
about 20 min. Data were processed with the L'IMAGE software 
((c) L. Nittler, 1997). The dead time was set at 44 ns and cor-
rected within L'IMAGE. In order to avoid edge effects associ-
ated with a beam size of at most 50 × 50 pixels (Figure S-1), 
isotope intensities were extracted from a 200 × 200 pixels area. 
In order to compare and understand instrumental effects, all 
D/H and H/Si ratios reported here are raw ratios uncorrected for 
instrumental fractionation and relative sensitivity factor. 

RESULTS AND DISCUSSION 
Optimal conditions for imaging D/H ratios 79
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Choice of primary and secondary ions. Given the ion yields 
of hydrogen as secondary ions, hydrogen content and isotopic 
composition have been measured in SIMS using either H- and 
H+ ions35. On one hand H+ is known to have a lower yield than 
H- 35, but it can be measured without electron gun for charge 
compensation, which could result in a higher stability and lower 
contamination if the yield is sufficient. On the other hand, 16OH- 
has a stronger yield than H- in samples where H is bonded to O 
(adsorbed or structural water, hydroxyls, H in silicates, phos-
phates…), so that hydrogen content is also often measured us-
ing 16OH-, especially for samples with low H content24. How-
ever, the mass resolving power (MRP) required for the meas-
urement of OD- is much higher (MRP = 8740) than that required 
to measure D- or D+ (MRP = 1300), which implies lower inten-
sities for the measurement of D/H ratios. In order to optimize 
the measurement of FIB sections, we determined on the Bamble 
amphibole, which of H+, H- and 16OH- gave the highest yield in 
mass resolution conditions to measure D/H ratios. Figure 1 
shows the evolution of H+, H- and 16OH- intensities with primary 
beam intensity. At the low mass resolving power required to 
measure D/H ratios using atomic hydrogen, the 16OH- intensity 
is about 15% higher than the H- intensity, itself higher than H+ 
intensity by about a factor 2. Given the decrease in 16OH- inten-
sity by a factor 3 observed when closing the ES and AS slits to 
resolve 16OD- from the 17OH- 22, H- is the hydrogen ion having 
the highest yield by far and was subsequently chosen for analy-
sis using Cs+ primary ions. 

Figure 1 further shows that above 100-150 pA H+, H- and 
16OH- are related with primary beam intensity albeit with a shal-
lower slope than below 100 pA. A likely interpretation is occur-
rence of charging effects incompletely compensated by the 
electron gun, which result in a decreased ion yield. Indeed, this 
decrease in intensity is associated to minor charging effects vis-
ible as lines that blur ion images (Figure S-2). As a result, 100 
pA is considered in the following as the maximal intensity that 
can be used in optimal conditions. In negative secondary ion 
mode, this corresponds to a Cs+ primary beam of ~1.5 µm in 
diameter. 

In the following, the evolution of the H-/29Si- ratio is evalu-
ated as a function of primary beam intensity, raster size and 
dwell time (Figure 2). The corresponding evolution of the H- 
and 29Si- secondary ion intensities are given as supplementary 
Figures S-3 to S-5. 

 
Figure 1. Evolution of the intensity of secondary ions with primary 
beam intensity on Bamble amphibole polished section mounted in 
epoxy. Cs+ primary beam is used to collect 16OH- and H- ions 
whereas duo source is used to collect H+ ions. All values are col-
lected in the tuning of the CAMECA software. Dashed lines corre-
spond to the linear relationship between secondary ion intensity and 
primary beam intensity below 100 pA. 

Effect of primary beam intensity. The H-/Si- ratio being a 
proxy of water content30,31, some authors used it to track the 
evolution of contamination against the primary beam inten-
sity33,34. They observed that the H-/Si- ratio decreased with in-
creasing primary beam intensity as a result of a decrease in con-
tamination with increasing primary beam intensity. Stephant et 
al.21 studied the evolution of contamination as a function of pri-
mary beam intensity using the OH-/Si- ratio and observed the 
same trend.  

Figure 2a presents the evolution of the H-/29Si- ratio with pri-
mary beam intensity, from 20 pA to 200 pA, for a raster width 
of 8 µm and a dwell time of 1000 µs/px. On both amphiboles, 
the H-/29Si- ratio decreases when the primary beam intensity in-
creases, reaching a threshold value at 100 pA. While the Bam-
ble amphibole has a constant H-/Si- ratio above this value, the 
H-/Si- is slightly increasing at 150 pA on Illimaussaq due to a 
decrease in 29Si intensity, which may be attributed to residual 
charging effects. At 200 pA, the hydrogen intensity becomes 
unstable probably due to residual charging, preventing an accu-
rate measurement of the H-/Si- ratio.  

Thus, using a primary beam intensity of 100 pA appears to 
be a good compromise to limit dynamic contamination, charg-
ing effects and have a high hydrogen intensity to measure D/H 
ratios. 

 

 
Figure 2. Evolution of H/29Si ratio of bamble (bam) and illimaussaq (illim) amphiboles with a) primary beam intensity, b) raster size and c) 
dwell time.  
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Figure 3. a) Secondary electron (SE) image of Bamble amphibole FIB section before NanoSIMS analysis. The square represents the area 
imaged by NanoSIMS. b) Image of hydrogen secondary ion intensity. c) Corresponding D/H ratio image. d) SE image of Bamble FIB section 
after NanoSIMS analysis. The darker part on the Al mount next to the FIB section is due to C deposited by the electron beam during the FIB 
mounting. e) and f) are the ion images of hydrogen of the same FIB section with respectively a primary beam intensity of 100 pA and 10 pA.  

Effect of raster size. Stephant et al.21 explored the effect of 
raster size on dynamic contamination using the 16OH-/28Si- ratio 
for primary beam intensities between 1.5 and 15 pA. These au-
thors showed that contamination increases with raster size, and 
that this increase can be compensated by using a more intense 
primary beam. Here, we explored the effect of raster size for 10 
pA and 100 pA primary intensities and a dwell time of 1000 
µs/pixel (Figure 2b). 

With a 100 pA primary beam, the H-/29Si- ratio decreases on 
Illimaussaq from 1.67 to 1.54 between 20 µm and 15 µm and is 
constant between 15 µm and 8 µm. On Bamble, the H-/29Si- ratio 
is constant. We measured H- and 29Si- intensities for a raster size 
of 5 µm, but the absence of stability of H- intensity prevented 
the measurement of H-/29Si- ratio on both amphiboles, probably 
because a major fraction of the rastered area is affected by edge 
effects for a large beam and a small raster. By contrast, with a 
10 pA primary beam, there is a sharp decrease in the H-/29Si- 
ratio between 20 µm and 10 µm for both amphiboles. Below 10 
µm, the H-/29Si- ratio is constant. 

We thus show that the increase of contamination noticed with 
increasing raster size21 is strongly decreased at 100 pA, so that 
contamination is minimal for a raster size between 15 µm and 8 
µm, while raster size should not exceed 10 µm at 10 pA. At 100 
pA, the beam size is large, so that the variation in the degree of 
overlap between adjacent pixels is too small to produce any iso-
topic effect (the overlap varies between ~90 and 95% when the 
raster size varies between 8 and 15 µm). 

Effect of dwell time. Besides raster size, it has been shown 
that increased dwell time reduced H contamination, notably 
when primary beam intensity lower than 20 pA were used21. 
Here, we explored the effect of dwell time for a primary beam 
intensity of 10 pA and 100 pA and a raster size of 8 µm. For 
samples introduced into vacuum 3 weeks before analysis, no 
effect of dwell time was observed for both primary beam inten-
sities and both amphiboles (Figure 2c). By contrast, when sam-
ples are introduced into vacuum only one week before analysis, 
there is a sharp decrease in H- intensity, from 8.4 × 104 c/s with 
a dwell time of 100 µs/pixel to 3.4 × 104 c/s with a dwell time 
of 1000 µs/pixel (Figure S-6).  

As observed before, we show that using large dwell times 
helps reducing dynamic contamination for incompletely de-
gassed samples. By contrast, extensively degassed samples can 
be analyzed with any dwell time. We show that allowing for 
samples to degas in high vacuum (pressure ≤ 10-8 Torr) during 

at least 3 weeks prior to analysis results in significant improve-
ment and helps keeping surface contamination negligible com-
pared with the H- intensity for small raster sizes and high pri-
mary beam intensity. Vacuum storage times correspond to the 
total of pre-analysis storage in the NanoSIMS vessel chamber 
and residence time in the analysis chamber during week-long 
analytical sessions, both at ambient temperature. Although pre-
analysis sample heating under vacuum should have reduced 
storage times, common storage of heat sensitive materials in the 
vessel at the same time for other projects prevented it. Using a 
primary beam of 100 pA and a raster size between 8 and 15 µm 
in these conditions allows to minimize both contamination and 
instabilities due to charging and high sputter rate and provides 
optimal conditions for imaging D/H ratios. 

 
Table 1: Summary of optimal analytical conditions to image H iso-
topes in weakly hydrated material by NanoSIMS 

Primary beam intensity 100 pA 
Raster size 8-15 µm 
Dwell time 1000 µs/px 
Pre-analysis vacuum storage time ~3 weeks 

Analysis of FIB sections 
D/H imaging. Typical images acquired by imaging of H iso-

topes in optimal conditions in amphibole FIB sections deposited 
on an Al disk are presented Figure 3. Secondary electron (SE) 
images acquired before (Figure 3a) and after (Figure 3d) analy-
sis show that the 500 nm thick FIB section is not completely 
eroded, thus allowing repeated analyses of single FIB sections. 
The Pt strap deposited on the top part of the sample during FIB 
sectioning appears to sputter much faster than amphibole. In 
some cases, this results in a hole in Pt during H isotope imaging 
(Figure 3d). The SE image further shows that the amphibole is 
more eroded in contact with Pt due to this enhanced sputtering 
and along the edges due to topography. Hence, to preserve the 
FIB section from faster destruction, it is better to minimize the 
presence of Pt in the image. 

With the 100 pA primary beam used during analysis, three 
zones with different H intensities can usually be identified in 
FIB section ion images (Figures 3b,d). (i) A central homogene-
ous zone wich corresponds to H- from the sample, here amphi-
bole. (ii) A high H- intensity zone in the border of the section 
corresponds to the Pt strap. The high emission of H- in Pt can 
be explained by its organo-metallic content corresponding to a 81
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C content of about 24 at%36. The D/H ratio of H in Pt is signif-
icantly lower than that of the amphibole (Figure 3c) most likely 
due to matrix effects between amphibole and organics. (iii) A 
zone of varying intensity through time, opposite to the Pt strap, 
corresponds to the section's edge and the boundary between the 
amphibole and the Al mount. This boundary shows a high H- 
intensity attributable to topography, which is responsible for 
creating an angle between the primary beam and the sputtered 
target surface corresponding to the maximal ion emission37 in-
stead of the perpendicular angle imposed by the NanoSIMS ge-
ometry. We attribute the variable H signal on the Al mount 
(from 2 × 105 c/s in the absence of presputtering down to 6 × 
103 c/s) to rapid sputtering of an oxidized/hydrated nm-thick 
surface layer. Differing intensities around the FIB section can 
be attributed (Figure 3e,f) to combination in various proportions 
of enhanced ion emission, where C was deposited by the elec-
tron beam in the FIB-SEM during section handling (Figure 
3a,d) and decreased ion emission due to sputtering of the oxi-
dized layer during pre-analysis implantation (presputtering). 
Again the D/H ratio of this surface layer is lower than that of 
the amphibole (Figure 3c). The high resolution image obtained 
with a 10 pA primary beam compares well with the secondary 
electron image in that the H- secondary intensity is strongly en-
hanced with topography and underlines the edges of the section 
as do secondary electrons (Figure 3f). 

Reduction of static contamination. Mounting samples as pol-
ished sections in epoxy is well-known to result in enhanced H 
contamination due to degassing / release of atmospheric mois-
ture preferentially adsorbed at the epoxy surface30,31. In order to 
limit the use of epoxy during the sample preparation, 
Demouchy et al.38 proposed to mount polished sections in in-
dium. To evaluate the static contamination associated with sam-
ple preparation as FIB section, H- intensities of Bancroft neph-
eline prepared as a polished section mounted in epoxy, in in-
dium and as a FIB section were compared for different times 
after introduction into vacuum (Figure 4a). After 6 days into 
vacuum, FIB sections appears to be the type of preparation 
yielding the lowest static contamination with only about 104 c/s 
H-. By contrast, the polished section mounted in epoxy showed 
the highest H- intensity with 9 × 104 c/s and the polished section 
mounted in indium yielded and intermediate H- count rate of 2.2 
× 104 c/s. After 24 days into vacuum, whatever the preparation 

used, all count rates are lower than 104 c/s. The decrease of H- 
intensity with time spent in vacuum indicates that a significant 
fraction of H in the analysis of polished sections is due to sur-
face contamination that is removed by storage at ultra-high vac-
uum (< 10-9 Torr). This fraction is especially important for pol-
ished sections in epoxy but is also noticeable for preparations 
in In suggesting it is due to adsorbed atmospheric moisture ra-
ther than H degassed from the mount. With a low hydrogen in-
tensity being constant through time, mounting samples as FIB 
sections appears to be a good way to minimize surface contam-
ination (Figure S-7).  

Deloule et al.35 observed that this decrease in static contami-
nation is associated with an increase in D/H ratios due to a more 
fractionated D/H ratio (fractionation <<1) in weakly bonded H 
from contamination. Figure 4b indeed shows that the D/H ratio 
of the polished section steadily increases from 1.2 × 10-4 to 1.8 
× 10-4 while the D/H ratio of the FIB section is constant through 
time after introduction into vacuum. These results are in agree-
ment with those obtained on nepheline (Figure 4a): static con-
tamination remains quite important on polished section 
mounted in epoxy up to 18 days after sample introduction into 
vacuum, while static contamination is low on FIB sections since 
the introduction into vacuum. We note that the low D/H ratio of 
surface contamination during analysis is in line with the low 
D/H of H in the oxidized surface of the Al mount (Figure 3c). 

After 18 days into vacuum, FIB sections and polished sec-
tions yielded comparable results for both Bamble and Illi-
maussaq amphiboles and both 10 pA and 100 pA primary in-
tensities (Figure 4c). Only the first three FIB sections measured 
at 100 pA show a slightly lower D/H ratio (analyses at 19 and 
20 days in Figure 4b, first three FIB sections at 100 pA in Figure 
4c). This can be explained by a slight difference in FIB section 
preparation. Although we systematically used image processing 
to discount the border of the sections in contact with Pt, con-
tamination by organometallic H with low D/H ratios originating 
from Pt is still possible during FIB preparation. After these anal-
yses, care was systematically taken to sputter clean the com-
plete surface of the FIB sections using the FIB Ga beam, nota-
bly in the lower tilted part of the FIB sections, which resulted 
in improved D/H ratio consistency between FIB and polished 
sections.  

 
Figure 4. a) Evolution of hydrogen intensity of nepheline (neph) prepared as a polished section mounted in epoxy, in indium and as a FIB 
section.  b) D/H ratio evolution with time after introduction of the sample into vacuum of Bamble amphibole FIB section and polished section 
mounted in epoxy. c) D/H ratio of Bamble (bam) and Illimaussaq (illim) amphibole polished sections mounted in epoxy and FIB section. 
All data were acquired with a primary beam intensity of 100 pA, except those corresponding to the orange symbols, which were acquired 
with a primary beam intensity of 10 pA.
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Figure 5. Instrumental fractionation factor on FIB sections of Illi-
maussaq amphibole (illim), Bamble amphibole (bam), and CRPG 
phlogopite (phl CRPG) during different sessions (represented by 
different colors). The results acquired by Engrand et al.34 (shown in 
black) with an O- source, on both amphiboles and phlogopite C01a 
(phl C01a) are plotted for comparison.  

Matrix effects and reproducibility. The difference in instru-
mental fractionation of H isotopes in amphiboles and micas of 
different chemistry, i.e. the matrix effect, is related to the bond-
ing energy of H with surrounding atoms35. In a good approxi-
mation, this effect can be corrected using the relationship be-
tween fractionation and Mg#, with Mg# defined as 
Mg/(Mg+Fe)25,35. Measurements done in four sessions are pre-
sented Figure 5. As expected the instrumental fractionation fac-
tor varies from session to session, but the linear relationship be-
tween fractionation and Mg# remains roughly constant, with a 
slope of ~0.4, slightly higher but close to the slope of 0.24 ob-
tained by Engrand et al.25 using an O- duoplasmatron source on 
an IMF 3F instrument. This means that the preparation of FIB 
sections does not induce an additional matrix effect in compar-
ison with polished sections. For these hydroxylated silicates the 
instrumental fractionation is still mainly controlled by the elec-
tronegativity of the octahedral site35. 

To test the reproducibility of the measurement of D/H ratios 
by imaging FIB sections, three FIB sections of the Illimaussaq 
and Bamble amphiboles were measured sequentially. In each 
image, we defined six circular regions of interest (ROI) of ~1.5 
µm of diameter, similar to the size of the 100 pA primary beam 
and thus corresponding approximately to the lateral resolution 
of the images (Figure 6). Within a single image, the standard 
deviation between the ROIs varies from 2.9 x 10-6 to 9.9 x 10-6 
which corresponds to 18 ‰ to 63 ‰ once expressed in per mil 
deviations relative to the Standard Mean Ocean Water reference 
value (D/H = 1.5576 × 10-4). The typical standard deviation is 
about 6.2 × 10-6 (or ~40 ‰), which compares well with the av-
erage Poisson counting statistics (standard deviation = 1/√D ≈ 
40 ‰, where D is the total number of D counts). Between the 
bulk FIB sections, the standard deviation is about 2.3 × 10-6 (15 
‰), which again compares well with the Poisson statistics. Us-
ing the standard error of the mean to evaluate the uncertainties 
yields similar values (Figure S-8). The overall uncertainty in-
cluding reproducibility and average counting statistics on bulk 
FIB section is about 3.3 × 10-6 (20 ‰) with 1σ uncertainty. 

Duration of FIB section analysis. FIB sections are thin and 
easily destroyed during ion beam sputtering. It is thus essential 
to determine their erosion rate in order to evaluate the thickness 
required for an analysis and eventually for multiple analyses in-
cluding electron microscopy, synchrotron based spectroscopies 
etc. To measure the erosion rate during typical D/H analyses, a 
specific FIB section with a thickness of 500 nm was prepared. 
Two measurements in optimal conditions were made in adja-
cent craters until the FIB section was totally destroyed. Exami-
nation of the images shows that the erosion can be followed us-
ing the intense signal (≥ 6 × 105 c/s) that appears when the FIB 

section is finally eroded (Figures S-9, S10). This signal corre-
sponds to H from the underlying oxidized Al layer no longer 
protected from sputtering by the FIB section. After sputtering 
and removal of this surface layer, the edge of the eroded FIB 
section is visible due to the topographic enhancement of the H 
intensity. In adjacent craters, erosion starts from the edge of the 
first crater, which is the thinnest part of the remaining section. 
For each measurement, the thin FIB section lasted about 30 to 
35 minutes (equivalent to a dose of 4.4 to 5.1 × 1019 Cs+ 
ions/cm2) and was completely eroded after 40 minutes (5.9 × 
1019 Cs+ ions/cm2), corresponding to an erosion rate of 0.15 +/- 
0.06 nm.µm2/pA/s. 

 
Figure 6. a) Instrumental fractionation factor of Illimaussaq (cir-
cles) and Bamble (triangles) amphiboles for six regions of interest 
(ROIs) in three disctinct FIB sections. The standard deviation as-
sociated to a FIB section is noted next to the points. b) The hydro-
gen intensity image of the FIB section 1 of Illimaussaq amphibole 
is presented with the circular ROIs having a 1.5 µm diameter. 

Sensitivity explored with nominally anhydrous minerals.   
Given the high dynamic range between H and D, a suffi-

ciently high amount of hydrogen must be measured to detect 
enough deuterium. Two different approaches can be used to es-
timate the analytical limit for which count rates are too low for 
a significant determination of the D/H ratios, hence the sensi-
tivity of the method, for both FIB and polished sections. 

First, we made the conservative assumption that 1 c/s D- or 
10 000 c/s H- is a reasonable limit to avoid potential problems 
associated with detector background or count loss due to insuf-
ficient signal on individual pixels. Considering this limit the 71-
98 clinopyroxene (182 ppm H2O) has H- and D- count rates too 
low for a significant measurement, whereas Bancroft nepheline 
and sodalite (505 and 482 ppm H2O, respectively) have near 
limit count rates (Figure 7a). By contrast, weakly hydrated 
phases such as DR32 glass (3099 ppm H2O) and amphiboles 
(1.6 wt% and 2 wt% H2O) have count rates well above the limit 
and yield reproducible D/H ratios (Figure 7b). 

 
Figure 7. a) Hydrogen intensity of minerals prepared as FIB sec-
tions as a function of water content. The dashed line represents the 
hydrogen intensity for which the D count rate is only 1 c/s assuming 
a D/H ratio equal to the terrestrial reference. b) D/H ratio of miner-
als prepared as polished section and FIB sections as a function of 
water content. illim: illimaussaq, bam: bamble, DR32: DR32 glass, 
neph: nepheline, sod: sodalite, px: 71-98 pyroxene. 
 

Elevated D/H ratios were initially observed in NAMs (Figure 
S-11) pointing to an analytical artifact at low H count rates. This 
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effect was explored using several polished sections of the San 
Carlos olivine embedded in epoxy or indium and having spent 
between 1 day and several months in vacuum to ensure different 
H count rates on the same sample without changing the analyt-
ical conditions (Figure S-11). We found that the observed D/H 
ratio is highly sensitive to the determination of the optimal ion 
impact area on the first dynode of the electron multiplier used 
to count D- (EM2, Figure 8), which on our instrument appeared 
to be different from that usually determined for other elements. 
For low deflector voltages the D/H increases drastically but de-
flections higher than ~ 80 V yielded consistent D/H ratios. Us-
ing a 111 V deflection value, the D/H ratios were found to be 
comparable in NAMs and amphiboles to the first order (Figure 
S-11), suggesting that D/H ratios could be measured for count 
rates below the 1 c/s D- limit. This optimal deflector voltage was 
determined for a given EM with a given degree of ageing and 
should be determined or checked for each analytical session. 

 
Figure 8: D/H ratio measured on San Carlos olivine plotted 

against the EM2 deflector voltage. The vertical line represents the 
usual optimal value (12 V). 

We determined a very low typical background on EM2 of 
2.7 x 10-2 c/s, which again suggests that the 1 c/s D- limit could 
be too conservative. A more realistic limit to determine the low-
est hydrogen concentration for which the D/H ratio can be rea-
sonably measured in NAMs would be an estimate of the surface 
contamination. The San Carlos olivine (<30 ppm H2O 27) used 
to monitor background hydrogen has an H- intensity typically 
about 3000 c/s in optimal conditions. This means that a large 
part of the signal on NAMs comes from static contamination, 
thus affecting the measured D/H ratio. With an hydrogen con-
tent of ~ 500 ppm and a H count rate around 10000 c/s in neph-
eline, the background contamination on San Carlos olivine is 
estimated to 150-200 ppm equivalent H2O, which in our condi-
tions is the lowest limit for analysis of NAMs and introduces a 
systematic error proportional to its contribution in the total sec-
ondary H intensity (e.g. ~30% error for nepheline).  

Applications in geo- and cosmochemistry  
With a typical uncertainty of ~ 50‰ at the 1.5 µm and ~ 20‰ 

at the bulk FIB section scale and an analytical limit at 200 ppm 
H2O, the analysis of D/H ratios in FIB sections allows measure-
ment of the composition and heterogeneity of µm-scale miner-
als, in which significant isotopic variations are expected but 
where small size and low H content prevented previous anal-
yses. 

