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RESUME

Les terres rares (REE) sont des éléments chimiques partageant des comportements trés similaires lors
des processus magmatiques. Lithophiles et réfractaires, ils se concentrent dans la fraction silicatée de la
Terre. Parmi les REE, quatre éléments constituent deux systématiques isotopiques de longue vie : **®La-
138Ce (T12=295.5 Ga) et 147Sm-143Nd (T, = 106 Ga). Ces systémes permettent d’apporter une contrainte
temporelle a I’évolution de la composition des réservoirs silicatés (crotite — manteau) et de comprendre
leur évolution. Par ailleurs, le cérium est sensible aux conditions d’oxydation du milieu et donc présente
un comportement différent des autres REE. Dans cette these, j’ai couplé les mesures isotopiques Ce-Nd
pour mieux contraindre la formation des réservoirs et leur évolution au cours du temps, comme par
exemple I’impact du recyclage lors de la subduction sur la composition du manteau.

Les trés faibles variations du rapport *38Ce/**2Ce expliquent pourquoi la systématique ¥La-*Ce a
été trés peu étudiée. Ainsi, la composition isotopique en cérium des réservoirs silicatés, notamment celle
de la cro(te continentale, n’est pas bien définie. Les mesures développées par spectrométrie de masse a
thermo-ionisation (utilisation des amplificateurs 10 Q) ont permis d’augmenter considérablement la
précision. Dans le cadre de cette these, j’ai ainsi mesuré 135 échantillons de contextes divers
représentant les principaux réservoirs silicatés étudiés.

L’analyse de basaltes de rides médio-océaniques et de sédiments eoliens a permis d’obtenir une
estimation des compositions isotopiques respectives du manteau supérieur appauvri et de la crolte
continentale supérieure. La variabilité isotopique du manteau en Ce-Nd est précisée par les mesures sur
des basaltes d’iles et de rides océaniques. Ils forment la tendance mantellique. La comparaison de cette
tendance avec les modéles de mélange issus du bilan de masse crolte-manteau pour les REE montre que
la complémentarité manteau-crolte est insuffisante pour expliquer la variabilité de composition
isotopique du manteau. La tendance mantellique est mieux reproduite lorsque les modéles integrent la
contribution du recyclage ancien de crolte océanique et de sédiments océaniques, formés avant
I’oxygénation des océans (>2 Ga).

Le bilan de masse pour les REE implique également que la croQte continentale moyenne a inférieure
présente des compositions isotopiques en Ce-Nd distinctes de la tendance mantellique et de la crolte
continentale supérieure. Pour vérifier ce modéle, j’ai analysé des roches continentales d’origine
superficielle & profonde, d’ages et de régions différents. Parmi ces roches, les xénolithes de Sibérie ont
les compositions isotopiques attendues. Un fractionnement des REE dans la crodte profonde pourrait
expliquer le découplage des systématiques **¥La-%Ce et 14’Sm-43Nd.

Les compositions isotopiques en Sr, Nd et Pb des basaltes d’iles océaniques reflétent I’existence de
pbles de composition dans le manteau, produits par le recyclage de matériaux différents. Les
compositions isotopiques en Ce-Nd de certains groupes d’échantillons, caractéristiques d’un manteau
enrichi correspondant aux poles EM-1 et EM-2, ont des compositions distinctes. Les échantillons de
signature EM-2 restent strictement alignés sur la tendance mantellique en Ce-Nd et ceux de signature
EM-1 en dévient. Les premiers semblent particuliérement bien refléter I’effet du recyclage ancien (> 2
Ga) de cro(te continentale supérieure ou de sédiments océaniques anciens, tandis que les seconds
nécessitent, en plus, le recyclage ancien de crodte océanique, ou de crolte continentale inférieure.

Mots clefs: Terres rares: %La-1%8Ce: Terre silicatée; manteau; crolte continentale ;
différenciation manteau-croQte ; recyclage



ABSTRACT

Rare Earth elements (REE) share a similar behaviour during magmatic processes. They are refractory,
lithophile elements so that they concentrate in the silicate Earth. Among them, we count two long-lived
isotope systematics: *®La-'*¥Ce (T, = 295.5 Ga) et *'Sm-“*Nd (Ty. = 106 Ga). Their coupling
provides temporal constraints on the evolution of the silicate reservoirs (mantle — crust). Cerium is also
known to be a redox sensitive element, able to change its mobility according to the other REE. During
this thesis, my objectives were (1) to better constrain the Ce-Nd isotopic composition of the Earth and
its different silicate reservoirs and (2) to investigate the potential of the *®La-1%Ce systematics for
tracing the recycling during subduction.

Small variations on 3Ce/**2Ce ratios limit the study of the 3La-1¥Ce systematics, so that the Ce
isotopic compositions of the silicate reservoirs are poorly constrained, especially for the continental
crust. Recent developments on thermo-ionization mass spectrometers (using 10 Q amplifiers) have
improved the precision on the isotope measurements. During the course of this study, | analysed 135
samples from various contexts to represent the major silicate reservoirs.

The analysis of mid-ocean ridge basalt and aeolian sediments are used to define the isotopic
compositions of the depleted mantle and of the upper continental crust, respectively. The isotopic
variability of the mantle is estimated on the basis of the measurements of mid-ocean ridges basalts and
ocean islands basalts. Their repartition is called the mantle array. The comparison between the mantle
array and mixing models resulting from a mantle-crust mass balance budget shows that the mantle-crust
complementarity is not sufficient to explain the mantle isotopic variability. The mantle array is best
reproduced by including the contribution of the recycling of oceanic crust and oceanic sediments older
than 2 Ga, before the Great Oxygenation Event.

The mass balance of the crust also suggests the middle to lower continental crust to show Ce-Nd
isotopic compositions distinct from the mantle array and from the upper continental crust. This
hypothesis is discussed by analysing upper to lower continental crust samples, from various terrains and
with different ages. Among them, Siberian xenoliths show Ce-Nd isotopic composition is in agreement
with models. The fractionation of REE in the lower crust should be able to decouple the **3La-'*Ce and
147Sm-143Nd systems.

The distinct Sr-Nd-Pb isotopic compositions of oceanic island basalts are produced by the recycling
of various surface material into the mantle. Ce-Nd isotopic compositions measured in samples, which
isotopic signature is characteristic of the enrich mantle endmembers EM-1 and EM-2, show distinct
compositions. EM-2-type samples plot on the mantle array and EM-1-type samples deviate from it. The
formers can be reproduced by the recycling of upper continental crust or oceanic sediments older than
2 Ga while the latter need the addition of ancient oceanic crust or lower continental crust.

Keywords: Rare Earth elements ; 138 a-13Ce ; silicate Earth ; mantle ; continental crust ; mantle-
crust differentiation ; recycling
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INTRODUCTION GENERALE ET PROBLEMATIQUE

La Terre est une planete active qui a connu une évolution complexe depuis sa formation.
Deux processus géologiques majeurs ont modifié considérablement sa structure : la ségrégation
du noyau terrestre et la formation de la crolte a partir du manteau. La ségrégation du noyau a
donné naissance a un réservoir silicaté appelé le manteau primitif. Contrairement a la
ségrégation du noyau qui s’est terminée tot dans I’histoire de la Terre, la différenciation
manteau-crodQte est active depuis plus de 4 Ga. La mise en place de la tectonique des plaques a
complexifi¢ les relations entre les réservoirs silicatés. La crotite n’est pas seulement extraite du
manteau mais réintégrée partiellement par subduction et délamination sous-continentale. Ce
recyclage des matériaux superficiels ré-enrichit le manteau. Connaitre la composition des

réservoirs silicatés est un enjeu majeur pour mieux appréhender 1’évolution de la Terre.

Les éléments lithophiles réfractaires se concentrent dans les parties silicatées de la Terre,
avec une abondance croissante du manteau vers la crodte. Parmi eux, les éléments de la famille
des lanthanides (terres rares - REE) possedent des températures de condensation élevées. Ils ne
sont donc pas perdus lors du dégazage de I’océan magmatique (Lodders, 2003), et ils ne rentrent
pas non plus dans la composition du noyau terrestre (Bouhifd et al., 2015; Faure et al., 2020).
Ils permettent ainsi d’étudier les réservoirs silicatés terrestres.

Au sein des REE, il existe deux systématiques radioactives de longue-vie : le ¥La se
désintégre en 128Ce et le 47Sm se désintegre en 43Nd. Ces quatre REE se comportent de fagon
similaire lors de la plupart des processus géologiques : tres incompatibles et réfractaires, ils se
concentrent dans le liquide silicaté pendant la fusion partielle ; peu mobiles, ils ne sont pas
impactés par les processus d’altération et de métamorphisme de faible intensité. Ils suivent un
ordre d’incompatibilité décroissant avec la masse. Ensemble, ils donnent une vision intégrée
dans le temps de la composition en terres rares légeres (LREE - lanthane a europium) d’une
roche ou d’un réservoir.

L’ensemble des compositions isotopiques des roches terrestres suit une tendance entre des
échantillons trés appauvries en REE (manteau appauvri) et des échantillons trés enrichis (croQte
continentale). Il s’agit de la tendance terrestre (ou terrestrial array). L’étude de la tendance des
échantillons issus de la fusion du manteau (tendance mantellique ou mantle array) ouvre une

fenétre sur I’évolution de la composition du manteau terrestre. Pour comprendre les processus



ayant produit la composition du manteau actuel, il est nécessaire d’établir la composition des
réservoirs silicatés et leurs interactions.

Le point de départ des modéles d’évolution de la Terre est le manteau primitif, formé a
I’issue de la ségrégation du noyau. La composition du manteau primitif ne peut pas étre
mesurée. On I’estime a partir d’un modéle de composition de la Terre appelé Terre totale (Bulk
Earth - BE) ou Terre Totale Silicatée (Bulk Silicate Earth — BSE — hors noyau), qui correspond
a la Terre, ou sa partie silicatée si elle n’était pas différenciée. Les rapports de REE de la BE et
de la BSE sont identiques. L’étude des météorites indifférenciées apporte des contraintes sur
les matériaux constitutifs de la Terre et donc sa composition globale. 11 est généralement admis
que les rapports des éléments lithophiles réfractaires de la BSE sont similaires a ceux des
chondrites (Allégre et al., 1987; Allegre and Lewin, 1989). Cette hypothese est centrale dans
les modéles d’évolution de la composition isotopique de la Terre. Elle est corroborée par le
couplage des systématiques 1"6Lu-1"Hf et 147Sm-143Nd pour lequel la tendance terrestre passe
a proximité immédiate de la composition des chondrites (Bouvier et al., 2008). Les travaux de
Boyet et Carlson (2005) sur la systématique de courte vie 46Sm-42Nd ont mis en évidence une
variation systématique du rapport #2Nd/***Nd entre les roches terrestres et des chondrites. Si
ces variations sont produites pas la radioactivité, elles prouvent que la Terre silicatée a connu
un événement majeur de différenciation précoce. Le manteau échantillonné depuis 4 Ga aurait

alors des rapports de REE non-chondritiques.

L’objectif général de cette these est de coupler les mesures des systémes lanthane-cérium
et samarium-néodyme afin de répondre aux questions suivantes :
%+ La Terre silicatée a-t-elle des rapports de terres rares légeres chondritiques ?
% Quelles sont les compositions isotopiques et élémentaires en terres rares légeres des
réservoirs silicates ?
%+ Quel est I'impact de la différenciation et du recyclage sur la composition isotopique en Ce-

Nd du manteau ?

Le systéme isotopique *’Sm-1*3Nd est depuis longtemps utilisé avec une grande précision
comme traceur de la source des roches. Le systeme 138La-138Ce, par contre, a présenté jusqu’a
récemment des difficultés analytiques importantes, le laissant assez peu exploité en géochimie.
Au cours des deux dernicres décennies, I’amélioration des protocoles d’analyse et les

développements réalisés sur les spectrometres de masse a thermo-ionisation (TIMS) de derniére



génération permettent de revisiter cette systématique. Il est important de caractériser la

composition isotopique en cérium des grands réservoirs silicatés.

Le manuscrit de these est découpé en cing chapitres.

Le Chapitre 1 constitue I’état de I’art. Il présente les principales caractéristiques
géochimiques de la Terre et de ses réservoirs silicatés, tout en se focalisant sur leur composition
en REE ; mais aussi les principaux modeles d’évolution de la Terre avec un intérét particulier

pour les modeles de différenciation et de recyclage.

Le Chapitre 2 est réservé aux méthodes de traitement des échantillons par la chimie et
d’analyse qui ont été appliquées au cours de cette these. J’apporte notamment des détails sur
les méthodes utilisées pour la séparation chimique du cérium et I’analyse de ses isotopes. Les
protocoles employés pour les analyses des isotopes du néodyme sont eux aussi décrits
succinctement et enfin des protocoles généraux que j’ai utilisé pour d’autres systématiques sont

brievement résumes (Hf-Sr-PDb).

Le Chapitre 3 présente I’article « Formation of the Ce-Nd mantle array : Crustal extraction
vs. recycling by subduction » publié en 2020 dans la revue scientifique EPSL, ainsi que
quelques informations complémentaires. 11 s’agit du chapitre clé¢ de cette thése puisqu’il
constitue le noyau dur de la réflexion. Cette étude est tres généraliste autant par son échelle
planétaire que par la diversité des échantillons étudiés (chondrites, basaltes de rides médio-
océaniques et d’iles océaniques, et sédiments €oliens). Elle y concentre des connaissances
primordiales sur les réservoirs qui étaient jusque-la lacunaires et des modeles pour réconcilier

les mesures et les hypothéses sur la différenciation de la Terre silicatée.

Le Chapitre 4 présente I’article « Ce-Nd isotopic composition of the continental crust : first
measurements of middle and lower crust samples », en cours de préparation, qui se consacre a
I’étude de I’hétérogénéité verticale de la croiite continentale. Cette étude est issue directement
de la réflexion sur la différenciation de la Terre puisqu’il nous est apparu une différence nette
entre la composition mesurée de la crolte continentale et les modéles. Cette différence peut
résulter d’une hétérogénéité qui n’a pas ét¢ mesurée avec d’autres systématiques isotopiques.
Nous nous sommes donc attachés a vérifier la possibilité qu’une hétérogénéité existe entre les
différentes parties de la crolte. En particulier, nous soupgonnons 1’existence d’une croiite

continentale inférieure dont la composition isotopique en Ce et Nd est significativement



distincte de la tendance mantellique. Pour cela, nous avons analysé des échantillons provenant
de profondeurs différentes dans plusieurs localités, et d’ages variés. Des modeles de
composition de la crofite continentale, ainsi qu’une vaste base de données sur les concentrations
en REE d’échantillons de crotite inférieure, nous permettent alors de discuter de la composition

de la croQte continentale inférieure pour les REE.

Le Chapitre 5 présente un article, également en cours de préparation, intitulé « A Ce-Nd-Hf
isotope perspective on the EM-1 - EM-2 endmember distinction ». 1l a pour objectif d’explorer
davantage la répartition des échantillons de basaltes d’iles océaniques composant la tendance
mantellique, avec un attrait particulier pour la distinction des poles mantelliques dits enrichis
(EM). Nous suggérons que le couplage des systemes lanthane-cérium et samarium-néodyme
apporte des contraintes sur la composition du manteau source de ces basaltes et I’impact du

recyclage de matériaux superficiels par la subduction.

Le dernier chapitre de cette these est constitué de la conclusion globale et des perspectives
qui découlent de ce travail. Il s’agit 1a de faire le point sur ce qui a été fait et I’infinité de

nouvelles pistes a explorer grace a ce systéme qui nous réserve encore beaucoup de surprises.



Chapitre 1 :
Etat des connaissances sur
[’evolution de la composition en

terres rares de la Terre

Photo 1.1: Photographie de la Terre acquise le 18 juin 2020 grace a la caméra d’imagerie polychromatique du
satellite DSCOVR (deep space climate observatory) de la NOAA (national oceanic and atmospheric
administration). On y observe un panache de poussiére s’envolant depuis le Sahara au-dessus de [’océan

Atlantique. Crédit : NASA Earth observatory.







1. INTRODUCTION A LA GEOCHIMIE DES TERRES RARES

1.1. Principe de distribution des éléments chimiques

L’étude du comportement des éléments chimiques permet d’avoir une idée relativement précise

de leur répartition entre les différents réservoirs terrestres. Victor Goldschmidt (1929, 1937) a

défini quatre grandes classes d’éléments :

1. Les atmophiles ont une préférence pour les phases gazeuses

2. Les lithophiles ont une préférence pour les phases silicatées. Ils sont concentrés dans les
roches silicatées (dans le manteau et la croQte terrestre).

3. Les chalcophiles ont une préférence pour les phases enrichies en soufre ou cuivre.

4. Les sidérophiles ont une préférence pour les phases métalliques.

Ces comportements ont été observés dans des conditions (P, T, état redox) propres a la
surface de la Terre actuelle et nombreux sont les chercheurs qui s’intéressent a des conditions
qui refleteraient davantage celles du Systéeme Solaire précoce et celles des premieres étapes de
I’évolution de la Terre. En particulier, des modifications des conditions d’oxydation du milieu
(parametres d’oxydo-réduction associés notamment a la valence des éléments et a la quantité
d’oxygene présent dans le milieu) ou encore la présence de certains éléments en quantité non
observée normalement sur Terre, dont le soufre, peuvent entrainer une répartition des éléments
tres différente. La classification générale des eléments chimiques peut étre résumée dans un

tableau périodique complété de leur comportement, comme représenté dans la Figure 1.1.
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Figure 1.1: Tableau périodique cosmochimique des éléments, modifié d’aprés [’article Davis, 2006. Les nuances
du noir au blanc ainsi que les triangles traduisent leur classification géochimique (lithophile, chalcophile,
sidérophile et atmophile) et leur comportement réfractaire ou volatile. Sous chaque élément est également
indiquée la température d’équilibre a laquelle 50 % de [’élément est condensé. Cette température a été calculée
par Lodders (2003) pour un gaz de composition solaire a une pression de 10 atmosphére.

1.2. Comportement et distribution des terres rares

Lors de cette étude, nous nous focalisons sur un groupe d’éléments chimiques précis appelé les
lanthanides (du lanthane au lutétium), ou terres rares (REE - Figure 1.1). Les REE sont
classiqguement divisés en deux sous-groupes que 1’on appelle les terres rares légeres (LREE, du
lanthane a 1’europium) et les terres rares lourdes (HREE). Parmi les LREE, nous portons un
intérét particulier aux lanthane, cérium, néodyme et samarium.

Les REE sont caractérisées par une structure atomique similaire. Les rayons ioniques et les
masses des REE sont tres proches et elles ont une valence identique (sauf rares exceptions, Ce**
et Eu?*) due a la configuration de leur couche électronique externe. Elles ne se distinguent que
par une couche électronique interne qui est remplie en fonction de 1’augmentation du numéro
atomique (les couches 4f et 5d).

Les REE sont caractérisées par des températures de condensation trés élevées les rendant
réfractaires (température de condensation de 50% de 1’¢lément entre 1450 et 1630 K pour les
LREE d’aprés Lodders, 2003; Wood et al., 2019). Il est couramment admis que le noyau

terrestre ne contient pas de terres rares a cause de leur comportement hautement lithophile.



Toutefois, certains auteurs ont proposé que le noyau puisse étre enrichi en LREE (Andreasen
et al., 2008). Pour Vvérifier cette hypothése, des expériences de partage métal-silicate a haute
pression et haute température sont réalisées (Bouhifd et al., 2015; Faure et al., 2020; Wohlers
and Wood, 2017, 2015). Ces études ont permis de démontrer que le noyau ne concentre pas les

REE, y compris dans des conditions particuliéres et relativement riches en soufre.

Les REE sont donc exclusivement concentrées dans la Terre totale silicatée (de 1’anglais
bulk silicate Earth — BSE). Ce terme générique correspond alors a la Terre, en excluant le
noyau, si elle n’avait pas été différenciée. La Terre silicatée que nous mesurons rassemble
actuellement le manteau et la crodte.

Les propriétés des REE leur conferent un comportement tres proche lors des processus
géologiques. Ces ¢éléments sont incompatibles, c’est-a-dire qu’ils se concentrent
préférentiellement dans la phase liquide pendant la fusion partielle. Pres de 99 % des REE sont
incorporées dans le liquide magmatique pour moins de 10 % de taux de fusion. Ces propriétés
font qu’elles sont exclusivement concentrées dans la BSE, et sont plus abondantes dans les

produits de fusion (crodte) et que dans les résidus de fusion (manteau appauvri).

Malgré leurs grandes similitudes, les REE présentent également des variabilités dans leur
comportement. D’une part, les REE sont peu mobiles lors des processus d’altération et
évenements métamorphiques, en comparaison de la plupart des éléments majeurs. Pourtant, les
LREE sont plus mobiles que les HREE. D’autre part, I’incompatibilit¢ des LREE tend a
diminuer avec le numéro atomique. En particulier, le lanthane est plus incompatible que le
cérium, tout comme le néodyme est plus incompatible que le samarium. Lors de la fusion
partielle d’une source, leur ordre d’incompatibilité entraine une variation de la concentration
relative des REE dans le résidu solide et dans le liquide produit. Le résidu solide de la fusion
est plus appauvri en LREE que sa source et le liquide est plus enrichi. Il est par conséquent
possible de distinguer des roches issues de la fusion d’un manteau fertile de celles issues d’un
manteau déja appauvri par la fusion, voire d’une roche continentale déja enrichie en REE. Le
spectre des éléments en traces, normalisé au manteau primitif, va apparaitre plus ou moins

appauvri ou enrichi en LREE suivant la source dont est extrait le liquide silicaté.



1.3. La radioactivité en géologie

Certains isotopes sont instables, les menant a produire d’autres isotopes par désintégration
radioactive. La radioactivité naturelle est un outil tres utile pour les géochimistes puisqu’elle
permet d’associer la notion de composition des matériaux et la notion de temps. En effet, les
isotopes radioactifs sont divisibles en plusieurs catégories. Il existe des radioactivités de
longues vies. Dans ce cas, 1’isotope radioactif (ou pere) se désintegre doucement sur 1’échelle
de temps du Systéme Solaire (exemple : 8’Rb - 8/Sr - Tableau 1.1) et les isotopes radioactif et
radiogénique sont tous deux mesurables actuellement. Aprés sept fois sa demi-vie (T2 —
période sur laquelle se désintégre la moitié de la quantité de cet isotope), 99 % d’un isotope
radioactif est désintégré. Les radioactivités dites éteintes ont une demi-vie suffisamment courte
pour que I’isotope pére n’existe plus actuellement (exemple °Al = 2°Mg - Tableau 1.1). Des
chaines de désintégration peuvent prendre en compte la désintégration d’isotopes de longues et
courtes demi-vies successives (exemple: les systemes U-Pb). Les principaux systéemes

isotopiques d’intérét en géologie sont reportés dans le Tableau 1.1.

Tableau 1.1: Principales désintégrations radioactives ainsi que leur demi-vie. Les couleurs associées aux éléments
suivent la 1égende de la Figure 1.1 pour identifier le comportement majeur des éléments sur Terre.

Isotope pere [ 1sotope fils Tz (an)
0.73 x 10°
1.5x10°
3.7 %108
6.5 x 10°
129%e 15.7 x 108
8 9 x 106
d 103 x 10°
N| 710x10°
“OAr 1.3x10°
4.5x10°
13.9 x 10°
° 37.8 x10°
570 43.5 x 10°
8 47.5x10°
d 106 x 10°
8Ba 156.1 x 10°
8Ce 295.5 x 10°
80 469 x 10°

A

VIV IV VL V(L
V'

129'
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Le tracage de la source des échantillons de roches disponibles en surface est basé sur la
capacité de la fusion a transmettre la composition isotopique entre une source magmatique et
son produit de fusion. Les isotopes d’un élément lourd sont supposés non fractionnés par la
fusion partielle et la cristallisation fractionnée et les produits de fusion/cristallisation conservent
donc les caractéristiques isotopiques de leur source. Il s’agit d’une hypothése nécessaire aux
études sur la genése des magmas et le lien avec leur source. Elle est fondée sur la possibilité
d’une équilibration isotopique rapide entre la roche et le liquide lors de la fusion partielle
(Hofmann and Hart, 1978). Dans le détail, les minéraux n’ont pas la méme composition
isotopique les uns par rapport aux autres et ils ne sont pas dissouts dans le liquide a la méme
vitesse. Ainsi, cela peut entrainer des variations entre la roche source totale et le magma. La
composition du liquide évolue au fur et a mesure de I’avancement des réactions de fusion. De
plus, un équilibre se crée entre les minéraux et le liquide par diffusion, accéléré par la présence
de liquide (Hammouda et al., 1996 dans le cas des isotopes du strontium). Deés lors, il faut
considérer que le temps de résidence du magma dans la source est suffisamment long pour

permettre I’équilibre isotopique.

1.4. Introduction aux systémes lanthane-cérium et samarium-néodyme

1.4.1. Deux couples de radionucléides

Le systéme lanthane-cérium est un couple de radionucléides de longue vie, fondé sur le *38La
qui est I’isotope radioactif du lanthane. Au contraire du **°La, le **®La est instable et se
désintegre lentement en '*Ce selon la réaction 3La = 13Ce + e, de type p. Sa demi-vie
Tinp=2955 Ga est tres longue, correspondant a une constante de désintégration
A = (2.37 £0.10) x 1012 an't (Shimizu et al., 1984; Tanimizu, 2000). Le *8La se désintégre
également en 3Ba, par capture d’électron (T12,ec = 156.1 Ga et hec = 4.44 x 102 an"1- Sato and
Hirose, 1981). Ainsi, la demi-vie totale du **8La est T12, wta = 107 + 6 Ga — Bernabei et al.,
2005) ou la désintégration en *3Ce correspond a 36.2 % du bilan de la désintégration. De ce
fait, I’évolution du rapport isotopique 3Ce/**’Ce par désintégration du '*La nécessite de

prendre en compte les deux types de désintégration et est exprimée sous la forme :

138C 138C 138L A
( E) _ ( 6) + ( a) % 76(6(/1/;+AEC)XAL‘ _ 1) Eq ll
142Ce/ 1 142Ce/ ¢ 142Ce/ 1 Ag+lec

ou I’indice t1 rapporte a une valeur mesurée apres une période de désintégration At tandis

que I’indice tO renvoie a une valeur initiale du systéme avant désintégration sur cette période.
As et Aec SONt les constantes de désintégration du '*8La en '*Ce et 3¥Ba respectivement.

Aujourd’hui, environ 1 % du **8La a été désintégré en 3Ce (Figure 1.2).
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Figure 1.2: Courbes
d'évolution de la quantité de
I'isotope pere radioactif au
cours du temps. Sur le
graphique (A) est reportée la
forme classique des courbes de
décroissance radioactive du
138_a et du *’Sm (courbes verte
et rouge) ainsi que leurs
abondances relatives actuelles
respectives  (ronds  vertet
rouge). Sur le graphique (B)
sont reportées les mémes
informations en  modifiant
[’échelle pour représenter la
proportion de [’élément pere
désintégré entre [’initial (0) et
l'actuel (4.568 Ga écoulés).

Les grandes dynamiques des isotopes du lanthane et du cérium rendent leurs mesures

délicates (Tableau 1.2). La faible constante de désintégration du '*La implique de faibles

variations naturelles des rapports isotopiques du cérium, qui nécessitent une tres grande

précision analytique.

Tableau 1.2: Quelques données caractéristiques du La, du Ce, du Nd et du Sm. Les abondances précises sont
issues du dernier rapport technique de /’ITUPAC (Meija et al., 2016)

Elément Isotopes et abondances (%) Masse molaire Rayon
(g.molt) |atomique (pm)
La 138 a 139 a 138.9 195
(0.08881) (99.9119)
Ce 1%6Ce 138Ce 140Ce 142Ce 140.1 185
(0.186) (0.251) (88.449) (11.114)

Nd “2Nd  Nd  Nd  ¥Nd  YNd  “Nd  5°Nd 144.2 185
(27.153) (12.173) (23.798) (8.293) (17.189) (5.756) (5.638)

Sm 14Sm  Wsm  8gm  19gm  gm  B2gm  B¥gm 150.4 185
(3.078) (15.004) (11.248) (13.824) (7.365) (26.740) (22.741)

Le samarium a aujourd’hui sept isotopes dont le 14’Sm qui est un isotope radioactif de longue

demi-vie, se désintégrant en *3Nd (T2 = 106 Ga). Environ 3 % du 14’Sm a été désintégré en

143Nd depuis la formation du Systéme Solaire (Figure 1.2). Le samarium a également possédé

le 146Sm, aujourd’hui disparu a cause de sa désintégration trés rapide en *°Nd (Tv2= 103 Ma)

qui a eu lieu dans les premiers 500 millions d’années du Systéme Solaire. Le rapport isotopique

42Nd/*44Nd varie extrémement peu en comparaison du rapport “*3Nd/***Nd et son étude

nécessite egalement des mesures trés précises.

Les compositions isotopiques sont genéralement exprimées par rapport a une référence. La

référence est un matériau de composition isotopique homogéne, souvent un matériau de
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composition représentative de la Terre (standard terrestre) ou du Systéme Solaire (chondrites).
Les rapports isotopiques “3Nd/***Nd et 128Ce/'*?Ce sont généralement exprimées en notation

epsilon :

143Nd/144Nd
%3Nd = ( sample 1) x 104 Eq. 1.2
143Nd/144Ndgtandard

Pour le rapport 4?Nd/**Nd, les variations étant plus faibles et la précision de mesure de

quelques ppm, il est souvent exprimé en notation mu :

142Nd/144Ndsqmple
142Nd /144Ndgrandard

H42Nd = ( -1) x 106 Eq. 1.3

1.4.2. Apport du couplage des systemes lanthane-cérium et samarium-néodyme

Dé¢s qu’une méthode efficace d’analyse des isotopes du cérium a été mise en place, le couplage
des systemes lanthane-cérium et samarium-néodyme a été utilisé pour reconstituer la forme du
spectre des LREE de la source des roches (Lee et al., 2010, 2001; Shimizu et al., 1988; 1990).
Dans un diagramme eCe-eNd (voir Figure 1.3), les roches terrestres s’alignent entre une
composition reflétant une source de type manteau appauvri (quart supérieur gauche) ou
réservoir enrichi (quart inférieur droit). Certaines roches peuvent cependant présenter une
composition en dehors de cet alignement, dans le quart supérieur droit ou dans le quart inférieur
gauche. Cela implique que la source de ces roches a des rapports La/Ce et Sm/Nd élevés ou
faibles et donc qu’ils voient I’effet sur le long terme de I’inversement de 1’ordre de compatibilité
dans la suite La, Ce, Nd et Sm. Ce phénomene est appelé 1"« effet tétrade », défini par Peppard
et al. (1969).

c + Eng t: Figure 1.3: Diagramme
schématique représentant le lien de
= causalité entre la forme du spectre
d oo~ - ‘./' des LREE dans les roches dérivées
i ¥ LaCe Nd_ Sm LaCe Nd Sm a du CHUR et la composition
¥ isotopique en cérium et néodyme
R \ résultante au cours du temps. Un
laCe Nd Sm .. S échantillon dont le spectre des REE
S N L LaCe Nd Sm est concave est situé dans le cadrant
- €ce Fﬁﬁﬂ +E€ce sl‘upérie_ur droit  tandis  qu’un
e =10 échantillon dont ce spectre est
il SN convexe se situera dans le cadrant
. i . inférieur gauche. Les quadrants
— supérieurs gauche et inférieur droit
LaCe Nd Sm LaCe Nd Sm AN
& sont associés a des spectres de LREE
e h davantage linéaires avec un
—e - ‘\ e o e appauvrissement ou un
‘} enrichissement en LREE,
LiCe d iom rabe N _om respectivement. Figure issue de Lee
b g, et al, 2010, elle-méme modifiée

d’apres Hayashi et al., 2004.
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Contrairement au systéeme samarium-néodyme, le systéme lanthane-cérium a la particularité de
fractionner plus largement dans certaines conditions. Le cérium, majoritairement de valence
3+, peut perdre un électron (valence 4+) en conditions oxydantes et alors changer de
comportement. C’est le cas dans I’eau de mer qui est un milieu oxydant, dans laquelle le Ce®*
est initialement soluble dans I’eau, de fagon similaire aux autres LREE, mais devient Ce** qui
est insoluble. Il est précipité, s’alliant par exemple avec des oxydes de fer-manganése
(Elderfield et al., 1981, 1988). Des lors, I’eau de mer des grands fonds océaniques et les
sédiments pélagiques ont un déficit en cérium, tandis que les nodules de fer-manganese ont un
exces en cerium.

Le déficit ou exceés de cérium peut étre quantifié comme une déviation de la concentration
relative du cérium par rapport aux autres REE. Une telle déviation est appelée anomalie en
cérium. Pour quantifier une anomalie en cérium, une notation a été mise en place, avec des
expressions mathématiques adaptées a différents cas (Tableau 1.3) : (1) I’anomalie en cérium
est généralement calculée a partir des concentrations en lanthane et praséodyme (cas 1) ;
(2) lorsque la concentration du praséodyme n’est pas disponible, I’expression mathématique est
modifiée pour faire intervenir la concentration du néodyme (Hole et al., 1984 — cas 2);
(3) enfin, une anomalie négative en cérium peut parfois cacher une anomalie positive en
lanthane, courante dans I’eau de mer. Dans ce cas il est préférable d’extrapoler I’anomalie en

cérium a partir du praséodyme et du néodyme (cas 3).

Tableau 1.3: Expressions mathématiques permettant de calculer 'anomalie élémentaire en cérium (Ce/Ce*) a
partir de la composition en REE du matériau d’intérét. Le rapport Ce/Ce* correspond a un rapport de
concentrations dont le numérateur est la concentration en cérium mesurée dans [’échantillon, normalisé aux
chondrites et noté Cey, tandis que le dénominateur est la concentration théorique normalisée aux chondrites,
obtenue par interpolation entre des REE qui encadrent le cérium.

Interpolation linéaire Interpolation polynomiale
Casl Ce Ceyn Ce Ceyn

Cer %LaN N %PrN Cer Lay®S x Pry®®
Cas 2 Ce Cen Ce Cey

Ce' ™ %LaN + %NdN Ce” Lay®/® x Ndy'/®
Cas 3 Ce Cey Ce Cey

Ce' ™ %PrN + %NdN Ce' Pry?/% x Ndy'/?

Le systeme lanthane-cérium peut donc amener des informations complémentaires et
différentes de celles du systéeme samarium-néodyme. Il sera le seul a tracer des variations de

conditions d’oxydation d’un milieu et est un géochronomeétre permettant de dater les anomalies
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en cérium des roches. 1l a notamment été appliqué dans cet objectif pour 1’étude de nodules de
fer-manganése (Amakawa et al., 1996), des roches sédimentaires (Hayashi et al., 2004) et des
roches lunaires (Tanimizu and Tanaka, 2002) dont la composition en REE est marquée par une
anomalie en cérium significative ; ou encore dans I’étude de la signature isotopique des roches
volcaniques d’arcs et d’iles océaniques (Bellot et al., 2015, 2018; Boyet et al., 2019;
Doucelance et al., 2014). Les anomalies en cérium, dans un contexte de magmatisme, peuvent
étre associées a diverses causes telles que : (1) I’apport de sédiments dans la source des magmas
(Dixon and Batiza, 1979; Elliott et al., 1997) ; (2) I’altération des roches ignées en surface,
comme dans le cas de certains basaltes de Polynésie francaise marqués par une anomalie

négative (Cotten et al., 1995).

1.4.3. Progression de I’étude du systéme lanthane-cérium en géologie

Le systéme lanthane-cérium fait son apparition dans la littérature en 1955 dans le livre Isotope
geology dans lequel Rankama (1955) en fait mention pour la premiere fois en tant que
géochronomeétre. Les méthodes de mesure ne sont cependant pas développées pour le rendre
utilisable. Ce n’est qu’a partir des années 1980 que cette systématique commence a étre
réellement exploitée. Il s’avére que la difficulté analytique a ralenti grandement les études
utilisant ce systéme. Apres une relative productivité entre 1982 et 1995, la systématique est peu

utilisée avant 2012 (Figure 1.4 et Figure 1.5).

—

Nombre d'articles
SO = MNW A UL 10O O

Année de publication

Figure 1.4: Nombre de publications dédiées a I'étude des isotopes radiogéniques du cérium depuis 1955 jusqu’a
la fin de la thése ici présentée. Au vu du nombre limité de publications entre 1955 et 1982, elles sont rassemblées
sous la valeur <1982. Nombre total de publications : 63.

Une équipe de chercheurs japonais a un impact retentissant sur le développement de la

méthode de chimie et d’analyse de la systématique lanthane-cérium. Cette équipe est centrée
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autour de quatre chercheurs principaux, Akimasa Masuda, Hiroshi Shimizu, Tsuyoshi Tanaka
et Akio Makishima et leurs objectifs scientifiques sont variés.

En 1982, la systématique est utilisée pour la premiere fois avec succés pour dater le gabbro
de Bushveld en Afrique du Sud a 2390 + 480 Ma par le biais d’une isochrone interne (Tanaka
and Masuda, 1982). Cet age est proche de celui déterminé sur une aliquote du méme échantillon
avec le couple 7Sm-143Nd.

La question de I’utilisation de la désintégration du **8La en '¥Ba par capture d’électron en
géochronologie a été soulevée dans I’article de Masuda et Nakai (1983) puis de Nakai et al.
(1986). Les isochrones formées par deux monazites d’un méme gisement et de méme rapports
initiaux par séparation minérale dans un gneiss d’Amitsoq (Groenland) montrent I’aptitude du
systéeme a calculer un age cohérent avec la datation samarium-néodyme. Ce systeme pourrait
aussi servir pour le tracage isotopique dans des conditions spécifiques grace a la grande
difference de comportement du lanthane et du baryum. Cependant, cette méthode n’est
utilisable que dans des roches dont les minéraux sont riches en REE car le rapport La/Ba doit
étre suffisamment elevé pour mesurer des variations significatives des rapports isotopiques et
chimiques. Cela correspond notamment aux roches enrichies en monazite, allanite, voire en

sphéne et apatite.

D’autres groupes s’intéressent ponctuellement a cette systématique, dont Alan Dickin entre
1987 et 1988, Matthias Willbold en 2007 et Yongjuan Gao et son équipe en 2016. Plus
récemment, le LMV et deux équipes allemandes (le groupe d’Andreas Stracke, a I’Université
de Miinster, et celui de Carsten Munker, a I’Université de Cologne), développent a leur tour la
méthode, en s’appuyant sur le progrés technologique croissant et apportant un nouveau souffle
a I’utilisation de cette systématique. Les articles publiés a ce jour et leur theme central sont

résumés dans la Figure 1.5.
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1955

Rankama et al., 1955 (datation)
Umemoto, 1962 (météorites)

1980

11.
12.
13.
14.

15.

. Dickin,1987a, b, ¢ (analytique, datation,

1980
1985

Nakai et al., 1986 (datation)

OIB, terrestrial array, recyclage)
Makishima et al., 1987 (analytique)
Tanaka et al., 1987 (MORB)

Masuda et al., 1988 (Af)

Shimizu et al., 1986, 1988, 1989 (datation,
crodite continentale, OIB)

Dickin vs. Tanaka et al., 1988 (reply :
terrestrial array)

1985
1990

1990
1995

Minami et al., 1995 (datation)
Shimizu et al., 1996 (crodte continentale)
Amakawa et al., 1996 (Nodules Fe-Mn)

1995
2000

2000
2005

Willbold, 2007 (analytique) 2005

2010

Bellot et al., 2015 (arcs)

Gao et al., 2016 (intrusions felsiques et
mafiques)

Willig and Stracke, 2017, 2019 (analytique,
mantle array)

Schnabel et al., 2017 (analytique, MC-ICPS
MS)

Bellot et al., 2018 (arcs)

Bonnand et al., 2019, 2020 (analytique, BIF)
Boyet et al., 2019 (OIB, recyclage)

Israel et al., 2020 (OIB, mantle array,
recyclage)

Willig et al., 2020 (recyclage)

Hasenstab et al., 2020 (crodte continentale)

Sato and Hirose, 1981 (AB)

Tanaka and Masuda, 1982, 1983 (datation, reply
to Norman and Nelson: A3)

Norman and Nelson, 1983a, b (Ap)

Masuda and Nakai, 1983 (datation)

Shimizu et al., 1984 (météorites)

Nakamura et al., 1984 (terrestrial array)

Tanaka et al., 1990 (eau de mer)

Shimizu et al., 1990a, b, 1991, 1992, 1994
(LREE d’une source, sédiments océaniques,
roches ferrugineuses archéennes, arcs, eau de
mer)

Liu etal., 1990, 1992 (volcanisme continental)
Makishima and Nakamura, 1991 (analytique)
Amakawa et al., 1991, 1992 (nodules Fe-Mn,
reply to Elderfield)

Makishima et al., 1993 (AB)

Makishima and Masuda, 1993, 1994 (météorites,
MORB)

Xiao et al., 1994 (analytique)

Tanimizu, 2000 (analytique)

Liu et al., 2000 (analytique)

Lee etal., 2001 (crodte continentale)

Tanimizu and Tanaka, 2002a,b (basaltes lunaires)
Tanimizu, 2004 (analytique)

Hayashi et al., 2004 (crodte continentale)

Lee et al., 2010 (crodte continentale, LREE)
Tazoe et al., 2011 (analytique)

Ohno and Hirata, 2013 (analytique)
Doucelance et al., 2014 (OIB, carbonatites)

Figure 1.5: Chronologie d'apparition des publications s'intéressant au systéme lanthane-cérium.
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2. LA COMPOSITION DE LA TERRE

2.1. Place de la Terre dans le Systéeme Solaire

La Terre fait partie des huit planetes du Systéme Solaire, dans le sens ou il s’agit d’un corps
assez gros pour atteindre un équilibre hydrostatique et dont la force gravitationnelle a permis le
nettoyage de son orbite autour du Soleil. Elle est située a une unité astronomique (environ 150
x 108 km) du Soleil, et est encadrée par Vénus et Mars qui sont situées respectivement a environ

0.7 et 1.5 unités astronomiques du Soleil (Figure 1.6).

Mercure, Vénus, la Terre et Mars sont les seules planétes rocheuses, ou telluriques, du
Systeme Solaire. Elles ont donc en commun d’avoir une forte densité pour un faible diameétre,
une grande teneur en silicates, un nombre réduit de satellites naturels ainsi que 1’absence
d’anneaux. Leurs caractéristiques varient ensuite en fonction de leur distance au Soleil.
Notamment, la Terre est la plus grande de ces planetes et la seule a présenter une grande quantité
d’eau sous forme liquide, une tectonique des plaques active et a avoir développé
substantiellement de la vie. Jupiter, Saturne, Uranus et Neptune sont les quatre planétes
gazeuses du Systéme Solaire. Leur densité est beaucoup plus faible que celle des planétes
telluriques et elles ont en commun d’€tre tres riches en éléments volatils sous forme gazeuse et
solide et de posséder de nombreux satellites et des systémes d’anneaux. Seuls les anneaux de
Saturne sont facilement observables depuis la Terre.

D’autres objets occupent le Systéme Solaire dont des satellites naturels, des planétes naines,
beaucoup plus petites que les planétes mais qui conservent une trajectoire héliocentrique. Il
existe aussi d’autres petits corps du Systéme Solaire qui se regroupent essentiellement dans
deux zones appelées la ceinture d’astéroides et la ceinture de Kuiper. La premicre sépare les
planétes rocheuses (Systéme Solaire interne) et gazeuses (Systéme Solaire externe) et la
seconde est située au-dela de 1’orbite de Neptune et contient de nombreux petits objets dont les
planétes naines Pluton, Makémaké et Hauméa. La ou la ceinture d’astéroides est large de
quelques unités astronomiques (située entre 1.7 a 4.5 unités astronomiques) et est faite d’objets
rocheux et métalliques, la ceinture de Kuiper est 20 fois plus large (localisée entre 30 et 55

unités astronomiques) et est faite essentiellement de composés volatils solides.
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Figure 1.6: A) Distances relatives des objets du Systeme Solaire avec le Soleil, exprimées en unités astronomiques
(AU), depuis le Soleil jusqu’a au systeme Alpha du Centaure. Proxima du Centaure est alors I 'étoile la plus proche
du Soleil, située a seulement 270 000 unités astronomiques (ou 4.2 années lumiéres). B) Organisation des corps
majeurs du Systéeme Solaire du Soleil jusqu’a la ceinture de Kuiper. A noter que l’échelle relative des objets n’est
pas réaliste. Figures issues des sites web du Jet Propulsion Laboratory de la NASA ( ).
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A partir de la nébuleuse solaire et de son disque de poussiéere, le Soleil et les corps planétaires
se mettent en place. Le Soleil est composé essentiellement d’hydrogene (74%) et d’hélium
(24%) et constitue a lui seul 99.9 % de la masse du Systéme Solaire. Les planétes concentrent
ensuite 99.9 % de la masse restante, dont 99 % correspond aux planetes gazeuses. La répartition
des éléments est ensuite liée a un fractionnement chimique des éléments, et suit le gradient
thermique au sein du Systéme Solaire. C’est a partir de 1a que se crée la distinction entre les

planétes telluriques et les planétes gazeuses.

Entre 4 et 5 unités astronomiques du Soleil se situe la ceinture d’astéroides, a la limite méme
entre le Systeme Solaire interne, dont les objets sont principalement faits de silicates et de
métaux et le Systéeme Solaire externe, dont les objets sont moins denses et enrichis en gaz. Cette
limite est la ligne des glaces, zone a partir de laquelle les espéces volatiles peuvent se condenser
et former de la glace grace a une basse température. L’eau (H20) est la molécule volatile la plus
réfractaire et sera la premiére a former de la glace. Les planétes gazeuses sont alors enrichies
en ¢léments volatils (He, H, O, C et N, dans leur ordre décroissant d’abondance) dont une
grande partie a atteint sa température de solidification, formant ainsi les noyaux glacés de
Jupiter, Saturne, Uranus et Neptune. La grande masse de ces planetes leur permet ensuite de
maintenir une atmosphére gazeuse trés épaisse. Dans le Systéme Solaire interne, les éléments
de points de fusion plus élevés sont les seuls a pouvoir condenser. Les objets rocheux y sont
formés grace a la condensation et I’évaporation des éléments lors de la formation des premiers
objets et de leurs collisions, la coagulation des poussieres et I’accrétion des solides, gagnant en

volume par les collisions successives.

La température de condensation et la fugacité d’oxygene actifs dans la nébuleuse lors de la
formation des solides influencent alors largement leurs compositions. Les solides étant formés
a différentes distances du Soleil, leurs matériaux constitutifs ont ainsi été soumis a différentes
histoires de condensation des éléments et a différents trajets dans le Systeme Solaire. Le
scénario le plus simple est de considérer la Terre comme un mélange de différentes briques
élémentaires formées dans différentes parties du réservoir nébulaire. Les principaux matériaux
suggérés comme les plus proches de ces briques élémentaires sont les chondrites. Elles sont

alors le plus proche de la composition de départ de la Terre.
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2.2. Age du Systéme Solaire et de la Terre

L’age de la Terre est difficile a déterminer a partir des échantillons terrestres mais nombreux
sont les scientifiques a avoir émis des hypothéses. Dés le X1Xéme siecle, Lyell et Darwin
prénaient un &ge trés ancien de la Terre, de quelques dizaines de milliards d’années, permettant
une évolution lente vers la formation des différentes couches géologiques observées. Lord
Kelvin (1899) a quant a lui calculé que la Terre ne devait avoir que quelques dizaines de
millions d’années, de sorte de reproduire le refroidissement de la Terre depuis sa formation, en
s’inspirant des travaux de Buffon sur le refroidissement de sphéres métalliques concentriques.
Seule une énergie supplémentaire pourrait expliquer un refroidissement plus lent de la Terre, et
donc un &ge plus ancien. La désintégration radioactive n’est découverte qu’en 1986 par Henri
Becquerel grace a ses études sur la phosphorescence, puis démontrée par Pierre et Marie Curie
en 1898, grace a leur mesure de la désintégration de I’uranium en polonium et radon. Associée
a une émission de chaleur, elle est un bon candidat pour expliquer un refroidissement plus lent
de la Terre (Dalrymple, 2001). Puis, la radioactivité est utilisée pour la premiére fois avec un
objectif de datation par Rutherford, en 1904.

Apres plusieurs tentatives de datation d’objets géologiques (Gerling, 1942; Russell, 1921),
Houtermans et Browns en 1947 ont supposé qu’on peut dater I’age de formation de I’uranium
primordial du Systéeme Solaire dans les météorites de fer. Cette idée aboutit dans les travaux de
Clair Patterson (1956, 1953) sur les phases FeS (troilite) dans Canon Diablo et Henbury
(météorites de fer), puis de Forest City, Modoc (chondrites) et Nuevo Laredo (eucrite) en
utilisant les systématiques U-Pb. L’age obtenu avec 1’alignement de ces météorites est alors
beaucoup plus précis et ancien, de 4.55 + 0.07 Ga. Des basaltes océaniques terrestres sont aussi

alignés avec ces météorites, laissant supposer que la Terre a un age similaire.

De nombreuses études se succedent ensuite notamment se focalisant sur les inclusions
réfractaires riches en calcium et aluminium (CAI) présentes dans les chondrites, qui montrent
les ages les plus précoces du Systéme Solaire. Les études plus récentes proposent un age de
formation du Systéeme Solaire a 4.568 + 0.001 Ga a partir des systématiques Al-Mg, Pb-Pb, et
Hf-W (Bouvier and Wadhwa, 2010; Burkhardt et al., 2008). L’étude de Brennecka et al. (2010)
met cependant en évidence la non-homogénéité du rapport 23U/?*°U dans les CAls, supposé
jusqu’alors constant, remettant en cause les précédentes datations U-Pb. Avec celle nouvelle
information, deux nouveaux ages sont publiés : 4.5673 £ 0.0002 Ga (Connelly et al., 2012) et
4.5674 £+ 0.0007 Ga (Brennecka and Wadhwa, 2012).
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2.3. Age de la séparation manteau-noyau

L’épisode de formation du noyau est un épisode important dans I’histoire de la Terre. Tres
rapidement pendant son accrétion, les températures a toutes les profondeurs dépassent le
liquidus chondritique (Andrault et al., 2011; Monteux et al., 2016), ce qui permet la répartition
des éléments entre différentes phases, a 1’état liquide, dans 1’océan magmatique. La Terre est
fondue grace a 1’énergie assimilée sous forme de chaleur lors des impacts, a une radioactivité
trés active (exemple : 26Al). Dés lors, I’affinité des éléments entre les phases, ainsi que les
différences de densité permettent la ségrégation du noyau. Les noyaux métalliques des gros
impacteurs, denses, coulent dans I’océan magmatique. Ils rejoignent le centre de la proto-Terre
et s’accumulent en un noyau liquide tandis que le reste constitue le manteau primitif.

L’age de formation du noyau terrestre a été déterminé grace a la radioactivité éteinte de
I’hafnium. Le ®2Hf décroit en 8W selon une demi-vie de 8.9 Ma (considéré comme éteint
apres 50 Ma). Si les deux sont réfractaires, 1’hafnium a un comportement lithophile tandis que
le tungsténe a un comportement d’¢élément sidérophile. Ainsi, 90% du tungstene terrestre est
séquestré dans le noyau, et la totalité de I’hafnium est dans la Terre silicatée. Les rapports
1B2W/84W mesurés dans les roches terrestres sont trés largement supérieurs a ceux des
chondrites (environ 2 epsilon - Kleine et al., 2002; Yin et al., 2002). Pour expliquer cette
différence, la séparation du noyau, fractionnant le rapport Hf/W des réservoirs, doit étre
précoce, quand I’isotope peére était encore présent. Un age de 30 Ma est obtenu dans un modele
d’évolution a deux stades (Figure 1.7). L’age exact reste débattu puisqu’il dépend du modéle
de formation du noyau et du degré d’équilibration métal-silicate lors de I’accrétion progressive

d’impacteurs différenciés.

Tungsten isotopic age of Earth’s core

2 Earth evolution Figure 1.7: Courbe d'évolution de la composition
L iﬂ&?ﬁiﬁé‘n" isotopique en W de la Terre, de la Terre silicatée
0 / today et des chondrites pendant les 50 premiers

Chondritic line h

millions d’année de [’histoire de la Terre. Le
rapport isotopique est exprimé sous la forme :
8182W — ((182W/184Wech)/(182W/184WTerre)‘1)x 104
La différence mesurée entre les chondrites et la
Terre, d’au moins 2 epsilons, requiert une

-4 + Data for Fe-meteorities formation progressive du noyau jusqu’aux
N e e premiers 30 Ma. Figure issue de McDonough,
0 10 20 30 40 50 2014

Years after ty (Ma)

La Terre a donc évolué trés rapidement pour former deux réservoirs distincts : le manteau

primitif et le noyau. C’est la composition de ce manteau primitif qui est a la base de 1’évolution

de la Terre jusqu’aux réservoirs actuels pour les €léments lithophiles réfractaires.
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2.4. Contraintes sur la composition de la Terre silicatée grace aux chondrites

Il est admis que les quatre eléments les plus abondants sur Terre sont I’oxygeéne, le magnésium,
le silicium et le fer. Le détail de la composition de la Terre, pour la totalité des éléments, est
relativement complexe a établir. La composition des grands réservoirs est déterminée en
couplant des approches géophysiques, expérimentales et des mesures cosmochimiques. Les
chondrites nous permettent d’obtenir la composition des matériaux primitifs non différenciés.
Bien que les concentrations en éléments majeurs et en traces des chondrites soient extrémement
variables, il s’avére que les rapports de concentrations et d’abondances isotopiques des
élements lithophiles réfractaires sont souvent similaires d’une chondrite a 1’autre ou suivent une
tendance sur laquelle doit se trouver la Terre. Les chondrites sont alors devenues des références

pour définir la composition de la Terre.

2.4.1. Généralités sur les chondrites

Les météorites peuvent étre divisées en deux grandes catégories (Figure 1.8) :

»» Les météorites différenciées dont font partie les achondrites et les météorites de fer. Elles
ne représentent que 8 % des météorites échantillonnées. Leur pétrographie et leur chimie
refletent des processus similaires aux processus géologiques. Elles correspondent alors a
des fractions de planétésimaux ou planétes. D’une part, les achondrites correspondraient a
un manteau ou une croQte, tandis que les météorites de fer correspondraient a un noyau. Les
météorites mixtes, comme les pallasites et mésosidérites, sont intermédiaires et comportent
des phases silicatées et métalliques dispersees.

% Les chondrites sont des météorites non différenciées, beaucoup plus abondantes
puisqu’elles représentent prés de 92 % des météorites classifiées. Ces roches sont
généralement issues d’objets de petite taille qui n’ont pas subi de différenciation. Telles des
roches sédimentaires sur Terre, elles correspondent a un agglomérat de matériaux précoces

provenant de la nébuleuse.
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Les chondrites peuvent étre divisées en plusieurs groupes selon leurs caractéristiques

(Brearley and Jones, 1998; Krot et al., 2014 - Figure 1.8) :

++ Les chondrites ordinaires représentent a elles seules pres de 80 % des météorites trouvées
sur Terre et prés de 90 % des chondrites. Elles contiennent de nombreux chondres (billes
de métal-silicate cristallisées avant ’accrétion de leur corps parent), une matrice silicatée,
quelques inclusions riches en éléments réfractaires, des phases métalliques (Fe-Ni) et des
sulfures de fer (FeS - troilite). Elles se divisent en chondrites de type H (haute teneur en fer
- 15 a 20 % de phases métalliques Fe-Ni), de type L (faible teneur en fer - 7 & 11 % de
phases métalliques Fe-Ni) et de type LL (tres faible teneur en fer - 3 a 5 % de phases
métalliques Fe-Ni).

¢+ Les chondrites a enstatite sont relativement rares et ne correspondent qu’a 0.6 % des
météorites. Elles sont formées dans un environnement appauvri en oxygéne et leur fer est
généralement sous forme métal (Fe®) ou sulfure de fer (FeS). Elles sont dites « a enstatite »
a cause de leurs pyroxénes contenant peu voire pas de fer et devenant alors un silicate de
magnésium presque pur. Comme les chondrites ordinaires, les chondrites a enstatite sont
subdivisées entre les EH et les EL suivant leurs teneurs en Fetotal et Fe°.

«+ Les chondrites carbonées ne représentent que 5 % des chondrites répertoriées. Relativement
riches en carbone, elles sont considérées comme les chondrites formées le plus loin du
Soleil. Elles sont également enrichies en éléments réfractaires de 10 a 40 % par rapport aux
autres chondrites. Les différentes catégories de chondrites carbonées référent a leur
similitude avec une chondrite typique : Orgueil (CI), Murchison (CM), Ornans (CO),
Allende (CV), Renazzo (CR), ALH 85085 (CH), Bencubbin (CB) et Karoonda (BK). Elles
se distinguent essentiellement par leurs différentes proportions volumiques de matrice,
chondres et phases métalliques. Les chondrites CI, CM et CR sont significativement plus
riches en carbone. Les météorites du groupe CI ont une composition chimique reflétant le
plus celle du Systéme Solaire (Anders and Grevesse, 1989). Elles sont la référence pour
comparer des météorites entre elles ou avec la Terre (exemple : diagrammes de traces).

++ Kakangari et Rumuruti forment des classes a part.

Ces groupes sont subdivisés en 6 types numérotés de 1 a 6 dont la plus grande valeur
correspond a une forte modification par du metamorphisme et la plus petite a une forte
modification par I’altération. L’altération et le métamorphisme sont observables a 1’échelle

macro- et microscopique via la pétrologie des roches. La valeur 3 est considérée comme neutre.
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Meteorite classification

chondrites
Class —» Carbonaceous Ordinary Enstatite
Group —» CICM COCRCB-CHCVCK HLLL EHEL R K
Petr. type —= 1 1-23-41-2 3 3 3-43-6 3-6 36 363
Subgroup — ICB, 1CVq,
IcB, ICVOxB
1 CVR

Achondrites and other igneous meteorites

Primitive achondrites Differentiated achondrites Irons and stony irons Planetary

Winonaites
Acapodranites Aubrites
Acapulcoites Ureilites
Lodranites HED
Brachinites Howardites
Eucrites

Mesosiderites
Pallasites
Main group
Eagle Station
IAB irons
IC irons

Angrites

Martian
Shergottites
Nakhlites
Chassignites
Orthopyroxenite

Lunar

Figure 1.8:
Classification
des météorites.
Figure issue de
Krot et al,

IIAB irons 2014.
lIC irons
IID irons
lIE irons
lIG irons
lIAB irons
lICD irons
llIE irons
llIF irons
IVA irons
IVB irons

Diogenites

2.4.2. Lacomposition en éléments majeurs et traces de la Terre totale

Un modéle admis dans la littérature propose que la Terre soit de composition chondritique
(Allégre et al., 1995b, 2001). Ce choix est ambigu car suivant le type de chondrite de référence,
la composition résultante peut varier significativement. De plus, il n’est pas a exclure que la
Terre peut différer des chondrites. Par exemple, les compositions en U, Th et K de la Terre sont
associées a la production de chaleur radioactive de la Terre et comparées avec celles des
chondrites afin de voir 1’évolution des éléments volatiles sur Terre. Le rapport K/U calculé
dans les matériaux terrestres (K/U = 10%) est trés inférieur a celui des chondrites (K/U =8 x
10%) laissant suggérer que la Terre est appauvrie en potassium par rapport aux chondrites
(Wasserburg et al., 1964). Dans ce cas, les chondrites ne sont pas une bonne référence pour

établir la composition en volatils de notre planéte.

Pour les éléments lithophiles réfractaires, les chondrites affichent néanmoins une
homogénéité intéressante. Leur similitude de rapports élémentaires et isotopiques pour ces
éléments en fait un réservoir de composition homogene dans le Systéme Solaire auquel on peut
comparer la Terre. En particulier, il a été observé que les chondrites et le chondre d’Allende

peuvent dessiner une corrélation entre le rapport Th/U et la concentration en U sur laquelle la
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Terre vient se placer (Allegre et al., 1986 - Figure 1.9A). Allegre et al. (1983) avaient
auparavant calculé la concentration en uranium du manteau primitif terrestre, et de la Terre. Le
rapport Th/U de la Terre est donc déduit de la droite de corrélation comme étant égal a 4.2. En
suivant le méme principe, ils déterminent la composition chimique de la Terre pour 15 éléments
(Allégre et al., 1995 - Figure 1.9B).

CORE BULEEARTH
(Wt%) (WR) B
6 Fe=70.19z2 O =32.436
|ﬁ Ni=4.87+0.4 Bi= 17.221
Si=7.36 Al =1507
S=230+02 Mg = 15.866
Allende chondrule 0 =410 +0.5 Fe < 28.176
Ca=1.607
5l K =0.0192
S =0.7010
Na=10.249
= Ti =0.0710
= Ni = 1.8147
1_- ____________ 1= 1.
4 |
H.L ' METEORITES In ppm In ppmy
Ci L:
' Mn = E 820 Mn = 2 600
' Cr =T1750 Cr =4 280
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Figure 1.9: A) Rapport Th/U et concentration en U dans différents objets du Systéme Solaire, issu de Allégre et
al., 1986. La concentration de 16 ppb dans la Terre est calculée avec les valeurs moyennes du manteau primitif
d’Allegre et al., (1983), corrigé du noyau. Les chondrites ordinaires (H, L et LL) et carbonées sont peu dispersées
et ont un rapport Th/U entre 3.6 et 3.8 pour une concentration en U entre 9 et 12 ppb. Le chondre mesuré dans
Allende permet de définir une droite avec ces chondrites, sur laquelle se trouve la Terre. B) Composition de la
Terre et du noyau. Les rapports d’éléments mesurés dans les chondrites couplés a des rapports terrestres connus
permettent de contraindre des concentrations dans la Terre. Figure issue d’Allegre et al., 1995.

Plusieurs études sont des références pour la composition de la Terre silicatée : McDonough
and Sun (1995) offrent la référence la plus utilisée mais il existe aussi les travaux d’Allegre et
al. (2001, 1995); Kargel and Lewis (1993); Lyubetskaya and Korenaga (2007) et Palme and
O’Neill (2003, 2014). D’abord, McDonough and Sun (1995) et Sun and McDonough (1989)
ont basé leurs modeles de compositions sur la composition des chondrites carbonées de type Cl
(dont la composition chimique a la plus grande affinité avec celle du Soleil), sur le modéle de
la pyrolite (modele de composition minéralogique du manteau s’il n’avait pas subi de fusion
partielle) et sur les données issues des profils sismiques. Les rapports de concentration en
éléments réfractaires lithophiles seraient chondritiques et pour obtenir les concentrations dans
la BSE, il faudrait appliquer un facteur d’enrichissement de 2.75. Le modele de la pyrolite
auquel les chondrites sont comparées tout au long de 1’étude, apporte quant a lui des contraintes
sur la composition du manteau en justifiant notamment des variations par rapport au modele

chondritique en suivant le comportement des éléments dans le manteau.
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Une autre approche est celle apportée par Claude Allegre et ses collaborateurs (Allegre et
al., 1995b, 2001) par laquelle ils ont exploré les rapports d’éléments majeurs et en trace de la
Terre. Leurs estimations de concentrations en REE sont également issues d’un lien de
proportionnalité avec les chondrites carbonées, en considérant la Terre dans la continuité de
composition des chondrites au sein du Systeme Solaire. Le facteur d’enrichissement obtenu est
bien inférieur a celui de McDonough and Sun, seulement de 1.7.

Palme and O’Neill (2003, 2014) ont proposé une méthode similaire a McDonough et Sun.
Ils comparent les météorites afin de déterminer le comportement des €léments chimiques et en
déduire la composition la plus adéquate pour la Terre. Ils obtiennent facteur d’enrichissement
entre les météorites et la Terre silicatée, de 2.83, basé sur les abondances en CaO et Al20s.

Enfin, Lyubetskaya and Korenaga (2007) ont utilisé une approche statistique basée sur la
composition de la péridotite, de contraintes cosmochimiques et du modéle de la pyrolite. Cette
derniére estimation est supposée prendre en compte des parametres que 1’on retrouve dans les
modéles précedemment cités et de les coupler a I’outil statistique. Leur facteur d’enrichissement
est egal a 2.16.

Toutes ces études proposent alors des spectres de REE (normalisés aux chondrites CI dans
la Figure 1.10) de méme forme mais les abondances varient. Dans le détail, la BSE est plus
enrichie en terres rares les plus légeres (lanthane, cérium, praséodyme) dans le modéle de
Lyubetskaya and Korenaga (2007) tandis que cet enrichissement est bien moindre dans les
autres modeles. Les rapports entre les REE varient jusqu’a 5 % d’un mode¢le a 1’autre, ce qui
est proche de la variabilité naturelle des rapports de REE dans les chondrites (types 1 a 4 -
Bouvier et al., 2008).

Figure 1.10: Spectre des terres e EJ 300 P e }S’ggﬁf
rares dans la BSE, ou manteau 2 - ~— T )
primitif (McDonough and Sun, 55250 | —— M&S95
1995 ; Allegre et al, 2001; =8 _

Palme and O’Neill, 2014 ﬂé’ 2 o R A - __-"L&K)O7
Lyubetskaya and Korenaga, = g 2.00

2007), normalisé aux Ee T T~ — S — — " AetalOl
chondrites CI (Barrat et al., 1.50 — i
2012). La Ce Pr NdSmEu Gd Tb DyHo Er TmYbLu
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2.4.3. Composition isotopique de la Terre grace au réservoir chondritique uniforme

La composition isotopique de la Terre est moins débattue que sa composition €lémentaire, au
premier abord, car elle est généralement directement comparée aux chondrites, dont les rapports
d’abondances élémentaires et isotopiques en REE sont peu variables. Cet ensemble homogéne
est appelé le réservoir chondritique uniforme (CHUR - DePaolo and Wasserburg, 1976). La
moyenne de ces chondrites est alors la référence pour la Terre silicatée.

Cette faible variabilité des chondrites est vraie pour I’ensemble des chondrites rencontrées
dans la nature, hormis certaines exceptions. Palme (2001) a souligné I’'importance d’utiliser les
chondrites les plus primitives pour estimer la composition du Systéme Solaire car ce sont celles
dont I’information dite primordiale est le mieux conservée. L’altération ou le métamorphisme
peuvent modifier la composition chimique et isotopique des chondrites. Il peut s’agir de
processus précoces et plus tardifs sur les corps parents ou trés récents affectant 1’échantillon
tombé sur Terre (Barrat et al., 2014; Drake and Righter, 2002; Rubin et al., 2009). Bouvier et
al. (2008) montrent trés bien ce phénomeéne. Les rapports isotopiques 176Hf/A""Hf et 143Nd/**4Nd
des chondrites de type 1 a 3 sont plus homogénes que ceux de type 4 a 6 (Figure 1.11 - 1 pour

une forte altération et 6 pour un fort métamorphisme).

0.2829

< Figure 1.11: YSLu/"""Hf vs. YSHf/A"Hf de
chondrites dites non-équilibrées (type 1a 3 -
en noir), équilibrées, modifiées par du
métamorphisme thermique (type 4 & 6 - en

CHUR (1997,26,) O

O\

0.2828 | gris) et les données précédemment publiées
¥ (Blichert-Toft and Albaréde, 1997 — en
E\ blanc). Les trois grands types de chondrites
- CHUR (this work, 20,) sont représentés : carbonées (losanges),

::Zhl"f“:j::jggggfa;‘m ordinaires (ronds) et enstatites (triangles).
e Le CHUR proposé dans ce travail est
significativement moins bruité que celui
proposé par Blichert-Toft and Albaréde
[ (1997). Contrairement au précédent, il est
basé exclusivement sur des chondrites de
types 1 a 3. Figure issue de Bouvier et al.,
2008.