For instance, the H isotopic composition and potential heter-
ogeneity of the Earth mantle is a key question to decipher the 
amount and origin of water stored in the deep Earth and to un-
derstand the accretion of volatile elements during the formation 
of our planet. The analysis of olivine-hosted melt inclusions 
from deeply sourced basalts from Baffin Island and Iceland39 
indeed suggests that these lavas tapped a primordial hidden 
deep mantle reservoir having a δD value lower than -200 ‰, 
well below the upper mantle having an average δD around -

60 ‰40, where δD is the D/H ratio given in ‰ deviation relative 
to the Standard Mean Ocean Water value, the terrestrial refer-
ence. A ~40 µm crystal of ringwoodite, a high pressure poly-
morph of olivine, discovered in inclusion in diamond, was 
found to contain 1.5 wt% H2O 41. This single crystal testifies of 
a hydrous mantle transition zone between 410 and 660 km.  The 
presently developed method allows H isotope analysis of such 
rare, small and scientifically precious samples to determine un-
ambiguously the H isotopic composition of deep mantle reser-
voirs provided the inclusions do not undergo a retrograde trans-
formation changing the solubility of water, upon decompression 
during sample preparation. At the same time, it allows coupling 
with other analytical techniques such as TEM or synchrotron-
based spectroscopies. 

Chondritic meteorites contain high temperature components, 
the so-called chondrules on one hand and refractory inclusions 
rich in Ca and Al (CAIs) on the other hand. These components 
were formed at temperatures ≥ 1500 K in the solar protoplane-
tary disk and constitute the first and major building blocks of 
terrestrial planets (CAIs and chondrules, respectively). How-
ever both often contain secondary minerals indicating more ox-
idizing conditions than usually expected in the protoplanetary 
gas. The usual consensus for the origin of these minerals is for-
mation by late hydrothermal circulations on an asteroidal body 
after accretion42. Because astrophysical processes induce large 
H isotopic heterogeneities, whereas parent-body alteration 
would tend to homogenize the D/H ratios near the terrestrial 
composition, the H isotopic composition of these minerals is 
potentially a good tracer to determine whether oxidizing regions 
existed in the solar nebula. However these minerals are usually 
no more than a few µm in size and, apart for rare clay minerals, 
are usually nominally anhydrous or weekly hydrated minerals 
with water content lower than 1 wt%, which can now be studied 
with the present method. 

CONCLUSIONS  
This work defines a procedure to measure precisely H isotope 

ratios on FIB section mounted on an Al substrate and allows 
subsequent coupling with TEM provided the sections could be 
recovered and cleaned from the nm-thick layer of ion beam 
damaged material. It showed that imaging FIB sections pro-
vides reproducible and accurate measurements. Using FIB sec-
tion is additionally a good way to get rid of static contamination 
without heating the samples. After only 5 days into vacuum, the 
D/H ratio is constant, whereas about 3 weeks are required for 
polished sections in epoxy. 

In order to image D/H ratio in weakly hydrated materials, the 
best configuration is to use H- secondary ions, 100 pA primary 
intensity, 8 µm raster size and a dwell time of 1000 µs/px. The 
raster size can be increased up to 15 µm and the dwell time is 
not a critical parameter given the high primary intensity. In 
these conditions a precision of a few tens of ‰ can be achieved 
with a beam size of about 1.5 µm.  Finally, the residual back-
ground contamination and lowest possible H2O concentration 
for H isotope analysis by imaging is estimated to be about 200 
ppm. 

These analytical developments open new perspectives in the 
H isotope analysis of small and rare samples, beyond the usual 
measurement of large isotopic anomalies or isotopically la-
belled materials. 
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3.2. DÉVELOPPEMENT D’UNE CARTOGRAPHIE DE PHASES EN FTIR

3.2 Développement d’une cartographie de phases en FTIR

3.2.1 Introduction

Les inclusions réfractaires riches en Ca-Al (CAIs) sont considérées comme les pre-

miers solides du système solaire à s’être formés (Grossman, 1972). Pour comprendre l’en-

vironnement dans lequel elles ont pu se former, les spectres infrarouges (IR) des CAIs ont

été acquis (Posch et al., 2007) en vue de les comparer avec les spectres issus de la poussières

dans di�érents contextes astrophysiques (Morlock et al., 2008). Ces études ont néanmoins

nécessité de détruire les échantillons pour en extraire une poudre mesurée par la suite en

absorbance.

Le perfectionnement des microscopes infrarouges nous permet actuellement d’acqué-

rir des spectres avec de bons rapports signal/bruit avec une très bonne résolution spatiale

en ré�exion, sans nécessité de destruction. Parallèlement au développement des outils de

mesures, le traitement de données s’est automatisé et permet la cartographie des di�érentes

phases dans un échantillon.

Cette étude présente le traitement de données d’une carte hyperspectrale acquise en

infrarouge, permettant la cartographie de phase au sein d’une CAI nommée E101.1 pro-

venant de la météorite chondritique CV3 réduite Efremovka (El Goresy et al., 2002; Aléon

et al., 2018). Cette méthode présente plusieurs avantages : non destructrice, peu coûteuse

en temps, et facile à mettre en oeuvre.

3.2.2 Echantillon et méthodes

Echantillon

L’échantillon étudié est une CAI composée provenant de la météorite chondritique

CV3 Efremovka nommée E101.1 (El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). Cette CAI me-

sure 1,6 mm de diamètre et a été préparée en section polie enrobée dans de la résine. La CAI

ayant été analysée en microsonde électronique dans de précédentes études (El Goresy et al,

2002 ; Aléon et al, 2018), elle a été démétallisée. Elle est constituée d’une CAI hôte de type

A, riche en mélilite (∼Åk5–40). Des cristaux de 10 µm de FeNi métal, spinelle et perovskite

sont aussi présents. La perovskite est entourée de clinopyroxènes titanifères (fassaïtes). La

CAI hôte renferme des xénolithes riches en diopside alumineux mesurant environ 200 µm

de longueur et leur largeur variant d’une dizaine de microns à quelques dizaines de mi-
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crons. D’après les résultats présentés chapitre 4, de la Fe-åkermanite (Ge0–6Åk26–83Ferro-

åk13–75), de la kirschsteinite (Kir61–79Mont21–39) et de la wollastonite sont aussi présentes

à l’intérieur de ces xénolithes. Des poches de verre de 100 µm sont aussi présentes. En�n,

une bordure de Wark Lovering (WLR) complète entoure E101.1.

Conditions d’analyses en FTIR

Les mesures ont été réalisées avec un microspectremètre Agilent (Cary 670) équipé

d’une source globar. Son détecteur FPA (Focal Plane Array), constitué d’une matrice de

détecteurs MCT (128 x 128), permet l’obtention de cartes hyperspectrales. La carte hy-

perspectrale présentée a été acquise en ré�ectance entre 850 cm
–1

et 3900 cm
–1

avec une

résolution spectrale de 4 cm
–1

. L’objectif Schwartzchild x25 (ouverture numérique de 0,81)

en grossissement standard a été utilisé permettant d’avoir une taille de pixel de 3,3 x 3,3 µm.

Le champ de vue n’étant que de 211 x 211 µm, une mosaïque de 4 x 4 cartes hyperspectrales

acquises dans les mêmes conditions a été réalisée. Pour le traitement de données présenté

ci-dessous, la dé�nition de l’image a été dégradée de 512 x 512 à 256 x 256. La taille de pixel

�nale est donc de 6,6 x 6,6 µm. Pour chaque carte hyperspectrale, 128 scans ont été acquis,

ce qui correspond à environ 5 min. L’analyse complète a duré environ 90 min.

Traitement de données

Pour faire des cartes de phases, la fonction multi�t d’hyperspy (Peña et al., 2017) a été

utilisée. Celle-ci permet de déterminer en chaque pixel la contribution de spectres de réfé-

rence que l’on implémente. La fonction calcule pour cela une multitude de combinaisons

linéaires des spectres de référence, et détermine la meilleure combinaison par la méthode

Figure 3.1 – Di�érentes étapes pour obtenir les spectres utilisés lors du traitement de

données. (1) Spectre brut acquis lors de l’analyse en FTIR en ré�ectance (unité arbitraire :

a.u.). (2) Spectre corrigé de la ligne de base. (3) Normalisation du spectre.
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des moindres carrés (Leapman and Swyt, 1988). Pour utiliser la fonction multi�t, deux

étapes préalables sont donc nécessaires.

D’une part il faut choisir la partie du spectre brut qui nous paraît la plus discriminante

pour ce que l’on veut étudier. Voulant cartographier les phases présentes dans E101.1, nous

avons choisi d’utiliser la gamme spectrale située entre 870 cm
–1

et 1150 cm
–1

qui contient

les bandes silicatées et permet de discriminer les phases entre elles. Les spectres ont ensuite

été corrigés de la ligne de base puis normalisés en les divisant par leur propre ré�ectance

maximale. Cela permet ainsi de pouvoir comparer chaque spectre entre eux quelle que soit

la ré�ectance. Les valeurs inférieures à 0 à l’issue du traitement de données ont été mises

égales à 0. Toutes ces étapes sont illustrées Figure 3.1.

Figure 3.2 – Spectres corrigés de la ligne de base et normalisés de la gehlénite et de l’å-

kermanite (Morioka) dans deux orientations cristallines di�érentes de 90° en comparaison

avec les deux spectres corrigés de la ligne de base et normalisés de mélilites d’E101.1. On

observe que la chimie de la mélilite modi�e la position des pics alors que l’orientation

cristalline change principalement l’intensité des pics.

La deuxième étape a été de choisir les spectres utilisés pour la déconvolution. Ils cor-

respondent aux principales phases présentes dans E101.1 : la mélilite, le diopside, l’anor-

thite et le verre. Nous nous sommes rendus compte que la mélilite d’E101.1 ne contenait

pas un spectre principal mais deux, correspondant à deux types de mélilite. Si ces deux

spectres correspondaient à une di�érence chimique, leurs maxima devraient être di�érents

d’un spectre à l’autre, ce qui n’est pas le cas. Une des possibilités est que chaque spectre

de mélilite représente une orientation cristalline di�érente. Pour tester cette possibilité,

nous avons acquis le spectre de cristaux de synthèse de gehlénite et d’åkermanite (Naga-

sawa et al., 2001) dans deux orientations cristallines di�érentes (Figure 3.2). Pour cela nous

avons coupé chaque cristal en deux. Les fragments ont ensuite été orientés de 90° l’un par

rapport à l’autre de façon à mesurer deux plans cristallographiques di�érents. On observe
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que la position des maxima des spectres ne change pas avec l’orientation cristalline, hor-

mis le pic situé entre 1070 cm
–1

et 1090 cm
–1

de l’åkermanite. Cependant, on observe que

l’intensité des maxima change avec l’orientation cristalline. Les deux spectres de mélilite

(Figure 3.2) ont les mêmes variations entre 950 cm
–1

et 1150 cm
–1

que l’åkermanite d’une

orientation cristalline à l’autre. Les deux spectres de mélilite d’E101.1 pourraient ainsi re-

présenter deux orientations cristallines di�érentes. Néanmoins, d’autres paramètres non

explorés pourraient contribuer à obtenir deux spectres de mélilite di�érents.

Figure 3.3 – Spectres corrigés de la ligne de base et normalisés des principaux minéraux

d’E101.1 utilisés dans le traitement de données.

Les minéraux minoritaires comme la perovskite et le FeNi métal n’ont pas été pris

en compte. Les spectres corrigés de la ligne de base et normalisés de chaque minéral sont

présentés Figure 3.3. Ce sont ces spectres qui ont été implémentés dans la fonction mutli�t.

Des cartes de proportion de chacune de ces phases ont ainsi été acquises.

3.2.3 Résultats et Discussion

Avant de discuter des cartes de proportion de phases, on peut discuter de la robustesse

de la technique et de sa capacité à reproduire les spectres acquis (corrigés de la ligne de

base et normalisés). Pour cela, j’ai calculé la moyenne de l’écart entre le spectre acquis et

le spectre reconstruit pour chaque longueur d’onde, que je nomme erreur (en unité arbi-

traire : u.a.). Cela mène à la carte des erreurs présentée Figure 3.4a. Plus l’erreur est grande,

plus le spectre reconstruit est di�érent du spectre acquis. On observe globalement 3 zones

au sein de la carte des erreurs avec : (i) une erreur inférieure à 0,15 u.a. (bleue), (ii) à peu

près égale à 0,15 u.a. (blanche) (iii) et supérieure à 0,15 u.a. (rouge). Les spectres acquis et

reconstruits pour ces di�érentes erreurs sont présentés Figures 3.4b,c,d. On observe ainsi
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que les zones bleues, majoritaires au sein de la CAI sont des zones où les spectres recons-

truits reproduisent �dèlement les spectres acquis. Les zones blanches correspondent aux

bords des grains, notamment des spinelles et de certaines zones à proximité des diopsides.

En�n, les zones rouges sont notamment celles où de l’olivine est présente. Cela est cohé-

rent avec le fait que l’on n’ait pas pris l’olivine comme un des spectres de référence. Le

spectre reconstruit correspond principalement à de l’anorthite dont le spectre contient des

pics similaires à ceux du spectre de l’olivine (Figure 3.4d). En e�et, le spectre de l’olivine

contient des pics à 928 cm
–1

et 987 cm
–1

et le spectre de l’anorthite contient des pics à 923

cm
–1

et 978 cm
–1

(Figure 3.4d).

Figure 3.4 – a) Carte des erreurs entre les spectres acquis et les spectres reconstruits. Com-

paraison entre les spectres acquis (bleu) et reconstruits (orange) pour une erreur b) infé-

rieure à 0,15 u.a. (bleu), c) à peu près égale à 0,15 u.a. (blanc), d) supérieure à 0,15 u.a.

(rouge).

Si on prend une erreur inférieure à 0,1 u.a., on peut donc avoir con�ance dans la

représentation des cartes de contribution. Les cartes de contribution des phases présentées

ci-après correspondent ainsi aux zones avec une erreur inférieure à 0,1 u.a..

Les cartes de proportion des phases sont présentées Figure 3.5 en comparaison avec

une image acquise en électrons rétrodi�usés (BSE). On observe ainsi la proportion des

mélilites ayant des spectres di�érents localisée dans des endroits di�érents. La taille des

zones de forte proportion de la mélilite 2 fait quelques centaines de microns en accord avec

la taille des mélilites dé�nies par El Goresy et al. (2002). On n’observe pas de gradient entre
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Figure 3.5 – a) Image BSE d’E101.1. Cartographies de phases en FTIR (b) de la mélilite 1, (c)

de la mélilite 2, (d) du diopside, (e) de l’anorthite et (f) du verre. Toutes les barres d’échelle

mesurent 400 µm.

un type de mélilite à l’autre par rapport à la bordure. Or Aléon et al. (2018) a montré que la

mélilite était plus gehlénitique en bordure de la CAI, au contact de la WLR. Cela suggère

que le spectre de la mélilite est peu sensible à sa composition, mais est sensible à un autre

paramètre. Celui-ci pourrait être l’orientation cristalline (Figure 3.2).

La carte du diopside est cohérente avec la présence de xénolithes au sein d’E101.1.

De plus, on remarque que le diopside est présent tout autour de la CAI. Cette bordure

correspond à la WLR.

La carte de l’anorthite montre qu’elle est présente autour du diopside et au sein de la

WLR, ce qui est cohérent avec les observations d’E101.1 (voir chapitre 4).

En�n, la carte de la proportion du verre localise deux poches de verre d’une centaine

de microns à proximité des xénolithes. Cela est cohérent avec les observations d’El Goresy

et al. (2002). De plus, on peut remarquer qu’une composante amorphe est présente le long

des xénolithes.
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3.2.4 Conclusion

La méthode développée dans cette étude a permis de localiser les principales phases

présentes dans E101.1. C’est une de seules méthodes permettant de localiser les phases

amorphes au sein d’une section polie de façon non destructrice. Par ailleurs, deux types

de mélilite ont été cartographiés, la di�érence entre leurs spectres provient probablement

d’une orientation cristalline di�érente. On observe ainsi les di�érents cristaux de mélilite.

Cette méthode permet donc une cartographie de phase avec une analyse durant 90 min.

Cela est signi�cativement plus rapide que les cartographies en microsonde électronique.

Appliquer cette méthode sur d’autres types de CAIs permettraient d’avoir une librairie

exhaustive pour l’étude de leurs régions de formation lorsque des spectres seront acquis

par des télescopes performants comme le télescope James-Webb (JWST).
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4.1. CONTEXTE

4.1 Contexte

Ce chapitre se focalise sur l’étude d’une CAI composée provenant de la météorite

chondritique CV3 réduite Efremovka, nommée E101.1, dont les minéraux primaires ont

déjà fait l’objet de deux études (El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). L’étude présentée

ci-après se focalise ainsi sur l’étude des phases secondaires d’E101.1. Pour comprendre

leur intérêt, il faut d’abord dé�nir les di�érentes lithologies de la CAI et les di�érentes

conclusions apportées par les précédentes études.

E101.1 est une CAI mesurant 1,6 mm de diamètre. On peut distinguer di�érentes li-

thologies. On peut tout d’abord distinguer la CAI hôte qui est principalement constituée

de mélilite. Celle-ci renferme des spinelles (10 µm), des perovskites (10 µm) et des diop-

sides alumineux (100 µm) entourés d’anorthite et contenant des phases riches en FeO. Des

poches de verre ont aussi été observées. En�n une bordure de Wark Lovering (WLR) com-

plète entoure E101.1.

Aléon et al. (2018) a révélé grâce aux isotopes du Si, du Mg et de l’O l’histoire com-

plexe d’E101.1. Ils ont conclu que la CAI hôte était probablement de type FUN et qu’elle

aurait été partiellement fondue pendant di�érents épisodes d’incorporation des spinelles,

des perovskites et des diopsides alumineux, ces derniers s’étant formés par condensation.

La WLR s’est ensuite formée. Le verre s’est probablement formé pendant un impact (El Go-

resy et al., 2002).

Les diopsides alumineux sont donc des xénolithes. Or, El Goresy et al. (2002) ont noté la

présence de phases riches en FeO. Le fait qu’elles soient systématiquement incluses dans les

diopsides eux-même incorporés à la CAI hôte a amené ces auteurs à suggérer que les phases

riches en FeO s’étaient formées dans la nébuleuse. Si c’était le cas, cela aurait d’importantes

implications sur les modèles thermodynamiques qui ne prédisent pas la formation de ces

phases dans la nébuleuse dans les conditions solaires.

L’étude se focalise ainsi sur la caractérisation de ces phases jusqu’à l’échelle inframi-

crométrique et cherche à contraindre d’abord par des arguments pétrologiques et texturaux

l’origine de ces phases. Une étude du rapport D/H sera ensuite présentée, permettant aussi

de contraindre le contexte de formation de ces phases.

Ce travail fait l’objet d’une publication dont la rédaction est entamée et dont le contenu

est donné ici en français.
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4.2 Résumé

L’étude se focalise sur les phases secondaires présentes dans les xénolithes d’une in-

clusion réfractaire riche en Ca et en Al (CAI) composée nommée E101.1 provenant de la mé-

téorite chondritique CV3 réduite Efremovka. Leur minéralogie étant inframicrométrique,

des sections FIB ont été réalisées pour une étude au microscope électronique à transmission

(MET).

Di�érents assemblages minéralogiques inclus et associés aux xénolithes ont été ca-

ractérisés. Un assemblage minéralogique constitué de Fe-åkermanite, de kirschsteinite, de

wollastonite et d’assemblages à grains �ns contenant des Fe-diopsides, de la Mg-kirschsteinite

et des nodules de Fe métal sont situés au sein de xénolithes composés de diopside. Par

ailleurs l’anorthite est partiellement remplacée par des lamelles riches en Na composés

d’amorphe sodique et de particules décananométriques très riches en Na. Ces assemblages

sont recoupés par une phase amorphe pauvre en Ca. Un verre contenant des dendrites de

mélilite et de composition intermédiaire entre toutes les phases de la CAI hôte et des xéno-

lithes est présent à proximité des xénolithes. De l’anorthite amorphe et de la Fe-åkermanite

amorphe sont aussi présentes.

L’étude minéralogique et texturale nous a permis de contraindre la chronologie de

formation des di�érentes phases. Le diopside alumineux et l’anorthite proviennent proba-

blement de fragments de CAIs à grains �ns formées par condensation. Nous proposons que

la kirschsteinite s’est formée dans la nébuleuse en association avec la wollastonite dans un

environnement oxydant enrichi en poussière et/ou en glace par rapport au gaz. L’anorthite

aurait été partiellement remplacée par une phase riche en Na, probablement de la trinéphé-

line dans la nébuleuse avant l’incorporation des xénolithes. La Fe-åkermanite résulterait

de l’interaction entre les xénolithes et la CAI hôte partiellement fondue. Lors de l’incor-

poration, les xénolithes aurait été partiellement fondus. Une fois sur le corps parent des

épisodes d’altération et d’impacts auraient en�n mené à la formation de phases amorphes

pauvres en Ca, et à l’amorphisation de certains minéraux tels que la Fe-åkermanite.

4.3 Introduction

Les inclusions riches en Ca-Al (CAIs) sont les plus vieux objets du système solaire

formés il y a 4567.30 +/- 0.16 Ma (Connelly et al., 2012). Les CAIs se trouvent dans les mé-

téorites chondritiques. Leur minéralogie, principalement composée de silicates riches en

calcium et en aluminium, a été associée depuis leur découverte (Christophe Michel-Lévy,

1968) aux phases se formant lors du refroidissement d’un gaz de composition solaire entre
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1350 et 1800 K (Grossman, 1972). Ces hautes températures sont présentes dans les zones

internes du système solaire jeune. C’est pourquoi les CAIs sont considérées comme les

premiers objets solides se formant près du Soleil jeune (< 1 UA). Dans une nébuleuse so-

laire aussi chaude, l’environnement est prédit comme très réducteur (Krot et al., 2000a).

Des cosmobaromètres tels que le rapport Ti
3+

/Ti
4+

mesurés dans des pyroxènes riches en

Al-Ti (fassaïte) sont en accord avec cette prédiction (Grossman et al., 2008; Simon et al.,

2005). Cependant, des phases qui ne sont pas censées se former dans de telles conditions

sont présentes dans certaines CAIs, tels que des minéraux formés dans des conditions oxy-

dantes comme des phases riches en FeO (kirschsteinite, andradite, hedenbergite) ou formés

à basse température (phyllosilicates, zéolites) (Keller and Buseck, 1991; Krot et al., 1995,

1998). Pour expliquer la présence de phases riches en FeO, il a été proposé que les phases

d’altération se soient formées au sein des astéroïdes entre 250 °C et 600 °C (Ganino and

Libourel, 2017; Krot et al., 2000b) par interaction avec un �uide, tandis que certains auteurs

ont proposé que ces phases pouvaient se former à haute température dans un gaz de com-

position non solaire (Hashimoto, 1992). Les phases formées à basse température sont plus

di�ciles à former dans la nébuleuse à cause des cinétiques de réaction (Prinn and Fegley,

1987). Cependant, Ciesla (2003) a proposé un scénario permettant la formation de phyllo-

silicates dans la nébuleuse par une onde de choc dans une région riche en glace. Même si

ce modèle est possible et que certaines textures suggèrent que certains phyllosilicates se

sont formés dans la nébuleuse (Keller and Buseck, 1991; Brearley, 1997), il n’y a toujours

pas de consensus quant à l’origine de ces minéraux.

Les CAIs composées sont de bons objets pour contraindre la présence ou non de

phases d’altération nébulaires. Elles sont rares mais connues depuis la �n des années 1970s

(Noonan et al., 1977). Ce sont des objets constitués d’une ou plusieurs CAIs qui ont été

incorporées dans une CAI partiellement fondue qui a ensuite été cristallisée (Aleon et al.,

2007; Ivanova et al., 2012, 2015). Si l’incorporation, évènement de haute température, n’a

pas duré trop longtemps, des informations sur les conditions ayant eu lieu dans la nébu-

leuse sont enregistrées dans les xénolithes.

Dans cette étude, nous nous focalisons sur une CAI provenant d’Efremovka, nommée

E101.1. LA CAI hôte est une CAI de type A contenant des minéraux tous formés dans la

même région (El Goresy et al., 2002). Au sein des xénolithes principalement constitués d’Al-

diopside, des phases riches en FeO ont été trouvées. Ces phases riches en FeO ont été inter-

prétées comme nébulaires en se basant sur leur texture. Dans le but de mieux contraindre

l’origine de ces phases riches en FeO, nous avons réalisé une caractérisation minéralogique

en utilisant un microscope électronique à balayage (MEB), une microsonde électronique,

des appareils de microspectroscopie infrarouge, Raman et un microscope électronique à

transmission (TEM).
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4.4 Echantillon et méthodes

4.4.1 Echantillon

E101.1 est une CAI composée de 1,6 mm de diamètre provenant de la météorite chon-

dritique CV3 réduite Efremovka. Sa minéralogie a été premièrement dé�nie par El Goresy

et al. (2002) qui ont aussi mesuré les concentrations en terres rares des di�érents miné-

raux. Aléon et al. (2018) ont ensuite mesuré les isotopes de l’oxygène, du magnésium et du

silicium des di�érents minéraux. Ces études ont permis de distinguer six lithologies : (1)

Des diopsides alumineux sinueux de 200 µm contenant des phases riches en FeO, (2) Des

spinelles de 10 µm qui se sont équilibrés avec un liquide mélilitique, (3) des perovskites

de 10 µm riches en terres rares ultraréfractaires (UR REE), (4) la CAI hôte qui a subi de

l’évaporation, (5) des poches de verre de 100 µm contenant des dendrites de mélilites, et (6)

une bordure de Wark-Lovering (WLR) complète entourant E101.1.

Aléon et al. (2018) ont proposé en accord avec El Goresy et al. (2002), que E101.1

s’était formée en di�érentes étapes. Premièrement, un précurseur FUN (Fractionated with

Unknown Nuclear e�ects) composé de mélilite a subi de l’évaporation. Des spinelles, des

perovskites puis des diopsides alumineux, tous formés dans la même région d’après leurs

pro�ls similaires en terres rares, ont ensuite été incorporés dans le précurseur fondu par-

tiellement. Finallement une WLR s’est formée autour de la CAI. Des poches de verre ont

ensuite pu se former lors d’un impact sur l’astéroïde. Il a été proposé que les phases riches

en FeO étaient déjà incluses dans les fragments de diopside avant leur incorporation dans

la CAI partiellement fondue.

Pour cette étude, la section d’E101.1 a été repolie pour enlever les spots de SIMS (Spec-

tromètre de Masse à Ionisation Secondaire) précédemment réalisés. La section polie a en-

suite été métallisée avec 20 nm de carbone pour les analyses au microscope électronique

à balayage (MEB) et à la microsonde électronique. La métallisation a été enlevée avant les

analyses en microspectroscopie infrarouge et Raman.

106



4.4. ECHANTILLON ET MÉTHODES

F
i
g
u
r
e

4
.1

–
I
m

a
g
e

B
S
E

d
’
E

1
0
1
.1

.
d

i
:
d

i
o

p
s
i
d

e
,
m

e
l

:
m

é
l
i
l
i
t
e
,
p

e
v

:
p

e
r
o
v
s
k

i
t
e
,
s
p

:
s
p

i
n

e
l
l
e
.

107



CHAPITRE 4. ETUDE DES PHASES D’ALTÉRATION D’UNE CAI COMPOSÉE

Sections FIB

Après avoir choisi les zones intéressantes au MEB, neuf sections FIB ont été extraites

avec un microscope FEI strata DB 235 (IEMN, Lille). Les sections FIB sont localisées Figure

4.2. Ci-après sont présentées les di�érentes étapes de préparation des sections FIB.

Des sections FIB d’une taille de 10 x 5 µm
2

et d’une épaisseur de 100 nm ont été

réalisées. Celles-ci ont été déposées sur une grille TEM en cuivre de 3 mm. Des ions Ga
+

de faible énergie (4 keV) ont été utilisés pour limiter l’amorphisation et l’implantation de

Ga (Volkert and Minor, 2007; Mayer et al., 2007).

Figure 4.2 – Localisation des sections FIB au sein d’E101.1. an : anorthite, fass : fassaïte,

Fe-åk : Fe-åkermanite, gl : verre, kir : kirschsteinite.
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4.4.2 Méthodes

Microscopes électroniques à balayage et microsonde électronique

Un MEB FEG Zeiss Supra55 VP (ENS, Paris) et un MEB FEG Zeiss Ultra55 (IMPMC)

ont été utilisés pour réaliser des images en électrons secondaires (BSE) avec une tension

d’accélération de 10 à 15 kV.

Des mesures ponctuelles et des cartes en dispersion de longueur d’onde des éléments

majeurs ont été obtenues avec une microsonde électronique CAMECA SX5 à CAMPARIS

(UPMC, Paris). La tension d’accélération utilisée était de 15 kV pour une intensité de fais-

ceau de 10 nA. Les standards utilisés pour la calibration étaient du diopside, de l’orthose,

de l’hématite, de l’eskolaïte, de l’albite, du MnTi, du chrome et de la scopalite.

Microspectroscopie en moyen infrarouge

La microspectroscopie en moyen IR a été réalisée avec un microscope Agilent loca-

lisé au synchrotron Soleil. Il était équipé d’une source globar, d’un objectif Shwartzchild

x25 (ouverture numérique (NA) de 0,81) et d’un détecteur Focal Plane Array. Ce détecteur

constitué d’une matrice 128 x 128 détecteurs MCT a permis l’acquisition d’une carte hy-

perspectrale. Celle-ci a été acquise en ré�ectance dans une gamme spectrale allant de 870

cm
–1

à 3900 cm
–1

avec une résolution spectrale de 4 cm
–1

. Cette con�guration permet

d’avoir une taille de pixel de 3,3 x 3,3 µm.

Les données ont été traitées avec hyperspy selon le protocole développé chapitre 3.2.

Les spectres de 870 cm
–1

à 1150 cm
–1

ont été corrigés de la ligne de base et normalisés.

Les spectres des phases principales ont ensuite été sélectionnés : verre, mélilite et diopside

(voir chapitre 3.2). Ces spectres ont ensuite été implémentés dans une fonction multi�t qui

permet de déconvoluer la contribution de chacun de ces spectres dans chaque spectre de

la carte hyperspectrale. On a ainsi obtenu une carte de contribution de chaque phase.

Microspectroscopie Raman

Les spectres Raman ont été obtenus avec une microspectromètre Raman InVia Re�ex

(IMPMC, Paris), en collaboration avec O. Beyssac. Un laser argon (532 nm) à polarisation

circulaire a été utilisé en combinaison avec un objectif x100 (NA = 0,90) d’un microscope

Leica DM2500. Cette con�guration permet d’obtenir une résolution spatiale de 1 µm. La

puissance du laser a été réglée à environ 0,8 mW, ce qui est une valeur assez basse pour

éviter de dégrader toute phase minérale à cause de l’interaction avec le laser. 50 scans ont

été enregistrés dans une gamme spectrale de 85 cm
–1

à 1350 cm
–1

.
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Microscope électronique à transmission

Les sections FIB ont été étudiées avec un MET JEOL 2100F et un MET JEOL 2100 (avec

une source LaB6) (IMPMC, Paris) avec une tension d’accélération des électrons de 200 kV.

Di�érents modes d’imagerie ont été utilisés pour étudier la microstructure des sections

FIB : TEM et STEM en champ clair et STEM en champ sombre. Des clichés de di�raction

électronique ont été acquis en mode TEM. Le mode STEM a aussi été utilisé pour acquérir

des données EDS avec un faisceau électronique d’une taille de 0,7 à 1,5 nm. Les sections FIB

ont été étudiées en mode TEM avant les analyses en mode STEM pour éviter de dégrader

les phases lors de l’analyse et de biaiser les observations.

4.5 Résultats

Les phases d’intérêt se situant au sein ou en bordure des xénolithes, il est important de

dé�nir la minéralogie et la localisation des xénolithes dans E101.1. Les xénolithes, consti-

tués principalement de diopside, ne sont pas uniformément répartis dans E101.1 ; ils sont

surtout présents dans la partie supérieure de la CAI (Figure 4.3a). Les Figures 4.3b-e illus-

trent les quatre principaux xénolithes mesurant entre 200 µm (Figure 4.3b,c,d) et 500 µm

(Figure 4.3e). Leur forme sinueuse leur a valu le nom de pyroxènes sinueux dans les précé-

dentes études (El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). De l’anorthite, parfois associée à

des lamelles riches en Na, est souvent présente à l’interface entre le diopside et la mélilite de

la CAI hôte. Des phases riches en FeO sont présentes dans certains xénolithes, notamment

dans les xénolithes des Figures 4.3d et 1e. Les phases riches en FeO correspondent à une

solution solide entre de la kirschsteinite et de la monticellite (Kir61–79Mont21–39 d’après les

mesures de microsonde électronique) que l’on nommera kirschsteinite, une solution solide

entre de l’åkermanite et de la ferro-åkermanite (Ge0–6Åk26–83Ferro – åk13–75 d’après les

mesures de microsonde électronique) que l’on nommera Fe-åkermanite et à un assemblage

à grains �ns inframicrométriques. Ces phases sont aussi associées à de la wollastonite. Cet

assemblage de phases riches en FeO et de wollastonite n’est présent dans E101.1 qu’au sein

des xénolithes.
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Figure 4.3 – Images BSE des di�érents xénolithes riches en diopside alumineux présents

dans E101.1. a) E101.1 avec les di�érentes localisations des xénolithes riches en diopside

alumineux. Ils sont localisés dans la partie supérieure de la CAI. b) c) d) e) diopsides alu-

mineux (0-2 at%) entourés d’anorthite et contenant plus ou moins de phases riches en FeO.

f) Zoom sur l’intérieur riche en FeO d’un xénolithe. De la kirschsteinite est associée à

de la Fe-åkermanite, de la wollastonite et un mélange à grains �ns contenant du FeO. La

barre d’échelle des images b,c,d,e,f mesure 50 µm. an : anorthite, di : diopside, Fe-åk : Fe-

åkermanite, fg : assemblage à grains �ns, kir : kirschsteinite, mel : mélilite, sp : spinelle,

wo : wollastonite.
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Diopsides

Le diopside est le principal minéral formant les xénolithes. Il est présent sous forme de

gros grains et de grains �ns. La taille des gros grains de diopside est de ∼5 µm. Ces grains

de diopside ont des bords anguleux. Des diopsides à grains �ns, inframicrométriques, sont

observables au contact de la kirschsteinite (Figures 4.4 et 4.5). Néanmoins, la présence de

kirschsteinite n’implique pas forcément la présence de diopside à grains �ns. La cartogra-

phie de la raie Kα du Fe révèle que ces zones sont enrichies en Fe, jusqu’à 2,2 at% (6,7 wt%

FeO), alors que le diopside à gros grains ne contient pas de Fe. Certains diopsides à grains

�ns sont aussi enrichis en Na jusqu’à ∼0,4 at% (0,7 wt% Na2O).

Figure 4.4 – a) Localisation d’une zone d’un xénolithe enrichie en FeO (b) contenant de

la kirschsteinite enclose dans du diopside. c) Image en fausses couleurs de la raie Kα du

Na (jaune) et du Mg (bleu) montrant que le diopside est enrichi en Na dans une zone à

proximité de la kirschsteinite. d) Carte de la raie Kα du Fe montrant que le diopside est

enrichi en Fe aux abords de la kirschsteinite. Les barres d’échelle des images (c) et (d)

mesurent 5 µm.

La Figure 4.5 présente la section FIB A3 réalisée au contact du diopside et de la kirsch-

steinite où on observe des grains des diopsides enrichis en Fe (5,8-9,0 wt% FeO). Ceux-ci

ont di�érentes tailles pouvant aller de 50 nm à 200 nm. A l’interface entre les grains de

Fe-diopside Figure 4.5d, une phase amorphe est parfois présente. Sa composition est dif-

férente des Fe-diopsides à proximité. La phase interstitielle a une teneur plus faible en Ca

(14,0-16,5 wt% CaO) et une teneur plus forte en Fe (12,1-13,0 wt% FeO) que le Fe-diopside

(Figure 4.6). On peut aussi noter la présence de phases nanométriques au sein des grains

�ns de diopside, de couleur plus sombre. Néanmoins, la dégradation rapide sous le faisceau

d’électrons de ces grains n’a pas permis leur identi�cation.
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Figure 4.5 – Image BSE d’une zone d’un xénolithe où on observe que le diopside à proxi-

mité de la kirschsteinite est à grains �ns. b) Image STEM en champ sombre de la section FIB

A3 prélevée à l’interface entre le kirschsteinite et le diopside. c) interface entre la kirschstei-

nite et le diopside. Des grains de Fe-diopside d’environ 50 nm sont présents sur une largeur

de 500 nm. d) Zoom sur des Fe-diopsides mesurant environ 200 nm. Le cliché de di�raction

de la phase interstitielle est présenté. Cette phase est amorphe. Fe-di : Fe-diopside.

Figure 4.6 – Composition des diopsides et de la phase interstitielle. Les diopsides à grains

�ns sont enrichis en FeO (marron) par rapport au diopside alumineux (rouge). La phase

amorphe interstitielle est appauvrie (gris) en Ca et enrichie en FeO par rapport au diopside

enrichi en FeO. hed = hedenbergite.
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Figure 4.7 – Zonation en Al et en Ti au sein du diopside. a) Image BSE d’un xénolithe

contenant du diopside alumineux et entouré d’anorthite. b) Carte de microsonde électro-

nique de la raie Kα de l’Al. Une bordure enrichie en Al (∼5,0 at%) est présente dans le

diopside au contact de l’anorthite. c) Carte de microsonde électronique de la raie Kα du Ti.

Une bordure enrichie en Ti (∼0,5 at%) est présente dans le diopside au contact de l’anor-

thite. On observe que les variations de concentration en Al et en Ti sont corrélées au sein

du diopside. La barre d’échelle est de 20 µm dans toutes les images. fass : fassaïte, pev :

perovskite.

Les diopsides à gros grains contiennent environ ∼1,0 at% d’Al (2,5 wt% Al2O3). Des

cartographies en microsonde électronique ont permis de montrer que l’Al n’est pas uni-

formément réparti dans le diopside (Figure 4.7b). Des zones sont enrichies en Al jusqu’à

∼5,0 at% (14,1 wt% Al2O3). Ces zones enrichies mesurent quelques microns et sont situées

à l’interface entre le diopside et l’anorthite, ou au sein du diopside. La carte de la raie Kα du

Ti montre des enrichissements en Ti jusqu’à∼0,5 at% (1,6 wt% TiO2) dans les mêmes zones

du diopside enrichi en Al. Ces zones sont à distinguer de l’augite titanifère, couramment

appelée fassaïte, qui contient jusqu’à 10,3 at% d’Al (23,0 wt% Al2O3) et 4,4 at% de Ti (15,5

wt% TiO2) dans E101.1.

Anorthite

L’anorthite est souvent présente à l’interface entre les diopsides et la mélilite de la CAI

hôte. La largeur des grains d’anorthite mesurent quelques microns. Les grains n’ont pas de

forme particulière, et semblent parfois suivre la forme des joints de grains des mélilites de

la CAI hôte.

Les mesures Raman con�rment bien la présence d’anorthite (Figure 4.8). Néanmoins,

l’analyse d’une section FIB (C1) réalisée dans une zone à l’interface entre l’anorthite et le

verre révèle la présence d’une phase amorphe de composition anorthitique (sans déviation

signi�cative de la stoechiométrie d’une anorthite). L’anorthite amorphe s’étend sur 3 µm

et n’a pas de forme particulière. Elle est à l’interface entre le verre et l’anorthite. Des grains

d’anorthite de quelques centaines de nanomètres aux bords arrondis sont présents au sein

de cette même phase (Figure 4.9f). On peut aussi noter la présence de vésicules au sein de
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Figure 4.8 – Spectres Raman de l’anorthite d’E101.1 et d’un standard d’anorthite (R040059)

de la base de donnée RRUFF.

l’anorthite amorphe. Il n’est pas clair si ces vésicules sont réelles. En e�et, elles auraient

pu se former lors de la préparation de la section FIB ou lors de son analyse au MET.

Une autre section FIB (U2) réalisée au contact entre le verre et un xénolithe révèle la

présence d’anorthite amorphe (Figure 4.10). Aucun grain d’anorthite n’a été observé dans

cette section FIB. Des vésicules d’une centaine de nanomètres de largeur sont présentes

dans l’anorthite amorphe au contact avec le diopside. Ces vésicules sont liées à des vésicules

plus petites présentes dans une fracture au sein du diopside. Ces vésicules ne semblent pas

s’être formées lors de la préparation ou de l’analyse de la section FIB.
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Figure 4.9 – a) Image BSE d’un xénolithe constitué de diopside et d’anorthite au contact

du verre. b) Image TEM en champ clair de la section FIB C1 qui a été prelevée à l’interface

entre le xénolithe et le verre. c) Image en fausses couleurs de l’Al (rouge), du Ca (vert) et du

Na (bleu) de la section FIB. d) Cliché de di�raction de l’anorthite. e) Cliché de di�raction

d’une phase amorphe dans une zone chimiquement anorthitique. Cette phase correspond

à de l’anorthite amorphe. f) Image TEM en champ clair de l’anorthite amorphe contenant

des grains d’anorthite. Des vésicules sont présentes au sein de l’anorthite amorphe. am.

an : anorthite amorphe, ves : vésicules, gl : verre.

Figure 4.10 – a) Image BSE d’un xénolithe riche en diopside et en kirschsteinite entouré

d’anorthite au contact du verre. b) Image TEM en champ clair de la section FIB U2 prélevée

à l’interface entre le diopside et le verre. A l’interface, de l’anorthite amorphe est présente.

c) Vésicules présentes au sein de l’anorthite amorphe.
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Phases riches en Na

Les phases riches en Na peuvent être divisées en 3 groupes : les lamelles micromé-

triques au sein de l’anorthite entourant les xénolithes (grains riches en Na et amorphe

sodique), les phases faisant quelques dizaines de microns sans contact avec les xénolithes

(composition proche de la trinéphéline), et les phases contenant du K en bordure de la CAI.

Une section FIB (D1) a été réalisée dans des lamelles micrométriques de phases riches

en Na en association avec l’anorthite au contact d’un xénolithe. La Figure 4.11b montre

que la phase contenant le Na a une largeur d’environ 5 µm et présente un contact net avec

l’anorthite et la mélilite. Un cliché de di�raction révèle que la phase contenant du Na est

amorphe. Nous nommerons cette phase, amorphe sodique. Cet amorphe sodique contient

des vésicules décananométriques en lien avec des vésicules présentes dans la mélilite. Le

réseau de vésicules a une largeur de 100 nm et se rami�e dans l’amorphe sodique. Elles

auraient pu se former lors de la préparation ou de l’analyse de la section FIB. La carte

chimique (Figure 4.11d) montre que la phase est hétérogène avec des compositions anor-

thitiques et des compositions très enrichies en Na. Les compositions très enrichies en Na

correspondent à des zones dans l’amorphe sodique où des grains de 10 nm sont présents au

bords arrondis. Ces grains riches en Na ont des teneurs en Na qui vont jusque 30,4 at% (60,0

wt% Na2O). Alors que l’amorphe sodique a une teneur de 1,3-7 at% (3,9-18,9 wt% Na2O)

(Table 4.2). La présence de grains riches en Na dans les mesures faites dans l’amorphe so-

dique n’est pas exclue. Pour référence, la teneur en Na dans une trinéphéline (NaAlSiO4)

est environ de ∼13,0 at% (20,0 wt% Na2O). On peut noter que la présence de Na n’est pas

un artefact de mesure ou due à une mauvaise préparation de l’échantillon car d’une part

les valeurs riches en Na sont spatialement liées aux phases amorphes et d’autre part, les

mesures n’ont pas révélé la présence de Cl.

Table 4.2 – Compositions mesurées au MET de la phase riche en Na avec une composition

de trinéphéline associée au métal (section FIB U0), des grains riches en Na de la section FIB

D1 et de l’amorphe sodique associé (wt%). La somme des oxydes est égale à 100 wt%. b.d. :

en-dessous des limites de détection.

La Figure 4.12a présente une zone contenant une phase riche en Na sans forme parti-

culière mesurant environ 2 µm. Celle-ci n’est pas en association avec un xénolithe. On peut

118



4.5. RÉSULTATS

noter la présence de FeNi métal et de perovskite à proximité. Des analyses à la microsonde

électronique ont été réalisées au sein de la phase riche en Na et ont révélé que sa composi-

tion correspond à de la trinéphéline. Des mesures ponctuelles en Raman ont été réalisées

dans la phase riche en Na (Figure 4.13). Le spectre contient deux principaux pics ayant un

déplacement Raman de 484 cm
–1

et de 506 cm
–1

. Ceux-ci correspondent aux principaux

Figure 4.11 – a) Image BSE de la bordure d’un xénolithe riche en diopside alumineux en-

touré d’anorthite. Celle-ci contient des lamelles de phases riches en Na. b) Image STEM en

champ sombre de la section FIB D1 réalisée dans la zone riche en Na. Le cliché de di�rac-

tion de la phase de composition intermédiaire entre l’anorthite et une phase riche en Na est

présenté. Cette phase est amorphe. Nous la nommons amorphe sodique (Na-amorph). c)

Vésicules présente dans l’amorphe sodique recoupant la mélilite. d) image en fausse couleur

de l’Al (rouge), Ca (vert) et Na (bleu). On observe que l’amorphe sodique est hétérogène

contenant des zones plus riches en Na que d’autres. Des lamelles d’anorthites sont aussi

présentes. e) Grains riches en Na présentes dans l’amorphe sodique. f) Diagramme ternaire

avec la composition des grains riches en Na, de l’amorphe sodique et de l’anorthite. Na-am :

amorphe sodique.
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Figure 4.12 – a) Image BSE d’une zone riche en Na en contact avec du FeNi. b) Image STEM

en champ clair de la section FIB U0 prélevée à l’interface entre le FeNi métal et la phase

riche en Na. c) Image en fausses couleurs de la section FIB de l’Al (rouge), du Ca (vert) et

du Na (bleu). tnph : trinéphéline.

pics du spectre de l’anorthite. Néanmoins l’intensité des pics n’est pas la même, le pic à 484

cm
–1

étant plus intense que celui à 506 cm
–1

. Un test en changeant la polarisation du fais-

ceau a été réalisé mais aucune di�érence par rapport à l’intensité des pics n’a été observé.

Ce spectre ne correspond à aucune phase connue.