0.2827 F

O avg. err. 20
0.2826 .
0.0320 0.0330 0.0340 0.0350

176Lu/1 77Hf

Le CHUR pour les systémes lutétium-hafnium et samarium-néodyme est finalement calculé
sur la base des chondrites non-équilibrées de type pétrologique 1, 2, 3 (voire 4). Pour
comparaison, le CHUR calculé sur la base de chondrites de types 1 a 3 a une déviation standard
de 39 ppm sur le rapport isotopique "6Hf/*’Hf, tandis qu’il était de 152 ppm avec tous les types
de chondrites (Blichert-Toft and Albaréde, 1997).
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2.4.4. Variabilité isotopique des chondrites et composition de la Terre

2.4.4.1. LaTerre non-chondritique : L apport du *°Nd

Pour les eéléments réfractaires, il est admis que les chondrites ont des rapports isotopiques et
chimiques homogenes. Le 4?Nd est produit par le 46Sm, de trés courte demi-vie, pendant les
premiers 500 millions d’années du Systeme Solaire, a I’Hadéen. Le rapport %°Nd/***Nd
n’évolue plus aprés Pextinction du 46Sm. Cependant, il a été montré des les années 1990 que
les roches archéennes ont des rapports 14°Nd/***Nd systématiquement supérieurs aux chondrites
(Bennett et al., 2007; Boyet et al., 2003; Boyet and Carlson, 2005; Caro et al., 2003; Harper Jr
and Jacobsen, 1992; O’Neil et al., 2008), étendu ensuite aux roches terrestres. Les roches
récentes ont un rapport “2Nd/***Nd plus haut en moyenne de 20 ppm par rapport aux
chondrites ; et les roches archéennes en ont un plus haut de 50 ppm (Boyet and Carlson, 2005).
Trois hypothéses principales peuvent expliquer cette différence : (1) La BSE n’a pas des
rapports de REE chondritiques. Un réservoir précoce enrichi en LREE, extrait de 1’océan
magmatique (early enriched reservoir, EER - assimilé aux basaltes KREEP lunaires) peut avoir
été recyclé profondément dans le manteau de sorte qu’il n’est plus échantillonné en surface. Le
manteau restant a alors un rapport Sm/Nd plus haut que les chondrites car appauvri en LREE
par rapport aux HREE (early depleted reservoir — EDR — Boyet and Carlson, 2005, 2006).
(2) La Terre peut étre différente des chondrites par la perte du réservoir précoce enrichi. L’EER
a pu étre érodé par impact(s) au cours de I’accrétion (Caro et al., 2008; Caro and Bourdon,
2010; Carter et al., 2018; O’Neill and Palme, 2008). (3) Des variations de compositions
isotopiques en samarium et néodyme ont été trouvees dans les chondrites malgreé leurs rapports
Sm/Nd identiques ; il s’agit d’anomalies nucléosynthétiques (Andreasen and Sharma, 2006;
Bouvier and Boyet, 2016; Carlson et al., 2007; Gannoun et al., 2011; Qin et al., 2011).

L’hypothése selon laquelle la Terre a un rapport Sm/Nd différent des chondrites a des
implications sur 1’évolution de la composition des réservoirs terrestres (Caro and Bourdon,
2010; Jackson et al., 2010; Jackson and Carlson, 2011). La Terre pourrait avoir connu un
événement précoce modifiant la composition en REE de la BSE et donc avoir subi une
différenciation a deux stades (Figure 1.12). Le premier stade est a ’origine de la formation d’un
réservoir enrichi en REE (EER) et de son complémentaire appauvri en REE (EDR). L’EER est
alors soit recyclé profondément dans le manteau et n’est plus échantillonnée (Boyet and
Carlson, 2005, 2006), soit perdu par impact(s) (Caro et al., 2008; Caro and Bourdon, 2010). En

suivant cette idée, Jackson et ses collaborateurs ont proposé que certains basaltes des larges

29



provinces ignées (Large Igneous Provinces, LIP), telles que Baffin Island ou l’ouest du
Groenland, échantillonnent exclusivement du manteau primitif, sans interaction avec autre
chose et que leur composition isotopique actuelle est supérieure au CHUR. Dans ce cas, le

manteau primitif a un rapport Sm/Nd superchondritique.

~4.58 Ga
Accrétion

>4.54 Ga .
Formation du noyau Différenciation

Croiite continentale

Manteau primitif
MM

—> —

>4.53 Ga

Figure 1.12: Schéma synthétisant les modéles d'évolution de la Terre par différenciation a un ou deux stades.
Figure modifiée d’aprés Rizo et al., 2012.

Cela semble corroborer les observations faites par Gale et al. (2013) qui mesurent de faibles
rapports Sm/Nd et 1*3Nd/***Nd dans les MORB. Ceux-ci sont notamment reproduits par des
modeles de MORB formés dans un contexte de manteau primitif superchondritique, tels que
proposés par Jackson and Carlson (2012). La fraction de manteau qui a permis le volcanisme
doit étre appauvri précocement apres la formation de la Terre, en sachant que le degré
d’appauvrissement supplémentaire précoce est fonction de la fraction de manteau impliquée

dans la formation de la cro(te (Carlson et al., 2019).

Jackson and Jellinek (2013) calculent la composition en éléments majeurs et traces de la
Terre silicatée (=EDR) si elle a subi un événement de différenciation précoce. L’excés en 14?Nd
serait lié & un rapport Sm/Nd dans I’EDR supérieur de 4.5 a 7.9 % a celui des chondrites, suivant
I’age de sa formation. Ils proposent des modeles d’évolution de la composition isotopique en
néodyme pour les différents réservoirs silicatés, ainsi que leurs proportions, dans le cadre des
hypothéses d’une Terre chondritique et non chondritique. Cela meéne a une composition en
143Nd/44Nd légérement superchondritique et similaire a celui de matériaux avec les plus hauts

rapports *He/*He issus du réservoir mantellique (de Leeuw et al., 2017).
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2.4.4.2. Contre une Terre superchondritique

L’étude de Huang et al. (2013) donne une approche intéressante de la négation d’une Terre non-
chondritique. lls partent du principe que les éléments réfractaires sont dans des proportions
chondritiques (Hofmann, 1988; Jacobsen, 1988; Salters and Stracke, 2004; Workman and Hart,
2005). Effectivement, les rapports 14’Sm/*4Nd sont trés peu variables dans les chondrites.

s testent différentes hypotheses pour voir si la Terre peut étre superchondritique ou non et
mener a la composition isotopique actuelle des reservoirs silicatés : (1) Ils calculent la
composition théorique de la source des MORB, contraignant la gamme de variation du manteau
source, plus élevée que ce qui est requis pour une Terre superchondritique. (2) Ils testent
I’hypothese d’un rapport chimique superchondritique de la Terre silicatée dans son ensemble.
Pour cela, ils prennent les compositions des MORB et de particules en suspension dans les
rivieres dont ils déduisent des moyennes représentatives du manteau appauvri et de la crolte
continentale. La Terre silicatée doit se trouver a I’intersection de la géochrone et de la ligne qui
relie le manteau appauvri et la crodte continentale (Figure 1.13).

Il n’est pas possible de distinguer la gamme de compositions possibles de la Terre silicatée
de celle du CHUR. En prenant la composition du manteau appauvri associé a la crodte
continentale disponible dans la littérature, la composition isotopique du manteau appauvri est
plus haute que ce qui est requis pour parler de Terre superchondritique mais concorde avec le
cas d’une Terre chondritique. On ne peut donc pas confirmer I’hypothése d’une BSE dont le
rapport Sm/Nd est superchondritique.
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O 0.5130 | 1 7.06
P
q—
<t ]
=_ 05125 | {1-269 Z
g possible BSE range (o}
& '
< [ @ CHUR 1.
— 05120 @ SCHEM S
/A average CC -
[ DM estimate 1
05115 " " i " i ' " " " 1 (th.ls .Stuqy). _2220
0.10 0.15 0.20 0.25 0.30

Figure 1.13: Rapports *3Nd/**Nd et *’Sm/***Nd des réservoirs terrestres et du réservoir superchondritique
(superchondritic Earth models, SCHEM). Huang et al. (2013) estiment une gamme de composition de la Terre
silicatée a partir de la ligne reliant la cro(te continentale moyenne et le manteau appauvri et leurs erreurs. Cette
ligne intersecte avec la géochrone et correspond a un age modele de 1.6 Ga. Cela est cohérent avec 1’dge moyen
de la cro(te continentale. De potentiels ages de différenciation manteau-crodte sont déductibles des lignes reliant
les valeurs extrémes de ces deux pdles. Figure issue de Huang et al., 2013.
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2.4.4.3. Expliquer la composition de la Terre : les anomalies nucléosynthétiques

Des variations de composition isotopique indépendantes de la masse ont été mesurées dans de
nombreux objets du systéme Solaire. Ces anomalies nucléosynthétiques sont dues a une
hétérogeénéité de production des isotopes lourds par les processus p (capture d’un proton), S
(capture rapide d’un neutron) et r (capture lente d’un neutron). Des distinctions entre les

différents types de chondrites sont faites sur la base de ces anomalies.

Warren (2011) a notamment suggéré qu’il existe une dichotomie entre les chondrites
carbonées (hauts rapports £°Ti et £>*Cr) et les chondrites non-carbonées (bas rapports £*°Ti et
e>Cr - Figure 1.14). Elles sont d’origine nucléosynthétique. La composition de la Terre
(référence a zéro) apparait intermédiaire a ces deux groupes. Le mélange en proportions
variables de réservoirs distincts dans le Systéme Solaire, desquels sont issus ces deux catégories

de chondrites, permettraient d’expliquer la composition de la Terre.
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Des anomalies nucléosynthétiques en samarium et néodyme entre les différents groupes de
chondrites ont été mesurées (Burkhardt et al., 2016; Carlson et al., 2007; Gannoun et al., 2011).
En effet, dans les diagrammes u'4°Nd (corrigé de la désintégration radioactive) vs. u'4>148.150Nd
et u44Sm, les chondrites s’alignent sur une droite de mélange entre la Terre et une composition
montrant un processus s pur (Figure 1.15). Le rapport u**?Nd mesuré dans les chondrites est
inférieur a celui de la Terre et les rapports u**°Nd et u'*8Nd sont supérieurs, sur cette ligne. Les
chondrites ont un déficit en processus s par rapport a la Terre, et ce déficit augmente depuis les

chondrites a enstatite vers les chondrites ordinaires et carbonées. Il est minimal dans les
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chondrites EL3 qui ont une composition dans I’erreur de celle de la Terre (Boyet et al., 2018).

Dés lors, un réservoir type EER n’est pas nécessaire pour expliquer la différence de rapports

142Nd/*44Nd entre la Terre et les chondrites, mais cela ne nie pas complétement son existence.

P> Processed standards
@ Enstatite chondrites
@ Ordinary chondrites
[J Allende CV3

® NWA 5363

A CAl A-ZH-5

A CAlmean (n=11);ref. 22 —
I Allende without CAl (calculated)

w'eNd

-20 0 20 40
«'4eNd

Figure 1.15: Variations isotopiques en
samarium et en néodyme dans des
échantillons terrestres et météoritiques
(Burkhardt et al., 2016).

La notation p correspond a la normalisation
a la composition isotopique de la Terre.
Pour les isotopes du néodyme, son
expression prend la forme

((*Nd/***Ndeen/ *Nd/***Ndrerre)-1)x10° et de
facon similaire pour les isotopes du
samarium.

D’autres études se focalisent sur la caractérisation des matériaux qui ont pu étre accrétés

pour former la Terre. La Terre pourrait étre le résultat du mélange de matériaux dont la

composition est similaire a différents types de chondrites (Fitoussi and Bourdon, 2012; Lodders,

2000; Warren, 2011). A partir des mesures des anomalies nucléosynthétiques pour divers

éléments de comportements trés différents (lithophiles a sidérophiles) dans les chondrites, il est

possible d’établir un potentiel scénario d’accrétion. La grande similarité entre la Terre et les

chondrites a enstatite (¢°2Mo, £%Cr, €% Ni, £°°Ti, A’O) fait envisager qu’elles ont joué un role

dominant pendant I’accrétion terrestre (Dauphas, 2017; Javoy, 1995; Javoy et al., 2010).
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2.4.5. Contraintes sur le CHUR avec le systeme lanthane-cérium

Umemoto (1962) a produit les premiéres analyses des isotopes du cérium sur des météorites
avec I’objectif d’observer des anomalies de composition isotopiques en cérium et baryum, telles
qu’il en avait observé pour le xénon, en supposant qu’ils ont un comportement similaire. Les
isotopes du baryum montrent une variation des rapports isotopiques due a un fractionnement
de masse, tandis que les rapports du cérium sont similaires, dans 1’erreur.

Le CHUR pour le systeme lanthane-cérium est défini pour la premiére fois par Shimizu et
al. (1984), sur la base de trois eucrites et d’une chondrite dont la valeur moyenne est
138Ce/142Ce = 0.0228527 + 9 (2 s.d., 40 ppm, malgré des erreurs analytiques jusqu’a 500 ppm,
2 s.e.) pour un *¥La/**2Ce = 0.00306 + 5 (2 s.d., 1.3 %). Pour la premiére fois, ils observent
I’effet de I’altération sur les isotopes du cérium dans les metéorites, et des anomalies
élementaires en cerium. En 1993, Makishima and Masuda analysent des chondrites et
achondrites et redefinissent la composition du CHUR ainsi que 1’isochrone du Systéme Solaire
et son initial (Figure 1.16A). Bellot et al. (2015) et enfin Willig and Stracke (2019) apportent
des données plus précises (Figure 1.16B) permettant d’obtenir une référence chondritique dont
la déviation standard devient comparable a celle obtenue pour le CHUR en 76Hf/*""Hf
(39 ppm) et “3Nd/**Nd (21 ppm — Bouvier et al., 2008) avec %8Ce/**?Ce = 0.0225654 + 7
(2 s.d. — 32 ppm — Bellot et al., 2015) puis 3Ce/**¢Ce = 1.336897 + 10 (soit 3Ce/**’Ce =
0.02256644 + 53 — 23 ppm - normalisé a *Ce/'*2Ce = 0.016888 - Willig and Stracke, 2019).

Aucune distinction de composition isotopique n’est mesurée entre les groupes de chondrites.

L 4 Carbonaceou
I I ' ' |ﬁ t * :Enst:titeceo ’
0.022568 s ‘ L 4 @ Ordinary
8 .‘ This study
3 0.022566
— ®
Cj A Bellot et al., 2015
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+’ A Makishima and
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Figure 1.16: A) Diagramme montrant [’isochrone du Systéme Solaire a 4.56 Ga pour le systeme *38La-1*Ce, pour
un rapport isotopique initial $3%¥Ce/**?Ce = 0.0225321, ainsi que les compositions chimiques et isotopiques de
météorites. Figure issue de Makishima and Masuda, 1993. B) Comparaison des rapports isotopiques en cérium
mesurés dans des chondrites publiés dans Shimizu et al., 1984 ; Makishima and Masuda, 1993 ; Bellot et al., 2015
et Willig and Stracke 2019. Les zones colorées représentent la déviation standard sur les standards utilisés pour
normaliser. Elles ne sont pas représentatives de la déviation standard des mesures des chondrites. Figure issue
de Willig and Stracke, 2019.
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3. LA COMPLEMENTARITE DES RESERVOIRS DE LA TERRE SILICATEE

3.1. Accéder a la composition des réservoirs de la Terre silicatée

La composition des réservoirs silicatés est difficile a établir et requerrait des mesures
systématiques. La premicre source d’information est I’échantillonnage direct de roches a la
surface de la Terre. Actuellement, nous n’avons accés qu’aux premiers kilométres de la surface
de la Terre. Les moyens techniques ne nous permettent pas d’atteindre des profondeurs
supérieures a 12.3 km. Le record de forage de 1989 dans la péninsule de Kola en Russie (12.262
km) est reconnu pour avoir tenté d’atteindre la limite manteau-crodQte située 3 km plus loin. Les
records ultérieurs de 12.29 au Qatar (2008) et 12.34 km de profondeur (large de la Russie) sont
des forages pétroliers et n’ont pas eu la méme vocation. Pourtant, la crolite mesure entre 5 et
70 km d’épaisseur (Figure 1.17) suivant si nous considérons la crolte océanique ou la crodte
continentale. Le manteau s’enfonce jusqu’a 2900 km de profondeur (limite noyau-manteau —
CMB - aussi appelée discontinuité de Gutenberg ou couche D’”). La majorité de la Terre

silicatée n’est donc pas directement accessible.
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Figure 1.17: Coupe de la structure de la Terre sous la forme de couches concentriques. Les grands réservoirs
terrestres sont représentés selon leur composition minéralogique (crodte, manteau, noyau - légende a gauche) et
leur rhéologie (lithosphere, asthénosphére, mésosphére, endosphére — légende a droite). Figure modifiée d’aprés
Gervillaetal., 2019.
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La sismologie a permis de révéler la structure interne de la Terre. La variation de vitesse des
ondes de cisaillement (ondes s) et de pression (ondes p) ont permis de délimiter au mieux les
différentes strates divisant notre planéte en une crodte, un manteau et un noyau (limites de
composition), ou en une lithosphere, une asthénosphére, une mésosphére, un noyaux externe
liquide et un noyau interne solide (limites rhéologiques).

Les roches disponibles en surface sont de types, compositions et ges différents et donnent
des indices trés spécifiques. En premier lieu, les roches plutoniques et volcaniques continentales
ont des ages trés variables (Figure 1.18), depuis des roches formées tres récemment telles que
les roches de Kerguelen, jusqu’a des roches &gées de 3.5 voire 4.3 Ga qui composent les cratons
tels que Pilbara (Australie - voir Buick et al., 1995) ou la ceinture de roches vertes de
Nuvvuagittug (Québec — voir O’Neil et al., 2008). Ces roches peuvent avoir subi une histoire

complexe et des processus post-mise en place sont susceptibles de modifier leurs compositions

chimique et isotopique (altération, érosion, métamorphisme, fusion partielle).
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Figure 1.18: Carte de distribution des ages des provinces continentales calculée par model tomographique
CUB2.0. Ces ages sont intimement corrélés avec les temps de propagation des ondes sismiques de type S mesurées.
Les roches les plus anciennes sont aussi celles affichant des vitesses de propagation les plus rapides. Figure issue
de Poupinet and Shapiro, 20009.
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Les roches volcaniques peuvent aussi étre échantillonnées au niveau des rides médio-
océaniques (mid-ocean ridge basalt - MORB), des iles océaniques (ocean island basalt - OIB)
et des arcs des zones de subduction. Elles sont les témoins de la composition actuelle du
manteau, ou parfois ancienne si elles ont été conservées en surface (exemple : ophiolites). Elles
apparaissent extrémement utiles pour intégrer aux modeéles d’évolution les processus en cours
dans le manteau tels que la convection mantellique, le recyclage, mais aussi des processus en
cours lors de la formation du magma en profondeur, son évolution et les interactions avec les
objets plus superficiels au travers de la contamination, de I’assimilation et du métasomatisme.

Les roches mantelliques sont quant a elles tres peu échantillonnables. La plupart des roches
mantelliques accessibles en surface ont été exhumées grace au volcanisme ou a la tectonique
des plagues (exemple des péridotites et pyroxénites de Beni Bousera). Le plus souvent, ce sont
des roches provenant de la zone la plus superficielle du manteau et elles refletent uniqguement
la composition du manteau lithospheérique situé directement sous la région en question. Tres
peu d’échantillons proviennent du manteau. Les roches provenant des plus grandes profondeurs
sont issues d’éruptions anciennes dites kimberlitiques, dont la source est située entre 100 et
500 km de profondeur. L’information qu’elles apportent est donc limitée et souvent biaisée a
cause des processus en cours lors de la mise en place en surface (métamorphisme de contact,

fusion partielle, métasomatisme).

3.2. La tendance mantellique et la tendance terrestre dans les diagrammes isotopiques

Si I’on représente les compositions des roches océaniques dans les diagrammes isotopiques, les
échantillons de types MORB et OIB se répartissent selon deux cas de figure :
<+ Les MORB et OIB sont alignés. C’est le cas pour le couplage Sr-Nd-Hf-Ce (Figure
1.19A).
%+ Les MORB et OIB ont une répartition plus complexe et montrent alors une hétérogénéité
marquée dans le manteau, a laquelle la communauté attribue des poles de composition
(Pb-Pb-Pb; Pb-Sr ; Pb-Nd ; Sr-Nd - Figure 1.19B - voir partie 5 de ce chapitre).

La composition isotopique des basaltes océaniques actuels (MORB, OIB) reflete celle du
manteau actuel. Leur alignement le long d’une tendance unique dans certains diagrammes
isotopiques est a 1’origine de 1’appellation « tendance mantellique » (mantle array - DePaolo
and Wasserburg, 1976; O’nions et al., 1977; Richard et al., 1976). Lorsqu’elle est complétée

par les échantillons crustaux, dont la composition se situe dans la continuité de la tendance
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mantellique, elle est appelée « tendance terrestre » (terrestrial array - e.g. Vervoort et al., 1999;
Vervoort and Blichert-Toft, 1999). Dans ce genre de diagrammes, les échantillons de types
MORB définissent le pble appauvri de la Terre car ils sont issus de la fusion partielle de la
partie du manteau qui a été appauvrie par I’extraction de la crolte continentale. Ce sont les
compositions les plus extrémes vers un haut rapport eNd et un bas 8Sr/2¢Sr dans le diagramme
de la Figure 1.19A. Cela signifie que le manteau source a évolué avec un rapport Sm/Nd éleve
et un rapport Rb/Sr bas par rapport au manteau primitif. Les OIB se répartissent entre ce p6le
appauvri et un pdle enrichi constitué par les échantillons de crolte continentale.

Dans un diagramme isotopique tel que le diagramme Sr-Nd, I’alignement des échantillons
de crotite continentale, d’ages beaucoup plus variés, sur ou dans la continuité de la tendance
mantellique, laisse suggerer que les compositions du manteau et de la crolte sont totalement
co-dépendantes. D’une part, il existe un lien génétique entre le manteau appauvri et la crolte
continentale. D’autre part, Vervoort et al. (2000) suggérent que la composition de la crodte
continentale, méme en intégrant une évolution complexe avec des ages de formation différents,
et des processus intra-crustaux varies, ne dévie pas de la tendance mantellique. Enfin la
composition intermédiaire des OIB reflete un mélange entre un p6le mantellique et un matériel
recyclé provenant de la surface. La tendance mantellique traduit alors les interactions entre les

réservoirs.
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Figure 1.19: Diagrammes opposant
les  compositions isotopiques
87Sr/®Sr des MORB et OIB a leur
compositions  isotopiques  (A)
143Nd/*Nd et (B) 2%°Pb/?"Pb, issus
de White, 2015 et modifié depuis
Zindler and Hart, 1986b.

(A) Les OIB et MORB sont
représentés avec un  champ
moucheté et grisé, respectivement,
tandis qu'un rectangle orange
correspond a la cro(te continentale
et a des basaltes continentaux
(mélange de différents composants,
incluant des panaches, de Ia
lithosphére sous-continentale et de
la crodte continentale). Les bandes
hachurées verticales et horizontales
sont une estimation de la BSE
observable d’apres Caro et Bourdon
2010. (B) Les basaltes océaniques
sont divisés en cinq grandes
catégories de compositions
extrémes proposées par Zindler and
Hart, (1986b) et dont la répartition
est représentée sous la forme de
zones grisées et hachurées. Parmi
les pdles représentés, PREMA (pour
prevalent mantle) est le pble a la
convergence des autres champs et
correspondrait au manteau le plus
primitif. DMM est le manteau
appauvri source des MORB, HIMU
(high-p) est le pble de haut rapport
isotopique en plomb et EM
représente le manteau enrichi,
divisé entre EM-1 et EM-2, de hauts
rapports isotopiques en Sr et Nd.
Dans le diagramme Sr-Nd, les
données se répartissent en suivant
un alignement entre les poles
appauvri et enrichi tandis qu’elles
sont dispersées dans le diagramme
Sr-Pb.



3.3. La complémentarité entre la croQte continentale et le manteau appauvri

3.3.1. Lacomplémentarité isotopique et chimique

Il existe un lien étroit entre la croQte et le manteau, que les chercheurs représentent depuis les
années 1970-1980 sous le terme générique de complémentarité manteau-crolte. Cette
complémentarité a d’abord ét¢é montrée par une nette dichotomie dans les compositions
isotopiques en Nd et Sr des basaltes océaniques et continentaux (DePaolo and Wasserburg,
1976), de part et d’autres de la composition des chondrites. Cela implique que les rapports Rb/Sr
et Sm/Nd de la source de ces basaltes fractionnent en sens inverse. La composition isotopique
des MORB refléte celle d’un réservoir source appauvri et la composition isotopique des
échantillons continentaux refléte celle d’un réservoir source depuis peu appauvri jusqu’a enrichi
(DePaolo and Wasserburg, 1976a ;b; Richard et al., 1976).

Hofmann (1988) compare la crodte continentale, le manteau appauvri et le manteau primitif,
via la mesure des concentrations des éléments majeurs et en traces de nombreux échantillons
pour Vérifier les observations faites avec les isotopes. Il remarque une différence de
concentrations en éléments incompatibles entre les trois réservoirs. La Figure 1.20 compare les
abondances en REE dans les différents réservoirs et donne une vision assez claire de
I’opposition chimique manteau-crolte par rapport au manteau primitif. Cette observation va
dans le sens d’une complémentarit¢é chimique entre le manteau appauvri et la crofte
continentale. La crolte continentale a la composition d’un liquide issu de la fusion du manteau,
enrichi en éléments incompatibles. Le résidu solide est caractérisé par un appauvrissement net
en incompatibles et correspond au manteau appauvri. La crolte océanique est quant a elle
comparée a un résultat de fusion secondaire du manteau appauvri. La production de crodte
continentale au cours de I’histoire de la Terre a permis d’extraire une portion importante des

éléments incompatibles du manteau primitif.
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3.3.2. Le bilan de masse de la Terre silicatée

Les modalités d’échange des ¢léments entre la crotite et le manteau sont explorées par Jacobsen
and Wasserburg, 1979 et O’nions et al., 1979 qui attribuent d’ores et déja I’appauvrissement du
manteau source des MORB a I’extraction de la crolite continentale. Leurs modéles se basent
sur le principe des modeles de boites (« box models ») dans lequel la Terre est divisée en trois
compartiments : manteau, crolte continentale et noyau. Pour les éléments réfractaires, on
consideére que la Terre a évolué en systeme fermé. Elle obéit alors a un budget de masse unique
tout au long de son histoire. Les éléments trés lithophiles, en particulier les REE, sont présents
uniquement dans la crodte et le manteau, permettant de négliger I’impact du noyau dans les
modeles d’évolution de la Terre et d’évoluer a partir d’un manteau primitif. Ainsi, les calculs
utilisés dans les modéles de boites sont des calculs de bilan de masse baseés sur le systeme :
Crolte + manteau = Terre totale silicatée (= manteau primitif)

La croQte océanique, fine et peu enrichie en éléments incompatibles, est négligée. Alors,
I’équation devient :

CroQte continentale + manteau appauvri = Terre totale silicatée (= manteau primitif)

Le calcul d’un bilan de masse isotopique se base sur trois grandes variables : (1) la
composition isotopique des réservoirs; (2) la concentration en 1’élément dont I’isotope
radiogénique est mesureé ; (3) le facteur d’enrichissement entre les réservoirs. Connaitre les
valeurs de ces variables pour au moins deux réservoirs sur trois est la condition minimale pour
appliquer un tel bilan. Plus de détails sont donnés dans le Chapitre 3 de cette these, dans lequel
les équations proposées par Alléegre and Lewin (1989) sont explicitées et appliquées aux
systématiques lanthane-cérium et samarium-neéodyme.

Un intérét prépondérant du bilan de masse est qu’il permet de proposer un facteur
d’appauvrissement du manteau. Toutefois, les hétérogénéités dans le manteau ne sont pas
produites en une seule étape mais en de multiples étapes au cours de I’histoire de la Terre. Le
rythme de formation de ces hétérogénéités n’est pas clairement établi, laissant le choix entre
des modéles avec une évolution continue ou multi-épisodique. En utilisant les systémes
radioactifs-radiogeniques rubidium-strontium et samarium-néodyme, O’nions et al. (1979)
calculent la composition du manteau par un appauvrissement de I’intégralité (Figure 1.21, 1a)
ou de la partie supérieure du manteau (Figure 1.21, 1b). lls en concluent qu’un modele
d’appauvrissement continu de la partie supérieure du manteau permet de reproduire la

composition mesurée des MORB. Une convection cloisonnée dans le manteau supérieur,
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différente de celle du manteau inférieur, et limitant les échanges de matiére serait capable de
reproduire ce scénario. Jacobsen and Wasserburg, 1979 ont construit des modeles similaires a
ceux de O’Nions et al. (1979), mais ils ont considéré que 1’appauvrissement sur un volume fixe
de manteau se base sur une crolte continentale de composition isotopique initiale similaire au
manteau appauvri (Figure 1.21, 2b) tandis que 1’appauvrissement sur un volume croissant de
manteau appauvri implique une crolte continentale de composition initiale chondritique
(Figure 1.21, 2a).

Figure 1.21: Modéles de boites employés
par O'Nions et al. (1979) et Jacobsen and
Wasserburg (1979). Les trois réservoirs
sont dessinés (crolte continentale,
manteau supérieur et manteau inférieur)
ainsi que les échanges entre eux et la
convection. L’évolution continue par la
formation de portions élémentaires de
crolite formée au cours du temps est
montrée entre [’Archéen et le présent.
Quatre modeles sont décrits : 1a) et 1b)
Time* correspondent  respectivement & un

appauvrissement de la totalité ou de la

moitié du manteau par extraction de la

11T —T171 {TTT1T ——q_[[]:l: crotite continentale. Cela implique qu’il y
] ¥ ¥ “Upper mantie ait une unique ou deux zones de convection
@m antle C A pper mantie 4

Whole- T 17 dans le manteau. 2a) et 2b) correspondent

mantle /'— respectivement a un appauvrissement
convection C_,,) @f mantie w constant du manteau avec augmentation

du volume de manteau appauvri et un
appauvrissement progressif du manteau a

volume constant de la fraction appauvrie.
Figure issue de Dickin, 2018.
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Estimer le taux d’appauvrissement du manteau est déterminant pour comprendre a quel
stade de sa différenciation silicatée est la Terre. La fraction massique de manteau appauvri varie
entre 30 et 80 % en fonction des compositions en trace ou des systématiques isotopiques
considérées (Allegre et al., 1983; 1987; Allegre and Lewin, 1989; DePaolo, 1980; Hofmann et
al., 1986; Jacobsen and Wasserburg, 1979; O’nions et al., 1979). Ces estimations sont
empreintes des inconnues de I’époque, en particulier les incertitudes sur les compositions
chimiques et isotopiques des réservoirs. Le taux d’appauvrissement privilégié est généralement
autour de 30 % en masse. Par exemple, Jacobsen et Wasserburg (1979) estiment qu’environ
33 % du volume du manteau est appauvri. Cette fraction volumique est cohérente avec la
structure stratifiée du manteau établie grace aux données géophysiques et pétrologiques.
Cependant, la fraction supérieure du manteau, jusqu’a la limite rhéologique de 660 km, ne

correspond qu’a 25 % du volume du manteau.
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4. LA COMPOSITION DU MANTEAU APPAUVRI ET DE LA CROUTE CONTINENTALE

4.1. Le manteau source des MORB

4.1.1. Lacomposition isotopique du manteau source des MORB

La croGte océanique correspond a une enveloppe trés fine a la surface de la Terre, de 7 km
d’épaisseur en moyenne. Pourtant, elle est trés importante puisqu’elle correspond a une grande
fraction de la crotte produite aujourd’hui, avec une production moyenne de crotite océanique
de 21 km3/an au niveau des rides médio-océaniques. Cette cro(ite est constituée essentiellement
de MORB qui sont issus de la fusion du manteau superficiel par décompression adiabatique et
le magma remonte vers la surface par différence de densité avec le manteau environnant. La
source des MORB, partie la plus superficielle du manteau, est donc appelée manteau supérieur
ou encore manteau appauvri source de MORB (DMM = Depleted MORB Mantle).

L’hypoth¢se la plus importante concerne 1’homogénéité isotopique du DMM, basée sur les
compositions isotopiques mesurées dans les MORB, moins dispersées que celles mesurées dans
les OIB (Figure 1.22). Le DMM alors est supposé distinct du reste du manteau grace a
I’existence d’une limite rhéologique, voire de cellules de convections séparées entre les parties
supérieure et inférieure du manteau, limitant leur mélange efficace, tout en n’empéchant pas
totalement leurs interactions (Galer and O’nions, 1985). Ceci est notamment observé via le
déplacement des plaques subduites dans le manteau, ponctué par leur stagnation dans la zone
de transition entre les parties supérieures et inférieures du manteau (Fukao et al., 2009; Huang
and Zhao, 2006)
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Figure 1.22: Histogramme des compositions isotopiques en Nd, exprimées en notation epsilon, pour un ensemble
représentatif de MORB (jaune) et OIB (gris - d’aprés la compilation dans Stracke et al., 2012). Leur dispersion
apparait similaire a premiére vue. Toutefois, la majorité des MORB sont situés entre ¢eNd = 5 et 12, et les OIB
entre -1 et 10.
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Pourtant, le manteau supérieur peut étre vu comme hétérogéne. Allégre and Turcotte (1986)
suggerent que le manteau supérieur contient des portions de lithosphére océanique subductée,
étirées et fractionnées par la convection mantellique (théorie du marble-cake). Par ailleurs, le
taux de fusion décroit avec la profondeur sous les rides médio-océaniques mais la partie la plus
profonde est aussi la plus fertile, fusible et riche en éléments incompatibles (Hirschmann and
Stolper, 1996 - Figure 1.23). Les liquides produits tout comme les résidus de fusion sont
hétérogénes (Plank and Langmuir, 1992). Localement ou par le biais d’inclusions, il est possible
d’observer que des liquides magmatiques de composition différente existent (exemple :
hétérogéneités au sein du méme coulée, corrélées avec le volume de lave et inversement

corrélées avec le taux d’expansion de la ride médio-océanique - Rubin et al., 2001).
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Figure 1.23: Schéma de fusion d’'un manteau a péridotites et pyroxénites sous une ride, par décompression
adiabatique lors de l'extension océanique. Le manteau le plus enrichi a la composition minéralogique d’une
pyroxénite tandis que le manteau sus-jacent se rapproche d’une péridotite. La proportion de pyroxénite décroit
vers la surface. Le taux de fusion F décroit avec la profondeur. Néanmoins, la pyroxénite atteint son solidus a une
plus grande profondeur que la péridotite moins fusible. Figure issue de Hirschmann and Stolper, 1996.

Deux visions s’opposent alors. D’une part, I’homogénéité observée dans les MORB laisse
suggérer que le mélange des liquides issus de la fusion du manteau est efficace (Klein and
Langmuir, 1987 — pour les éléments majeurs - Galer and O’nions, 1986; McKenzie, 1985;
O’hara, 1985 ; Hofmann, 1988 — pour les éléments en trace). Dés lors, les MORB moyennent
suffisamment les liquides produits pour qu’ils représentent assez bien le DMM en ce qui
concerne les éléments en trace incompatibles et les isotopes. D’autre part, si les parties les plus
fusibles du manteau sont davantage échantillonnées lors de la fusion, alors la composition du
manteau supérieure représentée par la moyenne des MORB est biaisée (Stracke et al., 2019,
2011). Dans ce cas, seuls les basaltes les plus appauvris avoisineraient la composition du
manteau appauvri (Allegre and Lewin, 1989). Finalement, ’hétérogénéité isotopique des
MORB compte surement peu au regard de 1’incertitude sur les concentrations dans le manteau

appauvri et sur la crolite continentale dans les calculs d’appauvrissement du manteau.
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4.1.2. Composition en REE du manteau appauvri

La composition du manteau appauvri est estimée a partir des données isotopiques ou de
I’inversion des éléments en traces mesurés dans les MORB (Albaréde and Brouxel, 1987;
Allégre et al., 1983; Galer and O’nions, 1985; Hofmann, 1988; McKenzie and O’Nions, 1991;
Sun and McDonough, 1989). Les deux études les plus completes et récentes sont celles de
Salters and Stracke (2004) et Workman and Hart (2005).

Salters and Stracke (2004) estiment les concentrations du DMM a partir de (1) mesures
directes de concentrations et de rapports élémentaires et isotopiques dans les péridotites; (2)
compositions isotopiques de MORB; (3) correction de la fusion partielle pour remonter de la
composition des MORB vers celle de leur source. Notamment dans le cadre de I’étude des REE,
les coefficients de partage liquide/silicate sont suffisamment similaires dans cette famille
d’¢éléments, pour que les rapports de REE mesurés comme constants dans les MORB soient
supposes similaires dans le DMM. Ces rapports permettent ainsi de déduire la concentration de

chacune des REE de proche en proche.

Workman and Hart (2005) ont une approche différente. 1ls estiment que les péridotites ont
I’avantage sur les basaltes de ne pas étre modifiées par la cristallisation fractionnée, le mélange
de magmas ou l’assimilation crustale. Par ailleurs, la composition des péridotites décrit
I’intégralité de I’histoire de la roche mantellique superficielle de sorte que 1’appauvrissement
observé dans une péridotite abyssale est celui du plus récent événement d’appauvrissement.
Notamment, ils basent une grande partie du spectre des traces du DMM sur la tendance
d’appauvrissement des éléments en traces mesurés dans les péridotites abyssales. Ainsi, leur
composition en REE repose sur la composition de clinopyroxénes non-altérés de péridotites
abyssales. Pour contraindre 1’état d’appauvrissement moyen d’un manteau supérieur non-
fondu, ils utilisent aussi les signatures isotopiques des MORB et les rapports canoniques
(Ce/Pb, Nb/Ta, Ba/Rb...). Couplé a un modéle d’appauvrissement a un stade, par extraction de

la croQte continentale il y a 3 Ga, ils obtiennent les rapports pere/fils du DMM.
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Ces deux études proposent des compositions isotopiques en Nd (eNd = 9.2-9.8) et des
spectres de REE relativement cohérents entre eux mais des concentrations absolues différentes
(Figure 1.24). Les rapports de REE différent jusqu’a 15 %. Par exemple, le rapport Ce/Nd varie
de 1.08 & 0.95 entre les deux estimations.
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0.20 McDonough and Sun, 1995.
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La composition isotopique du DMM s’appuie sur une crolte océanique jeune. Son age
moyen est estimé a 60 Ma (Cogné et al., 2006) tandis qu’il n’existe pas de crolte océanique
plus ancienne que 167 Ma (Koppers et al., 2003) hormis a I’Est de la Méditerranée (270 Ma -
Mdiller et al., 2008). Afin d’avoir des contraintes sur le DMM passé, DePaolo (1980, 1979) a
entrepris de reconstruire I’évolution de la composition isotopique du manteau appauvri a partir
des échantillons de crolte océanique disponibles et d’en déduire le rapport pére/fils le plus
cohérent a une époque donnée. L’ensemble donne alors une idée de I’évolution de
I’appauvrissement du manteau supérieur. Il est difficile d’appliquer ces modéles pour des
systématiques qui sont moins robustes que samarium-néodyme ou lutétium-hafnium, ou pour
lesquels les analyses d’échantillons anciens sont lacunaires. Néanmoins, 1’évolution des
rapports isotopiques en Nd du DMM est assimilable a une évolution linéaire, auquel cas un
unique rapport Sm/Nd moyen peut étre utilisé dans des modeles d’évolution du manteau. Cette
conclusion s’applique alors également a d’autres systématiques de longues vies telles que la

systématique lanthane-cérium.
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4.2. La cro(te continentale

4.2.1. Présentation

A la différence de la crolte océanique, la crolte continentale est essentiellement ancienne et
épaisse. Elle a une épaisseur moyenne de 40 km, contre seulement 7 km pour la crodte
oceanique, avec un age moyen de 1.8 a 2.4 milliards d’années au lieu d’un age inférieur a 200
millions d’années pour son homologue océanique (Chase and Patchett, 1988 ; Condie, 2000 ;
Galer et al., 1989 ; Rudnick and Gao, 2003 ; Rudnick, 1995 and Taylor and McLennan, 1985).
Sa composition moyenne est andesitique et elle concentre 20 a 70% des éléments incompatibles
(Rudnick and Fountain, 1995).

La crolte continentale est couramment découpée en une unité inférieure (39 % pds),
moyenne (30 % pds) et supérieure (32 % pds — selon la répartition des terres rares de Rudnick
and Gao (2014)). Dans le détail, chaque localité posséde des épaisseurs de croQte trés différentes
et la répartition n’est pas nécessairement homogeéne latéralement. Pour mieux contraindre la
composition de la crodte, il serait nécessaire d’avoir un échantillonnage exhaustif, a toutes les
profondeurs. La crofite ne permet cependant pas d’avoir une connaissance égale de chaque
profondeur puisque le géologue est rapidement limité par 1’échantillonnage disponible.

L’unité la mieux définic est la crolte continentale supérieure car c’est aussi la plus
accessible. Elle n’en a pas moins une grande variabilité¢, comme peut le démontrer le large panel
de roches généralement représenté sur les cartes géologiques. L’age des roches est extrémement
variable (Figure 1.18), tout comme leur composition. Les roches sédimentaires apportent la
possibilité de moyenner cette variabilité. D une part les sédiments grossiers sont les produits de
I’érosion des chaines de montagne et s’accumulent en contrebas de celles-ci. 1S permettent
alors une observation a I’échelle locale. L’échelle s’accroit a mesure que se réduit la
granulométrie des sediments, avec les sédiments de riviéres qui échantillonnent les bassins
versants, ou encore les sediments eoliens qui peuvent traverser de grandes distances,
échantillonnent de larges surfaces continentales, avant de s’accumuler dans une vallée ou un
bassin. 1l a été montré que les sédiments ne sont pas nécessairement de méme composition
suivant leur type et leur lieu d’échantillonnage (Gargon, 2012; Goldstein and Jacobsen, 1988).
Les sédiments éoliens, dont les leesses, sont ceux dont la variabilité est la plus faible, ce qui est
corrélé a la surface qu’ils échantillonnent (Chauvel et al., 2014). Un autre de leurs avantages
est leur capacité a conserver I’information primordiale de leur protolithe puisqu’ils sont le
résultat d’une érosion essentiellement mécanique, au contraire des argiles qui résultent d’une

altération majoritairement chimique. C’est également le cas des diamictites qui font I’objet d’un
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grand intérét actuellement puisqu’ils couplent une information locale et au plus proche de la
composition de leur protolithe (Chen et al., 2019; Gaschnig et al., 2014). Lcesses et diamictites
sont donc les matériaux de choix pour observer la composition globale et locale de la crodte
continentale supérieure, respectivement. Par exemple, Tang et al. (2016) utilisent les diamictites
pour identifier une rupture dans la repartition des rapports Ni/Co et Cr/Zn a 1’Archéen, et
marquer la transition d’une crolte majoritairement mafique a felsique (Figure 1.25). Pour

comparaison, ces rapports dans les leesses sont beaucoup moins disperses.
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Figure 1.25: Rapports Ni/Co de sédiments terrigenes. Les diamictites ont une composition variable au cours du
temps (A) tandis que les sédiments archéens a post-archéens et les /esses ont des rapports beaucoup moins
dispersés, montrés par leurs barres d’erreurs entre inférieures a 0.5 jusqu’a 2 (B). Les barres d’erreurs sont 2
s.d. Figure issue de Tang et al., 2016.

L’échantillonnage des parties les plus profondes de la crolte se fait par le volcanisme
explosif qui arrache des morceaux du socle lors de la remontée du magma sous la forme de
xénolithes. C’est le cas des volcanismes alcalin et kimberlitique. Les xénolithes sont alors des
alliés de choix pour comprendre la structure et la composition de la lithosphére. 1l est également
possible d’échantillonner quelques exemplaires de crofite presque compléte, jusqu’au manteau
lithosphérique, remontés en surface grace a la tectonique des plaques. La zone d’Ivrée, au Nord
de I’Italie, fait partie d’une des rares occurrences de ce genre de phénoméne. Ce qui différencie
les roches de type xénolithes et de celles remontées en surface par la tectonique des plaques est
que seules les secondes conservent I’information sur leur répartition en profondeur. Méme si la
tectonique peut avoir modifié la structure globale des couches géologiques, leur répartition
relative est conservée. Par contre, le métamorphisme lors de la remontée en surface, ou encore
I’altération météorique peut avoir modifié I’information chimique des roches. Certaines
portions de cro(te sont parfois absentes, non conservées au sein de la structure exhumée. Un

xénolithe a davantage de chances que sa composition chimique soit conservée, a condition que
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sa taille et la température du magma hote le permettent. Dans le cas contraire, la lave peut
interagir avec le xénolithe et modifier sa composition par métamorphisme de contact,
métasomatisme ou fusion partielle. Une difficulté est aussi d’identifier clairement la profondeur
d’échantillonnage. Il convient de préter attention a la composition minéralogique des
xenolithes. 1l est apparu que les roches ultramafiques contenant des minéraux hydratés
(phlogopite, amphibole et clinopyroxéne) présentaient des déséquilibres isotopiques en
strontium et néodyme, potentiellement liés a 1I’événement de métasomatisme qui a pu modifier
le systeme (Menzies and Murthy, 1980). Les roches appartenant a la cro(te inférieure sont
généralement associées a un métamorphisme de type granulite, correspondant alors a une
pression moyenne et a une haute température.

La crolte moyenne est davantage associée a un facies amphibolite, pour lequel la
température est plus basse. La différence est alors basée sur des considérations minéralogiques,
avec des minéraux stables ou instables dans ces conditions. Une étude de la crodte profonde
implique alors une reconstitution du trajet de pression-température des roches, souvent
complexifiée par I’histoire des roches. La limite compositionnelle entre la crolite moyenne et
inférieure n’est pourtant pas si claire, si bien qu’elle est parfois négligée et les crolte moyenne
et inférieure constituent alors un réservoir unique. Enfin, la crote moyenne est considérée de
composition chimique plus différenciée que la crolite inférieure, mais ce n’est pas toujours le
cas. Des proportions non négligeables de roches métasédimentaires sont souvent intercalées
dans la crolte profonde, si elles n’en constituent pas la majorité, rendant plus floue la distinction

mafique-felsique.

Les mod¢les établis d’évolution de la composition de la Terre silicatée sont souvent
malmenés par les incertitudes que nous avons sur la composition des réservoirs. Bien qu’étant
celui le plus accessible a 1’échantillonnage, le réservoir crustal est aussi trés difficile a
contraindre. Pour de nombreux éléments chimiques, les estimations de composition de la croGte
continentale et de ses sous-parties sont marquées par de trés grandes erreurs a cause de
I’hétérogénéité qui lui est propre. En plus de la grande gamme d’ages des échantillons crustaux,
cette hétérogénéité est due aux processus modifiant la crolte incluant la fusion partielle
intracrustale, la tectonique des plaques, le métamorphisme, le métasomatisme et les transports

par les fluides, 1’¢érosion, la sedimentation et le volcanisme.
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4.2.2. Composition chimique de la crodte continentale

Apreés les travaux de Taylor and McLennan (1985), Rudnick and Gao (2003; 2014) ont compilé
les connaissances existantes sur la crolte continentale et en ont déduit un jeu de concentrations
qui prend en compte la variabilité spatiale et verticale de la crodte continentale (voir Tableau
1.4 pour les concentrations en éléments majeurs et REE, et la Figure 1.26 pour le spectre des

REE correspondant dans les cro(te supérieure, moyenne et inférieure).

Tableau 1.4: Composition élémentaire de la crolte en fonction de ses différentes composantes, ainsi que leurs
proportions relatives, d’apres trois modeles de la littérature (Rudnick and Gao, 2003 ; Hacker et al., 2015). A
noter que deux modeéles différents d’Hacker et al. (2015) sont reportés : un modéle basé sur des crodtes inférieure
et moyenne mafiques ® et un modele basé sur des crodtes inférieure et moyenne felsiques @.

Rudnick and Gao, 2003, 2014 Hacker et al., 2015@ Hacker et al., 2015@

UCC MCC LCC BulkCC|UCC MCC LCC BulkCC|UucCcC MCC LcC BulkccC
SiO; (%) 66.6 63.5 53.4 60.6 53.1 48.6 56.0 67.7 619 65.4
TiO2 (%) 0.64 0.69 0.82 0.72 1.26 1.40 1.11 055 0.78 0.66
Al>,O3 (%) 154 15.0 16.9 15.9 16.7 18.1 16.7 156 16.1 15.7
FeOr (%) 5.04 6.02 8.57 6.71 10.32 10.44 8.65 446 6.52 5.33
MnO (%) 0.10 0.10 0.10 0.10 0.21 0.18 0.17 0.08 0.11 0.10
MgO (%) 2.48 3.59 7.24 4.66 5.98 6.87 5.15 1.72 3.14 2.44
CaO (%) 3.59 5.25 9.59 6.41 7.48 10.11 7.11 3.62 5.77 431
Na,O (%) 3.27 3.39 2.65 3.07 3.38 2.85 3.17 3.88 3.92 3.68
K20 (%) 2.80 2.30 0.61 1.81 1.29 1.22 1.75 226 154 2.21
P20s (%) 0.15 0.15 0.10 0.13 0.24 0.23 0.21 0.18 0.21 0.18
La(ppm) | 31 24 8 20 13 8 17 18 20 23
Ce(ppm) | 63 53 20 43 27 19 36 39 46 49
Prippm) | 71 58 24 4.9 42 25 45 41 51 55
Nd(ppm) | 27 25 11 20 16 13 19 19 22 23
Sm(ppm) | 47 46 28 3.9 41 29 3.9 35 41 4.1
Eu(pm) | 1.0 14 11 1.1 13 11 11 13 11 1.1
Gd(ppm) | 40 40 31 37 39 35 3.8 31 37 3.6
Tb(ppm) | 07 07 048 06 077 052  0.66 042 066 059
Dy(ppm) | 39 38 3.1 36 43 36 3.9 20 31 3.0
Ho (ppm) 0.83 0.83 0.68 0.77 094 0.75 0.84 0.39 0.61 0.61
Er(ppm) | 23 23 19 2.1 25 20 2.3 12 16 1.7
Tm@pm) | 030 032 024 028
Yb(pm) | 20 22 15 1.9 23 18 2.1 11 15 16
Lu (ppm) 0.31 0.4 0.25 0.30 0.38 0.30 0.33 0.16 0.24 0.24
Fraction 0.317 0.296 0.388 1 0.32 0.34 0.34 1 034 0.33 0.33 1
massique

Les spectres de REE nous montrent (Figure 1.26) : (1) une Iégere inflexion du spectre des
REE suivant la portion de cro(te considérée. (2) La crolte continentale supérieure est plus
enrichie en LREE que les portions de croltes sous-jacentes. Les compositions en éléments
majeurs et traces que Rudnick and Gao proposent sont estimées pour une cro(te dont le
caractere mafique augmente considérablement avec la profondeur, menant alors a une crodte
inférieure et & une crodte totale de composition relativement mafiques. Ce point de vue n’est

pas partage par la totalité de la communauté. Notamment, Hacker et al. (2011) suggérent qu’il
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n’est pas possible que la crolte inférieure présente des roches de pétrologie trés mafique a cause
de leur densité trop importante. En base de cro(te, de telles roches devraient alors étre plus
denses que le manteau sous-jacent et seraient réintégrées dans le manteau. Deés lors, seules
resteraient des matériaux moins denses et plus felsiques. En conclusion, les concentrations en
majeurs et en trace dans les différentes sections de la crolte proposées par Hacker et al. (2015,
2011) sont parfois trés différentes de celles de Rudnick et Gao (voir Tableau 1.4 - Figure 1.26B).
Sur les deux modeles extrémes de composition de la crodte inférieure proposés par Hacker et
al., le modele le plus mafique est moins différencié (bas SiO2, haut MgO) que le modele de
Rudnick and Gao mais finalement assez similaire en concentrations et en forme de spectre des
REE. Leur modeéle le plus felsique est, quant & lui, plus enrichi en SiOz2 et appauvri en MgO et
le spectre des REE est tres enrichi en LREE. Une crolte a tendance plus mafique ou felsique a

donc une grande influence sur sa composition en REE et celle de ces sous-parties.
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4.3. Age et composition isotopique de la crolte continentale

4.3.1. L’age de la crolte continentale mesurée par les zircons

L’age moyen de la crodte continentale et le rythme de son extraction depuis le manteau sont
importants dans les modéles de différenciation. Notamment, ils sont implicites dans les rapports

isotopiques de la crolte continentale utilisés dans les modeles de bilan de masse.

Les plus anciens minéraux et roches sont les marqueurs du début du processus de
differenciation. Les roches les plus anciennes proviennent des cratons d’age Archeen. Seules
quelques roches ont été datées avec des ages supérieurs a 4 Ga, correspondant a la fin de 1’éon
Hadéen. Le craton du Lac des Esclaves comporte des roches datées a 4.02 — 4.03 Ga (Reimink
et al., 2016a) et forment un nucléus de crolte continentale. Autrement, les roches les plus
anciennes se trouvent au Groenland (gneiss d’Itsaq a 3.9 Ga - Nutman et al., 2013), au Labrador
(gneiss d’Igaluk a 3.9 Ga — Shimojo et al., 2016), au Canada (Nuvvuagittuq a 3.8 Ga, jusqu’a
4.3 Ga - O’Neil et al., 2008; 2013), en Antarctique (Napier Complex jusqu’a 3.5 a 3.8 Ga -
Kusiak et al., 2013) et en Chine (Anshan jusqu’a 3.6 a 3.8 Ga - Liu et al., 2008).

Les zircons correspondent a des minéraux extrémement robustes et conservant leurs
caractéristiques depuis leur formation. Notamment, ils survivent a la subduction et a la fusion
partielle dans des conditions de subsurface. Ils sont les seuls objets plus anciens que 4 Ga. Les
gneiss d’Acasta ont des coeurs de zircons jusqu’a 4.2 Ga (lizuka et al., 2006), mais des zircons
hadéens ont aussi été observes dans les roches détritiques du craton du Kaapvaal et de Sao
Francisco au Bresil (4.15 et 4.1 Ga - Byerly et al., 2018; Paquette et al., 2015). Enfin les zircons
détritiques de Jack Hills, du craton de Yilgarn en Australie sont les plus vieux zircons datés
(4.37 Ga - Valley et al., 2014). L’existence méme d’objets aussi anciens implique qu’une crotte
continentale a pu exister a I’Hadéen.

Ces zircons anciens détritiques sont souvent associés un protolithe de type TTG (tonalite-
trondhjemite-granodiorite) formant la plupart des terrains ignés archéens. Cependant, il est
aussi montré que les TTG n’apparaissent qu’apres 3.6 Ga. La source des TTG doit déja étre un
produit de fusion relativement différencié, correspondant probablement a une cro(te
continentale mafique (Moyen and Martin, 2012). Avant 3.6 Ga, les roches sont essentiellement
de composition basaltique, puis andésitiques a 4.02 Ga (Reimink et al., 2016b). Le mode de
formation des roches mafiques, puis felsiques est aujourd’hui encore un sujet débattu. Il remet
en question I’existence, au moins partielle, d’une tectonique des plaques tot dans 1’histoire de

la Terre.
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Le rythme de production de la cro(te continentale a été étudié en partie grace aux minéraux
résistants a I’altération et au métamorphisme, dont le zircon. Des histogrammes des ages des
minéraux réfractaires appliqués a diverses provinces, et généralisés a la croQte continentale dans
son ensemble, donnent une vision partielle du rythme de formation de la crodte. Voice et al.
(2011) ont compilé les ages U-Pb de zircons détritiques et ignés et ont comparé la répartition
de ces ages avec celle d’autres compilations de la littérature (Figure 1.27). Les zircons semblent
alors se concentrer autour de six périodes particuliéres : (1) 3.2a3.0Ga; (2) 2.7a2.5 Ga; (3)
20a17Ga;(4) 12al1l0Ga; (5 0.7a0.5Gaet(6)0.3a0.1 Ga. Ces pics d’ages sont
similaires sur tous les continents et sont globalement concordants avec les ages des
supercontinents s’étant succédés au cours de I’histoire de la Terre. Selon Voice et al. (2011),
ces ages sont davantage corrélés avec des episodes de remaniement plutot qu’a de la croissance

continentale.
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4.3.2. Age de la crolte continentale extraite du manteau

Les modeles d’évolution de la crotite continentale peuvent aussi étre estimés a partir du calcul
d’ages modeles d’appauvrissement du manteau. L’age mod¢le d’appauvrissement du manteau
est un age théorique qui relie la composition isotopique d’une roche a celle du manteau duquel
elle est extraite. L’équation d’un age modé¢le est sous la forme :

TCHUR — %X In (1 + ‘Zechantillon_aCHUR> Eq 1.4

Héchantillon™MHCHUR

Ou TcHur est I’age modele d’extraction depuis un réservoir de composition chondritique,
typiquement le manteau primitif ; A est la constante de desintégration; o est le rapport
isotopique de I’échantillon ou de la référence chondritique actuel ; et p est le rapport chimique
péreffils de I’échantillon ou du CHUR. L’alternative privilégiée est de considérer que la roche
en question est issue du manteau appauvri. Dans ce cas, 1’age mod¢le s’exprime sous la notation

Tom.

A partir de 1a, le rapport isotopique mesuré peut étre directement relié a I’age auquel la roche
continentale peut avoir été extraite du manteau, ce qui ne coincide pas nécessairement avec
I’age apparent de la roche. C’est notamment utilisé¢ dans le cas des échantillons sédimentaires
qui moyennent des roches diverses et représentent, ensemble, un &ge moyen de la cro(te locale.
Les ages modeles permettent alors d’établir un 4ge moyen de la croQte continentale. Suivant les
références considérees, et les échantillons utilisés dans celles-ci, 1’age moyen de la crotte
continentale varie de 1.8 a 2.4 Ga (Chauvel et al., 2014; Goldstein and Jacobsen, 1988; Taylor
and McLennan, 1995). I est cependant difficile d’établir I’absolue cohérence d’une hypothése
d’age sans un échantillonnage exhaustif des roches continentales. Hawkesworth et al. (2017)
soulignent par exemple que 1’dge mod¢le de la crolite continentale dépend largement de la zone
¢chantillonnée par les sédiments analysés. L’enregistrement sédimentaire est majoritairement
le résultat d’une érosion des hauts reliefs, avec une dénudation des reliefs qui est croissante
avec D’altitude (Larsen et al., 2014). Néanmoins, les terrains aujourd’hui d’age archéens sont
dépourvus d’une forte topographie et contribuent en minorité aux sediments actuels. A titre
d’exemple, une estimation de 1’dge modele de la crolte basée sur des échantillons provenant
uniquement de plus de 100 m d’altitude serait de 1 Ga. De plus, ils ne représentent que la croiite
continentale supérieure. Aucune estimation n’existe sur la croflite continentale moyenne a
inférieure et elle est supposée de méme age que la crolte supérieure, faute de données

suffisantes.
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Cet age calculé n’apporte pas d’information claire sur la vitesse de formation de la croQte
continentale puisqu’elle ne prend en compte que ce qui est disponible en surface. La présence
de crotite continentale a I’ Archéen montre clairement que la séparation entre le manteau et la
crolte a débuté bien avant ces ages Protérozoiques. Certains se sont attelés a proposer des
modeles d’évolution qui coincident avec les données mais ils n’ont pas atteint de consensus.
Hawkesworth et al. (2017, 2010) font notamment une synthése des connaissances sur
I’évolution de la lithosphére continentale. Les modeles récents proposés par Dhuime et al.
(2018, 2017, 2015, 2011) et Hawkesworth et al. (2017) répertorient assez bien les différentes
possibilités sur la production et la destruction de la crolte continentale au cours du temps
(Figure 1.28A). Les plus anciens modeles de la littérature proposent que le volume de crodte
continentale puisse avoir augmenté drastiquement au cours de I’Hadéen. Puis la tendance dévie
vers une production de plus en plus douce, depuis une production importante entre 4 et 3 Ga,
avant de décroitre progressivement et étre ensuite constante. Dans ce cas, il faut privilégier un
age ancien de la crolte continentale, qui ne serait peut-étre pas mesuré aujourd’hui. Dhuime et
al. (2017) privilégient une croissance continue, d’abord rapide a I’ Archéen (Figure 1.28B) puis
décroissante jusqu’a aujourd’hui. La destruction de matériel crustal ancien apparait massif entre
3.2 et 1.8 Ga, lié a une tectonique des plaques efficace dés 3 a 3.5 Ga. La production de crodte
récente serait ensuite contrebalancée par un taux de remaniement croissant dés 2.2 Ga,
expliquant un volume de crolte continentale environ constant depuis 1.5 Ga. Ainsi, 100 % du

volume actuel de crodte continentale peut avoir été remanié depuis les derniers 3 Ga.

Par ailleurs, une cro(te continentale extraite précocement et de composition essentiellement
mafique serait beaucoup moins riche en éléments incompatibles que son équivalent felsique.
Mais, le caractere mafique ou felsique de cette crolte continentale ancienne est source de
débats, avec des hypotheses pour les deux compositions extrémes (Chase and Patchett, 1988;
Chenetal., 2019; Deng et al., 2019; Greber et al., 2017; O’Neil et al., 2008; Tang et al., 2016),
voire le passage d’une crotite majoritairement mafique vers une croQte felsique & 3 Ga (Tang et
al., 2016).
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Figure 1.28: 4) Modéles d’évolution du volume de cro(te continentale au cours du temps. La légende des courbes
représentées correspond a un ensemble de références de la littérature desquelles les modeles d’évolution du
volume de crodte sont issus : F: Fyfe (1978),; Br: Brown (1979); O'N: O'Nions et al. (1979); V&J: Veizer and
Jansen (1979); A: Armstrong (1981); D&W: Dewey and Windley (1981); Al: Allégre (1982); M&T:McLennan
and Taylor (1982); A&R: Allegre and Rousseau (1984); R&S: Reymer and Schubert (1984); P&A: Patchett and
Arndt (1986); M&B: McCulloch and Bennett (1994); T&M: Taylor and McLennan (1995); K&T: Kramers and
Tolstikhin (1997); C&K: Collerson and Kamber (1999); C: Campbell (2003); R: Rino et al. (2004); Be: Belousova
et al. (2010); C&A: Condie and Aster (2010); D: Dhuime et al. (2012); P: courbe moyenne de Pujol et al. (2013).
B) Modeles d’évolution du taux de production et de destruction de la croiite continentale au cours du temps, ainsi
que d’évolution du volume de croiite continental comparé a la distribution actuelle de ce volume attribué a de la
crodte juvénile. Figures et références issues de Dhuime et al. (2017).

Age (Ga)

Donc I’extraction précoce d’une crolite plus mafique peut entrainer une modification de la
composition isotopique et chimique de la crote continentale a injecter dans les calculs de bilan
de masse. Surtout, ces compositions ne correspondraient pas pleinement a ce qui peut étre
mesuré par le biais des lcesses. Cette crolte peut étre aussi plutét felsique, ou similaire a
’actuelle, et I’age moyen d’extraction de la croite peut-&tre aussi celui non pas de sa premiére
extraction mais la moyenne des extractions et différenciations successives de la crolte pendant

toute son histoire.

Finalement, la maniére la plus courante pour former des modéles d’évolution de la Terre
silicatée est de considérer une extraction a un stade d’une croite continentale de composition
moyenne similaire a la crotite supérieure actuelle, et de lui accorder un age moyen d’extraction
entre 1.8 et 2.4 Ga. Ces hypotheéses satisfont relativement les modeles de production de crodte
qui proposent que pres de 80 % du volume de la croiite était déja présent a 1’époque
correspondant a I’age modele d’extraction de la croite. Cela correspond aussi a la composition

moyenne des échantillons de ces ages.
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4.4. Le couplage des isotopes du cérium et du néodyme dans les réservoirs terrestres

Il existe peu d’études sur le systéme lanthane-cérium en comparaison de celles s’intéressant
aux systemes lutétium-hafnium et samarium-néodyme. On compte 240 données mesurées (Ce-
Nd), en dehors des données apportées dans cette thése (Figure 1.29). Toujours est-il que les
compositions eCe-eNd des échantillons de MORB, OIB et crolte continentale sont clairement
alignés le long d’une corrélation négative dont les MORB sont a I’extréme €Nd positif et eCe
négatif et la crolite continentale est a I’opposé. Dans le détail, les grands réservoirs silicatés

(croQte, manteau) sont tres mal contraints.
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Figure 1.29: Compositions isotopiques ¢Ce-¢Nd des échantillons de MORB (n = 41, triangles jaunes), OIB (n =
39, ronds gris) et crolte continentale (n = 134, carrés beiges) reportées dans la littérature (d’aprés les
compositions en epsilon issues de Bellot et al., 2015a, 2018; Dickin et al., 1987; Gao et al., 2016;
Hasenstab et al., 2020; Hayashi et al., 2004; Lee et al., 2001, 2010; Liu et al., 1990; Makishima and
Masuda, 1994; Masuda et al., 1988; Minami et al., 1995; Shimizu et al., 1988; Hiroshi Shimizu et al.,
1990; Shimizu et al., 1996; Tanaka et al., 1987; Tazoe et al., 2007; Willig and Stracke, 2019). Il peut
étre noté que parmi les échantillons de MORB et OIB représentés, seuls 27 MORB et 11 OIB ont été mesurés avant
le début de cette these.
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4.4.1. Le manteau

Nakamura et al., 1984 ont analysé les rapports isotopiques en cérium et néodyme d’échantillons
terrestres, lunaire et météoritiques (Figure 1.30A). Malgré de larges erreurs analytiques (£100
ppm, 2 s.d. — de = 70 & 560 ppm, 2 s.e.), il est possible d’observer une corrélation négative
entre les données (Figure 1.30B). Il s’agit de la premiére observation de la tendance de

répartition des échantillons terrestres.
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Figure 1.30: A) Rapports isotopiques 3Ce/*°Ce d'échantillons terrestres et météoritiques ainsi que trois mesures
de standard BCR-1. Il peut étre observé que les valeurs des compositions isotopiques des météorites sont tres
différentes, malgré le recoupement de leurs barres d’erreurs, variant sur une gamme de ¢Ce de -5 & +12. En
particulier, les valeurs associées a la météorite Khohar sont tres variables avec un ¢Ce de -4, +11 et +12,
démontrant une difficulté d’analyse importante pour les météorites, visible par une faible reproductibilité. B)
Diagramme confrontant les rapports isotopiques 3Ce/**°Ce et **3Nd/***Nd d'échantillons terrestres, exprimé sous
la notation &, donc normalisés a la référence chondritique. Figures issues de Nakamura et al., 1984.

La tendance mantellique en Ce-Nd est définie en 1987 a partir de basaltes d’iles océaniques
(Dickin, 1987a — Figure 1.31). Elle définit un fractionnement cohérent entre les deux
systématiques dans le manteau. A partir de 1’équation de cette tendance mantellique et d’une
composition isotopique en néodyme chondritique, le rapport isotopique en cérium de la BSE
correspondant est 60 ppm au-dessus de la valeur de référence pour le CHUR en cérium proposee

par Shimizu et al. (1984), hors de la limite de précision (+ 40 ppm, 2 s.d.).
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La signification de la tendance mantelliqgue en Ce-Nd est regardée plus en avant avec
Tanaka et al. (1987), par I’analyse de roches de différents types (MORB, basaltes d’arc et de
plateau, OIB, roches continentales d’age différent) et en confrontant les rapports 138Ce/*4?Ce et
143N d/*Nd de ces roches. Les basaltes océaniques définissent clairement une tendance pour
laquelle les roches continentales semblent étre dans la continuité. Une moyenne des MORB
représente le manteau appauvri, relativement homogéne en composition par rapport aux OIB et
IAB qui marquent une interaction entre du matériel continental et le manteau. Pourtant,
I’hétérogénéité du manteau appauvri apparait plus grande avec le lanthane-cérium qu’avec les
autres systématiques en étudiant les N-MORB, qu’ils n’arrivent pas a expliquer (Figure 1.32a).
Face a ces constats, Dickin propose une interprétation différente dans le cadre d’une Scientific
Correspondence de Nature. Selon lui, les tendances dessinées par les basaltes oceéaniques et par
les échantillons continentaux sont distinctes (Figure 1.32b). Les MORB ont une composition
isotopique en Sr-Nd corrélée. Il n’y a pas de raison apparente a ce qu’elles soient non-corrélees
en Ce-Nd. Tanaka et al., au contraire, voient une cohérence avec leur tendance de REE,
impliquant que des compositions isotopiques non-correlées reflétent le résultat de nombreux
facteurs géochimiques tels que les fractionnements chimiques des rapports peéres/fils,

I’intégration dans le temps et les effets de mélange.
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Figure 1.32: Diagramme confrontant les rapports isotopiques ¢Ce et ¢Nd d'échantillons océaniques et
continentaux, de Dickin, 1988 - Tanaka et al., 1988. Les tendances dessinées par les échantillons océaniques
(mantle array) et continentaux (crustal array) sont représentées par des polyedres en ligne pleine et pointillés
respectivement.
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D’autre part, les échantillons crustaux observés comme ¢éloignés de la tendance du manteau
en Ce-Nd, mais sur la tendance Sr-Nd, devraient soit étre le résultat de ’intervention de
minéraux dont la croissance fractionnent les REE (Dickin, 1988) ; soit étre issus d’une portion
mantellique isolée du manteau appauvri, résultat aussi de la forme variée des tendances de
LREE qu’il est possible d’observer dans les roches crustales (Tanaka et al., 1988). Dans ce cas,

les compositions isotopiques Ce-Nd sont de part et d’autre de la tendance mantellique.