Figure 4.13 – Spectre Raman de la phase riche en Na (noir) ainsi que le spectre Raman de

standards de la base de donnée RRUFF : anorthite (R040059), analcime (R040128), néphéline

(R040025) et des spectres de trinéphéline et de fabriésite provenant de l’étude de Ferraris

et al. (2014).
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Pour mieux contraindre la minéralogie de la phase riche en Na avec une composition

de trinéphéline, une section FIB (U0) a été réalisée à l’interface entre cette phase et le FeNi

métal (Figure 4.12b). On observe la phase riche en Na contenant des lamelles d’une centaine

de nanomètres d’anorthite au contact du FeNi métal. Le contact entre ce dernier et la phase

riche en Na est net. Les analyses EDS au MET ont permis de révéler que la phase riche en Na

a bien une composition de trinéphéline (Table 4.2). Néanmoins, aucun cliché de di�raction

n’a pu être acquis au vu de la dégradation de la phase sous le faisceau d’électrons.

Le dernier type de phase riche en Na se situe à l’interface entre E101.1 et la matrice

d’Efremovka (Figure 4.14) en association avec des sulfures de Fe. L’assemblage de minéraux

s’étendant sur 20 µm a une texture de symplectite. Ces phases riches en Na (8,1 wt% Na2O)

contiennent du K (2,2 wt% K2O). La taille de ces phases n’a pas permis d’en déterminer la

nature. Aucune section FIB n’a été réalisée dans cette zone. Seulement deux assemblages

du même type ont été observés dans E101.1.

Figure 4.14 – a) Image d’une zone riche en Na et K à proximité de la matrice. b) Cette zone

contient des sulfures de Fe, et une phase contenant du Na et K.
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Kirschsteinite

La kirschsteinite (Kir61–79Mont21–39) est constituée de grains micrométriques. Lorsque

la kirschsteinite n’est pas associée à la Fe-åkermanite, la kirschsteinite est systématique-

ment incluse dans le diopside et n’est pas en contact avec la CAI hôte. Une exception à

cette observation est un grain de kirschsteinite en forme de « schlieren » observé au sein

de l’anorthite. Quelques grains potentiellement automorphes ont été observés. Les compo-

sitions de certaines kirschsteinites mesurées à la microsonde électronique sont présentées

Table 4.1.

Figure 4.15 – a) Image BSE d’une zone riche en kirschsteinite d’un xénolithe dans laquelle a

été prélevée une section FIB (B1) à l’interface entre le diopside et la kirschsteinite. b) Image

STEM en champ sombre de la section FIB révélant une zone à grains �ns en interaction

entre le diopside et la kirschsteinite à gros grains micrométriques. c) Zoom sur la zone à

grains �ns. Celle-ci est constituée de kirschsteinite magnésienne et de Fe métal. d) Image

BSE d’une zone riche en kirschsteinite à grains �ns d’un xénolithe dans laquelle a été

prélevée une section FIB (A4) à l’interface entre le diopside et la kirschsteinite. e) L’image

STEM en champ sombre révèle que la kirshcsteinite à grains �ns est constituée de diopside

enrichi en FeO. de monticellite enrichie en Fe entourée de kirschteinite et de wollastonite.

f) Image en fausses couleurs du Ca (rouge). Fe (vert) et Mg (bleu). mnt : monticellite.
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Lorsque la kirschsteinite est en contact avec le diopside, un assemblage à grains �ns

est systématiquement à l’interface (Figure 4.15). Celui-ci est de deux types. Le premier est

composé de grains mesurant environ∼100 nm. La composition de ces grains correspond à

une solution solide entre de la kirschsteinite et de la monticellite avec une zonation en Mg et

Fe, les compositions au sein du grain allant de Kir60–68Mont32–40 à Kir17–40Mont83–60. Ces

grains sont associés à des nodules nanométriques de Fe métal. La largeur de cet assemblage

à grains �ns est de ∼500 nm.

Le deuxième assemblage entre la kirschsteinite et le diopside est constitué de grains

d’environ ∼10 nm à ∼200 nm. Ils correspondent à du diopside contenant 2 at% de Fe (1,5

wt% FeO) de composition similaire à celui présenté Figure 4.5b, de monticellite (Kir19Mont81)

entourée de minéraux de composition intermédiaire entre la kirschsteinite et la monticel-

lite (Figure 4.16). Des grains de wollastonite de 100 nm sont aussi présents. Cet assemblage

à grains �ns s’étend sur plus de 1 µm.

A l’interface entre le verre et le diopside se situe un assemblage avec une texture

nodulaire (Figure 4.16). Les nodules ont des tailles variables, toutes inférieures au micron.

Une section FIB (U1) a été réalisée à cette interface. Les nodules mesurent 50 nm et sont

arrondis. Ce sont des olivines composées de Ca, Fe et Mg mais elles ne s’alignent pas sur le

joint monticellite-kirschsteinite. Leur composition est enrichie en Ca (33,1-35,7 wt% CaO)

et plus pauvre en Fe (24,4-27,7 wt% FeO) que la kirschsteinite à gros grains. De plus, une

phase interstitielle est présente entre ces nodules. Cette phase est plus pauvre en Ca (25,8-

27,5 wt% CaO) et enrichie en Fe (33,0-36,5 wt% FeO) que la kirschsteinite à gros grains.

Figure 4.16 – Diagramme ternaire des olivines avec les mesures faites au MET des kirsch-

steinites à gros grains (rose) et à grains �ns (vert). Ces dernières sont plus magnésiennes

que les kirschsteinites à gros grains.
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Figure 4.17 – a) Image BSE d’une zone nodulaire riche en FeO à l’interface entre le verre et

le diopside. b) Image STEM en champ clair de la section FIB U1 prélevée à l’interface entre

le verre et le diopside contenant une zone nodulaire riche en FeO. c) Image STEM en champ

sombre d’un zoom sur la zone riche en FeO. On observe deux phases. d) Compositions des

minéraux à l’interface entre le verre et le diopside dans un diagramme d’olivines. Ils ont

une composition proche de celles des kirschsteinites à gros grains mais présentent soit un

enrichissement en Ca et un appauvrissement en Fe (cyan), soit en enrichissement en Fe et

un appauvrissement en Ca (jaune).

Wollastonite

La wollastonite forme des minéraux d’une centaine de nanomètres à plurimicromé-

triques observables dans les assemblages contenant de la Fe-åkermanite ou dans les assem-

blages à grains �ns inclus dans le diopside au sein de la kirschsteinite (Figure 4.18). Elle

n’a pas de forme particulière. Le contact entre la wollastonite et la kirschsteinite est net

(Figure 4.18). La kirschsteinite n’est pas zonée chimiquement à son contact.
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Figure 4.18 – a) Image BSE d’un assemblage à grains �ns enclos dans le diopside. b) Image

STEM en champ sombre de la section FIB A3 prélevée au sein de cet assemblage à grains

�ns. c) Contact entre la wollastonite et la kirschsteinite

Fe-åkermanite

La Fe-åkermanite est formée de grains micrométriques. Elle est présente au sein des

xénolithes et est systématiquement présente lorsque l’intérieur des xénolithes est au contact

de la CAI hôte. La section FIB A1 réalisée dans la Fe-åkermanite montre qu’elle est au

contact de l’assemblage à grains �ns constitué de diopside enrichi en Fe, et de kirschsteinite

magnésienne. De plus, la Fe-åkermanite contient un grain de diopside entouré de grains

de kirschsteinite de 500 nm. La Fe-åkermanite est donc au contact à la fois de l’assemblage

à grains �ns mais aussi de la kirschsteinite à gros grains.

La composition de la Fe-åkermanite est variable (Ge0–6Åk26–83Ferro – åk13–75). Une

seule mesure de Fe-åkermanite comportant 6,9 at% de Fe (19,6 wt% FeO) a été réalisée.

Toutes les autres Fe-åkermanites contiennent entre 1,1 at% et 2,7 at% de Fe (3,3-8,2 wt%

FeO). La Fe-åkermanite, présente seulement au sein du xénolithe, a donc une composition

très di�érente de la mélilite de la CAI hôte ne contenant pas de Fe et étant très gehlénitique

(Ge65–79Åk21–35) (Figure 4.20). La Fe-åkermanite est parfois au contact de la mélilite de la

CAI hôte, l’interface étant nette, sans gradient chimique.

En�n, la Fe-åkermanite est localement amorphe comme illustré Figure 4.21. En e�et,

une zone micrométrique, au contact de la Fe-åkermanite, du diopside et de la kirschsteinite,

est de même composition que la Fe-åkermanite mais est amorphe comme le montre le cliché

de di�raction Figure 4.21b.
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Figure 4.19 – a) Image BSE d’un xénolithe contenant de la Fe-åkermanite. b) Image STEM

en champ sombre de la section FIB A1 prélevée à l’interface entre la kirschsteinite et la

Fe-åkermanite. On observe que la Fe-åkermanite est au contact de la kirschsteinite à gros

grains et à grains �ns. c) contact entre l’assemblage à grains �ns et la Fe-åkermanite. d)

contact entre la kirschsteinite à gros grains et la Fe-åkermanite.

Figure 4.20 – Compositions des mélilites de l’hôte (jaune) et du xénolithe (rouge). Ces

dernières correspondant à la Fe-åkermanite.
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Figure 4.21 – a) Image BSE d’un xénolithe contenant de la Fe-åkermanite. b) Image TEM

en champ clair de la Fe-åkermanite dans la section FIB B1 qui présente localement un cliché

de di�raction de phase amorphe. c) Image en fausses couleurs du Ca (rouge). Fe (vert) et

Mg (bleu).

Phase amorphe pauvre en Ca

Une phase recoupant la Fe-åkermanite, la kirschsteinite, l’assemblage à grains �ns,

ainsi que la wollastonite (Figure 4.22) est observable au MET. Cette phase est amorphe (Fi-

gure 4.22f). On observe que l’interface entre cette phase amorphe et les minéraux n’est pas

nette. En e�et, cette phase amorphe forme des digitations au sein de la kirschsteinite. Au

contact de l’assemblage à grains �ns, des grains décananométriques de Mg-kirschsteinite

sont présents au sein de la phase amorphe. De plus cette phase amorphe est appauvrie en

Ca par rapport à tous les minéraux présents dans le xénolithe (Figure 4.23) à l’exception de

la phase présente entre les grains de Fe-diopsides (Figure 4.5d) qui est aussi pauvre en Ca.

On peut nommer cette phase : phase amorphe pauvre en Ca. La phase amorphe à proximité

des kirschsteinites a une composition variable. Plus la phase est appauvrie en Ca, plus elle

est pauvre en Fe (Figure 4.23). On retrouve la phase amorphe pauvre en Ca dans les veines

recoupant le xénolithe à plus grande échelle (Figure 4.22e), sur la base de sa composition.
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Figure 4.22 – a) b) c) d) Image STEM en champ sombre de di�érentes sections FIB où une

phase recoupe respectivement la Fe-åkermanite, la kirschsteinite à gros grains, l’assem-

blage à grains �ns et la wollastonite. e) Image BSE d’une veine recoupant un xénolithe et

la mélilite de la CAI hôte remplie de la phase amorphe pauvre en Ca. f) Cliché de di�raction

de la phase remplissant les veines. Ca-poor am : phase amorphe pauvre en Ca.

La Figure 4.24 présente une zone de la section FIB U1 contenant le contact entre le

verre et la phase pauvre en Ca, dont la composition est présentée Figure 4.23. On observe

ainsi que la phase pauvre en Ca ne recoupe pas le verre contrairement aux autres contacts

observés Figure 4.22. Le verre ne semble donc pas altéré par la phase pauvre en Ca. Cela

est cohérent avec l’absence d’altération du verre à proximité des veines recoupant un grain

de diopside Figure 4.24b.
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Figure 4.23 – Composition de la phase amorphe par rapport aux phases présentes dans les

xénolithes. La phase amorphe est appauvrie en Ca par rapport à toutes ces phases.

Figure 4.24 – a) Image STEM en champ clair de la phase amorphe pauvre en Ca au contact

du verre dans la section FIB U1. La phase pauvre en Ca a une texture nodulaire. b) Image

BSE d’un xénolithe riche en diopside au sein du verre.
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Verre

Une poche de verre de 100 µm entourée de dendrites de mélilite gehlénitique (Åk18–22)

est présente dans E101.1. Son caractère amorphe a bien été observé en IR (Figure 4.25c). Ces

dendrites mesurent quelques dizaines de microns et n’ont pas d’orientation particulière.

La cartographie de phases amorphes est présentée Figure 4.25b. Cette cartographie met en

évidence des hétérogénéités de cristallinité au sein du verre où certaines zones sont plus

cristallines que d’autres. La faible résolution spatiale (∼10 µm) et la présence de dendrites

ayant une faible épaisseur peut expliquer les excès en cristallinité observés dans le verre.

Figure 4.25 – a) Image BSE du verre. b) Carte de la contribution amorphe en chaque pixel

d’une carte hyperspectrale faite en infrarouge. c) spectres du verre (bleu) et de la mélilite

(orange). d) image en fausses couleurs du verre des éléments suivants : Fe (rouge), Al (vert),

Mg (bleu), Ca (jaune), Ti (violet). e) Carte microsonde électronique de la raie Kα du Fe. f)

Carte microsonde électronique de la raie Kα du Na.

Les cartographies de microsonde électronique Figures 4.25d,e révèlent des hétérogé-

néités chimiques au sein du verre. Le verre contient du Fe et du Na avec des teneurs allant

jusque 1,4 et 0,5 at% respectivement (5,3 wt% FeO et 0,7 wt% Na2O) . Ces éléments sont

plus enrichis dans le verre lorsqu’ils sont proches des phases riches en FeO et riches en Na.

Le diagramme CaO en fonction de Al2O3 montre la composition du verre et des princi-

pales phases de l’hôte et du xénolithe. On observe que le verre a des compositions variables

en CaO et Al2O3. Plus la teneur en CaO augmente, plus la teneur en Al2O3 augmente. Le

verre a globalement une composition intermédiaire entre celle de la mélilite et du diop-

side. Un enrichissement en Al2O3 jusqu’à 24,8 wt% suggère la contribution de fassaïte ou

d’anorthite.
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Figure 4.26 – Composition en CaO en fonction d’Al2O3 des phases présentes dans E101.1.

La zone grisée représente la composition intermédiaire entre la mélilite et le diopside.

On peut en�n noter la présence de nodules de Fe métal au MEB mais aussi au MET

(Figure 4.27) dont la taille varie de 1 µm à 50 nm au sein du verre. Ces nodules ont une

forme systématiquement sphérique. Ils ne contiennent pas de Ni.

Figure 4.27 – a) Image BSE du verre présent à proximité d’un xénolithe. b) Image BSE

du verre contenant des billes de Fe métal. c) Image TEM en champ clair de billes de Fe

décananométriques au sein du verre dans la section FIB U1.
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4.6 Discussion

Verres et phases amorphes : résultat d’un ou plusieurs impacts tardifs?

Scott et al. (1992) ont classé Efremovka en S4 selon la classi�cation dé�nie par Stö�er

et al. (1991). Nakamura (2000) ont proposé par la suite qu’Efremovka aurait subi plusieurs

impacts à froid. Ces interprétations sont cohérentes avec la présence de poches de verre

dans E101.1, interprétées comme issues d’un impact par El Goresy et al. (2002).

Figure 4.28 – Contribution des principaux minéraux d’E101.1 pour chaque composition

mesurée du verre. La proportion de mélilite par rapport à celle du diopside est un proxy de

la contribution de l’hôte par rapport aux xénolithes.

Si pour chaque mesure de microsonde électronique faite dans le verre on calcule la

contribution des principales phases minérales présentes dans la CAI : mélilite (Åk36), fas-

saïte, diopside, anorthite, kirschsteinite et trinéphéline pour une approximation de la phase

portant le Na, on obtient le graphique présenté Figure 4.28. Cela montre qu’il est possible

de reproduire la composition du verre avec tous les minéraux considérés, dont la kirschstei-

nite et la trinéphéline. Le verre s’est donc formé après tous ces minéraux. L’hétérogénéité

en composition chimique du verre peut résulter de la contribution di�érente de chacun des

minéraux.

Le verre n’est donc pas un verre résiduel, mais un verre de fusion. Il s’est formé à

haute température, probablement lors d’un impact sur le corps parent, comme précédem-

ment proposé par El Goresy et al. (2002). Certaines observations sont cohérentes avec le

fait que le verre se soit formé lors d’un impact (Chen and El Goresy, 2000) : (i) le verre

forme au maximum des poches de 100 µm ce qui suggère un refroidissement rapide pour
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conserver une si grande quantité de verre, (ii) le verre ne contient pas de fracture, (iii) il

contient des grains reliques de diopsides qui sont eux-mêmes fracturés, (iv) le verre n’est

pas uniformément réparti dans la CAI étant souvent localisé autour des xénolithes.

Les phases d’altération et d’oxydation enregistrées dans les xénolithes étaient donc

déjà présentes lors de la formation du verre. Cela est cohérent avec le fait que le verre

recoupe un grain d’anorthite altéré contenant des lamelles riches en Na (Figure 4.27a) et

que la kirschsteinite soit déstabilisée au contact du verre. La présence de verre au contact

des xénolithes pourrait être due à la présence de phases riches en Na dans l’anorthite qui

aurait pu servir de fondant, favorisant ainsi la fusion. La présence de ce verre est cohérente

avec de récentes observations faites dans Efremovka montrant des processus de fusion et

de cristallisation rapide (Acquadro et al, 2019) interprétés comme résultant d’un impact.

Au sein d’E101.1, d’autres phases amorphes existent : l’anorthite amorphe, l’amorphe

sodique et la Fe-åkermanite amorphe notamment. Ces phases amorphes se sont-elles for-

mées lors du même évènement que celui du verre?

L’anorthite amorphe peut s’être formée de di�érentes manières (Chen and El Goresy,

2000). Elle peut s’être formée par (i) transformation à l’état solide, (ii) par fusion durant un

épisode de haute pression d’un impact ou (iii) par fusion durant l’épisode de post-choc d’un

impact. La présence de vésicules traduit un phénomène de fusion. Par ailleurs, les vésicules

ne peuvent se former que si la fusion a lieu après le pic de pression (Chen and El Goresy,

2000). Or des vésicules ont été observées dans l’anorthite amorphe dans la section U2. Ceci

est en faveur d’une fusion de l’anorthite lors d’un épisode post-choc d’un impact. Un ou

deux impacts ont pu former le verre et l’anorthite amorphe.

De la même façon que pour l’anorthite amorphe, l’amorphe sodique peut résulter

de la fusion d’anorthite et d’une phase contenant du Na, comme de la trinéphéline. Il est

di�cile d’attribuer l’amorphisation de la Fe-åkermanite au même évènement qui a formé

le verre ou celui qui a formé l’anorthite amorphe car il n’y a aucun critère pétrologique

pour supporter cela.

Phase amorphe pauvre en Ca : altération précoce sur le corps parent?

Une phase amorphe ayant la même texture que la phase amorphe pauvre en Ca a déjà

été déjà observée par Paque et al. (2009) dans une CAI. Cette phase était présente dans

des veines contenant du clinopyroxène, à l’interface entre de la mélilite et du spinelle. Les

auteurs ont interprété cette phase comme étant une phase d’altération vitri�ée lors d’un

impact. La phase amorphe pauvre en Ca semble avoir une histoire di�érente, de par ses

di�érentes compositions, l’absence totale d’Al dans sa composition, et par les interactions
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di�érentes qu’elle a selon les minéraux.

La phase amorphe pauvre en Ca recoupe toutes les phases présentes dans le xénolithe.

Par ailleurs, le Ca est très mobile lors d’altération aqueuse. L’appauvrissement en Ca peut

être attribué à une altération sur le corps parent. Cela est cohérent avec le fait que cette

phase soit présente dans des fractures qui recoupent les xénolithes et la mélilite de la CAI

hôte (Figure 4.22e). De plus, des textures d’altération sont observables, notamment dans la

kirschsteinite, où des digitations sont présentes.

La phase interstitielle des Fe-diopsides (Figure 4.5d) est amorphe et pauvre en Ca. La

composition de cette phase interstitielle est plus pauvre en Ca et plus enrichie en Fe que

les Fe-diopsides. Les bords arrondis des Fe-diopsides en contact avec cette phase amorphe

interstitielle suggère que la phase amorphe a pu se former lors de la fusion partielle des

Fe-diopsides. Il est di�cile de contraindre dans quel épisode cette phase s’est formée.

L’absence d’altération du verre et le fait que les veines contenant l’amorphe pauvre en

Ca s’arrêtent au niveau des poches de verre suggèrent que la phase pauvre en Ca était déjà

formée lors de la formation du verre. La phase amorphe serait ainsi une phase formée lors

d’un épisode d’altération ayant eu lieu avant les impacts ayant formé les di�érentes phases

vitreuses. Par ailleurs, le fait que la phase amorphe pauvre en Ca recoupe la Fe-åkermanite,

la kirschsteinite et la wollastonite suggère une formation de ces minéraux précoce. Nous

allons maintenant en discuter.

Fe-åkermanite : résultat de l’interaction entre l’hôte et le xénolithe?

La Fe-åkermanite présente dans les xénolithes contient 3,3 à 8,2 wt% de FeO. C’est la

seule mélilite ayant cette composition décrite dans la littérature. D’autres mélilites avec

une composition d’åkermanite ont été décrites, comme dans E49 par exemple, une autre

CAI composée décrite par Aleon et al. (2007) dont la CAI hôte est de type A contenant des

xénolithes. La texture et la minéralogie de ces xénolithes est similaire à celles des xéno-

lithes d’E101.1, avec du diopside, de la Fe-monticellite et de l’åkermanite avec une teneur

en FeO inférieure à 0,2 wt%. De l’åkermanite a été observée dans d’autres CAIs compo-

sées comme dans celle décrite par Ivanova et al. (2015), encore une fois en association avec

de la mélilite plus gehlénitique. Le minimum thermique du liquidus de la solution solide

entre la gehlénite et l’åkermanite se situe à Åk72. Cela signi�e que de la mélilite ayant un

taux d’åkermanite inférieur à 72% ne peut cocristalliser avec de la mélilite ayant un taux

d’åkermanite supérieur à 72%. Les auteurs de ces di�érentes études ont donc conclu que

l’åkermanite avait cristallisé à partir d’un autre liquide qui celui ayant formé la mélilite plus

gehlénitique de la CAI hôte. Notre cas est similaire mais on ne peut conclure aussi rapide-

ment à cause de la présence de Fe dans la Fe-åkermanite. En e�et, le minimum thermique
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entre le mélilite et le Fe-åkermanite, s’il existe, doit avoir une valeur di�érente et aucune

expérience avec du Fe dans le système n’a été réalisée dans la littérature. Néanmoins, le fait

que la Fe-åkermanite contienne plus de Na (0,18 à 0,45 wt% Na2O) que dans la mélilite de

la CAI hôte (0,1 wt% Na2O) suggère que ces mélilites n’ont pas cristallisé à partir du même

liquide. Par ailleurs, on peut observer que la Fe-åkermanite est systématiquement présente

lorsque l’intérieur des xénolithes riche en Fe est en contact avec la CAI hôte. Cela nous

permet de suggérer que la Fe-åkermanite a pu se former par interaction entre le xénolithe

et la CAI hôte. La teneur en Fe de la Fe-åkermanite résulterait de l’apport des phases déjà

présentes.