La composition moyenne des MORB en cérium a été mesuree a plusieurs reprises dans la
littérature. Les premiéres données sont empreintes de larges erreurs, si bien qu’elles ne sont pas
comparables aux données postérieures avec une moyenne de gce = -1.5 + 1.6 (Shimizu et al.,
1989). Les améliorations techniques permettent de préciser cette composition au fur et a mesure
des décennies, mais il existe un large blanc entre la composition proposée en 1994 par
Makishima et Masuda (1994 - ece = -1.4 et end = 9.5) et les publications des groupes européens
en 2019 et 2020 (Israel et al., 2020; Willig and Stracke, 2019). Ce rapport isotopique des MORB
est important pour contraindre les modéles pétrologiques des roches volcaniques des iles d’arcs,
les modéles de mélange pour les nodules de fer-manganése (Amakawa et al., 1991; Shimizu et

al., 1992) et les modeles d’évolution des réservoirs silicatés.

Pendant la durée de cette thése, 1’article des allemands Willig and Stracke (2019) est paru,
dans lequel ils redéfinissent la tendance mantellique en Ce-Nd & partir de I’analyse de MORB
et OIB en plus grand nombre et avec une meilleure précision d’analyse que Dickin (1987b). Ils
proposent que la tendance mantellique soit reproduite en considérant une extraction a un stade
de la croQte depuis le manteau, dans le cas d’un manteau beaucoup plus appauvri que ce qui est
actuellement mesuré par les MORB. lls utilisent également la tendance mantellique pour
conclure que la Terre a nécessairement des rapports de REE chondritiques afin que la tendance
mantellique passe par la valeur du CHUR. Ainsi, le champ de composition du manteau
semblerait toujours rester alignée avec la composition des chondrites et donc évoluer de facon
cohérente pour qu’il existe toujours une portion de manteau dont la composition isotopique est
similaire aux chondrites. Il s’agit d’un argument déja accepté par une large partie de la
communauté scientifique, et a été démontré de la méme maniere avec le couplage strontium-

néodyme.

60



4.4.2. La crodte continentale

Peu d’études s’intéressent a la composition de la crolte continentale en cérium-néodyme.
Quelques échantillons continentaux ont été analysés dans un but de datation (Tanaka and
Masuda, 1982) ou encore pour la pétrogenése des roches ignées continentales (Dickin et al.,
1987c¢). L’intérét majeur est le tragage de source que permet le couplage des systémes lanthane-
cérium et samarium-néodyme et notamment pour reconstituer sa composition en REE. Le
tracage de source a été appliqué a des roches de natures et d’ages extrémement divers, depuis
les roches ignées magmatiques Paléoprotérozoique a archéennes (Dickin, 1988 ; Lee et al.,
2010 ; Tanaka et al., 1987, 1988) ; des roches métamorphiques protérozoiques a archéennes
(Lee et al., 2001 ; Shimizu et al., 1988, 1990) ; des roches sédimentaires archéennes (Hayashi
et al., 2004 ; Minami et al., 1995) et des basaltes continentaux (Gao et al., 2016 ; Tanaka et al.,
1987).

Si certaines roches reflétent assez bien la composition de leur source, d’autres ont été
modifiées au cours du temps par le métamorphisme ou I’altération, auquel cas la composition
isotopique ne reflete plus clairement la source mais des épisodes post-mise en place. Des
anomalies négatives en cérium ont par exemple été mesurées dans des roches sédimentaires
provenant du craton archéen de Barberton en Afrique du Sud par Hayashi et al. (2004). Toujours
d’aprées les compositions isotopiques en Ce-Nd, cette anomalie, qu’elle provienne de la perte
de cérium ou de I’insertion de lanthane, serait plus récente que les roches et dues a un processus
tardif d’altération. Si le cérium est préférentiellement fractionné par rapport aux autres REE
(Masuda and Nagasawa, 1975), le systéeme lanthane-cérium peut étre perturbé tandis que le
systeme samarium-néodyme reste préservé. Finalement, la ou Tanaka et al. (1987) ont
recherché 1’utilité du systéme lanthane-cérium pour déterminer 1’origine des anomalies en
cérium, Hayashi et al. (2004) ont calculé un age d’occurrence des anomalies. La perturbation
du systéeme lanthane-cérium, di a un événement tardif d’altération, serait plus raisonnablement
associ¢ a I’interaction avec un fluide avec une anomalie négative en cérium. Il reste néanmoins
compliqué de discuter de I’environnement Archéen puisque les roches ne retiennent pas le

rapport isotopique en cérium initial.
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5. HETEROGENEITES DU MANTEAU

5.1. L’hétérogénéité a grande échelle du manteau

De nombreuses études observent des variations des rapports isotopiques dans les basaltes de
rides médio-océaniques, supposées refléter le degré d’homogénéité du manteau supérieur
(Cohen et al., 1980; DePaolo and Wasserburg, 1976; Dupré and Allégre, 1980; Hart, 1971; Le
Douaran and Francheteau, 1981; O’nions et al., 1977; Richard et al., 1976; Schilling, 1973;
Tatsumoto, 1966; Tatsumoto et al., 1965). En particulier, les MORB de I’océan Indien ont une
signature isotopique différente de ceux des océans Pacifique et Atlantique. Cette anomalie de
composition est appelée anomalie DUPAL. Elle tient son nom de la contraction de ceux de
Bernard Dupré et de Claude Allégre (Dupré and Allégre, 1983, 1980; Hart, 1988; Zindler and
Hart, 1986b) et se traduit par un haut rapport 87Sr/8Sr et un haut 2°’Pb/2**Ph et 2°8Pb/2%“Pb pour
un 206pPp/294ph donné (Castillo, 1988; Dupré and Allégre, 1983; Hamelin and Allégre, 1985;
Hart, 1984). Cette anomalie semble affecter une large région géographique puisqu’elle est
mesurée essentiellement dans I’océan Atlantique Sud et dans I’océan Indien (Figure 1.33).
L’anomalie DUPAL a été un argument majeur pour montrer qu’il existe des hétérogénéités a

grande échelle dans les parties supérieure et inférieure du manteau.
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Par la suite, Castillo (1989) a suggéré que I’anomalie DUPAL correspond en fait a deux
régions séparées dont on considére que 1’anomalie DUPAL affecte I’Océan Indien et SOPITA
affecte ’Océan Pacifique Sud (south Pacific isotope and thermal anomaly). Il a également
montré quelles coincident avec des régions de faible vitesse sismique dans le manteau
profond. L’anomalie DUPAL est visible dans les MORB et dans les OIB.

5.2. L’hétérogénéité du manteau source des OIB

Dans un diagramme isotopique, les OIB ont une composition isotopique reflétant un manteau
plus enrichi et plus hétérogéne que le DMM. Ces variations traduisent des origines différentes
(Gast et al., 1964; Hart, 1971; Hedge and Walthall, 1963; Tatsumoto et al., 1965). D une part,
les OIB ont une source beaucoup plus profonde que les MORB et cette profondeur varierait en
fonction du lieu d’émission du panache de magma dans le manteau inférieur. Certains auteurs
estiment que les panaches mantelliques sont émis depuis la base du manteau supérieur, dans la
zone de transition entre 410 et 660 km, ou encore a la base du manteau, et ce basé sur des
anomalies de vitesses sismiques dans certaines zones de cette région qui traduisent une

augmentation locale de température (Figure 1.34 — Courtillot et al., 2003; Ritsema et al., 2011).
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Figure 1.34: Modele tomographique du manteau proposé par Ritsema et al. (2011). Les langues bleues
correspondent aux plaques plongeantes de lithosphere lors de la subduction tandis que les zones rouges sont des
provinces d’ultra-basses vitesses d’ondes de cisaillement (LLSVP - low-shear-wave velocity provinces). Ces zones
chaudes et peu denses doivent consister en un mélange de matériel primitif et recyclé, enrichis en uranium et
thorium. Deux LLSVPs sont mises en évidence, sous I’ Afrigue et sous le Pacifique Sud, assimilées a la zone source
des anomalies DUPAL et son équivalent Pacifique SOPITA (South Pacific isotopic and thermal anomaly). Les
panaches mantelliques ont montré une préférence pour remonter en marge de ces anomalies (White, 2015). I
existe une rupture nette entre le manteau supérieur et le manteau inférieur associée a un changement brusque de
vitesses des ondes sismiques a la zone de transition. Cette rupture est notamment marquée par [’accumulation de
la plaque plongeante autour de 660 km. Figure issue de Ritsema et al. (2011).
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Huang et al. (2020) ont reporté que la signature géochimique d’inclusions dans des diamants,
formées a une pression correspondant a 420-440 km de profondeur, coincide avec la signature
d’OIB (type HIMU). Leur source pourrait donc se situer au niveau de la zone de transition,
corroborant les données sismiques. D’autres proposent que des points chauds émergent depuis
la base du manteau inférieur au niveau de la limite D*’, a environ 2900 km (Farnetani et al.,
2012; Weis et al., 2011 - dans le cas de Hawaii). Cette limite est I’interface manteau-noyau (ou
core-mantle boundary — CMB). Des sources provenant de cette zone du manteau ont été
proposées avec 1’étude des isotopes du tungsténe, de I’osmium et de ’hélium (Allégre et al.,
1987; Brandon et al., 1998; Hanan and Graham, 1996; Jackson et al., 2010; Kurz et al., 1983;
Mundl-Petermeier et al., 2020; Rizo et al., 2019).

En dehors d’une potentielle différence de profondeur source, les OIB traduisent I’existence
d’une multitude de sous-réservoirs relativement anciens et de compositions différentes dans le
manteau. Cela rend difficile la compréhension globale de sa structure et de sa composition, plus
encore que le manteau appauvri source des MORB. De nombreuses interactions entre le
manteau et les produits de surface ont été mises en évidence notamment grace aux systémes
isotopiques Rb-Sr, Sm-Nd, U-Pb. Les OIB ont des compositions isotopiques et en traces
enrichies. Cet enrichissement peut étre expliqué par la participation d’un composant enrichi.

Divers processus interviennent tels que du métasomatisme, du recyclage de crolte
océanique, de sédiments ou de lithosphere sous-continentale par la subduction et par
délamination sous-continentale. Une fois introduits dans le manteau, ces matériaux de surface
sont reduits en taille et dispersés par la convection (Stracke, 2012). La convection mantellique
a un effet important sur la composition méme du manteau, en isolant certaines parties et en en
mélangeant d’autres. En fonction de leurs caractéristiques geochimiques, les laves issues des
points chauds peuvent étre catégorisées (Figure 1.35). Trois pdles principaux, autre que le
DMM, ont éte definis : HIMU, EMI et EMII sur la base de compositions isotopiques extrémes
mesurées dans les OIB (Chauvel et al., 1992; Chauvel and Blichert-Toft, 2001; Hart, 1988;
Hofmann and White, 1982; Workman and Hart, 2005; Zindler and Hart, 1986).

Le p6le HIMU (high-p) est caractérise par une composition isotopique en plomb trés
radiogénique due a un rapport U/Pb élevé. La source serait alors empreinte d’un recyclage de
cro(te océanique, appauvrie en plomb par hydrothermalisme lors de la subduction. Le mélange
de 25% de crodte océanique ancienne (MORB) et de 75% de manteau péridotitique reproduit

cette source. Quelques pourcents de sédiments dans le mélange crolte-sédiments recyclé
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suffisent a détruire la signature isotopique en plomb caractéristique de HIMU. Cela, avec la
faible probabilité d'isoler la crolte océanique dans le manteau pour plus de 2 Ga, explique
pourquoi la composition extréme HIMU, comme observée sur Tubuai et St Helene, est
échantillonnée si rarement dans le volcanisme océanique (Chauvel et al., 1992).

Le pble EM (Enriched Mantle) reflete un manteau beaucoup plus enrichi en éléments
incompatibles. Il est caractérisé par des rapports *3Nd/***Nd tres peu radiogéniques impliquant
des rapports Sm/Nd bas. Il est associé a un recyclage dans le manteau par la subduction de
sédiments ou d’une plaque océanique. Une distinction est faite entre EM | et EM 1l basée sur
I’origine pélagique ou terrigéne des sédiments recyclés, respectivement (Chauvel et al., 1992)
ou encore sur I’intégration de lithosphére sous-continentale ou de crodte continentale supérieure
(Stracke, 2012; Stracke et al., 2003). Une hypothése alternative est le recyclage d’une
lithosphére métasomatisée (exemple: Workman et al., 2004 — recyclage d’une lithosphere

océanique métasomatisée dans la source de type EM-2 de Samoa).

14 i
12f
10f
8 _ Galapagos
- { o HIMU
X = .
6 Q) °o °g ° o
L @® o,
L ~e%?§° c:o%% %oo‘io ° %o 00
L » o & oo P ° o °0°
4+ ¥ :o°°o: o 2 ° °
2 °
E p o
of - MORB
i o Ascension & St. Helena = Azores
—2r o Austral-Cook # Canary ls.
r + Tristan & Gough + Easter
—4r o Comoros & Cape Verde A Samoa
i v Pitcairn-Gambier A Society Is
-6 A + Kerguelen & Heard 4 Marquesas
- o Mascarene Is, Amsterdam-St. Paul
-8 [ Il Il 1 1 1 1 1 1
175 18 18.5 19 19.5 20 20.5 21 21.5

206ph/294Pb

Figure 1.35: Compositions isotopiques 2°Pb/?%Pb vs. eNd mesurées dans des MORB et OIB. Les compositions
isotopiques des OIB sont réparties entre des compositions extrémes classifiées comme des pbles de composition
dans le manteau : PREMA, EM-1, EM-2 et HIMU. Figure issue de White, 2015, modifiée d’aprés Zindler and
Hart, 1986, et la compilation de Halliday (2004)
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5.3. Conserver les hétérogénéités précoces dans le manteau

Beaucoup de modéles considérent que du matériel océanique sédimentaire ou igné, ou encore
de la base de lithosphere océanique a été subductée au cours des deux a trois derniers milliards
d’années. La subduction ayant été active au cours de cette période, il est clairement possible de
retrouver des composants de ces ages-la dans le manteau. De nombreux auteurs considérent que
les hétérogénéités observées ne datent que de 1 a 1.3 Ga (Hofmann, 1997), a part quelques
exceptions telles que les signatures du p6le HIMU qui pourraient remonter a pres de 2 Ga.
D’autres privilégient un dge de 2 Ga pour la plupart des pdles de compositions observées dans

le manteau (Chauvel et al., 1992 ; Stracke et al., 2003).

Certains points chauds prenant leur source tres profondément dans le manteau
présenteraient des restes d’une lithosphére formée tot dans 1’histoire de la Terre et ayant survécu
a la convection mantellique. De la méme maniére que le rapport 3He/*He peut contraindre
I’existence d’une zone non-dégazée du manteau, restée a priori protégée des événements
magmatiques récents, le 182W et le 4°Nd offrent la possibilité de tracer la survie d’un réservoir
différencié a I’Hadéen. Jusqu’alors, les données du '*°Nd mesurées dans les OIB sont
extrémement homogenes, dans 1’erreur de ce que nous définissons comme la composition
terrestre (Jackson and Carlson, 2012: MORB, Samoa, Mangaia, Galapagos, Hawaii, Tle
Christmas; Murphy et al., 2010 : Hawaii, Islande, Gough ; Boyet et al., 2005; Boyet and
Carlson, 2006 : MORB, Ethiopie, Islande, Hawaii, Pitcairn ; de Leeuw et al., 2017; Horan et
al., 2018 : fle Baffin). Leur composition en *42Nd ne varie pas suivant les pdles extrémes définis
avec les autres systématiques isotopiques, y compris dans les roches dont le rapport 3He/*He
élevé est suppose représentatif d’un manteau resté isolé tres tot dans I’histoire de la Terre

(exemple : Hawaii).

Récemment, Peters et al. (2018) ont analysé les rapports isotopiques 4°Nd/***Nd des
basaltes de la Réunion (Figure 1.36). Les échantillons analysés ont un rapport u'?Nd variable
(exces et déficits par rapport au standard terrestre JNdi - la plupart dans I’erreur) et corrélés
avec les rapports He/*He. lIs établissent un scénario plausible permettant d’expliquer cette
composition anormale. Par calcul de modéle de fusion ils proposent que de telles compositions
nécessitent une différenciation précoce. Ainsi, ils datent une telle différenciation au cours de la
période d’existence du *6Sm il y a environ 4.26 Ga. Un mélange efficace a presque totalement

effacé I’ancien et anormal *2Nd/***Nd et produit une composition homogene en “3Nd/***Nd
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caractéristique de la Réunion. Dés lors, le magma de la Réunion échantillonne une source
primitive trés ancienne dont le liquide magmatique enrichi et le résidu appauvri sont formés

précocement.
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Figure 1.36: Diagramme isotopique confrontant les rapports #*4?Nd avec *He/*He, mesurés dans des basaltes de
la Réunion. Les barres d’erreurs correspondent a [’erreur analytique (2 s.e.) tandis que les zones grisées
correspondent a la reproductibilité des mesures de x2*?Nd sur le standard JNdi-1 (2 s.d.). Figure modifiée d’aprés
Peters et al. (2018)

D’un autre c6té, Andrea Mundl-Petermeier et ses collaborateurs ont travaillé sur le couplage
du 3He/*He et du 82W/8*W dans les laves des OIB, et en particulier de la Réunion qui montrent
une forte corrélation entre les deux systemes (Mundl et al., 2017; Mundl-Petermeier et al., 2020)
et concluent que la Réunion prend sa source dans une zone du manteau partiellement fondue et

en interaction avec le noyau.
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5.4. Composition en REE des matériaux océaniques recyclés

En dehors des roches continentales, les deux candidats principaux a 1’enrichissement du
manteau par le recyclage lors de la subduction sont la crolte océanique et les sédiments
océaniques.

Les MORB ont un spectre de REE relativement plat (bien qu’appauvri en LREE par rapport
aux HREE), impliquant alors un faible fractionnement des REE entre le manteau source et les
MORB (Figure 1.37). La crolte océanique comporte aussi une large portion de crolte
océanique inférieure, dont le spectre des REE est appauvri en LREE. Cette crolte océanique
inférieure correspond a pres de 70 pds% de la crote océanique. Pourtant, son appauvrissement
relatif en éléments incompatibles lui donne un faible poids dans le bilan de la crolte océanique.
Notamment, la composition globale de la crolte océanique ne semble pas marquée par un fort

appauvrissement en LREE, mais montre un spectre relativement plat.
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Figure 1.37: Spectre des REE de la crolte océanique (moyenne des MORB, crolte océanique totale et crodte
océanique inférieure, d’aprés White and Klein, 2014), de la crodte continentale supérieure (UCC — d’apres
Rudnick and Gao, 2014) et des sédiments océaniques (provenant des fosses océaniques de Ryuku, des Mariannes

et du Kamchatka, et GLOSS-1I en tant que composition moyenne des sédiments océaniques, d’aprés Plank, 2014),
normalisés au manteau primitif de McDonough and Sun, 1995.

D’autre part, la crofite océanique est souvent surmontée d’une couche de sédiments dont la
nature et I’épaisseur est variable (Figure 1.38). Au sens strict, on qualifie de sédiments
terrigeénes les sédiments issus de 1’érosion des surfaces continentales et de sédiments pélagiques
les sédiments formés dans les fonds océaniques. Les sédiments terrigénes sont alors
généralement riches en fragments détritiques continentaux et sont situés a proximité des marges
continentales. Les sédiments pélagiques sont quant a eux riches en poussiéres éoliennes, et
inclus tant des boues siliceuses et carbonatées que des argiles terrigénes et métalliferes. Ce qui
différencie alors essentiellement ces deux types de sédiments est la granulométrie (grossiére vs.

fine) et la distance au littoral (proximal vs. distal). Dans une pile sédimentaire, toutes sortes de
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sédiments peuvent s’accumuler, et apporter alors des -caractéristiques trés variables
chimiquement a I’ensemble. Par exemple, les sédiments de la fosse de Ryuku sont
exclusivement composés d’argiles pélagiques, et sont marqués par un fort enrichissement en
LREE par rapport aux HREE et une forte anomalie négative en cérium. Les sédiments de la
fosse des Mariannes sont moins enrichis en LREE et I’anomalie en cérium est moins forte, ce
qui est associé a la présence de cherts et de sédiments volcaniclastiques. Autre cas de figure,
les sédiments de la fosse du Kamchatka ont un spectre similaire a ceux des Mariannes a part
que I’anomalie en cérium est cette fois positive. Tous sont illustrés dans la Figure 1.37.

En dépit de cette tres grande variabilité de composition, les sédiments océaniques peuvent
étre moyennés. La moyenne globale est appelée GLOSS (de I’anglais global subducting
sediments), proposée initialement par Plank and Langmuir (1998) puis mise a jour par Plank
(2014). La composition de GLOSS-II est proche de celle de la crolte continentale supérieure.
Quelques variations de concentrations, y compris pour les REE, sont dues a des processus intra-
océaniques (hydrothermaux ou biogéniques). Leur spectre enrichi en LREE n’a qu’une faible

anomalie négative en cérium (Ce/Ce* = 0.95 - Figure 1.37).
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Figure 1.38: Logs schématiques reportant les épaisseurs et la lithologie des sédiments subductés dans les fosses
océaniques de différentes régions. Les détails sur les lithologies et les sites d’échantillonnages sont donnés dans
larticle Plank, 2014, duquel cette figure est extraite. Ici, les sédiments reportés dans la Figure 1.37 sont notés
Ryu (Ryuku), Mar (Mariannes) et Kam (Kamchatka). lls comportent des proportions variables de sédiments
pélagiques et terrigenes.
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5.5. Composition en cérium-néodyme des matériaux océaniques recyclés

Seules quelques études ont mesuré la composition isotopique en cérium et néodyme des
sédiments océaniques (sédiments terrigenes a pélagiques - Bellot et al., 2018, 2015; Shimizu et
al., 1991 - et nodules de Fe-Mn - Amakawa et al., 1996, 1991) et de I’eau de mer (Shimizu et
al., 1994 ; Tanaka et al., 1990; Tazoe et al., 2011). Leur intérét principal provient de la mobilité
différente du cérium par rapport aux autres REE dans des conditions oxydantes. L’eau de mer
et les sédiments hydrothermaux et pélagiques ont généralement une anomalie négative en
cérium tandis que les nodules de fer-manganése concentrent le cérium et ont une anomalie
positive en cérium. La crodte continentale, les sédiments terrigenes, qui sont peut affectés par
I’interaction avec I’eau de mer, n’ont pas d’anomalie marquée en cérium et évoluent dans la
continuité de la tendance mantellique. Lorsqu’elle est intégrée dans le temps, I’anomalie en
cérium se traduit par des compositions isotopiques plus ou moins radiogéniques suivant
I’intensité de 1’anomalie en cérium (Figure 1.39). Dés lors, la mesure de la composition
isotopique apporte des contraintes sur 1’histoire de ces sédiments océaniques, leur lien avec

I’eau de mer et I’impact qu’ils peuvent avoir dans un contexte de recyclage.

Figure 1.39: Diagramme
schématique de [’évolution

des compositions isotopiques
e, ¢Ce et eNd dans des réservoirs
en fonction de la forme de leur
tendance de composition en
LREE, a partir  d’'une
composition initiale
chondritique & zéro. Les
réservoirs considérés sont des
nodules de fer-manganese
(Amakawa et al., 1991), la

—
La_Ce Nd Sm
Depleted Mantle

_€ crolte continentale (BCC -
Ce Rudnick and Gao, 2003), la
6 -2 moyenne  des  sédiments

subductés (GLOSS-II - Global
subducting sediment — Plank,
2014), la moyenne des
sédiments authigéniques
pacifiques (PAWMS — Pacific
Authigenic  Weighter mean
sediment — Hole et al., 1984),
des sédiments hydrothermaux
‘* N (Plank and Langmuir, 1998),

~ = leau de mer (Alibo and
e ce N ‘I\ e N Nozaki, 1999), des dents de
BCC/GLOSS-II poissons (Picard et al., 2002)

Fe-Mn Nodules

et le manteau appauvri
(Salters and Stracke, 2004).
Figure issue de Bellot et al.,
2015.
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Le lien entre les compositions isotopiques en cérium et néodyme des sédiments et de 1’eau
de mer a été investigué par 1’équipe de Tanaka et Shimizu (Shimizu et al., 1994; Tanaka et al.,
1990). Ils produisent les premiéres données Ce-Nd dans des échantillons d’eau de mer. Ils
observent notamment deux choses : (1) en analysant des échantillons costaux superficiels et des
¢échantillons d’eau profonde autour du Japon, ils observent une nette corrélation entre le rapport
138Ce/142Ce, la teneur en cérium des échantillons d’eau et I’anomalie en cérium. Cette relation
refléte également le lieu d’échantillonnage. (2) En analysant des échantillons des eaux de
I’océan Pacifique Nord a différentes profondeurs, et les potentielles sources les alimentant
(croQte continentale et MORB, sédiments océaniques, dont des cherts et nodules de Fe-Mn), ils
observent que les eaux profondes sont beaucoup moins variables isotopiquement que les eaux
de surface pour les deux systematiques. Ils suggerent alors qu’elles résultent d’un mélange entre
des apports continentaux et de ride voire d’un effet d’hydrothermalisme. Seules les eaux de
surface présentent un eCe négatif probablement dd a une réduction du cérium en surface, couplé
a un apport éolien apportant une large variabilité isotopique locale. Le mélange vertical des
couches d’eau n’est pas suffisant pour effacer la structure verticale de la colonne d’eau.

Par ailleurs, les nodules de Fe-Mn sont considérés comme représentatifs de 1’cau de mer
environnante, grace a leur composition isotopique en strontium similaire a celle-ci. Néanmoins,
ils présentent une anomalie positive en cérium et connaissent de plus larges variations du

rapport isotopique du cérium que pour le néodyme (Amakawa et al., 1996, 1991).

L’utilisation des isotopes du cérium a été rapidement focalisée sur le tracage du recyclage
dans le manteau (Amakawa et al., 1992; Bellot et al., 2015a, 2018; Boyet et al., 2019; Dickin,
1988, 1987b; Dickin et al., 1987; Doucelance et al., 2014, Liu et al., 1990, 1992; Shimizu et al.,
1992; Willig et al., 2020).

Dickin a abordé la question du recyclage de sédiments dans le manteau comme potentielle
cause de la signature isotopique des arcs et OIB et de la présence d’une anomalie négative en
cérium dans les basaltes (Dickin, 1987b ; Dickin et al., 1987). Les OIB qu’il mesure n’ont pas
de signature isotopique susceptible de décrire une source dont la composition en REE serait
fortement modifiée par du recyclage. Cela peut s’expliquer par un équilibre lors de la
subduction entre les seédiments a anomalie négative et les nodules de fer-manganése a anomalie
positive ; ou encore par I’extraction des sédiments appauvris en cérium par fusion partielle sous
les arcs, auquel cas ils ne contamineraient pas la source des OIB. Enfin, une derniere hypothese
serait que les anomalies en cérium ne seraient dues qu’a I’intervention d’eau subductée dans le

manteau et modifiant les conditions d’oxydo-réduction dans le coin de manteau sous les arcs.
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Les basaltes d’iles d’arcs semblent étre davantage impactés par le recyclage. Elles ont
généralement une composition isotopique trés radiogénique en cérium et néodyme, les placant
dans le quadrant supérieur droit d’un diagramme isotopique. Cela implique une source dont la
composition en REE n’est pas communément observée a partir des compositions isotopiques
des roches ignées continentales et océaniques. Certaines laves sont ponctuées d’une anomalie
négative en cérium (fles Bonin, Salomon et Mariannes - Bellot et al., 2018; Shimizu et al., 1992)
tandis que d’autres n’en ont pas (Petites Antilles - Bellot et al., 2015). La source du volcanisme
doit avoir un spectre des REE concave, ce qui est possible par I’incorporation de croite
océanique par subduction ou déshydratation et métasomatisme (Shimizu et al., 1992). Si le
mélange de crolte océanique et de sediments, avec différents taux de fusion semble expliquer
la diversité isotopique des laves des Petites Antilles, les laves des Mariannes nécessitent de
prendre en compte d’autres facteurs expliquant la présence de 1’anomalie. Une origine
magmatique de I’anomalie est peu envisageable. Schreiber et al. (1980) considérent que 1’exces
de Fe?* contredit la possibilité d’une oxydation du cérium dans les magmas et donc I’anomalie
n’est pas produite lors du magmatisme mais nécessite 1’intervention de produits de surface. En
revanche, la seule subduction de sédiments oceéaniques, dans la source du volcanisme d’arc, est
insuffisante (Ben Othman et al., 1989). Elle est susceptible d’expliquer 1’anomalie en cérium
mais pas les compositions isotopiques observées. Sinon, la fusion partielle peut entrainer une
modification de 1’anomalie en fonction du taux de fusion partielle et de la composition de la
source mantellique, y compris en incluant une fraction de sédiments volcanoclastiques ou en
prenant en compte un fluide produit par déshydratation/fusion partielle de sédiments
océaniques. D’autres causes peuvent aussi expliquer I’anomalie : cristallisation fractionnée,
présence de phases minérales accessoires. La précision sur les coefficients de partages ne
permet pas de conclure sur le phénomeéne responsable des variations de concentration en cérium

dans les laves d’arc des Mariannes.

Au cours de cette thése, deux études ont été publiées avec pour objectif d’expliquer la
composition des OIB par du recyclage, dont une est mise en annexe de ce manuscrit. Dans
I’article Boyet et al., 2019, nous observons des anomalies en cérium dans les laves de I’le de
Gough, représentative du péle EM-1 (Class and le Roex, 2008). Une telle anomalie pourrait
étre produite par I’intégration de sédiments océaniques pélagiques marqués par une anomalie
négative en cérium. Ces anomalies ne sont cependant pas clairement identifiées par Boyet et al.

(2019), pourtant la composition isotopique Ce-Nd-Hf des laves de Gough est anormale (eCe
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variable ; eNd et eHf variables). Ce n’est pas cohérent avec un recyclage ancien de sediments
océaniques, mais I’est davantage avec un recyclage de lithosphére sous-continentale.

Enfin, Willig et al. (2020) discutent de I’impact du recyclage de crolte océanique
superficielle (MORB), inférieure (gabbros) voire de sédiments crustaux dans des modeles
numériques par simulations de type Monte Carlo. En dépit du manque de données sur la crodte
océanique inférieure et sur la crolte continentale, leur raisonnement permet d’avoir une vue
d’ensemble sur I’impact d’un ensemble de paramétres clés (dge d’appauvrissement, de
recyclage, composition théorique d’un manteau appauvri, d’'une croiite océanique inférieure,
taux de fusion du manteau source des MORB, taux de recyclage des crodtes continentale et
océanique). lls en concluent qu’un appauvrissement du manteau assez jeune, inférieur a 1.5 Ga,
est nécessaire mais doit étre ponctué par un recyclage important, essentiellement de crodte
océanique inférieure, et par une hétérogénéité intrinséque qui n’est pas directement

échantillonnable au travers des MORB.

Les données issues d’études sur le recyclage et I’intéraction entre les sédiments et I’cau de
mer sont nombreuses. Elles apportent a elles seules presque autant de données que celles sur

I’ensemble des MORB, des OIB et des échantillons de crotite continentale (Figure 1.40).
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Figure 1.40: Compositions isotopiques ¢Ce-¢Nd des échantillons d’arc (n = 61, ronds noirs), sédiments
océaniques (n = 54, croix vertes), nodules de Fe-Mn (n = 34, croix noires) et eau de mer (n = 30, losanges bleus)
reportées dans la littérature (d’aprés les compositions en epsilon de Amakawa et al., 1991, 1996 ; Bellot et al.,
2015, 2018 ; Shimizu et al., 1992, 1994 ; Tanaka et al., 1987 ; Tazoe et al., 2011).
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Chapitre 2 :

Meéthodes analytiques

Metal
$80 /Ib

Photo 2.1:  Photographie de cérium sous la forme de métal solide et d'oxyde en poudre. Crédit AMES lab
(https://www.flickr.com/photos/ames_laboratory/6755862523/in/photostream/lightbox/)
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Partie 1 : Préparation des échantillons par la chimie

Photo 2.2: Hotte de salle blanche et matériel de géochimie. Au premier plan sont présentées les colonnes de
séparation des éléments majeurs et traces avec résine AG50W-X8, 14 ml. L objectif était d’isoler les terres rares
des météorites publiées dans !’article Israel et al., 2020. Crédit C. Israel

L’approche méthodologique de cette these est focalisée sur I’analyse de faibles variations des
rapports 18Ce/*2Ce mesurables dans des échantillons terrestres et extraterrestres en roche
totale. Nous mesurons également les isotopes associés a des systématiques plus courantes
(isotopes du néodyme, hafnium, strontium, plomb) et les concentrations en éléments majeurs et
en trace des roches totales. L’analyse isotopique requiert une longue préparation des
échantillons par la chimie, de sorte d’isoler les éléments au mieux pour limiter les effets de

matrice et les interférences isobariques, avant I’analyse par spectrométrie de masse.
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1. LA PREPARATION DES ECHANTILLONS AVANT CHIMIE

Les échantillons de roche étudiés nécessitent d’étre préalablement concassés puis broyés afin
d’étre réduits en une poudre suffisamment fine pour étre analysée d’une part au spectromeétre
d’émission atomique a plasma a couplage inductif (ICP-AES — analyse des éléments majeurs)
et d’autre part pour étre traités en salle blanche avant analyses des éléments en traces et isotopes.
Les échantillons présentés dans ce manuscrit sont : (1) des roches volcaniques océaniques et
continentales ; (2) des roches plutoniques ultramafiques a felsiques; (3) des sédiments
continentaux (lcess) ; (4) des chondrites.

Le traitement appliqué difféere en fonction des éléments chimiques étudiés et de la quantité
de roche a broyer. Du fait de la grande priorité que nous portons aux terres rares et a I’hafnium,
il est recommandé d’éviter d’utiliser des matériaux pouvant en contenir en quantité non

négligeable lors de la préparation de I’échantillon.

Les roches terrestres ont été réduites en petites fractions, depuis des morceaux décimétriques
vers des fragments millimétriques, par concassage dans un concasseur a machoires (BB 250
XL Retsch®). Aprées une pré-contamination, I’échantillon est écrasé suivant un mouvement
elliptique, entre une machoire fixe et une méchoire mobile, et est déplacé vers la fente de
broyage par gravité, tout en affinant la taille de grains au cours de sa descente. Un nettoyage
minutieux est fait entre chaque échantillon (brosse métallique, air sous-pression et éthanol).

L’échantillon concassé est broyé dans un broyeur planétaire (PM 100 Retsch®). Ce broyeur
est constitué d’un bol en carbure de tungsténe dont I’intérieur est en agate et contient une ou
plusieurs billes d’agate, le tout dans une structure permettant la rotation du systéme autour d’un
axe central et sur lui-méme. La rotation globale se produit dans le sens inverse a celui de rotation
du bol en agate et deux fois plus lentement. Ainsi, les billes de broyage subissent un mouvement
de déviation d0 aux deux rotations superposees et a vitesses différentes. La friction engendrée
ainsi que les impacts résultants permettent de broyer finement la roche (inférieur a 100 um). Ce

systeme est efficace pour broyer 15 a 30 g d’échantillon de granulométrie millimétrique.

Les météorites ont suivi un protocole de broyage différent a cause de leur tres faible quantité
(quelques grammes tout au plus). Une portion de météorite a été concassée et broyée dans un
mortier avec un pilon, tous deux en agate. La crolte de fusion, qui entoure parfois les

méteorites, a éte retirée avant broyage.
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2. LA CHIMIE EN SALLE BLANCHE

Les traitements chimiques effectués sur les échantillons avant analyse ont été réalisés au sein
de la salle blanche du Laboratoire Magmas et VVolcans, a Clermont-Ferrand. L’environnement
est thermo-régulé et en constante surpression, croissante du sas d’entrée vers les salles annexes
de sorte de minimiser la quantité de particules en suspension dans I’air ambiant et ainsi toute
contamination des échantillons. Le nombre de particules décroit ainsi depuis un millier de
particules en suspension par metre cube dans le sas d’entrée et jusqu’a moins d’une centaine
dans les salles annexes. Sous les hottes, qui couplent un flux d’air laminaire et une extraction,
le nombre de particules de taille supérieure a 3 um est quasi nul (hottes Salare LFE series® et
Minaservice, Materlabo®).

L’eau utilisée est « ultra-pure », de résistivité de 18.2 MQ, car filtrée, déionisée et purifiée
lors de son passage dans des résines spécifiques (procédé PURELAB Classic®, ELGA
LabWater, UK et systeme Aqua Service®) et les acides sont distillés dans des distillateurs en
PFA DST-1000° et DST-4000®. Les échantillons sont essentiellement traités et conservés dans
des béchers téflon PFA Savillex®, qui résistent aux hautes températures, jusqu’a 250 °C, et aux

acides forts.

2.1. Attaque des échantillons

Une premiere étape de la chimie consiste dissoudre une fraction des échantillons pulvérisés. La
poudre est pesée avec une microbalance Mettler®. La masse prélevée (0.1 g en moyenne) est
fonction de la concentration en I’élément d’intérét (cérium, néodyme, hatnium, plomb) qui est
le plus discriminant pour les analyses. Il s’agit ici du cérium, dont une analyse isotopique
nécessite entre 500 et 1000 ng de 1’élément.

La poudre d’échantillon est dissoute par attaque acide en suivant différents protocoles en
fonction du type d’échantillon considéré et de la présence, ou non, de minéraux réfractaires

pouvant contenir de grandes quantités des €léments d’intérét.

Dans les cas simples d’échantillons silicatés dépourvus de minéraux réfractaires, la
dissolution est permise par un mélange d’acide nitrique concentré (HNOs 65 %) et d’acide
fluorhydrique concentré (HF 48 %) en proportion 1:3, pendant 48h a 75 °C. L’HF forme

cependant des complexes fluorés insolubles pouvant piéger de nombreux éléments dont des
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REE (Yokoyama et al., 1999). A ce stade, I’échantillon est sous la forme d’une solution
incolore, contenant un résidu solide blanchatre (fluorures). L’ajout ’HNO3 7 M permet de
diluer I’HF, et celui d’acide chlorhydrique (HCI) permet de défaire les complexes fluorés. La
solution est ensuite mise a évaporer a 110°C, température a laquelle I’acide hexafluorosilicique
(H2SiFs) se décompose et forme des composés volatils SiFa. Le résidu est re-dissous a trois
reprises a ’eau régale (ici mélange d’HCI 6 M et d’HNOs concentré en proportions 1:1), 12

heures a 50°C avant d’étre évaporé a la méme température.

Lorsque des minéraux réfractaires sont présents, 1’échantillon nécessite alors une attaque
acide a hautes pression et température. L’échantillon, ou son résidu non-dissout, est placé dans
une bombe Parr® avec un mélange d’HF et d’HNO3 concentrés en proportion 10:1 pendant 48
heures a 180°C dans une étuve. Cette méthode a été employée pour la dissolution des chondrites
de la présente étude et des résidus non-dissouts de certains xénolithes.

L’utilisation de difluorure d’ammonium (NH4HF2), en tant que fondant, est une alternative
efficace a 1’attaque en bombe. Il permet une attaque a haute température sans ebullition et la
formation d’un résidu solide aprés attaque. La limite de tolérance a la chaleur d’un bécher
Savillex étant de 250 °C, une attaque avec NH4HF2 est effectuée a 230 °C, sur une durée
minimale de 3h ou & 140 °C pendant 48 & 72 heures. Au cours de cette étude, I’attaque a duré
jusqu’a48 h a 220 °C pour des granites et granulites enrichis en minéraux réfractaires. Le résidu
de D’attaque est ensuite éliminé par reprise et évaporation en HNOs concentré, a haute
température. Cette méthode a 1’avantage d’éviter la formation de fluorures et la manipulation
d’acide concentré sous forme liquide et dans des récipients sous pression (Zhang et al., 2019).

Le choix de I’attaque en bombe ou avec le NH4HF2 est essentiellement lié a la propreté. Le
creuset de la bombe est trés propre (nettoyage a 1’acide concentré) et il n’est nécessaire d’utiliser
que des quantités faibles d’acide pour les attaques. Le NH4HF2 a un degré de pureté plus faible
et nécessite d’employer des méthodes de purification au préalable. Le laboratoire Magmas et
Volcans est équipé d’un systéme évaporation en milieu clos Evapoclean, Analab® permettant

d’effectuer une purification du NH4HF2 par distillation, voire double distillation.

A la suite de I’attaque, une aliquote correspondant a 10 a 20 % de la solution échantillon,
homogeéne, est conservée dans le but de mesurer les concentrations en éléments en traces de
I’échantillon et pour effectuer de la dilution isotopique, ou analyser les isotopes du strontium et
du plomb, le cas échéant. La fraction majeure contenant 80 a 90 % de 1’échantillon est utilisée

a des fins de mesure des rapports isotopiques, qui requiert davantage de matiere.
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2.2. Séparation sur colonnes échangeuses d’ions

Suite a la dissolution et a I’aliquotage, les solutions échantillon subissent une séparation de
leurs éléments par chromatographie sur colonnes afin de réduire la possibilité d’interférences
isobariques lors de 1’analyse des isotopes. La chromatographie s’appuie ici sur 1’utilisation de
colonnes en téflon ou quartz, et contenant une résine échangeuse d’ions ou une résine
specifique. Les colonnes utilisées ont été soumises a une calibration grace a des standards
mono- et multi-élémentaires ou des standards roche dont la composition est semblable a celle
des échantillons (BHVO-2 et BCR-2).

La méthode de séparation du cérium a connu une remarquable progression depuis les années
1960 (Tableau 2.1). Celle utilisée dans cette thése est basée sur les articles Bellot et al., 2015;
Tazoe et al., 2007 et est décrite également dans Bonnand et al., 2019, en annexe de cette these.
Les autres protocoles utilisés sont décrits dans Miinker et al., 2001; Pin et al., 2014. L’essentiel

des séparations chimiques appliquées sont résumées dans la Figure 2.1.

2.2.1. Séparation des terres rares

Tous les échantillons subissent une premiere étape de séparation par chromatographie en
utilisant de la résine AG50W-X8 200-400 mesh dans le but d’éliminer 1’essentiel des éléments
majeurs et ne conserver que certains éléments en trace dont les terres rares. Ses caractéristiques
de résine cationique permettent d’interagir avec la plupart des éléments d’un échantillon pour
les séparer. Il est recommandé de ne pas dépasser une saturation de 30 % de la capacité de la
résine afin de controler au mieux les processus en cours. Au-dela, ces processus peuvent étre
modifiés, ce qui bouleverse la reproductibilité de I’expérience.

Une grande majorité des échantillons ont été traités dans une colonne Biorad® contenant 2
ml de résine AG50W-X8 200-400 mesh. La limite de capacité de ces colonnes est placée a 35-
50 mg d’échantillon (masse avant dissolution). I1 est courant qu’un méme échantillon nécessite
un traitement sur cette colonne en plusieurs fractions de 35-50 mg. Nous avons parfois appliqué
cette séparation sur des colonnes Savillex® contenant 5.5 ml de résine pour des échantillons
d’une masse jusqu’a 150 mg (échantillons pauvres d’Islande et MORB); voire des colonnes en

quartz contenant 14 ml de résine pour des échantillons d’une masse jusqu’a 1 g (chondrites).

Puisqu’il s’agit de la premiere étape de chromatographie apres dissolution de 1I’échantillon,
il est nécessaire de vérifier I’absence de phases non-dissoutes lors de la reprise. Pour cela, les

échantillons repris sont centrifugés (5 minutes a 1000 rpm) avant le chargement.
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Tableau 2.1: Evolution des méthodes de séparation du cérium dans une optique d’étude de ses isotopes par spectrométrie de masse

Article de référence

Méthode

Umemoto, 1962

1% méthode de séparation du cérium décrite dans la littérature
1. Séparation des REE
e Extraction avec un solvant (propriétés de solubilité/précipitation des éléments - NaOH, HCI, éther, NH4OH,
H.0,-HCI)
e Séparation par colonnes échangeuses d’ions (Honda et al., 1961)
Séparation des REE par précipitation avec du NH4SCN oxydé (thiocyanate d’ammonium)

Oxydation du Ce avec du NaBrOsz (bromate de sodium) et séparation sous forme d’iodate de cérium
Purification du Ce sur resine AG50W-X8

Tanaka and Masuda, 1982

Séparation des REE sur résine AG50W-X8 en HCI (dont élution du baryum avec HNO3 3M)
Séparation du Ce et du Nd sur résine AG50W-X8 + acide a-hydroxy-isobutyrique (a-HIBA 0.2 a 0.25 M pour
collecter le Nd puis le Ce)

3. Purification du Ce grace a une colonne HDEHP-Teflon (di-(2-ethylhexyl)-phosphoric acid) et différentes molarités
d’HCl

2
3
4,
MAIS : faible efficacité de la séparation du La, Pr, Nd et Ba créant une interférence sur le Ce oxyde pendant 1’analyse.
1
2

Makishima and Nakamura, 1991

1. Séparation de majeurs (Fe, Mg, Ca) et Sr grace a une résine AG50W-X12
2. Séparation du Sm et Nd (a-HIBA 0.2 M), Ce et La (a-HIBA 0.3 M) sur résine AG50W-X8.
+ Calibration du pH des a-HIBA pour défavoriser I’accrochage du Ba (pH 4.5)

Rehkamper et al., 1996

Développement : 2. Séparation du Ce par oxydation avec du NaBrOs dans un solvant organique contenant de 1’agent
HDEHP-heptane 0.3 M. Méthode proche de celle proposée par Peppard et al. (1957) qui utilisait KBrOs comme agent
oxydant

- Précipité et extrait par centrifugation ; puis re-dissolution dans une solution réductrice H,O, 30% + HNO3 10 M
MAIS : Faible rendement (60 % du Ce)

Bellot et al., 2015
Tazoe et al., 2007

Développement : 2. Séparation du Ce par oxydation avec du NaBrOs dans une colonne avec résine chélatante (Ln resin,
50-100 pm, Eichrom Tec. Inc. — polymere acrylique non-ionique dans lequel I’agent HDEHP est chargé a 40 pds %.)
Rendement supérieur a 95 % et reduction maximale des interférences isobarigues

Willig and Stracke, 2018

Développement : 1. Séparation des REE avec dans une colonne avec résine Eichrom TRU Spec en suivant la procédure
de Pinetal., 1994

2. Méthode similaire de séparation du Ce par oxydation avec du NaBrOs dans une colonne avec résine Eichrom Ln
Spec, avec ajout d’une fine couche de résine Eichrom préfiltrante.

Cette fois, aucune purification n’est nécessaire apres la séparation du cérium.
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Figure 2.1: Processus de traitement chimique des échantillons dissous
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Un preécipité gélatineux peut étre observe, mettant en évidence la présence de fluorures
insolubles, non décomposes lors des étapes post-attaque décrits précédemment. L’ajout d’acide
borique (HsBO3), dissout dans de I’acide chlorhydrique dont la molarité est la méme que celle
de I’acide de chargement, permet de décomposer ces fluorures et d’enchainer avec la séparation.

Le protocole de séparation des LREE de 1’échantillon s’appuie sur la capacité de la résine a
retenir les éléments en fonction de la molarité. Les éléments majeurs et en trace sont élués en
HCI 2.5 M puis de ’'HCI1 6 M permet de récolter la totalité¢ des éléments restants, ici les REE.
Une étape utilisant de ’HNOs 2 M permet d’éluer séparément le baryum. Ce protocole est
¢galement adapté pour récolter I’hafnium lors du chargement, en modifiant I’acide de

conditionnement et de chargement pour un mélange HCI 1 M + HF 0.1 M (Figure 2.2).

separation des LREE - échantillons de 35-50 mg (durée : Sh)
- Conditionnement avec de I’'HCI 2.5 M (4-5 volume de résine)
- Reprise en HCI 2.5 M, 30 minutes a 90-110 °C
Bains a ultrasons 15 minutes
Centrifugation 5 minutes a 1000 rpm (centrifugeuse MiniSpin, Eppendort®)
Chargement (1.5 ml)
- Elution des majeurs jusqu’aux LREE avec de 'HC12.5 M (12 ml)
- Elution du Ba avec de ’HNO3 2 M (8 ml)
- Collecte des LREE (Sm, Nd, Ce) avec de I’'HC1 6 M (13 ml)
- Lavage des colonnes avec de I’'HCI 6 M (8-10 volumes de résine)
- Ringage avec H20 (4-5 volume de résine)

l 1. Résine AG S0W-X8 200-400 mesh (pour 2 mL de résine) :

Variante : séparation de 1’hafnium
Conditionnement et reprise en HC11 M+ HF 0.1 M
Collecte de I'halnium au cours du chargement (1ml) + 2 ml
Elution des majeurs puis collecte des REE
Lavage avec I11C1 6 M puis III' 2 M (5 volumes de résine)
Figure 2.2: Protocole de séparation des LREE dans une colonne chromatographique a résine échangeuse d’ions.
Une variante est apportée a ce protocole dans le but de séparer [’hafnium.

2.2.2. Séparation du Nd et du Ce

Il est possible d’utiliser les propriétés de valence des REE et du cérium lors d’une
chromatographie avec la résine adéquate. Une étape de séparation dans des colonnes Biorad®
avec 0.5 ml d’une résine LN-Spec de 50-100 pm (Eichrom®) permet d’isoler le cérium des
autres LREE. La résine LN-Spec est constituée d’un agent extractant HDEHP (2-ethylhexyl-
phosphoric acide) chargé (a 40%) sur un polymere absorbant Amberchrom® CG71ms. La
granulométrie de la résine Ln-Spec varie suivant les techniques de séparation et la qualité de la
séparation requise (Le Févre and Pin, 2005). Cette résine est généralement utilisée pour séparer

les REE, avec differentes molarités d’HCI dilué. Cependant, elle présente le désavantage de
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difficilement séparer le néodyme du cérium dont les pics d’élution se recoupent, au risque de
perdre une fraction de ces éléments. Une technique alternative de séparation, plus efficace pour
séparer le cérium des autres REE, utilise les propriétés de changement de valence du cérium
dans la méme résine LN-Spec. Cette méthode est résumée dans la Figure 2.3, et dans I’article

Bonnand et al., 2019, en annexe.

l 2. Résine Eichrom® LN-Spec 50-100pm (0.5 mL de résine) :
Séparation du Ce et du Nd (durée : 4h30)
- Conditionnement avec de PTHNO3 10 M (6 ml)
- Reprise en HNO3 10 M + NaBrO3 20 mM, 45 minutes a froid
Bain a ultrasons 15 minutes
Chargement (0.5 ml - Ced+ [ix¢ - milicu acide)
- Elution des LRI avec 'IINO3 10 M + NaBrO3 20 mM (4 ml)
/ - Collecte du Ce
v avec de I'TIC1 6 M + 11202 20 mM (5 ml - milieu plus réduit)
avec de 'HC1 6 M (2 ml - ringage de I’"H202)
LJ - Lavage des colonnes avec de ’'HC1 6 M (10 ml) et de ’HNO3 10 M (4 ml)
- Rincage avec HC1 0.05 M (4 ml)

Figure 2.3: Protocole de séparation du cérium et du néodyme, dans une colonne chromatographique a résine
spécifique.

2.2.3. Purification du cérium et du néodyme

La purification du cérium est faite par chromatographie sur colonne avec de la résine AG50-
X8 200-400 mesh identique a celle de la séparation des LREE. Le volume de résine nécessaire
a cette etape est bien moindre, seulement de 1 ml (Figure 2.4). Cette séparation rapide tend a
éliminer les résidus de sodium et de brome collectés a la sortie de la chimie de séparation du
cérium et du néodyme mais aussi parfois d’éléments interférents résiduels tels que le baryum.
Willig and Stracke, 2018 ont entrepris de limiter la chimie de séparation du cérium a
seulement deux séparations successives (Tableau 2.1). Dans le travail actuel, nous préférons
une séparation en trois étapes avec purification pour s’assurer de I’absence d’interférences
isobariques avec le cérium. Des analyses au TIMS ont montré que toutes ces étapes de

séparation du cérium sont nécessaires.
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3. Résine AG 50W-X8 200-400 mesh (pour 1 mL de résine) :
Purification du Ce (durée : 4h)
- Conditionnement avec de I’'HC1 2.5 M (4 ml)
- Reprise dans de 'HC1 2.5 M, 30 minutes a 100 °C
Bain a ultrasons 15 minutes
Chargement (0.3 ml)
- Elution des impuretés liées a la chimie (Na, Br) avec de ’'HCI 2. 5 M (6.2 ml)
- Elimination du Ba avec de I’'lINO3 2 M (2 ml)
v - Collecte du Ce avec de HCl 6 M (7 ml)
- Lavage des colonnes avec de I'HC1 6 M (10 ml)
- Ringage a I’'H20 (5 ml)

Figure 2.4: Protocole de séparation et purification du cérium ou du néodyme dans une colonne
chromatographique a résine échangeuse d’ions.

La purification du néodyme nécessite également une étape de séparation similaire sur résine
AG50W-X8, puis une séparation supplémentaire en isolant le néodyme des autre LREE pour
limiter les interférences avec le samarium et le cérium dans le cas de 1’étude du *#?Nd. Elle est
permise par une résine LN-Spec (Eichrom®) de granulométrie plus fine, de 20-50 um (0.40 g +
0.01, résine séche) dans une colonne en quartz d’un diamétre interne de la partie inférieure de
5 mm et avec un fritté de 4 mm d’épaisseur. Cette séparation est trés fine et nécessite d’utiliser
des acides titrés précisément (Figure 2.5). Les acides utilisés ont une molarité proche : HCI de

0.2a0.25 M, et une faible variation de molarité risque de décaler le pic d’élution d’un élément.

4. Résine Eichrom® LN-Spec 20-50pm (0.40 g de résine séche) :
Purification du Nd (durée : 2 jours)
- Conditionnement avec de 'HCI 0.2 M (10 ml - 1a veille au soir)
l - Reprise en HCIL 0.2 M, une nuit a froid
Bain i ultrasons 15 minutes
Chargement (0.5 ml)
- Elution des LREE (La, Ce, Pr) avec I’'HC1 0.2 M (9 ml)
- Collecte du Nd avec de 'HC1 0.25 M (3 ml)
- Collecte du Sm avec de 'HC1 0.5 M
/ - Lavage des colonnes avec de I’'HCI 6 M (30 ml - jusqu’au lendemain)
v - Rincage avec de I'HCI 0.05 M (15 ml)

E / Note : Ecoulement trés lent - 1 ml = 30 minutes

Figure 2.5: Protocole de purification du néodyme, dans une colonne chromatographique a résine specifique.

2.2.4. Séparer ’hafnium

La purification de I’hafnium est possible directement depuis la fraction d’hafnium collectée au
cours de la chimie de séparation des REE et de la matrice décrite ci-dessus. Cette purification
est effectuée dans une colonne en PFA Savillex® contenant 1 ml de résine Eichrom® LN-Spec
100-150 um (Minker et al., 2001). Ce protocole possede une étape de complexation du titane

qui, une fois oxydé, se décroche de la résine (Figure 2.6).
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5. Résine Eichrom® LN-Spec 100-150pm (pour 1 ml de résine) :
Purification de I’Hf
l - Conditionnement avec de I’HC1 2.5 M (10 ml)
- Reprise en HC1 2.5 M, 30 minutes & 100 °C
Bain a ultrasons 15 minutes
Chargement (5 ml)
- Elution des majeurs avec I'HCI1 2.5 M (15 ml) puis 6 M (10 ml)
- Elution du Ti avec
HNO3 0.45 M + acide citrique 0.09 M + H202 1 pds% (30 ml pour 1 pg de Ti)
+ HNO3 0.45 M + acide citrique 0.09 M (5 ml)
- Elution du Zr avec de ’HCI 6 M + HF 0.06 M (20 ml)
i { - Collecte de ’'Hf avec de ’'HCI 6 M + HF 0.4 M (6 ml)
- Lavage des colonnes avec de 'HC1 6 M (30 ml) et de I’'HF 2 M (30 ml)
- Ringage avec de 'HCI1 0.05 M (15 ml)

Figure 2.6:Protocole de purification de [’hafnium, dans une colonne chromatographique a résine spécifique.

2.2.5. Séparer le strontium et le plomb

La séparation du strontium et du plomb est faite par combinaison de colonnes sous la forme
d’un tandem. Ce protocole est décrit dans Pin et al., 2014 d’ou provient le schéma de la Figure
2.7. 1l nécessite des colonnes contenant 83 mg de résine Sr-Spec d’une part, 83 mg de résine

TRU-Spec d’autre part et 300 mg de résine Ln-Spec, toutes de granulométrie de 50-100 pm.

((sack exractonstep )

2ml 1M HNO, + CH,0,
(Loading)

2 ml 0.05M HNO, 2ml6M HC
— —

1 ml IMHNO,+ CH,0,
(Cleaning) 2 ml 7M HNO,
Sr-Spec ' 18mm
Sr-Spec Sr+Pb ;
(~83mg) /
Ba Pb

Columns
decoupling S
TRU-Spec LREE (+Th, U) Back extraction of LREE from TRU-Spec
(~83mg) and loading onto Ln-Spec

Matrix elements 3x0.5 ml 0.05M HCI
Y TRU-Spec ' K
LREE chromatographic separation
0.25 ml IMHNO,+ C,H,0,
(Cleaning)
2ml IMHNO, LREEl
0.1 ml 0.05M HNO
0.1 ml0.05M HCl ; ;?ﬁ:?;gﬂﬂ;a 2mlo25MHCl | [1.5mlo.75M Hel
Matrix elements
Ln-Spec :
(~300mg) B :eomm Ln-Spec
La,Ce, Pr Nd Sm

Figure 2.7: Schéma représentant les étapes du protocole de séparation du strontium, du plomb et du néodyme a
partir d'une chimie utilisant trois colonnes en tandem (Sr-Spec, TRU-Spec et LN-Spec), issu de Pin et al., 2014.
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2.3. Rendement et propreté de la chimie

2.3.1. Rendements de chimie

Le rendement de chimie correspond a la comparaison, sous la forme de pourcentage, entre la
quantité d’un €élément d’intérét dans 1’échantillon initial et celle dans la fraction de ce méme
échantillon aprés chimie de séparation. Le rendement permet de quantifier I’efficacité d’une
chimie a séparer un élément des autres avec un minimum de perte. Ce rendement est calculé a
partir des mesures des concentrations sur I'ICP-MS quadrupole (Agilent 7500%) du laboratoire
Magmas et VVolcans. La méthode de mesure est détaillée dans la Partie 2-1 de ce chapitre.

La chimie de séparation du cérium et du néodyme a été optimisée au cours de cette these.
Les échantillons qui ont subi cette séparation chimique par chromatographie selon les trois
étapes décrites ci-avant sont associés a un rendement moyen de 81 % pour le Ce (46 a 100 %)
et de 82 % pour le Nd (de 43 a 100 %). Les chimies de séparation de ’hafnium, du strontium
et du plomb ont permis un rendement moyen de 86 % (de 51 a 100 %), de 100% (de 72 a 100
%) et de 85% (70 a 92 %) respectivement.

2.3.2. Propreté vérifiée par analyse des blancs

La chimie a également été vérifiée par une analyse de blancs, c’est-a-dire des résidus issus
essentiellement des acides utilisés au cours de la chimie. Les blancs sont analysés sur I'ICP-
MS quadrupole (Agilent 7500®) du laboratoire Magmas et Volcans. J’ai analysé un blanc pour
15 échantillons en moyenne soit un blanc pour une a deux séries de neuf échantillons. Les
blancs de cérium contiennent en moyenne 109 pg de Ce (0.1 a 747 pg), ceux de néodyme
contiennent en moyenne 28 pg de Nd (3 a 140 pg) et ceux d’hafnium contiennent en moyenne
0.4 pg de Hf (<0.1 a 20 pg). Enfin, les blancs de strontium sont sous la limite de détection et
ceux de plomb contiennent en moyenne 4 pg de Pb. Ces quantités sont négligeables en
comparaison de la quantité moyenne de 1’élément considéré (<0.01 % de la masse de Ce, 0.003
% de la masse de Nd, 0.0003% de la masse d’Hf et 0.003 % de la masse de plomb).
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Partie 2: L’analyse des ¢léments en traces et des isotopes par la

spectrométrie de masse
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Photo 2. 3: Spectrometre de masse a thermo-ionisation Triton Plus de chez Thermo-Fischer Scientific. Crédit
Thermo-Fisher Scientific (www.thermofisher.com).
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Les analyses ont été effectuées au laboratoire Magmas et Volcans (Clermont-Ferrand), par
spectrométrie de masse sur ’'ICP-MS 7500® (Agilent), les TIMS Triton Plus® et Triton®
(ThermoFischer-Scientific) et le MC-ICP-MS Neptune® (ThermoFischer-Scientific). La
spectrométrie de masse est une méthode d’analyse utilisée pour mesurer les masses et rapports
de masses d’¢léments chimiques ou isotopes. Les éléments d’un échantillon naturel ou
synthétique, initialement sous forme liquide, solide ou gazeuse, sont ionisés grace a un apport
considérable d’énergie. Ils sont alors mis en mouvement et séparés en fonction de leur rapport
masse/charge, grace a des champs magnétique et électrique corrélés. Un détecteur (cage de
Faraday ou systéme multiplicateur d’électrons) les collecte ensuite. Il mesure la quantité d’ions
réceptionnes pour une masse spécifique, sous la forme d’une tension, couplée a une résistance.

Les abondances élémentaires dans un échantillon sont quantifiées grace a 'ICP-MS. Cet
instrument a la capacité d’acquérir les signaux produits par les éléments ionisés selon un spectre
treés large en balayant une grande gamme d’éléments en traces grace au quadripdle.

Les rapports isotopiques sont généralement mesurés par spectrométrie de masse, en
employant des spectromeétres permettant de séparer finement les masses élémentaires et de les
mesurer simultanément (ou presque) dans des détecteurs individuels et ainsi mesurer
spécifiquement un groupe d’isotopes. Deux possibilités existent alors a I’heure actuelle : le
spectrométre de masse a thermo-ionisation et le spectrometre de masse a source plasma et multi-
collection. L’emploi de I’un ou I’autre des appareils dépend de 1’¢1ément dont les isotopes sont
mesurés (interférences potentielles, précision requise). Dans le cadre de ce travail, les rapports
isotopiques du cérium, du néodyme et du strontium ont été mesurés sur TIMS tandis que les

rapports isotopiques de I’hafnium et du plomb ont été mesurés sur MC-ICP-MS.

Pour une série d’échantillons nous analysons également des standards de roche (méme
traitement chimique que les échantillons) : BCR-2 (basalte, Columbia River) et BHVO-2
(basalte, Hawaii VVolcano Observatory). Les standards roches permettent ainsi de vérifier :

++ La reproductibilité de la chimie et des analyses sur une méme roche. Nous faisons
I’hypothése que la chimie a peu d’impact sur les compositions isotopiques, que la matrice
soit celle d’une roche silicatée volcanique ou plutonique.
¢+ Leur compositions vis a vis d’une valeur de référence (Jochum et al., 2016; Jweda et al.,
2016). lls permettent des comparaisons directes entre différents laboratoires.
Des standards synthétiques mono-élémentaires, non traités par la chimie, ont aussi été utilisés
dans le cadre des analyses isotopiques pour suivre la reproductibilité des analyses et pour

normaliser les données a une référence commune.
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1. ICP-MS

Le Spectromeétre de Masse a source Plasma a Couplage Inductif quadrip6le (ICP-MS) est utilisé
pour quantifier les éléments en trace contenus dans une solution échantillon. 1l peut étre associé
a un systéme d’ablation laser, pour analyser un échantillon solide, ou a un systeme de
nébulisation, pour analyser un échantillon dissout (Figure 2.8). Au cours de cette these, il a été
utilisé en mode solution avec quatre objectifs :
(1) Quantification des concentrations en éléments en traces des échantillons (caractérisation).
(2) Quantification de la quantité d’un élément aprés chimie (rendement)
(3) Suivi de la quantité d’un élément a chaque étape d’un protocole de chimie (calibration).

(4) Quantification précise de certains éléments dans les blancs de chimie (propreté de la chimie).

Plasma
Interface

Plasma gaz

Gaz, J Torghe
auxiliaire\‘ 1

Chambre
de

Gaz b
' ulvérisation

vecteur
Echantillon

Lentille ionique Détecteur
Nébuliseur

Figure 2.8: Schéma de fonctionnement de I'lCP-MS, issu du site officiel d'Agilent.

L’échantillon aspiré est envoyé dans le nébuliseur. Les microgouttelettes d’échantillons formées sont transportées
par un courant d’argon jusqu’a un plasma qui les évapore et ionise. Les ions pénétrent une interface par
l'intermédiaire d’un cone qui les focalise vers un systéeme de lentilles coniques. Un quadripdle (4 aimants) sépare
les ions en fonction de leur rapport masse/charge grace a un champ magnétique. Les ions sont envoyés vers un
détecteur et sont comptés en cps/s. Chaque élément est mesuré tour a tour pendant un temps d’intégration par le
détecteur, avant de passer au suivant par un balayage induit par une variation du champ magnétique.

Au préalable, I’échantillon est dissous dans de ’HNO3s 7 M, 30 minutes a 100 °C, puis
homogénéisé dans un bain a ultrasons. Une aliquote est prélevée puis diluée dans un volume
d’HNO30.5M + HF 0.1 M + indium 2 ppb (solution de reprise). Nous appliquons généralement
un facteur de dilution de 3000 pour analyser des concentrations en REE entre 1 et 10 ppb.

Pour une analyse précise, le facteur de dilution de 1’échantillon est calculé a chaque étape
(reprise, aliquote, dilution) par pesée sur une microbalance. Le volume de 1’aliquote doit étre
suffisamment petit pour ne pas faire varier de facon sensible la molarité de la solution fille
(aliquote + solution de reprise) ni sa concentration en indium d’un échantillon a 1’autre. La
présence d’indium en quantité constante dans les échantillons permet de mesurer une
quelconque dérive instrumentale liée aux fluctuations de sensibilité de I’ICP-MS au cours de la

séquence de mesures.
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L’analyse d’une série d’échantillons dans un ICP-MS suit une méthode et une séquence
préparée au préalable. La sequence est généralement construite de sorte a mesurer
successivement 1’alternance d’un blanc (solution de reprise), de standards mono- ou multi-
élémentaires (de concentration élémentaire calibrée - CMS 1, 10 voire 25 ppb), et de cing
¢chantillons. La méthode d’analyse employée prend en compte notamment :
++ La masse de référence des éléments mesurés successivement et leur durée d’intégration.

Une analyse quantitative (blancs, caractérisation d’échantillons) nécessite un temps

d’intégration plus long qu’une analyse semi-quantitative (rendement, calibration).
¢+ L’activation ou non d’un mode avec cellule de collision (introduction ou non d’hélium).

L’utilisation d’hélium permet de limiter les interférences de masse pour analyser des

métaux faiblement concentrés (jusqu’au ppt), dans des matrices d’échantillons complexes.
¢+ La vitesse d’aspiration de I’échantillon.
¢ Le temps de lavage de ’aiguille de pompage entre les échantillons.
¢ Le temps de stabilisation du signal avant acquisition des données.

La concentration impacte la qualité de la calibration par des standards et le mode d’analyse
par I'ICP-MS (mode pulsé ou analogique, suivant le signal entrant, avec un étalonnage
automatique, pour permettre de mesurer des signaux transitoires). Un unique mode

d’acquisition est idéal pour calibrer au mieux 1’analyse.

Les standards synthétiques permettent de convertir la quantité d’éléments mesurée en
nombre de coups/seconde en une concentration en ppb dans le tube a ICP. Pour cela, nous nous
appuyons sur une relation linéaire entre les signaux en coups/seconde mesurés dans les
standards et blancs et leur concentration en ppb pour en déduire les concentrations dans les
échantillons. Si le signal dérive au cours du temps (variation de la concentration en indium, ou
celle des éléments dans les standards), la droite de calibration doit étre restreinte a chaque
groupe de cing échantillons et standards. La calibration est alors basée sur les moyennes des
deux mesures sur chaque standards, pondérées de leur proximité respective a I’échantillon a
caractériser. Afin d’améliorer la précision des mesures, les signaux bruts des blancs sont
moyennés de la méme maniére et cette moyenne est soustraite aux signaux bruts des standards
et échantillons. La masse ou concentration effective de 1’élément dans 1’échantillon est
finalement déduite en corrigeant du facteur de dilution. Sur les standards, 1’erreur relative sur

la concentration d’un élément est estimée a de 2 a 5 % pour les REE (2 s.d.).
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2. TIMS

2.1. Le TIMS

Le spectrometre de masse a thermo-ionisation (TIMS) est un appareil basé sur 1’évaporation et
I’ionisation d’un échantillon sous forme solide grace a des filaments métalliques traversés par
un courant (Figure 2.9). Il a été utilisé au cours de cette thése pour mesurer les rapports

isotopiques du cérium, du néodyme et du strontium.

Analyseur : 5)(1()‘g mbar Détecteurs : 5X10-3 mbar

Source :
7x10°€ mbar

Aimant
Champs

magnétique
o
Champ / &\
électrique ’

Détecteurs :
Cages de Faraday

Figure 2.9: Photographies et schéma d'un spectrometre de masse a thermo-ionisation Triton Plus, Thermo-Fisher
Scientific, modifiées d’apres le site internet du laboratoire magmas et volcans (Imv.uca.fr) et de Thermo-Fisher
Scientific (www.thermofisher.com). (4) photographie d’ensemble du TIMS Triton Plus au Laboratoire Magmas et
Volcans. (B) Schéma de fonctionnement du TIMS. (C) Détail du barillet de la source, sur lequel peuvent étre placés
jusqu’a 21 échantillons, avec ici, une configuration en doubles filaments (filament évaporateur et filament
ionisateur). A noter qu’'une plaque métallique devrait les surplomber, et séparer chaque échantillon, pour éviter
toute contamination. Cette plaque est ici absente pour la photographie.

L’échantillon est sous la forme d’un dépdt solide sur un filament métallique. Ses éléments doivent étre évaporés
et ionisés a haute température dans la source par un chauffage sous tension avant que les ions ainsi formés soient
mis en mouvement vers les détecteurs. A partir de la source, un mouvement dans le sens des potentiels décroissants
dirige les ions vers le détecteur. Le faisceau d’ions est concentré par un systeme de focalisation qui redresse le
signal optiquement avant de le diriger vers [ ’analyseur en suivant un sens de potentiels décroissants. Les ions sont
séparés, dans /’analyseur, suivant leur rapport masse/charge, grace a la déviation de leur trajectoire, par le biais
d’un champ magnétique perpendiculaire a la trajectoire de propagation du faisceau d’ions qui va la courber.
Enfin, un systeme de détection permet de réceptionner et compter les ions de masses sélectionnées. Chaque
détecteur est constitué d’une cage de Faraday faite d’une surface conductrice, typiquement en graphite, ou
viennent s écraser les ions d’une certaine masse. ls cédent alors leur charge et produisent un courant électrique,
mesuré grace a la présence d ‘une résistance, de valeur connue, reliée aux détecteurs. Un rapport est la meilleure
quantification de la composition gue I’on puisse faire avec un tel appareil.
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2.2. L’ analyse des isotopes du cérium sur TIMS

Les premiéres études des rapports isotopiques du cérium ont utilisé le TIMS (Dickin, 1987b,
1987a; Makishima et al., 1987; Makishima and Nakamura, 1991; Makishima and Masuda,
1993). Le TIMS est le plus approprié pour mesurer les isotopes du cérium car il permet une
ionisation selective, comparativement au MC-ICP-MS qui ionise totalement. Une ionisation
compleéte est plus efficace mais les interférences sont plus difficilement évitées que lorsque
I’ionisation est sélective. Le TIMS permet d’obtenir la mesure du **8Ce/*4?Ce la plus précise

actuellement.

2.2.1. Perspective historique : la difficulté d’analyse des isotopes du cérium

Trois difficultés principales sont observées lors de I’analyse des isotopes du cérium : (1) les
interférences isobariques dues au *®Ba, (2) la faible abondance isotopique du **®Ce face au
142Ce et au 14%Ce et (3) I’effet de queue de pic du 4°Ce. Les interférences sont encore a ce jour
génantes malgré une chimie de séparation efficace. Le cérium est donc mesuré sous sa forme
oxydée CeO* car le baryum divalent est difficile a transformer en oxyde et il existe une plus
grande différence d’énergie d’ionisation entre CeO™ et BaO* qu’entre Ce* et Ba* (Bellot et al.,
2015; Willbold, 2007b).

1) Type de filament

Les premiéres analyses ont été produites dans une configuration triple filaments de rhénium
(un filament évaporateur et deux filaments ionisateurs). Le rhénium offre I’analyse la plus stable
des isotopes du cérium (Makishima et al., 1987 — test avec des filaments de Ta et Re-Ta)
L’équilibre entre 1’énergie d’évaporation et d’ionisation apportée par les différents filaments
permet une émission des ions stable dans le temps, et maximise ainsi le temps d’acquisition et
le signal mesuré (Shimizu et al., 1984 ; Tanaka et Masuda, 1982). Ce n’est qu’en 1991 que
I’utilisation d’une configuration en double filaments de rhénium est suggérée comme une

alternative efficace (Makishima and Nakamura, 1991).

2) Quantité de cérium, duree des analyses
La quantité de cérium nécessaire pour avoir une analyse optimale varie grandement depuis
les années 1980. S’il a d’abord été nécessaire de déposer 5 a 10 ug de cérium sur un filament,
cette quantité décroit considérablement autour de 1 pg des les années 1990. La quantité

nécessaire est corrélée a la durée d’analyse depuis 2-12 heures dans les années 1980-1990

94



jusqu’a 1-1.5 heures au cours des trois derniéres années. Cette différence est aussi liée a la mise
en place d’un systéme de détection multicollecteur statique, puis dynamique, au lieu de la

monocollection des TIMS lors des premiéres études.

3) Oxydation du cérium, correction de 1’oxygene

L’analyse des isotopes du cérium sous forme d’oxydes a été pratiquée des les premicres
études de cette systématique. La principale difficulté d’utiliser ’oxygéne est qu’il induit des
interférences isobariques entre les différents isotopes de 1’élément d’intérét, a cause de ses trois
isotopes qui sont %0, 7O et 180 (99.757 %, 0.205 % et 0.038 % respectivement). Des lors, il
est nécessaire d’appliquer une correction sur les mesures des ions oxydes. Nakamura et al.
(1984) ont d’abord proposé de baser leur correction sur les rapports naturels de 1’oxygéne.
Néanmoins Xiao et al. (1994) considérent que la correction d’oxygeéne entraine un ajout
d’erreur important et qu’elle est trées dépendante de 1’origine de 1’oxygeéne utilis€¢ pour oxyder
I’échantillon. En effet, la source de ’oxygene utilisée varie d’une étude a ’autre et peut
impacter la qualité de la correction du fractionnement de masse. D’une part, il a été observé que
ce probléme peut étre fortement réduit grace a une source d’oxygéne gazeux enrichie en 60
(99.99% de 60 — baudruche ou bouteille). Dés lors, les interférences dues au 7O sont réduites
jusqu’a 6 fois et celles dues au 80 jusqu’a 70 fois (Liu et al., 2000). Ce type d’analyse est tres
dépendant du flux d’oxygene, qui entraine nécessairement une dégradation de la qualité du vide
dans la source. D’autres auteurs privilégient donc 1’utilisation d’acide phosphorique H3POa4,
déposé sur le filament évaporateur. L’émission est plus stable et la dégradation du vide est
moindre (Makishima et al., 1987). D’autre part, une correction in-situ est la plus efficace,
auquel cas il faut mesurer des masses supplémentaires avec 'O et 80O pour déterminer les

rapports isotopiques de I’oxygene.

4) Effet de queue de pic
Nakamura et al. (1984) ont suggéré de surveiller le rapport isotopique 1*Ce/*4°Ce dont ils
pensaient le pic du 13Ce affecté par des interférences. Makishima et al. (1987) proposent qu’il
s’agisse de I’effet d’une queue de pic du “°Ce qui affecte les isotopes légers a faibles signaux.
Willbold (2007) a mesuré I’effet d’une émission intense des isotopes du cérium les uns par
rapport aux autres. Des excés d’énergies se manifestent par une extension du pic du 4°Ce!®Q,
particulierement abondant, essentiellement vers les plus faibles masses (Figure 2.10). Cet effet
de queue de pic impacte largement les signaux mesurés pour le 13Ce et le 138Ce (métal et

oxyde). Un moyen de corriger de cet effet est de mesurer des demi-masses entre les masses du
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136Ce, 138Ce et 140Ce. Il les mesure alternativement avec les masses du cérium, en six lignes
d’acquisition. Aprés analyse, les signaux mesurés sur ces demi-masses servent alors a retracer
la forme de la queue de pic, a en déduire les intensités des signaux qui affectent les mesures des
isotopes 1*6Ce et 138Ce, puis a les corriger.

1.5*10_4 T T T T T T T

Figure 2.10: Effet de queue de pic
influencant les signaux mesurés sur les
faibles masses. Queue de pic due a
l'oxyde %°Ce®0 sur le 38Ce’®0.
Willbold, 2007 propose de calculer
[’effet de queue de pic en déduisant son
J intensité & des masses intermédiaires
telles que 151.5, 152.5, 153.5, 154.5 et
-4 155.5. Une fois la forme de cette queue
peak-tail on 138Ce160 de pic déterminée, en interpolant son
Opg————&———3 r . ' . . équatiqn, il est alors possible de la
152 153 154 155 soustraire au_5|gnal mesuré pour les
isotopes de faibles masses du cérium.

b) Calculated low-
mass peak-tail of

1.0x104 | 140ce160 2

0.5%x104

Intensity [V]

- Carrection of low-mass

Atomic mass unit [amu]

5) Quelles masses mesurer ?

Généralement, les masses 152 a 158 du cérium sont mesurées (de *Ce!®0 a 142Ce'®0) pour
permettre d’avoir le rapport d’intérét 138Ce/*36Ce ou 138Ce/1*2Ce suivant les études) et le rapport
d’isotopes stables pour corriger du fractionnement (**°Ce/'2Ce ou #4°Ce/*4°Ce). Dans le
Tableau 2.2 sont reportés quelques rapports d’isotopes stables utilisés dans la littérature pour
normaliser les données a un rapport de fractionnement de masse commun. 1l est possible de voir
que ces rapports influencent largement la valeur du rapport isotopique d’intérét affichés dans
les articles. Le 40Ce'®0 n’est souvent pas mesuré a cause de sa trop grande abondance en
comparaison des autres isotopes. Pour une analyse optimale, il est souvent nécessaire
d’atteindre un signal de 10 V sur la masse 158 (}42Ce00), ce qui implique que le signal mesuré
sur la masse 156 (}4°Ce'®0) est proche de 40 V. Or, la limite de saturation d’un détecteur dont
la résistance est de 10! Q) est de 50 V. La mesure du 4°Ce'®0O donne ’avantage d’obtenir une
valeur de correction plus précise des rapports d’oxygéne (avec “°Ce'®0 et 14°Ce'®Q) et du

fractionnement de masse (14°Ce/**°Ce plus grand et mieux mesuré que 136Ce/'*°Ce).

Tableau 2.2: Quelques rapports isotopiques %Ce/**?Ce utilisés pour la normalisation et la correction du
fractionnement de masse et leur impact sur les rapports isotopiques **2Ce/**Ce

Article 136Ce/**2Ce 138Ce/**2Ce mesuré et corrigé selon le rapport 138Ce/'*2Ce corrigé a
136Ce/**2Ce du papier en guestion 136Ce/**2Ce = 0.01688
Inghram et al., 0.01743 0.02258 0.02210
Umemoto 0.01719 0.022885 0.022612
Nakamura et al., 0.0168415 0.0225501 0.0225844
Makishima et al., 1987 0.016879 0.0225762 0.0225762
Dickin, 1987a 0.01720 0.02283 0.0225460
Shimizu et al., 1990 0.01688 0.0225775 0.0225775
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Puis, des masses supplémentaires sont mesurées pour permettre les corrections d’oxygene,
pour suivre les signaux d’éléments dont un isotope ou oxyde peut interférer avec le cérium et
les demi-masses sont mesurées pour permettre la correction de I’effet de queue de pic. La
configuration des cages et la méthode d’analyse varie ensuite beaucoup en fonction de ces

masses d’intérét et des possibilités techniques de ’appareil (Tableau 2.3 - Tableau 2.4).

Tableau 2.3: Principales configurations de cages reportées dans la littérature. Les masses affichées correspondent
respectivement a 134 (***Xe), 135 (***Ba), 136 (***Ce), 137 (**Ba), 138 (**Ce), 139 (***La), 140 (**°ce), 142
(142Ce), 144 (¥“Nd),147 (Sm+), 149 (Sm+), 152 (}3Cel60), 154 (138Ce’®0), 155 (**Lal®0), 156 (14°Cel0), 157
(*1PrteQ, 1*8Bal®F), 158 (*42Ce0), 161 (**>Nd*®0). unité : a.m.u.

Référence Cagede | Low4 |Low3| Low2 |Lowl| Axial | Highl | High2 | High3 | High4
Faraday
Shimizu et al., 1984 / / 152 153 154 155 157 158 162
Nakamura et al., 1984 147 149 152 154 155 156 157 158 161
Tanimizu et al., 2004 | Ligne 1 / / - - 152 154 156 158 160
Ligne 2 / / - 152 154 156 158 160
Ligne 3 / / 152 154 156 158 160 - -
Willbold, 2007 Ligne 1 / / / 152 154 158 160 / /
Ligne 2 / / / 1495 | 151.5 | 155.5 157.5 / /
Ligne 3 / / / 150.5 | 1525 | 156.5 158.5 / /
Ligne 4 / / / 1515 | 1535 | 1575 159.5 / /
Ligne 5 / / / 1525 | 1545 | 158.5 160.5 / /
Ligne 6 / / / 1535 | 1555 | 159.5 161.5 / /
Schnabel etal., 2017 | Lignel | 134 135 136 137 138 139 140 142 144
Ligne 2 - 135.5 - 1375 | 1385 | 1395 140.5 1425 1445
PourLa | 136 137 | 138(La) | 139 140 142 144 146 147
Willig and Stracke,| Lignel / 1519 | 153.9 | 1549 | 155.9 | 1579 158.9 159.9 /
2018 Ligne 2 / 152.4 154.4 155.4 | 156.4 | 158.4 159.4 160.4 /
Ligne 3 / 1514 | 1534 | 1544 | 1554 | 1574 158.4 159.4 /

La méthode utilisée et améliorée au cours de cette these est basée sur les travaux de Bellot
et al. (2015) effectués eux aussi au laboratoire Magmas et VVolcans sur un TIMS Triton. Ils ont
amélioré les méthodes de dépbt avec HsPOa4 et ont amélioré les méthodes de correction
(oxygeéne, tailing, fractionnement de masse) pour une analyse multi-statique en deux lignes. La
précision et la reproductibilité des mesures ont été ameliorés jusqu’a obtenir une erreur interne
deux fois meilleure que les analyses les plus précises dans Doucelance et al., 2014 dans le méme
laboratoire, ou encore dans Lee et al., 2010. Les développements effectués au cours de cette
thése ont été publiés dans 1’article Bonnand et al., 2019 en annexe de cette these.

Les développements récents d’autres équipes sont explicités a la fin de cette partie.
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Tableau 2.4: Erreurs analytiques et reproductibilité sur les standards observées lors des mesures des rapports isotopiques du cérium (**3Ce/**?Ce ou 13Ce/***Ce), exprimées
en ppm (erreur/rapport isotopique * 10000)

Avrticle 2se 2sd Nombre de cycles Durée | Signal sur la | Masse de TIMS Nombre de cages Nombre de
(relatif, ppm) (relatif, ppm) masse 158 (V)| Ce (Mg) (ou MC-ICP-MS¥*) de faraday utilisées| filaments Re
Tanaka and Masuda, 1982 180-400 50 (JMC 304) 400 (statique) 2h 437 2-4 Micromass 30-54R 1 3
Shimizu et al., 1984 100-520 50 (JMC 304) 5 Micromass 54R 1 3
Makishima et al., 1987 60 (JMC 304) 300 (statique) 11-12h 10 5 VG54-38 1 3
Dickin 1987a 45-90 1400-3100 (statique) VG54E 1 3
Dickin 1987b 20-70 100x20 (statique) 8-10 h VG54E 1 3
Dickin et al., 1987 40-80 100x20 (statique) 8-10 h 13 10-20 VG54E 1 3
Shimizu et al., 1990 40-75 44 (JMC 304) VG54-38 1 3
Makishima and Nakamura, 1991 20 80 (JMC 304) 400 (semi-dynamique) 2h 4-7 1 Finnigan MAT261 5 2
Shimizu et al., 1992 40-100 90 (JMC 304) VG54-38 1 3
Makishima and Masuda, 1993 40 30 (CHUR) 400 (semi-dynamique) 2h >2 1 Finnigan MAT261 5 2
Makishima et al., 1993 25-170 80 (BCR-1) Finnigan MAT261 5 2
Makishima and Masuda, 1994 20-80 50 (BCR-1) Finnigan MAT261 5 2
Xiao et al., 1994 (Ce+) 500-900 1700-3000 (multi-statique) 150 min 0.3 20 VG354 5 1(Ta)
Amakawa et al., 1996 20-30 13 (JMC 304) (statique) 100 min 2-7 1-5 Finnigan MAT262 7 2
Shimizu et al., 1996 50-90 80 (JMC 304) VG54-38 1 3
Tanimizu 2000 35-90 (dynamique) VG Sector 54-30 7 3
Lee etal., 2001 50-130 80 (JMC 304) VG54-38 1 3
Tanimizu and Tanaka 2002 50-130 115 (JMC 304) VG Sector 54-30 7 3
Tanimizu et al., 2004 80 115 (JMC 304) 250 (dynamique) 4h 0.8 VG Sector 54-30 7 3
Hayashi et al., 2004 40-210 151 (JMC 304) 250 (dynamique) 4h 0.8 VG Sector 54-30 7 3
Tazoe et al., 2007 9-18 37 (JMC 304) 1200 (statique) 6h >1 1 Finnigan MAT262 7 2
Willbold 2007 15-22 22 (CeAMES) ThermoElectron Triton 4 2
Tazoe etal., 2011 10-60 15 (JMC 304) 400-1000 2-5h 1 Finnigan MAT262 7 2
Doucelance et al., 2014 9-31 44 (CeAMES) 24x15 (multi-statique) 2h 10-12 1 Finnigan Triton 8 2
Bellot et al., 2015 12-45 40 (Ceames)—38 (JMC 304) | 24x15 (multi-statique) 2h 10-12 1 Thermo Finnigan Triton 8 2
Schnabel et al., 2017 20-39 25 (CeAMES) 2x30 (statique) 10 min 30-35 0.15-0.6 | Thermo Finnigan Neptune (*) 9 Solution
Willig and Stracke, 2018 5-20 33 (CeAMES) 150-300 (multi-statique)| 1-1.5 h 20 1-1.5 Thermo Scientific Triton 7 2
Bellot et al., 2018 11-50 40 (Ceames)-51 (JMC 304) | 24x15 (multi-statique) 2h 10-12 1 Thermo Finnigan Triton 8 2
Willig and Stracke 2019 8-37 30 (CeAMES) 150-300 (multi-statique)| 1-1.5 h 20 1-1.5 Thermo Fischer Triton 7 2
Bonnand et al., 2019 8-11 30 (CeLMV) 27x20 (statique) 15h 10-12 0.75-1 | Thermo Scientific Triton Plus 9 2
Boyet et al., 2019 7-23 27 (CeLMV) 27x20 (statique) 15h 10-12 0.75-1 | Thermo Scientific Triton Plus 9 2
Israel et al., 2020 7-14 24 (CeLMV) 27x20 (statique) 15h 10-12 0.75-1 | Thermo Scientific Triton Plus 9 2
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2.2.2. Préparation des échantillons pour ’analyse

Au cours de cette étude, nous utilisons des filaments de rhénium (CROSS, Alfa Aesar®-0.150
x 0.030”” x 0.001”” soit 45.57 x 0.76 x 0.025 mm, purs a 99.99 %), soudés grace a une matrice
et une soudeuse Spot Welder, ThermoFischer Scientific®, sur un pied de filament préalablement
microbillé (microbilles de silice) et nettoyé (eau ultra-pure et éthanol). Ils sont dégazés sous
vide par chauffage sous tension par pallier jusqu’a 4500 mA, pendant 250 minutes.

Le dépbt des échantillons sur le filament évaporateur comprend d’abord le dépot de 1 pl
d’HsPO4 0.5 M puis de 2 uL d’échantillon contenant 1000 ng de Ce, repris en HCI 2.5 M.
L’ensemble est évaporé quelques minutes sous un courant de 0.7 A. Puis I’H3PO4 est évaporé
quelques secondes a 2.2 A. Une fine fumée blanche apparait et peut s’accompagner d’un léger
rougissement du filament. Le résidu solide contenant 1’échantillon est transparent et centré sur
le filament. Un résidu marron a noir peut résulter de la présence matiére organique conservée
en traces dans I’échantillon. Elle n’impacte pas significativement le signal émis mais peut étre

évitée par dissolution et évaporation préalable dans quelques gouttes d’HNOs concentre.

2.2.3. Configuration des cages de Faraday

Les TIMS Triton et Triton Plus possedent neuf cages de Faraday (Figure 2.11). Chacune a une
sensibilité différente, en fonction de la résistance associée et de 1’état de vieillissement du
revétement conducteur de la cage. Avant toute analyse, nous mesurons les gains des
amplificateurs (différence entre le signal envoyé et le signal mesuré par les détecteurs), qui
seront ensuite corrigés des signaux mesures. Le signal envoyé est de 3.33V, mesuré pendant 15
minutes, pour une configuration avec des résistances de 10! et 10*? Q, ou de 0.333 V, pendant
3 heures, pour une configuration avec des résistances de 1013 Q. Les gains sur TIMS varient
peu et ne sont vérifiés qu’une fois par jour.

Figure 2.11: Photographie des cages de Faraday d'un TIMS Triton
(Thermo-Fischer Scientific) issue du site web de Thermo-Fischer
Scientific (www.thermofisher.com).

Ces cages sont nommées L4, L3, L2, L1, C, H1, H2, H3, et H4, dans
[’ordre croissant des masses réceptionnées. Seule la cage centrale est
immobile. Quatre sont motorisées et les quatre autres sont reliées aux
premiéres par un chevalet, définissant leur écart maximal. La mesure

des ions est permise par : (1) Le champ magnétique, qui permet de
& 1 définir quel ion est réceptionné dans la cage de réference. (2) La

= — disposition des cages, dont [’écart entre elles définit [’écart entre les
/ masses réceptionnées.
~ -
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La méthode initialement utilisée au cours des travaux précurseurs et pour les premiéres
analyses de cette these est basée sur une analyse spectrométrique multi-statique en deux lignes
(Bellot et al., 2015a). Elle est adaptée pour une analyse sur le TIMS Triton et le Triton Plus en
utilisant huit cages de Faraday associées a des résistances de 10 Q. Le Tableau 2.5 présente
I’ensemble des mono-oxydes pouvant étre mesurés avec la configuration utilisée pour une
acquisition en deux lignes de mesure. La seconde ligne correspond a une déviation du champ

magnétique de I’équivalent d’une demi-masse au cours d’une méme acquisition.

Tableau 2.5: Configuration des cages et résistances associées pour une analyse des isotopes du cérium en deux
lignes de mesure sur TIMS Triton (Bellot et al., 2015a) et en une ligne de mesure sur TIMS Triton Plus (Bonnand
etal., 2019). Sont reportées les masses mesurées dans caque cage ainsi que les interférences potentielles. En rouge
sont mis en évidence les oxydes de cérium et en gras les signaux principaux mesures.

Cage de Faraday L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4
Configuration 1 - 2lignes  multi-  statique
Résistance (Q) 104 101 104 104 104 104 104 104 104
Main Masse mesurée 150 152 153 154 155 158 159 160
Oxyde associé 13ZBa180 134Ba180 13553.180 136Ba18o 137Ba180 140Ce180 l4lpr18o 144Nd160
134Ba160 13SBa170 136Cel7o 136C8180 1388a17o 141Pr17o 142Ce17o 143Nd17o
1SGCeIBO 1368a17o 138La160 138Cel7o 142CelGO 142Nd17o 142CelBO
137Ba18o lSSCeISO 138La17o 142Nd16o 142Nd180
137Ba17o 139La16o
13BBa160
Lignel Demi-masse 152.5 153.5 154.5
Configuration 2 - une ligne statique
Résistance (Q) 1013 1011 1013 1013 1012 1013 1011 1011 1011
Main Masse mesurée 150 152 152.5 153.5 155 154.5 157 158 160
oxyde associé 13ZBa180 134Ba180 13GBa18O 140Ce17o 140CelSO 142Celso
134Ba160 13SBa17O 137Bal7o 141Pr160 141Pr17o 142Nd180
136Ce160 138Celﬁo 142Ce160 143Nd17o
138La16o 142Nd16o 144Nd160
13SBa16O

La nouveauté exploitée dans cette thése est de mesurer les masses et demi-masses en une
seule ligne grace a la nouvelle génération de TIMS Triton Plus incluant des cartes ampli avec
différentes résistances (Tableau 2.5). Ces cartes sont associables a gré avec les différentes cages
de Faraday par une matrice. Les résistances ont des valeurs de 101, 10% et 10 Q, permettant
de mesurer de fagcon optimisée des signaux de ’ordre de 10, 1 et 0.1 V respectivement. Les
nouvelles résistances de 103 Q permettent de mesurer précisément des signaux de 0.5 a 200
mV. Elles sont adaptées pour I’étude d’éléments présentant un isotope de trés faible abondance,
des interférences de masse a corriger, en trace dans I’échantillon, ou encore pour des
échantillons tres pauvres en 1’élément d’intérét. Dans le cadre de cette étude, ces résistances
sont affectées a la mesure des demi-masses et de I’interférence en oxyde de baryum.

Le point négatif de cette configuration de cage est que I’on ne mesure pas le signal des

isotopes majeurs du baryum et du lanthane mais uniquement le 13*Ba'O.
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2.2.4. L’acquisition des données

L’analyse des isotopes du cérium d’un échantillon nécessite un chauffage lent des filaments
pendant 15 a 40 minutes, permettant de limiter le fractionnement de masse induit par des trop
grandes température et vitesse d’évaporation. Le filament ionisateur est chauffé sous une
tension entre 3800 et 4200 mA tandis que le filament évaporateur est chauffé sous une tension
entre 800 et 1400 mA. Ces conditions se traduisent par une température d’environ 1650 a 1750
°C (pyrometre optique). Lorsque le signal atteint environ 10 V pour le faisceau de 14°Ce'®0, le

signal est optimal pour une mesure précise du 1*Ce*®O qui est huit fois moins abondant.

L’analyse consiste en 1’intégration de cycles de 8.4 secondes de mesure. Un bloc de mesures
regroupe 15 a 20 cycles. Entre chaque bloc, le bruit de fond est mesuré, par déviation du
faisceau en x, pendant 55 secondes (15 s de stabilisation + 40 s de mesure de la baseline). Le
signal est focalisé (extraction droite et gauche, condenseur, symétrie en x et focalisation en z)
au début du premier bloc puis tous les huit blocs. Le zoom optique du TIMS est désactivé dans
le cas des analyses du cérium.

L’ acquisition comporte 24 blocs de 15 cycles donc 360 mesures pour une analyse en deux

lignes (2h30) et 27 blocs de 20 cycles, soit 540 cycles pour une analyse en une ligne (2h).

2.2.5. Dépouillement et corrections des mesures

L’interface logicielle du TIMS permet d’obtenir les mesures de signaux ainsi qu’une moyenne
des rapports isotopiques mesurés, prenant en compte les corrections internes appliquées par le
logiciel (fractionnement de masse, gains, ...). Dans le cas de I’analyse du cérium, des
corrections supplémentaires sont nécessaires : fractionnement de masse des isotopes de

’oxygéne et du cérium et effet de queue de pic di au 4°Ce60.

2.2.5.1. Correction de la queue de pic du 14°Ce'®O

La premiére étape de correction supplémentaire est la correction de la queue de pic, ou tailing.
Ce signal résiduel a une intensité décroissante en fonction de I’éloignement au 4°Ce,
assimilable a une fonction exponentielle. Nous utilisons alors les signaux mesurés sur les
masses 152.5, 153.5 et 154.5 (acquisition en une ligne) ou sur les masses 151.5, 152.5 et 154.5
(acquisition en deux lignes) afin de définir la forme de la queue de pic et soustraire son signal

a celui des oxydes de cérium mesurés (équations 1 a 12).

101



D’abord, nous définissons les parameétres A et B a partir des intensités mesurées aux demi-

masses et des masses correspondantes :

= l1545) s Mi545
) ) A= log (115‘3.5) / M153.5 Eq. 1
Ou I est I’intensité mesurée et m est la masse de 1’ion considéré
—  Iisas
B= eAXM1545 Eq' 2

Puis nous calculons la valeur du signal résiduel di a la queue de pic du *4°Ce®0 et nous le

soustrayons au signal mesuré de 1’oxyde de cérium :

— AXm
Lizecer60,rc = liz6cerso — B X € 136Ce160

et
— AXm
L1i3gce160,r¢ = l138ce160 — B X €77 M138Ce160 Eqg. 3

l136ce160, TC €t l13sceso, Tc Sont alors les intensités des signaux des oxydes de cérium corrigées

de I’effet de queue de pic. Ce signal est normalisé a un signal de 10 V de 1#°Ce’®0O :

= I (Moxenne(lasasiov) -
C=n (moyenne(llsz.s,wv)) /(m154'5 m154'5) qu ’
puis
— moyenne(l1sas10v)
D= eDxmys45 qu °

Auquel cas I’intensité corrigée de la queue de pic comparée a la moyenne (Itcwm) prend la forme :

DxeCXM136Ce160
11366e160,TCM = l136ce160 — 10 X I142¢e160

et
Cxm
Dxe 138Ce160
1138C6160,TCM = 1138Cel60 - ( 10 X 11426e160) Eq 6

Soit I’intensité de 1’ion normalisée a 10 V de 142Ce'®0 (Itcm,10v):

DxeCXM136Ce160

X I
10 142Cel60

1136C6160,TCM,10V =

et
DxeCXM138Ce160

o X Liszce160 Eg. 7

1138C816O,TCM,10V =

Ces intensités corrigées (Itcm,10v) sont ensuite intégrées dans les calculs de correction du

fractionnement de masse du cérium et de 1’oxygene.

2.2.5.2. La correction du fractionnement de masse des oxydes de cérium

Le rapport 180/%%0 est mesuré tout au long de I’acquisition de sorte de définir son
fractionnement au cours de I’acquisition et d’appliquer une correction aux rapports isotopiques
du cérium. La correction du fractionnement de masse de 1’oxygéne et du cérium sur les signaux

de 38Ce!0 et de 142Ce'®0 prend la forme :

Lizgcerso,mr = li3scerso,remiov — lizecerso,remiov X Riso Eq. 8
160Th

Avec Riso = 0.00213. En prenant en compte :

160Th
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Liazcersomr = Tazcerso,remiov — liazceiso X Rusoce Eq. 9
142CeTh

AveC Risoce = 7.94412, reporté dans Bonnand et al., 2019 (7.94416 + 0.00023 pour

142CeTh

Ceames et 7.94297 + 0.00018 pour CeLmv). Et I}, correspond a I’intensité du signal corrigée
du fractionnement de masse et Rtn correspond au rapport isotopique theorique.

Ainsi, des rapports isotopiques 13¢Ce/'*°Ce et 138Ce/'*°Ce peuvent avoir une premiére
valeur, corrigée du fractionnement de 1’oxygene. Ils sont utiles pour estimer le fractionnement
de masse des isotopes du cérium, en comparant le rapport 136Ce/'#2Ce mesuré avec le rapport
théorique reporté dans la littérature et considérée comme constant dans la nature. Cette
comparaison est exprimée sous la forme du beta :

Ri36Ce
. M-
beta = In| H2CTh |/ (Mzecerco) Eq. 10
Ri36Ce M142Ce160

142CeNC

Avec Rizece = 0.01688 (Makishima et al., 1987)

142CeTh

Ou Rnc correspond au rapport isotopique, corrigé du fractionnement de 1’oxygeéne mais non

corrigé du fractionnement de masse du cérium.

I m beta

142Ce180 142Ce180

Riszceiso = ( X ) Eqg. 11
136Ce160 J I136Ce160,TCM, 10V M136Ce160

Riso = Riszceiso X Rizece Eq. 12

160 MF 136Ce160 yF 142CeTh

2.2.5.3. Identifier la validité d 'un résultat

La représentation graphique est la meilleure fagon de juger de la validité d’une analyse :

(1)L’évolution du rapport de fractionnement de masse au cours de 1’analyse est un paramétre
observable dés I’acquisition. Le 1%Ce/**?Ce (0.0166 a 0.0164) et le paramétre beta résultant
décroissent de fagon réguliére tout au long de 1’analyse.

(2)L’évolution de la moyenne glissée du rapport $38Ce/142Ce ou £'%Ce doit atteindre un plateau,

en fin d’acquisition (Figure 2.12 —cas 1).

Si la moyenne glissée ou le beta chute ou augmente brusquement, les derniers blocs de
mesures sont supprimeés. Cela peut étre di a : (1) la présence d’une interférence (Ba - cas 2 et
3), qui, si elle devient suffisamment significative, peut affecter les rapports isotopiques du
cerium, ou (2) a une trop faible quantité de Ce sur le filament et le signal devient trop faible

pour étre mesuré de fagon efficace (en-dessous de 3 V de signal - cas 3 a partir du cycle 300).
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Figure 2.12: Paramétres principaux observés pour juger de la validité d une analyse des rapports isotopiques du
cérium : la moyenne glissée du rapport *%¢Ce doit atteindre un plateau, le beta doit étre constamment décroissant,
le rapport 80/*0 doit étre constamment croissant et la moyenne glissée de ['intensité du ***Ba*®O doit rester
inférieure a 1x10°5. L augmentation de !'intensité du ***Ba*®O peut étre corrélée a une augmentation du beta et
une déstabilisation du plateau sur la moyenne glissée du rapport £3Ce. Trois cas sont représentés : le cas 1 est
une acquisition valide ; le cas 2 nécessite un ajustement en excluant les 80 derniers cycles a cause de
’augmentation importante de ['intensité du ***Ba®O corrélée a une augmentation du beta. On note néanmoins
que cela ne semble pas affecter significativement le rapport £*%¥Ce. Le cas 3 est une acquisition avec émission de
baryum et associée a une chute du signal des oxydes de cérium jusqu’'a 2 V au cycle 400. Le beta augmente
lentement dés le cycle 300. Sur le rapport *30/1%0, cela se traduit par une large dispersion des points dés le cycle
300. Le rapport 38Ce n’atteint pas de plateau net.

Les interférences dues au baryum sont tres pénalisantes pour les analyses des isotopes du
cérium. Contrairement & de nombreuses analyses isotopiques au TIMS, pour lesquelles la
correction d’interférences isobariques est possible des lors que les interférences ne dépassent
pas certains seuils et obéissent a des lois bien connues, les interférences sont beaucoup plus
difficiles a résoudre dans le cas du cérium. La plupart des auteurs qui s’intéressent au cérium
n’évoquent pas d’effet de la contamination en baryum sur leurs analyses. Seule une chimie de
séparation du cérium parfaite doit permettre une absence totale d’interférences lors de I’analyse
spectrométrique. Willbold (2007) évoque une correction des interférences isobarique en faisant
intervenir la mesure de plusieurs masses d’isotopes stables du baryum pour corriger le rapport

d’éléments stables du cérium. Dans le cadre de nos analyses, seule la masse 150 est mesurée
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(**Ba®0) pour une analyse en une ligne. Certaines de nos analyses ont mis en évidence des

signaux non négligeables de BaO, qui provenaient :

(1) D’une séparation chimique insuffisante pour éliminer le baryum de I’échantillon.

(2) Du filament évaporateur. Suivant ses propriétés de pureté et son épaisseur, le dégazage
peut ne pas suffire a éliminer des éléments interférents.

Dans ces cas, le signal de **Ba'®0 peut augmenter au cours de I’analyse (Figure 2.12). Le
134Ba représente seulement 2.4 % du baryum - Tableau 2.6) et le 13Ba est 30 fois plus important.
Pour un signal de **Ba'®0 atteignant 1 %o de celui de la masse 154, la contribution du *Ba't0
sur la masse 152 est trés importante par rapport au **¥Ce!0 (30 %o). Donc, pour 10 V de
142Ce160, une contribution de 5x10° V de '*Ba'®O modifie significativement le rapport
138Ce/*42Ce, jusqu’a 30 ppm (0.3¢).

Tableau 2.6: Isotopes du baryum et les abondances relatives correspondantes exprimées en pourcent, arrondies
a la troisieme décimale (Meija et al., 2016).

Masse du Ba 130 132 134 135 136 137 138
Abondance relative (%) 0.106 0.101 2.417 6.592 7.853 11.232 71.699

La seule méthode efficace lors de I’apparition d’un signal significatif sur la masse 150 est
de déterminer un seuil maximal pour lequel les rapports isotopiques du cérium sont peu affectés.
Il peut varier suivant le déroulement de I’acquisition. Il est établi a partir du beta et des
moyennes glissées de I’intensité mesurée sur la masse 150 et du rapport isotopique 13Ce/**2Ce,
apres corrections. Ce seuil est atteint des que le paramétre beta et le rapport isotopique ont une
évolution anormale (chute ou augmentation brusque). Dans le cas 3 de la Figure 2.12, le beta et
le rapport isotopique apparaissent affectés par I’émission de baryum. L’augmentation du beta
traduit une inversion de la tendance d’évolution du rapport lourd/1éger. Cela peut étre interpreté
comme une augmentation du signal mesuré sur la masse 152 (136Ce!0O et 136Bal®Q). Dans le
méme temps, le rapport $38Ce/'42Ce augmente (émission de 3Ba'®0). L’émission d’une telle
interférence s’accompagne d’une chute du signal de I’oxyde de cérium, et ce malgré une
augmentation de la tension parcourant les filaments. L’émission de baryum, et son effet sur
I’analyse, n’a pas de lien clair avec la quantité de Ce déposée sur le filament.

Les données sont aussi jugées a partir des erreurs internes et de la reproductibilité. Au cours
de cette these, les erreurs internes des compositions isotopiques mesurées sont restées stables a
0.0000002 (2 s.e. - 10 ppm) pour des analyses en une ligne. La reproductibilité a été mesurée
sur des standards synthétiques CeLmv et des standards roches BCR-2 et BHVO-2. Le standard

CeLmv a été mesuré tres régulierement, tous les trois échantillons, menant a un total de 62
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acquisitions réparties sur six sessions d’analyses (Figure 2.13). Sa reproductibilité sur le rapport
138Ce/**2Ce sur trois ans est de 0.0000007 (2 s.d. — 30 ppm). Cette reproductibilité est
relativement proche de celle associée a chaque session individuelle (de 12 a 30 ppm — 15 a 60
jours). La détérioration des cages se traduit ici par une relative augmentation du rapport
isotopique mesuré sur le standard tandis qu’il diminue brusquement apres leur changement. Les

standards roches ont de plus larges erreurs de reproductibilité (20-40 ppm).

=@ Figure 2.13:
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L’¢écart de composition isotopique du cérium entre sa valeur initiale et celle aprés correction
de la queue de pic est elle aussi quantifiée, sous la forme d’un AeCe. Au cours de cette these,
la correction de la queue de pic prend pour valeur AeCe = 0.8 £ 0.2 (2 s.d.), tandis que d’une
session a I’autre, elle varie de 0.7 a 1 £ 0.1 (2 s.d. - Figure 2.14). Cela correspond alors a une
correction significative du rapport isotopique de 70 & 100 ppm, qui peut impacter les

interprétations. Une mesure réguliere des demi-masses pour corriger de cet effet est nécessaire.
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2.2.6. Développements contemporains de cette these

Willig and Stracke (2018) ont exploré de nouvelles maniéres de corriger 1’effet de queue de pic
du 149Ce?80, en incluant des résistances de 10'°, 10! et 10%2 Q au lieu de résistances de 10! Q
uniquement. Le détecteur de la cage de Faraday associé a une résistance de 10'° Q peut donc
mesurer une intensité élevée tout en mesurant précisément des intensités faibles pour celles de
résistance de 10* et 10* Q. Il s’agit donc de la premiére méthode qui envisage d’analyser de
facon durable le signal du *4°Ce’®0, et ainsi permet de déterminer une valeur précise du rapport
140Ce/*%2Ce = 7.94319 £ 2. IIs considérent tout de méme que I’utilisation d’un rapport
140Ce/142Ce constant, et donc ne pas mesurer 1’intensité du signal de *4°Ce*®0O, est une méthode
beaucoup plus viable afin d’éviter une dégradation précipitée des cages de Faraday. lls
obtiennent finalement une reproductibilité sur la composition isotopique en cérium similaire a

celle publiée dans (Bonnand et al., 2019).

Au méme moment, Schnabel et al. (2017) ont développé une nouvelle méthode d’analyse
des isotopes du cérium par MC-ICP-MS couplée a une chimie similaire a celle produite par
Bellot et al. (2015) et Tazoe et al. (2007). L’avantage réel d’une telle acquisition est qu’elle
nécessite de travailler avec des quantités de cérium tres faibles et que le temps d’analyse par
échantillon est réduit a 10 minutes. La méthode ne présente qu’une seule ligne d’acquisition,
avec et sans la mesure du 1%°Ce, avec une mesure des signaux des demi-masses qu’au début et
a la fin de I’acquisition. Ils justifient ce choix par 1’observation d’une plus grande stabilité du
vide au sein du MC-ICP-MS par rapport au TIMS. lls ont également développé la mesure de la
concentration du lanthane et du cérium par dilution isotopique. Cette derniére n’avait pas été

décrite jusque-1a, bien qu’utilisée déja par Makishima et Masuda (1993).
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2.3. L analyse des isotopes du néodyme sur TIMS

Pour toutes les méthodes, nous travaillons en double filaments de rhénium avec dép6t de 0.5 pl
d’HsPO4 3 M et 2 pl de néodyme (250 & 750 ng) repris en HCI 2.5 M. Plusieurs méthodes ont
été utilisées pour mesurer les isotopes du néodyme : I’analyse en une ligne, en deux lignes et
en quatre lignes. La précision d’analyse s’accroit avec la complexité de ’analyse. Le détail des
configurations utilisées est donné dans le Tableau 2.7.

La configuration des cages employée dans la méthode d’analyse en une ligne est la plus
courante pour mesurer le rapport isotopique *3Nd/***Nd et la plus rapide (1h30). L acquisition
est constituée de 18 blocs de 10 cycles d’intégration sur 8.4 secondes. Chaque bloc est precédé
de la mesure du bruit de fond intégré sur 50 secondes (40 s de mesure + 10 s de stabilisation)
pour les analyses statiques. La rotation des amplis entre chaque bloc permet de se soustraire a
I’effet des gains en mesurant les isotopes sur chacun des neufs amplis deux fois. Le signal est
focalisé et centré tous les six blocs. Le rapport de référence du fractionnement de masse est le
rapport 146Nd/*4Nd = 0.7219.

Tableau 2.7: Configuration des cages et résistances associées pour une analyse des isotopes du néodyme sur TIMS
Triton et TIMS Triton Plus en une ligne, deux lignes et quatre lignes. Sont reportées les masses mesurées dans
caque cage ainsi que les interférences potentielles. En rouge sont mis en évidence les isotopes du néodyme et en
gras les isotopes d’intérét pour chaque cage.

Cage de Faraday L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4

Résistance (QQ) 10! 104 104 10! 104 104 10! O (e

Configuration 1 —une ligne statique

Masse mesurée 141 142 143 144 145 146 147 148 150

Isotope associé  ¥Pr  Nd  *Nd Nd Nd “Nd %Sm  Nd Nd
14ZCe 144Sm 1488m 1508m

Configuration 2 — dynamique 2 lignes

Main Masse mesurée 140 142 143 144 145 146 147 148 150

Isotope associé  %Ce  Nd  Nd Nd Nd “Nd %Sm  ¥Nd Nd
14ZCe 144Sm 1488m 1508m

Lignel Masse mesurée 138 140 141 142 143 144 145 146 148

Isotope associé  ¥Ba  ¥Ce  MPr  MNd  MNd  ¥Nd @ ¥Nd  ¥6Nd  4Nd
138Ce 14ZCe 144Sm

Configuration 3 —dynamique 4 lignes

Lignel Masse mesurée 139 140 141 142 143 144 145 146 148

Isotope associé  *La  Ce  MPr  ¥Nd  MNd  *Nd  Nd  “Nd *Nd
142C€ 144Sm

Main Masse mesurée 141 142 143 144 145 146 147 148 150

Isotope associé ~ Pr  MNd  MNd  MNd O ¥Nd ¥Nd %Sm ¥8Nd ONd
142Ce 144Sm 1488m 1508m

Ligne3 Masse mesurée 140 141 142 143 144 145 146 147 149

Isotope associé  “°Ce  ¥Pr  ¥Nd  Nd Nd Nd “Nd ¥Sm *9Sm
142Ce 144Sm

Ligne4 Masse mesurée 142 143 144 145 146 147 148 149

Isotope associé  *?Nd  Nd  Nd Nd ¥Nd *'Sm ¥Nd %Sm
14ZCe 144Sm 148Sm
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La méthode en deux lignes utilise la déviation du faisceau d’ions, de 1’équivalent de deux
unités de masse (masse 143 sur la cage centrale), pour mesurer les isotopes du néodyme, et
certains isotopes du samarium, du cérium et du praséodyme (correction des interférences). Une
telle méthode permet surtout de mesurer sur deux cages différentes le signal dii au 14°Nd, *43Nd,
144Nd, °Nd, °Nd et “8Nd, et donc de multiplier par deux le nombre de mesures a chaque
cycle. Le Nd est uniquement mesuré une fois par cycle. Une telle analyse dure environ 4
heures pour 27 blocs de 20 cycles d’intégration sur 8.4 secondes. Chaque bloc est précédé de
la mesure du bruit de fond intégré sur 70 secondes (60 s de mesure + 10 s de stabilisation) pour
les analyses dynamiques. Enfin, la méthode en quatre lignes permet d’obtenir les données les
plus précises (Garcon et al., 2018) grace a ’analyse de tous les isotopes du néodyme plusieurs
fois par cycle, dans différentes cages. Cette méthode est la plus colteuse en temps et en quantité
d’échantillon, avec une durée de 8h pour 18 blocs de 30 cycles pour 750 ng de néodyme.

Les erreurs analytiques et la reproductibilité mesurées sur le standard synthétique JNdi-1 au
cours de cette thése sont représentées dans la Figure 2.15. Les analyses en une ligne
d’acquisition et 180 cycles sont les moins précises (7 ppm (2 s.e.) et 6 ppm (2 s.d.) sur le rapport
143Nd/44Nd - 4 ppm (2 s.e.) et 15 ppm (2 s.d.) pour le rapport 142Nd/*#4Nd). Le gain de précision
est flagrant pour les analyses en 2 lignes puis 4 lignes sur le rapport **Nd/***Nd (3 ppm et 1
ppm (2 s.e.) ; 5 ppm et 2 ppm (2 s.d.), respectivement). 1l est moins flagrant avec le p'4?Nd ou
la précision augmente (3 pm a 2 ppm) suivant la méthode mais la reproductibilité est similaire
entre les méthodes 2 lignes et 4 lignes (5 ppm 2 s.d.).

20
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Figure 2.15: Compositions isotopiques p'#Nd et 243Nd/***Nd du standard JNdi-1 mesurés au cours de cette thése,
pendant cing sessions distinctes (n = 55). La notation p correspond a une normalisation a la moyenne des

standards JNdi-1 de la session considérée. Les lignes pointillées correspondent & la moyenne sur la session et les
zones grisées a 2 s.d. sur cette méme session. Les barres d’erreurs représentent la précision analytiques (2 s.e.).
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2.4. L’ analyse des isotopes du strontium sur TIMS

L’analyse des isotopes du strontium a été effectuée sur TIMS Triton de sorte de mesurer tous
ses isotopes ainsi que le &Rb (interférence du 8Rb sur le 8Sr) et d’éviter une interférence
isobarique liée au krypton contenu dans le gaz utilisé dans les MC-I1CP-MS.

L’analyse du strontium se fait en configuration simple filament de rhénium. Le dépdt du
strontium sur le filament se fait avec 2 pl d’activateur de tantale (TaO) qui permet de réguler
I’émission du strontium, puis d’une microgoutte d’HsPOs4 3M. Une fois I’activateur sec,
I’échantillon, repris en HNO3 0.05 M, est déposé en 1 pl (100 ng) et séché a 1.1 A et quelques
secondes a 4.6 A. Les isotopes analysés et les interférences isobariques correspondantes sont

reportés dans le Tableau 2.8.

Tableau 2.8: Configuration des cages et résistances associées pour une analyse des isotopes du strontium sur
TIMS Triton. Sont reportées les masses mesurées dans caque cage ainsi que les interférences potentielles. En
rouge sont mis en évidence les isotopes du strontium et en gras les isotopes d’intérét pour chaque cage.

Cage de Faraday L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4
Résistance ((2)  10% 10% 10 101 101! 101 101 101t 10t
Masse mesurée 84 85 86 87 88
Isotope associé 8gr %RDb 863r 87gr 85y
84Kr BGKr 87Rb

Lors de I’analyse, le filament est chauffé jusqu’a atteindre un courant d’environ 2700 mA,
pour mesurer un signal de 8 V de 8Sr. L’acquisition comporte 5 blocs de 15 cycles (45 minutes).
Chaque bloc est précédé de la mesure du bruit de fond intégré sur 50 secondes (40 s de mesure
+ 10 s de stabilisation). Les corrections des interférences et du fractionnement de masse sont
faites par le logiciel du Triton. Le rapport de référence pour le fractionnement de masse est
863r/8Sr = 0.1194. Le rapport de référence dans la littérature qui sert a comparer les données
inter-labo est le rapport 8/Sr/8Sr = 0.710245 mesuré pour le standard NIST SRM 987 (Wise
and Waters, 2007). Au cours de cette thése, une seule session de mesure a été faite, avec une
erreur analytique de 7 ppm (2 s.e.) et une reproductibilité sur le standard synthétique NBS987
de 13 ppm (2 s.d. - Figure 2.16). Il existe ici un écart de 20 ppm entre la référence et nos mesures

sur ce standard.

0.710250
0.710245 |
0.710240 | Figure 2.16: Compositions isotopiques
& 0710235 § 87Sr/%6Sr mesurées sur le standard NBS987 au
© N Y H intillA
2 cours de cette thése (n = 6). La ligne pointillée
S e S S i bl correspond & la moyenne des mesures et la
0.710225 | zone grisée a 2 s.d. Les barres d’erreurs
0710220 | correspondent a 2 s.e.
0.710215
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3. MC-ICP-MS

3.1. Le MC-ICP-MS

Le spectromeétre de masse a multi-collection a source plasma a couplage inductif (MC-ICP-MS)
est un instrument basé sur la nébulisation et 1’ionisation d’un échantillon sous forme liquide
grace a un plasma (Figure 2.17). Il a été utilisé au cours de cette these pour mesurer les rapports

isotopiques du plomb et de I’haftnium.

Aimant
Champs
evretye multicollector module
n Détecteurs :
Champ \ Cages de Faraday
electrique v
9 & /3 Déviation e};. = &
w2 e — o~
Y Par p, aSse\: ‘\\ o =
4M@Sure w .
Source
d'ions
ESA module ICP module

Figure 2.17: Schéma d'un spectrometre de masse a multi-collection & plasma coulé a induction Neptune, Thermo-
Fisher Scientific, modifiées d’apres le site internet du laboratoire magmas et volcans (Imv.uca.fr).

Le MC-ICP-MS est constitué d’une source, d’ou est émis [’échantillon ; d’un analyseur électrostatique (ESA) ot
les ions sont séparés en fonction de leur masse par déviation grace a un aimant produisant un champ magnétique ;
de détecteurs composés de cages de Faraday reliées a des résistances. Hormis le mode d’émission et ionisation
de ’échantillon, le fonctionnement de [’appareil est trés similaire a celui du TIMS. La source est, quand-a-elle
trés similaire a celle d'un ICP-MS, incluant donc un systéme de plateau pour disposer les échantillons, une aiguille
de prélévement, un nébuliseur et un plasma.

En comparaison du TIMS, le MC-ICP-MS présente 1’avantage de permettre des analyses
beaucoup plus rapides, avec des temps d’intégration des mesures courtes et I’absence d’un
temps de chauffage préalable a I’analyse de chaque échantillon et standard. Quelques minutes
sont souvent suffisantes pour I’analyse d’un échantillon. En parall¢le, il est nécessaire d’inclure
des temps dédiés aux lavages de 1’aiguille de prélévement par aspiration successive d’une
solution d’HNO3 0.7 M et d’HNO3 0.05 M (ou HNO3 0.7 + HF 0.04 M et HNO3 0.05 M + HF
0.01 M).
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3.2. L analyse des isotopes 1’hafnium et du plomb au MC-ICP-MS

Les échantillons sont repris la veille de I’analyse dans une solution d’HNO3 0.05 M ou d’HNOs
0.05 M + HF 0.01 M (pour mettre en solution I’hafnium). L’hafnium doit alors étre en
concentration d’environ 10 ppb, ou le plomb en concentration de 5 ppb pour une analyse de
routine. Le plomb a la spécificité de nécessiter un dopage en thallium de la solution échantillon
au moment de I’analyse, en proportion Pb 5:1 TL Cet ¢élément permet la correction du
fractionnement de masse puisque le plomb ne contient qu’un isotope stable. L’analyse des
isotopes de I’hafnium et du plomb sur MC-ICP-MS est courante et présente 1’avantage d’étre
suffisamment reproductible pour établir une analyse par séquence d’échantillons journalicre.
Une séquence est généralement constituée de ’alternance de deux a trois échantillons et d’un
standard synthétique. Chaque échantillon est précédé de 30 secondes de pompage sans analyse
afin que le signal se stabilise puis il est analysé. Chaque analyse est suivie d’un lavage en HNO3
0.7 M (3 secondes de stabilisation + 50 cycles de mesure + 10 secondes de temps de lavage)
puis en HNO3 0.05 M (3 secondes de stabilisation).

L’analyse des isotopes de I’hafnium est découpée en un bloc de 60 cycles, chacun
correspondant a une mesure intégrée sur 8.4 secondes, et précédé de 30 secondes de mesure du
bruit de fond (baseline). Tous les isotopes de I’hafnium sont analysés (Tableau 2.9), ainsi que
le 13YD, permettant de corriger de Iinterférence du 74Yb et du *’6Yb sur le "#Hf et le 1"6Hf
(*2Yb/A4Yb = 0.51241 et 3Yb/A’®Yb = 1.2641), le "®Lu, permettant de corriger de
interférence du *"®Lu sur le Y6Hf (*"°Lu/*"®Lu = 37.61), et le ¥2W, permettant de corriger de
linterférence du 8W sur le 1®Hf (18OW/82W = 0.004530). Le rapport de référence 1°Hf/1""Hf
= 0.7325 est utilise pour corriger du fractionnement de masse. Les rapports isotopiques sont
comparés aux rapports de référence de la littératures mesurés sur le standard JIMC475 Hf
16Hf/17THf = 0.282161 (Vervoort and Blichert-Toft, 1999). Au cours de cette thése, trois
sessions de mesures ont été faites, avec une erreur analytique de 15 ppm (2 s.e.) et une

reproductibilité sur les trois sessions de 26 & 42 ppm.

Tableau 2.9: Configuration des cages et résistances associées pour une analyse des isotopes de [’hafnium sur MC-
ICP-MS Neptune. Sont reportées les masses mesurées dans caque cage ainsi que les interférences potentielles. En
rouge sont mis en évidence les isotopes du strontium et en gras les isotopes d’intérét pour chaque cage.

Cage de Faraday L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4

Résistance (Q) 1011 1011 1011 1011 1011 1011 1011 1011 1011

Masse mesurée 173 174 175 176 177 178 179 180 182

Isotope associé  3Yb 74 15y 176§ T f 1784 f 1794 f 180 182y
174Yb 176Yb 180W
176|_u
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L’analyse des isotopes du plomb est faite d’un bloc de 60 cycles de 8.4 secondes
d’intégration, et précédé de 30 secondes de mesure du bruit de fond (baseline). Tous les isotopes
du plomb sont analysés (Tableau 2.10), ainsi que le 2°2Hg, permettant de corriger de
interférence du 2°*Hg sur le 2%“Pb, en prenant en compte le rapport de référence 22Hg/?%*Hg =
4.35037 (Rehkamper and Halliday, 1998). Les isotopes 2Tl et 2°°T| sont mesurés dans le but
de corriger du fractionnement de masse, en considérant le rapport de référence 205TI/2%TI =
2.3905. Les rapports isotopiques sont normalisés aux rapports de référence de la littératures
mesurés sur le standard NBS 981 (NISTSRM981, National Institute of Standards and
Technology - 2%Ph/?%4Ph = 16.9356 ; 2°’Ph/?%Ph = 15.4891 ; 2%8Ph/204Ph = 36.7006 - (Todt et
al., 1996)). L’erreur analytique est de 35 a 40 ppm tandis que la reproductibilité est de 100 ppm

sur les trois rapports (Figure 2.18).

Tableau 2.10: Configuration des cages et résistances associées pour une analyse des isotopes du plomb sur MC-
ICP-MS Neptune. Sont reportées les masses mesurées dans caque cage ainsi que les interférences potentielles. En
rouge sont mis en évidence les isotopes du strontium et en gras les isotopes d’intérét pour chaque cage.

Cage de Faraday L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4
Résistance ((2) 10 104 104 101 104 104 101 0% 10t
Masse mesurée 202 203 204 205 206 207 208
Isotope associé 202Hg 203T) 204pp 2057 206ppy 207pp 208ppy

204Hg

0.282165 > 155175

0282160 f #T i TM{T_ 155170 £

0282155 E.. 15.5165 F }
Gy
£ 0282150 [2* i % ﬁ £ 1:-2122 ' i }
= S 155155 B L____ 1 ____ | 1. _____
5 0282145 F ) _%{#% - \ S 155150 | % }
S 0282140 F = 155145 |

0282135 £ 155140

0.282130 F ; 155135 E

0.282125 - s s 15.5130

0 10 20 30 0 5 10

16.9555 36.781

169550 f 36.780 F

16.9545 + 36.779 F
£ 169540 | {» % £ 36778 |
= 1 4 Q
OO —— - - ccoocccooontoomcadlbosoos 36777 Eooe ol L
£ 169530 { = %6776
£ 169525 | % g 7

169520 f 36.775 F

169515 36.774

16.9510 - 36.773

0 5 10 0 5 10

Figure 2.18: Compositions isotopiques *"6Hf/*""Hf mesurées sur le standard JMC Hf (n = 32 sur trois sessions) et
206,207,208pp204ph mesurés sur le standard NBS981 (n = 8), au cours de cette thése. La ligne pointillée correspond
a la moyenne des mesures et la zone grisée a 2 s.d. Les barres d’erreurs correspondent a 2 s.e.
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Chapitre 3 :
Interaction entre les réservoirs
silicatées et génération de la

tendance mantellique en Ce-Nd

Photo 3.1: Photographie de l'ile de Tristan Da Cuhna vue depuis la station spatiale internationale. Crédit NASA

( )
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Ce chapitre a pour objectif de discuter la composition isotopique en Ce-Nd de la Terre silicatée
et I’évolution de la composition du manteau lors de 1’extraction de la croite continentale et du
recyclage par la subduction. Il est constitué de I’article “Formation of the Ce-Nd mantle array:
Crustal extraction vs. recycling by subduction”, publi¢é dans Earth and Planetary Sciences
Letters en 2020. L’article est précédé d’une d’introduction ayant pour but de décrire le contexte
dans lequel a été faite cette étude ainsi que son objectif et ses principaux résultats. Les annexes
publiées avec I’article sont placées directement a sa suite. Enfin, en guise de perspectives,

quelques pistes de réflexions sont brievement décrites.

1. CONTEXTE ET OBJECTIF DE L’ETUDE

Le lien entre les différents réservoirs silicatés et leur évolution au cours de I’histoire de la Terre
découlent de I’étude de la tendance mantellique (chapitre 1). Les calculs de bilan de masse de
la Terre silicatée via I’ensemble « manteau-crodte » sont pourtant fragilisés depuis quelques
années par I’hypothése d’une Terre dont les rapports de REE ne seraient pas chondritiques. La
théorie veut que si la tendance mantellique passe par la composition isotopique des chondrites
pour les éléments lithophiles réfractaires, alors la Terre est chondritique.

Le doute est d’abord survenu pour la tendance mantellique Hf-Nd qui ne passe pas
indiscutablement pas la référence chondritique. L’étude de Blichert-Toft et Albaréde (1997)
montre que la quasi-totalité des basaltes de ride et d’iles médio-océaniques présente des
rapports isotopiques en hafnium supérieurs a celui de la Terre silicatée pour une valeur de
néodyme donnée (Figure 3.1A). Cela suggére dans un premier temps que le manteau primitif
n’est pas échantillonné par les basaltes de points chauds et qu’il existe un réservoir non
¢chantillonné permettant d’expliquer la composition de la Terre silicatée. Un épisode de
différenciation précoce du manteau aurait formé un réservoir enrichi (EER), perdu ou isolé, et

un manteau appauvri (EDR) a partir duquel sont extraits les MORB et OIB.
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Figure 3.1: Diagrammes opposant les rapports isotopiques *"6Hf/*""Hf et *3Nd/***Nd d échantillons terrestres. (A)
Les basaltes modernes s’ alignent le long d’une unique tendance mantellique (mantle array). Une nouvelle
référence pour la Terre silicatée (BSE) est indiquée. Celle-ci est en-dessous de la tendance mantellique. (B) Des
champs représentent la répartition des échantillons de cro(te continentale (CC) et de la tendance mantellique.
L'espace est découpé en quatre quadrants dont chacun est associé a une condition de fractionnement grenat-
liquide et perovskite-liquide desquels résultent les rapports isotopiques. Figures issues de Blichert-Toft and
Albaréde, 1997.

Un bilan de masse comprenant le manteau appauvri et la crolte continentale, mais aussi les
basaltes subductés il y a plusieurs milliards d’années n’expliquent pas le décalage de la
tendance mantellique par rapport aux chondrites. Ce décalage ne peut provenir que de processus
magmatiques intra-mantelliques susceptibles de modifier le rapport pere-fils initial pour
produire le rapport isotopique mesuré. A partir d’une composition chondritique, une
différenciation incluant de multiples épisodes de fusion du manteau dans le champ de stabilité
du grenat (ou du pyroxéne) permettrait d’expliquer que la source mantellique soit appauvrie en
HREE par rapport aux LREE (Figure 3.1B).

En revanche, il est plus difficile de découpler les systématiques lanthane-cérium et
samarium-néodyme lors de processus géologiques car tous les éléments peres et fils
appartiennent au méme groupe chimique et sont contenus dans les mémes phases minérales.
Pourtant, les premieres mesures isotopiques Ce-Nd réalisées dans des OIB laissent suggerer
que la tendance mantellique en Ce-Nd ne passe pas par la référence chondritique (voir Figure
1.31 dans le chapitre 1 de ce manuscrit). Cette observation laisse donc envisager que la Terre

silicatée échantillonnée via les MORB et OIB n’est pas chondritique.
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2. PRINCIPAUX RESULTATS

Dans cette eétude, nous avons sélectionné des basaltes formés en contexte de ride médio-
océaniques et de points chauds (MORB, OIB et volcanisme intraplaque) pour définir plus
précisément la tendance mantellique. Afin de pouvoir comparer la tendance mantellique a la
valeur chondritique, des chondrites ont également été analysées. La composition de la crodte
continentale supérieure (UCC) est obtenue par ’analyse de leesses (sédiments éoliens).

Ces résultats nous permettent de discuter des positions relatives d’un réservoir chondritique
(CHUR) et d’un réservoir de composition appauvrie (EDR) par rapport a la tendance
mantellique (La/Ce subchondritique et Sm/Nd superchondritique). Il s’avére que le CHUR et
I’EDR sont tous les deux disposés sur la tendance mantellique, dans 1’erreur du CHUR. Nos
résultats n’apportent donc pas de contraintes nettes sur le spectre de REE du réservoir
mantellique primitif.

Un mélange binaire entre le manteau appauvri source des MORB (DMM) et la UCC ne
permet pas de reproduire la tendance mantellique et ne passent pas par le CHUR. Il reproduit
davantage les compositions des basaltes d’iles d’arc. Nous calculons 1’ensemble des possibles
pour la composition isotopique en cérium de la croQte continentale (CC) en considérant une
Terre silicatée chondritique et une gamme de rapports *Nd/***Nd potentiels de la CC. Les
courbes de mélange obtenues sont beaucoup plus proches de la tendance mantellique.
Toutefois, les rapports *8Ce/*42Ce calculés pour la CC sont bien moins radiogéniques que les
mesures sur les échantillons de UCC. Une option alternative est d’inclure I’hypothése d’un
recyclage pour reconstituer la tendance mantellique. Notre dernier modeéle s’inspire de la
proposition faite par Chauvel et al. (2008) pour expliquer la tendance mantellique en Ce-Nd.
Nous considérons le recyclage de crolte océanique (MORB) et de sédiments dans le manteau
par subduction, tout au long de I’histoire de la Terre. Le cérium est un élément sensible aux
conditions oxydo-réductrices du milieu, ce qui fait des systtmes La-Ce et Sm-Nd une
combinaison idéale pour étudier le recyclage de sédiments au cours du temps. Ainsi les
compositions isotopiques en Ce-Nd des échantillons mantelliques (MORB et OIB) peuvent étre
reproduites grace au recyclage. En particulier, les compositions isotopiques des OIB de
signature de type EM extréme requierent la participation de sédiments océaniques dépourvus
d’anomalies en cérium et donc formés dans des conditions anoxiques, avant I’événement

d’oxygénation majeur qui s’est produit il y a 2.4 Ga (GOE).
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We present new measurements of 133Ce/142Ce and #3Nd/'#4Nd isotopic ratios in terrestrial and extra-
terrestrial samples. The mean value obtained from nine chondrites defines the 138Ce/142Ce ratio of the
chondritic uniform reservoir (CHUR) as 0.02256577 & 66 (2sd). MORBs and OIBs define the mantle array
in the ¢Nd vs. ¢Ce diagram to be ¢Nd = —7.3 (£0.5) x ¢Ce + 0.4 (£0.3). From MORB measurements,
we derive the isotopic composition of the depleted MORB mantle (DMM) to be ¢Ce = —1.1 + 0.6 (2sd).
Both CHUR and a modelled early-depleted mantle reservoir plot on the mantle array. Thus, the precise
determination of the mantle array does not further constrain the La/Ce and Sm/Nd ratios of the bulk
silicate Earth (BSE; i.e., primitive mantle). The composition of 1.8 Ga upper continental crust obtained
from aeolian sediments is ¢Ce = 1.8 0.3 (2sd; eNd = —11.2), and that of its 2.2 Ga equivalent is eCe =
2.34+0.3 (2sd; eNd = —17). Binary mixing models between depleted (DMM) and enriched (upper crust
or mafic crust composition) components do not reproduce the linear Ce-Nd mantle array but plots close
to the island arc basalt data. When the bulk Ce isotopic composition of the continental crust is calculated
from the range of accepted Nd isotope values and a mass-balance budget of the BSE, the mixing curves
are closer to the mantle array. However the calculated Ce isotopic composition for the bulk crust is always
less radiogenic than measurements. Adjusting the Ce-Nd isotopic composition or the Ce/Nd ratio of the
end-members to fully linearise the mixing curve leads to unrealistic values never measured in terrestrial
samples. We propose a recycling model to reconstruct the mantle array with the participation of both
oceanic crust and sediments in the mantle through time. Cerium is a redox sensitive element, making the
La-Ce and Sm-Nd systematics an ideal combination to investigate sediment recycling through time. In this
recycling model, the most extreme EM-like signatures require the involvement of oceanic sediments that
formed under reduced conditions before the Great Oxygenation Event at 2.4 Ga, and which are devoid of
Ce elemental anomalies.
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tion (Bouhifd et al., 2015). The REE concentrations of the primitive
mantle (PM) are assumed to be equivalent to those of the BSE, and
their ratios should be chondritic if chondrites are the Earth’s main
building blocks. Boyet and Carlson (2005) identified a systematic
offset between the #2Nd/'#*Nd ratios of modern terrestrial rocks

1. Introduction

Long-lived isotope systematics are remarkable tracers of the
long-term evolution of the different terrestrial reservoirs. Radio-
metric systems based on refractory lithophile elements are the

most likely to provide robust information on the bulk silicate
Earth (BSE) because they were not lost during Earth’s accretion
or segregated into the core during its differentiation. Indeed, rare
earth elements (REEs) have high condensation temperatures and
remain strictly lithophile at the conditions of Earth’s core forma-
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E-mail address: claudine.israel@uca.fr (C. Israel).

https://doi.org/10.1016/j.epsl.2019.115941
0012-821X/© 2019 Elsevier B.V. All rights reserved.

and chondrites resulting in an active debate on the refractory
lithophile element composition of the PM (see Caro et al., 2008;
Jackson and Jellinek, 2013; O’Neill and Palme, 2008). 142Nd is a ra-
diogenic isotope partly produced by the decay of Sm (T2 =
103 Ma). Variations in the ¥2Nd abundances exist among Solar
System materials and they reflect isotopic heterogeneities within
the protoplanetary disk (Bouvier and Boyet, 2016; Burkhardt et
al., 2016). Determining terrestrial variations relative to chondrites
thus requires precise knowledge of the nature of Earth’s build-
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ing blocks. Isotopic similarities between terrestrial samples and
enstatite chondrites (ECs) suggest this group of chondrites to be
the main terrestrial component (Dauphas, 2017; Javoy, 1995). The
mean EC 1#2Nd/'4Nd value is nevertheless lower than that of the
BSE without distinguishable variations in their non-radiogenic Nd
isotopic compositions from Earth (Burkhardt et al., 2016; Boyet et
al., 2018). Variations in #2Nd/’*4Nd values between different EC
subgroups show further that the EL3 subgroup matches the terres-
trial value (Boyet et al., 2018). These results remove the need of an
early fractionation of the Sm/Nd ratio of the Earth if the Earth was
purely made of EL3 materials. The EL3 chondrites are nevertheless
problematic in regards to the elemental composition (e.g., Mg/Si)
of the bulk Earth.