L’évènement le plus probable pendant lequel la Fe-åkermanite aurait pu se former est

l’incorporation des xénolithes dans la CAI hôte encore liquide (Aléon et al., 2018). Les xéno-

lithes contenant déjà des phases riches en Fe auraient fondu mettant en contact l’intérieur

riche en Fe avec le liquide de la CAI. Le diopside amenant beaucoup de Mg au système, la

Fe-åkermanite aurait pu cristalliser à proximité des xénolithes. Le fait que la Fe-åkermanite

soit liée à l’épisode d’incorporation des xénolithes est cohérent avec le fait qu’on ne trouve

cette phase que dans les CAIs composées. Le fait que la Fe-åkermanite soit recoupée par

la phase amorphe pauvre en Ca elle-même formée avant les impacts est cohérent avec le

fait que la Fe-åkermanite se soit formée très tôt et non pas formée lors d’un épisode tar-

dif, comme du métasomatisme ou du métamorphisme sur corps parent. Cela est d’autant

plus exclu que la Fe-åkermanite ne forme pas de couronne réactionnelle et que cette phase

n’a jamais été observée dans des CAIs métasomatisées ou métamorphisées. Par ailleurs,

on pourrait suggérer que la Fe-åkermanite faisait déjà partie des xénolithes avant incorpo-

ration. Néanmoins, le fait qu’elle ne soit pas présente à l’intérieur des xénolithes n’étant

pas en contact avec les mélilite de la CAI hôte (Figures 4.4,4.5) et le fait qu’on n’ait jamais

observé cette phase dans les CAIs non composées va à l’encontre de cette hypothèse.

Kirschsteinite : phase pré-incorporation?

La kirschsteinite est généralement observée au sein de la matrice en bordure des CAIs

et d’inclusions « sombres » en association avec de l’hedenbergite et/ou de l’andradite (Krot

et al., 1998, 2000b; MacPherson and Krot, 2014). Les calculs thermodynamiques montrent

qu’il est possible de former de la kirschsteinite dans des conditions astéroïdales (T > 450°C

à un tampon Fe
0
-magnétite pour une activité de SiO2 faible « -1 (Krot et al., 2000b; Ganino

and Libourel, 2017)). Néanmoins, nos observations pétrologiques et texturales suggèrent

que la kirschsteinite présente au sein des xénolithes s’est formée très tôt dans l’histoire

d’E101.1. La première observation est le contact entre la kirschsteinite et le diopside. A

l’interface entre ces deux minéraux, on observe un assemblage à grains �ns comprenant

de la kirschsteinite magnésienne associée à des grains de Fe métal. Nous interprétons ce
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contact comme le résultat d’un épisode de réduction. Par ailleurs, cet assemblage à grains

�ns est recoupé par la phase amorphe pauvre en Ca. L’épisode de réduction serait donc

survenu avant l’épisode d’altération ayant formé la phase amorphe pauvre en Ca sur le

corps parent. La réduction a donc pu avoir lieu lors de l’incorporation des xénolithes dans

la CAI hôte partiellement liquide. La kirschsteinite aurait ainsi été présente au sein des

xénolithes avant l’incorporation dans la CAI hôte.

Par ailleurs, la Fe-åkermanite est au contact à la fois de la kirschsteinite et de l’assem-

blage à grains �ns contenant des Fe-diopsides. Or cet assemblage à grains �ns semble rem-

placer la kirschsteinite (Figure 4.19c). Il s’est donc formé après la kirschsteinite. La kirsch-

steinite était donc déjà présente avant la formation de la Fe-åkermanite. Comme nous inter-

prétons la Fe-åkermanite comme une phase formée lors de l’incorporation des xénolithes

dans la CAI hôte partiellement fondue, cela est cohérent avec le fait que la kirschsteinite

ait été présente au sein des xénolithes avant leur incorporation dans la CAI hôte.

Une origine précoce de la kirschsteinite est cohérente avec le fait que la kirschstei-

nite soit systématiquement incluse dans les xénolithes, qu’elle soit recoupée par la phase

amorphe pauvre en Ca et qu’elle soit déstabilisée au contact avec le verre.

Le contact entre la wollastonite et la kirschsteinite est net et ne présente pas de texture

de remplacement. Cela suggère que la wollastonite était présente avec la kirschsteinite au

sein des précurseurs des xénolithes.

Anorthite formée et altérée dans le précurseur des xénolithes?

L’origine de l’anorthite n’a pas été discutée dans les précédentes études d’E101.1

(El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). Cela est principalement dû à l’étude des iso-

topes du Mg faite par El Goresy et al. (2002) qui a montré un faible excès voire l’absence

de
26

Mg suggérant un rééquilibrage isotopique partiel durant ou après la décroissance de

l’
26

Al. Avec ces résultats, il était donc di�cile de dé�nir l’origine de l’anorthite. La présence

d’anorthite amorphe peut expliquer ce rééquilibrage.

Dans notre étude, l’anorthite est systématiquement au contact de diopside enrichi en

Ti et en Al. Plus on s’éloigne de la bordure du diopside au contact de l’anorthite, plus le

pyroxène devient pauvre en Ti et en Al. Par ailleurs, lorsqu’il n’y a pas d’anorthite en bor-

dure des pyroxènes, il n’y a pas forcément d’enrichissement en Ti et en Al. Une explication

qui réconcilie ces observations est la présence d’anorthite en bordure des pyroxènes avant

incorporation. Cela est en accord avec la séquence minéralogique observée aussi bien dans

les bordures de Wark Lovering (WLR) que dans les CAIs à grains �ns.

L’anorthite est plus ou moins remplacée par des lamelles riches en Na. Comme l’anor-
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thite s’est probablement formée avant l’épisode d’incorporation, on peut se demander si

la phase riche en Na était aussi présente avant cet épisode, cette phase n’étant associée

qu’à l’anorthite. Les observations au MET suggèrent que la phase contenant le Na a été

déstabilisée, sûrement lors d’un impact ayant créé le verre ou ayant amorphisé l’anorthite.

L’amorphe sodique ayant une composition intermédiaire entre l’anorthite et une phase

riche en Na, on peut suggérer que l’anorthite a fondu et que le liquide s’est enrichi en Na

lorsqu’il était à proximité des phases riches en Na. Par ailleurs, il est important de noter

que la mélilite n’est jamais remplacée par une phase riche en Na. Même à l’échelle du MET,

elle ne contient pas de Na à proximité de l’amorphe sodique. Or dans des conditions simi-

laires à celles d’altération sur corps parent des chondrites de type CV3 (200 °C et ∼15 bar)

lorsque l’anorthite est altérée par une phase sodique, la mélilite est nécessairement altérée

(Ichimura et al., 2017). Ce résultat suggère que l’anorthite ait été altérée avant la forma-

tion de la mélilite. L’anorthite aurait donc été altérée avant son incorporation dans la CAI

hôte. Cela est cohérent avec la teneur en Na plus forte dans la Fe-åkermanite que dans la

mélilite de la CAI hôte. Les modi�cations minéralogiques liées aux impacts empêchent de

déterminer la phase porteuse du Na avant incorporation.

Il est di�cile de savoir si le minéral ayant une composition de trinéphéline, associé

au métal, mais avec une spectre Raman ne correspondant pas à de la trinéphéline (Figure

4.13,4.12) s’est formé dans les mêmes conditions que la phase riche en Na altérant l’anor-

thite entourant les xénolithes. En e�et cette phase n’est pas associée à un xénolithe.

Altération tardive

Les phases comportant du Na et du K associées aux sulfures de Fe sous forme de

symplectites ne sont présentes que dans les zones à proximité de la matrice d’Efremovka.

Cette zonation de l’altération en K et S traduit des processus ayant eu lieu sur le corps

parent (Brearley and Krot, 2013).

Précurseurs possibles des xénolithes

D’après toutes les observations, les xénolithes avant incorporation auraient été consti-

tués, de l’intérieur vers l’extérieur, de kirschsteinite, de diopside avec une bordure exté-

rieure riche en Al et Ti au contact d’anorthite plus ou moins altérée par une phase riche en

Na. Cette séquence minéralogique est exactement la séquence opposée de celle observée

dans les CAIs à grains �ns par exemple, où de l’intérieur vers l’extérieur il y a du spinelle,

de la mélilite plus ou moins altérée en anorthite, du diopside de moins en moins réfractaires

(moins de Ti et moins d’Al vers l’extérieur) (Aléon et al., 2002; Krot et al., 2004). Au contact

des nodules, certaines phases riches en FeO peuvent être présentes (McGuire and Hashi-

moto, 1989). Les xénolithes correspondraient ainsi à des fragments de CAI à grains �ns. On
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Figure 4.29 – a) Image BSE d’une CAI à grains �ns contenant à l’interface des di�érents

nodules du FeO (Aléon, données non publiées). Le contour en pointillés en jaune délimite

une zone qui, une fois fragmentée, pourrait correspondre à un xénolithe. b) Image BSE

d’une WLR complète contenant de la kirschsteinite en bordure (MacPherson and Krot,

2014). c) Montage photo de la zone entourée en pointillés jaunes en (b) repliée sur elle-

même. d) Xénolithe d’E101.1 présenté pour comparaison.

peut suggérer que certains spinelles présents dans E101.1 ont pu faire partie des xénolithes

avant incorporation. En e�et, certains sont présents dans des sous-inclusions (El Goresy

et al., 2002; Aléon et al., 2018) et d’autres sont souvent à proximité des xénolithes (Figure

4.3).

Une autre origine possible pour les xénolithes serait une WLR, comme suggéré par

El Goresy et al. (2002), qui se serait repliée sur elle-même, donnant exactement la zonation

minéralogique observée dans les xénolithes (Figure 4.29). Dans cette hypothèse, certains

spinelles d’E101.1 pourraient provenir de la WLR.

Contexte astrophysique

Si la kirschsteinite s’est bien formée avant l’incorporation des xénolithes dans la CAI

hôte, cela signi�e que le gaz de la nébuleuse était plus oxydant que le gaz solaire. Pour avoir

un environnement oxydant dans la nébuleuse, il y a di�érentes possibilités. La nébuleuse

pouvait avoir un rapport poussières/gaz et/ou un rapport glace/gaz plus importants (Krot

et al., 2000a). Le fait qu’E101.1 soit composée suggère que la densité de poussières était

très importante. E49 (Aleon et al., 2007), une CAI composée aux caractéristiques similaires

141



CHAPITRE 4. ETUDE DES PHASES D’ALTÉRATION D’UNE CAI COMPOSÉE

à E101.1, montre qu’E101.1 n’est pas unique bien que la proportion de FeO soit plus impor-

tante dans les xénolithes d’E101.1. La kirschsteinite est pauvre en
16

O (Aléon et al., 2018)

alors que le diopside est riche en
16

O. La CAI a pu être transportée d’un réservoir riche à

un réservoir pauvre en
16

O avant l’incorporation des xénolithes. Des réservoirs de compo-

sitions di�érentes en isotopes de l’oxygène auraient donc coexisté dans la nébuleuse dans

les premières dizaines de milliers d’années suivant l’e�ondrement du nuage moléculaire.

Cela est cohérent avec di�érentes études (Yurimoto et al., 1998; Itoh and Yurimoto, 2003;

Yoshitake et al., 2005; Aleon et al., 2007).

Chronologie des phases présentes dans E101.1

Des fragments de CAIs à grains �ns ou des WLR repliées sur elles-mêmes ont pu ser-

vir de précurseur aux xénolithes. Des conditions oxydantes ont pu mener à la formation

de kirschsteinite en association avec de la wollastonite. Par ailleurs, l’anorthite a pu être

partiellement remplacée par une phase riche en Na, potentiellement de la trinéphéline. La

température de la nébuleuse aurait alors été inférieure à 1200 K (Grossman and Larimer,

1974). Une fois incorporée dans la CAI de type A partiellement fondue, les xénolithes ont

été partiellement fondus. L’enrichissement en Mg dû à la fusion partielle du diopside et l’en-

richissement en FeO dû à la fusion partielle de kirschsteinite a pu mener à la cristallisation

de Fe-åkermanite. C’est pendant cet évènement de haute température que la kirschsteinite

a pu être réduite.

Figure 4.30 – Chronologie de formation des di�érentes phases d’E101.1.

La CAI composée a ensuite été accrétée sur le corps parent d’Efremovka sur lequel

de l’altération hydrothermale a eu lieu. Cela a mené à la formation d’une phase amorphe

pauvre en Ca qui a recoupée toutes les phases préalablement existantes. Un impact est

ensuite survenu menant à la fusion partielle de la CAI composée. Le refroidissement ra-

pide n’a pas permis l’homogénéisation complète du verre et a permis de conserver de
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grosses poches de verre. Un autre impact a pu mener à l’amorphisation d’anorthite, de

Fe-åkermanite et à la formation de l’amorphe sodique. Même s’il est di�cile d’avoir une

chronologie précise, de l’altération a eu lieu tardivement, menant à la formation de sym-

plectites composées de phases riches en Na et K associées à des sulfures de Fe en bordure

de la CAI.

4.7 Conclusion

L’étude pétrologique et texturale à l’échelle du MEB et du MET des phases riches en

FeO et en Na a permis de dé�nir une chronologie de formation des phases. Les résultats

importants de cette étude sont listés ci-dessous.

1. E101.1 contient des poches de verre et des phases amorphes provenant d’au moins

deux impacts.

2. Les xénolithes riches en diopside contiennent de la kirschsteinite, de la wollastonite

et des assemblages à grains constitués de Fe-diopsides et de Mg-kirschsteinite. De

la Fe-åkermanite est aussi parfois présente au sein des xénolithes.

3. La Fe-åkermanite s’est probablement formée lors de l’incorporation du xénolithe

dans la CAI de type A partiellement fondue. Plus généralement, nous proposons

que l’åkermanite présente dans les CAIs composées se forme lors de l’incorporation

d’un xénolithe riche en Mg (comme le diopside) dans une CAI de type A.

4. La kirschsteinite s’est probablement formée avant incorporation dans des conditions

plus oxydantes que le gaz solaire.

5. L’anorthite, faisant partie du xénolithe, a été altérée par une phase riche en Na,

peut-être de la trinéphéline, avant incorporation.

6. Nous proposons que les xénolithes sont de potentiels fragments de CAIs à grains

�ns ou de WLR.

7. E101.1 a subi di�érents épisodes d’altération sur le corps parent. Un épisode précoce

sur le corps parent a formé une phase amorphe pauvre en Ca. Un épisode tardif a

mené à la formation de symplectites contenant des phases riches en Na et K associées

à des sulfures de Fe.

Nous proposons donc que les phases riches en FeO et Na se sont formées dans la

nébuleuse lors de l’interaction avec le gaz dans des conditions plus oxydantes que le gaz

solaire. Cette étude peut être reproduite sur des CAIs composées similaires telles que E49

qui présente beaucoup de similitudes minéralogiques avec E101.1. D’autres phases formées

143



CHAPITRE 4. ETUDE DES PHASES D’ALTÉRATION D’UNE CAI COMPOSÉE

dans la nébuleuse pourraient ainsi être caractérisées. Des études de pétrologie expérimen-

tale permettraient de mieux contraindre les conditions pression, température et redox dans

lesquelles ces minéraux se sont formés.
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5.1. INTRODUCTION

5.1 Introduction

Suite à l’étude pétrologique et texturale des phases présentes au sein des xénolithes

d’E101.1, de la kirschsteinite, de la wollastonite, et des phases riches en Na remplaçant

l’anorthite ont été interprétées comme des phases formées dans la nébuleuse. Une fois

incorporées dans la CAI hôte de type A d’E101.1, de la Fe-åkermanite se serait formée par

interaction entre les xénolithes et la CAI hôte.

Pour apporter plus de contraintes quant à la formation de ces minéraux, nous allons

mesurer leurs rapports D/H. Ces valeurs nous permettraient de distinguer si les phases se-

condaires se sont formées dans un environnement astéroïdal (Krot et al., 1995, 1998; Ganino

and Libourel, 2017) ou nébulaire (Hashimoto, 1992; El Goresy et al., 2002). En e�et, dans un

environnement astéroïdal, les fractionnements sont faibles alors que dans un contexte né-

bulaire, les minéraux auraient pu enregistrer des fractionnements très importants, même

si de faibles fractionnements sont aussi possibles. Bien que les mesures du rapport D/H

aient été faites dans di�érents composants des météorites (Robert et al., 1979)(Robert, 2001;

Alexander et al., 2012; Piani et al., 2012; Deloule and Robert, 1995; Deloule et al., 1998; Ste-

phant et al., 2017; Bonal et al., 2013), les mesures du rapport D/H n’ont jamais été réalisées

dans les CAIs. Plusieurs raisons peuvent l’expliquer. La première est la résolution spatiale.

Ces minéraux font parfois moins d’un micron en largeur et certains font quelques cen-

taines de nanomètres. Il faut donc une technique capable d’avoir la résolution nécessaire

pour mesurer le rapport D/H de ces minéraux. La deuxième est la sensibilité. En e�et, les

minéraux des CAIs sont nominalement anhydres, c’était à dire ne contenant pas d’eau dans

leur structure. S’ils contiennent de l’eau, leur teneur est donc limitée. Par ailleurs, coupler

une analyse inframicrométrique sur des minéraux très peu hydratés est très di�cile.

Néanmoins, nous avons développé durant cette thèse (Lévy et al, accepté) une mé-

thode permettant de répondre à cette problématique en imageant le rapport D/H à la Nano-

SIMS dans des minéraux peu hydratés avec une limite de détection de 200 ppm. Cette étude

présente ainsi les premières mesures du rapport D/H réalisées dans les CAIs, dont l’optique

première est de contraindre l’origine des phases secondaires telles que la Fe-åkermanite,

la kirschsteinite, la wollastonite et les phases riches en Na en comparaison avec l’étude

pétrographique présentée au chapitre précédent.
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5.2 Matériel et méthodes

Echantillons

Des sections FIB (Focused Ion Beam) ont été réalisées au niveau des zones où les

phases secondaires sont présentes. Pour minimiser le nombre de sections FIB, des interfaces

ont été privilégiées, pour avoir le maximum de minéraux en une seule section FIB. Cinq

sections FIB ont ainsi été réalisées : entre la phase riche en Na et la mélilite de l’hôte, la

phase riche en Na et le verre d’impact, la kirschsteinite et la Fe-åkermanite, la kirschsteinite

à grains �ns et la wollastonite, dans le verre d’impact (Figure 5.1). Toutes les sections FIB

ont été réalisées avec un microscope FEI strata DB 235 (IEMN). Elles mesurent environ

8 microns sur 15 microns avec une épaisseur de 2 µm comme préconisé par Lévy et al

(accepté). Toutes les sections FIB ont été déposées sur un plot en Al avec des ponts en Pt.

Une métallisation à l’Au de 20 nm a en�n été réalisée.

Figure 5.1 – a,b,c,d,e,) Images BSE d’E101.1 localisant les sections FIB prélevées. f) Image

BSE des sections FIB déposées sur un plot en Al. an : anorthite, di : diopside, gl : verre, mel :

mélilite.

Les standards utilisés sont : deux amphiboles avec di�érentes teneurs en Fe et Mg

(Bamble Mg-hastingsite and Illimaussaq arfvedsonite riche en Fe (Engrand et al., 1999)), un

verre basaltique MORB (Mid Ocean Ridge Basalt) DR32 (Clog, 2010), une néphéline Ban-

croft, un pyroxène (NSH9), une andradite (113-102), un grossulaire (Kayes) et une olivine

de San Carlos. Tous les standards ont été préparés en section polie. Hormis les amphiboles

enrobées dans un plot en résine, les autres standards ont été préparés en les incluant dans

un trou millimétrique rempli de résine fait dans un plot en Al, limitant la contribution en
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H de la résine. Par ailleurs, chaque standard a été préparé en section FIB de 8 µm sur 15

µm avec une épaisseur de 2 µm et placé sur un plot Al. Le plot Al avec standard a ensuite

été métallisé avec une couche de 20 nm d’Au.

Conditions des analyses en NanoSIMS

Les analyses du rapport D/H ont été e�ectuées avec la NanoSIMS 50 (MNHN). Les

conditions d’analyse sont celles dé�nies dans le chapitre 3.1 (Lévy et al., accepté). 20 scans

ont toujours été réalisés, hormis pour l’olivine San Carlos où 40 scans ont été réalisés au

vu du faible nombre de coups par seconde. Tous les sandards ont été mesurés avant les

sections FIB d’E101.1. Illimaussaq et bamble ont été remesurés après analyse des sections

FIB d’E101.1.

Traitement de données couplé au MEB

Dans un premier temps, des ROIs (régions d’intérêt) carrées d’une largeur d’1,5 µm

ont été créées (avec le logiciel Limage ((c) L. Nittler, 1997)) de manière systématique pour

obtenir les δD de toutes les phases mesurées dans les sections FIB. Les ROIs sont présentées

en annexe. Les ROIs contenant du Pt n’ont pas été prises en compte pour ne pas biaiser les

résultats.

Dans un second temps, nous avons créé des ROIs correspondant à chaque minéral.

Pour cela, nous avons d’abord réalisé sur les sections FIB, après analyses en NanoSIMS, des

images en électrons rétrodi�usés (BSE) et des analyses EDS ponctuelles avec un MEB FEG

Zeiss Supra 55 VP (ICMMO) en collaboration avec F. Brisset à une tension d’accélération

de 15 kV. Une fois les minéraux déterminés, nous nous sommes basés sur les images BSE

des sections FIB pour dé�nir des ROIs correspondant à chaque minéral. Les ROIs sont

présentées en annexe.

Pour corriger les fractionnements instrumentaux du rapport D/H, l’idéal aurait été

d’avoir des standards de kirschsteinite, de Fe-åkermanite et de phases riches en Na. Néan-

moins, ces minéraux sont rares sur Terre et seule la synthèse de ces minéraux peut per-

mettre de les utiliser comme standards. Pour tout de même corriger les fractionnements ins-

trumentaux tout en minimisant l’e�et de matrice, nous avons utilisé illimaussaq et bamble

pour corriger le rapport D/H des minéraux riches en FeO et riches en MgO respective-

ment. Le fractionnement instrumental du verre basaltique DR32 a été utilisé pour corriger

le rapport D/H des phases amorphes.
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Table 5.1 – Teneurs en eau et rapport D/H des standards utilisés (Chen et al., 2011; Engrand

et al., 1999; Clog, 2010; Xia et al., 2004). *Mesures faites en ERDA.

Les erreurs ont été calculées en prenant en compte l’erreur sur la mesure et la repro-

ductibilité externe. Nous avons aussi propagé l’erreur sur la reproductibilité au sein d’une

section FIB dé�nie au chapitre 3.1. Dans tout le chapitre, les barres d’erreur correspondent

à 2σ.

Calcul de la teneur en eau des minéraux

La teneur en eau des minéraux a été estimée à partir de l’intensité en H (Figure 5.2).

En e�et, les amphiboles Bamble et Illimaussaq (Engrand et al., 1999), le verre DR32 (Clog,

2010), le pyroxène NSH9 (Xia et al., 2004), l’olivine de San Carlos (Chen et al., 2011) ont une

teneur en eau connue dans la littérature et des mesures en ERDA (Elastic Recoil Detection

Analysis) ont été réalisées en collaboration avec H. Bureau et H. Khodja, sur la néphéline

Bancroft, l’andradite et le grossulaire (Table 5.1) dont le protocole est présenté chapitre

3.1. Bien que le rapport H/Si soit généralement utilisé pour déterminer la teneur en eau

en SIMS (Koga et al., 2003), la corrélation entre la teneur en eau et l’intensité en H permet

d’avoir une première estimation des teneurs en eau des minéraux d’E101.1. Les écarts à la

régression linéaire des amphiboles sont créés par des e�ets de matrice et nous suggère que

l’incertitude sur la teneur en eau est d’environ 20%. Par ailleurs, le pyroxène NSH9 contient

moins de H qu’attendu. En e�et, selon l’intensité en H, le pyroxène contient 500 ppm de

H2O, alors qu’il est censé en contenir 1500 ppm. Ce standard n’a pas été mesuré en ERDA

lors de cette étude.
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Figure 5.2 – Intensité en H en fonction de la teneur en eau (wt%) dans les standards. Cette

corrélation montre que l’intensité en H peut être utilisée comme proxy pour estimer la

teneur en eau des di�érents minéraux.