This study presents measurements of two long-lived isotopic
systems in which both the parent and daughter elements are REEs.
13813 decays into 138Ce by beta emission (t12,4 = 295.5 Gyr: Ta-
nimizu, 2000) and into '3®Ba by electron capture, whereas 147Sm
decays into '*3Nd by alpha emission (t12,« = 106 Gyr: Begemann
et al., 2001). Variations of 138Ce/142Ce ratios are expected to be
small due to the long half-life and low abundance (0.09% of total
La) of 138La. The latest generation of thermal ionisation mass spec-
trometers (TIMS) can achieve long-term analytical errors below 30
ppm on '38Ce/12Ce (Bonnand et al., 2019), allowing characteri-
sation of Ce isotopic variations in terrestrial and extraterrestrial
materials. Here we present analyses of 11 chondrites (ordinary, en-
statite, and carbonaceous) that we use to estimate the Ce isotopic
composition of the chondritic uniform reservoir (CHUR). We also
redefine the Ce-Nd mantle array based on previous and new mea-
surements including seven mid-ocean ridge basalts (MORBs) and
51 ocean island basalts (OIBs). Lastly, we report the first Ce-Nd
isotopic compositions of loess samples as a proxy for the upper
continental crust (UCC).

Dickin (1987) first used the Ce-Nd isotopic correlation defined
by OIBs to estimate the Ce isotopic composition of the BSE. His re-
gression intercepts the CHUR Nd isotopic composition at a BSE Ce
isotopic composition that is 60 ppm less radiogenic than the CHUR
value defined by Shimizu et al. (1984). However, new results from
chondrites and mantle-derived samples lead to a different obser-
vation. The mantle array passes directly through the CHUR com-
position in the Ce-Nd isotopic diagram (Willig and Stracke, 2019).
Our new results first confirm this trend. Moreover we show that a
modelled reservoir depleted in incompatible elements (and charac-
terised by a depleted REE pattern; see early-depleted reservoir in
Boyet and Carlson, 2005) that would be formed early in the Solar
System’s history also plots on the mantle array.

The mantle array must reflect the formation of the major sili-
cate reservoirs and their interactions during Earth’s history. Impor-
tant questions have been addressed by coupling Lu-Hf and Sm-Nd
isotope systematics; for example, arc lavas do not follow the Hf-
Nd mantle array, which reflects the elevated 76Hf/!77Hf signature
measured in most oceanic sediments (Carpentier et al., 2009). Also,
the presence of pelagic sediments in the source of the Hawai-
ian hotspot was first identified from Hf-Nd isotopic measurements
(Blichert-Toft et al., 1999). Cerium is a redox sensitive element,
making the La-Ce and Sm-Nd systematics an ideal combination to
investigate sediment recycling through time. Indeed, most docu-
mented modern forearc sediments are depleted in Ce relative to
neighbouring elements (Plank, 2014). Before the Great Oxygena-
tion Event (GOE), however, all REEs should have behaved similarly
and no Ce fractionation is expected to have occurred during that
time. Coupling Ce and Nd isotopic measurements will thus pro-
vide additional constraints on the nature of sediments recycled
into the deep mantle and sampled via hotspot volcanism. Chau-
vel et al. (2008) explained the Hf-Nd mantle array by the recycling
of oceanic crust and sediments into the mantle. Here, we present
similar models in Ce-Nd isotope diagrams for the first time.

2. Sample selection

We measured the Ce and Nd isotopic compositions of four ordi-
nary chondrites, six enstatite chondrites, one carbonaceous chon-
drite, seven MORBs, 51 OIBs, one intraplate continental volcanism
occurrence (Ethiopia), and six loess samples. To include all man-
tle end-members, we selected rocks with extreme Nd-Sr-Pb-He
compositions. OIB samples were selected from 13 locations cov-
ering the Atlantic (Iceland, Sdo Miguel (Azores archipelago), Cape
Verde, Saint Helena, Tristan Da Cunha), Pacific (Hawaii, MacDonald
seamount, Rurutu and Tubuai Islands (Austral archipelago), Fan-
gataufa (Tuamotu archipelago), Tahaa Island (Society archipelago)),
and Indian Oceans (Heard, Kerguelen, Reunion and Saint-Paul Is-
land (French Southern and Antarctic Lands)). MORB samples are
unaltered glasses collected on the Pacific ridge (Bellot et al., 2015)
and the Southwest Indian Ridge. The Pacific MORBs have similar
REE patterns and do not show the Dupal anomaly (Sr and Pb iso-
topic anomalies in MORBs and OIBs erupted around 30°S). We
used loesses from western Europe (wind-transported periglacial
deposits), China and Tajikistan (sediments originating in north-
western Mongolia and the Karakum (Turkmenistan) and Kyzylkum
deserts (Kazakhstan and Uzbekistan), respectively), and the Sahara
Desert (dusts blown to Southern France; Chauvel et al., 2014 and
references therein; Supplementary data 1, Figs. S1-4).

3. Analytical procedures
3.1. Dissolution and chromatography protocols

All samples were entirely processed at the Laboratoire Magmas
et Volcans (LMV, Clermont-Ferrand, France), except three chon-
drites (NWA 8007, NWA 10854, and Adrar Bous) that were dis-
solved at the University of Western Ontario (UWO). Mantle-derived
and loess samples were dissolved using the following protocol. We
used 50 to 300 mg of sample depending on the REE concentra-
tion and the quantity of powder available. Powders were digested
in a 3:1 mixture of HF (65%) and HNO3 (48%) that was main-
tained at 75°C on a hot plate for 48 h. Once dried, the samples
were dissolved a second time in 6 M HCL. The dissolution pro-
tocol was slightly different for chondrites. Oudiyat Sbaa, Yilmia,
Pillistfer, Agen, Sahara 97158, and Saint-Séverin were dissolved in
a 10:1 mixture of HF (65%) and HNO3 (48%) in PFA-Savillex beakers
placed on a hot plate at 110°C for seven days. Fluorides were
broken down in a second step using concentrated HClO4. Allende,
Sahara 97072, Adrar Bous, NWA 8007, and NWA 10854 were dis-
solved in Parr bombs using the same acid mixtures (48 hours at
180°C in HF-HNOs3, or seven days at 150°C, followed by HClO4
treatment). Once dried, all chondrite samples were dissolved in 6
M HCl for two to five days on a hot plate at 110 °C.

All sample solutions were then separated into two aliquots for
trace element and isotopic dilution (5-10%) and Ce-Nd isotopic
analyses (90-95%). Ce and Nd were chemically separated follow-
ing the procedure reported in detail by Bonnand et al, 2019;
modified from Tazoe et al., 2007 and Bellot et al., 2015 and sum-
marised here. REEs (including Ba) were first separated from the
matrix using AG50W-X8 resin. An additional step using AG1-X8
resin (200-400 mesh) was performed on the meteorites to remove
Fe. Then, Ce was separated from the trivalent REEs using an oxi-
dation technique (NaBrOs) on Ln-Spec resin, and purified in a final
step using AG50W-X8 resin to remove any residual Ba. The remain-
ing REE fraction was processed using Ln-Spec resin (25-50 mesh)
and Nd was collected in 0.25 M HCI. Total procedural blanks for
Ce and Nd were 0.4 + 1.7 ng (2sd, n = 12) and 0.02 £ 0.05 ng
(2sd, n = 7), respectively, and were always negligible relative to
the quantities collected from the samples.
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3.2. Trace element concentrations and Ce and Nd isotopic
measurements

We determined trace element abundances for all samples ex-
cept NWA 8007, NWA 10854, and Adrar Bous by inductively cou-
pled plasma mass spectrometry (ICP-MS) using the Agilent 7500
quadrupole instrument in normal mode (no collision cell) at LMV.
These 3 meteorites were analysed using a Thermo iCAP quadrupole
ICP-MS in collision cell mode with He flux at UWO. Concentra-
tions were calculated using an external calibration (CMS reference
material standard, Inorganic Ventures). We analysed certified rock
standard BHVO-2 (or BCR-2 at UWO) together with our samples to
assess the accuracy of our analytical protocol.

We performed Ce isotopic analyses in static mode with dou-
ble Re filaments on a ThermoScientific™ Triton Plus TIMS at
LMV. Ce isotopes were measured as CeO" oxides using the pro-
cedure described in Bonnand et al. (2019). A typical run com-
prised 27 blocks with 20 cycles of 8 s integration time each,
and a baseline measurement (deflected ion beams) of 60 s. Ma-
trix rotation of the amplifiers was not active because the 10'1,
102, and 10'3Q resistors were used simultaneously. All correc-
tions (oxygen, mass discrimination using *6Ce/142Ce = 0.01688,
and tailing effect) were performed offline. All reported uncertain-
ties are 2 standard deviations. During the course of the study,
the value of the tailing correction was AgCe =0.77 £ 0.18 (n =
151). Repeated measurements of our Cepyy synthetic reference
material gave 138Ce/142Ce = 0.02257063 =+ 54 (24 ppm; n = 31).
138Ce/142Ce ratios measured for rock reference standards BCR-2
and BHVO-2 were equal to 0.02256684 448 (21 ppm; n =9) and
0.02256453 +99 (44 ppm; n = 7), respectively (see Supplementary
data 2 for details on the total reproducibility of measurements).
The mean '34Ba'®0 signal was 0.000003 =+ 0.000010 V (n = 139),
and the maximum reached 1 x 10> V, which has no significant
effect on the 138Ce/142Ce and '36Ce/4?Ce ratios. Ce isotopic com-
positions of loess samples were measured on the same TIMS but
using the two-line acquisition method of 360 cycles (Bellot et al.,
2015).

We performed Nd isotopic analyses in static mode with dou-
ble Re filaments using a ThermoScientific™ Triton TIMS at LMV.
A typical run comprised 18 blocks of 10 cycles, allowing a full ro-
tation of the amplifier system. Mass discrimination was corrected
using 6Nd/14Nd = 0.7219. Repeated measurements of the JNdi-
1 standard and the two rock reference standards BCR-2 and BHVO-
2 gave 3Nd/1*Nd = 0.512099 + 4 (7 ppm; n = 16), 0.512623 £ 8
(17 ppm; n=3) and 0.512973 4+ 3 (6 ppm; n = 3), respectively.
The Sm contribution measured at mass 147 was negligible in all
analyses.

4. Results

Measured Ce and Nd isotopic compositions are reported in Ta-
ble 1 and 2, and details for individual runs (number of cycles,
mean intensity, tailing value) are given in Supplementary data 2.

4.1. Chondrites

Chondrites define a small range of '38Ce/'#2Ce ratios be-
tween 0.02256522 and 0.02256633, excluding the two EL6 samples
(Yilmia and Pillistfer) that show lower values (0.02256251 and
0.02256272, respectively). Enstatite, ordinary, and carbonaceous
chondrites have indistinguishable average values within errors
(Fig. 1A). The two EL6 samples plot on the 4.568 Ga isochron in the
138Ce[142Ce vs. La/Ce diagram (Fig. 1B) suggesting that their La/Ce
ratios were modified early in the history of the Solar System, in
agreement with previous conclusions (Barrat et al., 2014; Boyet et
al., 2018). Consequently, we define the Ce isotopic composition of

CHUR as the mean value of the other nine (i.e., unmodified) chon-
drite samples: 138Ce/142Cecyyr = 0.02256577 & 66 (29 ppm).

To compare our CHUR value with the most recent estimates of
Bellot et al. (2015) and Willig and Stracke (2019), we have nor-
malised these previous data using a common reference material
(138Ce/142Cecepmy /138 Ce /142 Cecepmes = 0.02257053/0.02257426,
Bonnand et al, 2019). The normalised CHUR value of Willig
and Stracke (2019) is thus 138Ce/142Ce = 0.02256644 + 53 (using
136Ce /142Ce = 0.01688), consistent with our estimate within er-
rors. In contrast, the normalised CHUR value of Bellot et al. (2015)
is significantly distinct from our value (Fig. 1A). Combining the
normalised data of Willig and Stracke (2019) with our measure-
ments to calculate a mean chondritic 138Ce/142Ce ratio increases
the uncertainty from 29 to 39 ppm because their chondrite mea-
surements were systematically 30 ppm more radiogenic than ours.
This deviation exists also for MORB and OIB data and it is high-
lighted when data are reported in a 3Nd/!*4Nd vs. 138Ce/142Ce
isotope diagram. Thus, to compare these different datasets, we
henceforth strictly use the epsilon notation (Fig. 1B). In the fu-
ture, to achieve better interlaboratory reliability, chondrites should
be measured under similar analytical conditions (see Supplemen-
tary Fig. S5).

4.2. Ce-Nd isotopic compositions of terrestrial samples

The Ce and Nd isotopic compositions of terrestrial samples
measured in this study are reported in a ¢Nd vs. eCe diagram
(Fig. 2) and compared with recent MORB and OIB data from the
literature. MORB samples have the least radiogenic Ce ratios and
the most radiogenic Nd ratios, with ¢Ce and ¢Nd values ranging
from —1.19 to —0.71 and from 8.85 to 10.42, respectively. Pacific
MORBs have slightly lower Ce isotopic ratios than Indian ones. OIB
samples define larger compositional ranges with €Ce and ¢Nd val-
ues ranging from —1.44 to 0.43 and from —2.49 to 10.42, respec-
tively. Enriched mantle (EM1 and EM2)-like OIBs (Heard, Gough,
Kerguelen, Tristan Da Cunha, Sdo Miguel, and Tahaa) have the
highest Ce isotopic ratios. Samples from Iceland and two samples
from Hawaii plot in the MORB field. Other OIBs, including those
with HIMU affinity (Saint-Helena), have compositions intermediate
between Iceland samples and those with EM affinities, forming a
continuum between these two end-members. The seven samples
from Ethiopia have subchondritic ¢Ce values and plot along the
OIB trend. The entire range of MORB eCe values is relatively large
(1 unit) compared to OIBs (1.5 units) considering the dispersion of
eNd values (3 units for MORBs and 12 units for OIBs).

Loess samples have €Ce and &Nd values ranging from 1.6 to
2.0 and from —13.52 to —9.73, respectively, with average values
of eCe =1.8£0.3 and éNd = —11.2 4 3.0. Our samples represent
a sub-sampling of those analysed by Chauvel et al. (2014), who
determined a mean &Nd value of —10.3 £ 2.3, consistent with our
results.

5. Discussion
5.1. Definition of the Ce-Nd mantle array

Dickin (1987) was the first to present coupled Ce and Nd
isotopic measurements of OIB samples and define the Ce-Nd
mantle array. Recently, Willig and Stracke (2019) published new
high-precision measurements of MORBs and OIBs and refined the
e£Ce-eNd correlation. We extended their results by analysing 66
new mantle-derived samples. The regression line calculated from
all samples presented in Fig. 2 (n = 134) gives the following equa-
tion for the mantle array: ¢Nd = —7.3 (£0.5) x ¢Ce + 0.4 (£0.3),
using Isoplot® and considering errors of 0.25 for £Ce and 0.10 for
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Table 1
138Ce/142Ce and #3Nd/'*4Nd isotopic ratios and La/Ce and Sm/Nd ratios of whole-rock OIBs, MORBs and loesses. The Nd isotopic compositions of loess and Kerguelen samples
(*) are from Chauvel et al. (2014) and unpublished data from B. Moine, respectively. Epsilon values are normalised according to the CHUR references defined for Ce in this

138 143ng
study as eCe = (W — 1) x 10,000 and for Nd by Bouvier et al. (2008) as eNd = (W — 1) x 10,000. Errors correspond to internal errors (2se).
T42ce cHUR T44Nd CHUR

Type Sample Location Volcano 138Ce/142Ce 2se eCe La/Ce 143Nd/"4Nd 2se eNd Sm/Nd

OIB E38 Ethiopia 0.02256395 20 —0.81 0.305 0.512935 2 5.95 0.220
E39 0.02256372 14 —0.91 0318 0.512936 2 5.96 0.218
E95 0.02256393 21 —0.81 0318 0.512871 2 4.71 0.273
E156 0.02256421 16 —0.69 0.375 0.512907 2 5.40 0.190
E202 0.02256401 20 —0.78 0310 0.512728 2 1.92 0.257
E266 0.02256469 16 —0.48 0.399 0.512824 1 3.78 0.199
E268 0.02256497 16 —0.35 0.459 0.512779 1 2.90 0.209
E271 0.02256558 18 —0.08 0.478 0.512746 2 2.26 0.205
RRTO 06 Austral Islands Rututu 0.02256437 19 —0.62 0.474 0.512877 2 4.81 0.208
TBA-IH Tubuai 0.02256375 20 —0.89 0.355 0.512894 2 5.15 0.193
MCD201 McDonald 0.02256514 27 —0.28 0.145 0.512834 2 3.98 0.280
13K Society Tahaa 0.02256578 14 0.00 0.361 0.512563 2 -1.30 0.261
F107 Tuamotu 0.02256382 22 —0.86 0.440 0.512929 2 5.83 0.236
F124 0.02256379 21 —0.87 0.443 0.512902 2 5.30 0.219
F128 Fangataufa 0.02256456 20 —0.53 0.460 0.512923 1 5.73 0.239
F129 0.02256415 20 —0.72 0.436 0.512951 2 6.25 0.229
F176 0.02256400 25 —0.78 0.494 0.512902 2 5.31 0.210
SP1 St-Paul 0.02256416 16 —0.71 0.445 0.512876 2 4.79 0.251
1804-1 Hawaii Loihi 0.02256428 15 —0.66 0.295 0.512934 1 5.94 0.249
1804-21 0.02256427 20 —0.66 0.308 0.512935 2 5.96 0.240
1804-19 0.02256435 19 —0.63 0.275 0.512940 1 6.04 0.247
Haw-2000-04 Mauna Loa 0.02256451 20 —0.55 0.387 0.512913 1 5.52 0.282
Haw-2000-19 0.02256483 20 —0.41 0.401 0.512838 2 4.06 0.270
Haw-2000-13 Kohala 0.02256417 22 —0.71 0.417 0.512999 1 7.20 0.214
Haw-2000-28 Kilauea 0.02256442 20 —0.60 0.407 0.512944 2 6.13 0.285
Haw-2000-17 Mauna Kea 0.02256430 15 —0.65 0.414 0.513000 1 7.21 0.233
0608-021 Reunion Piton de la 0.02256414 19 —0.72 0.436 0.512851 2 4.32 0.236
80-76 Fournaise 0.02256463 18 —0.50 0.446 0.512841 2 4.11 0.229
989/036 0.02256450 19 —0.56 0.445 0.512859 2 4.46 0.242
986/115 0.02256445 20 —0.58 0.440 0.512837 2 4.03 0.230
070406-1 0.02256457 20 —0.53 0.429 0.512862 2 4.53 0.250
67a Cape Verde Fogo 0.02256517 23 —0.26 0.459 0.512786 1 3.03 0.175
F10 0.02256524 23 —0.23 0.475 0.512730 3 1.94 0.179
F16 0.02256473 20 —0.46 0.466 0.512752 2 2.37 0.185
CY-165 0.02256448 23 -0.57 0.421 0.512901 1 5.30 0.186
SV-01 Sao Vicente 0.02256415 20 —0.72 0.456 0.512890 1 5.08 0.191
SV-12 0.02256417 22 —0.71 0.479 0.512889 2 5.05 0.202
S-06 Sal 0.02256442 20 —0.60 0.469 0.512862 2 4.53 0214
SN-09 Sao Nicolau 0.02256356 19 —0.98 0.481 0.512952 2 6.29 0.190
STO8 Santiago 0.02256495 21 —0.36 0.486 0.512822 1 3.74 0.200
93(07)77 Iceland Hofudreidarmuli 0.02256424 22 —0.67 0.336 0.513102 1 9.20 0.188
93(07)76 0.02256377 24 —0.88 0.359 0.513077 1 8.71 0.381
93(07)24 Asbyrgi 0.02256408 17 —0.75 0377 0.513027 2 7.74 0.352
93(07)23 0.02256371 22 —0.91 0372 0.513030 2 7.81 0.285
93(07)56 Langaviti 0.02256340 20 —1.05 0.350 0.513097 1 9.12 0.298
ACO 95-3 Sao Miguel 0.02256559 17 —0.08 0.479 0.512733 1 2.00 0.190
BM1962 128 (114) Tristan Da Cunha 0.02256653 19 0.34 0.448 0.512503 2 —2.47 0.178
BM1962 128 (112) 0.02256654 18 0.34 0.489 0.512502 1 —2.49 0.178
BM1965 P5 (8) St-Helena 0.02256401 21 —0.78 0.741 0.512884 2 4.95 0.201
BM1965 P5 (12) 0.02256417 18 —0.71 0.433 0.512872 2 4.73 0.208
65001 Heard 0.02256604 20 0.12 0.456 0.512586 2 —0.87 0.203
65151 0.02256674 22 0.43 0.468 0.512512 1 —2.31 0.198
65171 0.02256620 21 0.19 0.545 0.512567 1 —-1.23 0.188
69230 0.02256555 22 —0.09 0.491 0.512691 3 1.19 0.184
69244 0.02256551 18 —0.11 0.464 0.512697 2 1.30 0.196
69254 0.02256550 20 -0.12 0.463 0.512711 2 1.57 0.195
LVF-98-107 Kerguelen 0.02256577 23 0.00
MPC-99-103 0.02256611 17 0.15 0.512484* 12* —2.85
RR08-121 0.02256603 17 0.12 0.512579* 2% —0.99

MORB Searise-1 DR05-102 MORB Pacific Ocean 0.02256309 23 -1.19 0.310 0.513164 2 10.42 0.349
MD23 Site 4 0.02256380 21 —0.87 0.289 0.513084 1 8.85 0.308
Clipperton DRO1 0.02256355 33 —0.98 0.343 0.513122 2 9.59 0.321
CY82-0903 0.02256310 20 -1.18 0.391 0.513118 1 9.52 0.278
MD34-D3 Indian Ocean 0.02256414 27 —0.72 0.297 0.513122 2 9.60 0.393
MD34-D4 0.02256409 22 —0.74 0372 0.513133 1 9.81 0.336
MD34-D6 0.02256416 20 —0.71 0411 0.513133 1 9.81 0.305

Loess R11 W Europe Belgium 0.02257001 59 1.88 0.512035* 9* —11.61
L094 Svalbard 0.02257026 40 1.99 0.511937* 10* —13.52
XN-4 China Xining 0.02256952 50 1.66 0.512120* 11* —9.95
Sahara 2900m Sahara Alpes, France 0.02256946 41 1.64 0.512011* 7* —12.07
TJK3198 Tajikistan Chashmanigar 0.02257004 46 1.89 0.512131* 8* —9.73

TJK3165 0.02256955 32 1.68 0.512117* 9* —10.01
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Table 2
138Ce/142Ce isotopic ratios and La/Ce whole-rock chondrites. Epsilon values are nor-
malised according to the CHUR references defined for Ce in this study as ¢Ce =
Bsce
(W — 1) x 10,000. Errors correspond to internal errors (2se).
T42¢e cHUR

Sample Location Type 138ce/142Ce  2se  eCe La/Ce
Sahara 97072 Sahara EH3 - Find 0.02256613 21 0.16 0.410
Sahara 97158 Sahara EH3 - Find 0.02256571 24 —0.02 0.385
Oudiyat Sbaa W Sahara EH5 - Fall 0.02256633 26 0.25 0.371
Adrar Bous Niger EL5 - Find 0.02256591 21 0.06 0.384
Yilmia Australia EL6 - Find 0.02256251 20 —1.44 0.362
Pillistfer Estonia EL6 - Fall 0.02256272 20 -1.35 0.354
Agen France H5 - Find 0.02256561 21 —0.07 0.393
NWA 8007 Morocco L3 - Find 0.02256554 20 —-0.10 0.389
NWA 10854 NW Africa L3 - Find 0.02256560 23 —0.07 0.382
Saint-Severin France LL6 - Fall 0.02256522 23 —0.24 0.392
Allende Mexico CV3 - Fall 0.02256585 32 0.20 0.400
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Fig. 1. A) 138Ce/1%2Ce ratios measured in enstatite (green squares), ordinary (red
diamonds), and carbonaceous (black triangles) chondrites. Literature values are
from Bellot et al. (2015, ‘B et al. 15’) and Willig and Stracke (2019, ‘W&S19’).
Data from the literature are normalised to the Cepyy reference material from this
study: 138Ce/"*2Cecermy/ 138 Ce /142 Ceceames = 0.02257053,/0.02257426 (Bonnand et
al., 2019). B) eCe ratios vs. La/Ce ratios of chondrites from Willig and Stracke (2019)
and this study. Data are normalised to the CHUR reference defined in these studies.
The dashed line represents the 4.568 Ga CHUR reference isochron. (For interpreta-
tion of the colours in the figure(s), the reader is referred to the web version of this
article.)

eNd. In agreement with Willig and Stracke (2019), the mantle ar-
ray intercepts the chondritic composition. However, we will show
in the following section that a chondritic intercept for the man-
tle array does not prove that these mantle-derived samples come
from a source with a chondritic light REE (LREE) pattern.

5.2. Chondritic vs. non-chondritic REE composition of the primitive
mantle

A non-chondritic REE composition of the primitive mantle was
initially proposed to explain the radiogenic ¢Nd values mea-
sured in Eoarchean samples (e.g., Chase and Patchett, 1988). High-

precision isotopic measurements of the short-lived '46Sm-142Nd
systematics in both terrestrial samples and chondrites have strong-
ly revived the debate on the nature of the REE composition of
the PM (Boyet and Carlson, 2005). Most #2Nd/!#4Nd variations
measured in the different chondrite groups are now attributed
to initial isotopic heterogeneities of nucleosynthetic origin within
the solar nebula during planetary accretion (Bouvier and Boyet,
2016; Burkhardt et al., 2016; Carlson et al., 2007). However, in
terms of non-radiogenic Nd isotope compositions, enstatite chon-
drites are the closest to the Earth and, on average, are depleted
in 2Nd by 10 ppm relative to terrestrial samples (Boyet et al.,
2018; Dauphas, 2017) with the exception of the EL3 sub-group.
Carbonaceous chondrites may have been involved during the last
stage of Earth’s accretion, and, because they are depleted in 142Nd
by 32 ppm relative to terrestrial samples, they may have further
contributed to the difference between terrestrial and EC values
(Boyet et al., 2018). None of the current meteorite groups available
for analysis and mixing models satisfies the isotopic and elemen-
tal composition of the Earth, and call for unknown end-members
or fractionation processes. Thus, it is still possible that some of
the observed differences between terrestrial and chondritic 42Nd
abundances were produced by the decay of 146Sm in a superchon-
dritic Sm/Nd reservoir.

To attempt to constrain the REE composition of the PM, we
consider a 10 ppm increase in radiogenic 42Nd that corresponds
to the difference between modern terrestrial samples and either
EC values having a terrestrial mean #2Nd/!*4Nd 10 ppm higher
than that of the continental crust, or an Earth made with 90%
of EL3 chondrites + 10% carbonaceous chondrites (Boyet et al.,
2018). This excess “2Nd would have been produced in a high-
Sm/Nd reservoir. Assuming this reservoir formed 4.568 Ga ago, this
corresponds to a 3.6% increase of the BSE Sm/Nd ratio relative to
the chondritic value. Modelled Sm/Nd ratios in early-differentiated
reservoirs have been discussed in a large number of publications
(e.g., Boyet and Carlson, 2005; Caro et al., 2008) and can go up to
5% higher if this early-differentiated reservoir formed 4.5 Ga ago.
Here we use the terms “early depleted reservoir” (EDR) and “early
enriched reservoir” (EER) as defined by Boyet and Carlson (2005):
the EDR has a chondrite-normalised REE pattern that is depleted
in LREEs relative to heavy REEs and thus a superchondritic Sm/Nd
ratio, whereas the complementary EER has a subchondritic Sm/Nd
ratio. The EER may exist in the lower mantle (Boyet and Carlson,
2005) or may correspond to embryonic crust lost by collisional
erosion during Earth’s accretion (O’Neill and Palme, 2008).

We calculate the REE composition of the EDR by the method
developed by Jackson and Jellinek (2013), which is based on
three different isotopic systematics (146Sm-'42Nd, '47Sm-143Nd,
and '76Lu-17%Hf) and invariant elemental ratios (e.g., Sm/Hf). CHUR
REE elemental ratios needed for this calculation were obtained
from a large and recent database of ordinary, enstatite, and car-
bonaceous chondrites (Barrat et al.,, 2012; 2014; Boyet et al., 2018;
Braukmiiller et al., 2018; Dauphas and Pourmand, 2015; Pourmand
et al, 2012). We selected the least thermally metamorphosed
fall samples (types 1-4, n = 42), and outliers (Orgueil and Kelly)
were removed. The mean La/Ce ratio thus calculated for CHUR is
0.387 +0.022 (n = 39), similar to the value we obtained from our
smaller sample set (La/Cecyyr = 0.390 £ 0.022). The CHUR Sm/Nd
ratio determined from the same database of chondrite samples is
0.324 £ 0.014, consistent with the value proposed by Bouvier et
al. (2008). Lastly, we used the Lu/Hf ratio of CHUR (0.236) calcu-
lated from the average 7Lu/!”7Hf value determined by Bouvier et
al. (2008).

The calculated REE pattern for an EDR is presented in Fig. 3.
For a 3.6% increase of the Sm/Nd ratio of the BSE, the modelled
EDR has €Ce = —0.4 and ¢Nd = 4.1. This reservoir plots very close
to the mantle array in the ¢Nd vs. €Ce diagram, and shows Ce-Nd
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Fig. 2. ¢éNd vs. ¢Ce of mantle-derived samples and loesses from this study (coloured symbols). Nd isotopic compositions of loess and Kerguelen samples are from Chauvel
et al. (2014) and B. Moine (unpublished data), and Ce and Nd isotopic compositions of Gough samples are from Boyet et al. (2019). Literature data are in grey (Bellot et
al,, 2015; 2018; Makishima and Masuda, 1994; Willig and Stracke, 2019). Error bars are 2se (internal error). Literature data are reported considering the epsilon values and
CHUR references measured in each study to limit any bias introduced by normalisation. The data from Tanaka et al. (1987) are not included because we do not have the
corresponding CHUR reference. The mantle array is defined by regression on mantle-derived samples only. Its equation defined from 134 data is éNd = —7.3 (£0.5) x eCe +
0.4 (40.3) (calculated with Isoplot® and considering errors of 0.25 and 0.10 for eCe and &Nd, respectively).
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Fig. 3. REE patterns normalised to a chondritic primitive mantle for a chondritic
BSE model (orange) and an EDR model with Sm/Nd = Sm/Ndgsg + 3.6% (green). The
EDR REE pattern is calculated as follows. 1) The REE patterns are anchored at Lu,
the least incompatible REE. 2) The early depleted &éNdpresent Value is calculated us-
ing the initial CHUR value (Bouvier et al., 2008) at 4.568 Ga and a Sm/Nd ratio
3.6% above that of the BSE. 3) The early depleted '77Hf/'7®Hf ratio is deduced from
the Hf-Nd mantle correlation (&Hfpresent = 1.59 X €Ndpesent + 1.28; Chauvel et al.,
2008). 4) The Lu/Hf ratio is obtained by comparison of the initial '77Hf/76Hfcyygr
ratio (Bouvier et al., 2008) and the early depleted Hf isotopic composition calculated
in step 3. That is, the Hf concentration is obtained from the known Lu concentra-
tion set as the anchor point in step 1. 5) The Sm concentration is calculated from
the Sm/Hf ratio, which has a constant value of 1.44 in OIBs (Jackson and Jellinek,
2013). 6) The Nd concentration is calculated from the Sm/Nd ratio (known after
steps 2 and 5). 7) The La and Ce concentrations are calculated using a binomial fit
through the chondrite normalised Sm, Nd, and Lu concentrations (i.e., the equation
of the La-Lu pattern is of the form y =ax? + bx 4 ¢, where x represents the REEs,
numbered 1-15 for La-Lu).

isotopic compositions similar to those measured in several OIBs
(Fig. 4). A large-scale silicate differentiation event early in the So-
lar System’s evolution does not produce any offset in the Ce-Nd
isotopic composition of the EDR relative to the mantle array. Thus,
defining the Ce-Nd mantle array does not resolve the long-standing

debate over the chondritic vs. EDR-like REE composition of the
PM.

5.3. Crustal extraction mass-balance calculations

Mantle melting and subsequent extraction of the crust has con-
tributed to the depletion of the mantle in incompatible elements.
Crustal growth models are widely discussed and several authors
have proposed a rapid continental growth early in Earth’s history
despite the scarce geological record of the Earth’s first billion years
(Belousova et al., 2010; Dhuime et al., 2012). Geochemical signa-
tures in mantle-derived samples linked to this process are particu-
larly difficult to decipher because surface material is continuously
reintegrated into the mantle via subduction. In this section, to
investigate the production of the various mantle reservoirs, we at-
tempt to recreate the Ce-Nd mantle array via mass-balance mixing
calculations between the depleted MORB mantle (DMM) and conti-
nental crust (CC). We first simplify our approach by assuming that
the CC was extracted from the PM in a single differentiation step
(i.e., DMM + CC = BSE). Since we have not resolved the chondritic
vs. EDR-like composition of the PM, we explore both bulk com-
positions and compare their modelled Ce-Nd mixing curves to the
mantle array. Distinct scenarios proposed that oceanic crust forma-
tion was the dominant process of mantle depletion with continents
formed later by reworking in subduction zones (e.g., Jones et al.,
2019). Furthermore, isotopic studies of rocks from the Nuvvuag-
gituq Supracrustal Belt and the neighbouring Hudson Bay terrane
show that the Archean felsic crust formed by reworking of Hadean
mafic crust (O’'Neil et al,, 2019; O’'Neil and Carlson, 2017). From
these observations, we choose to calculate the Ce-Nd isotopic com-
position of such an enriched reservoir and compare it to the global
dataset to evaluate the effect of primitive mafic crustal extraction
on the mantle.

5.3.1. End-members
Depleted MORB mantle The DMM end-member isotopic compo-
sition is commonly calculated from MORB samples. Our mea-
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Fig. 4. ¢Nd vs. ¢Ce measured in mantle-derived samples (see Fig. 2, with additional data for IABs from Bellot et al., 2015; 2018 and continental crust samples; see Supple-
mentary Fig. S6). The global linear trend of the mantle array is shown as the black dashed line and intercepts the chondritic composition (¢Nd = 0.00, £Ce = 0.07 + 0.05
(20)). Large symbols represent terrestrial reservoirs. Note that mean loess corresponds to a 1.8 Ga UCC (Tpy); and we represent a 2.2 Ga UCC as a modelled composition
(aged loess). The mean CC value is the mean value of continental samples averaged by location. The continental crust value published in Tanaka et al. (1987) is calculated
from five measurements. The 4.3 Ga mafic crust composition results from an extraction model from the depleted mantle. The red field represents the DMM-UCC mixing
curves. The brown field corresponds to the DMM-4.3 Ga mafic crust mixing curves. The fields correspond to the different curves calculated using DMM Ce and Nd concen-
trations given by Salters and Stracke, 2004 and Workman and Hart, 2005. The orange field represents all the DMM-CC mixing curves calculated for a chondritic BSE model
(bulk crust compositions shown by the bold orange line). The green field represents all the DMM-CC mixing curves calculated for an EDR model (bulk crust compositions
shown by the bold green line). See details in the text and calculation parameters in Table 3.

surements and literature data are plotted in the &Nd vs. ¢Ce
diagram (Fig. 2). The average of 48 MORB measurements gives
gCepym = —1.1 £ 0.6 and eNdppyym = 9.7 & 2.3. This mean Nd iso-
topic composition is consistent with previously proposed values of
9.2 and 9.8 based on a more complete dataset (Salters and Stracke,
2004, and Workman and Hart, 2005, respectively). Restricting the
MORB samples to those that do not show the Dupal anomaly
(i.e., North Atlantic and Pacific MORBs) gives an identical result
(eCe=-1.24+0.6,n=33).

Continental crust The CC is a low-mass reservoir containing
20-70% of the PM’'s incompatible element budget. The difficulty
in constraining the CC composition stems from its nature. With a
mean age of 1.8-2.4 Ga (Chauvel et al., 2014; Taylor and McLen-
nan, 1995) and an average thickness of about 40 km, it is much
older and thicker than the present-day oceanic crust. The major-
and trace-element compositions of the upper, middle, and lower
crust are based on numerous rock samples from which global
compositions were obtained (Rudnick and Gao, 2003, and refer-
ences therein), though the isotopic composition of the bulk CC
is largely under-constrained; very few data are available for Ce,
and ¢Nd values generally vary between —21 and —10. Based on
loess measurements, Chauvel et al. (2014) proposed a model age
of 1.8 Ga for the UCC and a ¢Nd value of —10. On the other hand,
Goldstein and Jacobsen (1988) considered suspended materials in
rivers (éNd = —11, Tpy = 1.6 Ga) but corrected their mean value
for the preferential erosion of young terranes (¢éNd = —17 recalcu-
lated at 2.1 Ga). Similarly, Hawkesworth et al. (2017) discussed the
erosional bias based on the proportions of young and old source
rocks and proposed a bulk CC e&Nd value of —12. Other studies
consider that the upper and bulk crusts have distinct isotope sig-
nature; Allégre and Lewin (1989) calculated a ¢Nd value of —21
from DMM-bulk CC mass-balance equations, whereas Jacobsen and
Wasserburg (1980) obtained a slightly higher value with a similar
approach (eNd = —14).

To date, CC rocks analysed for Ce and Nd isotopes are mainly
~ 2 Ga granites and gneisses (see Supplementary Fig. S6 for de-
tails). Combining all published Ce-Nd measurements gives average
values of €Ce = 2.8 and eNd = —19 (Fig. 4). This is slightly dif-
ferent from the sole published estimate for the CC (¢Ce =1.3 and
eNd = —14; Tanaka et al.,, 1987), which was calculated by regres-
sion from five crustal rock measurements (eCe = —0.112 x &Nd)
anchored to the mean &Nd value of aeolian sediments and par-
ticulates in rivers (¢Nd = —11.4; Goldstein et al., 1984). Our loess
average is €¢Ce = 1.8 and eNd = —11.2, relatively close to Tanaka
et al.’s (1987) value.

Mafic crust Results obtained on the #6Sm-142Nd short-lived sys-
tematics suggest that the oldest mafic crust preserved at the
Earth’s surface is the ~4.3 Ga Nuvvuagittuq Supracrustal Belt in
northern Quebec (O’'Neil et al., 2008). Even if this age is debated,
the neighbouring Hudson Bay terrane shows that the Archean fel-
sic crust formed by reworking of an Hadean mafic crust (O’Neil
et al,, 2019; O’Neil and Carlson, 2017). We chose sample PC-162
(La/Ce = 0.49 and Sm/Nd = 0.27) as representative of the Archean
mafic crust to model its Ce and Nd isotopic compositions. This and
other samples from the enriched low-Ti group (O’Neil et al., 2011)
are enriched in LREEs by 10 to 80 times the chondritic reference,
whereas rocks from the depleted low-Ti and high-Ti units show
lower LREE enrichments (< 20 times). Furthermore, PC-162 is one
of the most REE-depleted samples among those of the enriched
low-Ti group that do not show any evidence of metamorphic dis-
turbance (O’Neil et al., 2012), and thus its REE contents correspond
to a reasonable crustal extraction rate: that is, more enriched com-
positions reflect increased depletion of the mantle during extrac-
tion of the crust. The Ce-Nd isotopic compositions of the mod-
elled mafic end-member are reported in Fig. 4; they are identical
(eCe =3.8 and eNd = —17.3) for a crust formed at 4.3 Ga, irre-
spective of the PM considered (CHUR or EDR). The EER calculated
by Carlson and Boyet (2008) has similar La/Ce and Sm/Nd ratios of
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Table 3

Elemental and isotopic compositions of Earth’s main silicate reservoirs used in our calculations: BSE, bulk silicate Earth; EDR, early depleted reservoir; DMM, depleted MORB
mantle; CC, continental crust; UCC, upper continental crust; and mafic crust. Errors are errors on data averages. No errors are given for model-based isotopic compositions
(EDR, aged UCC, and mafic crust). Values in italics refer to literature data: CC Ce and Nd concentrations are from Rudnick and Gao (2003), concentrations for the mafic crust
are those measured in PC-162 from O'Neil et al. (2011), and BSE #3Nd/!#Nd ratios are from Bouvier et al. (2008). BSE range of Ce and Nd concentrations are modelled using
Lu contents from Allégre et al. (2001), Lyubetskaya and Korenaga (2007), McDonough and Sun (1995), Palme and O’'Neill (2014) and chondritic REE ratios (see supplementary
material S4 for more details). Ce/Nd of the BSE is constant and set to 1.28 (1.22 for EDR). DMM isotopic composition is the mean value of data from this study, Bellot et al.,
2015; 2018, Makishima and Masuda, 1994 and Willig and Stracke, 2019. UCC (1.8 Ga) Ce and Nd contents and isotopic compositions are the mean values of loess data from

this study. UCC (2.2 Ga) isotopic compositions are calculated by aging 1.8 Ga UCC.

Chondritic BSE EDR DMM CcC UCC (1.8 Ga) UCC (2.2 Ga) Mafic crust (4.3 Ga)
Ce (ug/g) 1.0-1.7 43 68 68 11.2
Nd (ng/g) 0.8-13 20 29 29 5.9
Ce/Nd 1.28 1.22 215 2.33 2.33 1.9
138Ce/142Ce 0.02256577 + 66 0.02256492 0.02256325+145 0.02256981 =+ 68 0.02257091 0.0225743
eCe 0.00 £ 0.29 —0.4 ~1.1+06 1.8+£0.3 2.3 3.8
143Nd/144Nd 0.512630 + 11 0.512842 0.513129 + 116 0.512059 + 155 0.511759 0.511745
eNd 0.00+0.21 4.1 97423 —11.2£3.0 —17 —17.3
0.47 and 0.28, respectively, producing present-day isotopic compo- 30
sitions of eCe =3 and eNd = —13.5 if this reservoir formed 4.3 Ga. 45T
Both these models plot to the right of the mantle array (Fig. 4). 40 r
K35t
5.3.2. Model parameters and mixing hyperbolas E 30 b
Our mass-balance models consider DMM-CC complementarity E
.. .. . > 25+
for chondritic and early-depleted PM compositions. We aim to de- A
termine the £Ce value of the CC using four-successive calculation E20r
steps (Supplementary material). 1) We calculate the mass fraction 151
of Nd in the CC relative to the total amount in the crust and DMM 10 L L L L L L
(the sialic index; e.g., Allégre and Lewin, 1989) based on the DMM, 22 -20 -18 -16£Nd -14 -12 -10 -8
bulk CC

CHUR/EDR (Table 3), and CC ¢Nd values. As the range of published
CC isotopic values is large, we do not set a precise ¢Nd value
in the mass-balance model, but consider all possibilities between
eNd = —10 and —21. 2) We calculate the mass fraction of CC us-
ing the Nd contents of the BSE (as determined in section 4.2 with
REE patterns anchored to a Lu content of 68 ppb; McDonough and
Sun, 1995) and CC (Rudnick and Gao, 2003). The Ce/Nd ratio is set
to 1.28 for a chondritic BSE and to 1.22 for the EDR model (Ta-
ble 3). Importantly, the Lu value chosen to anchor the REE pattern
of the BSE has no consequence on the final €Ce value. 3) The Ce
sialic index is calculated using the Ce contents of the BSE (see step
2) and CC (Rudnick and Gao, 2003). 4) The eCe value of the CC
is calculated from the Ce sialic index and the £Ce values of the
DMM and CHUR/EDR (Table 3): eCecc varies from 0.2 to 1 in the
chondritic case and from 0.4 to 1.2 in the EDR case. All CCs are
represented as orange or green lines at the lower end of the mix-
ing curves in Fig. 4 (chondritic or EDR model, respectively) and all
calculated DMM-CC mixing hyperbolas are plotted in the form of a
coloured field. Their curvature is a function of the Ce/Nd ratios of
both end-members.

In the upper left of the ¢Nd vs. eCe diagram, the DMM-CC mix-
ing hyperbolas overlap and pass through both the CHUR and EDR
compositions. However, they do not fully overlap the data points
defining the mantle array. The Ce-Nd isotopic compositions cal-
culated for the CC are always less radiogenic in cerium than the
mean values estimated from measurements, which might question
the relevance of the published data used to estimate the isotopic
composition of the bulk CC. Most of the samples are upper crust
(e.g., loess) samples. If the observed difference reflects hetero-
geneities within the crustal reservoir, the lower and middle crust
should be characterised by negative ¢Ce values to adjust the mass
balance budget within the continental crust (Willig and Stracke,
2019). However, Vervoort et al. (2000) suggested that lower crustal
xenoliths have eHf-eNd values close to the mantle array.

The mass fraction of depleted mantle relative to the whole
mantle can be calculated in the case of the mass balance calcu-
lations for the entire range of eNdcc considered. It varies from 14
to 33% and from 28 to 64% (£20%) for the CHUR and EDR bulk

Fig. 5. Mass fraction of the depleted mantle relative to the primitive mantle
(mppm/mpy;, expressed in percent) vs. the ¢Nd value of the bulk continental crust.
Two cases are represented: DMM-CC mixing for a chondritic BSE (orange) and
DMM-CC mixing for an EDR (green). Parameters used in the calculations are dis-
cussed in the text and reported in Table 3.

compositions, respectively (Fig. 5). As mentioned in section 5.3.1,
a more depleted initial composition implies that a larger volume
of the mantle was depleted by crustal extraction (Boyet and Carl-
son, 2006). For comparison, Allégre and Lewin (1989) calculated
the mass fraction of depleted mantle to be comprised between 32
and 40% using a chondritic BSE.

The mixing curve joining the DMM and a 4.3 Ga early mafic
crust is also reported in Fig. 4. The Ce/Nd ratio of this mafic crust is
1.9, only slightly different from the mean value of 2.15 determined
for the CC by Rudnick and Gao (2003). Thus, the DMM-mafic crust
mixing hyperbola has a curvature close to that of the DMM-CC
mixing curve. Again, such a mixing scenario seems unlikely to re-
produce the mantle array.

5.3.3. What parameters can bring the DMM-CC mixing model closer to
the mantle array?

To superimpose the DMM-CC mixing curve on the mantle array,
Willig and Stracke (2019) proposed using a more depleted iso-
topic composition for the DMM end-member (see their Figure 5).
However, for a likely CC Nd isotopic composition, such a DMM-CC
hyperbola requires DMM Ce-Nd isotopic ratios very different from
those measured in MORB samples. For example, to fully reproduce
the mantle array, the eCe and ¢Nd values of the DMM should be
approximately —10 and +40, respectively, if we set the ¢Nd value
of the bulk CC to —17 (in the case of a chondritic BSE). Such com-
positions have never been measured in MORBs or peridotites.

Several authors have proposed loess samples to be a good ap-
proximation of the upper crust because these clastic rocks sample
large surface areas and have relatively uniform Nd and Hf isotopic
compositions (e.g., Chauvel et al., 2014). Because the lower crust
appears to have Hf-Nd isotopic ratios similar to those of the up-
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per crust (Vervoort et al., 2000), we also calculated the eCe-e¢Nd
mixing hyperbola between the DMM end-member and a loess-like
component. Its curvature is a function of the Ce/Nd ratios of both
end-members. The mean Ce/Nd value calculated from our loess
samples (2.38 £ 0.30) is similar within errors to the value of 2.33
determined for the upper crust by Rudnick and Gao (2003) and to
that of the global subducting sediment reservoir that represents
the bulk composition of trench sediments (Plank, 2014). However,
this result is more than twice the Ce/Nd ratios of 1.08 and 0.95 de-
termined for the DMM by Salters and Stracke (2004) and Workman
and Hart (2005), respectively. Consequently, considering the Ce-Nd
isotopic composition of loess as representative of the CC moves the
DMM-CC mixing curve further from the mantle array (Fig. 4).

The model age of loesses is 1.8 Ga (Chauvel et al., 2014), which
is not widely agreed to be the mean age of the crust. An older
equivalent (2.2 Ga) of these samples would have a less radiogenic
Ce-Nd isotopic composition that still plots on the mantle array.
Superimposing the DMM-loess mixing curve on the mantle ar-
ray (i.e., to linearise the DMM-loess hyperbola) requires increasing
the DMM Ce/Nd ratio towards a value identical to that of loesses.
Unlike the CC reservoir, which has been calculated from a large
number of measurements, the DMM remains a model based on a
series of assumptions, such that its REE pattern can be questioned.
Such a reservoir is represented in MORB Ce and Nd isotopic com-
positions as a strong long-term depleted REE element pattern, and
a consistent Ce/Ndpym ratio requires the DMM to have a positive
Ce elemental anomaly. Cerium anomaly generally reflects a specific
behaviour of Ce** relative to REE3*. However, such a Ce anomaly
has never been measured in MORBs.

The DMM-loess mixing curve coincides with the repartition of
Island Arc Basalts (IABs) from the Lesser Antilles and the Mari-
ana Islands (Bellot et al., 2015; 2018). The isotopic compositions of
OIBs and IABs differ from those of MORBs due to the introduction
of crustal material into their sources. Although the isotopic compo-
sitions of arc lavas can be modified by post-melting reactions such
as assimilation-fractional crystallisation processes (AFC), this is not
the case for the Marianas and Lesser Antilles (e.g., Labanieh et al.,
2010), and their Ce-Nd isotopic compositions are well explained by
the incorporation of sediments into the mantle wedge (Bellot et al.,
2015; 2018). We expect a larger incorporation of sediments in arc
lavas relative to hotspot lavas since REEs are enriched in slab dehy-
dration fluids, whereas sediments are recycled with oceanic crust
into the OIB source and their signatures are consequently diluted.
Indeed, OIBs and IABs are clearly distinct in the ¢Ce-¢Nd diagram
(Fig. 4).

6. Effect of recycled surface material on the mantle array

The EM1, EM2, and HIMU mantle end-members have been de-
fined from the most extreme isotopic compositions measured in
OIBs (Zindler and Hart, 1986) and are classically interpreted as rep-
resenting the recycling of surface materials into the deep mantle.
Chauvel et al. (2008) modelled the Hf and Nd isotopic composi-
tions of basaltic crust and sediments recycled at different times
during Earth’s history and showed that the Hf-Nd mantle array re-
quired the incorporation of surface material older than 2 Ga into
the OIB source. Here we apply the evolution model to the Ce-Nd
systematics (see Supplementary Fig. S7): 1) the isotopic composi-
tion of recycled sediments and recycled oceanic crust (ROC) calcu-
lated back in time is assumed to be on the evolution line built
between their present-day isotopic composition and the CHUR
value at 4.568 Ga; 2) the actual isotopic compositions of these
two reservoirs are then calculated considering the parent/daugh-
ter ratios in their source reservoirs. To this end, we consider the
mean #3Nd/1#4Nd, 138Ce/142Ce, 147Sm/144Nd, and 138La/!42Ce ra-
tios measured in oceanic sediments in front of the Mariana trench

(Sites 801 and 802, ODP Leg 129; Bellot et al., 2018) and near the
Lesser Antilles arc (DSDP site 144; Bellot et al., 2015) together with
those of the MORB samples plotted in Fig. 2. Modern oceanic sed-
iments are characterised by negative elemental cerium anomalies,
reflecting an oxidised environment. Before the GOE, dated around
2.4 Ga (see Holland, 2002), all REEs in sediments were necessar-
ily trivalent under the anoxic conditions. Thus, we removed the
elemental cerium anomaly from all oceanic sediments older than
2.4 Ga.

Our calculations produce important results. First, the ROC fol-
lows a positive slope in the eCe-¢Nd diagram, whereas the mantle
array defines a negative slope (Fig. 6, see Supplementary Fig. S7
for further details). Thus, the incorporation of ROC into the man-
tle tends to shift the isotopic composition of OIBs toward slightly
less radiogenic Ce isotopic ratios than MORBs. Second, as previ-
ously shown by Chauvel et al. (2008), the mantle array can be
reproduced by mixing either a DMM-like or a FOZO-like compo-
nent (FOZO is assumed to have £Ce = —0.6 and &Nd = 6.24; see
Boyet et al., 2019) and recycled surface material (ROC and sedi-
ments have the same recycling ages). On the sole basis of Ce and
Nd isotopes, it is still unclear whether the different plume sources
contain surface material recycled at various time or pre-GOE ma-
terial in various proportions (the two propositions being not mu-
tually exclusive). Also, the intersections of the recycled crust-
sediment mixing curves and the mantle array indicate the propor-
tion of sediments in the recycled material (Mgediments/(Msediments +
Moceanic crust)) t0 be between 6 and 12%; this proportion decreases
for younger recycled components. This last result must be consid-
ered in parallel with the decreasing rate of crustal destruction until
the present value of 3.2-5.5km> yr~! (Dhuime et al, 2018, and
references therein).

Sediments formed before and after the GOE evolved to distinct
Ce isotopic compositions. For a similar proportion of sediments in
the recycled component (i.e., 10% sediment and 90% oceanic crust),
the eCe value of a 2.5 Ga recycled component is inferior by 0.3
e-units when we remove the Ce anomaly. More importantly, in
our model, only the recycling of pre-GOE sediments can explain
the most enriched isotopic compositions measured in OIBs. Cor-
responding samples are classified either as EM1 (samples from
Tristan Da Cunha, Gough, Heard, and Kerguelen Islands) or EM2
(Tahaa Island in the Society archipelago). The Ce-Nd isotopic com-
position of Gough Island lavas was explained by the incorporation
of subcontinental lithospheric material at shallow depths into the
mantle (Boyet et al., 2019). The lack of correlation between the
cerium anomalies and the Ce isotope compositions measured in
Gough Island lavas proves that ancient sediments carrier of nega-
tive element cerium anomaly were not incorporated in the Gough
mantle source. Moreover, mass-independent S isotopic fractiona-
tions measured in olivine-hosted sulphides from other EM1 (e.g.,
Pitcairn) lavas similarly suggest the recycling of surface materials
that existed in a reduced atmosphere before the GOE (Cabral et al.,
2013; Delavault et al., 2016).

7. Conclusions

We measured the Ce isotopic compositions of 51 OIBs, 1
intraplate continental volcanism occurrence, 7 MORBs, 6 loess
samples, and 11 chondrites, enhancing the terrestrial and extra-
terrestrial Ce isotopic database. We define the 138Ce/42Ce CHUR
reference to be 0.02256577 + 66. OIB and MORB samples de-
fine the mantle array as éNd = —7.3 (£0.5) x €Ce + 0.4 (+0.3).
The mantle array passes through the CHUR value and is not sig-
nificantly different from a modelled early-depleted reservoir. We
conclude that combining Ce and Nd isotopic measurements in
mantle-derived samples does not further constrain the composi-
tion of the PM.
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Fig. 6. ¢Nd vs. ¢Ce measured in mantle-derived samples compared with reservoir evolution models. The present-day average compositions of the recycled oceanic crust
(ROC = MORB; this study) and oceanic sediments (Bellot et al., 2015; 2018) are shown as large symbols. Solid lines outline the present-day isotopic compositions of these
reservoirs if formed at different ages. The yellow line shows the evolution of MORBs using mean La/Ce and Sm/Nd ratios of MORBs and the MORB source. Similarly, the blue
and purple lines show the evolution of oceanic sediments with chondrite-normalised REE patterns showing a Ce negative anomaly as observed in modern oceanic sediments
(La/Ce = 0.57) or without a Ce anomaly (La/Ce = 0.47), representing oceanic sediments formed in reduced conditions before the GOE (~2.4 Ga), respectively. The Ce-Nd
isotopic composition of the recycled material is shown by mixing curves between contemporaneous ROC and oceanic sediments (dashed lines).

Mixing models between the DMM and CC end-members, both
estimated from sample measurements (upper, or early mafic
crusts), cannot reproduce the Ce-Nd mantle array but better fit
IAB data. The mantle array is better reproduced by considering
bulk CCs consistent with a mass-balance budget of the BSE (Ce
isotopic compositions calculated for a range of accepted Nd). But
the mixing hyperbolas do not perfectly overlap the OIB samples
with subchondritic Ce isotopic composition; and the calculated ¢Ce
for the bulk crust are significantly different from all crustal rocks
measured so far. In all these models, linearising the mixing curves
requires unrealistic Ce-Nd isotopic compositions and/or Ce/Nd ra-
tios never measured in rock samples. Alternatively, the recycling of
sediments and oceanic crust into hotspot sources, and their mixing
with DMM- or FOZO-like material may explain the Ce-Nd mantle
array. Our results further show that Ce-Nd isotopic compositions
measured in the most enriched EM-like lavas can be reproduced
by the incorporation in their source of recycled oceanic sediments
that do not have any elemental Ce anomaly. Because Ce is a redox-
sensitive trace element that can be used to trace the oxygenation
of atmosphere (GOE at 2.4 Ga), our results suggest that some OIBs
sample very deep mantle reservoirs that may preserve pre-GOE
recycled surface materials, in agreement with observed S isotopic
fractions in EM1 lavas. Constraining the long-term history of re-
cycled surface material in the mantle is essential to understand
the isotope signature of mantle-derived samples. The La-Ce iso-
tope systematics offers a unique opportunity to detect changes on
the chemical composition of oceanic sediments through time.
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4.

FIGURES ET DONNEES EN ANNEXE DE L’ARTICLE

4.1. Données supplémentaires : analyses des éléments majeurs et traces des échantillons

Supplementary data 1A. OIB major element compositions (wt.%) measured in this study (ICP-AES, in laboratoire
Magmas et Volcans)

Hawaii Hawaii Hawaii Hawaii Hawaii Aco 95-3 BM1962- BM1962- BM1965- BM 1965-
2000-04  2000-17 2000-14 2000-19 2000-28 128(112) 128(114) P5 12 P5 (8)
Hawaii [ Sao Miguel |  Tristan DaCuhna | St-Helena

Si02 % 51.19 48.55 48.77 51.87 51.57 48.69 44.66 44.64 44,13 44.28
Al203 % 13.24 16.88 13.27 13.68 13.90 13.38 15.07 14.18 14.16 8.32
Fe203 % 11.37 11.62 12.48 11.71 11.61 11.36 13.00 13.24 13.48 12.27
MgO % 7.81 3.07 7.03 6.93 7.34 8.03 6.46 7.83 8.65 15.42
Ca0 % 10.42 6.47 11.13 10.30 11.15 9.26 11.44 11.51 10.68 12.89
Na20 % 2.13 431 2.39 2.27 2.16 2.98 2.83 2.70 2.10 1.01
K20 % 0.49 1.68 0.78 0.51 0.47 2.42 1.77 1.64 0.95 0.27
TiO2 % 2.10 2.74 3.31 2.22 2.37 3.08 3.70 3.79 3.33 1.98
MnO % 0.17 0.22 0.20 0.17 0.17 0.17 0.17 0.18 0.31 0.17
P205 % 0.29 2.03 0.38 0.27 0.24 0.46 0.62 0.60 0.52 0.27
Sr% 0.0294 0.1515 0.0551 0.0337 0.0341 0.0529 0.0988 0.1024 0.0630 0.0356
H20+ 0.05 0.36 ©001) (003  (0.05) 0.13 0.02 0.03 031 0.57
H20- 0.72 1.27 (0.05) (0.15) (0.08) (0.44) (0.02) (0.32) 1.24 1.80
Total % 100.00 99.35 99.75 99.78 100.87 99.58 99.82 100.12 99.93 99.29

133



Supplementary 1B. Major and trace element concentrations (ppm) obtained from ICP-MS (Agilent) analyses of
dilute sample solutions at LMV (with standard calibration CMS 1 and 10 ppb). NWA 8007, NWA 10854, and Adrar
Bous were analysed with a Thermo iCAP quadrupole ICP-MS in collision cell mode with He flux at UWO.

E38 E39 E95 E156 E202 E266 E268 E271 RRTO 06 13K TBA-IH MCD201
Ethiopia French Polynesia

Li 7 7.49 7.71 14.14

Be 9 1.38 1.43 2.99

Sc 45 35.89 40.12 17.44

Ti 47 14285.62  16296.70 23398.42

vV 51 370.00 400.45 212.98

Cr 53 360.69 325.39 9.49

Co 59 65.44 63.09 43.30

Ni 60 157.73 98.72 5.37

Cu 63 137.85 79.61 34.58

Zn 66 128.74 158.23 205.97

Ga 71 24.20 26.99 33.85

Ge 72 7.65 8.77 11.00

As 75 2.10 2.79 3.33

Se 77 8.93 10.49 10.05

Rb 85 20.19 19.10 12.64

Sr 86 606.21 697.24 1145.68

Y 89| 1975 15635 21.07 13.93 12.71 12.27 26.02 32.75 43.55 107.01 5.40 8.50
Zr 90 171.20 220.05 321.54

Nb 93 28.46 37.27 53.46

Mo 95 1.05 1.55 1.95

Ag 107 0.36 0.45 0.60

Cd 111 0.18 0.29 0.42

In 115 0.08 0.10 0.14

Sn 118 0.77 1.35 1.57

Sb 121 0.02 0.04 0.09

Te 128 0.28 0.22 0.13

Cs 133 0.09 0.18 0.39

Ba 137 | 271.29 207.98 310.97 599.63 311.78 480.09  368.80 569.09 363.51 35310 221.52 147.95
La 139 | 26.34 2723 1264 3350 9.12 29.98 25.17 34.21 50.02 34.35 2351 231
Ce 140 | 8646 85.62 39.76  89.27 29.41 75.12 54.78 71.59 105.58 95.02 66.29 15.96
Pr 141 | 1165 1142 549 10.33 422 8.87 6.75 8.78 1291 15.28 7.72 2.56
Nd 146 | 5352 5270 26.73 4281 20.94 37.56 29.64 38.36 56.15 82.93 31.72 13.46
Sm 147 | 1179 1151 7.30 8.11 5.38 7.47 6.18 7.86 11.68 21.66 6.12 3.77
Eu 151 | 361 3.53 241 2.66 1.90 2.57 2.17 2.79 3.97 7.82 1.88 1.71
Th 159 | 151 1.39 1.40 1.03 0.92 1.01 0.89 1.07 1.59 4.46 0.71 0.61
Gd 160 | 10.96 1042 890 7.45 6.10 7.18 6.23 7.69 11.40 3177 5.29 4.20
Dy 163 | 7.72 6.80 8.29 5.30 5.34 5.46 5.10 6.11 8.74 25.85 3.42 3.32
Ho 165 | 1.08 0.89 1.22 0.75 0.78 0.77 0.95 1.13 1.53 4.22 0.43 0.47
Er 166 | 1.68 1.28 1.70 1.15 1.00 1.04 2.72 3.24 4.14 5.95 0.54 0.69
T™m 169 0.35 041 0.50

Yb 172 2.28 2.66 3.14

Lu 175 0.32 0.38 0.43

Hf 178 3.93 4.77 7.15

Ta 181 1.59 1.91 2.62

W 182 0.23 0.34 0.49

Re 187 0.00 0.00 0.00

Tl 205 0.02 0.03 0.03

Pb 208 3.12 3.48 2.87

Bi 209 0.00 0.01 0.01

Th 232 2.52 2.43 4.49

U 238 0.44 0.66 1.24
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Supplementary 1B. (continued)

SP1  1804-1 1804- 1804- Hawaii Hawaii Hawaii Hawaii Hawaii F107 F124 F128 F129 F176
21 19  2000-04 2000-19 2000-13 2000-28 2000-17

St-Paul Hawaii Fangataufa
Li 7 4,72 4.40 4.79 8.53 10.87 411 3.56 3.91 4,14 4.12 5.74
Be 9 1.02 0.61 0.86 2.01 0.82 1.06 0.76 1.44 0.68 0.85 1.72
B 11
Sc 45| 3321 30.47 32.48 9.30 103.61  32.00 24.08 24.83 30.26 27.52 29.46
Ti 47 [12285.78 12147.18 14058.44 16402.66 14295.88 19067.80|14722.83 18837.03 11305.93 17946.54 25163.23
V 51 | 340.99 28756 326.67 68.09 321.82 363.84 | 24572 279.87 22721 284.45 325.27
Cr 53| 3169 366.28 227.81 2.02 39255 270.43 | 169.14 7791 586.75 61.44 35.23
Co 59| 39.97 45.77 44.95 14.58 46.98 52.13 44.21 34.08 48.25 38.50 40.88
Ni 60 | 29.43 118.32 121.20 5.54 13290 99.98 14415 56.26  246.16  49.86 52.77
Cu 63| 81.20 92.27 122.17 2.51 95.48 57.09 98.45 60.42 71.56 34.86 60.44
Zn 66 | 196.22 111.05 11821 150.44 141.84 129.39 | 91.22 99.90 76.52 101.39 113.10
Ga 71| 23.78 19.90 21.72 22.03 25.36 23.60 20.04 23.94 17.03 22.37 26.07
Ge 72 6.58 3.11 3.59 4.70 5.35 5.26 1.41 1.55 1.23 1.52 1.80
As 75 1.99 0.70 0.81 161 1.21 1.55
Se 77 7.85 271 3.67 5.97 5.14 5.62
Se 80 18.08 3.66
Se 82 0.99 1.22 2.14 1.49 1.24
Rb 85| 10.35 4.69 7.82 24.46 26.35 15.66 7.99 16.19 5.01 2.97 19.81
Sr 86 | 359.28 299.69 364.87 1625.76 54515 598.24 | 433.05 599.92 411.12 496.35 571.58
Y 89| 2877 |14.64 11.05 12.85 22.64 26.12 51.12 47.77 27.65 18.10 23.90 14.07 23.15 29.80
Zr 90 | 171.43 119.68 149.34 407.88 165.63 228.29 | 12469 201.73 92,66 159.64 278.64
Nb 93| 17.95 7.95 10.26 60.08 10.82 25.70 22.16 44.64 16.05 30.40 62.69
Mo 95 0.91 0.62 0.79 1.28 0.71 131 0.83 1.55 0.67 2.30 1.78
Ag 107| 0.33 0.21 0.22 0.50 0.30 0.37
Cd 111| 0.24 001 001 o0.01 0.18 0.18 0.40 0.20 0.24 0.04 0.12 0.04 0.06 0.08
In 115| 0.08 0.00 0.28
Sn 118 1.19 0.01 003 0.01 1.27 1.35 1.44 0.98 0.89 1.94 1.48 2.77 0.77 291
Sb 121( 0.03 0.00 0.01 0.02 0.06 0.02 0.03 0.07 0.09 0.04 0.08 0.16
Te 128( 0.10 0.04 001 0.03 0.05 0.03 0.02 0.01 0.01
Cs 133| 0.10 0.00 0.00 0.00 0.06 0.08 0.07 0.31 0.15 0.23 0.20 0.17 0.11 0.03
Ba 137 130.10 |157.60 151.20 136.61 76.22 109.45 784.20 142.44 256.98 | 123.10 181.27 9448 181.63 259.16
La 139| 14.03 |11.08 10.65 9.64 8.22 11.26 61.31 12.97 23.84 15.16 25.50 11.23 19.50 39.03
Ce 140| 31.49 |37.57 3462 3512 21.26 28.12 14695 31.83 57.61 34.47 57.54 24.42 44,70 78.93
Pr 141| 4.03 507 453 468 3.13 3.97 19.46 4.79 7.57 451 7.47 3.44 5.94 10.11
Nd 146| 18.20 |23.83 20.96 21.88 16.03 19.79 90.91 23.94 34.97 19.74 31.48 15.18 25.74 42.43
Sm 147| 4.56 593 503 540 4,52 5.35 19.45 6.81 8.14 4.66 6.91 3.62 5.90 8.93
Eu 151| 1.66 207 171 183 1.61 1.87 6.11 2.39 2.67 1.61 2.18 131 2.06 2.87
Gd 157 5.25 5.94 18.39 7.94 8.30 4,57 6.39 3.68 5.84 8.16
Tb 159| 0.81 094 076 0.82 0.79 0.91 2.30 1.22 1.17 0.67 0.91 0.54 0.83 1.16
Gd 160| 5.37 6.37 517 5.69 5.28 6.03 17.72 8.07 8.15
Dy 163| 5.07 521 414 459 4.90 5.43 12.12 7.23 6.46 3.74 5.11 3.09 4.73 6.28
Ho 165| 0.97 0.77 058 0.67 0.88 0.99 2.02 1.33 1.15 0.68 0.92 0.55 0.85 111
Er 166| 2.82 117 082 0.98 2.46 2.72 5.18 3.65 3.04 1.77 2.42 1.43 2.19 2.81
Tm 169| 0.38 0.32 0.35 0.59 0.48 0.37 0.22 0.31 0.18 0.28 0.36
Yb 172 247 2.01 2.14 3.55 3.13 2.24 1.35 1.90 1.12 1.69 2.17
Lu 175 0.35 0.27 0.30 0.47 0.44 0.30 0.19 0.26 0.15 0.23 0.29
Hf 178| 3.69 3.17 3.72 9.26 4.44 6.06 2.83 4.66 221 3.76 6.59
Ta 181| 0.93 0.52 0.63 3.35 0.69 1.64 1.29 2.47 0.97 1.71 3.42
W 182| 0.20 0.15 0.18 0.68 0.15 0.36 0.24 0.38 0.14 0.11 0.31
Re 187 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Tl 205| 0.02 0.02 0.02 0.03 0.02 0.05 n.d. n.d. n.d. n.d. n.d.
Pb 208( 1.20 1.14 0.98 3.08 4.13 1.54 1.16 1.63 131 1.45 1.47
Bi 209| 0.00 0.03 0.01 0.02 0.01 0.01 1097.40 1088.98 1074.87 119294 1218.53
Th 232| 1.38 0.52 0.63 3.73 1.43 1.72 1.28 2.58 0.98 1.73 3.79
U 238| 0.35 0.18 0.20 1.13 0.24 0.57 0.37 0.83 0.33 0.46 0.95
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Supplementary 1B. (continued)

0608-  80-76 989/036 986/115 070406- 67a F10 F16 CY-165 SV-01 SV-12 S-06 SN-09  STO8
021 (Hudson) 1
Reunion Cape verde

Li 7 421 4.27 3.79 434 1.79 9.13 6.21 7.86 15.54 4.80 2.39 8.84 4.53 5.85
Be 9 0.96 1.04 0.96 1.17 0.47 1.82 2.02 1.79 221 1.24 0.66 1.63 1.31 1.28
B 11 193.98 5613.83 51.40
Sc 45| 3193 3115 3031 27.02 4.76 7.22 1567 2035 2285 3372 19.75 3267 30.70  28.69
Ti 47 |14761.10 15154.11 14364.38 16596.66 8033.19 21522.81 20033.51 21654.40 26364.58 19229.76 12653.59 22442.43 17980.36 18374.65
V 51| 309.66 320.09 301.49 31811 169.56 | 366.44 326.24 359.33 366.74 365.08 25221 359.11 34597 299.23
Cr 53| 23845 187.63 79.14 34059 864.79 | 20.02 5777 6356 6496 524.77 113341 932.18 91445 606.40
Co 59| 4316 4289 4158 52.26 98.88 | 43.04 36.65 4045 4836 5433 8152 7855 5731  58.13
Ni 60| 85.66 88.09 63.46 198.27 963.85 | 22.75 4254  40.67 61.20 21197 561.48 52254 305.02 266.28
Cu 63| 107.86 103.77 102.62 77.04 59.56 | 56.30 60.20 6726 70.34 90.26 51.06 8132 6096 112.18
Zn 66 | 110.88 105.06 109.92  121.35 102.29 | 152.78 120.89 126.52 155.82 114.31 10595 125,53 103.29 118.17
Ga 71| 2159 2177 2134 21.72 11.70 | 2402 2318 2472 2347 2287 1396 2034 1855 2041
Ge 72| 4.09 4.06 411 4.55 4.19 5.55 455 5.22 5.69 4.69 424 5.80 4.20 4.76
As 75| 119 1.00 1.27 1.33 0.99 1.49 1.53 1.78 211 1.63 1.30 2.32 1.61 1.78
Se 77| 4.60 3.49 4.39 4.88 3.46 6.19 3.69 5.70 5.80 5.49 5.74 7.27 5.61 6.04
Se 80
Se 82| 115 0.99 1.10 1.35 0.25 1.29 0.63 1.08 1.78 1.16 0.75 1.15 0.77 1.61
Rb 85| 1724 2070  17.02 20.83 7.95 70.01 66.01 6292 3750 26.66 12.21 36.59 9.61 34.47
Sr 86 | 353.75 37845 33588 37252 177.29 |1501.54 1174.17 111520 829.80 71553 356.85 1095.66 668.45 943.06
Y 89| 2572 26.16  26.77 27.48 13.72 | 3236 2845 2897 3853 2922 1566 2818 2240 2371
Zr 90| 185.67 197.78 17557 219.46 8524 | 36551 356.54 367.73 458.75 258.82 13096 267.85 1838.13 283.63
Nb 93| 20.02 2343 19.80 24.08 9.45 97.62 9846 9355 10393 5844  28.97 82.66  46.38  64.76
Mo 95| 1.03 1.17 1.00 1.26 0.71 2.29 3.96 2.49 2.52 2.05 0.56 3.24 1.43 2.40
Ag 107| 0.30 0.32 0.28 0.31 0.20 0.53 0.61 0.53 0.69 0.40 0.23 0.57 0.29 0.46
Cd 111| o0.21 0.23 0.23 0.26 0.13 0.24 0.32 0.34 0.45 0.24 0.15 0.24 0.22 0.31
In 115
Sn 118| 1.77 2.03 1.84 3.49 0.97 1.69 2.26 2.36 3.03 1.94 121 2.34 1.70 2.00
Sb 121| 0.06 0.08 0.07 0.08 0.03 0.05 0.06 0.05 0.06 0.04 0.03 0.12 0.04 0.08
Te 128 0.00 0.03 0.01 0.01 0.02 0.01 0.03
Cs 133| 0.25 0.30 0.26 0.30 0.12 0.74 0.73 0.68 1.68 0.24 0.10 0.42 0.60 0.41
Ba 137| 136.52 160.56 13550 15756 63.50 | 906.75 946,57 897.73 640.08 414.80 208.67 633.10 373.06 615.58
La 139| 1932 2284 1897 23.07 9.19 7855 6353 6162 7650 4449 2169 6335 3584  46.55
Ce 140| 4433 5115 4261 52.43 2140 | 171.31 13367 132.34 16792 9290 46.22 131.71 7375 97.48
Pr 141| 581 6.64 5.56 6.90 2.88 20.57 1624 1643 2066  11.21 5.79 15.90 9.08 12.08
Nd 146| 26.46  29.15 2521 30.76 1329 | 8464 6651 6759 8592  46.92 2480 66.26 3821  49.61
Sm 147| 6.25 6.69 6.10 7.08 3.33 14.85 11.91 1254  16.37 9.49 5.31 12.62 7.65 9.32
Eu 151| 2.10 2.18 2.04 2.27 1.12 441 3.66 3.78 4.75 2.98 1.69 3.89 2.36 2.88
Gd 157| 6.80 7.09 6.76 7.44 3.73 13.23 10.97 1134 1462 9.18 5.22 11.41 7.39 8.65
Th 159| 0.99 1.03 1.00 1.08 0.56 1.59 1.34 1.37 1.89 1.24 0.69 1.43 1.00 1.10
Gd 160| 6.72 6.95 6.67 7.38 3.75 12.13 1020 10.39  14.06 8.77 5.00 10.88 6.99 8.31
Dy 163| 5.80 6.02 5.88 6.11 3.22 7.91 6.95 6.99 9.43 6.64 3.77 6.96 5.19 5.71
Ho 165| 1.04 1.09 1.09 111 0.58 131 1.18 1.19 1.61 1.18 0.65 1.16 0.91 0.98
Er 166| 2.88 2.97 2.96 3.07 1.62 3.36 3.10 3.17 4.14 3.22 1.70 2.84 231 2.54
Tm 169| 0.37 0.37 0.38 0.38 0.20 0.40 0.38 0.38 0.51 0.40 0.21 0.34 0.28 0.31
Yb 172| 224 2.35 2.35 2.38 1.26 2.38 2.34 2.34 2.92 251 1.29 1.97 1.66 1.87
Lu 175| 0.31 0.33 0.33 0.33 0.18 0.31 0.33 0.30 0.40 0.34 0.17 0.26 0.24 0.26
Hf 178 4.90 5.24 4.62 5.64 2.35 7.27 8.19 8.83 10.66 6.45 3.60 6.77 4.98 7.25
Ta 181 1.33 157 1.30 1.59 0.65 6.78 6.51 6.11 6.14 3.56 1.75 4.82 2.80 3.94
W 182| 0.33 0.39 0.33 0.37 0.20 0.47 1.28 0.96 0.45 0.59 0.24 0.99 0.42 0.85
Re 187 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Tl 205| 0.04 0.05 0.05 0.09 0.03 0.03 0.09 0.06 0.13 0.02 0.01 0.08 0.01 0.06
Pb 208 1.61 1.94 1.55 1.84 0.83 2.35 3.75 3.60 3.83 231 1.20 3.48 2.18 2.79
Bi 209| 0.02 0.02 0.02 0.02 0.03 0.01 0.05 0.01 0.03 0.01 0.01 0.05 0.01 0.02
Th 232 2.20 2.72 2.20 2.61 0.84 5.84 5.93 5.47 6.64 4.70 1.89 6.22 3.30 4.49
U 238| 0.56 0.68 0.56 0.67 0.28 1.92 1.49 1.30 1.57 1.19 0.56 1.58 0.85 1.19
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Supplementary 1B. (continued)

BM 1962 BM 1962 BM1965P5 BM 1965 P5

93(07)77 _ 93(07)76 _ 93(07)24  93(07)23  93(07)56  ACO 95-3 128 (114) 128 (112) (8) (12)
Iceland Sao Miguel Tristan Da Cunha St-Héléne

Li 7 0.79 0.82 0.31 0.60 8.53 4.47 5.92 441 11.14
Be 9 0.07 0.11 0.34 0.24 0.06 2.45 1.45 1.93 154 3.27
B 11 36.25 23.46 39.61 7.58 11.49
Sc 45 19.00 22.15 27.32 20.11 17.26 30.65 32.46 27.48 51.95 25.83
Ti 47 2290.24 2851.66 7883.68 5695.14 1681.63 21855.28 27629.27 27859.85 12596.84 21198.39
vV 51 127.88 143.97 236.88 171.20 120.00 314.35 514.01 444.76 276.35 328.59
Cr 53 361.18 317.62 206.64 163.09 566.93 521.55 189.17 49.67 1184.30 378.59
Co 59 29.85 27.55 40.07 30.36 29.58 56.73 65.43 54.10 82.98 127.95
Ni 60 154.62 124.80 117.11 92.77 199.62 173.38 78.78 43.54 462.74 242.31
Cu 63 63.43 57.82 89.18 57.05 42.67 84.27 39.10 34.16 151.91 56.26
Zn 66 36.69 40.57 76.54 55.17 31.04 127.21 139.46 148.84 107.97 184.76
Ga 71 7.01 7.57 13.28 8.95 6.08 25.57 27.04 29.46 14.09 23.67
Ge 72 1.58 171 3.02 2.18 1.43 4.68 5.69 5.86 4.19 5.00
As 75 0.39 0.56 0.75 0.60 0.38 1.80 1.66 1.94 1.35 244
Se 77 154 2.34 3.64 2.87 1.57 4.36 5.27 5.60 6.15 6.22
Se 80 49.24 68.28 5.25

Se 82 0.21 0.33 0.48 0.48 0.23 1.72 1.64 1.68 121 2.29
Rb 85 0.32 0.56 1.30 0.87 0.24 60.37 35.87 56.06 1.56 15.02
Sr 86 43.75 47.81 155.03 102.96 36.28 606.29 1162.40 1257.20 383.80 691.96
Y 89 8.14 9.89 16.83 11.09 6.62 29.31 2411 28.80 27.50 84.36
Zr 90 16.00 22.01 67.34 43.79 10.71 405.41 264.87 331.88 158.78 251.49
Nb 93 0.67 1.23 6.36 4.25 0.41 67.65 57.53 77.90 29.24 50.74
Mo 95 0.10 0.09 0.24 0.20 0.04 3.32 1.92 312 0.44 1.76
Ag 107 0.46 0.06 0.17 0.12 0.33 0.61 0.37 0.46 0.26 0.34
Cd 111 0.03 0.06 0.13 0.08 0.03 0.37 0.26 0.34 0.61 1.97
In 115 0.62 0.45 0.77 0.09
Sn 118 1.11 1.45 221 1.08 1.01 2.66 2.03 2.00 1.25 1.66
Sh 121 0.10 0.03 0.04 0.02 0.05
Te 128 0.05 0.02 0.03 0.01 0.02
Cs 133 0.43 0.34 0.63 0.01 0.16
Ba 137 5.83 10.10 27.58 17.12 4.38 378.31 828.83 760.95 126.89 574.32
La 139 0.70 1.17 4.29 2.72 0.51 51.74 52.27 67.52 40.68 55.57
Ce 140 2.09 3.26 11.38 7.33 1.46 107.91 116.74 138.03 54.87 128.42
Pr 141 0.37 0.54 1.76 1.12 0.25 12.12 13.66 15.74 10.13 13.47
Nd 146 2.17 291 9.19 591 1.48 49.36 57.26 65.37 41.92 59.54
Sm 147 0.83 1.03 2.62 1.76 0.59 9.37 10.18 11.64 8.41 12.40
Eu 151 0.34 041 1.00 0.62 0.25 2.61 3.06 3.49 2.63 4.15
Gd 157 1.20 1.50 3.27 2.15 0.91 9.04 9.03 10.47 8.30 14.45
Tbh 159 0.22 0.27 0.53 0.34 0.17 1.17 1.08 1.27 1.08 2.01
Gd 160 1.27 1.57 3.33 2.17 0.96 8.41 8.35 9.70 7.93 14.14
Dy 163 1.54 1.89 3.39 2.25 121 6.36 5.65 6.52 5.72 12.03
Ho 165 0.33 0.39 0.67 0.45 0.26 1.09 0.93 1.09 0.98 2.37
Er 166 1.02 1.22 1.95 1.31 0.80 2.98 243 2.89 2.56 6.75
Tm 169 0.15 0.17 0.26 0.17 0.12 0.38 0.29 0.34 0.31 0.82
Yb 172 0.97 1.16 1.74 1.13 0.78 2.37 1.71 2.08 1.82 491
Lu 175 0.14 0.17 0.25 0.17 0.11 0.33 0.23 0.28 0.25 0.70
Hf 178 0.53 0.69 1901 1.23 0.37 8.84 6.24 7.46 3.82 5.54
Ta 181 0.05 0.08 0.39 0.27 0.04 5.08 3.50 4.19 1.70 2.83
W 182 0.14 0.09 0.10 0.07 0.10 1.04 0.60 0.98 0.10 0.52
Re 187 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Tl 205 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.06 0.08 0.09 0.01 0.07
Pb 208 0.22 0.27 0.41 0.25 0.16 4.00 3.92 4.86 1.16 1.84
Bi 209 0.01 0.01 0.01 0.01 0.00 0.03 0.02 0.03 0.01 0.01
Th 232 0.04 0.07 0.16 0.10 0.03 6.95 5.45 7.88 2.37 3.30
U 238 0.01 0.02 0.05 0.04 0.01 1.81 1.35 1.92 0.30 0.97
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Supplementary 1B. (continued)

65001 65151 65171 69230 69244 69254 Searise 1 MD23 Clipperton CY82- MD34- MD34- MD34-
DR05-102 Site 4 DR01 0903 D3 D4 D6
Heard MORB
Li 7 5.24 5.03 9.92 10.41 6.82 7.06 8.59 5.08 5.99 6.23 3.51 7.73 7.76
Be 9 1.75 1.59 2.18 3.83 2.80 3.06 0.59 0.58 0.54 1.17 0.25 0.62 0.72
B 11| 16.70 15.72 4.95 13.75 15.17 -156.67 21.26 22.10
Sc 45| 3213 17.46 10.95 14.03 18.02 13.33 50.74 28.75 51.86 48.12 37.39  48.05 49.88
Ti 47 |38913.76 18283.03 21390.21 19410.25 34602.83 24431.01| 13660.97 8185.15 9686.37 12315.58 6151.36 10961.64 11814.00
V 51| 38420 22565 206.81 17425 379.82 248.99 455.46 233.19 34853 330.50 28217 345.26 386.98
Cr 53| 52415 356.44 191.38 60.10 221.09 108.18 302.57 385.53 408.98 316.48 293.64 272.05 181.59
Co 59| 10544  60.25 85.92 25.94 54.38 37.06 51.72 42.86 48.11 4449 4193  47.38 49.32
Ni 60 | 251.60 183.61 24466 36.32 12846  70.87 160.88 207.78 111.72 11125 124.18 107.64 72.45
Cu 63| 92.83 44.10 52.72 34.06 75.52 47.72 68.09 65.02 86.62 81.03 10159 73.40 84.49
Zn 66 | 160.66 11562 128.18 166.95 169.31 144.31 124.95 67.46 88.14 87.30 78.83 10428 112.13
Ga 71| 2358 20.12 22.47 31.96 28.40 28.00 21.22 16.46 19.09 20.88 1564 20.74 21.14
Ge 72 5.08 3.33 3.89 4.17 4.87 3.83 4.08 2.50 3.53 3.45 3.48 3.80 4.16
As 75 1.42 0.88 1.25 2.20 1.96 2.02 1.02 0.87 0.97 1.28 1.38 0.93 1.12
Se 77| 481 1.35 1.95 1.78 3.40 2.05 4.89 3.26 4,62 4,92 5.13 4.25 5.07
Se 80 12791 10434 116.86 14293 133.66 15.80
Se 82 2.86 0.10 0.57 0.81 0.93 0.11 1.86 1.08 1.58 1.76 0.95 1.68 2.04
Rb 85| 42.64 24.06 25.37 95.55 30.67 37.13 1.08 0.26 1.49 4,13 0.54 3.92 3.54
Sr 86| 877.05 518.64 760.97 1327.70 976.03 908.37 108.50 179.76 17141 263.24 70.23 14176 162.02
Y 89| 27.22 22.25 24.96 38.40 38.31 33.59 48.12 26.30 31.07 34.89 28.39  40.32 42.91
Zr 90| 33258 306.14 428.22 649.52 513.02 553.59 148.21 119.19 103.90 181.87 63.08 116.31 138.11
Nb 93 | 65.58 36.09 59.93 102.69 85.27 81.74 2.99 1.29 3.50 10.16 0.97 4.88 8.50
Mo 95 2.44 2.22 3.01 5.01 3.90 4.25 0.34 0.34 0.37 0.93 0.19 0.40 0.59
Ag 107| 1.06 0.62 0.53 0.81 0.63 0.76 0.19 0.20 0.16 0.26 0.13 0.18 0.20
Cd 111| 0.25 0.20 0.26 0.43 0.33 0.38 0.25 0.19 0.20 0.25 0.16 0.23 0.23
In 115| 0.44 0.65 0.45 0.46 0.07 0.64 0.60
Sn 118| 1.26 1.56 3.14 3.86 3.68 0.54 1.29 1.09 0.95 1.46 0.67 1.52 111
Sb 121| 0.06 0.03 0.06 0.19 0.09 0.10 0.01 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01
Te 128| 0.06 0.00 0.02 0.01 0.02 0.03 0.02 0.04 0.03
Cs 133| 0.36 0.17 0.09 0.99 0.11 0.24 0.01 0.00 0.02 0.05 0.01 0.03 0.04
Ba 137| 600.06 534.60 64458 815.88 563.15 654.88 10.15 4.94 17.26 44,91 7.37 66.38 72.22
La 139| 43.97 39.26 62.93 82.95 70.97 66.59 4.54 3.58 4.29 9.51 1.89 5.49 8.85
Ce 140| 96.42 83.89 11536 169.08 153.01 143.80 14.64 12.40 12.52 24.30 6.37 14.74 21.52
Pr 141| 1217 10.36 13.57 19.98 18.83 17.35 2.52 2.09 2.03 3.50 1.19 2.32 3.17
Nd 146| 53.36 44,76 56.11 80.09 81.71 72.97 14.51 11.27 11.03 17.25 7.14 12.80 16.04
Sm 147| 10.82 8.85 10.56 14.76 16.01 14.19 5.06 3.48 3.54 4.80 2.81 4.30 4.89
Eu 151| 3.50 2.67 3.12 4.69 4,92 4.37 1.69 1.26 1.32 1.67 1.03 1.49 1.65
Gd 157| 10.11 8.01 9.54 13.71 14.61 12.75 6.93 4.48 4.82 6.01 4.25 5.01 6.50
Tb 159( 1.25 1.05 1.20 1.72 1.85 1.59 1.21 0.74 0.83 0.97 0.81 1.03 1.10
Gd 160| 9.76 7.86 9.06 12.60 14.20 12.12 7.35 4.62 5.00 6.15 4.57 6.11 6.75
Dy 163| 6.48 5.62 6.36 9.13 9.64 8.63 8.39 4.99 5.61 6.41 5.62 7.02 7.56
Ho 165| 1.05 0.96 1.06 1.57 1.61 1.43 1.73 1.00 1.14 1.28 1.19 1.46 1.56
Er 166| 261 2.47 2.72 4,13 4.21 3.74 5.28 3.01 3.51 3.87 3.66 4.49 4.74
Tm 169| 0.31 0.29 0.32 0.52 0.48 0.46 0.73 0.42 0.49 0.53 0.51 0.62 0.66
Yb 172| 1.66 1.76 1.98 3.09 2.89 2.70 5.01 2.77 3.25 3.51 3.45 4.17 4.36
Lu 175| 0.21 0.22 0.25 0.40 0.38 0.33 0.71 0.40 0.46 0.50 0.51 0.60 0.64
Hf 178| 8.15 8.03 9.88 14.16 12.27 12.60 3.83 2.78 2.68 3.97 2.14 3.07 3.42
Ta 181| 4.23 2.37 4.10 6.36 5.82 5.44 0.20 0.10 0.22 0.62 0.07 0.28 0.42
W 182 475.62 188.67 366.98 2.01 1.53 1.54 0.06 0.01 0.00 0.10 0.03 0.05 0.13
Re 187| 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Tl 205| 0.05 0.08 0.07 0.10 0.07 0.09 0.01 0.02 0.01 0.03 0.02 0.02 0.02
Pb 208| 18.20 4.86 6.08 8.12 5.46 6.06 0.50 0.70 0.48 0.90 0.62 0.65 0.81
Bi 209| 0.01 0.05 0.01 0.02 0.02 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
Th 232 3.99 4.00 5.30 11.62 7.76 7.83 0.18 0.10 0.22 0.63 0.10 0.37 0.74
U 238| 1.03 1.12 1.67 2.87 2.20 2.38 0.07 0.04 0.08 0.23 0.04 0.09 0.19
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Supplementary 1B. (continued)

Sahara Saint Oudiyat ~ Sahara Adrar NWA NWA
Allende 97072 Agen Séverin Yilmia  Pillistfer Shaa 97158 Bous 8007 10854

Li 7 1.74 0.56

Be 9 0.04 0.01

B 11

Sc 45 9.16 4.26

Ti 47 800.72 298.48

vV 51 91.29 37.47

Cr 53 340352 2262.33

Co 59 58929 621.73

Ni 60 12459.04 13287.23
Cu 63 74.60 93.34

Zn 66 98.94 143.00
Ga 71 5.72 12.71

Ge 72 10.98 10.80

As 75 2.70 421

Se 77 10.28 16.87

Se 80 18.80

Se 82 6.60 15.45

Rb 85 1.12 2.06

Sr 86 14.08 7.11

Y 89 2.39 1.04

Zr 90 6.13 2.89

Nb 93 0.49 0.21

Mo 95 1.63 1.02

Ag 107 0.11 0.17

Cd 111 0.45 0.36

In 115

Sn 118 0.28 0.14

Sb 121 0.07 0.15

Te 128 0.77 1.58

Cs 133 0.08 0.19

Ba 137 4.23 2.09

La 139 0.48 0.21 0.28 0.15 0.25 0.14 0.17 0.20 0.19 0.25 0.27
Ce 140 1.19 0.51 0.71 0.39 0.70 0.40 0.45 0.52 0.49 0.67 0.71
Pr 141 0.19 0.08 0.11 0.06 0.11 0.06 0.07 0.08 0.07 0.10 0.10
Nd 146 0.97 0.40 0.56 0.31 0.61 0.35 0.35 0.41 0.37 0.50 0.53
Sm 147 0.31 0.12 0.18 0.10 0.21 0.11 0.11 0.13 0.12 0.17 0.18
Eu 151 0.10 0.04 0.07 0.06 0.05 0.04 0.04 0.05 0.05 0.06 0.07
Gd 157 0.39 0.17 0.25 0.15 0.29 0.16 0.15 0.18 0.16 0.22 0.24
Th 159 0.07 0.03 0.05 0.03 0.05 0.03 0.03 0.03 0.03 0.04 0.04
Gd 160 0.41 0.18

Dy 163 0.47 0.22 0.31 0.20 0.35 0.20 0.20 0.23 0.20 0.28 0.30
Ho 165 0.09 0.05 0.07 0.04 0.07 0.04 0.04 0.05 0.04 0.06 0.07
Er 166 0.29 0.15 0.21 0.13 0.23 0.13 0.13 0.15 0.13 0.19 0.20
Tm 169 0.05 0.02 0.03 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02 0.02 0.03 0.03
Yb 172 0.31 0.14 0.20 0.14 0.20 0.12 0.13 0.15 0.14 0.19 0.19
Lu 175 0.04 0.02 0.03 0.02 0.03 0.02 0.02 0.02 0.02 0.03 0.03
Hf 178 0.19 0.10 0.14 0.13 0.09 0.07 0.09 0.10 0.11 0.12 0.13
Ta 181 0.03 0.01

W 182 0.19 0.14

Re 187 0.06 0.06

Tl 205 0.05 0.04

Pb 208 1.20 1.83

Bi 209 0.04 0.07

Th 232 0.05 0.02

U 238 0.02 0.01
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4.2. Documents supplémentaires : Figures et informations complémentaires

4.2.1. Supplementary 1 : Trace element patterns and Ce anomalies

4.2.1.1. Trace element patterns
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Fig. S1. Trace element patterns of OIBs, MORBSs, and /esses. Concentrations are normalised to primitive mantle
values (Sun and McDonough, 1989).
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Fig S2. Rare earth element patterns of OIBs, MORBs, and chondrites. Concentrations are normalised to CI
chondrite values (Barrat et al., 2012).
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Fig. S3. Rare earth element patterns of /ess samples. Concentrations are normalised to the upper continental crust
(Rudnick and Gao, 2003).

4.2.1.2. Ceisotopic ratios as a function of elemental Ce anomalies
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Fig. S4. 138Ce/**2Ce vs Ce/Ce* diagram for terrestrial samples analysed in this study. Ce/Ce* represents the
elemental Ce anomaly relative to the neighbouring REEs as e — %N where ay, Cey, and Pry are the La,

Ce* %LaN+%PrN
Ce, and Pr concentrations normalised to CI chondrite (Barrat et al., 2012). One sample from the Saint-Helena
hotspot has a large negative Ce anomaly (Ce/Ce* = 0.64), but its Ce isotopic composition is similar to that of
other samples from the same location. This anomaly probably reflects the late alteration of the rock. Some samples
from Ethiopia, Hawaii, and French Polynesia have significant positive anomalies. These anomalies reflect
depletion in La (Fig. S2) and are not correlated with Ce isotopic ratios.
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4.2.2. Supplementary 2 : Literature 13Ce/**?Ce ratios and data normalisation : example

with MORB

We prefer to use the epsilon notation when comparing data from the literature. The most

rigorous method for comparison is the use of CHUR values measured under the same analytical

conditions (i.e., mass spectrometer, cup configuration, analytical protocol, etc.). This choice

results from the difficulty in normalising data acquired with distinct protocols. In Fig. S5, we

highlight the bias observed when comparing MORB samples from different studies (Bellot et
al., 2015, 2018; Willig and Stracke, 2019) normalised using either BCR-2 or Ceawmes. Isotopic
compositions vary by up to 10 ppm for data from Willig and Stracke (2019) and by up to 20
ppm for data from Bellot et al. (2015, 2018).

0.0225655

0.0225650

0.0225645

0.0225640

0.0225635

0.0225630

138Ce/142CeBCR-2 normalised

0.0225625

]

L

0.0225620 = :

@ Willig and
Stracke, 2019

O Bellot et al.,
2015, 2018

A This study

0.0225620 0.0225625 0.0225630 0.0225635 0.0225640 0.0225645 0.0225650 0.0225655

138Ce/142Ce AMES normalised

Fig. S5. Ce isotopic compositions of MORB samples from the literature normalised either to BCR-2 or to Ceames

and compared to data from this study. The dotted line indicates the 1-1 correspondence line.
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eNd

4.2.3. Supplementary 3 : 13Ce/**2Ce ratios pf crustal samples from literature
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Fig. S6. 143Nd/**Nd vs 1¥Ce/**?Ce ratios measured in mantle-derived samples (see Fig. 2) and continental crust
samples (Dickin et al., 1987; Gao et al., 2016; Hayashi et al., 2004; Lee et al., 2001, 2010; Liu et al., 1990;
Masuda et al., 1988; Minami et al., 1995; Shimizu et al., 1988, 1990, 1996; Tanaka et al., 1987; Tazoe et al.,
2007). Large symbols represent reservoirs (as in Fig. 6). Note that the red square is the continental crust proposed
by Tanaka et al. (1987). The black square is the mean value of all literature continental crust samples represented
here (n = 94), and the open square is the mean continental crust value when samples are averaged by location (n

= 16).
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4.2.4. Supplementary 4 : Mass-balance DMM-CC mixing calculations

Our single-stage differentiation model considers the continental crust (CC) and the depleted
MORB mantle (DMM) to be complementary reservoirs developed from the primitive mantle
(BSE).

The Nd sialic index (Wnad) is defined as the amount of Nd in the continental crust relative to
the total amount of Nd in the BSE (Allégre and Lewin, 1989). Its value can be obtained from
the 143N d/'*4Nd ratios of the BSE, DMM, and CC as:

143Nd 143Nd

= X — X
144Nd gsE Wia 14-4Ndcc+(1 Wra)

143Nd
144Ndpmm’

@)

The Nd sialic index can also be approximated as the product of the mass fraction of
continental crust (W, relative to the BSE) and the ratio of the Nd contents in the continental

crust and BSE as:

Vlee — \yhere W = —Mee )
[Nd]lBsE mcctmMpum

WNd=WX

Using W as obtained above, the Ce sialic index (Wce) and the Ce isotopic composition of

the continental crust can be deduced from equations similar to equations (1) and (2):

_ [Celcc
Wee =W % [celpsE’ “)
138Ce 138Ce 138Ce
= X — — X — .
142CegsE Wee 142Cecc + (1= We) 142Cepmm @)

The mass fraction of continental crust W also allows us to recalculate the complementary
Nd and Ce contents of the DMM using mass-balance equations for the trace element
concentrations:
[Nd]psg = W X [Nd]cc + (1 = W) X [Nd]pum ()
[Celpse =W X [Ce]cc + (1= W) X [Celpum- (6)
To maintain a consistent dataset between isotopic and elemental ratios, the Ce and Nd
concentrations of the DMM are recalculated using the BSE and CC contents and the mass
fraction of DMM determined in step 2 (= 1 — mass fraction of CC). The Ce/Nd ratio is set to
1.28 for a chondritic BSE and to 1.22 for the EDR model. So that the Lu value chosen to anchor
the REE pattern of the BSE has no consequence on the final eCe value. Using the Lu contents
proposed by Lyubetskaya and Korenaga (2007), Allégre et al. (2001), and Palme and O’Neill
(2014) gives uncertainties of £0.3 ppm on the Ce and Nd contents of the DMM. Corresponding
DMM Ce and Nd concentrations are 0.1-1.0 and 0.6-1.0 ppm, respectively, in the chondritic
case and 0.6-1.1 and 0.8-1.0 ppm, respectively, in the EDR model. We obtained restricted
eNdcc ranges of —13 to —21 (CHUR) and —10 to —12 (EDR) that are similar within errors to the
values proposed by Salters and Stracke (2004) and Workman and Hart (2005).
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4.2.5. Supplementary 5 : Recycling models

Time (Ga)

Time (Ga)
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Fig. S7. Evolution models used to calculate
the present (A) ¢eNd and (B) ¢Ce isotopic
compositions of recycled MORB (yellow)
and oceanic sediments (blue) for ages of
formation between 4 and 1 Ga. Solid lines
connect the  present-day  isotopic
compositions of MORB and oceanic
sediments to the initial CHUR ratio, and
dashed lines represent their isotopic
evolution since the reservoir formation
times. MORB are characterised by
La/CeMORB = 0.34 and Sm/NdMORB = 0.33
(this study). Oceanic sediments formed
after the Great Oxygenation Event are
characterised by La/Ceos = 0.57 and
Sm/Ndos = 0.20 (data from Bellot et al.,
2015, 2018), and those that formed earlier
are assumed to have La/Ceos = 0.47 (after
Ce anomaly correction). MORB and
oceanic sediments sources have constant
chemical ratios extrapolated from the
evolution of an initial chondritic reservoir
until present-day composition. MORB
source has La/Cewmore source = 0.36 and
Sm/Ndwmores source = 0.35. Oceanic sediments
source has La/Cesediments source = 0.41 and
Sm/Ndwmors source = 0.31. Figure modified
after Chauvel et al. (2008).

Table S1: La, Ce, Smand Nd contents, La/Ce and Sm/Nd ratios and Ce and Nd isotopic compositions of terrestrial
reservoirs used in recycling models (Fig. 5 and Fig. S7). ROC, recycled oceanic crust; DMM, depleted MORB
mantle; GOE, great oxygenation event. ROC and oceanic sediments isotopic and chemical compositions are based
on measurements (MORB: this study, Bellot et al., 2015, 2018, Makishima and Masuda, 1994 and Willig and
Stracke, 2019; oceanic sediments: Bellot et al., 2015, 2018). ROC and oceanic sediments sources have constant
chemical ratios extrapolated from the evolution of an initial chondritic reservoir until present-day isotopic
compositions measured in MORB and oceanic sediments. Pre-GOE oceanic sediments La/Ce ratio and Ce
contents are corrected from Ce anomaly.

ROC (MORB) | MORB source| Oceanic sediments| Oceanic sediments (Pre-GOE) | Oceanic sediment source
La (ng/g) 5+5 18+9 18+9
Ce (ng/g) 15+12 33+25 38+22
La/Ce 0.34 £0.10 0.36 0.57 £0.25 0.47 £0.05 0.41
138Ce/*2Ce | 0.02256325 + 145 0.02256771 + 310 0.02256771 + 310
eCe -1.1+0.6 09+14 09+14
Nd (ug/g) 13+7 18+13 18+ 13
Sm (ug/g) 4+2 4+3 4+3
Nd/Sm 0.34 £0.07 0.38 0.20 £ 0.03 0.20+£0.03 0.19
143Nd/““Nd | 0.513129 + 116 0.512360 + 653 0.512360 * 653
eNd 9.7+23 -5.3+12.7 -5.3x127
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5. PERSPECTIVES ET PISTES DE REFLEXION SUPPLEMENTAIRES

5.1. La différence entre la crolte continentale et sa partie superficielle est-elle réelle?

Avec nos bilans de masse, nous montrons que la différenciation n’est pas suffisante pour
expliquer toute la variabilité de la tendance mantelliqgue. Nous montrons également que la
crolte continentale complémentaire du manteau appauvri est différente de la crolte
continentale supérieure mesurée par 1’intermédiaire des loesses. Cela implique alors que les
spectres de REE des différentes parties de la crolte continentale sont suffisamment distincts
pour que leurs rapports La/Ce et Sm/Nd puissent créer avec le temps des compositions
isotopiques différentes. En particulier, la crolte continentale inférieure doit avoir une
composition isotopique strictement en-dessous de la tendance mantellique. Cela fait I’objet de

I’étude du chapitre 4 de cette these.

5.2. Le recyclage peut expliquer la variabilité des OIB

Les échantillons que nous avons étudiés proviennent d’iles généralement associées a des
poles isotopiques. Les échantillons qui ont les compositions les plus radiogéniques en cérium
sont de type EM. lls proviennent de Heard, Gough, Kerguelen, Tristan Da Cunha (EMI) et
Tahaa (EMII). Le composant HIMU recouvre la majorité de la tendance mantellique, avec
davantage d’échantillons vers les plus bas €Ce. Ici, les basaltes de signature HIMU la plus
extréme proviennent de Tubuai et Rurutu. Les échantillons d’Ethiopie s’étendent sur toute la
partie subchondritique du diagramme, bien qu’associ¢e au pole EM dans la littérature. Ces
basaltes de trappe présentent une large variabilit¢ qui s’explique par une grande part de
signature lithosphérique empruntée par le magma traversant une lithosphére épaisse avant
d’étre mis en place en surface. Les échantillons de Cap Vert, Sainte-Héléne, Macdonald et
I’Islande ont une composition intermédiaire essentiellement subchondritique en cérium et
superchondritique en néodyme.

Salters et al. (2011) et Vervoort et al. (1999) ont montré 1’existence d’une distinction entre
la tendance linéaire globale des échantillons d’OIB et MORB et les régressions linéaires
unitaires de chaque archipel ou ile, et ce dans I’espace eHf-eNd. Blichert-Toft et al. (1999) et
Salters and White (1998) ont également souligné I’utilité de la pente dessinée par un groupe
d’échantillons d’OIB comme indicateur de la nature des composants non-radiogéniques (espace
eHf-eNd). Les comportements similaires du Sm, Nd, La, Ce, Lu et Hf pendant les processus

magmatiques permettent de suggeérer une interprétation similaire dans I’espace éCe-gNd.

147



Dans la Figure 3.2 sont représentés les rapports Ce et eNd de tous les échantillons inclus
dans I’article de ce chapitre ainsi que les tendances de compositions pour chaque ile ou archipel.
La tendance isotopique des MORB est marquée par une tres grande variabilité en €Ce en
comparaison du eNd. Les échantillons provenant de 1’océan Indien et ceux provenant de 1’océan
Pacifique peuvent étre distingués en deux groupes de compositions isotopiques distinctes (de
haut et bas €Ce, respectivement). Cette distinction est détaillée dans le paragraphe 5.3.
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Figure 3.2: Diagramme isotopique £Ce vs. eNd. Tous les MORB et OIB de la présente étude sont représentés,
ainsi que les leesses. Les données grisées correspondent aux données de la littérature normalisées au CHUR (Bellot
et al., 2015; Makishima and Masuda, 1994; Willig and Stracke, 2019). Nous représentons également la tendance
linéaire décrivant la variabilité de composition de la source mantellique, sous la forme d’une ligne noire
d’équation : eNd =—7.3 x eCe +0.4. Chaque suite d’OIB est associée a une régression linéaire sous la forme de
lignes pointillées colorées.
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Plusieurs catégories de pentes sont observées dans les groupes d’OIB et basaltes
continentaux : (1) paralléles a la tendance globale (Hawaii, Heard) ; (2) déviant légérement de
la tendance avec une corrélation de pente plus faible (Cap Vert, Ethiopie, fles Australes) ; (3)
déviant largement (Fangataufa, Gough, Islande, Réunion). L’Islande, Fangataufa, la Réunion
et Gough ont la particularité d’avoir un rapport eNd quasi invariant alors que le rapport ¢Ce
varie sur une large gamme de compositions. La corrélation tend a étre négative pour 1’Islande
et Gough mais elle devient positive pour Fangataufa. Ces larges gammes de compositions
isotopiques en cérium impliquent un rapport La/Ce de la source significativement plus variable
que le rapport Sm/Nd. Nous discutons de I’impact du recyclage, impliquant des matériaux
marqués ou non par une anomalie élémentaire en cérium, pour expliquer de telles compositions

dans le chapitre 4 et dans ’article de Boyet et al. (2019) reporté en annexe de cette thése.
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5.3. Autre observation : Le couplage cérium-néodyme pour étudier I’anomalie DUPAL

Une hypothése pour expliquer la différence de composition isotopique des MORB pour les
échantillons des océans Atlantique et Indien est qu’elle peut refléter I’anomalie DUPAL
(chapitre 1). un rapport isotopique 2°Pb/?%Pb donné, les roches témoignant de cette anomalie

ont des rapports 20’Pb/?%4Ph, 208Ph/204Ph et 8/Sr/2Sr au-dessus de la référence de I’hémisphére

207Pb __206Pb % 0.1084 + 13491’ 208Pb __206Pb

Nord (NHRL ; X

204PbNyRL  204Pbpesyré 204PbNyRL  204Pbpesyré

1.209 + 15.627, et 8Sr/SrnnrL = 0.7 d’aprés Hart, 1984 ou 0.7035 selon Castillo, 1988).
La composition isotopique en Pb et en Sr n’a pas été mesurée pour la majorité des
échantillons étudiés. Une étude plus détaillée des compositions isotopiques Ce-Nd-Sr-Pb serait

alors un point de départ intéressant a I’étude de I’anomalie DUPAL.

L’anomalie DUPAL est aussi associée au premier ordre a une localisation géeographique.
Hart, en 1984, fait le lien avec la géophysique en notant un lien entre I’anomalie DUPAL et les
anomalies de géoide de Busse (1983). Castillo, en 1988, a également observé une corrélation
entre la position des maxima de 1I’anomalie DUPAL et les zones de faibles vitesses sismiques
de Dziewonski (1984), localisées dans le manteau inférieur. Selon lui, les points chauds actifs
sont impactés, ce qui a été confirmé ensuite par Staudigel et al. en 1991 dans le cadre de I’étude
de points chauds de I’Océan Pacifique Sud (anomalie alors appelée SOPITA, pour anomalie

thermique et isotopique du Pacifique Sud).

Sur la carte représentée dans la Figure 3.3A, nous avons représenté les limites
approximatives des zones couvertes par I’anomalie DUPAL selon Castillo (1988) et Dupré and
Allégre (1983). Nous projetons également la position des échantillons de la présente étude. La
Figure 3.3B résume I’information géographique couplée a la composition isotopique Ce-eNd
des échantillons. Les échantillons d’OIB historiquement associés a une signature de type non-
DUPAL sont ceux présentant les plus hauts eNd et les plus bas eCe. Tous sont
superchondritiques en Nd et subchondritiques en Ce. Les MORB des pdles DUPAL (haut £Ce,
échantillons de 1’océan Indien) et non-DUPAL (bas £Ce, échantillon de 1’Océan Pacifique)
semblent se distinguer par leur composition isotopique en cérium. Nous n’avons pas de mesures
pour tirer une conclusion de ces données. Par manque de répartition tranchée des données, il
est possible de proposer que I’anomalie DUPAL n’affecte pas significativement les
compositions isotopiques en cérium et néodyme des OIB. Une absence d’anomalie isotopique

peut s’expliquer de deux fagons : (1) I’anomalie DUPAL n’a pas de lien avec un matériel dont
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I’état d’oxydation du cérium a varié. Ainsi, il ne s’agirait pas du résultat d’un recyclage a grande
échelle de sédiments avec une importante anomalie en cérium, dans le manteau. (2) Le matériau
en cause de I’anomalie DUPAL présente une signature isotopique en Ce-Nd trop peu extréme

pour créer des variations significatives dans la source des OIB.
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Figure 3.3: (A) Localisation des MORB et OIB de la présente étude sur une carte du monde issue de GeoMapApp.
L’anomalie DUPAL et son opposé sont représentés, en considérant les parametres proposés par Dupré and
Allégre (1983), basés sur les compositions en 8/Sr/8Sr et 2°°Pb/°’Ph des MORB, et les paramétres proposés par
Castillo (1988) (ici les champs oranges et marrons pour DUPAL et jaune clairs et foncés pour non-DUPAL). Les
points rouges représentent les fles océaniques et les points jaunes représentent les zones d’échantillonnage sur les
rides médio-océaniques. Les nombres correspondent a une ile ou a un nom d’échantillon de MORB tel que décrit
ci-aprés : 1. Island ; 2. Sao Miguel ; 3. Cap Vert ; 4. St Héléne ; 5. Tristan Da Cunha ; 6. Gough ; 7. Hawaii ; 8.
Fangataufa ; 9. Tahaa ; 10. Rurutu-Tubuai ; 11. Macdonald ; 12. Ethiopie ; 13. Réunion ; 14. Saint Paul ; 15.
Kerguelen ; 16. Heard ; A. CY82 ; B. Clipperton DRO1 ; C. Searise 1 DR0O5 ; D. MD23 site 4 ; E. MD34-D3 ; F.
MD34-D4 ; G. MD34-Dé. (B) Diagramme binaire ¢Ce vs. eNd reportant tous les échantillons de la présente étude
(+ Gough). Les cercles représentent les OIB et les triangles les MORB. Leur couleur correspond a la couleur de
la zone dans laquelle se situe leur Tle de préléevement sur la carte (A).
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Chapitre 4
Composition isotopigque en cerium

de la croute continentale

BG4
Beauni

Photo 4.1: Photographles del ehantlllon BG4 de Beaumt etudle dans ce chapltre (venollthe maﬁque) observes aleeil
nu, a la loupe binoculaire et au microscope optique (polarisé - LPA et non polarisé — LPNA). L échelle est affichée dans
la figure pour chaque image. Crédit : C. Israel

151




152



Ce chapitre s’intéresse plus particulierement a la composition isotopique en Ce-Nd de la crodte
continentale. Les résultats sont présentés sous la forme d’un article en cours de préparation
intitulé “Ce-Nd isotopic composition of the continental crust : first measurements of middle and
lower crust samples”. L’article est précédé d’une introduction ayant pour but de décrire le
contexte dans lequel a été faite ’étude en question ainsi que son objectif et ses principaux
résultats. Les annexes associées a I’article sont placées directement a sa suite. Enfin, quelques

perspectives de I’étude sont bricvement décrites.

1. CONTEXTE ET OBJECTIF DE L’ETUDE

Dans le chapitre précédant, nous avons appliqué un bilan de masse crolte continentale (CC) +
manteau appauvri (DMM) = Terre silicatée (BSE) pour les systémes lanthane-cérium et
samarium-néodyme. La composition isotopique de la crolte que nous calculons pour satisfaire
ce bilan de masse est différente de celle de la crolte continentale supérieure (UCC). Cela
implique alors une différence de composition isotopique entre les différentes parties de la
crotite. Pourtant, il avait été observé dans I’espace isotopique hafnium-néodyme que les champs
de composition des échantillons de crodte superficielle et de crolte inférieure (LCC) se
superposent et sont dans la continuité de la tendance mantellique (Vervoort et al., 2000). Il
faudrait alors un processus susceptible d’affecter le couplage cérium-néodyme mais pas le
couplage hafnium-néodyme.

Les spectres de REE des croltes supérieure a inférieure proposées par Rudnick and Gao
(2003) ou encore par Hacker et al. (2015) sont trés similaires (les spectres sont présentés dans
le chapitre 1 de ce manuscrit, Figure 1.20). La UCC est plus enrichie en LREE, par rapport aux
HREE, que la LCC, avec des rapports La/Ce décroissants et Sm/Nd croissants de 1'un vers
’autre. Rien ne laisse présager, a premiére vue, une évolution distincte des deux systématiques
dans les sous-réservoirs crustaux.

Dans ce chapitre, nous présentons des mesures isotopiques en cérium, néodyme et hafnium
dans des échantillons de crolte continentale récents et anciens et provenant de différentes
profondeurs. Ces données sont nécessaires pour mieux comprendre 1’évolution de des

réservoirs silicatés.
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2. PRINCIPAUX RESULTATS

Dans cette étude, nous mesurons les compositions isotopiques 38Ce/**?Ce, *Nd/***Nd et
L6Hf/1"Hf dans des échantillons continentaux Protérozoiques (xénolithes de Beaunit — Massif
Central Francais — et crolte remontée en surface par la tectonique dans le Sud de la zone
d’Ivrée-Verbano — Nord de I’Italie) et Précambrien (xénolithes d’Udachnaya — craton de
Sibérie). Pour compléter notre premiere etude dans laquelle nous avons estimé la composition
de la crodte continentale supérieure nous avons également mesuré 4 échantillons représentatifs
de la crolte supérieure ancienne (partie exposeée du craton canadien). Ces échantillons
composites correspondent a 122 roches broyees et mélangées qui ont été prélevees dans la partie
nord Quebec, 116 de Baffin Island, 18 de Saskatchwan et 116 provenant de la zone SO Quebec
(Shaw et al., 1967). Ces échantillons ont des compositions en majeurs et traces extrémement
variables et proviennent vraisemblablement de diverses profondeurs, depuis la base de la
lithosphére (péridotites, dunites) jusqu’a la crotite superficielle (granulites jusqu’a granites).
Les compositions isotopiques en Ce-Nd-Hf mesurées dans ces échantillons nous montrent
deux choses : (1) Les compositions isotopiques en Hf-Nd des roches crustales dévient peu de
la tendance mantellique. (2) Les compositions isotopiques en Ce-Nd des échantillons récents
européens et anciens du Canada sont a proximité immédiate de la tendance mantellique tandis
que celles mesurées dans les xénolithes de Sibérie en dévient significativement. La déviation
observée entre les échantillons de Sibérie et la tendance mantellique en Ce-Nd est en accord
avec les modeles de compositions de la cro(te continentale inférieure (calculs de bilan de masse
et modeles d’extraction de la crolte). Elle est le résultat d’un découplage des deux
systématiques dii a un processus affectant le rapport La/Ce tot dans 1’histoire des roches (haute
température, interaction avec un fluide) sans modifier significativement le rapport Sm/Nd.
Afin d’¢étudier une échelle plus globale, nous utilisons une large base de données constituée
d’échantillons de type granulites d’ages Archéen et post-Archéen. Leur composition en
éléments en trace nous permet d’évaluer le fractionnement des REE dans la crofte inférieure et
d’en déduire I’aptitude des échantillons & évoluer en dehors de la tendance mantellique avec le
temps. La proportion des échantillons dont les rapports isotopiques en Ce-Nd va dévier
fortement de la tendance mantellique est faible. Cela laisse suggérer que la croQte continentale
inférieure tend a étre localisée en dehors de la tendance mantellique, mais a un degré moindre
par rapport aux compositions modeles. Seule une plus large proportion d’échantillons
présentant une déviation similaire aux échantillons de Sibérie permettrait de reproduire les

modeéles.

154



Cette étude est le résultat d’une collaboration avec Maud Boyet!, Régis Doucelance® et
Pierre Bonnand? en tant que principaux co-auteurs mais aussi avec Matthew Jackson?, Bruno
Dhuime?® et Dmitri lonov?® qui nous ont notamment fournis les principaux échantillons de cette

étude.

1 Université Clermont Auvergne, CNRS, IRD, OPGC, Laboratoire Magmas et Volcans, F-63000
Clermont-Ferrand, France

2 Department of Earth Science, University of California, Santa Barbara, CA, USA

3 Géosciences Montpellier, Université de Montpellier, 34095 Montpellier, France

155



3. MANUSCRIT EN COURS DE PREPARATION: CE-ND ISOTOPIC COMPOSITION OF
THE CONTINENTAL CRUST : FIRST MEASUREMENTS OF MIDDLE AND LOWER

CRUST SAMPLES

3.1. Introduction

The continental crust (CC) is a low mass reservoir accounting for 6 to 25 wt% of the total light
rare earth elements budget (LREE) of the Earth (based on concentrations from Rudnick and
Gao, 2003 and McDonough and Sun, 1995). The upper part of the continental crust (UCC) is
relatively well-known because it is the most accessible part. Sediments such as leesses and
diamictites are remarkable samplers of the high diversity of the UCC and have been used to
propose an average bulk composition. For REE, measured compositions reflect those of the
source because weathering has a negligible effect on these elements. However, it is widely
considered the CC is divided into two to three parts for which the UCC only represents about
30 % of the total mass. The deep section of the CC is either considered as the lower crust or the
succession of the middle and lower crusts (MCC and LCC). Accessibility decreases sharply
with depth, then the MCC and LCC are less well characterized while representing 70 % of the
mass of the CC.

The distinction between the different parts of the CC is mainly deduced from mineralogical
observations, to identify metamorphic facies due to the P-T path undergone by the rock. LCC
samples are mainly characterized by their high-pressure metamorphic grade, mostly in the
granulite facies. The chemical composition of the subcrustal reservoirs has been studied from
a few study cases (Bohlen and Mezger, 1989; Downes, 1993; Rudnick, 1992), by geophysical
constraints (Weaver and Tarney, 1984 and reference therein) or by some large scale studies
(Rudnick and Fountain, 1995; Rudnick and Presper, 1990; Taylor and McLennan, 1985;
Vervoort et al., 2000). All these studies have clearly demonstrated the highly heterogeneous
character of the deep crust that reinforces the difficulty to estimate precisely its bulk
composition. Two contrasted chemical profiles have been proposed: (1) The mafic character of
the crust increases with depth. The upper part is felsic and becomes mafic to ultramafic at its
base and also depleted in incompatible elements (Rudnick and Gao (2014, 2003); (2) Hacker et
al. (2015, 2011) proposed that the LCC composition is rather intermediate to felsic. In this
model the most mafic part is dense enough to prevent its stability and then it is mostly
reintegrated into the mantle. The origin of the lower crust is also debated: (1) the LCC is formed

by intrusion and underplating of mafic magmas below the pre-existing upper crust; (2) the LCC
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results from the partial melting of the lithosphere leading to the emission of more differentiated
magmas toward the surface. Such intracrustal reworking and partial melting are able to explain

the complex internal structure of the crust.

Vervoort et al. (2000) measured the Hf-Nd isotopic compositions of about fifty LCC
samples from various locations and ages (Phanerozoic xenoliths from Massif Central, France
and Spain; Mesoproterozoic xenoliths from Australia and Mexico). Most of these samples have
present-day Hf-Nd isotopic compositions within the terrestrial array and then the LCC appears
very similar to the UCC. Very few studies have reported the measurement of Ce isotopic
compositions for crustal samples. However, a recent study has shown that the UCC isotopic
composition defined from lcess measurements is located on the regression line that defined the
mantle array in the eCe-eNd diagram (Israel et al., 2020). Using these results and mass balance
calculations for the La-Ce and Sm-Nd systematics, it has been proposed instead that the lower
crust falls off the mantle array, and plots in the lower left quadrant of the eCe-eNd diagram
(Israel et al., 2020; Willig and Stracke, 2019). Even if few studies have been carried out for the
La-Ce system, it should be noted that very few samples plot into this field characterized by

negative ¢Ce and €Nd values.

The aim of this study is to better characterize the continental crust for the La-Ce systematics
because data are essentially missing. They are important to better understand the long-term
evolution of silicate Earth and the formation of its different chemical reservoirs. These data can
also help to resolve other issues, as the origin of the lower part of the crust. In this study we
present Ce-Nd-Hf isotope measurements of CC samples from different depths (LCC to UCC),
different ages and locations. This strategy gives us the opportunity to study the continental crust
along a vertical axis on a limited geographical space. We focus on samples from three different
locations: (1) xenoliths from Beaunit (257 Ma) and Bournac (200 Ma), Massif Central, France
; (2) 270 Ma uplifted samples from the Ivrea-Verbano zone, Italy ; (3) 1.7 to 2.8 Ga xenoliths
from Udachnaya, Siberian Craton, Russia. To complete our dataset on the upper crust, four
samples from the Canadian shield have been analyzed. They represent a mean composition of
the exposed part of this Precambrian shield based on rocks collected in different areas: Northern

Quebec, Baffin Island, Saskatchwan and Southwestern Quebec.
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3.2. Samples and methods

3.2.1. Sample description

Thirty-four continental crust samples have been selected for this study. Details on the
geological context of the samples are given in Supplementary material. Most of them are
xenoliths, brought to the surface by high-energy volcanic activity. They have been selected for
their high mineralogical variability, from mafic to acid mineral proportions. Samples from the
Ivrea-Verbano zone represent the only in-placed rocks of our set. The five analyzed samples
are characterized as metabasite, granulite-facies charnockite (two types of restites), granulite-
facies migmatite and metapelite. They all have undergone metamorphism and deformation. The
Ivrea zone is the only granulite terrain continuous with mantle rocks, so that they are clearly
representative of local LCC. The four xenoliths from Bournac represent the most felsic samples
of our collection. They are plagioclase-garnet-rich metasedimentary rocks, containing biotites
and amphiboles. Beaunit xenoliths (8 samples) range from ultramafic plutonic rocks to mafic
and felsic charnockites. The fifteen Precambrian xenoliths are from the Udachnaya pipe located
in the Siberian Craton. Four samples are composites of the Canadian craton prepared to give an
estimate of its global chemical composition. They represent a mean composition of the exposed
part of this Precambrian shield based on 122 rocks from Northern Quebec (NQ), 116 from
Baffin Island (BI), 18 from Saskatchwan (SS) and 116 from Southwestern Quebec (SQ). Their
major elements compositions are those of felsic igneous rocks (Shaw et al., 1967).

Four analyzed samples are coming from the sublithospheric mantle. Three peridotites,
originating from the Mont Briancon (Ardeche, France), show variable degrees of fertility as
expressed by different relative abundances for SiO2, MgO, FeO. Among the Udachnaya pipe
xenoliths one dunite (1006-14) has been identified.

3.2.2. Samples preparation

All Phanerozoic samples and xenoliths were sawn-off and crushed in Laboratoire Magmas and
Volcans (LMV). In order to avoid contamination by the surrounding lava, one-centimeter
border of the xenolith (initially 5 to 15 cm-large) was removed, as suggested by Allegre et al.
(1975 — observed with the Rb-Sr systematics). Precambrian xenoliths from the Udachnaya pipe
were sawn-off and crushed in Montpellier University. The Canadian composite samples were
provided in the form of powder (Shaw et al., 1967, 1976). Most of samples were chemically

processed and analyzed at the LMV. Only the analyses of the major elements of the Siberia
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samples were done externally (XRF measurements in Mainz, Germany). The dissolution for
major elements was achieved using lithium-metaborate flux fusion.

For trace elements and isotope measurements, samples were first acid-digested using a 3:1,
65 %-HF / 48 %-HNO3s mixture maintained at 75 °C on a hot plate for 48 hours. Once dried
they undergone a second step of digestion with 6 M-HCI, before breaking down fluorides by
using three occurrences of 1:1, 48 %-HNOs/ 6 M-HCI dissolutions and slow evaporations at
70 °C. Refractory mineral-rich samples were then re-digested in a 10:1, HF / HNOs mixture
using Teflon® vessels that were placed within Parr® bomb apparatus (48 hours at 180 °C), or
in double distilled NHsHF2 within Savillex® beakers (48 to 72 hours at 220 °C). The second
step was then applied again. Once dissolved, a small part (1 %) of the solution was withdrawn
for trace element measurements.

Ce, Nd and Hf were separated following procedures reported in Bonnand et al. (2019), Israel
et al. (2020) and Munker et al. (2001), respectively. The procedure is briefly summarized
hereafter. The samples were loaded on a AG50W-X8 resin (200-400 mesh, 2 ml) ina 1 M-HCI
/ 0.1 M-HF mixture to collect directly the Hf fraction; major elements were eluted in 2.5 M-
HCI and Ba in 2 M-HNOg before collecting the REE fraction in 6 M-HCI. The REE fraction
was processed in a Ln-Spec resin (50-100 mesh) using an oxidation technique (20 mM-NaBrOs
/ 10 M-HNO:3) to oxidize Ce (tetravalent) while eluting the other trivalent REE; then the Ce
fraction was collected by reducing the environment (20 mM-H202 / 6 M-HCI). The Ce fraction
was purified in a final step using AG50W-X8 (200-400 mesh, 1 ml) to remove residual NaBr
and Ba. Similarly, the REE fraction was purified from NaBr before it was processed using Ln-
Spec resin (25-50 mesh) to isolate Nd. The Hf fraction was separated from Zr and Ti using Ln-
Spec (100-150 mesh) resin. Ti is eluted in a 0.45 M-HNO3/ 0.09 M-Hcit / 1 wt%-H202 mixture
and Zr is eluted in 6 M-HCI/0.06 M-HF, before collecting Hf in a 6 M-HCI /0.4 M-HF mixture.
Mean procedure blanks values for Ce, Nd and Hf were 113 pg, 14 pg and 3 pg, respectively.

3.2.3. Mass spectrometry

Major element compositions of our Phanerozoic samples were measured using the LMV ICP-
AES (Jobin-Yvon ULTIMA C® ICP-AES), while Siberian samples were analyzed using the
Max Planck institute XRF analyzer. We measured trace element abundances for all samples
using the LMV Agilent 7500® quadrupole ICP-MS instrument (using the collision cell).
Concentrations were calculated using an external calibration (CMS reference material,

Inorganic Venture). Errors on concentrations are about 2-5 % (2sd), while errors on Sm/Nd

159



ratios are about 1% (2sd). We estimated La/Ce ratios using a calibrated set of La/Ce standards
produced from CMS elementary standards. Errors on La/Ce ratios are about 0.3 % (2sd). We
analyzed certified rock standard BHVO-2 and BCR-2 together with our samples to assess the
accuracy of our analytical protocol. For REE, the variability measured on BCR-2 and BHVO-
2 is lower than 17 % (2sd) and their difference from the accepted reference values from Jochum
et al., 2016 is lower than 10%.

Ce isotope ratios were measured on a ThermoScientific Triton Plus® TIMS at LMV, using
a static mode method and double 99.99% Re filaments. Ce isotopes were analyzed as CeO*
oxides, as described in Bonnand et al., 2019. Each run was composed of 27 blocks of 20 cycles
(8.4-s integration time) with 60-s baseline measurement every block (deflected ion beams).
10, 10% and 10%3 Q resistors were used simultaneously, with no matrix rotation of the
amplifiers, so that 150, 152.5, 153.5, 155 and 154.5 low intensity signals were measured with
high precision. All corrections (oxygen, mass-discrimination using 3¢Ce/'4’Ce = 0.01688 and
tailing effect) were performed offline. All reported in-text uncertainties are 2 standard
deviations. Ce isotope measurements of this study have been acquired during three distinct
sessions. The tailing correction applied were AgCe = 1.02 + 0.25 (n = 89). Repeated
measurements of our CeLmv synthetic reference material gave *Ce/'4?Ce = 0.02257036 + 74
(33 ppm; n=21). All reported data in Table 4.1 and the following rock standards are normalized
to CeLmv value from Israel et al., 2020 (3Ce/**?Ce = 0.002257063). Measured BCR-2 gave
138Ce/**2Ce = 0.02256684 + 166 (1 = 3) and measured BHVO-2 gave
138Ce/42Ce = 0.02256449 + 126 (n = 6).

Nd isotope ratios were measured on a ThermoScientific Triton® TIMS at LMV, using one
line and two lines methods and double 99.999 % Re filaments. Ouest European samples were
analyzed using the single line method, in the course of which each run was composed of 28
blocks of 10 cycles (8.4-s integration time per line) with 50-s baseline measurement every
block. Siberian samples were analyzed using the two lines method, in the course of which each
run was composed of 27 blocks, each one divided into 20 cycles (8.4-s integration time per line)
with 70-s baseline measurement every block. Measurements of JNDi-1, BCR-2 and BHVO-2
gave *3Nd/***Nd = 0.512108 + 8 (15 ppm; n = 21); 0.512623 + 11 (n = 4); 0.512973 + 9 (n = 2),
respectively. Both methods allowed a full rotation of the amplifier system. Mass discrimination
was corrected using #6Nd/***Nd = 0.7219. JNdi-1 values are in agreement with dynamic

analyzes from Garcon et al., 2018.
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Hf isotope ratios were measured on a ThermoScientific Neptune® MC-ICP-MS at LMV
coupled to an Aridus 11® desolvationg nebulizer system, using a static mode. Each run of Hf
analysis consisted of 1 x 50 cycles (8.4-s integration time) preceded by 30-s baseline
measurement. Mass discrimination was corrected using *°Hf/*’"Hf = 0.7325. Hf isotope
measurements of this study have been acquired during three distinct sessions. Repeated
measurements of JMC-475 Hf (10 ppb) synthetic reference material gave
16Hf/17"Hf = 0.282150 + 16 (n = 31). Reported data on samples and rock standards are
normalized to the value of JMC-475 published in Vervoort and Blichert-Toft, 1999
(Y"®Hf/A""Hf = 0.282161). Our BCR-2 standard gave *"®Hf/*""Hf = 0.282876 + 6 (n = 3); and our
BHVO-2 standard gave 6Hf/*""Hf = 0.283111 + 2 (n = 2).

3.3. Results

3.3.1. Major elements composition

Major and trace element compositions measured in this study are reported in Supplementary
Table 1. Results are presented briefly in this section to characterize the various petrological and
chemical groups of samples and more details are given in Supplementary material. They are
presented in a TAS diagram (Figure 4.1) where they are systematically compared to Archaean
and Post-Archaean LCC samples from a large dataset from literature and mean compositions
of the bulk CC, UCC, MCC and LCC provided by Rudnick and Gao (2003). Samples from
Bournac and Canada are the most acid with SiO2 from 58 to 71 wt% (diorites to granites) while
Ivrea and Beaunit samples are highly variable (32 to 68 wt% and 44 to 62 wt% - Peridot-gabbro
to granodiorite). Most of the Siberian samples have SiO2 contents lower than 55 wt% (48 to 62
wt%) and draw an alkaline trend (up to Na2O+K20 = 9.5 for SiO2 = 53 wt%). Na20 contents
exceed K20 contents except in 1001-16, 386-13 and 98-13. We identified two groups in
Siberian samples, described hereafter from isotopic observations (named G1 and G2). Samples
from G1 represent the basic endmember of our dataset. They are composed of mafic rocks with
SiO2 contents lower than 50 wt%, then more mafic in composition than the LCC reference
proposed by Rudnick and Gao (2013) with 53% SiO2. Samples from the subgroup G2 are mafic
to felsic with SiO2 composition ranging from 49 to 62 wt%. Siberian samples analyzed here
have the same range of chemical composition as those studied previously (Koreshkova et al.,
2011; Moyen et al., 2017). The three Mont-Briangon peridotites are the most basic samples,

together with one xenolith from Beaunit and one lvrea sample (U2 and 1V9).
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3.3.2. Ce-Nd-Hf isotopic compositions

Measured Ce, Nd and Hf isotopic compositions are reported in Table 1 and shown in epsilon-
epsilon diagrams in Figure 4.2. Most of the analyzed MCF, Ivrea and Canadian samples are
located within the Ce-Nd-Hf mantle array or extremely close to it (eCe = -0.65 to 3.83; eNd =
-14.70t09.21; eHf =-18.33 t0 48.78 for MCF and Ivrea samples and eCe =-0.02 t0 2.71; eNd =
-30.91 to -6.19; eHf = -50.99 to 9.92 for Canadian samples). Peridotites are near the mean
MORB composition toward the least radiogenic Ce and the most radiogenic Nd isotopic
compositions. Bournac xenoliths, Ivrea samples and Canadian composites are located on the
opposite end of the mantle array. We note two exceptions with BOU3 which plots off the mantle
array with a high €Ce (Figure 4.2A) and IV9 with a very high eHf (Figure 4.2B). Beaunit
xenoliths range between MORB and lcesses which is consistent with the large range of SiO2

contents measured in these samples (felsic to mafic nature).