Notation

Les rapports D/H sont exprimés en δD, dont la formule est présentée ci-dessous :

δD = ((D/H)/(D/H)
SMOW

– 1)× 1000 (5.1)

où (D/H)
SMOW

est le rapport D/H de référence de l’eau des océans, SMOW signi�ant «

Standard Mean Ocean Water ».

5.3 Résultats

Les δD de tous les minéraux d’E101.1 en fonction de l’intensité en H sont présentés

Figure 5.3. Les di�érents minéraux d’E101.1 présentent de très grandes variations en δD.

On peut observer trois composantes dans E101.1. La première est représentée par l’assem-

blage à grains �ns qui présente les δD les plus élevés avec 1250 ± 516 ‰. La Fe-åkermanite

présente des δD allant jusque 277 ± 164 ‰. Les valeurs les plus basses en δD, correspon-

dant à la deuxième composante, ont été mesurées dans l’anorthite et le diopside avec des

δD respectifs de -817 ± 185 ‰ et de -603 ± 263 ‰. La majorité des mesures faites dans ces

minéraux sont entre 7000 et 20000 c/s. La troisième composante que l’on peut distinguer

est représentée par la phase riche en Na et une phase remplissant une fracture, toutes deux

ayant des δD proches de 0 ‰ avec respectivement -18 ± 121 ‰ et 37 ± 141 ‰ et des intensi-

151



CHAPITRE 5. MESURES DU RAPPORT D/H DANS LES MINÉRAUX D’E101.1

Figure 5.3 – a) Compositions en δD des di�érents minéraux d’E101.1 en fonction de l’in-

tensité en hydrogène. "all data" correspond aux δD des ROIs carrées d’1,5 µm de largeur.

Les δD des minéraux a�chés en couleur sont issus des ROIs correspondant aux di�érents

minéraux. b) Zoom sur les valeurs ayant des intensités en H inférieures à 60000 c/s.

tés en H élevées par rapport aux autres phases d’E101.1, avec respectivement 335000 c/s et

186000 c/s. Ces phases sont présentes dans la même section FIB que les mélilite analysées.

Celles-ci présentent des δD proches de 0 ‰. Néanmoins, ces valeurs pourraient résulter

d’un mélange avec les phases présentant des intensités en H importantes. Il est donc di�-

cile de déterminer le δD de la mélilite seule.

On peut noter que la plupart des minéraux présente une intensité en H inférieure à

12000 c/s. De plus, l’olivine de San Carlos nous permet de mesurer la contribution de la

contamination à ∼2250 c/s. Cela signi�e que la contamination contribue jusqu’à un tiers

du signal de certains minéraux. Le δD de l’olivine de San Carlos corrigé d’illimaussaq étant

de -91 ± 173 ‰, ce sont surtout les minéraux pauvres en H porteurs des plus grands frac-

tionnements isotopiques, comme l’anorthite, le diopside et les assemblages à grains �ns,

qui ont leur composition signi�cativement modi�ée (Table 5.2). Une fois corrigée, l’anor-

thite a ainsi un δD passant de -817 ± 185 ‰ à -1000 ± 252 ‰. Le δD le plus faible du diopside

passe de -603 ± 263 ‰ à -751 ± 372 ‰. Par ailleurs le δD le plus élevé des assemblages à

grains �ns passe de 1250 ± 516 ‰ à 1589 ± 648 ‰.

Les valeurs non corrigées de la contamination restent majoritairement similaires aux

valeurs corrigées de la contamination. Pour la discussion, nous nous sommes donc prin-

cipalement basés sur les données non corrigées de la contamination. Par ailleurs, la phase

riche en Na et la mélilite ne sont pas associées aux xénolithes. La discussion concerne donc

les autres sections FIB contenant les minéraux associés aux xénolithes.
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5.4 Discussion

On observe Figure 5.3 que plus les valeurs en H sont faibles, plus la dispersion en

δD est importante. Pour véri�er si cette dispersion est réelle ou provient des limites ana-

lytiques, nous discutons d’une part les δD des standards, et d’autre part la variation de

l’erreur avec l’intensité en H.

Robustesse des résultats

La Figure 5.5a présente les δD d’E101.1 mais aussi des standards, corrigés avec illimau-

saq. On n’observe pas d’évolution du δD des standards avec l’intensité en H. Les standards

d’olivine et de pyroxène sont les seuls standards à avoir des intensités en H inférieures à

celles mesurées dans les sections FIB d’E101.1 avec respectivement ∼2250 c/s et 7500 c/s.

Leurs δD respectifs sont de -91 ± 173 ‰ et -50 ± 137 ‰. Ces valeurs sont comprises dans

l’écart type (2σ) de tous les standards confondus. Il n’y a donc pas d’augmentation ou de

diminution du δD avec l’intensité en H.

Pour véri�er si la dispersion en δD pour une faible intensité en H proviendrait d’une

augmentation de l’erreur due au nombre de coups décroissant, nous avons calculé l’erreur

de la même façon que pour les échantillons, pour une phase théorique ayant un δD de 0 ‰,

en fonction de l’intensité en H. Les erreurs sont représentées pour 1σ, 2σ et 3σ (Figure 5.5c).

On s’aperçoit que les valeurs les plus dispersées ne peuvent être expliquées par l’erreur

calculée, même pour 3σ. Cela signi�e que les δD dispersés à plus de 3σ sont réels avec une

con�ance supérieure à 98%. Les δD issus des mesures des sections FIB d’E101.1 sont donc

interprétables.

Origine des di�érents fractionnements

Pour expliquer les appauvrissements en D de l’anorthite et du diopside, deux hypo-

thèses sont envisageables. (i) Soit les appauvrissements en D résultent de l’implantation de

vent solaire (Geiss and Gloeckler, 1998), soit ils résultent de l’enregistrement de la compo-

sition isotopique du dihydrogène ou de l’eau à haute température équilibrée avec l’hydro-

gène moléculaire du gaz solaire (Richet et al., 1977).
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Figure 5.5 – a,b) Compositions en δD des di�érents minéraux d’E101.1 et des standards

mesurés en fonction de l’intensité en hydrogène. La moyenne des δD des standards et

l’écart-type (2σ) sont représentés respectivement en ligne pleine et en pointillés. c,d) Com-

positions en δD des di�érents minéraux d’E101.1 avec les erreurs 1σ, 2σ et 3σ représentées

en fonction de l’intensité en hydrogène. Les symboles sont identiques à la Figure 5.3.

D’après Farrell et al. (2015), l’implantation du vent solaire n’a�ecte que les 100 nm

surfaciques d’un échantillon. Le diopside n’ayant probablement pas été à la surface des

xénolithes (voir chapitre 4), il ne devrait donc pas avoir subi d’implantation. De plus, il

est improbable d’avoir préservé les 100 premiers nanomètres en surface des xénolithes au

moment de la capture dans la CAI hôte. Il est donc plus probable que les compositions isoto-

piques de l’anorthite et du diopside aient été acquises lors de leur formation en incorporant

du dihydrogène ou de l’eau à haute température équilibrée avec le gaz solaire.

Pour obtenir les enrichissements en D observés dans les assemblages à grains �ns et la

Fe-åkermanite, trois phénomènes ont pu être en jeu : (i) de l’évaporation, (ii) de l’altération

avec une eau riche en HDO ou (iii) de la spallation.

Pour tester dans un premier temps si les phénomènes d’évaporation ont pu créer les

enrichissements en D mesurés, des fractionnements cinétiques basés sur H, H2 et H2O

ont été modélisées. Pour cela, nous avons calculé les fractionnements de Rayleigh dont
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l’équation est présentée ci-dessous :

δD
résiduel

= δD
initial

+ (1000 + δD
initial

)× (f
α–1

– 1) (5.2)

avec f la fraction résiduelle et α le facteur de fractionnement. Ce dernier correspond à la

racine carrée de la masse de l’isotope (ou isotopologue) le plus léger divisée par la masse

de l’isotope (ou isotopologue) le plus lourd. Les fractionnements étudiés étant ceux entre H

et D, H2 et HD, H2O et HDO, les facteurs de fractionnement explorés sont respectivement√
1/2 pour H,

√
2/3 pour H2 et

√
18/19 pour H2O.

Figure 5.6 – δD des minéraux d’E101.1 en fonction de l’intensité en H avec les courbes de

fractionnement de Rayleigh représentées pour 3 facteurs de fractionnement α di�érents :√
1/2,

√
2/3,

√
18/19 en partant d’un composant théorique avec un δD de 200 ‰ et une

intensité en H de 50000 c/s (noir). Une courbe de fractionnement de Rayleigh pour un δD

de 0 ‰ et une intensité en H de 150000 c/s avec un facteur de fractionnement α de

√
2/3 est

aussi représentée (rouge). Les pourcentages a�chés sur le graphique correspondent aux

fractions résiduelles correspondant aux fractionnements partant d’une intensité en H de

150000 c/s

Avec un composant théorique initial ayant un δD de 200 ‰ et une intensité en H de

50000 c/s, l’évaporation du H mène à des enrichissements similaires à ceux observés dans

les assemblages à grains �ns, pour une perte de 70 à 80% de la quantité de H initiale. Pour

la même composition de départ, mais une évaporation de H2, les compositions de la Fe-

åkermanite et de certains assemblages à grains �ns peuvent être reproduits avec une perte

de 10% à 80% de la quantité de H2 initiale. Une évaporation de l’eau ne permet pas de repro-
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duire les enrichissements en D. Par ailleurs, si on considère une composition initiale à 0 ‰

mais cette fois avec une intensité en H de 150000 c/s, toutes les compositions isotopiques

sont reproduites par l’évaporation de H2 en prenant en compte les barres d’erreur en 2σ.

Il est ainsi possible qu’un seul phénomène d’évaporation basé sur le H2 ait eu lieu.

L’évaporation du H2 a pu se produire lors de l’épisode de réduction ayant eu lieu lors

de l’incorporation. Cela est cohérent avec les observations pétrographiques d’E101.1 (voir

chapitre 4) qui ont montré que l’assemblage à grains �ns avait été réduit, probablement

pendant la formation de Fe-åkermanite.

Une autre hypothèse serait que les assemblages à grains �ns résultent d’altération

dont le �uide aurait été riche en HDO. La Fe-åkermanite formée lors de l’incorporation des

xénolithes dans la CAI hôte partiellement fondue aurait ainsi enregistré un mélange entre

les signatures riches en D et celles pauvres en D. Néanmoins, le δD de la Fe-åkermanite de

178 ± 102 ‰ avec une intensité en H de 44000 c/s est di�cile à expliquer dans ce modèle.

Par ailleurs, il est di�cile de réconcilier une altération avec un �uide riche en HDO alors

que la kirschsteinite et la wollastonite présentent des δD à peu près terrestres.

En�n, si la spallation avaient mené aux enrichissements en D, tous les minéraux pré-

sents dans les xénolithes, c’est à dire le diopside, l’anorthite, la kirschsteinite et la wollas-

tonite devraient être enrichis en D de la même manière que les assemblages à grains �ns.

Certains de ces minéraux étant très pauvres en D, la spallation n’a pas pu enrichir en D les

assemblages à grains �ns.

Il est donc probable que les enrichissements en D mesurés dans les assemblages à

grains �ns et la Fe-åkermanite résultent d’un processus de perte d’hydrogène lors de l’in-

corporation des xénolithes au sein de la CAI hôte partiellement fondue.

Mélanges entre les principaux composants d’E101.1

La Figure 5.7 présente en plus des données d’E101.1, des courbes de mélange entre 3

composantes avec des δD de -850 ‰, 1200 ‰ et 200 ‰ pour des intensités en H respective-

ment de 7000 c/s, 12000 c/s, 50000 c/s. On observe que tous les δD sont présents entre les

courbes de mélange.

Une des valeurs d’assemblage à grains �ns (δD = 326 ± 59 ‰, H = 50000 c/s) s’aligne

sur la courbe de mélange entre la composante riche en D et celle avec un δD de 200 ‰. Cet

assemblage à grains �ns correspondant à un mélange de di�érents minéraux, il est possible

qu’un des minéraux inclus dans la ROI de cette mesure ait une intensité en H plus forte et

un δD proche de 200 ‰. La Fe-åkermanite s’aligne aussi sur la même courbe de mélange.

Néanmoins, aucune phase riche en H n’est présente à proximité. Il est donc possible que
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Figure 5.7 – δD des minéraux d’E101.1 en fonction de l’intensité en H avec les courbes de

mélange entre 3 composantes (δD = -850 ‰, H = 7000 c/s ; δD = 1200 ‰, H = 12000 c/s ; δD

= 200 ‰, H = 50000 c/s).

sa composition isotopique en H soit primitive.

Origine des compositions isotopiques du verre et de la fassaïte

Le verre a un composition variant de -424 ± 190 ‰ à -56 ± 270 ‰. Ces valeurs sont

intermédiaires entre tous les composants d’E101.1, ce qui est cohérent avec le fait que ce

soit un verre d’impact formé tardivement (voir chapitre 4).

La fassaïte mesurée, incluse dans le verre, a un δD de 76 ± 390 ‰. Sa valeur est proche

de 0 ‰ et n’est donc pas très négative comparé à l’anorthite et au diopside. Cette valeur

est comparable à celle du verre à proximité en tenant compte des barres d’erreur.

Origine des compositions isotopiques de la kirschsteinite et de la wollastonite

La kirschsteinite a un δD variant de 163 ± 201 ‰ à -77 ± 355 ‰. Seule la kirschsteinite

ayant une intensité en H de 50000 c/s ne s’aligne pas sur une courbe de mélange avec

un δD de 163 ± 201 ‰. Ce δD correspondrait ainsi à la kirschsteinite seule. Le δD de la

kirschsteinite n’est pas aussi négatif que celui de l’anorthite et du diopside et pas aussi

élevé que celui des assemblages à grains �ns et de la Fe-åkermanite. La kirschsteinite a

un δD trop bas pour avoir été formée lors du même épisode d’évaporation que celui qui a

probablement enrichi en D l’assemblage à grains �ns et la Fe-åkermanite. Par ailleurs, les
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observations pétrographiques (voir chapitre 4) suggèrent que la kirschsteinite s’est formée

avant la Fe-åkermanite et les assemblages à grains �ns. La kirschsteinite se serait donc

formée avant l’incorporation des xénolithes dans la CAI hôte. La composition isotopique

de la kirschsteinite serait donc celle de la nébuleuse au moment de la formation de ce

minéral.

Histoire d’E101.1

L’étude des isotopes de l’H nous permet de contraindre la formation des di�érentes

phases d’E101.1, en lien avec les résultats des précédentes études d’E101.1 (El Goresy et al.,

2002; Aléon et al., 2018, chapitre 4).

Premièrement, le diopside et l’anorthite se sont formés à haute température à partir

d’un gaz de composition solaire. Le fait que leur δD soit proche du δD du gaz est cohérent

avec une formation près du soleil jeune (Richet et al., 1977). La kirschsteinite et la wol-

lastonite se seraient ensuite formées et enregistré un δD de -163 ± 201 ‰. Ces minéraux

une fois incorporés dans une CAI de type A, le H2 se serait évaporé. Les assemblages à

grains �ns réduits et la Fe-åkermanite formée lors de cet épisode ont ainsi enregistré une

signature isotopique enrichie en HD. Un impact tardif sur le corps parent aurait ensuite

mené à la formation de verre dont la composition isotopique en H est un mélange des dif-

férentes phases présentes dans E101.1. Un épisode d’altération tardive aurait en�n mené à

la formation de phases riches en Na avec un δD de -18 ± 121 ‰.

Implications sur le δD dans la nébuleuse

Le fait que la kirschsteinite et la wollastonite se soient formées avant l’assemblage

à grains �ns et la Fe-åkermanite associé au fait que l’assemblage à grains �ns et la Fe-

åkermanite aient des δD élevés suggèrant qu’ils se soient formés lors de l’incorporation

nous permet d’interpréter la kirschsteinite et la wollastonite comme s’étant formées dans

la nébuleuse. Le δD de la kirschsteinite et de la wollastonite serait donc celui de la nébuleuse

lors de leur formation. Contraindre la localisation de la formation de ces minéraux dans la

nébuleuse est donc important pour les modèles.

L’hypothèse qui requiert le moins de transport dans la nébuleuse est celle où la kirsch-

steinite et la wollastonite se sont formées dans la régions de formation des CAIs (scénario

1, Figure 5.8), c’est à dire près du Soleil jeune (<1 UA). Le fait que ces phases aient été

incluses dans une CAI de type A partiellement fondue est cohérent avec cette hypothèse.

Cela signi�e qu’en l’espace de quelques centaines de milliers d’années maximum, durée

correspondant à l’intervalle de temps de formation des CAIs (Connelly et al., 2012), le δD

de l’eau dans la nébuleuse interne serait passé d’une valeur solaire à une valeur presque
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Figure 5.8 – Di�érents scénarios possibles pour former la kirschsteinite dans la nébuleuse.

terrestre. Les modèles de Yang et al. (2013) et Owen and Jacquet (2015) montrent qu’il faut

au moins 0,5 Ma pour atteindre un D/H terrestre pour une distance héliocentrique infé-

rieure à ∼2 UA. Ces modèles ne semblent pas permettre d’atteindre des δD su�samment

élevés assez rapidement. Néanmoins, ces modèles pourraient sous-estimer le δD dans les

régions internes en ne prenant pas en compte des réactions entre molécules neutres (Thi

et al., 2010).

Une autre hypothèse serait que suite à la condensation du diopside et de l’anorthite

dans les régions internes de la nébuleuse, ces condensats aient été transportés vers des

régions externes (scénario 2, Figure 5.8). Ce transport pourrait être causé par l’expansion

du disque par exemple et/ou la turbulence (Yang and Ciesla, 2012; Pignatale et al., 2018;

Hueso and Guillot, 2005; Taillifet et al., 2014). Une fois la kirscshteinite et la wollastonite

formée, les xénolithes araient été à nouveau transportés vers les régions internes pour être

incorporés dans les CAIs.

Le scénario 2 implique que les précurseurs des xénolithes aillent dans les régions plus

externes pour revenir vers les régions de formation des CAIs. Néanmoins, une accrétion

sur le Soleil est très probable par la suite. La conservation de la CAI dans ce scénario est

ainsi di�cile. Nous privilégions donc le scénario 1.
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5.5 Conclusion

Les δD des minéraux d’E101.1 ont été mesurés avec la technique développée par Lévy

et al. (accepté). Les mesures des compositions isotopiques en H présentées sont ainsi les

toutes premières réalisées dans une CAI. Les δD mesurés dans E101.1 ont révélé la coexis-

tence de plusieurs réservoirs au sein d’une même CAI, relatifs aux di�érents épisodes qu’a

subis E101.1. On distingue les valeurs les plus négatives mesurées dans un échantillon mé-

téoritique dans l’anorthite et le diopside avec un δD allant jusque -817 ± 185 ‰. Ces valeurs

correspondent au δD de la nébuleuse protosolaire. Ces minéraux auraient ainsi incorporé

du dihydrogène ou de l’eau s’étant équilibrée à haute température (Richet et al., 1977) avec

le gaz de la nébuleuse protosolaire ce qui est cohérent avec une formation près du Soleil

jeune (MacPherson, 2014). Les assemblages à grains �ns ont des δD allant jusque 1250 ±

516 ‰. Ces valeurs tracent un processus d’évaporation du H2 ayant eu lieu lors de l’in-

corporation (chapitre 4). La kirschsteinite a un δD de 163 ± 201 ‰. Ces valeurs di�érentes

des assemblages à grains �ns suggèrent que la kirschsteinite et la wollastonite se sont for-

mées avant l’incorporation des xénolithes dans la CAI hôte. Le fait que la kirschsteinite

se soit probablement formée dans la région de formation des CAIs signi�e que le δD de

l’eau de la nébuleuse a varié d’une valeur solaire à une valeur presque terrestre en l’espace

de quelques centaines de millier d’années maximum. De plus, la formation de kirschstei-

nite dans la nébuleuse suggère que le gaz avait une composition non solaire enrichie en

glace et/ou en poussières ou appauvrie en carbone par rapport à la composition solaire. Des

expériences de pétrologie expérimentale et des modélisations thermodynamiques supplé-

mentaires pourraient permettre de contraindre plus précisément les conditions ayant pu

avoir lieu dans la nébuleuse lors de la formation de la kirschsteinite et de la wollastonite.

5.6 Annexes
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6.1. INTRODUCTION

6.1 Introduction

La CAI composée E101.1 contenue dans la météorite CV3 réduite Efremovka est une

CAI de type A qui comporte des xénolithes riches en diopside alumineux au sein des-

quels sont présentes de la Fe-åkermanite, de la kirschsteinite et de la wollastonite. L’étude

d’E101.1 nous a permis de suggérer que la Fe-åkermanite d’E101.1 s’est formée lors de l’in-

corporation des xénolithes riches en diopside contenant de la kirschsteinite et de la wollas-

tonite. La kirschsteinite se serait ainsi formée lors d’un épisode oxydant dans la nébuleuse.

Notre étude a pour objectif de véri�er cette hypothèse en testant les conditions dans les-

quelles une CAI de type A partiellement fondue interagit avec du diopside contenant une

source de Fe initiale et si cette interaction mène à la formation de Fe-åkermanite.

Pour ces expériences, la synthèse d’une CAI de type A similaire à la CAI hôte d’E101.1

a donc été nécessaire. Di�érentes expériences visant à reproduire les CAIs de type A ont

été réalisées dans la littérature. Beckett (1986) a synthétisé des CAIs de type A lors d’ex-

périences isothermes, pour observer la séquence de cristallisation. Paque et al. (1994) ont

reproduit des CAIs de type A lors d’expériences dynamiques pour contraindre les condi-

tions de formation d’un minéral riche en Ti, nommé "unk" dans leur étude, pouvant actuel-

lement être nommé paqueite. Néanmoins aucune expérience visant à reproduire la texture

des CAIs de type A, comme l’ont fait Stolper and Paque (1986) sur les CAIs de type B, n’a

été réalisée.

Nous avons donc dans un premier temps cherché à reproduire une CAI avec une mi-

néralogie et une texture similaires à la CAI hôte d’E101.1 de type A. Pour cela nous avons

fait varier (i) le palier initial, correspondant à la température de départ subie par les échan-

tillons pendant 1h à 4h, (ii) le taux de refroidissement, et (iii) la fugacité en oxygène (fO2).

Les valeurs des paliers initiaux ont été basées sur les précédentes études des CAIs en pé-

trologie expérimentale (Stolper, 1982; Stolper and Paque, 1986; Beckett, 1986). Une fois les

conditions de synthèse de la CAI de type A déterminées, nous avons fait des expériences

d’interaction entre la CAI de type A, du diopside de synthèse avec un apport de Fe sous

forme de métal ou d’andradite, en variant la durée d’interaction, la température maximale,

le taux de refroidissement et la fO2 pour observer si certaines conditions permettaient

d’obtenir de la Fe-åkermanite.