Siberian samples plot off the mantle array in the eCe-¢Nd diagram and cover a wider range
of €Ce values than MCF and lvrea samples with values between -1.75 and 5.78 and for eNd
between -41.42 and -4.49. They draw two sub-parallel trends associated to a shift of their eNd.
Samples from the group G1 are the closest to the mantle array with higher eNd values than
those from G2. In both groups the most felsic samples are the closest to the mantle array (high
eCe). Siberian samples have e¢Hf ranging from -63.09 to 10.03 and they spread out in the

continuity of the mantle array.
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Table 4.1: 138Ce/**2Ce, *Nd/***Nd and 17®Hf/*"" isotopic ratios, 1*¥La/**?Ce, 14’Sm/***Nd and *7®Lu/*""Hf chemical ratios, of whole rocks analyzed in this study. Epsilon values
are normalized according to the CHUR references defined for Ce by Israel et al., 2020 as ¢Ce = ((3¥Ce/'**Cesumpie/>*Ce/"** Cecrur)-1) * 10,000 with 33Ce/'*Cecrur =
0.02256577; and similarly for Nd and Hf with "*Nd/"*Ndcpur = 0.512630 and '7Hf/"”"Hfcnur = 0.282785 from Bouvier et al., 2008. Ages are reported from the literature
(Berger et al., 2007; Downes et al., 1990; Feménias et al., 2004; Moyen et al., 2017, Voshage et al., 1990). Two groups of ages are supposed for Siberian samples (see their
major-trace and isotopic characteristics in sections 3.3.1 and 3.3.2). Isotopic compositions corrected from disintegration are expressed as eCer), eNd ) and eHf ), where t is
the age of the geologic formation. \We used the decay constant values /g 1354 = 2.37 X 10722 yr!, Jec 13800 = 4.44 x 10722 yr! (Sato and Hirose, 1981; Shimizu et al., 1984;
Tanimizu, 2000b), A147sm = 6.539 x 1012 yr* (Begemann et al., 2001) and Ai7ens = 1.884 x 1071t yrt (Soderlund et al., 2004). Tpus are estimated using the line between the
chondritic initial primitive mantle and the present-day Ce-Nd-Hf isotopic compositions of the depleted MORB mantle (DMM = mean MORB) as '33Ce/'**Cepuyy = 0.02256325,
"SNd/"**Ndpym = 0.513129 (1srael et al., 2020) and "7 Hf7"7"Hfpym = 0.283259 using the linear relationship between eNd and eHf given by Chauvel et al., 2008 (¢Hf = 1.59 x
eNd + 1.28). This gives *SLa/'*Cepyns = 0.00288, "#7Sm/"**Ndpyms = 0.212 and "7Lu/"""Hfpyme = 0.0389. We calculated the parent/daughter ratios using the relationships:
38La/'"*’Ce = La/Ce * 0.00804772; "*7Sm/'"**Nd = Sm/Nd * 0.60455923; '7Lu/!”"Hf = Lu/Hf x 0.14256011, calculated using natural isotope abundances.
Sample Age  8Ce/2Ce 2se eCe 8La/**2Ce eCery Tom MNd/*Nd 2se eNd #'Sm/™Nd eNdm Tom YSHF/Y'Hf 2se  eHf SLu/r""Hf eHfiry Tom
(Ga) (Ga) (Ga) (Ga)
Subcontinental mantle samples
Mont-Briangon

BRI2 0.280 0.02256616 49 0.17 0.00478 -0.26 0.74 0513102 5 9.21 0.216 8.50 -1.17 0.0479

BRI3 0.280 0.02256482 22 -0.42 0.00369 -0.53 1.06 0512937 5 598 0.107 9.18 0.28 0.0460

BRI4 0.280 0.02256588 42 0.05 0.00567 -0.64 0.44 0512860 8 4.49 0.073 8.90 0.29 0.2659

Udachnaya pipe, Siberian craton - xenoliths

1006-14 2.7 0.02256183 19 -1.75 0.00197 1.37 0.65 0.511529 2 -21.48 0.140 -240 339 0.282879 3 3.33 0.0157 -16.93 -3.64

Crustal samples
Bournac - xenoliths

BOU2 0.200 0.02256804 37 1.01 0.00451 0.66 1.44 0512309 5 -6.26  0.155 -4.81 218 0.282537 3 -8.75 0.0107 -5.68 10.41
BOU3 0.200 0.02257441 24 3.83 0.00394 364 537 0512241 6 -760 0.118 -4.79 142 0.282561 3 -7.91 0.0117 -4.98 10.45
BOU4 0.200 0.02256812 21 1.04 0.00405 0.83 2.12 0.512252 6 -7.37 0.121 -469 146 0.282526 4 -9.17 0.0087 -5.84 9.92
Ivrea-Verbano zone - uplifted crust

V1 0.270 0.02256429 22 -0.65 0.00268 -0.47 -1.29 0512976 4 6.75 0.219 597 -3.65 0.283124 3 12.00 0.0380 11.23 51.88
1V5a 0.270 0.02256904 24 1.45 0.00429 1.18 2.05 0512184 4 -870 0.121 -6.12 1.57 0.282624 4 -5.68 0.0207 -3.35 14.07
1V5b 0.270 0.02256883 22 1.36 0.00512 0.84 1.18 0.512114 4 -10.07 0.115 -7.28 158 0.282624 4 -5.68 0.0164 -2.57 11.46
V9 0.270 0.02256910 14 1.47 0.00432 119 201 0511877 3 -1470 0.140 -12.77 2.62 0.284164 3 48.78 0.3218 -3.18 1.34
V10 0.270 0.02256961 19 170 0.00422 1.45 237 0512392 4 -464  0.107 -1.59 1.07 0.282267 4 -18.32 0.0143 -14.83 16.10
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Table 4.1 (continued)

Sample Age  8Ce/'Ce 2se £Ce '®La/'*?Ce £Cer Tom Nd/**Nd 2se eNd Sm/*Nd eNdqy Tom YCHFAHf 2se  eHf YSLU/""Hf eHfiry Tom
(Ga) (Ga) (Ga) (Ga)

Puy Beaunit - xenoliths

B4Glite 0.257 0.02256509 22 -0.30 0.00408 -0.50 0.78 0.512779 5 291 0.147 451 0.82 0.282532 4 -894 0.1177 -23.37 -3.94
B6 0.257 0.02256668 20 0.40 0.00503 -0.05 0.76 0.512573 6 -1.10  0.096 219 0.73 0.282755 3 -1.05 0.0052 384 6.18
B152 0.257 0.02256895 24 1.41 0.00409 120 240 0512102 5 -10.29 0.109 -7.44 151 0.282567 4 -7.69 0.0239 -6.02 18.30
BG4 0.257 0.02256718 22 0.62 0.00457 0.29 1.14 0512557 4 -142  0.117 116 0.92 0.282919 4 475 0.0209 694 7.78
Ul 0.257 0.02256718 17 0.63 0.00392 047 196 0512392 5 -465 0149 -3.09 175 0.282898 3 4.01 0.0394 3.03

u2 0.257 0.02256490 22 -0.39 0.00388 -0.53 0.87 0.512719 3 1.74 0.156 3.06 111 0.282986 4 7.10 0.0283 8.02 10.56
BG6 0.257 0.02256894 23 1.41 0.00508 0.93 1.23 0.512217 6 -8.06 0.122 -563 153 0.283042 4 9.10 0.0911 -0.75 -1.76
Gneiss 0.257 0.02256892 23 1.39 0.00472 1.02 149 0512021 4 -11.89 0.081 -811 128 0.282601 5 -6.50 0.0352 -6.76 60.54
Udachnaya pipe, Siberian craton - xenoliths

1001-16 2.7 0.02257045 25 2.07 0.00382 -0.13 3.19 0.510833 1 -35.05 0.094 0.32 294 0281891 5 -31.63 0.0224 -10.81 4.23
1003-14 1.8 0.02256514 23 -0.28 0.00298 -0.21 8.34 0.512010 1 -12.10 0.150 -1.43 2.71 0.283069 4 10.03 0.0446 0.31 -3.78
1006-16 2.7 0.02256663 27 0.38 0.00346 -0.75 2.44 0511157 1 -2873 0.115 -0.61 3.07 0.281832 4 -33.68 0.0308 -0.60 3.18
1010-13 1.8 0.02256687 20 0.49 0.00331 -0.08 354 0.511933 2 -13.60 0.150 -3.10 292 0.282472 4 -11.05 0.0252 -0.70 2.97
1014-14 2.7 0.02257248 20 2.97 0.00486 -2.19 196 0.511165 2 -2859  0.099 525 2.62 0.281763 5 -36.12 0.0219 -14.47 4.48
226-03 1.8 0.02256808 19 1.03 0.00376 -0.39 232 0.511989 2 -1250 0.149 -157 271 0.282567 4 -7.70 0.0250 2.89 2.58
231-17 2.7 0.02256714 22 0.61 0.00343 -0.46 299 0511207 2 -27.76 0.118 -0.50 3.07 0.281963 4 -29.06 0.0229 -9.14 413
232-17 1.8 0.02256859 26 1.25 0.00354 0.24 337 0511942 1 -13.43 0.155 -392 3.11 0.282562 3 -7.88 0.0244 344 250
246-17 1.8 0.02256238 21 -1.50 0.00255 -0.62 1.10 0.512400 1 -449  0.172 110 2.72 0.283026 4 853 0.0374 4.04 7.66
322-13 2.7 0.02256835 22 1.14 0.00382 -1.03 229 0511212 1 -27.67 0.113 1.08 293 0.281971 4 -28.78 0.0207 -492 3.64
360-13 2.7 0.02257041 20 2.05 0.00393 -0.44 287 0511230 2 -2731 0.121  -1.12 3.13 0.282463 4 -11.39 0.0332 -10.60 6.99
370-13 2.7 0.02257880 19 5.78 0.00632 -3.56 1.90 0.510507 2 -41.42 0.069 284 276 0.281001 4 -63.09 0.0009 -2.55 3.06
386-13 2.7 0.02256410 23 -0.74 0.00299 -0.55 3.35 0.511530 1 -21.46 0.132 0.72 3.02 0.282955 3 6.02 0.0397 -5.13 -24.06
98-13 2.7 0.02256459 27 -0.52 0.00285 0.07 3.42 0.511198 2 -2794 0.111 1.77 239 0.281457 4 -46.98 0.0089 -1.31 3.10
Precambrian shield, Canadian craton - Crustal composite

NQ 0.02257114 32 2.38 0.00413 2.28 0.511380 2 -24.38 0.109 2.13 0.281770 5 -35.88 0.0063 2.37
BI 0.02257188 31 2.71 0.00408 2.59 0.511045 1 -30.91 0.105 245 0.281524 4 -4458 0.0082 2.92
SS 0.02257179 38 2.67 0.00446 2.02 0.511057 2 -30.69 0.100 2.35 0.281343 5 -50.99 0.0039 2.83
SQ 0.02256581 30 0.02 0.00328 182 0512313 1 -619  0.113 1.03 0.282505 4 -9.92 0.0091 1.33
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Figure 4.2: eNd-cCe-¢Hf binary diagrams representing Siberian, Canadian and western-Europe samples from this
study, and compared with literature data. MORB and OIB data are from Bellot et al., 2018, 2015; Israel et al.,
2020; Makishima and Masuda, 1994; Willig and Stracke, 2019 (Ce-Nd); and are compiled using PetDB database
(Hf-Nd). Continental crust data are from Chauvel et al., 2014; Hasenstab et al., 2020; Vervoort et al., 2000, 1999
(Hf-Nd) and from Dickin et al., 1987; Gao et al., 2016; Hasenstab et al., 2020; Hayashi et al., 2004; Lee et al.,
2010, 2001; Liu et al., 1990; Masuda et al., 1988; Minami et al., 1995; Shimizu et al., 1996, 1990, 1988; Tanaka
et al., 1987; Tazoe et al., 2007 (Ce-Nd). We also represented LCC samples from Choi et al., 2008; Dobosi et al.,
2003; Eccles et al., 2010; Griffin et al., 2012; Scherer et al., 1997; Vervoort et al., 2000; Zartman et al., 2013.
The large yellow triangle and beige square correspond to the mean MORB and mean /ess compositions according
to Israel et al., 2020 and Chauvel et al., 2014. Note that the mean ¢Hf MORB value is calculated by considering
the linear equation describing the mantle array. The mantle array and its error enveloppe are represented as a
black line and a grey area.

166



3.3.3. Isochrons and model age for Siberian xenoliths

Moyen et al. (2017) distinguished 1.8 Ga samples (LCC) and 2.7 Ga samples (MCC to UCC)
in Siberian xenoliths. In this study, the Siberian samples together do not define acceptable
isochrons (Figure 4.3). For the La-Ce and Sm-Nd systematics Siberian samples from both G1
and G2 groups are aligned but regression yield two different ages (Figure 4.3A, B). The La-Ce
errorchron gives an age of 1.7 £ 0.4 Ga whereas the age is significantly older with the Sm-Nd
systematics: 2.8 + 0.4 Ga (Isoplot® — 1 % error on parent/daughter ratios). Samples from group
G1 have highest Sm/Nd ratios than those of G2 whereas no distinction is made regarding their
La/Ce ratios. These data suggest that the La-Ce systematics has been opened during a younger
event leading to the preferential modification of the La/Ce ratios. In the Lu-Hf isochron diagram
(Figure 4.3C), samples from G1 and G2 draw two distinct alignments. The regressions lines
have very similar slopes yielding ages of 1.8 £ 0.4 Ga and 2.3 £ 0.4 Ga for G1 and G2,
respectively. Samples from G2 have more radiogenic Hf isotope compositions. Our results are

perfectly consistent with those from the literature (Koreshkova et al., 2011).
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Nd and Ce model ages of Siberian samples agree with zircon ages. Their mean model age
values are Tomnd = 2.9 £ 0.5, Tomce=2.5 £ 1.8 Ga. Hf model ages are different from Ce and
Nd model ages and from literature ages : Tomns = 3.4 + 1.4 Ga for the entire dataset (excluding
ages beyond the BSE age), 2.7 £ 0.5 and 3.7 £ 1.2 Ga for G1 and G2, respectively.

3.4. Discussion

3.4.1. Ce-Nd isotopic composition of the crust: models vs. data

The crust has an important role in the REE budget of the BSE and is thought to be
complementary to the depleted mantle to reconstitute the bulk composition of the primitive
mantle (Allégre and Lewin, 1989). This question has been addressed recently in two studies
presenting coupled measurements of Ce and Nd isotopes. In the model presented by Willig and
Stracke (2019) the bulk crust is located in the continuity of the mantle array, the upper crust
plots on its right side and the lower crust on its left side in the negative eéCe and negative eNd
quadrant. Israel et al. (2020) were the first to measure the Ce isotopic composition of lcess
samples and thus were able to propose a composition for the upper crust that plots exactly in
the continuity of the mantle array. They show that mass-balance budget of the BSE requires a
bulk CC located far from the mantle array to achieve the complementarity with the DMM
endmember (using the most common range of eéNd values proposed for the bulk CC, between -
10 and -21 — orange line in Figure 4.4A). This implies that the deepest part of the crust has an
even more extreme Ce-Nd isotopic composition for meeting the budget UCC + (MCC+LCC)
= bulk CC.

We can complete the continental crust budget using the mean measured loess isotopic
composition (eENd=-11.2 and eCe = 1.8) as an equivalent to the UCC and elemental abundances
in the CC sub-sections following their relative proportions (Rudnick and Gao, 2003). The
resulting MCC+LCC endmember is characterized by eNd = -28.510 -9.0 and eCe =-1.1t0 0.3
(grey line in Figure 4.4A). Since the fractionation of the Sm/Nd ratio in crustal reservoirs
increases from the UCC to the LCC it is unlikely that the bulk CC and MCC-LCC have eNd
lower than the UCC. The resulting MCC+LCC is significantly distant from the Ce-Nd mantle
array, whatever the privileged bulk CC model, and is located in the lower left quadrant of the
diagram in the most likely scenarios (for eNd > €eNducc). The repartition of the Canadian and
Siberian samples follows the same trend with the most felsic samples located the closest to the

mantle array while the most mafic samples are the furthest.
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Figure 4.4: (A) eCe vs. eNd diagram representing the calculated different crustal reservoirs for two formation
ages (1.8 and 2.4 Ga). Literature data are DMM endmember (large, yellow triangle), leess reservoir (large beige
square). Data from this study are represented with colored diamonds for samples of a mantle origin and with
colored circles for crustal samples. The thick, orange line is the range of isotopic compositions determined for a
bulk CC, consistent with a mass-balance budget CC + DMM = chondritic primitive mantle. The thick, grey line is
the range of isotopic compositions determined for a MCC+LCC consistent with a mass-balance budget UCC +
MCC+LCC = bulk CC. The beige to grey field represents the range of compositions of the CC between these
endmembers. White, grey, black and orange, stripped squares represent the UCC, MCC, LCC and bulk CC formed
at 1.8 and 2.4 Ga (oblique and horizontal lines, respectively). We represented the regression line and error envelop
of the mantle array (grey line and field). (B) and (C) show the evolution of eNd and ¢Ce of the calculated sub-
crustal reservoirs extracted from the DMM at 2.4 and 1.8 Ga. The mantle composition at the age of crust extraction
is obtained from the line connecting the primitive mantle (chondritic composition) and the present day DMM.

The theoretical Ce-Nd isotopic composition of crustal reservoirs can also be calculated
considering a simple extraction model illustrated in Figure 4.4B,C. We consider a single stage
differentiation for which the mean crustal extraction age ranges between 1.8 and 2.4 Ga
(Chauvel et al., 2014; Taylor and McLennan, 1995). The parent/daughter ratio of the mantle

source is deduced from the line connecting the initial primitive mantle (chondritic composition)
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and the present-day mean MORB values. The initial isotopic composition of crustal reservoir
is necessarily on this line (formed at 1.8 and 2.4 Ga) and the isotopic composition evolves until
the present day while assuming published parent/daughter ratios for each individual crustal
reservoir. The present-day chemical and isotopic composition of the reservoirs are summarized
in Table 4.2 and reported in Figure 4.4A.

Table 4.2: Present-day chemical and isotopic composition of silicate reservoirs resulting from a single
differentiation step. For the crust we have considered two mean crustal extraction ages (1.8 and 2.4 Ga). Numbers
in italic are from the literature

Reservoir 'Y’Sm/'*Nd eNd 38La/'2Ce  eCe  SLuw/'"Hf eHf

CHUR 0.196 0.00 0.00311 0.00 0.0336 0.00
DMM 0.213 9.7 0.00288 -1.1 0.0389 16.8
Leess 0.118 -11.2 0.00379 1.8
R&G Bulk CC 0.118 -12.1--194 0.00374 05-1.1 00116 -16.6--27.9
ucc 0.105 -15.0--233 0.00396 09-1.6 0.0083 -20.5--33.2
MCC 0.111 -13.6--21.5 0.00364 03-0.8 00130 -149--25.6
LCC 0.154 -3.8--83  0.00322 -05--03 00188 -7.8-—-16.1
Hetal., Bulk CC 0.124 -10.7--17.5 0.00380 0.6-1.2 0.0152 -12.1--22.0
Most mafic MCC 0.155 -3.6--8.0 000387 08-14 00236 -19--83
scenario LCC 0.135 -82--142 0.00339 -02-02 0.0252  0.0--5.7
Hetal, Bulk CC 0.105 -15.1--23.4 0.00379 0.6-12 0.0086 -20.2--32.8
Most felsic MCC 0.111 -13.6--21.5 0.00371 05-1.0 0.0074 -21.7--34.8
scenario LCC 0.113  -133--21.1 0.00350 0.1-0.5 0.0098 -18.7--30.8

In these two models the resulting bulk CC composition is never located on the Ce-Nd mantle
array and the lower crust tends to reach the lower left quadrant (Figure 4.4A). When we study
the detail, these two different models show some disagreements. LCC and MCC reservoirs
calculated from extraction models deviate to a lesser extent from the mantle array than those
calculated by mass-balance budget. The UCC composition deduced from extraction model is
significantly distinct from the mean leess composition. This could be the consequence of a more
complex differentiation history at the origin of the present-day crust. The Ce-Nd isotopic
compositions measured in the composite samples of the Canadian Precambrian shield are
clearly different from the lcess endmember and the most felsic samples have the Ce values of
2.7 for eNd value as low as -31. Model ages obtained for these lcesses and Canadian samples
are relatively consistent. The model age of lcesses is 1.8 Ga (Chauvel et al., 2014) and we
obtained values comprised between 2.0 and 2.4 Ga for Canadian samples using the three
measured systematics. Adding a small proportion of samples with a composition equivalent to
the most felsic Canadian samples to the lcesses tends to move the UCC endmember closer to
the bulk calculated composition. The new Precambrian Ce-g¢Nd dataset, including samples

from Canada and Siberia, supports results obtained from models.
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The REE composition of the crust used in our calculations is based on the review of Rudnick
and Gao (2003). This study is the most cited in the scientific community, but other studies
proposed slightly different chemical compositions for the bulk crust and its sub-reservoirs. For
example, Hacker et al. (2015, 2011) propose a more felsic LCC composition. We have also
calculated the MCC and LCC isotopic compositions using the “most mafic” and “most felsic”
scenarios proposed by Hacker and collaborators (SiO2 content of 56 and 65.5 % in the LCC,
respectively, against 53.4 wt. % according to Rudnick and Gao, 2003). Results are reported and
shown in Supplementary material (Figure S3A). Although the models are slightly different
using these CC compositions, the main conclusion remains identical. Most of the subcrustal

reservoirs do not plot on the mantle array and the lower crust reservoir is the most extreme.

Similar extraction models for the coupled Lu-Hf and Sm-Nd systematics were calculated,
and the results are presented in Supplementary material (Figure S3B). For these two systematics
the conclusion is different since the bulk crust and its sub-reservoirs plot on the Hf-Nd mantle
array, using Lu/Hf ratios either from Rudnick and Gao (2003) or from Hacker et al. (2015). The
models are perfectly consistent with isotopic data measured in this study. Moreover, a large
part of granulite samples analyzed by Vervoort et al. (2000) for the Lu-Hf and Sm-Nd

systematics plot on the mantle array as well as lcess samples (Chauvel et al., 2014).

3.4.2. Measured parent/daughter ratios and isotopic evolution through time

The relative deviation of the crustal samples to the Ce-Nd mantle array is evident for most of
Siberian samples whereas modern samples from the Massif Central and the Alps are located on
this regression line. The present-day isotopic composition measured in Siberian samples results
from the evolution, since they were formed, of their parent/daughter ratios. It is difficult to
prove that the La-Ce and Sm-Nd systematics remained closed during such a long period but
isochrons suggest that they have not been significantly modified since about 1.7 Ga for the La-
Ce systematics and 2.8 for the Sm-Nd systematics.

These two distinct ages correspond to the age distribution of zircons from upper and lower
Siberian crusts with two peaks at 1.8 and 2.7 Ga. Two peaks giving similar ages are also
observed in the Re-Os depletion ages measured on xenoliths from both Udachnaya and
Obnazhennaya pipes (lonov et al., 2015b, 2015a). In addition, Moyen et al. (2017) propose that

the Siberian craton grew during at least two distinct events, one in the late Archaean (2.7 Ga)
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and the other in the Paleoproterozoic (1.8 Ga). The Paleoproterozoic event has modified the
deepest part of the craton and is recorded in samples from the lower crust.

Results obtained on Siberian xenoliths using La-Ce, Sm-Nd and Lu-Hf systematics suggest
they can be divided into two different groups. The more mafic samples (G1) are always located
closer to the mantle array suggesting they have been formed during a younger event. However
calculated isochrons do not permit to refine the chronology. The spread of Sm/Nd ratios in
samples from G1 is too narrow to calculate a regression and then establish a difference of timing
with samples from G2 (Figure 4.3). In La/Ce-1*8Ce/**?Ce isochron diagram, G1 and G2 plot on
the same trend with an age of 1.7 Ga. These results suggest that the Paleoproterozoic event has
modified the La-Ce systematics in the entire crust. Although few studies have compared results
of La-Ce and Sm-Nd on ancient rocks, it is relatively clear that the La-Ce systematics is more
easily modified during secondary high-temperature processes. This was particularly well
observed in the case of the eucrite Millbillillie. Its La-Ce isochron age is concordant with Ar-
Ar age and both are younger than the Sm-Nd isochron age suggesting the re-opening of the La-
Ce systematics during a post-formation thermal event (Tanimizu and Tanaka, 2002). The La-
Ce is also more prone to be modified during post-crystallization processes associated with fluid
circulation. The general mobility of REE decreases with the atomic number. In particular, Ague
(2017) studied the mobility of REE during fluid interaction processes in granulite facies terrain
and demonstrated the La is the most mobile REE. This is consistent with results obtained from
leaching experiments performed on granulite-facies xenoliths from the Udachnaya pipe by
Koreshkova et al. (2011). They show that their bulk composition has been modified by fluid

interaction processes, leading to a secondary enrichment in LREE relative to MREE.

The isotopic evolution through time of Precambrian samples is represented in Figure 4.5.
Two initial ages for the Siberian samples are considered following results obtained by U-Pb on
zircons: 1.8 Ga (open diamond) and 2.7 Ga (full diamond). Samples from G2 gather near the
mantle array when corrected by 2.7 Ga in the €Ce-eNd diagram whereas their isotopic
composition recalculated back to 1.8 Ga are significantly below the mantle array. The initial
isotopic compositions of G1 samples remain close to the mantle array for both correction ages
because the parent/daughter ratios are closer to the chondritic value. For modern samples, the
time-integrated correction is always small (Figure 4.5). The slopes of the vectors appear really
different between modern, west-European samples and Precambrian, Siberian samples. Modern
samples have a slope very similar to the mantle array, but Siberian samples show a different

trend with slopes on average steeper. The Siberian parent/daughter ratios enable their isotopic
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compositions to evolve toward the modeled values calculated for lower crust, this subcrustal
reservoir represents the most extreme endmember in the ¢Ce-eNd diagram. In the eHf-eNd
diagram most samples were already on the mantle array. They have evolved through time

following the mantle-array slope as shown in Figure 4.5B.
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Figure 4.5: Ce-Nd-Hf isotopic compositions of the samples from this study and their initial isotopic composition.
They are corrected from radioactive decay by (1) 200 Ma (Bournac, MCF) ; (2) 257 Ma (Beaunit, MCF) ; (3) 270
Ma (lvrea-Verbano zone, Italy) (4) 280 Ma (Mont-Briangon, MCF) ; (3) 1.8 and 2.7 Ga (Udachnaya, Siberian
Craton, as empty and filled red diamonds, respectively). All data are normalized to the CHUR at the same time
than the initial considered for each sample. The present-day mantle array is represented by its regression line and
error envelop (grey line and field).
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3.4.3. Parent/daughter ratios in the literature

To better understand the difference observed for parent/daughter ratios in modern and
Precambrian samples analyzed in this study, they have been compared to a large database of
samples from the lower crust (Figure 4.6 and Figure 4.7). Samples are divided into two groups
according to their ages, Archean vs. Post-Archean samples. Literature data for the Siberian
craton samples are represented with a different symbol (green square) to be more easily

compared to the values measured in our study.

001
<€ Mont-Briangon - A
LCC (Archean) peridotite xenoliths
LCC (Post Archean) O Bournac - CC xenoliths
LCC-MCC Siberia O Ivrea - uplifted CC
0.008 } @ Beaunit - CC xenoliths
] O @ © Canada - CC composite
Bulk CC UCC MCC LCC Siberia - CC xenoliths
(R&G.03) : group 5 © D
0006 - o roup unite
(]
@)
g
3
3 0.004
0.002
0.09 'E
008 + i
007 +
0.06 t "
«— 005
o
=
'—E 004 +
ER—— N T e B R
2003 | -
002 +
001 ¢
0.00 @
00 0.3

147§ m/144Nd

Figure 4.6: 138La/'*?Ce and YLu/*"Hf vs. *Sm/***Nd ratios of samples analyzed in this study and from literature.
The dotted colored lines are regression lines through the West-Europe crustal samples (blue) and through the
Siberian samples (red). The black, doted vertical and horizontal lines represent the mean chondritic values
(*¥8La/**?Cecnur = 0.00304 + 0.00018 (Israel et al., 2020); 6Lu/A""Hf = 0.0336 + 0.0001 and *#’Sm/*4Nd = 0.1960
+ 0.0004 (Bouvier et al., 2008)).
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Siberian samples from the literature and samples analyzed here have the same range of
parent/daughter ratios. However, among the Siberian samples, including those from this study,
some samples are in the lower range of 3La/'*’Ce and in the higher range of *"®Lu/*""Hf for
similar 147Sm/*#4Nd ratios. We obtain two different regression lines for Siberian and west-
European samples in the '3La/'*?Ce vs. 4’Sm/***Nd diagram whereas they cannot be
distinguished in the 176Lu/*""Hf vs. 17Sm/*4Nd plot. The regression line for European samples
in the 13¥La/**?Ce vs. 147Sm/**4Nd plot passes through the chondritic mean value, while the
regression line of Siberian samples passes below it. This means that either the *8La/**’Ce of
Siberian samples is lower than the 13La/'4°Ce of European samples, either their 14’Sm/*4Nd is

higher.

138] a/1%2Ce and 4’Sm/*#Nd ratios are viewed independently in Figure 4.7 in the form of
histograms. The *La/'*?Ce distribution is slightly different between Archean and Post-
Archean samples. Archean samples have *8La/*#?Ce ratios slightly higher than those of post-
Archean samples. Siberian samples show 13La/*42Ce ratios in the lower range of post-Archean
samples (Figure 4.7A). However, no clear distinction is made between these samples regarding
their 14Sm/1*4Nd ratios (Figure 4.7D). The distribution for Archean and Siberian samples is
spread out while a peak emerges for post-Archean samples around a value of 0.12 for
147Sm/*44Nd ratio. When we take a look on the mean values of these two groups, the mean
138|_a/'42Ce ratio measured in Archean samples is significantly higher than this ratio in Post-
Archean samples, while the opposite observation is made for 147Sm/*4Nd ratios. These
histograms show clearly that Siberian samples have an unusual distribution with 13 a/4?Ce
values relatively low with respect to the global database but are in agreement with the lower
crust value published by Rudnick and Gao (2003).

These histograms raise questions about the composition of the lower crust that we must
consider. The lower crust composition estimated by coupling seismic, petrologic, and
geochemical data proposed by Rudnick and Fountain (1995) is different from the value
corresponding to the peak in the histograms built from measured values in lower crustal
samples. On one hand, the reference 38La/**?Ce value deduced from Rudnick and Gao (2003)
estimates on the REE content is lower than both the mean values obtained with a large dataset
of Archean and Post-Archean samples by about 20 to 30 %, respectively. On the other hand,
the reference 47Sm/***Nd value is higher than the mean value obtained on Archean samples by

about 20 % but is similar to the mean value on post-Archean samples.
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Figure 4.7: Histograms showing the repartition of the 13¥La/*42Ce (A) and *4’Sm/***Nd ratios (D) of granulites from the literature in grey (Archaean samples) and salmon pink
(post-Archean samples) and of Siberian crustal xenoliths from this study and from Koreshkova et al., 2011; Shatsky et al., 2019. Mean values obtained for Archean and post-
Archean samples are compared to the ratio (black line) calculated from concentrations published by Rudnick and Gao (2003). Pie charts (B), (C), (E), and (F) represent the
number of granulite samples included in the database and their provenance.
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This difference could reflect a bias from the database, with under-, or over-sampled cratons
relative to their relative masses. The proportion of the sampled regions included in our dataset
is reported in Figure 4.7. Samples from all the cratons are represented in both Archean and post-
Archean dataset but we clearly note the existence of a discrepancy between both datasets. Post-
Archean samples from Siberia and Antarctica are less represented than their Archaean
equivalents. However, this seems to be consistent with the large portion of Archean continental
crust in these regions (Poupinet and Shapiro, 2009). Then for both categories, Australian and
South American samples are poorly represented while European samples are overrepresented
when compared to the continental surface they correspond to. For now, our database represents
all continental surfaces, and all cratons, with a major interest on North America, Europe, and
Asia areas, and Archean terranes from Siberia and Antarctica. The next step should be to
balance the compositions we observe in these areas to the continental surface they cover. This
calculation will not allow, in any case, to obtain the La/Ce of the lower crust proposed in
Rudnick and Gao (2003).

Rudnick and Gao (2003) compared the variability of composition for the different published
references for the lower crust (see their Figure 13). The maximum variation is seen for the
LREE that reaches 30% for La but the LREE ratios vary up to 10%. Using the estimate proposed
by Hacker et al. (2015), the calculated **8La/**?Ce ratio obtained is about 5 to 10% higher than
Rudnick and Gao’s reference (for most mafic and most felsic compositions, respectively - Table
4.2) and the #7Sm/1%4Nd ratio is about 10 to 30% lower. These values are closer to a value
intermediate between the ratios defined from the Archean and post-Archean distribution with a
peak at 0.00445 and 0.00396 for **8La/'*>Ce and 0.127 and 0.152 for 14’Sm/*44Nd, respectively.

3.4.4. Ce-Nd evolution of the lower crust

The impact of the fractionated parent/daughter ratios on the deviation from the mantle array can
be quantified with the oriented angle (Ovector-ma) OF the evolution vectors relative to the mantle
array regression line (Figure 4.8A, B). With this framework, the entire database presented in
the section above can be presented even if Ce-Nd isotopic ratios have not been measured. The
angle Bvector-ma Will be presented relative to the distance to the mantle array (AgCesample-MA, OF
AeNdsample-ma related by the equation 7.3 x AgCesample-ma) as shown in Figure 4.8C for samples
analyzed in this study. The distance from the mantle array (AeCe) is also proportional to the

age of the sample, i.e. the time of disintegration plays a role. West-European and Siberian
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samples are distinct for both their ranges of values for Ovector-ma and AgCesample-ma. Most of the
West-European samples have vectors with a slope similar to the mantle array (Bvector-ma = -3 t0
8°) and then AgCesample-ma < 0.5. Siberian samples have very variable Ovector-ma (-19 to 4°) and
AeCesample-ma (-4.7 to 0.0) values. Samples from subgroups G1 and G2 show two distinct
alignments (Figure 4.9C) that are explained by 1) the age difference between the upper and
lower crustal samples formed during two distinct events, in the late Archean and in the
Paleoproterozoic, respectively (Moyen et al., 2017); and 2) the parent/daughter ratios that are

closer to the chondritic value for samples from group 1.
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isotopic composition (small circle). Arrows represent the evolution trends of these samples from their initial to
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Diagram (A). (C) Deviation of the Ce isotopic composition of crustal samples from this study (4eCesample-mantie array),

compared to the oriented angle in degree between the evolution vectors of the samples in Figure 4.5 and the
. d —-0. .
mantle array (Ghector-mante array). We define A£Ce ampic—mantie array = ECsampte — —222¢=>% where 0.4 is the

intercept of the mantle array and -7.3 is its slope, according to the equation of the mantle 'array defined in Israel
etal., 2020. Note that a perfectly identical repartition of the data is observed while comparing the angle 8 and the
AeNdsample-mantle array, With @ 7.3 factor of conversion (slope of the Ce-Nd mantle array).
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Although we identify a difference in 13La/**?Ce for Archean and post-Archean samples,
these two groups share a similar distribution for their Bvector-ma With a peak centered at -3 (Figure
4.9A). With this notation we compare the coupled evolution of $38La/**?Ce and *4’Sm/**Nd
ratios and then it is possible to calculate the isotopic evolution and report the values in the Ce-
eNd diagram. All samples characterized by a negative Ovector-ma Value evolve in time by shifting
away from the mantle array. Reference Ovector-ma Value calculated from Rudnick and Gao (2003)
LCC REE estimate is -6.9 and results in AeCeLcc-ma of -1.4 for an extraction age of 2.2 Ga
(Figure 4.9B). For comparison, mafic and felsic LCC endmembers proposed by Hacker et al.

(2015) give Bvector-ma = -5.9 and -5.8 and AeCeLcc-ma = -1.8 and -2.4, respectively.
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These calculations show that AeCeLcc-ma is not fully proportional to the Bvector-ma value and
the age. Here they are all calculated at a similar age, but the dispersion reflects the
parent/daughter ratios. The larger the deviation from the chondritic value is, the faster the
AeCeLcc-mavalue increases. These reference values are however more extreme than the values
calculated from our database. With a lower Ovector-ma, equal to -3 that corresponds to the peak
in the database, the AeCeLcc-ma value does not exceed -1.1 and thus the LCC stays close to the
mantle array seen as the grey field in Figure 4.9B. The deviation is very small in comparison to
results obtained from both mass balance and extraction models discussed in section 3.4.1. The
main difference with the database is the value considered for the La/Ce ratio, which is
significantly different from the value reported in Rudnick and Gao (2003) (Figure 4.7). No filter
has been applied to the database while it is common that the whole rock composition does not
retain its original trace element characteristics but reflects kimberlite contamination
(Koreshkova et al., 2011). This process can be excluded for the Siberian samples analyzed in
this study because the Ce-Nd isotope composition would have been drastically modified. These
samples have indeed low La/Ce ratios similar to the proposed bulk lower crust composition of
Rudnick and Gao (2003).

For Lu-Hf and Sm-Nd systematics, literature data and LCC references from Rudnick and
Gao (2003) and Hacker et al., (2015) show a large range of angles Ovector-ma Values that remain
ineffective to create large deviations from the Hf-Nd mantle array (Figure S5 in supplementary

material). It is likely that the LCC overlaps the mantle array.
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3.5. Conclusion

We report the first coupled Ce-Nd-Hf isotope measurements of crustal samples coming from
different depths and collected in different regions (Canada, Europe, Siberia). European samples
represent the modern crust whereas Canadian and Siberian samples give the opportunity to
investigate the ancient crust with ages up to the Archean Eon. Siberian samples have eCe-eNd
far from the mantle array in agreement with results obtained from calculations for the lower
crust (DMM-crust mass-balance model and model of crust extraction). Such compositions had
not been measured so far and contrast with results obtained on the Lu-Hf and Sm-Nd
systematics for which all subcrustal reservoirs plot on the mantle array alignment. The deviation
relative to the mantle array for the coupled La-Ce and Sm-Nd systematics reflects the specific
fractionation of La/Ce relative to Sm/Nd. For Siberian samples, the La-Ce systematics has
evolved in closed system since 1.8 Ga that corresponds to a large-scale delamination and
rejuvenation event in the Archean lower lithosphere. This event has modified the La-Ce
systematics in the entire crust whereas the Sm-Nd systematics has not been reset and has
preserved Archean age. The two systematics would have been decoupled during this high-
temperature process because LREE are more mobile than MREE. The modified parent/daughter
ratios did not follow the fractionation trend that occurs during early magmatic processes. On
the opposite, West-Europe samples plot very close to the Ce-Nd mantle array. Moreover, their
measured parent/daughter ratios are not able to create a large deviation from the mantle array
in time.

Samples measured in this study were compared to a larger database including granulite
samples from the lower crust divided into two groups: Archean and post-Archean samples.
Siberian samples are quite different with La/Ce ratios significantly lower than those from the
database, but they are in good agreement with the value proposed by Rudnick and Gao (2003)
for the lower crust. Although this database includes a large number of samples from all the
continents, it shows a strong disagreement with the most common estimates for the lower crust.
The proportion of samples from this database that will deviate from the ¢Ce-e¢Nd mantle array
to reach the modeled LCC reservoir is small. Samples with extreme isotopic compositions, like
those measured in Siberian xenoliths, must represent a large proportion within the different
regions. Sorting the data from the large database may help us to better constrain the isotopic

evolution of the lower crust even if few isotopic data exist.
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4. FIGURES ET DONNEES EN ANNEXE DE L’ARTICLE

4.1. Données supplémentaires : analyses des eléments majeurs et traces des échantillons

Supplementary data 1A. M major element compositions (wt.%) of the analyzed sample of this study. Central Massif and
Ivrea samples were measured with a ICP-AES, in laboratoire Magmas et Volcans, Siberian samples were measured using
the Max Planck institute XRF analyzer and Canada samples are reported from (Shaw et al., 1967)

Locality Sample Si02  TiO2 AlO3 Fe03 FeO MnO MgO CaO NaxO K20 P20s Mg#
% % % % % % % % % % %
Mont-Briangon | BRI2 4436 007 262 8.30 0.12 41.01 218 0.19 013 043 091
(French Central | BRI3 4424 013 3.82 8.82 0.13 3854 3.09 0.33 0.10 0.48 0.90
Massif) BRI4 4351 <LD. 139 8.64 0.12 4458 130 0.15 0.10 046 0.91
Bournac BOU2 63.26 1.19 18.45 8.42 0.07 320 094 0.78 230 0.07 0.43
(French Central | BOU3 57.84 112 20.14 11.21 0.10 442 090 0.80 235 0.07 044
Massif) BOU 4 66.32 1.07 15.85 7.88 0.07 339 124 112 133 0.07 0.46
Ivrea V1 4856 057 1852 9.00 0.14 912 1177 272 0.28 0.10 0.67
(North Italy) 1V5a 6725 034 1598 2.96 0.05 339 554 312 047 0.07 0.69
1V5h 42.36 0.38 19.50 11.63 0.27 9.08 1579 0.62 0.11 0.07 0.61
V9 3194 231 30.82 19.24 020 471 6.19 279 055 021 0.33
V10 67.68 052 1586 3.24 0.05 192 149 381 487 0.27 054
Beaunit B4Glite 46.36 1.18 15.60 11.27 0.17 9.31 1310 233 0.24 0.11 0.62
(French Central | B6 49.60 1.88 20.32 10.55 0.16 488 7.63 343 039 020 048
Massif) B152 6195 0.76 1821 6.35 0.12 245 585 325 046 0.09 0.43
BG4 61.36 1.01 1799 8.43 0.09 310 163 1.48 350 0.16 0.42
U1l 57.07 172 17.39 16.06 024 414 044 0.08 2.01 0.08 0.34
u2 44.34 151 21.08 9.29 0.13 990 11.69 1.20 0.27 0.07 0.68
BG6 4591 1.01 16.44 12.38 0.21 822 1256 233 0.34 0.15 057
Gneiss
Udachnaya 1001-16 50.62 153 17.17 11.02 0.14 534 590 368 412 065 7.80
(Siberia) 1003-14 47.54 152 1284 17.71 0.27 6.44 1155 2.02 0.80 0.16 2.82
1006-14 5144  0.23 1247 7.68 0.15 1153 1346 248 1.10 0.04 3.58
1006-16 5434 0.61 1871 6.35 0.09 457 824 596 141 031 7.36
1010-13 49.85 1.63 13.37 15.37 024 6.69 1045 193 1.18 0.17 3.11
1014-14 6151 0.60 16.94 5.36 0.07 226 6.62 548 153 0.18 7.01
226-03 48.08 1.22 13.67 13.64 0.23 750 1201 3.27 099 0.10 4.25
231-17 48.71 140 17.81 12.19 0.12 464 832 535 114 042 6.48
232-17 47.72 1.60 1352 15.67 025 6.94 1193 245 057 0.13 3.02
246-17 47.14 1.62 1355 15.30 0.26 7.63 1269 1.76 0.87 0.13 2.63
322-13 5493 0.87 16.29 7.85 0.12 521 7.99 447 178 028 6.25
360-13 49.34 148 18.44 13.17 020 504 7.23 392 160 049 552
370-13 53.12 0.74 21.30 4.05 0.04 445 6.07 6.82 270 020 9.52
386-13 50.85 0.76 17.34 9.92 016 749 7.43 285 3.03 0.13 5.89
98-13 5141 092 499 1225 0.16 26.17 287 0.39 1.31 0.02 1.69
Canada NQ 6129 046 1446 136 3.04 0.08 351 514 341 264 014 0.84
BI 69.56 0.44 1415 084 265 0.04 201 255 283 335 0.11 0.83
SS 70.63 033 1530 095 179 0.05 1.05 228 3.10 3.64 0.11 0.69
SQ 6256 0.68 1453 199 246 0.07 139 481 372 416 022 0.58
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Supplementary 1B. Major and trace element concentrations (in ppm) obtained from ICP-MS (Agilent) analyses of dilute
sample solutions at LMV (with standard calibration CMS 1 and 10 ppb).

BRI2 BRI3 BRI4 BOU2 BOU3 BOU4 V1 IV5a IV5b V9 1V10

Mont-Briangon Bournac Ivrea-Verbano zone
Li 1.73 1.78 1.50 1.98 4.46 4.62 5.09 3.39 4.40 13.57 2.17
Sc 10.6 135 8.96 24.9 31.2 19.4 46.2 23.5 19.0 20.2 24.4
\% 51.3 74.9 38.3 202 202 164 321 244 109 126 110
Cr 2526 2956 2622 123 124 113 441 39.6 28.2 99.0 73.8
Co 161 136 142 13.9 12.0 10.9 47.2 22.8 12.1 209 23.5
Ni 1860 1650 2007 30.0 39.0 9.82 144 16.8 7.91 41.9 61.7
Cu 7.64 7.84 1.81 8.18 15.0 3.92 39.3 10.8 6.14 19.0 49.2
Zn 44.9 55.9 42.5 123 150 99.8 77.4 96.8 83.4 70.6 93.7
Ga 1.98 3.83 1.22 18.6 21.2 16.9 15.1 21.2 18.3 22.3 14.6
Rb 0.05 0.36 0.03 51.4 61.0 26.6 0.37 0.85 0.59 98.10  52.89
Sr 8.77 59.4 10.0 124 136 105 136 351 284 99.6 9.53
Y 1.60 3.37 0.48 43.4 42.8 32.1 23.8 10.3 20.4 31.8 414
Zr 3.26 5.17 0.32 330 327 281 46.0 49.2 106 7.11 262
Nb 0.34 0.53 0.28 14.8 15.6 13.0 2.73 9.57 4.32 16.4 11.4
Cs 0.00 0.01 0.00 0.06 0.15 0.12 0.01 0.02 0.03 0.95 0.39
Ba 1.82 22.79 1.39 829 882 661 8.43 256 335 450 346
La 0.33 3.72 0.79 30.8 48.1 37.5 1.94 11.9 14.1 13.9 53.6
Ce 0.58 8.90 1.16 57.2 102 76.2 6.08 23.5 23.8 26.4 102
Pr 0.07 0.92 0.09 6.18 125 8.53 1.08 2.69 2.30 291 11.8
Nd 0.37 3.54 0.25 25.1 50.3 34.5 6.38 115 8.82 11.8 44.7
Sm 0.13 0.62 0.03 6.44 9.79 6.91 231 2.30 1.67 2.72 7.94
Eu 0.05 0.21 0.01 1.95 1.83 1.82 0.86 1.52 1.60 1.56 0.73
Gd 0.22 0.65 0.05 8.13 9.44 6.73 3.53 2.37 2.42 3.57 6.88
Tb 0.04 0.10 0.01 1.26 1.36 1.00 0.60 0.32 0.45 0.68 1.06
Dy 0.29 0.65 0.08 8.25 8.23 6.18 4.23 1.91 3.42 5.24 7.11
Ho 0.06 0.13 0.02 1.65 1.65 121 0.87 0.38 0.72 112 1.57
Er 0.21 0.41 0.07 5.14 5.08 3.69 2.74 1.15 2.15 3.59 4.87
Yb 0.21 0.40 0.09 4.88 5.07 3.42 2.56 1.16 1.99 3.51 4.74
Lu 0.03 0.06 0.01 0.71 0.72 0.49 0.37 0.18 0.30 0.50 0.68
Hf 0.10 0.18 0.01 9.46 8.82 7.96 1.40 1.22 2.63 0.22 6.81
Ta 0.46 0.49 0.25 0.87 113 0.81 0.14 1.28 0.12 0.76 0.44
Pb 0.42 0.13 0.05 16.0 14.8 9.49 0.24 4.14 6.37 3.57 1.26
Th 0.10 0.12 0.04 4.70 14.4 8.25 0.01 0.23 0.07 2.57 16.1
u 0.03 0.04 0.01 1.06 1.25 1.14 0.01 0.05 0.07 0.40 1.20
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Supplementary 1B. (continued)

B4Glite B6 B152 BG4 U1 U2 BG6  Gneiss NQ Bl SS SQ
Beaunit Canada

Li 1.49 7.54 32.2 1.84 0.79 3.24 3.46 1.79 15.2 20.6 18.1 11.9
Sc 59.9 21.9 9.21 27.8 26.0 45.3 20.7 17.3 9.26 6.67 5.38 8.09
\Y% 282 1342 47.5 160 373 321 84.9 194 62.6 41.5 27.1 46.1
Cr 96.9 865 62.9 221 39.5 169 79.0 148 81.2 39.6 9.51 12.4
Co 32.7 230 8.66 474 22.7 44.1 9.70 16.9 17.2 62.1 3.87 7.23
Ni 14.5 363 20.9 126 12.1 65.6 49.2 25.0 31.2 16.0 4.65 3.90
Cu 25.0 257 5.05 15.6 5.64 20.3 3.56 21.3 199 11.0 10.1 12.0
Zn 35.1 1118 55.8 62.7 44.0 75.4 21.2 109 50.8 48.5 34.9 71.6
Ga 9.79 166 22.2 16.1 11.4 16.7 17.2 25.0 16.2 17.8 18.5 25.0
Rb 1.40 22.5 200 2.45 0.74 3.75 1.26 6.50 76.1 114 109 78.3
Sr 163 2063 331 334 224 307 357 290 322 189 243 344
Y 10.1 17.9 16.9 8.80 11.1 15.1 16.2 10.8 12.2 16.5 11.3 38.7
Zr 9.21 277 41.1 26.6 14.5 41.0 13.3 45.1 172 147 201 333
Nb 2.28 112 16.7 3.25 2.92 5.35 3.25 3.58 9.32 20.4 6.77 29.3
Cs 0.03 0.40 5.51 0.05 0.01 0.06 0.00 0.04 1.03 1.33 1.18 0.62
Ba 35.9 899 998 211 107 65.6 357 282 579 660 788 527
La 2.57 71.84 38.17 11.41 6.55 6.40 14.78 31.74 20.04 30.58 34.94 46.67
Ce 5.28 118 76.7 20.6 14.0 14.4 24.2 55.5 41.1 63.6 66.5 121
Pr 0.59 11.8 8.75 2.18 1.91 1.86 2.27 5.51 4.45 6.65 6.86 12.1
Nd 2.35 429 33.6 8.53 9.03 8.78 8.34 20.4 17.5 25.0 25.5 49.9
Sm 0.58 6.78 6.04 1.66 2.22 2.27 1.68 2.74 3.14 4.32 4.19 9.33
Eu 0.31 3.87 1.24 0.76 0.74 0.79 1.80 1.66 0.90 0.86 0.95 1.50
Gd 0.93 5.54 4.45 1.73 2.40 2.63 2.45 2.29 3.03 4.09 3.84 8.94
Th 0.19 0.76 0.60 0.26 0.36 0.41 0.40 0.25 0.40 0.52 0.46 1.23
Dy 1.56 4.04 3.20 1.61 2.29 2.67 2.69 161 2.35 3.07 2.42 7.39
Ho 0.36 0.73 0.55 0.31 0.46 0.53 0.56 0.38 0.45 0.59 0.43 1.41
Er 1.20 2.04 161 0.91 1.29 1.62 1.76 1.44 141 1.83 121 4.38
Yb 1.20 1.71 151 0.77 1.05 1.47 1.72 1.85 1.31 1.65 1.05 4.36
Lu 0.18 0.26 0.21 0.11 0.15 0.21 0.29 0.29 0.19 0.23 0.15 0.65
Hf 0.22 6.98 1.24 0.73 0.53 1.06 0.45 1.19 4.26 3.99 5.55 10.13
Ta 0.15 6.90 1.33 0.14 0.15 0.28 0.18 0.19 1.62 8.72 0.41 1.98
Pb 0.15 4.52 42.06 2.65 0.88 1.09 6.36 6.84 12.6 22.1 23.8 10.2
Th 0.18 5.32 18.14 1.33 0.18 0.50 0.16 0.17 5.09 12.2 16.6 7.30
U 0.06 1.50 4.42 0.26 0.08 0.15 0.11 0.04 1.64 1.84 4.34 141
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Supplementary 1B. (continued)
1001-16 1003-14 1006-14 1006-16 1010-13 1014-14 226-03 231-17 232-17 246-17 322-13 360-13 370-13 386-13 98-13

Udachanaya

Li 209 451 18.2 36.3 34.0 324 160 358 131 635 804 224 132 113 16.4
Sc | 394 724 429 19.7 46.2 737 426 203 469 559 159 278 265 404 148
\Y 416 549 157 103 388 815 325 205 396 402 140 231 856 196 127
Cr | 187 94.4 432 60.8 50.8 287 110 319 146 171 885 134 26.2 322 1674
Co| 741 8088 39.0 19.6 53.4 139 472 341 521 555 281 354 155 34.6 104
Ni 115 73.9 221 441 58.0 304 122 504 572 824 775 326 537 480 827
Cu | 702 181 15.2 12.8 102 292 333 101 113 138 555 144 39.0 393 389
Zn | 362 185 445 59.3 115 69.6 831 119 103 100 822 125 733 133 146
Ga| 741 23.4 12.4 21.4 18.9 198 165 268 186 168 215 261 256 226 851
Rb | 235 23.5 7.76 25.2 9.38 154 224 331 423 870 374 306 101 30.8 847
Sr | 1355 516 1644 729 294 634 222 817 153 319 718 659 1803 2564 98.9
Y 38.9 45.8 20.0 13.7 30.2 574 222 167 274 301 159 257 127 20.8 1.86
Zr | 87.6 954 27.0 46.5 97.5 151 683 368 837 600 420 367 141 284 888
Nb | 175 19.8 0.59 2.65 8.64 491 610 509 744 955 451 6.12 588 261 312
Cs | 152 0.41 0.12 0.29 0.16 020 022 121 013 058 074 145 145 0.38 1.23
Ba | 1892 227 3207 392 330 497 116 428 110 361 557 811 2104 567 2118
La | 146 12.5 8.99 18.5 10.3 164 104 219 109 460 262 387 16.0 115  4.02
Ce | 324 34.8 39.2 45.4 26.1 284 231 535 257 151 576 825 215 32.3 11.9
Pr | 36.6 491 8.23 6.08 3.59 298 298 733 336 242 736 101 189 471 1.82
Nd | 143 22.9 515 27.8 17.0 112 136 330 155 126 318 4319 6.12 22.1 843
Sm| 223 5.66 11.9 5.29 4.23 183 335 641 397 358 595 860 070 484 154
Eu | 3.76 171 3.38 1.32 1.41 078 110 160 130 120 156 211 0.86 155 0.56
Gd| 154 7.09 8.45 4.53 5.26 162 405 526 491 474 481 772 044 463 1.01
Th | 1.84 1.16 0.90 0.53 0.84 022 064 067 079 077 063 1.02 0.05 065 011
Dy | 8.47 7.89 4.25 2.75 5.59 118 413 354 518 538 327 540 020 396 047
Ho | 1.42 1.67 0.72 0.49 114 021 084 063 103 112 060 099 004 081 0.07
Er | 3.89 5.25 2.07 1.38 3.46 063 256 177 306 344 175 278 0.12 246  0.19
Yb | 2.82 5.25 1.77 111 3.29 051 245 141 277 337 138 219 013 226 013
Lu | 0.38 0.80 0.26 0.15 0.47 008 035 020 039 049 020 029 0.02 033  0.02
Hf | 2.42 2.74 0.84 1.38 2.67 049 201 123 230 186 137 126 353 118 0.30
Ta | 043 0.76 0.07 0.10 0.34 004 032 006 033 038 006 003 017 -0.02 0.06
Pb | 17.6 0.68 2.34 5.59 1.85 546 348 498 098 110 684 553 838 497 071
Th| 9.23 0.04 0.05 0.30 0.05 005 056 105 008 000 075 205 0.95 0.27 0.20
U 0.77 0.01 0.03 0.17 0.02 021 015 040 002 000 036 027 056 0.15 0.06
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4.2. Documents supplémentaires : Figures et informations complémentaires

4.2.1. Supplementary 1 : The samples

4.2.1.1. Geological context

Here we studied five Ivrea-Verbano samples representing the only in-placed rocks of our set.
They originate from the southern Ivrea-Verbano zone of the Northwest Italy. The local LCC results
from the addition of mafic magmas to the base of the pre-existing crust by intrusions and underplating
processes at 15 to 20 km-depth, in an extensive context (Zingg, 1983). This Permian gabbro-norite
complex is dated approximately at 270 Ma (Downes, 1993; Voshage et al., 1990). Two major units
have been historically documented in the literature: the Kinzigite Formation (amphibolite to
granulite-facies paragneiss) and the Basic Formation (Mafic Complex and lenses of mantle
peridotite). The Ivrea-Verbano zone samples are plutonic and high temperature, high-pressure
metamorphic rocks (Fountain, 1976; Mehnert, 1975). They were brought to the surface because of a
vertical uplift during the Mesozoic crustal thinning and a lithospheric wedging during Alpine collision
(Nicolas et al., 1990; Schmid et al., 1987). The samples we analyzed are characterized as metabasite,
granulite-facies charnockite (two types of restites), granulite-facies migmatite and metapelite. They
all have undergone metamorphism and deformation. The lvrea zone is the only granulite terrain

continuous with mantle rocks, so that they are clearly representative of local LCC.

Four samples from Bournac were used as the most felsic samples of our collection. They are
plagioclase-garnet-rich metasedimentary rocks, containing biotites and amphiboles. Similar rocks are
dated at 200 Ma (by internal Sm-Nd isochrones - Downes et al., 1990), also considered as
representative of the cooling or uplift age of the section during the Hercynian orogeny. Their setting
was widely studied by Downes, Dupuy and Leyreloup and their respective collaborators in a context
of understanding the crustal evolution of the Hercynian belt of Western Europe (See Downes, 1993;

Downes et al., 1990; Downes and Leyreloup, 1986; Leyreloup et al., 1977).

Eight samples from Beaunit range from ultramafic plutonic rocks to mafic and felsic charnockites.
All mafic and ultramafic samples show no clear evidence of high-degree metamorphism or
deformation. Two felsic samples show deformation and a mineralogical organization into bedding
planes (BG6, Gneiss). Beaunit is located North to the Cantal volcanic area. Just like Bournac, it is
particularly well known for its numerous mantle and crustal xenoliths generally extracted by

explosive eruptions. Mafic and ultramafic igneous xenoliths originate from the Beaunit Layered
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Complex (BLC) which was emplaced at 257 Ma (Féménias et al., 2003 ; by U-Pb SIMS dating on

zircons in similar samples). This also corresponds to the gabbro-norite-peridotite sole.

Three peridotites were analyzed, originating from the Mont Briancon, Ardéche, France. They
show variable degrees of fertility as expressed by different relative abundances for SiO2, MgO, FeO

(see supplementary data 1).

The Udachnaya kimberlite Pipe is located in the center of the Siberian craton, in the Markha
terrane, East of the Anabar Province. This pipe was intruded in late Devonian times (Kinny et al.,
1997). It is well known for some well-preserved mantle and crustal xenoliths suitable for petrological
and geochronological studies (Boyd et al., 1997; lonov et al., 2010; Koreshkova et al., 2009; Shatsky
et al., 2019). It provides a large range of mafic to felsic meta-igneous garnet-rich granulites to
tonalites and amphibolites. 85 % of our samples have more than 40 wt% of plagioclases according to
their CIPW norm. While Koreshkova et al. (2011, 2009) brought some petrological, geochemical
constraints on the different rocks sampled in this area, Moyen et al. (2017) and Shatsky et al. (2019)
estimated their ages from the U-Pb geochrometer applied on zircons. All three teams disagree about
the age and origin of the crust beneath Markha terrane and the entire Anabar province. The most
ancient studies proposed the LCC beneath is 2.7 Ga and results from underplating of basaltic magmas
(Shatsky et al., 2005) or are metamorphosed basalts with E-MORB and ocean-island tholeiite affinity
(Solov’eva et al., 2004). Moyen et al. (2017) proposed the existence of two categories of ages: (1)
LCC samples are mostly 1.8 Ga ; (2) MCC and UCC are mostly 2.7 Ga. These ages imply the
formation of the Siberian craton’s lithosphere by a minimum of two distinct events during the
Archean and the Paleoproterozoic. The Paleoproterozoic crust isotopic composition is only explained
by a delamination and a rejuvenation of the lower Archean lithosphere. The most recent studies
(Shatsky et al., 2019, 2018) consider the Anabar province is composed of several micro-continents
which underwent episodes of divergence and convergence, each one associated which a metamorphic
event, but the crust mostly originated from an Archean major event of mantle depletion (plume
upwelling). During the Proterozoic, a second mantle depletion event produced juvenile material
which should have entered the crust from the LCC and reached the UCC, conferring a complex

structure of the terrain at all crustal levels.
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4.2.1.2. Major elements characteristics

Both U2 and IVV9 have an extremely basic composition in a TAS diagram, but they do not have
the most mafic composition when looking at their La/Sc ratio, which is linked to the differentiation
state of a crustal rock (highly incompatible/compatible elements ratio). All samples draw a general
tendency from low SiO2 to high SiO2 contents roughly correlated with an increasing La/Sc ratio
(Figure S1). La/Sc ratios of Phanerozoic samples are ranging from 0.04 to 4.14 while La/Sc of
Precambrian samples are ranging from 0.01 to 6.50. When comparing with literature data, Archaean
and post-Archaean literature data do not overlap well each other in the SiO2 vs. La/Sc space, but they
do in the Sm/Nd vs. La/Sc space, including the samples from this study. Their Sm/Nd ratios draw a
consistent correlation with La/Sc ratios and show the impact of differentiation processes on the
repartition of REE, as an incompatible element, in igneous samples, and potential resulting detrital
sediments (Hanson, 1978). When more carefully, the extreme SiO2 - Na2O+K20 compositions do not
correspond to the most extreme La/Sc ratios and some Siberian and Ivrea samples have a lower La/Sc
ratio than peridotites while their SiO2 content is higher. All Siberian, Beaunit and Ivrea samples have
a sufficiently large range of La/Sc and Sm/Nd ratio to sample the variability of the crust. They all
cover the three estimations of the UCC, MCC and LCC and way beyond each CC endmember.

Typical loss of ignition (LOI) values range from 0.1 to 2.4 wt %, in Siberian samples for which
high values can be found in altered granulites. However, no clear correlation can be observed with
any major elements or Sr contents. LOI values of European samples range between 0.1 and 1 wt %.
Only Bournac samples and B6 (Beaunit) have their LOI higher than 0.8. Ivrea samples have a large
range of LOI from 0.2 to 0.7 wt %, decreasing while Sr, K20 and CaO contents increase.

Large, uncorrelated variations in Sr, La contents can be observed in Siberian and Beaunit samples.
Th content in G2 samples is positively correlated with La content while Beaunit samples show large
uncorrelated Th and La content ranges. All these parameters are more likely to be due to petrogenesis

than alteration.
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Figure S1: Sm/Nd and SiO; vs. La/Sc of the samples analyzed in this study and from literature (including leesses from
Chauvel et al., 2014). Note that La/Sc ratios are represented in logarithmic scale.
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4.2.1.3. REE patterns

Mont-Briangon peridotite (green) - Siberian dunite (red) Bournac (light blue) - Ivrea (light brown)
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Figure S2: Rare earth element patterns of continental samples from this study. Concentrations are normalized to the bulk
continental crust (Rudnick and Gao, 2003).
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4.2.2. Supplementary 2 : Additional models

4.2.2.1. Extraction models
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Figure S3: (4) eCe vs. eNd diagram and (B) eNd vs. eHf diagram representing the mean leess (large beige square), mantle
and crustal samples from this study (colored diamonds and circles) and modelled CC (large squares). Stripped white to
dark grey squares represent the UCC, MCC and LCC formed at 1.8 and 2.4 Ga, respectively. This corresponds also to
the mean ages of crustal extraction from the primitive mantle. Here the black, contoured squares corresponds to models
based on REE composition from Rudnick and Gao, 2003 and colored, contoured squares to REE composition from Hacker
etal., 2015 (green for an extreme mafic composition of the MCC and LCC, or blue for an extreme felsic one). The mantle
array is represented by its regression line and error envelop (grey line and field).
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4.2.2.2. Lu-Hf and Sm-Nd fractionation in crustal reservoirs
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Figure S5: 4) Deviation of the Hf isotopic composition of crustal samples from this study (AeHfsample-mante array), COMpared
to the oriented angle in degree between the evolution vectors of the samples in Figure 4.5 and the mantle array (Gvecor-

mantle array). We define AEHfsample—mantle array = SHfsample - ((SNdsample X 1.59) + 1.28) Where 128 |S the

intercept of the mantle array and 1.59 is its slope, according to the equation of the mantle array defined in Chauvel et
al., 2008. Negative angles mean vectors have a lower oriented slope than the mantle array while positive angles mean
they have a higher oriented slope than the mantle array. The zero value corresponds to the exact position on the mantle
array of a sample whose evolution vector is parallel with it. Note that a perfectly identical repartition of the data is
observed while comparing the angle 0 and the AeNdsample-mantle array, With & 1.59 factor of conversion (slope of the Hf-Nd
mantle array). B) Histograms of the Ovector-mantie array Calculated in Archean and post-Archean samples using their Lu/Hf
and Sm/Nd ratios and calculating their evolution vector. C) AeHfsample-mantle array VS. Evector-mantle array Calculated for literature
samples from their present-day parent-daughter ratios and calculating their deviation from an initial composition on the
mantle array for over 2.2 Ga. Dark grey zone corresponds to the mean deviation of OIB and MORB from the mantle
array and the light grey zone to their maximum deviation. This gives an overview of the thickness of the mantle array.
Outside of these zones, samples are considered as significantly distinct from the mantle array tendency.
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5. PERSPECTIVES ET PISTES DE REFLEXION SUPPLEMENTAIRES

A partir de cette étude, nous observons pour la premiére fois une différence nette dans la
répartition des compositions isotopiques en Ce-Nd et Hf-Nd d’échantillons de la crodte
continentale. Il est probable que les LREE fractionnent differemment en fonction des
caractéristiques des roches de la crolte (caractere mafique/felsique, crolte
supérieure/inférieure), ce qui n’est pas observé de fagon similaire en utilisant le systéme Lu-
Hf. La cause d’un tel fractionnement nécessite de faire intervenir une mobilité différente des
éléments chimiques dans des conditions de crodte profonde.

Les fluides et les magmas sont les principaux agents de transport des éléments chimiques
dans de telles conditions. Notamment, le flux de fluides peut étre trés important dans des
conditions de facies granulite (Ague, 2014). lls font partie intégrante du métamorphisme
prograde et rétrograde. Les REE peuvent étre transportés par des fluides crustaux, auquel cas il
faut prendre en compte la nature du protolithe ainsi que les processus et la chimie des fluides
impliqués, qui restent a I’heure actuelle mal connus (voir par exemple Grauch, 1989).
Récemment, Ague (2017) a identifié différents flux de masse de REE dans des roches
métamorphiques de différents contextes et compositions pour faire le point sur leur mobilité en
conditions de métamorphisme régional (crolte et zones de subduction). Il montre qu’un
fractionnement existe et reflete un fort impact de la minéralogie (exemple : grenat sur les
HREE, apatite, monazite et allanite sur les LREE). Quand ils sont mobiles, des REE voisins
vont étre généralement mobilisés au méme degré. Néanmoins, la composition du fluide ou la
minéralogie de la roche peut modifier la mobilité des éléments (exemple, perte plus importante
de La, tandis que Ce, Nd et Sm restent globalement immobiles dans une métapélite — role
dominant du grenat et du plagioclase - forte anomalie positive en Eu et Y). Ensuite, les REE
sont les plus mobiles des HFSE (REE>U>Nb>Ti>Th). De telles observations pourraient
expliquer le fractionnement différent du La et du Ce en comparaison des couples Sm-Nd et Lu-
Hf.

De tels résultats ont des implications sur les modéles d’évolution de la partie silicatée de
notre planéte puisque la composition de la crolte continentale et de ses sous-sections les plus
profondes peuvent étre trés différentes de la composition de la crolte supérieure mesurée. De
plus, un potentiel recyclage de crodte inférieure dans le manteau peut offrir & des sources de
type point chaud des signatures particuliéres, sous la tendance mantellique en Ce-Nd. Ce point

est discuté dans le chapitre suivant.
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Photo 5.1: Photographie de l'ile de Heard vue depuis la station spatiale internationale. Crédit NASA
https://www.earthobservatory.nasa.gov/images/37488/mawson-peak-heard-island
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Ce chapitre discute la composition isotopique en Ce-Nd des basaltes d’iles océaniques dont la
signature reflete un manteau source enrichi par recyclage. Il est constitué d’un article en cours
de préparation s’intitulant “A Ce-Nd-Hf isotope perspective on the EM-1 and EM-2 endmember
distinction”, précédé d’une bréve introduction décrivant le contexte de 1’étude ainsi que son
objectif et ses principaux résultats. Les annexes associées a I’article sont placées directement a

sa suite.