Ce travail a été fait en collaboration avec L. Tissandier (Centre de Recherches Pétro-

graphiques et Géochimiques (CRPG)). J’ai principalement participé à la préparation des

compositions de départ des CAIs, et aux premières expériences d’interaction.
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6.2 Techniques expérimentales

6.2.1 Instruments

Les expériences ont été réalisées dans deux des quatre fours verticaux du CRPG à pres-

sion ambiante. La température était contrôlée par un thermocouple de type S (Pt-PtRh10),

calibré sur les points de fusion de l’Au (1064 °C) et du Pd (1554 °C) et situé juste au-dessus

des échantillons. Les matériaux de départ étaient soit des billes millimétriques de poudre

de verre agglomérée avec de la colle polyvinylique pour les expériences de synthèse, soit

des sections millimétriques collées par de la colle polyvinylique pour les expériences d’in-

teraction (Figure 6.1). Le protocole de préparation des échantillons est présenté ci-après.

Ces échantillons étaient tenus par un �l en Pt à un panier en Pt. Ce panier est lui-même

accroché à une canne en alumine (Al2O3). Les expériences ont soit été réalisées à l’air, soit

sous �ux de gaz Ar (fO2 ∼ 10
–4

atm) ou CO. Dans le dernier cas, les échantillons ont été

placés dans un creuset de graphite pour atteindre le tampon C/CO (log(fO2)∼ IW-7 avec

IW le tampon Fe
0
-FeO). En �n d’expérience, les échantillons ont toujours été trempés à

l’air en sortant rapidement la canne par le haut du four.

Figure 6.1 – a) Four vertical avec à l’intérieur des échantillons placés au bout d’une canne

en alumine. b) Billes entourées de �ls de Pt accrochés à un panier en Pt. Ce panier est

accroché à un bouton d’alumine placé au bout d’une canne en alumine. c) Embout de la

canne en alumine supportant un panier en Pt auquel est accroché un porte-échantillon en

Pt utilisé pour les expériences d’interaction. Le thermocouple est placé juste au-dessus de

l’échantillon.
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Une fois l’échantillon récupéré après expérience, il a été enrobé dans de la résine

epoxy. La section a ensuite été polie avec du carbure de silicium et de la pâte diamantée.

Les échantillons ont en�n été métallisés avec du carbone sur une épaisseur de 15-20 nm

pour analyse au microscope électronique à balayage (MEB) JEOL 6510 (CRPG) équipé d’un

détecteur EDX de type Bruker XFlash. Des images en électrons rétrodi�usés (BSE) et des

cartographies chimiques ont été réalisées avec un courant d’accélération de 15 kV.

6.2.2 Matériaux de départ

6.2.2.1 Protocole de synthèse

Chaque échantillon de départ a été préparé en mélangeant des poudres d’oxydes dans

les proportions voulues. Pour éviter les biais dus à un mélange hétérogène, nous avons

placé la poudre de composition voulue dans un creuset que nous avons mis dans un four

à mou�e à 1600 °C pendant 1 h. L’échantillon a ensuite été trempé à l’air. Le verre a en�n

été broyé jusqu’à obtenir une �ne poudre.

Table 6.1 – Composition de départ des diopsides et des CAIs de synthèse (wt%) (Sylvester

et al., 1992, 1993; Grossman et al., 2000).

6.2.2.2 Synthèse des diopsides

Les diopsides ont été synthétisés pour plusieurs raisons : contrôler leur composition,

que celle-ci soit homogène et que la taille des grains soit assez �ne pour favoriser les réac-

tions. Pour cela, nous avons constitué un mélange composé de CaO, MgO et de SiO2 dont

les proportions sont notées Table 6.1. Les diagrammes de phase nous ont permis d’obtenir

une valeur de la température liquidus théorique de 1391 °C. Deux expériences isothermes à

1390 °C et 1385 °C ont été menées. A 1390 °C, les charges étaient vitreuses alors qu’à 1385 °C

les charges étaient fortement cristallisées. Cette légère di�érence dans la température du

liquidus peut vraisemblablement s’expliquer par les impuretés présentes dans le mélange

initial, par le décalage par rapport à la stoechiométrie théorique du diopside ainsi que par

l’incertitude sur le thermocouple d’environ 2 °C. Pour la synthèse de diopside, nous avons

placé les charges environ 20 °C en-dessous de la température liquidus, à 1370 °C, pendant
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12h pour obtenir une charge bien cristallisée. Le résultat est présenté Figure 6.2. On ob-

serve que les charges contiennent beaucoup de porosité avec des cavités d’environ 50 µm.

Ces cavités correspondent aux bulles de gaz formées lors de l’évaporation de l’alcool poly-

vinylique qui ne peut s’échapper de la charge à cause du passage très rapide d’une charge

contenant beaucoup de verre à une charge fortement cristallisée. Les grains de diopside

mesurent entre 20 et 30 µm. Quelques petites poches de verre sont également visibles.

Figure 6.2 – a) b) Diopside synthétique. Les grains de diopside mesurent entre 20 et 30

µm. Des cavités de 50 µm de diamètre sont observables, formées par piégeage des volatils

durant la cristallisation. di : diopside. Pt : platine.

6.2.2.3 Synthèse des CAIs de type A

La composition de départ des CAIs de synthèse a été basée sur la moyenne des mesures

en roche totale des CAIs de type A présentes dans la littérature (Sylvester et al., 1992, 1993;

Grossman et al., 2000). Les proportions des di�érents oxydes dans la composition de départ

sont notées Table 6.1.

La première étape a consisté à dé�nir la température du liquidus des CAIs de synthèse.

Pour cela di�érentes expériences isothermes, listées Table 6.2, ont été réalisées à di�érentes

températures. Nous avons trouvé une température du liquidus de 1528 °C. Toutes ces ex-

périences ont été menées à l’air.

L’étape suivante a été de dé�nir les conditions dans lesquelles obtenir une minéralogie

et une texture les plus proches de celles des CAIs de type A naturelles. C’est-à-dire, obtenir

des mélilites de 200 µm (∼ Åk20), des spinelles de 10 µm, des perovskites de 10 µm et des

augites titanifères (fassaïtes) de 10 µm (El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). Pour cela

nous avons fait varier di�érents paramètres : (i) le taux de refroidissement, (ii) la di�érence

entre la température du palier initial et la température du liquidus nommée ∆T , et (iii) la

170



6.2. TECHNIQUES EXPÉRIMENTALES

Table 6.2 – Expériences isothermes pour déterminer la température du liquidus. – vitreux,

+ faiblement cristallisé, ++ cristallisé, +++ fortement cristallisé.

fO2. Les valeurs des ∆T ont été basées sur les précédentes études des CAIs en pétrologie

expérimentale (Stolper, 1982; Stolper and Paque, 1986; Beckett and Grossman, 1988). Nous

présentons ci-dessous les résultats des di�érentes expériences.

Taux de refroidissement

Di�érents taux de refroidissement ont été appliqués (Table 6.3) : 100 °C/h, 20 °C/h,

5 °C/h et 1 °C/h. Les expériences menées à 100 °C/h, 20 °C/h et 5 °C/h avec un ∆T de -4

°C sont présentées Figure 6.3. On observe que les charges contiennent une porosité non

uniformément répartie dans les charges avec des cavités allant de quelques dizaines de

microns à 500 µm. L’expérience n° 9 e�ectuée à 100 °C/h contient des spinelles mesurant

plus de 100 µm recoupant des grands cristaux de mélilite gehlénitiques (Åk2) dendritiques

larges de 30-40 µm avec des surcroissances de mélilite plus åkermanitique (Åk75). Des

perovskites xénomorphes d’une dizaine de microns sont présentes. En�n, la CAI contient

aussi de la fassaïte avec environ 5,2 wt% de TiO2 et 17,8 wt% de Al2O3 et des poches de

verre résiduel.

L’expérience n° 10 e�ectuée à 20 °C/h contient des spinelles automorphes d’une cen-

taine de microns. Les perovskites sont xénomorphes et leur taille varie de 10 µm à 50 µm.

Les mélilites paraissent homogènes dans les images en électrons rétrodi�usés (BSE). La

carte de l’Al montre que la majorité des mélilites sont gehlénitiques (Åk2) formées de cris-

taux allongés de 100 µm de largeur et ont des surcroissances plus åkermanitiques (Åk80).

Quelques grains automorphes de mélilite de 50 µm sont observables. On peut noter que

certains spinelles sont inclus dans les mélilites alors que la perovskite se situe toujours

entre les cristaux de mélilite. De plus, des phases riches en Ti ont été caractérisées comme

étant de la fassaïte (6,6 wt% TiO2, 18,0 wt% Al2O3) et de la paqueite (Ma and Beckett, 2016)

dont les composition sont notées Table 6.4.
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Figure 6.3 – a) Image BSE de l’expérience n° 9 réalisée à 1524 °C pendant 1h suivie d’un

refroidissement de 100 °C/h jusque 1005 °C à l’air. b) Image BSE de la CAI de synthèse. Elle

contient de la mélilite, du spinelle, de la perovskite. c) Carte EDS de l’Al. On observe de

grands cristaux de gehlénites allongés. d) Image BSE de l’expérience n° 10 réalisée à 1524

°C pendant 1h suivie d’un refroidissement de 20 °C/h jusque 1005 °C à l’air. e) Image BSE

de la CAI de synthèse. Elle contient de la mélilite, du spinelle, de la perovskite (paqueite

absente sur cette image). f) carte EDS de l’Al. On observe au sein de la mélilite des zones

avec très peu d’Al (Åk80) et d’autres riches en Al (Åk2). Les gehlénites très allongées. g)

Image BSE de l’expérience n° 11 réalisée à 1524 °C pendant 1h suivie d’un refroidissement

de 5 °C/h jusque 1005 °C à l’air. h) Image BSE de la CAI de synthèse. Elle contient de la

mélilite, du spinelle, de la perovskite (paqueite absente sur cette image). i) Carte EDS de

l’Al. On observe aussi des gehlénites allongées. mel : mélilite, pev : perovskite, sp : spinelle.

L’expérience n° 11 menée à 5 °C/h contient les mêmes minéraux que l’expérience n°

10 e�ectuée à 20 °C/h mais de tailles moins importantes, avec des spinelles de 50 µm et des

perovskites de 20 µm. Des cristaux allongés de gehlénite (Åk2) d’une largeur de 30 µm sont

présents associés à des grains automorphes de 10 µm à 30 µm. De la fassaïte est présente

comportant 5,1-6,3 wt% de TiO2 et 17,8-21,1 wt% d’Al2O3. De la paqueite et des poches de

verre résiduel ont été observées.
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Table 6.3 – Expériences menées sur les CAIs de synthèse à di�érents taux de refroidis-

sement, ∆T et fO2. T
i

: température du palier initial, CR : taux de refroidissement, Tq :

température de �n d’expérience.

Seule une expérience (n° 14) avec un taux de refroidissement de 1 °C/h a été menée

avec un ∆T de -8 °C. Les résultats ne sont donc pas directement comparables avec ceux

présentés ci-dessus. Néanmoins, les mêmes minéraux que les expériences menées à 20 °C/h

et 5 °C/h ont été observés. Les spinelles et les perovskites sont micrométriques.

Ces premiers résultats montrent que plus le taux de refroidissement diminue, moins

les dendrites de mélilite sont présentes et moins les cristaux sont allongés. Avec un ∆T de

-4 °C, 100 °C/h est un taux de refroidissement élevé pour obtenir la texture que l’on veut.

Par ailleurs un taux de refroidissement de 1 °C/h mène à des cristaux trop petits. De plus, le

taux de refroidissement de 1 °C/h implique des temps de préparation beaucoup plus longs,

ce qui nous a poussé à ne pas réaliser les expériences dans ces conditions. Nous ne nous

intéresserons donc par la suite qu’aux expériences entre 20 °C/h et 5 °C/h.

∆T

Les mêmes expériences que celles présentées précédemment ont été menées à un ∆T

-8 °C. Les expériences avec un taux de refroidissement de 20 °C/h et 5 °C/h sont présentées

Figure 6.4. On observe dans l’expérience n° 12 menée à 20 °C/h les mêmes minéraux que

dans l’expérience n° 10 à plus faible sursaturation. Les spinelles sont automorphes et me-

surent de 5 µm à 25 µm. La perovskite est parfois plus grosse que le spinelle avec des tailles

allant de 20 µm à 50 µm. De plus, elle présente des bords anguleux. Des grains de mélilites

gehlénitiques (Åk5) d’environ 40 µm sont entourés par de la mélilite plus åkermanitique

(Åk45).
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Figure 6.4 – a) Image BSE de l’expérience n° 12 réalisée à 1520 °C pendant 4h suivie d’un

refroidissement de 20 °C/h jusque 1096 °C à l’air. b) Image BSE de la CAI de synthèse de

l’expérience n° 12. Elle contient de la mélilite, du spinelle, de la perovskite (paqueite absente

sur cette image). c) carte EDS de l’Al. d) Image BSE de l’expérience n° 13 réalisée à 1520 °C

pendant 4h suivie d’un refroidissement de 5 °C/h jusque 1046 °C à l’air. e) Zoom sur l’image

BSE de la CAI de synthèse de l’expérience n° 13. Elle contient de la mélilite, du spinelle, de

la perovskite (paqueite absente sur cette image). f) Carte EDS de l’Al.

Table 6.4 – Compositions de la paqueite et de la fassaïte dans di�érentes expériences (wt%

et nombre de cations).
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A 5 °C/h (expérience n° 13), les grains sont plus petits avec des spinelles automorphes

et des perovskites d’environ 10 µm. Les grains de mélilite gehlénitique (Åk5) mesurent entre

30 µm et 50 µm entourés de mélilite plus åkermanitique (Åk20). Dans ces expériences, des

poches de verre résiduel ont été observées.

Fugacité en oxygène

L’expérience n° 16 a été menée avec un ∆T de -8 °C, un taux de refroidissement de 5

°C/h avec un �ux de gaz CO, la bille étant dans un creuset en graphite. L’injection de CO a

permis d’atteindre le tampon C/CO qui produit des conditions très réductrices proches de

celles ayant eu lieu dans la nébuleuse protosolaire (Krot et al, 2000 ; Grossman et al, 2008).

Le résultat de cette expérience est présenté Figure 6.5. On observe deux zones dans la CAI.

Premièrement, un cœur composé de mélilite de 20 µm à 50 µm, de spinelle de 10 µm et de

poches de verre de 10 µm. De la fassaïte et de la paqueite sont aussi présentes. Deuxiè-

mement, on peut distinguer une bordure de mélilite faisant environ 200 µm qui contient

très peu de spinelles. Ces derniers sont moins automorphes que dans les expériences pré-

cédentes, et ce d’autant plus qu’ils sont proches de la bordure où leur taille n’atteint que

quelques microns. On peut noter l’absence de perovskite. L’expérience n° 15 menée au

tampon fer-wüstite (IW) a été conduite avec un taux de refroidissement de 5 °C/h. Aucun

manteau mélilitique n’était présent et de la perovskite a été observée.

Figure 6.5 – a) Image BSE de l’expérience n° 16 réalisée à 1520 °C pendant 4h puis refroidie à

5 °C/h jusque 1035 °C avec une fO2 placée au tampon C/CO. La CAI contient de la mélilite,

du spinelle, du verre et de la paqueite. La CAI comporte un manteau mélilitique de 200

µm. b) Image BSE du contact entre le manteau mélilitique et l’intérieur de la CAI. paq =

paqueite.

Détermination des conditions de synthèse

Les phases présentes dans les expériences sont du spinelle, de la mélilite gehlénitique

et åkermanitique, de la perovskite, de la paqueite, de la fassaïte et du verre résiduel. La
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paqueite a une composition similaire à la phase "unk" des expériences de Paque et al. (1994).

Paque et al. (1994) ont montré que la phase unk est une phase qui peut être présente en-

dessous de 1190 °C. La composition de la paqueite (Table 6.4) et le fait qu’on la trouve dans

nos expériences refroidies jusque ∼1000 °C est cohérent avec les résultats de Paque et al.

(1994).

Pour toutes les expériences, on observe les mêmes relations texturales entre les miné-

raux. Le spinelle automorphe est souvent présent au sein de la mélilite. Cela suggère que

le spinelle est une des premières phases à se former avec la mélilite. Les phases riches en

TiO2 sont xénomorphes. Elles se forment donc en dernier. Cette séquence de cristallisa-

tion est cohérente avec celle observée par Beckett (1986) et Paque et al. (1994). On peut

aussi noter que la mélilite comporte toujours des mélilites gehlénitiques avec des bordures

plus åkermanitiques. La mélilite ne s’enrichit donc pas de façon continue en Mg lors du

refroidissement mais passe brutalement d’une composition très gehlénitique à très åker-

manitique.

Comparer les expériences réalisées dans di�érentes conditions nous permet de com-

prendre l’in�uence de chaque paramètre. Les mélilites sont systématiquement allongées

voire dendritiques à un ∆T de -4 °C, alors qu’elles sont plus automorphes pour un ∆T de -8

°C. Par ailleurs, plus le taux de refroidissement diminue, moins les cristaux sont allongés.

Pour un ∆T de -8 °C, l’expérience n° 13 avec un taux de refroidissement de -5 °C/h donne

des tailles de cristaux cohérentes avec ceux observés dans la CAI hôte d’E101.1 (Figure 6.6).

En�n, la CAI formée à une fO2 placée au tampon C/CO mène à la formation d’un manteau

mélilitique. Ce manteau mélilitique résulte probablement d’un phénomène d’évaporation

décrit aussi par Mendybaev et al. (2006). L’absence de perovskite dans cette expérience

Figure 6.6 – Comparaison entre (a) la CAI hôte de type A d’E101.1 et (b) la CAI de synthèse

de l’expérience n° 13 réalisée à 1520 °C pendant 4h et refroidie à 5 °C/h jusque 1046 à l’air.

Les textures et les minéraux présents sont similaires.
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suggère que les CAIs de type A se sont formées dans des conditions plus oxydantes que le

tampon C/CO.

En conclusion, on peut reproduire une CAI similaire à la CAI hôte d’E101.1 avec un

∆T -8 °C, un taux de refroidissement de -5 °C en faisant l’expérience à l’air. Ce sont donc ces

conditions que nous allons utiliser pour former les CAIs de synthèse dans les expériences

d’interaction.

Une des grosses di�érences entre la CAI de synthèse et la CAI hôte d’E101.1 est la

présence de paqueite. En e�et, la paqueite n’est pas présente dans E101.1. Néanmoins, la

paqueite étant minoritaire dans les CAIs de synthèse, sa présence n’a pas été jugée cri-

tique pour les expériences. De plus, on peut noter que les perovskites dans la CAI de syn-

thèse proviennent de la cristallisation du liquide alors que celles d’E101.1 sont des reliques

(El Goresy et al., 2002; Aléon et al., 2018). Cette di�érence n’est pas contraignante pour nos

expériences.

6.2.2.4 Protocole des expériences d’interaction

Préparation des échantillons de départ

Le protocole pour placer en interaction les diopsides avec les CAIs de synthèse est

présenté Figure 6.7. Les di�érentes charges ont été découpées avec une scie à �l pour créer

des tranches d’épaisseur millimétrique. Ces tranches ont ensuite été polies avec du carbure

de silicium. Lors de ces étapes, les di�érents échantillons ont été collés à un support en cé-

ramique ou en verre avec de la « crystal bond ». Les tranches de diopside ont ensuite été

mises en contact avec les tranches de CAI avec à l’interface une goutte de colle polyviny-

lique pour l’adhésion, colle qui s’évaporera dans le four (lors des 30 premières secondes) et

n’in�uera pas sur les relations de phases. De la poudre de Fe métal ou d’andradite (SiO2 :

35,2 wt%, CaO : 32,2 wt%, Fe2O3 : 31,8 wt%) a parfois été ajoutée à l’interface avec un co-

ton tige humidi�é à l’alcool polyvinylique. Une fois ajouté(e), le Fe ou l’andradite n’est pas

forcément réparti(e) de manière homogène et dans la quantité voulue, ce qui limite la repro-

ductibilité des expériences. Chaque échantillon a en�n été placé dans un porte échantillon

(Figure 6.1c) formé avec une feuille de Pt d’épaisseur 0,6 mm.

Conditions des expériences d’interaction

D’après l’étude pétrographique d’E101.1 (chapitre 4), la Fe-åkermanite a pu s’être for-

mée lors d’un épisode d’incorporation dans la CAI hôte. Nous avons donc tenté de re-

produire ces conditions pour véri�er cette hypothèse. L’objectif était donc de réaliser une

expérience entre le diopside, la CAI et une composante riche en Fe à l’interface, à haute
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Figure 6.7 – a) Découpage à la scie à �l de tranches millimétriques des CAIs de synthèse. b)

CAIs de synthèse collée à une lame de verre épaisse par de la « crystal bond ». c) Tranche

de diopside collée à une tranche de CAI de synthèse par de la colle polyvinylique.

température, suivie d’un refroidissement. Avant de réaliser cette expérience, nous avons

commencé par réaliser des expériences moins complexes pour essayer de comprendre les

processus de fusion partielle et de cristallisation en jeu à chaque étape.

L’objectif de la première série d’expériences était de déterminer les conditions dans

lesquelles fondre partiellement le diopside et la CAI. Des expériences isothermes d’inter-

action entre le diopside et la CAI ont ainsi été réalisées entre 1250 °C et 1300 °C à l’air entre

15 et 180 min. Le Fe n’a pas été rajouté pour étudier en premier le système le plus simple

possible.

Une fois les conditions déterminées, nous avons rajouté du Fe dans le système. Le Fe

pouvant abaisser la température du liquidus, nous avons réalisé une expérience avec un

palier initial à 1300 °C mais d’une durée de 5 min. Pour observer les minéraux cristalli-

sant lors d’un refroidissement rapide, nous avons ensuite arrêté le four. Du fait de l’inertie

thermique du four, le taux de refroidissement a ainsi varié entre 1440 °C/h sur les premiers

instants à 360 °C/h vers 1000 °C. Cette expérience a été réalisée à l’air.

En�n, les dernières expériences avaient pour objectif de rajouter de la poudre de

kirschsteinite à l’interface entre la CAI et le diopside. Néanmoins, la kirschsteinite est très

di�cile à trouver pure. Pour l’utiliser dans les expériences, il aurait fallu la synthétiser.

Nous avons donc substitué la kirschsteinite par de l’andradite, minéral qui se retrouve

souvent associé à la kirschsteinite (Krot et al., 2000b; Ganino and Libourel, 2017). L’utilisa-

tion de la poudre d’andradite nous permet aussi de ne pas trop rajouter de Fe au système

comparé à l’ajout de Fe métal qui peut créer localement des concentrations trop impor-

tantes en Fe, et de rajouter du Fe
3+

plutôt que du Fe
0
. Une série d’expériences d’interaction

entre le diopside, la CAI et de la poudre d’andradite à l’interface sous �ux d’Ar pendant 5
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min avec di�érents paliers initiaux (1250 °C, 1275 °C, 1300 °) a ainsi été réalisée. Un taux

de refroidissement de 100 °C/h a été appliqué. Le �ux d’Ar, inerte, permet d’abaisser la fO2

(∼ 10
–4

atm) sans pour autant avoir du Fe sous forme métallique.

Les conditions de chaque expérience sont notées Table 6.5.

6.3 Résultats

Les résultats de la première série d’expériences isothermes à 1300 °C d’interaction

entre le diopside et la CAI de synthèse sont présentés Figure 6.8. L’expérience n° 17 durant

180 min mène à une charge contenant la CAI ayant gardé sa texture d’origine, en contact

avec du verre (Figure 6.8a). Le diopside est absent de la charge. On peut noter que le verre

n’est situé qu’à l’emplacement du diopside. Le diopside a donc probablement totalement

fondu. De la mélilite plus åkermanitique (∼ Åk70) que celle de la CAI de synthèse est

observable au contact entre la mélilite et le verre sur une largeur de 5 µm avec des bordures

anguleuses.

Table 6.5 – Conditions des expériences d’interaction entre les CAIs de synthèse et le diop-

side. T
i
: température du palier initial, CR : taux de refroidissement, Tq : température de �n

d’expérience.

L’expérience n° 18 durant 30 min contient la CAI initiale en contact avec du verre au

sein duquel un « patch relique » de diopside d’une largeur d’environ 500 µm est présent

(Figure 6.8b). On peut aussi observer de la mélilite åkermanitique (∼ Åk70) à l’interface

entre la CAI et le verre sur une épaisseur de 5 µm avec des bordures anguleuses (Figure
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6.8c). On peut remarquer que la CAI semble divisée en deux fragments, ce qui n’était pas

le cas initialement. Une perte de matière a ainsi pu avoir lieu durant l’expérience.

L’expérience n° 19 durant 15 min contient du verre, à l’interface entre le diopside

et la CAI, sur un épaisseur de quelques centaines de microns. Une bordure de 5 µm de

mélilite åkermanitique est encore présente (Figure 6.8f). De plus, on peut noter la présence

de surcroissance d’åkermanite automorphe (>Åk95) de 50 µm localement sur les grains

de diopside (Figure 6.8e). Des cristaux d’åkermanite avec des bordures anguleuses sont

présents aussi au sein du verre avec un cœur moins åkermanitique (Åk77) que la bordure

(Åk90).

Figure 6.8 – a) Image BSE de l’expérience n° 17 réalisée entre le diopside et la CAI de

synthèse à 1300 °C pendant 180 min. b) Image BSE de l’expérience n° 18 réalisée entre le

diopside et la CAI de synthèse à 1300 °C pendant 30 min. c) Zoom sur l’interface entre

le verre et la CAI où l’on observe une bordure de mélilite åkermanitique (∼ Åk70). d)

Image BSE de l’expérience n° 19 réalisée entre le diopside et la CAI de synthèse à 1300 °C

pendant 15 min. e) Image BSE du contact entre le diopside et la CAI. Du verre est présent à

l’interface. De l’åkermanite est présente au sein du verre et en bordure du diopside. f) Zoom

sur l’interface entre le verre et la CAI où l’on observe une bordure de mélilite åkermanitique

(∼ Åk70). gl : glass.

A la �n de l’expérience n° 20 d’interaction entre le diopside et la CAI de synthèse

réalisée à 1250 °C pendant 3h, le diopside s’est décollé de la CAI. Le diopside et la CAI ont

été observés au MEB séparément. Aucune trace de fusion partielle n’a été observée.

Le résultat de l’expérience n° 21 d’interaction entre le diopside, la CAI et de la poudre

de Fe métal réalisée à 1300 °C pendant 5 min suivie d’un refroidissement rapide (360-1440
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Figure 6.9 – a) Image BSE de l’expérience n° 21 réalisée entre le diopside, la CAI de synthèse

et de la poudre de Fe à 1300 °C pendant 5 min puis refroidie à 1440-360 °C/h jusque 1000

°C. b) Contact entre le diopside et la CAI de synthèse. On observe la présence d’åkermanite

au sein du diopside. cpx : clinopyroxène, åk : åkermanite.

°C/h) jusque 1000 °C est présenté Figure 6.9. L’échantillon est totalement cristallisé. On

observe au sein du diopside des cristaux d’åkermanite avec une teneur en FeO de 0,3 wt%

(Ge13Åk86Ferro – åk1) de quelques dizaines de microns entourés de clinopyroxènes enri-

chis en Al2O3 (16,2 wt%), et en FeO (1,9 wt%). Du diopside est encore présent lui-même

entouré de clinopyroxène et d’åkermanite. Ces minéraux sont présents au sein du diopside

à l’interface entre le diopside et la CAI mais, on peut aussi en observer au sein du diopside

à quelques centaines de microns de la CAI.

Figure 6.10 – Image BSE de l’expérience n° 22 réalisée entre le diopside, la CAI de synthèse

et de la poudre d’andradite à 1250 °C pendant 5min puis refroidie à 100 °C/h jusque 1000

°C. b) Contact entre le diopside et la CAI de synthèse. De la Fe-åkermanite est présente au

contact de clinopyroxène enrichi en FeO et en Al. c) Carte EDS du Fe. d) Carte EDS de l’Al.

181



CHAPITRE 6. PÉTROLOGIE EXPÉRIMENTALE

Le résultat de l’expérience n° 22 réalisée entre le diopside, la CAI de synthèse et de la

poudre d’andradite à l’interface à 1250 °C pendant 5 min sous �ux de gaz d’Ar est présenté

Figure 6.10. On observe au sein du diopside de la mélilite très åkermanitique contenant 3,6

wt% de FeO (Ge3Åk83Ferro–åk14). A l’interface entre cette Fe-åkermanite et le diopside, un

clinopyroxène enrichi en Al2O3 (∼5 wt%) et en FeO (21-30 wt%) est présent sur une largeur

de 10 µm. Le clinopyroxène n’a pas de forme particulière et est aussi présent entre certains

grains de diopside. La Fe-åkermanite n’est présente qu’au sein du diopside à proximité de

l’interface avec la CAI. A l’interface entre le diopside et la CAI, on peut observer de la

porosité. Une perte de liquide pourrait expliquer cela.

Figure 6.11 – a) Image BSE de l’expérience n° 23 réalisée entre le diopside, la CAI de syn-

thèse et de la poudre d’andradite à 1275 °C pendant 5min puis refroidie à 100 °C/h jusque

1000 °C. b) Zoom sur l’interface entre la CAI et le diopside contenant de la Fe-åkermanite

et du clinopyroxène. c) Image BSE de l’expérience n° 24 réalisée entre le diopside, la CAI de

synthèse et de la poudre d’andradite à 1300 °C pendant 5min puis refroidie à 100 °C/h jusque

1000 °C. d) Zoom sur l’interface entre la CAI et le diopside contenant de la åkermanite et

du clinopyroxène.

L’expérience n° 23 réalisée avec un palier initial de 1275 °C pendant 5 min (Figure

6.11b) mène aussi à la cristallisation à l’interface entre le diopside et la CAI, de Fe-åkermanite

(0,7 wt% de FeO) et de clinopyroxène d’environ 40 µm automorphes. Les clinopyroxènes

contiennent du Fe (1,4-14,3 wt% FeO), de l’Al (3,3-21,8 wt% Al2O3) et du Ti (0,1-2,7 wt%

TiO2). On observe des grains de diopside avec des bordures arrondies d’une dizaine de

microns au sein de la Fe-åkermanite et du clinopyroxène. Ces minéraux sont principale-

ment présents à l’interface entre la CAI et le diopside. Du verre semble présent entre les
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grains de clinopyroxènes. Comme dans l’expérience précédente, on observe une porosité

importante à l’interface entre la CAI et le diopside. En�n l’expérience n° 24 réalisée avec un

palier initial de 1300 °C (Figure 6.11d) ne contient pas de diopside. On observe des grains

d’åkermanite faiblement riches en Fe (0,1 wt% FeO) automorphes associés à des clinopy-

roxènes. Ceux-ci contiennent du Fe (0,5-1,9 wt% FeO), de l’Al (17,2-22,0 wt% Al2O3) et du

Ti (1,4-2,6 wt% TiO2). Des grains de spinelles sont présents au sein de l’åkermanite et du

clinopyroxène, à l’interface avec la CAI.

Table 6.6 – Composition de la Fe-åkermanite cristallisée dans les expériences impliquant

du Fe métal et de l’andradite (wt% et nombre de cations).

6.4 Discussion

Potentiels biais lors des expériences

Avant de discuter des résultats, nous pouvons discuter de la �abilité des di�érentes

expériences. En e�et, certains biais ont pu intervenir à di�érentes étapes du protocole. C’est

donc important de les comprendre pour bien interpréter les résultats.

Le premier biais concerne la composition des échantillons de départ. Lors des expé-

riences n’impliquant pas de Fe, on a pu noter la présence de quelques fractions de wt% de

Na2O dans les clinopyroxènes et jusqu’à plus de 1,8 wt% Na2O dans le verre. Le Na, prove-

nant de la contamination résiduelle du four et/ou des produits de départ, a pu contribuer à
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diminuer les températures liquidus. La pollution en Na n’étant pas forcément homogène,

cela a pu impacter la reproductibilité des expériences.

Lorsqu’on a rajouté de la poudre de Fe métal ou d’andradite, comme dit précédem-

ment, un biais a pu être introduit par le fait qu’il est di�cile de répartir de manière homo-

gène la poudre à l’interface du diopside et de la CAI. La teneur en Fe des Fe-åkermanites

dépend donc beaucoup de la préparation initiale, notamment avec la poudre de Fe. Ce pro-

blème était plus limité en utilisant de l’andradite, contenant 32 wt% de Fe2O3.

On a pu observer dans di�érentes expériences des pertes de matière. Notamment, au

niveau des zones où il y a eu de la fusion partielle. Du liquide a ainsi pu migrer sur le Pt

par exemple. Du verre collé au Pt a en e�et été observé.

En�n la porosité des charges initiales contenant de l’air a pu créer des hétérogénéités

des conditions redox. Cela a donc pu impacter les expériences au tampon C/CO et sous �ux

d’Ar. La porosité a aussi pu créer des hétérogénéités de vitesse de fusion partielle et donc

de réactivité.

Formation d’åkermanite et de Fe-åkermanite

De la mélilite åkermanitique (Åk70) est systématiquement présente à l’interface entre

la CAI et le verre quand ce dernier est présent. Le fait qu’elle ne soit que présente quand il

y a encore du verre dans la charge, que sa composition et sa texture soient similaires entre

di�érentes expériences nous mène à interpréter cette mélilite åkermanitique comme une

phase formée lors de la trempe. Nous ne nous intéresserons donc pas à cette phase dans la

discussion.

On observe de l’åkermanite (>Åk85) nucléant sur les grains de diopside dans les ex-

périences réalisées à 1300 °C durant 15 min mais pas dans les expériences durant plus de

15 min. Cela signi�e que pour former de l’åkermanite nucléant sur le diopside dans nos

conditions expérimentales, il faut une hausse de température pendant une courte durée.

Figure 6.12 – Synthèse des expériences réalisées menant à la cristallisation de Fe-

åkermanite.

Dans les expériences où un taux de refroidissement a été appliqué avec du Fe métal

ou de l’andradite dans le système, on observe que la Fe-åkermanite est toujours associée à
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des grains de clinopyroxène riches en Al2O3 et FeO. La texture de ce clinopyroxène sug-

gère qu’il s’est formé à partir du liquide résiduel. Ces expériences suggèrent que la Fe-

åkermanite peut se former par l’interaction entre le diopside et la CAI avec la présence

d’une source en Fe, à haute température pendant une courte durée suivie d’un refroidisse-

ment. On peut noter que plus la température augmente, moins la Fe-åkermanite est enri-

chie en Fe. Néanmoins, la quantité de Fe introduite dans chaque expérience est di�cile à

contraindre. Il se peut donc que la teneur en Fe dans l’åkermanite varie aussi parce que la

teneur en Fe dans le produit de départ est di�érente, ce qui serait causé par la di�culté de

contrôler la quantité de Fe introduite dans l’expérience.

Les conditions subies par les CAIs supposées très réductrices (Krot et al., 2000a; Gross-

man et al., 2008) suggèrent qu’il faudrait réaliser les expériences dans des conditions plus

réductrices. D’autres expériences sont donc nécessaires pour déterminer l’e�et de la fO2

sur la formation de Fe-åkermanite.

Contraintes sur la formation de Fe-åkermanite dans E101.1

La Fe-åkermanite de l’expérience n° 22 menée avec un palier initial de 1250 °C pen-

dant 5 min a une composition similaire à la Fe-åkermanite d’E101.1 (Figure 6.11). La Fe-

åkermanite d’E101.1 a donc pu se former lors d’un épisode de haute température et de

courte durée suivi d’un refroidissement de 100 °C/h. Ces conditions sont cohérentes avec

une formation lors d’un épisode d’incorporation.

L’étude d’E101.1 (chapitres 4 et 5) a permis de montrer que la kirschsteinite et la wol-

lastonite étaient antérieures à la Fe-åkermanite. La kirschsteinite aurait ainsi été la source

de Fe. Des expériences avec la kirschsteinite et la wollastonite associées au diopside per-

mettraient de savoir si on peut obtenir les mêmes textures que celles observées dans E101.1.

L’åkermanite peut donc être une phase traçant l’incorporation de diopside dans une

CAI de type A. Le teneur en FeO de l’åkermanite dépendrait des phases déjà présentes au

sein du xénolithe. L’åkermanite observée dans une autre CAI composée par Aleon et al.

(2007) pourrait s’être formée par le même processus d’incorporation que celui décrit pour

E101.1. Sa faible teneur en FeO tracerait ainsi la quantité limitée de FeO présente dans

le xénolithe. Certaines åkermanites observées par Ivanova et al. (2015) pourraient aussi

résulter de l’incorporation de diopside dans des CAIs de type A, sans Fe dans le système.
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Figure 6.13 – Composition des Fe-åkermanite d’E101.1 et de l’expérience entre le diopside,

la CAI et l‘andradite menée à 1250 °C pendant 5 min.

6.5 Conclusion

Des expériences ont été menées pour tester l’hypothèse proposée au chapitre 4 de

l’origine de la Fe-åkermanite d’E101.1 se formant par l’interaction entre une CAI de type A

et du diopside à haute température. Pour cela, des expériences ont dans un premier temps

été menées pour reproduire une CAI de type A similaire à celle de la CAI hôte d’E101.1

ainsi que pour synthétiser du diopside.

Une fois les conditions de synthèse déterminées des expériences d’interaction ont été

menées avec ou sans Fe. Les expériences d’interaction sans Fe dans le système ont mené à

la formation d’åkermanite à 1300 °C pour une durée de 15 min. Avec du Fe dans le système

sous forme de Fe métal ou d’andradite, de la Fe-åkermanite plus ou moins enrichie en FeO a

été formée à 1300 °C pendant 5 min suivi d’un refroidissement rapide. L’expérience formant

la Fe-åkermanite avec une teneur en FeO similaire à celle de la Fe-åkermanite d’E101.1 (3,6

wt% FeO) est celle menée à 1250 °C pendant 5 min avec de l’andradite.

Il est probable que la Fe-åkermanite d’E101.1 se soit formée lors de l’incorporation

des xénolithes riches en diopside comportant une source en Fe, probablement de la kirsch-

steinite (voir chapitre 4). Plus généralement l’åkermanite pourrait être un traceur de l’in-

corporation de diopside dans une CAI de type A. Ces expériences supportent le fait la

kirschsteinite se serait formée dans la nébuleuse et donc que des conditions oxydantes ont

pu avoir lieu dans la nébuleuse dans la région de formation des CAIs.
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Durant la thèse, di�érents moyens ont été mis en oeuvre pour contraindre la formation

de certaines phases d’altération potentiellement nébulaires dans une CAI. Les principaux

objectifs de la thèse étaient de : (i) développer une méthode capable d’imager le D/H dans

des minéraux peu hydratés inframicrométriques, (ii) caractériser des phases d’altération

potentiellement nébulaires, (iii) appliquer la méthode d’imagerie du D/H dans les phases

d’altération potentiellement nébulaires, (iv) reproduire en laboratoire les phases d’altéra-

tion ainsi que les textures associées pour contraindre leur contexte physico-chimique de

formation.

La première étude (Chapitre 3.1) s’est focalisée sur le devéloppement de l’imagerie en

NanoSIMS du D/H dans les minéraux peu hydratés préparés en sections FIB. Il a d’abord

été montré à travers l’exploration de di�érents paramètres sur des sections polies d’amphi-

boles que certaines conditions, dites optimales, permettaient de réduire la contamination

tout en maximisant la précision, et la reproductibilité. Ces conditions, valables après une

préimplantation d’un échantillon à 250 pA pendant plusieurs min sur 20 x 20 µm, sont : une

intensité du faisceau primaire de 100 pA, un raster de 8-15 µm pour tout temps de résidence

par pixel après avoir laissé l’échantillon sous vide pendant au moins 3 semaines. Ces condi-

tions ont ensuite été testées sur des sections FIB déposées sur un plot en Al. Les sections

FIB se sont révélées plus e�caces que les sections polies pour limiter la contamination. Il

a ensuite été montré que, dans les conditions optimales, l’imagerie du rapport D/H était

possible dans des échantillons ayant une teneur en eau signi�cativement supérieure à 200

ppm. L’erreur de mesure est de 20 ‰ si on prend compte toute la section FIB et de 50 ‰

si on prend en compte des zones de 1,5 µm, correspondant à la taille du faisceau d’ions

primaires. Cela permet ainsi de détecter de forts fractionnements isotopiques, comme ceux

que l’on s’attend potentiellement à avoir dans les CAIs.

L’étude d’une CAI composée (Chapitre 4) déjà bien caractérisée (El Goresy et al., 2002;

Aléon et al., 2018) et comportant de potentielles phases d’altération a ensuite été réalisée.

Cette étude s’est déroulée en plusieurs étapes. La première a consisté a faire une étude pé-

trologique et texturale à l’échelle inframicrométrique pour déterminer l’origine des phases

d’altération potentiellement nébulaires. Il a ainsi été montré que certaines phases considé-

rées comme secondaires, se seraient formées dans la nébuleuse. Celles-ci correspondent à

de la wollastonite, de la kirschsteinite et une phase riche en Na qui a été modi�ée par di�é-

rents processus tardifs. Il a ainsi été proposé que ces minéraux se seraient formés au sein de

CAIs à grains �ns ou de bordures de Wark Lovering (WLR) riches en diopside alumineux

avant d’être incorporés dans une CAI partiellement fondue de type A. L’interaction entre

les diopside alumineux, comportant de la kirschsteinite, et la CAI partiellement fondue

aurait mené à la formation de Fe-åkermanite.
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Pour tester ces hypothèses et apporter plus de contraintes quant à l’origine de ces

phases, l’imagerie du rapport D/H dans des sections FIB réalisées dans les di�érents miné-

raux d’E101.1 a été réalisée. Les résultats présentés sont ainsi les premières mesures du rap-

port D/H réalisées dans une CAI. Par simplicité, nous convertissons le rapport D/H en δD.

Il a ainsi été montré qu’au sein de la même CAI, di�érents réservoirs en δD avaient été en-

registrés. Les minéraux primaires tels que l’anorthite et le diopside avaient des δD très bas

allant jusque -817 ± 185 ‰ et -603 ± 263 ‰ (2σ) respectivement. Ces signatures isotopiques

tracent un environnement de formation à haute température où l’eau sous forme vapeur

était équilibrée avec le gaz de la nébuleuse. Cela est cohérent avec une formation près du

Soleil jeune. Des assemblages à grains �ns ont des δD allant jusque 1250 ± 516 ‰ (2σ). Des

processus d’évaporation du H2 liés à l’épisode d’incorporation des xénolithes dans la CAI

hôte en sont probablement à l’origine. De plus les observations pétrographiques d’E101.1

ont montré que le kirschsteinite et la wollastonite s’étaient formées avant les assemblages à

grains �ns. La kirschsteinite et la wollastonite se seraient ainsi formées dans la nébuleuse

avec un δD de 163 ± 201 ‰ (2σ). Ces résultats suggèrent ainsi que le D/H de l’eau dans

les régions internes de la nébuleuses soit passé d’une valeur solaire à une valeur presque

terrestre en quelques centaines de milliers d’années maximum.

La Fe-åkermanite étant un minéral critique quant à la compréhension de la CAI étu-

diée, nous avons choisi de tester l’hypothèse de sa formation en laboratoire (chapitre 5).

Nous avons ainsi placé une CAI de type A, ayant une minéralogie et une texture similaire

à la CAI hôte d’E101.1, au contact d’un diopside synthétique avec plus ou moins de Fe ou

FeO dans le système. Cela nous a permis dans un premier temps de voir qu’il était pos-

sible de cristalliser de la Fe-åkermanite à partir de CAI de type A partiellement fondue et

de diopside. Nous avons ensuite trouvé les conditions dans lesquelles avoir une minéralo-

gie et une texture similaires à celles observées dans E101.1. Ces conditions correspondent

au chau�age de CAI de type A, de diopside et de poudre d’andradite à l’interface à 1250

°C pendant 5 min suivi d’un refroidissement à 100 °C/h jusque 1000 °C/h. Ces conditions

pourraient correspondre à celles subies lors de l’incorporation de diopsides contenant des

phases riches en FeO dans la CAI de type A. Néanmoins, les expériences ont été menées à

l’air ou sous �ux d’Ar, ne reproduisant pas forcément les conditions ayant eu lieu dans la

nébuleuse. D’autres expériences sont nécessaires pour véri�er ces hypothèses.

Toutes ces études avaient pour objectif de contraindre de di�érentes manières l’ori-

gine des phases riches en FeO dans E101.1. Les di�érents résultats supportent une origine

nébulaire pour la wollastonite et la kirschsteinite. La Fe-åkermanite se serait formée lors

de l’incorporation des xénolithes riches en diopside et contenant la kirschsteinite et la wol-

lastonite dans une CAI de type A partiellement fondue. La condensation de kirschsteinite

n’est pas prédite par les modèles thermodynamiques, ce qui suggère que des conditions
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plus oxydantes ont pu avoir lieu dans la nébuleuse. Des études de stabilité thermodyna-

mique faites en pétrologie expérimentale de la kirschsteinite dans un gaz non solaire sont

donc nécessaires pour contraindre le contexte de formation de la kirschsteinite.

Cette thèse a ainsi o�ert un premier exemple d’étude du rapport D/H dans des mi-

néraux peu hydratés à échelle inframicrométrique. Cela ouvre les portes vers di�érents

domaines d’application comme celui de l’étude des inclusions �uides de minéraux prove-

nant du manteau profond, ou de l’étude d’autres objets provenant des météorites, comme

les chondres. Cela permettra d’apporter des données par rapport à l’apport d’eau aux pre-

mières briques de la Terre et savoir si cette eau accrétée dès les premiers stades d’accrétion

a pu être conservée et contribuer à la formation des océans à la surface de la Terre.

La synthèse de CAIs de type A est par ailleurs prometteuse pour comprendre dans

quel contexte, notamment dans quelles conditions redox ces objets se sont formés. En ef-

fet certaines expériences suggèrent que certaines CAIs ne se seraient pas formées dans

des conditions aussi réductrices que dans un gaz solaire à très haute température. Mieux

contraindre la fO2 dans laquelle se sont formées les CAIs est ainsi important pour mieux

comprendre la région de la nébuleuse et la composition du gaz dans lesquelles les CAIs se

sont formées.

Pour savoir à quels minéraux sont associés de potentielles anomalies isotopiques du

rapport D/H mesurées dans les CAIs, il est important de coupler l’analyse en NanoSIMS

avec d’autres techniques. Pour les analyses faites dans le chapitre 3.1, les sections FIB

étaient posées directement sur un plot en Al avant d’être soudées par du Pt, empêchant

la récupération des sections FIB. Une technique de préparation mise au point en amont de

la thèse a été appliquée sur une section FIB de phlogopite et a permis sa récupération une

fois posée sur un plot en Al pour la transférer sur un grille en Cu. Les premiers résultats

suggèrent que le couplage entre NanoSIMS et IR est possible. De futurs tests permettront

de tester le couplage avec le MET.
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