1. CONTEXTE ET OBJECTIF DE L’ETUDE

Les compositions isotopiques mesurées dans les OIB reflétent la composition de leur source
profonde. Il a été proposé que cette derniére corresponde a un melange entre du matériel
mantellique et des matériaux plus enrichis, provenant de la surface et recyclés dans le manteau
lors de la subduction. Les systématiques isotopiques radiogéniques Sr-Nd-Pb permettent de
définir différents pdles de composition extréme (cf. le chapitre 1 du manuscrit). Cette
distinction reste difficile pour les isotopes du cérium (chapitre 3), a I’exception des
compositions mesurées dans les échantillons de signature isotopique de type EM-1. Notre
premiére étude qui a permis de définir la tendance mantellique comprenait essentiellement des
échantillons d’affinit¢ HIMU et EM-1. Nous n’avions pas intégré d’échantillons correspondant
a la signature EM-2. Les différences de compositions isotopiques (Sr-Nd-Pb) mesurées dans
les basaltes/laves de type EM-1 et EM-2 sont interprétées comme reflétant la différence de
composition du matériel recyclé dans leurs sources profondes. Si les systématiques lanthane-
cérium et samarium-néodyme se comportent de maniére relativement similaire lors des
processus géologiques, il existe toutefois des contextes propices a un comportement spécifique
du cérium par rapport aux autres REE (en conditions océaniques, en cas d’interaction avec des
fluides, lors du métamorphisme, ...), qui induit un découplage des compositions isotopiques en
cerium et en néodyme. Notamment, il est fort probable notamment que le recyclage de
sédiments oceaniques ou de crodte continentale inférieure, deux hypothéses généralement
évoqueées pour expliquer la signature EM-1 (Chauvel et al., 1992; Willbold and Stracke, 2006,
2010a), générerait une composition isotopique en Ce-Nd spécifique a ce type de source.

199



2. PRINCIPAUX RESULTATS

Nous apportons les premiéeres mesures des rapports isotopiques en cérium (couplées a celles du
néodyme et de I’hafnium) dans des échantillons de 1’1le de Samoa, reconnus pour leur affinité
avec le p6éle mantelliqgue EM-2. Nous les comparons avec les compositions des échantillons des
basaltes des iles de Gough, Tristan Da Cunha et Heard, qui correspondent au pole EM-1. Nous
observons des signatures isotopiques en Ce-Nd-Hf distinctes entre les échantillons de Samoa,
d’une part, et ceux de Tristan da Cunha et Gough, d’autre part, tandis que les basaltes de Heard
montrent des compositions intermédiaires entre ces deux groupes. Afin d’expliquer ces
différences, nous avons calculé la composition isotopique de matériaux de surface, de
composition en REE et Hf distincts, recyclés a différents ages. Les hyperboles de mélange
construites entre le p6le représentatif du manteau et celui des composants enrichis recyclés
permettent de quantifier I’impact du recyclage sur la composition isotopique de la source des
OIB.

Le recyclage de crolte continentale supérieure ou de sédiments océaniques enrichis en
composeés terrigénes produit des pbles de mélange localisés dans la continuité des tendances
mantelliques en Ce-Nd et Hf-Nd. Le recyclage de tels matériaux, il y a plus de 1 Ga, permet de
reproduire les compositions isotopiques en Ce-Nd des laves de Samoa. Le recyclage de
sédiments océaniques terrigenes, toutefois, semble davantage expliquer les rapports isotopiques
en Hf-Nd des laves de Samoa que le recyclage de crodte continentale supérieure.

Le recyclage de sédiments océaniques portant une anomalie négative en cérium implique,
avec le temps, la présence dans le manteau d’un pdle de composition fortement radiogénique
en cérium. Il est peu probable qu’un tel matériau entre significativement dans la composition
d’une source mantellique de type EM. Il faut cependant noter que les sédiments océaniques
formés avant 1’événement majeur d’oxygénation ayant impacté les océans (Great Oxidation
Event — GOE), entre 2.0 et 2.4 Ga, ne devaient pas avoir d’anomalie en cérium. Si la
composition en REE d’un sédiment océanique recyclé est corrigée de I’anomalie en cérium, ses
rapports isotopiques en Ce-Nd sont tels qu’il est localisé dans la continuité de la tendance
mantellique, au méme titre que la crolte continentale supérieure. Dés lors, la source intégrant
un tel sédiment, formé avant le GOE, affiche des compositions isotopiques coincidant avec
celles de Samoa et de Heard en Ce-Nd. Par ailleurs, les sédiments n’ont pas nécessairement le
méme rapport Lu/Hf, en fonction de la proportion relative des composants pélagiques et

terrigénes qu’ils contiennent, plus ou moins enrichis en minéraux réfractaires tels que le zircon.
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Les compositions isotopiques en Hf-Nd des laves de Samoa sont mieux reproduites par le
recyclage de sédiments enrichis en composes terrigenes. Les laves de Heard, Gough et Tristan
da Cunha, par contre, requiérent des proportions variables de seédiments terrigenes et
pélagiques, dépourvus d’anomalie en cérium, et de crotite océanique recyclée. Le recyclage de
MORB avec un faible appauvrissement en lanthane di a I’altération (mobilité plus grande du
lanthane) génére un p6le de mélange dont la composition est décalée sous les tendances
mantelliques en Ce-Nd et Hf-Nd. Un mélange combinant les trois péles manteau — sédiments
recyclés — crolite océanique recyclée permet alors d’expliquer les compositions isotopiques de
Gough et Tristan Da Cunha qui sont également décalées sous la tendance mantellique en Ce-
Nd.

Une alternative a ce modele est I’incorporation dans la source des points chauds de Gough
et Tristan da Cunha de matériaux de type cro(te continentale inférieure et plus superficielle en
proportions variables. Le fractionnement des REE que 1’on peut mesurer dans la crofite
inférieure est compatible avec la formation d’un pole peu radiogénique en cérium, localisé sous
la tendance mantellique en Ce-Nd. Ceci est notamment confirmé par les données d’analyse de
xénolithes de Sibérie d’age compris entre 2 et 3 Ga (chapitre 4). Nos données et modeles ne
concordent néanmoins pas entre les espaces isotopiques Ce-Nd et Hf-Nd. Les rapports Lu/Hf
de la crodte inférieure ne permettent pas de développer des compositions isotopiques en Hf-Nd
compatibles avec celles des échantillons de Gough (Boyet et al., 2019). L’incorporation de

manteau sous-continental pourrait produire ces compositions.

Cette étude est le résultat d’une collaboration avec Maud Boyet!, Régis Doucelance® et
Pierre Bonnand? en tant que principaux co-auteurs mais aussi avec Matthew Jackson? et Jane

Barling® qui nous ont fournis les principaux échantillons de cette étude.

! Université Clermont Auvergne, CNRS, IRD, OPGC, Laboratoire Magmas et Volcans, F-63000
Clermont-Ferrand, France

2 Department of Earth Science, University of California, Santa Barbara, CA, USA

3 Department of Earth Sciences, University of Oxford, OX1 3AN, United Kingdom
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3. MANUSCRIT EN COURS DE PREPARATION: “A Ce-ND-HF ISOTOPE

PERSPECTIVE ON THE EM-1 AND EM-2 ENDMEMBER DISTINCTION”

3.1. Introduction

Strontium-Nd-Pb isotopic compositions measured in ocean island basalts (O1B) have led to the
definition of several mantle endmembers referred to as DMM, HIMU (high p = 238U/?%4Pb),
EM-1 and EM-2 (enriched mantle 1 and 2 - Zindler and Hart, 1986). DMM stands for depleted
MORB mantle and corresponds to the mantle depleted by the continental crust extraction.
HIMU-like basalts present a radiogenic Pb isotopic composition (high U/Pb ratios) together
with unradiogenic 87Sr/%Sr ratios (low Rb/Sr ratios) interpreted as the fingerprint of the oceanic
crust recycled into their mantle source (Chauvel et al., 1992). Contrarily, the EM-like samples
are associated to highly radiogenic Sr isotopic composition and poorly radiogenic Nd and Hf
isotopic ratios (high Rb/Sr, low Sm/Nd and Lu/Hf ratios). They are best explained by the
involvement into their source of terrigenous or pelagic oceanic sediments (Barling and
Goldstein, 1990; Blichert-Toft et al., 1999; Chauvel et al., 1992; Class and le Roex, 2008; White
and Hofmann, 1982; Zindler and Hart, 1986a), or of oceanic lithosphere, upper crust and lower
continental lithosphere (Stracke, 2012; Widom et al., 1997; Willbold and Stracke, 2010b, 2006).
On the other hand, the isotopic arrays drawn by individual islands and archipelagos in multi-
isotope diagrams converge toward an intermediate composition distinct from that of the former
mantle endmembers. This new endmember is mainly known as FOZO (FOcal ZOne) and it is
generally considered to be an isolated, partly un-degassed, portion of the mantle (Hart et al.,
1992), although no consensus have been reached concerning its existence and its nature
(Castillo, 2015; Class and Goldstein, 2005; Hanan and Graham, 1996).

Subduction and delamination processes are able to distribute surface material back into the
mantle. The way the recycling is operating (mass of material, fractionation, ...), however, is
difficult to establish (Jackson et al., 2018a, b). Most of the geochemical models consider the
recycling of 1 to 2 Ga-old reservoirs, but some studies also propose that portions of the mantle
remained isolated for most of the history of the mantle (Allégre et al., 1986; Hanan and Graham,
1996; Jackson et al., 2010; Kurz et al., 1983). Others suggest that signatures from Archean to
Hadean continental rocks can be identified in OIB (Peters et al., 2018).

The La-Ce, Sm-Nd and Lu-Hf pairs of trace elements generally behave in a similar way
during geological processes which makes them difficult to decouple. They can however be
fractionated under some circumstances. For instance, Chauvel et al. (2008) showed that oceanic

crust and sediment recycling may explain the whole MORB and OIB gHf-eNd dataset when
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considering Hf-Nd decoupling is due to the presence of zircon in sediments. Also, Ce behaves
differently from the other rare earth elements (REE) in oxidized conditions (e.g. oceans):
although REE remain under 3+ valence state, Ce3* turns into Ce** and becomes poorly soluble.
As a consequence, pelagic sediments and seawater have a negative Ce elemental anomaly
(referred to as Ce/Ce* and defined as Cen/ (Lan®® x Prn®®), where Cen, Lan, and Prn are Ce,
La, and Pr concentrations normalized to CI chondrites), whereas Fe-Mn oxides have a positive
one. Moreover, larger is the negative Ce anomaly, higher is the La/Ce ratio and the resulting
Ce isotopic composition, so that a few old, ‘Ce-anomaly-rich’ surface material involved in the
source of basalts may be able to significantly modify their Ce isotopic signature (Bellot et al.,
2018, 2015a; Shimizu et al., 1992; Tanaka et al., 1987). Most modern oceanic sediments are
depleted in Ce relative to neighboring elements, with a degree of depletion varying in function
of their nature (Plank, 2014). Coupling Ce, Nd and Hf isotope measurements may thus provide
strong constraints on the nature of sediments recycled into the mantle and incorporated in the
deep source of OIB. New Ce-Nd isotope measurements of crustal xenoliths from the Udachnaya
kimberlite show that the lower crust is not located on the eCe-eNd mantle array (see chapter 4).
Then coupled Ce-Nd isotope measurements could potentially identify the recycling of lower
crust material into the OIB mantle source.

Cerium-Nd-Hf compositions of HIMU- and EM-1-like OIB have been well documented
(Boyet et al., 2019; Israel et al., 2020; Stracke, 2012; Willbold and Stracke, 2010; Willig et al.,
2020; Willig and Stracke, 2019 and references therein). Instead, the La-Ce systematics has been
measured on very few EM-2 samples. In this study, we measured Ce-Nd-Hf isotopes in 14
samples from the Samoan Islands which EM-2 affinity was previously proved using Sr-Nd-Pb
isotopes (Farley et al., 1992; Wright and White, 1987). We compared them with literature data
(except Hf isotopes for Heard samples which are first published in this study) on EM1-like
samples from Heard, Tristan Da Cunha and Gough Islands, in order to bring new perspectives

on the nature of EM-1 and EM-2 endmembers.
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3.2. Geological setting and sample selection

The Samoan archipelago is located in the South Pacific Ocean, about 100 km north to the Tonga
Trench. It is composed of 16 volcanic islands which basaltic formations exhibit a wide range
of 87Sr/86Sr ratios with highly radiogenic values up to 0.709 (Workman et al., 2004). The islands
are divided into two subgroups, namely the Malu trend and the Vai trend, corresponding to two
subparallel topographic ridges (the Malu alignment being older than the Vai one). The samples
analyzed in this study were collected on islands from both groups: three samples from Savai’i
and two from Malumalu for the Malu trend; two samples from Ofu, five from Vailulu’u and
two from Ta’u for the Vai trend. They were all previously documented for Sr, Nd and/or Pb
and He isotopes (Jackson et al., 2007; Workman et al., 2004). Amongst them, Ofu samples have
the most depleted isotope signature, with a poorly radiogenic He isotopic ratios. This
composition was previously described as the closest composition to that of the FOZO
endmember (Jackson et al., 2007). It is also close to the isotopic composition of the youngest

lavas from Rurutu Island, Austral archipelago, French Polynesia.

3.3. Methods

3.3.1. Chemical procedures

During the course of this study, we analyzed the Ce-Nd-Hf-Sr-Pb isotopes and trace elements
compositions on basalts from Samoa at the Laboratoire Magmas et VVolcans. We also refer to
unpublished Hf data on Heard samples (from J. Barling, measured in University of Rochester).

Sample powders were acid-digested using a 3:1, 65%-HF / 48%-HNOs mixture maintained
at 75 °C on a hot plate for 48 hours. Once dried they undergone a second step of digestion with
6 M-HCI, before breaking down fluorides by using three occurrences of 1:1, 48%-HNQO3/ 6 M-
HCI dissolutions and slow evaporations at 70 °C. Sample solutions were then divided into two
aliquots: 80% of each solution were reserved for Ce, Nd, Sr and Pb isotope analyses, whereas
the other 20% were used for trace elements and Hf isotope analyses.

The procedures for Ce separation and purification are detailed in Bonnand et al. (2019), and
those for Sr, Nd and Pb in Pin et al. (2014). They are briefly summarized in the following lines.
Strontium and Pb were first separated from the matrix and from the REE by using the
combination of Sr-Spec and TRU-Spec resins in tandem columns. The REE fraction was then
processed in a Ln-Spec resin (50-100 mesh) in oxidized conditions using 20 mM-NaBrOs / 10

M-HNOs3, and Ce was separated from the other REE in reduced conditions using 20 mM-H202
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/ 6 M-HCI. The Ce fraction was purified in a final step using AG50W-X8 by removing residuals
NaBr (2.5 M-HCI) and Ba (2 M-HNOs). The remaining REE fraction was purified similarly
from NaBr and then processed using Ln-Spec resin (25-50 mesh) to separate successively
LREE (0.2 M-HCI), Nd (0.25 M-HCI), Lu and Sm (0.5 M-HCI).

The second aliquot was processed according to the protocol described in Minker et al.
(2001). Hf was first separated from the matrix using AG50W-X8 (200-400 mesh) resin, and
then from Zr and Ti using Ln-Spec resin (100-150 mesh). After eluting Ti in 0.45 M-HNOs /
0.09 M-Hcit / 1 wt%-H202 and Zr in 6 M-HCI / 0.06 M-HF, Hf was collected in 6 M-HCI /
0.4M-HF.

Total procedure blanks contain 2 to 3 pg of Ce, 30 to 140 pg of Nd, 4 pg of Pb and no Hf

and Sr (below detection limits). They are negligible with respect to sample contents.

3.3.2. Mass spectrometry

All measurements were performed at the Laboratoire Magmas et Volcans (LMV), Clermont-
Ferrand, France.

Trace element abundances were measured on a Agilent 7500® quadrupole ICP-MS (collision
cell) and sample concentrations were calculated using an external calibration with CMS
reference material (Inorganic Venture). Errors on REE contents are below 5%.

Cerium isotopes were measured as CeO+ on a ThermoScientific Triton Plus® TIMS in static
mode on double Re filaments. Each run of analysis consisted of 27 blocks x 20 cycles (8.4-s
integration time) with 60-s baseline measurement every block (deflected ion beams), and used
10, 10%* and 10% Q resistors simultaneously so that CeO masses and 152.5, 153.5 and 154.5
low intensity signals were measured with high precision in a single line. Corrections for oxygen,
mass-discrimination (using an exponential law with 136Ce/*4Ce = 0.01688) and 14°Ce?®0 tailing
were performed offline. The whole procedure is detailed in Bonnand et al. (2019). The tailing
correction observed during the session of analysis was AeCe = 1.02 = 0.14 (2sd, n = 21) and
the repeated measurements of the CeLmv reference material gave 38Ce/**?Ce = 0.02257045 +
26 (11 ppm; 2sd, n = 7). The data were normalized to 38Ce/'*’Ce = 0.02257063 (CeLmv
reference value from Israel et al., 2020).

Neodymium isotopes were measured in 2-line dynamic mode on a ThermoScientific
Triton® TIMS with relay matrix rotation on double Re filaments. Each run consisted of 27
blocks x 20 cycles (8.4-s integration time per line) with 70-s baseline measurement every block.

Isotopic ratios were mass-fractionation-corrected using an exponential law with 6Nd/***Nd =
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0.7219. Repeated measurements of the JNDi-1 reference material gave **Nd/***Nd = 0.512107
+ 3 (7 ppm; 2sd, n = 13).

Strontium isotopes were acquired in 2-line dynamic mode on a ThermoScientific Triton®
TIMS with relay matrix rotation and single Re filaments. Each run consisted of 5 blocks x 15
cycles with 8.4-s integration time with 50-s baseline measurement every block. Isotopic
measurements were mass-fractionation-corrected using an exponential law with 8Sr/%8Sr =
0.1194. Repeated measurements of the NIST SRM-987 reference material gave 8/Sr/8Sr =
0.710230 £ 9 (13 ppm; 2sd, n = 6). Reported data are normalized to 8'Sr/%¢Sr = 0.710245 (NIST
SRM-987 reference value from Wise and Waters, 2007).

Hafnium and Pb isotope ratios were measured in static mode on a ThermoScientific
Neptune® MC-ICP-MS coupled to an Aridus I11® desolvationg nebulizer system at solutions
concentrations from 5 to 13 ppb of Hf and from 5 to 10 ppb of Pb. Each run of Hf analysis
consisted of 1 x 50 cycles (8.4-s integration time) preceded by 30-s baseline measurement.
Isotopic ratios were corrected for mass discrimination using an exponential law with 1 Hf/*""Hf
= 0.7325. Repeated measurements of the JMC-475 reference material gave SHf/Y""Hf =
0.282157 = 7 (26 ppm; 2sd, n = 9). All data were normalized to the JMC-475 reference values
6Hf/17"Hf = 0.282161 (Vervoort and Blichert-Toft, 1999). Each run of Pb analysis was
composed of 1 x 50 cycles (8.4-s integration time) with 30-s baseline measurement). Mass
discrimination was monitored using the Tl-doping technique (5:1 Pb-TI) and an exponential
law with 205T1/293T| = 2.3905. Repeated measurements of the NBS-981 reference material gave
206pp/204ph = 16.9535 + 0.0013 (77 ppm, 2sd, n = 16), 297/294Ph = 15.5156 + 0.0013 (82 ppm,
2sd, n = 16) and 2°8Pb/2%4Ph = 36.7768 + 0.0031 (84 ppm; 2sd, n = 16). All data were normalized
to the NBS-981 reference values from Todt et al., 1996 (*°Pb/?%Ph = 16.9356 ; 297Ph/?%4Ph =
15.4891 ; 298pp/204Ph = 36.7006).

3.4.Results

Cerium, Nd, Hf (expressed as €Ce, eNd and ¢Hf values, i.e., deviations from CHUR in part per
10%), Sr and Pb isotopic compositions of Samoa samples are reported in Table 5.1, and trace-

element concentrations in Supplementary table 1.
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Table 5.1: 138Ce/**2Ce, > Nd/***Nd, "Hf/*""Hf, 87Sr/88Sr and 2°6.207.208ph/204Ph jsotopic ratios measured in samples from the Samoa Islands. CHUR values used for the calculation
of Ce, eNd and ¢Hf are as follows: 1*8Ce/**?Ce = 0.02256577 and *%¢La/**?Ce = 0.00314 (Israel et al., 2020); ***Nd/***Nd = 0.512630 and **’Sm/**Nd = 0.196 (Bouvier et al.,
2008); Y8Hf/ATHf = 0.282785 and *"®Lu/*""Hf = 0.0336 (Bouvier et al., 2008). Errors correspond to internal errors (2se). Also reported are previously unpublished *76Hf/*""Hf
ratios of five samples from Heard Island (Barling et al., 2000) together with published Ce, Nd, Sr and Pb isotope ratios (values in italics - Barling et al., 1994; Barling and
Goldstein, 1990; Israel et al., 2020).

Sample Location *¥Ce/**?Ce 2se £Ce “*Nd/***Nd 2se eNd SHf/*""Hf 2se gHf 87Sr/%Sr 2se 2%Pb/?%Ph 2se 20’Pb/?*Ph 2se 2%Pb/?*“Ph 2se

Samoa
OFU-04-03 Ofu 0.02256494 17 -0.37 0.512804 2 3.40 0.282966 2 6.42 0.704759 6 19.2694 5 155974 5 39.4546 13
OFU-04-06 0.512827 3.84 0.282994 3 7.38 0.704577 5 19.1899 5 155793 5 39.2286 12
77-1 Malumalu0.02256561 29 -0.07 0.512659 2 0.56 0.282901 2 4.10 0.706878 6 19.2089 5 156295 5 39.6404 14
78-1 0.02256653 20 0.34 0.512536 1 -1.83 0.282819 3 1.19 0.708888 6 19.2325 4 156456 4  39.8524 10
D115-03 Savai’i 0.02256650 28 0.32 0.512565 1 -1.27 0.282791 3 0.22 0.711413 6 19.0149 5 156385 5 39.3700 12
D115-18 0.02256694 22 0.52 0.512318 1 -6.08 0.282651 2 -4.730.718506 5 18.9571 5 156456 5 394112 14
D115-21 0.02256633 23 0.25 0.512469 1 -3.14 0.282772 3 -0.450.712457 6 18.9492 5 156258 5 39.2366 13
T16 Ta’u 0.02256579 36 0.01 0.512804 2 3.40 0.282969 3 6.50 0.704583 6 19.2930 4 15.6048 4 394417 12
T33 0.02256510 27 -0.30 0.512813 1 3.57 0.282993 3 7.35 0.704748 6 19.2780 5 15,6032 5 39.4638 12
63-3 Vailulu’u 0.02256565 21 -0.05 0.512730 2 195 0.282956 3 6.03 0.705447 6 19.3225 5 156253 5 39.6536 13
68-11 0.512704 1 144 0.282916 3 4.63 0.705675 6 19.4067 6 156437 6 39.6727 14
71-2 0.02256626 30 0.22 0.512702 2 1.41 0.282937 3 5.37 0.705955 6 19.3514 5 15.6344 4 39.7333 11
71-22 0.02256570 24 -0.03 0.512730 1 196 0.282937 3 5.36 0.705462 5 194186 5 156439 5 39.6389 13
73-12 0.02256599 25 0.10 0.512659 1 0.56 0.282895 3 3.88 0.706638 6 194384 5 156909 4 39.5026 12
Heard
65001 0.02256604 20 0.12 0.512586 2 -0.87 0.282790 6 0.18 0.705335 18.244 15.550 38.601
65151 0.02256674 22 0.43 0.512512 1 -2.31 0.282734 8 -1.80 0.705996 17.953 15.550 38.420
65171 0.02256620 21 0.19 0.512567 1 -1.23 0.282776 8 -0.32 0.705337 18.211 15.567 38.508
69244 0.02256551 18 -0.11 0.512697 2 1.301 0.282843 9 2.05 0.704862 18.776 15.588 39.170
69254 0.02256550 22 -0.12 0.512711 2 1.572 0.282834 8 1.73 0.704728 18.832 15.601 39.270
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Samoa lavas show large isotope variations with eCe ranging from -0.37 to +0.52, eNd from
-6.11 t0 3.84, ¢Hf from -4.73 t0 7.38, 8’Sr/%Sr from 0.704577 to 0.718506, and 2°°Ph/2%4Pb from
18.949 to 19.438. Samples from Savai’i and Malumalu Islands (Malu trend) show the least
radiogenic eNd-eHf-26Ph/294Ph values together with the most radiogenic ¢Ce-87Sr/%Sr. On the
contrary, samples from Ofu and Ta’u Islands (Vai trend) have the most radiogenic eNd-eHf
values and the least radiogenic £Ce-87Sr/®Sr, but intermediate 2°°Pb/?%Ph. Such global
endmember locations agree with previous Sr-Nd-Pb data in Samoa lavas (Jackson et al., 2007;
Workman et al., 2004).

Samoa lavas have a much larger range of isotopic variations than Tristan Da Cunha (TDC),
Heard and Gough samples. In the eNd vs. eCe and eHf vs. eNd diagrams (Figure 5.1A,B), they
plot on the mantle array (Chauvel et al., 2008; Israel et al., 2020) and define a relatively linear
trend along it. Samples from Heard Island show a trend similar to that of Samoa in the eCe-eNd
space but differ from it when considering Hf isotopes. They form an alignment close to that of
Gough samples in the eNd vs. eHf diagram (Figure 5.1B), while they are intermediate between
Samoa and Gough in the gHf vs. eCe diagram (Figure 5.1C). Gough and TDC samples have a
more restricted range of eNd and €Hf values in comparison to those of Samoa. They show
undistinctive trends in the eNd vs. €Ce plot (Figure 5.1A), clearly less steep than those drawn
by Samoa and Heard samples. They do not form a unique group, however, in the eNd vs. eHf
and eHf vs. eCe diagrams. TDC samples are aligned together with those of Samoa in the eNd
vs. eHf diagram (Figure 5.1B), whereas they plot close to Heard samples in the gHf vs. eCe
diagram (Figure 5.1C). The four (or 2 x 2) alignments seem to share a common composition in
the eNd vs. €Ce diagram, toward €Ce ~ 0.4 and eNd ~ -2 (Figure 5.1A). This is also the case in
the eHf vs. eCe diagram (Figure 5.1C), although the intercept seems to have a higher Ce value

around 0.6 (for eHf ~ -3). This is not the case, however, in the éNd vs. eHf diagram.

Samoa basalts also have much more variable 8Sr/2Sr ratios, than Gough, Heard and TDC
samples, which Sr isotope compositions, by comparison, barely vary between 0.7043 and
0.7061 (Figure 5.2). The 8Sr/®Sr ratio of sample D115-18 is even higher than data previously
quoted in the literature, although it has to be noticed that several tranchy-andesite samples from
Savai’i Island, including D115-18 and D115-21, were already reported with extreme Sr
composition compared to other OIB (Jackson et al., 2007). Finally, samples from the Samoa

Islands show, in average, higher 2°6Pb/2%4PD ratios than Gough, TDC and Heard.
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Basaltic samples from the Samoa archipelago are EM-2-type OIB, whereas those from

Gough, TDC and Heard are categorized as EM-1. Such a distinction appears not to be so marked

when considering Ce-Nd-Hf isotopes only and/or the sets of samples discussed in this study,

and these are mainly the Sr and Pb isotope systems that clearly help defining the two EM-types

of OIB (Figure 5.2). For instance, lavas from the Samoa Islands follow a hyperbolic tendency

in the Ce vs. 87Sr/8°Sr diagram, while those from Heard, TDC and Gough show linear trends.

We will see in the following that coupling of Ce-Nd-Hf isotopic ratios provides a new
perspective on the distinction between EM-1 and EM-2 OIB.
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Figure 5.1: (A) eNd vs. ¢Ce, (B) ¢Hf vs. eNd, and
(C) eHf vs. ¢Ce for Samoa, Heard, Gough and
TDC lavas using data from this study and from
the literature (Samoa: Salters et al., 2011;
Workman et al., 2004 — Heard: Barling et al.,
1994; Barling and Goldstein, 1990; Israel et al.,
2020 - Tristan Da Cunha — Gough: Boyet et al.,
2019; Le Roex et al., 1990; Salters et al., 2011;
Sun, 1980; White and Hofmann, 1982; Willbold
and Stracke, 2010; Willig et al., 2020; Willig
and Stracke, 2019. Symbols with a black contour
indicate samples for which the Ce-Nd isotopic
compositions have been measured. Yellow
triangles and grey circles are MORB and OIB
compilation from Israel et al. (2020) and Stracke
(2012). The thick grey line represents the mantle
array; colored dotted lines are the best fits
calculated for each OIB dataset.
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Figure 5.2: Ce-Nd-Hf-Sr-Pb isotopic compositions of Samoa, Heard, Gough and TDC lavas. Data from this study and from the literature (see Figure 5.1 for references).
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3.5.Discussion

3.5.1. Defining recycled materials for Ce-Nd-Hf isotopes

The origin of EM-1-like signatures is debated. They have been proposed to be due to the
incorporation of either lower continental crust, subcontinental material or pelagic sediments in
the mantle source (Boyet et al., 2019; Chauvel et al., 1992; White and Hofmann, 1982; Willbold
and Stracke, 2010; Class and Le Roex, 2006; Konter and Becker, 2012). The origin of EM-2-
like signatures, however, is more consensual. It is generally associated with a UCC-like
component, such as terrigenous sediments, subducted with the oceanic crust and then
incorporated into the deep source of OIB (Chauvel et al., 1992; Jackson et al., 2007; Willbold
and Stracke, 2010). Heard lavas may be an exception. Although of EM-1 type, their

composition has been related to a UCC-like component (Barling et al., 1994).

Large quantities of sediments can be subducted in time. For instance, UCC accumulated for
the last 4 Ga in the mantle should represent about 0.15 % of its mass (Jackson et al., 2007).
Highly stirred and diluted in the mantle, it has a higher ability to melt than the surrounding
mantle.

In the following, we model the Ce-Nd-Hf isotope compositions of recycled material (oceanic
crust, oceanic sediments, upper continental crust, and medium to lower crust) mixed with a
FOZO-like component, and we discuss them with respect to the ratios measured in Gough,
TDC, Heard and Samoa samples. We would like to notice that Boyet et al. (2019) showed that
the composition of Gough basalts can be reproduced by incorporating delaminated
subcontinental lithospheric material (kimberlite-type liquid) into their mantle source, in
opposition to Ce anomaly-rich pelagic sediments, no matter when such sediments were
recycled. In this study, we do not re-explore the model proposed by Boyet et al. (2019), which
issue was the understanding of Ce elemental anomalies in Gough samples, but we focus on the
impact of recycling of crustal components on OIB signatures, considering various ages of

recycling and distinct trace-element patterns.
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3.5.2. Characterizing recycled materials and FOZO for Ce-Nd-Hf isotopes

The chemical composition of recycled oceanic lithosphere is considered to be close to that of
MORB samples. This implicitly assumes that the crustal part, more enriched in REE and more
fusible than the underlying gabbro, dominates its trace-element budget. Hereafter, we will thus
refer to it as the recycled oceanic crust (ROC). The eNd-eCe values of ROC are the mean values
of MORB reported in Israel et al. (2020), while its eHf is deduced from the equation of the Hf-
Nd mantle array (eHf = eNd x 1.59 + 1.28, cf. Chauvel et al., 2008). Trace-element contents
are from Gale et al. (2013) and parent/daughter ratios are calculated as the mean values of ratios
determined for individual ridge segments in Gale et al. database (extreme values are filtered
using 2sd filter).

Oceanic sediments (OS) have been subdivided into three groups: OS 1, OS 2 and OS 3. They
correspond to the Mariana sediments, GLOSS-II model (global subducting sediment) and
Ryuku sediments, respectively (Plank, 2014). They were chosen for their variable proportions
of biogenic and terrigenous materials. They have distinct Rb/Sr, Th/Pb, U/Th, La/Ce and Lu/Hf
ratios but a quite similar Sm/Nd, as well as variable Ce, Nd and Hf contents. OS 2 is close to
terrigenous sediments; it has a small negative Ce elemental anomaly (Ce/Ce* =0.95) and it also
presents a low Lu/Hf ratio. On the contrary, OS 3 is highly depleted in terrigenous materials. It
has a large negative Ce anomaly (Ce/Ce* = 0.60) and a high Lu/Hf ratio, being mainly
composed of pelagic sediments and pelagic clay. Finally, OS1 has intermediate negative Ce
anomaly (Ce/Ce* = 0.72), and a Lu/Hf ratio close to that of OS 2; it is mostly composed of
volcaniclastics, chert, and ashy-siliceous-clay. The Nd isotope compositions of OS 1, OS 2 and
OS 3 are those reported for Mariana sediments, GLOSS-II and Ryuku sediments in Plank
(2014). Their eCe and eHf values are deduced from the equations of the mantle array (eCe =
(eNd —0.4) /-7.3 - Israel et al., 2020; eHf = eNd x 1.59 + 1.28 - Chauvel et al., 2008).

The continental crust has also been subdivided into three groups: the upper continental crust
(UCC), the medium to lower continental crust (MCC-LCC) and the lower continental crust
(LCC). The isotopic composition of the UCC is assumed to be similar to that of leesses, as these
detrital continental sediments integrate large continental surfaces. The €Ce-eNd values are
average values reported in Israel et al., 2020, while the eHf is deduced from the mantle array.
Trace-element contents of UCC are from Rudnick and Gao, 2003. The isotopic composition of
the LCC is based on the eCe-eNd-eHf values measured in a recent LCC sample located close
to the Ce-Nd-Hf mantle array (BG4 — see chapter 4). The composition of the MCC-LCC

material is mass-balance calculated assuming MCC-LCC and UCC are complementary
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reservoirs with respect to the whole continental crust (see chapter 4). Present-day, modelled
isotopic ratios of MCC-LCC are consistent with 2 Ga-old, Siberia xenoliths from the lower
crust (Israel et al., in prep). Trace elements contents are from Rudnick and Gao (2003). MCC-
LCC and LCC have La/Ce and Sm/Nd ratios that enable the samples to deviate from the eCe-

eNd mantle array while they remain on the eHf-eNd mantle tendency.

The recycled material can be chemically modified by dehydration and partial melting
processes occurring during subduction (see experimental studies by Johnson and Plank (2000)
and Kogiso et al. (1997) for example). This is of particular importance when considering input
to the mantle wedge and arc-magma petrogenesis. The mass fraction of modified sediments and
oceanic crust is however difficult to establish and may be most certainly negligible with respect
to the total mass of recycled material. Thus, we consider that chemical ratios of recycled
material are not significantly fractionated by subduction processes.

Lastly, we assume that the common mantle component that EM-type samples seem to share
(Figure 5.1 and section 3.4) is FOZO. Stracke et al. (2005) argued there is not a single
composition representing the FOZO component but rather a range of compositions extending
from DMM to HIMU. For Pb isotope systematics in particular, it is also suggested that FOZO
has an isotopic signature similar to that of young, primitive HIMU-type lavas (Chauvel et al.,
1992; Stracke et al., 2003; Zindler and Hart, 1986a). Thus, eNd-eHf values and trace-element
contents of FOZO melt are assumed to be close to the mean value of young volcanics from
Rurutu Island, Austral archipelago, French Polynesia (samples RRT-B21, RRT-B30 and
RRT305-2: Hanyu et al., 2011; Hauri and Hart, 1993; Stracke et al., 2005), while the eCe value
is deduced from the equation of the mantle array. Ce, Nd and Hf concentrations in the FOZO
mantle source are recalculated from the lava measurements considering a garnet-bearing
peridotite (55% olivine + 25% clinopyroxene + 11% orthopyroxene + 9% garnet) and batch
melting (5% of batch melting with bulk partition coefficients from McKenzie and O’Nions,

1991). All the compositions discussed here are summarized in Table 5.2.
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Table 5.2: Chemical and isotopic compositions of FOZO together with values used to model recycled materials in
mixing models.

FOZO® ROCP 0S1°0S1*0S2¢0S82*4 0S3¢ 0S3*¢ UCC'MCC-LCCILCCh
eCe -0.8 -11 09 09 12 12 072 072 18 -11 0.25
eNd 6.2 9.7 -5.3 -8.2 -4.9 -11.2 -10.2 -1.4
eHf 9.4 16.8 -2.1 -11.8 -6.5 -16.4  -149 44
La/Cesurface material 0.344  0.565 0.471 0.505 0.473 0.778 0.476 0.492  0.435  0.400
La/Cesource 0.358 0411 0.417 0.405 0433 0.360  0.404
SM/Ndsurface material 0.330 0.203 0.217 0.218 0.174 0.210 0.255
SM/Ndsource 0.379  0.309 0.301 0.311 0.293 0.296  0.320
Lu/Hfsurface material 0.196 0.141 0.134 0.299 0.058 0.106  0.132
Lu/Hfsource 0.273  0.231 0.210 0.221 0.199 0.203  0.245
Ce 5.03 14.86 32.59 37.48 57.6 61.58 73.40122.93 63 3429  20.00
Nd 3.47 12.03 17.72 27.60 59.20 27 17.06  11.00
Hf 0.53 2.79 1.90 3.42 2.97 7.12 2.98 0.73
Ce/Ce*n 1.02 072 1 09 1 060 1 1.00 1.10
Rb/Sr 0.017 0.188 0.277 0.236 0.263 0.108 0.032
Th/Pb 0.504/1.093 0.354 0.382 0.082 0.618 0.395 0.300
U/Pb 0.171/0.3530.078 0.082 0.025 0.159 0.076  0.050
U/Th 0.339/0.3230.221 0.214 0.300 0.257 0.194 0.167

3FOZO0 = Focal Zone (Hart et al., 1992). "ROC = recycled oceanic crust. Values in italics are Th/Pb, U/Pb and
U/Th ratios estimated for an altered, recycled oceanic crust (Chauvel et al., 1992). °OS1 = Mariana sediments.
90S2 = GLOSS-1I. ®0S3 = Ryuku sediments. OS1*, OS2* and OS3* have Ce contents corrected for the Ce
anomaly. 'UCC = lesses. IMCC-LCC = sum of the middle and lower crust in mass proportions 0.433-MCC:0.567-
LCC. "LCC = lower continental crust (¢Ce-¢Nd-sHf compositions are those of recent, mafic sample BG4 from the
Massif Central, France (Israel et al., in prep). La/Ce, Sm/Nd and Lu/Hf source-values of b to h are calculated
using the radioactive decay equation between their present-day isotopic composition and the initial CHUR value
at 4.658 Ga. See also main text.

3.5.3. Evolution in time of recycled materials into the mantle

The mineral assemblages in the surface material and surface processes such as metamorphism
and alteration will significantly impact their trace element composition. As a consequence, the
isotope systematics can be significantly impacted. Figure 5.3 reports the time-dependent,
isotopic evolution of the recycled material together with that of DMM in the €Nd vs. ¢Ce and
eHf vs. eNd diagrams, in comparison to their respective trace-element patterns. The UCC and
DMM reservoirs remain on the mantle array whatever the age considered. This is consistent
with their trends, that present similar slopes but opposite directions. However note that they
show a depletion/enrichment in Hf when compared to the REE. Blichert-Toft and Albarede
(1997) suggested that MORB and OIB samples could reflect fractionation of the Lu/Hf ratio
due to residual garnet (or pyroxene) during partial melting in its stability field. This results in

the global shift of the mantle array from the chondritic reference composition.
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Figure 5.3: Time-Dependent evolution of DMM and recycled surface materials (colored arrows) from a chondritic
initial composition in (A) eCe-¢Nd and (B) ¢Hf-eNd isotope spaces. Parent/daughter ratios are those reported in
Table 5.2. Decay constant values are as follows: 4338, = 2.37 X102 yr, Jec 138, = 4.44 x 1012 yr! (Sato and
Hirose, 1981; Shimizu et al., 1984; Tanimizu, 2000b), A**7s,, = 6.539 x 102 yr! (Begemann et al., 2001), and
Ay = 1.884 x 1071 yr! (Soderlund et al., 2004). (C) Comparison with schematic trace-element patterns
normalized to CI chondrites (data from Barrat et al., 2012). No scale is given to better highlight the relative
fractionation of the La to Hf elements. Concentrations are from the literature: DMM - Workman and Hart (2005);
ROC = MORB - Gale et al., (2013); UCC and LCC - Rudnick and Gao (2003); OS - Plank (2014).

The ROC has a trace-element pattern weakly enriched in REE compared to chondrites. It
shows a small depletion in La, and REE and Hf are less fractionated in comparison to UCC.
This results in eCe-eNd-gHf values below the mantle array in both isotope diagrams (upper-left
quarter in the eNd vs. eCe diagram; lower-right quarter in the eHf vs. eNd). On the contrary, the
LCC shows a very similar trace-element pattern to that of UCC, although altered by a small La
depletion. This is consistent with the REE fractionation that the granulite-type metamorphism
can induce on deep crustal rocks (Ague, 2017). This pattern results in a Ce isotopic composition
evolving toward less radiogenic value than those of UCC, i.e., below the mantle array in the
eNd vs. €Ce diagram. The MCC is more enriched in felsic, shallower components than LCC,
and it shows a pattern similar to that of UCC. The MCC-LCC trend is intermediate between
those of UCC and LCC: the more enriched in MCC-like rocks is the MCC-LCC, the less it

deviates from the mantle array.
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The OS reservoirs show a range of Ce anomalies. Sediments recycled into the mantle tend
to move away from the mantle array toward positive €éCe values, the extent in eCe growth being
negatively correlated to their Ce/Ce* value. The radiogenic growth is in truth a function of the
La/Ce ratio and not the Ce/Ce* values but they are directly proportional in these reservoirs. All
OS reservoirs, however, should evolve in a manner similar to that of UCC when their REE
patterns are corrected for the Ce elemental anomaly. This is notably the case for sediments
formed in an anoxic ocean, i.e., before the Great Oxidation Event (GOE), dated between 2 and
2.4 Ga (Holland, 2002). Reservoirs OS 1 and OS 2 also remain on the mantle array in the eHf
vs. eNd diagram, contrarily to OS 3 that evolves toward highly radiogenic Hf ratios. This is
likely due to a significantly less abundant Hf content relative to the REE in OS 3 compared to
OS 1 and OS 2 resulting from the absence of zircon in pelagic sediments (zircon effect, see
Carpentier et al., 2009).

Samoa and Heard samples plot on the mantle array in the eNd vs. €Ce diagram (Figure 5.1
and Figure 5.2). Their isotopic compositions should be best explained by the recycling of
reservoirs like UCC and/or OS, to the condition the latter reservoirs have no significant Ce
elemental anomaly. On the contrary, both the LCC and ROC reservoirs should be good

candidates to explain the low €Ce and eHf isotopic compositions measured in Gough and TDC.

3.5.4. Continental crust recycling and Ce-Nd-Hf isotopic composition of EM-like OIB

Figure 4 reports binary mixing models between a FOZO-like component and either UCC or
LCC materials recycled at different ages and compares them with samples from Gough, TDC,
Heard and Samoa Islands. The UCC reservoir plots in the continuity of the Ce-Nd and Hf-Nd
mantle arrays, whatever the age of recycling. The FOZO-UCC mixing hyperbolas nearly
superimpose Samoa lavas in the eNd vs. €Ce diagram (Figure 5.4A,C). They are nevertheless
more consistent with Heard isotopic compositions and some of the Gough and TDC data. There
is also an offset between the FOZO-UCC mixing hyperbolas and EM data in the eNd vs. eHf
diagram (Figure 5.4B,D). This partly results from the uncertainty on the reservoir estimates,
but it can also reflect the inaccurate use of UCC to reproduce Hf-Nd signatures of EM-like
basalts that require an enriched reservoir with a higher eHf (higher Lu/Hf) or lower eéNd (lower
Sm/Nd) than UCC (and LCC).

MCC-LCC and LCC reservoirs show very distinct time-evolutions in the eNd vs. eCe and
eNd vs. €Ce diagrams. They do not deviate from the Hf-Nd mantle array (Figure 5.4B,D),
similarly to UCC, but they do in the eCe-eNd diagram (Figure 5.4A,C). At first sight, their
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position below the Ce-Nd mantle array makes them good candidates to explain the
compositions of Gough and TDC samples, in agreement with the model by Boyet et al. (2019)
that incorporates subcontinental material with fractionated REE in the mantle source of Gough.
No unique binary mixing between FOZO and a recycled, continental reservoir is able to
reproduce, however, the entire range of eCe and ¢éNd compositions measured in Gough and
TDC. Their position between FOZO-LCC and FOZO-UCC mixing hyperbolas strongly suggest
they may be explained by the incorporation in their source of various proportions of UCC and
LCC materials recycled at least 2 Ga ago. In addition, older is the recycled continental material
and smaller is the mass fraction needed to be incorporated in the mantle source to explain data.
The eHf-eNd compositions of such EM-1-type OIB significantly differ from the modelled
mixing (this is particularly true for TDC, Figure 5.4B,D). For now, no lower crust sample shows
such large deviations below the Hf-Nd mantle array (see Figure 2 from Israel et al., in prep, and

Figure 1 from Vervoort et al., 2000).

3.5.5. Oceanic crust and sediment recycling and Ce-Nd-Hf isotopic composition of
EM-like OIB

The ROC reservoir has La/Ce, Sm/Nd and Lu/Hf ratios such that it is the only reservoir to
evolve significantly below the mantle array in both €Nd vs. eCe and eHf vs. eNd isotope
diagrams (Figure 5.3). As a result, the binary mixing between FOZO and ROC, whatever the
age of recycling, is unable to reproduce any of the EM-like isotope compositions of Gough,

TDC, Heard and Samoa samples (Figure 5.5).

Most of the EM-2-like eCe-eNd values of Samoa lie along the binary mixing between FOZO
and OS showing a negligible Ce elemental anomaly (Figure 5.5A,B,D,E). This includes any OS
whose REE pattern is corrected for the Ce anomaly, which is consistent with pre-GOE
sediments recycled in the mantle. The best adjustment, however, is observed for OS 2 when its
REE pattern is corrected for the Ce anomaly (Figure 5.6). This is also the case in the eHf vs.
eNd diagram (Figure 5.5E,F and Figure 5.7C,D), in which the ¢ values of Samoa samples are
reproduced only when considering the OS 2 reservoir. Proportions of recycled sediments then
vary between 0.01 and 0.07 when considering that recycling operated between 2 and 3 Ga.
During the melting, we assume the productivity of sediments is 10 times higher than that of OS

and FOZO. This results in proportions of recycled sediments ranging from 0.1 to 0.7 wt% in

217



Samoa source. These proportions are higher for sediments recycled more recently into the
mantle.

The two other sediment reservoirs have higher Lu/Hf ratios, which results in higher eHf
values than that of OS 2, and consequently also higher eHf values than those of Samoa samples.
If such sediments are involved in the EM-2 source, then the concomitant recycling of oceanic
crust is required to reproduce Samoa ¢Hf-eNd compositions. The best model uses OS 1
reservoir in proportions 0.7-1.0 FOZO /0.01-0.15 ROC / 0.01-0.15 OS1 (Figure 5.7A,B). Such
proportions, however, move the mixing curves away from the Samoa samples in the eNd vs.

eCe diagram (Figure 5.6A,B).

A simple, binary mixing between FOZO and any of the OS reservoirs is unable to reproduce
the £Ce-eNd values measured in Gough and TDC samples. Their variable Ce values relative
to their nearly constant eNd values require an endmember located below the mantle array in the
eNd vs. €Ce diagram. As a consequence, a component with a low €Ce signature such as ROC
is mandatory in addition to FOZO and recycled sediments. Mixing models considering FOZO,
ROC and OS in various proportions allow to reproduce the most unradiogenic Gough and TDC
values (lowest eCe value) to the conditions that the minimum recycling age is 2 Ga and that the
sediments are devoid of Ce elemental anomaly (Figure 5.6). The proportions of ROC and OS
materials decrease substantially when the age of recycling increases and reaches values close
to 4 Ga. In the gHf-eNd space, only the mixing models considering a recycling age higher than
3 Ga allow to reproduce the EM-1 data. In most of these cases, the mixing proportions of
recycled sediments in the EM-1 source are lower than 1 wt%. These proportions vary between
0.03 and 0.07 for 3 Ga-old materials (0.3 to 0.7 wt%), for corresponding ROC proportions up
to 0.2, 0.1 and 0.4 for OS 1, OS 2 and OS 3 (2, 1 and 4 wt%), respectively. Gough and TDC
samples show comparable eNd values but TDC has significantly higher ¢Hf. Considering
sediments with compositions intermediate between those of OS 1 and OS 3 may explain
measured compositions in both éNd vs. eCe and eHf vs. eNd isotope diagrams.

Finally, the isotopic composition of Heard samples can also be reproduced by a three-
component mixing. The close relationship with Samoa lavas imposes a small proportion of OS
of at least 0.04 for sediments recycled at 3 Ga. Recycling of OS 3 material, however, can be
discarded, since it would require, for similar sediment involvement, ROC proportions up to 0.2

in the eHf-eNd space, contrary to the eCe-gNd space in which they are negligible.
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Figure 5.4: (A, C) eNd vs. éCe and (B, D) ¢Nd vs. ¢Hf for samples from Samoa, Heard, Gough and TDC Islands. Figures (B) and (D) are scaled to the OIB data, while figures
(A) and (C) are scaled to the reservoir data. Modelled reservoir compositions (Table 5.2) are represented by large squares and triangles; their 4 Ga-old equivalents have large,
stripped symbols. Dotted lines are mixing curves between FOZO and the enriched component recycled at 4, 3, 2 and 1 Ga. The yellow, colored field is for ZOFO-UCC mixing,
the grey one for FOZO-MCC-LCC mixing, and the brown one for FOZO-LCC mixing. The proportions of the enriched components are reported along some of these lines as a
rough guide. These proportions do not consider the possible high difference of productivity of the enriched endmember compared to that of FOZO material. Crustal components
are expected to be 10 times more productive than the FOZO-like component during partial melting.
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Figure 5.5: (A, B, D, E) ¢eNd vs. ¢Ce and (C, F) ¢Hf vs. ¢eNd for Samoa, Heard, Gough and TDC samples (green diamonds, orange, brown and yellow circles, respectively)
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FOZ0O-ROC-0S3.
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3.6.Conclusion

We have measured the Ce-Nd-Hf isotopic compositions of EM-2-type basaltic samples from
the Samoa Archipelago and compared the results with previously published data on Gough,
Tristan da Cunha (TDC) and Heard Islands (EM-1 type OIB). Mixing models show that the
recycling of a full oceanic material (oceanic crust plus overlying sediments) best reproduces
the three sets of EM-1 OIB compositions, while EM-2-like samples from Samoa can be

explained by the addition to a FOZO-like mantle of sediments only.

Whatever the mixing model, EM-1- and EM-2-like OIB require the incorporation of less
than 2 wt% of oceanic sediments in their source. In the case of Samoa, the oceanic sediments
are enriched in terrigenous material devoid of any significant Ce elemental anomaly. For Gough
and TDC samples, the sediments are also devoid of Ce anomaly, but the participation of ROC
is mandatory. The need for no Ce anomaly makes difficult to consider recycling of post-GOE
sediments in the mantle source of EM-like OIB, except sediments poorly modified in the ocean
such as terrigenous sediments. Considering both pelagic and terrigenous sediments, however,
allows to reproduce distinct eHf values measured between EM-1 and EM-2 samples. A higher
abundance of pelagic sediments in the OS reservoir leads indeed to higher Lu/Hf ratios.
Samples from Heard have intermediate compositions between those of Samoa and Gough-TDC
OIB. This is best illustrated in the eNd vs. eHf diagram. A few percent of recycled OC and OS
which depletion in Hf is small have been most certainly incorporated in their mantle source.

The stirring times of the mantle (Allégre et al., 1995a; Allégre and Lewin, 1995) make
difficult for recycled material to remain isolated for very long period exceeding one billion
years. Modelling of OIB sources based on Sr-Nd-Pb isotope systematics thus generally consider
that recycling of oceanic crust and overlying sediments occurred after the GOE, 1 to 2 Ga ago
(Weaver, 1991; Chauvel et al., 1992). Our best mixing models involve oceanic sediments
devoid of Ce elemental anomaly, making unlikely young recycling-age propositions. They are
consistent, however, with negative A®S values indicative of mass-independent fractionation
that were measured in olivine-hosted sulfides from basalts from Mangaia, Cook Islands
(Polynesia - Cabral et al., 2013). The mass-independent fractionation of S isotopes results
indeed from photochemical reactions in an anoxic environment, thus implying that the recycling
of oceanic crust at the origin of the HIMU signature of Mangaia basalts occurred before the

GOE. Such negative A®3S were also measured in sulfides from Pitcairn lavas (Delavault et al.,
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2016), a EM-1-like OIB similar in composition to the Gough-TDC basalts discussed in this

study. Again, such A®3S values implies recycling during Archean time rather than after the

GOE. Together with S isotopes, our Ce-Nd-Hf data strongly suggest that subducted crustal

material can survive in the mantle during billions of years.
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4. FIGURES ET DONNEES EN ANNEXE DE L’ARTICLE

4.1.Données supplémentaires : analyses des eléments en traces des échantillons

Supplementary Table 1. Trace-element concentrations (ppm) of Samoa samples. Errors on REE are estimated to
be comprised between 2 and 5% (CMS standard reproducibility).

OFU- OFU-
04-03  04-06 77-1 78-1  D115-03 D115-18 D115-21 T16 T33 63-3 68-11 71-2 71-22 73-12
Ofu Malumalu Savai’i Ta’u Vailulu’u

Li 4.59 7.63 8.12 6.94 8.44 21.3 14.1 4.91 4.02 4.10 3.46 341 3.73 4.42
Sc 23.1 29.5 30.3 23.2 12.1 6.13 26.9 31.8 35.1 36.3 21.8 26.5 321 385
\Y 244 385 357 200 135 67.2 266 344 306 319 164 179 219 310
Cr 804 458 261 1141 250 106 546 586 669 459 679 883 1033 699
Co 57.4 66.9 48.8 80.3 25.1 12.4 50.8 63.0 60.1 56.0 116 96.5 83.3 56.2
Ni 338 236 124 594 126 47.7 270 380 291 284 1117 1119 825 240
Cu 50.3 85.2 91.4 46.3 22.0 9.91 50.1 30.1 56.6 94.1 112.3 137 164 53.7
Zn 104 167 121 101 84.8 65.8 111 112 107 105 106 82.0 95.2 92.8
Ga 15.0 26.8 25.2 16.8 18.2 13.3 21.4 21.4 19.8 19.4 9.47 10.6 13.0 19.2
Rb 18.6 27.8 46.4 39.6 57.3 42.7 28.2 19.5 15.9 26.3 9.90 16.6 18.5 29.4
Sr 270 621 511 321 404 219 367 425 371 387 183 207 248 386
Y 15.7 27.7 26.4 16.7 16.0 9.81 23.9 24.5 24.0 20.4 10.0 111 13.7 20.5
Zr 160 319 252 180 213 159 196 232 206 181 86.2 101 122 190
Nb 24.3 51.9 50.6 35.0 30.2 21.3 325 34.7 28.0 35.8 15.9 19.8 234 36.5
Cs 0.15 0.28 0.51 0.37 0.47 0.26 0.45 0.08 0.11 0.30 0.10 0.20 0.20 0.30
Ba 127 259 344 242 440 291 251 173 147 225 96.8 128 147 275
La 18.8 38.2 44.2 36.7 34.3 29.6 32.0 27.2 23.9 29.3 13.4 16.9 19.3 34.6
Ce 425 86.1 92.6 72.7 734 58.4 67.9 61.9 54.9 63.1 29.3 36.04 415 70.9
Pr 5.48 11.0 11.0 8.17 8.60 6.60 8.54 7.89 7.12 7.63 3.56 4.38 4.98 8.16
Nd 23.7 47.0 44.1 31.2 34.2 25.0 35.2 34.2 30.9 30.8 14.7 18.1 20.6 321
Sm 5.21 9.98 8.96 5.90 6.57 4.52 7.22 7.55 6.86 6.22 3.09 3.39 4.14 6.24
Eu 1.66 3.09 2.68 1.66 1.95 1.22 2.12 2.36 2.23 1.94 0.92 1.09 1.28 1.89
Gd 5.20 9.80 8.85 5.85 6.23 4.07 7.12 7.49 7.06 6.24 3.06 3.48 4.10 6.22
Tb 0.71 131 1.17 0.75 0.80 0.49 0.97 1.06 1.01 0.84 0.42 0.47 0.57 0.84
Dy 3.73 6.77 6.10 3.83 3.93 2.32 5.24 5.64 5.46 453 2.26 2.52 3.08 4.59
Ho 0.64 1.10 1.08 0.65 0.66 0.39 0.95 1.00 1.00 0.83 0.41 0.48 0.55 0.85
Er 157 2.65 2.70 1.69 1.62 1.00 2.60 2.52 2.55 211 1.09 1.20 1.47 2.17
Yb 1.13 1.76 2.05 1.24 1.14 0.72 211 1.93 1.91 1.69 0.84 0.94 1.15 1.64
Lu 0.15 0.22 0.27 0.18 0.15 0.09 0.31 0.27 0.26 0.24 0.12 0.13 0.16 0.24
Hf 4.06 7.72 6.46 4.49 5.39 4.08 531 5.80 5.36 4.67 221 2.64 3.17 4.89
Ta 1.57 3.33 3.23 221 1.74 1.37 2.15 2.23 1.83 2.25 0.99 1.28 1.49 2.32
Pb 1.30 271 4.19 3.57 4.74 5.09 3.98 1.79 1.79 2.38 0.96 1.51 1.92 441
Th 2.08 4.13 5.83 5.53 4.71 4.70 4.29 3.19 2.80 3.88 1.82 2.29 2.63 4.79
U 0.54 1.09 1.29 1.06 1.08 0.88 0.80 0.73 0.66 0.90 0.60 0.54 0.63 0.97
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4.2.Documents supplémentaires : Figures et informations complémentaires

4.2.1. Mixing models in the Sr-Nd-Pb isotope diagrams

The Sr isotope composition of recycled materials (ROC, OS and UCC) is evaluated in a similar
way than for Ce, Nd and Hf isotopes. CHUR values used for calculations are 8Sr/®Sr = 0.705
and 8Rb/®Sr = 0.090 (Stracke et al., 2003), and Arb= 1.42 x 10! yrl The Sr isotope
compositions of MORB is from Workman and Hart (2005), while the Sr content is taken from
Gale et al. (2013). The Rb/Sr ratio is the mean values of ratios determined for individual ridge
segments in Gale et al. database. The Sr isotope compositions, the Sr contents and the Rb/Sr
ratios of sediments are from Plank (2014). The Sr isotope composition of UCC is determined
from the mantle array (**3*Nd/**Nd = -0.2515 x 8Sr/85Sr + 0.6898; Caro, 2015) using the mean
Nd isotope ratio of lcesses (Israel et al., 2020). The Sr content and the Rb/Sr ratio are from
Rudnick and Gao (2003).

The initial Pb isotopic composition of ROC is determined with a single-stage evolution
model starting from the Canyon Diablo composition (or primordial Pb: 2°6Ph/2%4Ph = 9.307,
207pp/204ph = 10.294 and 208Ph/2%4Ph = 29.476) with 233U/?%4Pb = 8.7 and 23Th/>8U = 3.8. The
Pb content of ROC is also from Gale et al. (2013). Values proposed by Chauvel et al. (1992)
for the U/Pb and Th/Pb ratios, i.e., 28U/?%Pb = 22 and 2*?Th/*3®U = 3.2, however, were
preferred. The initial Pb isotopic compositions of recycled OS reservoirs are estimated with the
two-stage model of Stacey and Kramers (1975) so that the present-day Pb isotope compositions
of sediments have no influence on OS. The Pb contents and the U/Pb and Th/Pb ratios of OS
are from Plank (2014). The initial Pb isotopic composition of UCC uses the same calculation
than UCC, and the Pb content and U/Pb and Th/Pb ratios are from Rudnick and Gao (2003).
The present-day Pb compositions of recycled materials are then calculated using the radioactive
decay equation with their corresponding parent/daughter ratios.

All the data are summarized in Supplementary Table 2, and mixing models in various
proportions of FOZO, ROC and OS (0OS 1, OS 2, OS 3 or UCC-like sediments) are reported in
Supplementary Figure 1.
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Table S1: Chemical and isotopic compositions of FOZO together with values used to model recycled materials in
mixing models.

FOZO* ROCP 0OS1¢ 0S2¢ 0S3® uUcCcf

eNd 6.2 9.7 53 82 49 -11.2
206ppy/204phy 20.45 18.275 18.917 18.929 18.604 18.929
208ppy/204ph 39.48 3795 38918 39.121 38.722 39.121
87Sr/%8Sr 0.70332 0.70263 0.706170.712360.711250.70687
SM/Ndsurface material 0.330 0.203 0.217 0.218 0.174
Sm/Ndsource 0379 0.309 0.301 0.311 0.293
238U/2%Pbgyrface material 10.7/220 4.9 51 15 9.9
22T /28U gyrface material 3.0/32 47 4.8 34 402
22T h/2%Pbgyrface material 324/70.4 228 246 5.3 39.8
238/204Pbggurce 18.3 10.0 100 9.6

22T h/?8Uource 15.8 3.8 3.9 3.9
22Th/2%Pbggyrce 37.9 383 393 373
8"Rb/AST surface material 0.048 0545 0.802 0.683 0.760
8"Rb/4"Srsource 0.055 0.107 0.200 0.183 0.088
Nd 3.47 12.03 17.72 27.60 59.20 27
Pb 0.12 0.57 7.4 21.2 8938 17
Sr 48.37 129 161 302 321 320

8F0OZO = Focal Zone (Hart et al., 1992). Nd-Sr-Pb isotopic compositions and trace element contents of FOZO
are mean values of young volcanics from Rurutu Island, Austral archipelago, French Polynesia (samples RRT-
B21, RRT-B30 and RRT305-2: Hanyu et al., 2011; Hauri and Hart, 1993; Stracke et al., 2005). Nd-Sr-Pb contents
in the FOZO mantle source are recalculated from the lava measurements considering a garnet-bearing peridotite
(55% olivine + 25% clinopyroxene + 11% orthopyroxene + 9% garnet) and batch melting (5% of batch melting
with bulk partition coefficients from (McKenzie and O Nions, 1991)). PROC = recycled oceanic crust. “OS1 =
Mariana sediments. 0S2 = GLOSS-11. ®0S3 = Ryuku sediments. {UCC = upper continental crust.
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Figure S1: (A, B) eNd vs. 8Sr/%Sr, (C, D) 8Sr/®8Sr vs. 2°6Ph/2%4Ph, and (E, F) 2°8Ph/?%*Pb vs. 2%Ph/2%*Pb for Samoa, Heard, Gough and TDC samples (green diamonds, orange,
brown and yellow circles, respectively) together with mixing curves between FOZO, recycled oceanic crust (ROC) and recycled sediments (OS, UCC). Large squares and
triangles correspond to modelled reservoirs, while their 2 or 3 Ga-old equivalents have large, stripped symbols. Grey circles and yellow triangles are OIB and MORB from
literature. Blue curves and field are for FOZO-ROC-0S1 mixing; grey curves and field for FOZO-ROC-0OS2, purple curves and field for FOZO-ROC-0S3, and beige curves
and field for FOZO-ROC-UCC.
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4.2.2. Model assumptions

4.2.2.1.Chemical composition of the recycled reservoirs

(1) The trace-element compositions of the surface reservoirs at the time of recycling are
assumed to be identical to their present-day values.

(2) Considering mean value does not bias significantly the interpretations. For instance, the
La/Ce, Sm/Nd and Lu/Hf parent/daughter ratios of ROC have been estimated to be 0.372, 0.324
and 0.183 (mean MORB) or 0.367, 0.347 and 0.231 (bulk crust, including gabbro) by White
and Klein (2014), while Gale et al. (2013) proposed values of 0.351, 0.318 and 0.190,
respectively (mean MORB). Here we have calculated the mean values of ratios determined for
individual ridge segments using the database provided in Gale et al. (2013). This gives La/Ce
=0.344 £0.066, Sm/Nd = 0.330 + 0.041, and Lu/Hf = 0.196 + 0.063, in agreement within error
with the different estimates from the literature. In the same way, the trace-element ratios of
UCC can vary from one study to another. Here we have considered the values by Rudnick and
Gao (2003). Chauvel et al. (2014) proposed distinct estimates of the Sm/Nd and Lu/Hf ratios,
significantly higher, resulting in a more radiogenic recycled UCC for Nd (+6¢ for UCC recycled
at 3 Ga) and Hf (+10¢ for UCC recycled at 3 Ga). The mixing hyperbolas between FOZO and
recycled UCC, however, remain quite similar whatever the set of Sm/Nd and Lu/Hf data.

(3) Surface materials recycled by subduction conserve their chemical integrity down to the
deep source of OIB. The compositions of the OIB result then from the solid-solid mixing of the
FOZO-like mantle and recycled components.

(4) The subduction does not modify significantly the REE chemical composition of the
crustal component in OIB sources. Johnson and Plank (2000) and Kogiso et al. (1997)
constrained the chemical composition of the oceanic sediments and oceanic crust during the
subduction by conducting dehydration and melting experiments under conditions consistent
with the mantle wedge. These processes are able to fractionate REE by removing 14 to 56 % of
the LREE from the considered portion of oceanic crust and 20.5 to 24 % from the considered
portion of sediments. However, they are irrelevant for OIB source studies. The proportion of
the sediments and oceanic crust interacting in the mantle wedge is difficult to establish so that
the composition of the remaining materials entrained in the mantle cannot be clearly estimated
by considering these processes.

(5) Mean U/Pb and Th/Pb ratios of MORB (Gale et al., 2013) do not allow to reproduce the
radiogenic Pb composition of HIMU-like basalts. Dehydration and partial melting processes

occurring during subduction of the oceanic crust do not fractionate adequately these ratios
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(Kogiso et al., 1997). Thus, we used U/Pb and Th/Pb ratios proposed by Chauvel et al. (1992),
following their assumption that Pb of the oceanic crust is preferentially concentrated in sulfides

(due to hydrothermal alteration at the ridge) that are dissolved during subduction.

4.2.2.2.1sotopic composition of the recycled reservoirs

The initial, isotopic composition of surface materials (at the time they are recycled into the
mantle) are assumed to on the line joining the present-day compositions of theses material and
the CHUR composition at 4.568 Ga (single-stage evolutions).

Such an assumption is acceptable for the recycled oceanic crust. It has been indeed shown
that the DMM isotopic evolution was very close to a linear evolution between the chondritic
primitive mantle and the present-day DMM for Nd (DePaolo, 1980), and the maximum age of
MORB is too short to produce distinct Ce-Nd-Hf isotopic compositions between DMM and
ROC. Such an assumption, however, may be unjustified for « non-juvenile » material.
Supplementary Figure 2 reports the eCe and eNd of the sources of ROC (MORB) and GLOSS-
Il as a linear function of time, together with the evolutions of these materials after they were
recycled into the mantle. Considering that MORB and continental crust are extracted from the
depleted mantle, we calculate the mean age of surface material as the difference between the
time it was extracted from DMM and the time it was recycled into the mantle (red arrows). This
gives 0.3, 0.8 and 1.3 Ga for GLOSS-II recycling occurring 4, 3 and 2 Ga ago using the La/Ce
system, and comparable ages of 0.2, 0.6 and 1.0 Ga using the Sm/Nd system. These mean ages
are consistent with the increasing age of the continental crust inherent to the equilibrium
between the decelerating continental growth and the increasing destruction rate (Dhuime et al.,
2017). This suggests that the linear evolution of the initial composition of the sediment is in
line with the evolution of the upper continental crust. This observation justifies the linear
evolution model of non-juvenile materials, such as oceanic sediments, we used in our recycling

models.
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Figure S2: (A, B) ¢Ce and (C, D) ¢eNd of MORB and GLOSS-I1-like sediment sources as a linear function of time.
The thick, black line represents the evolution of the MORB source (DMM), the black, dotted lines the evolution of
the ROC recycled at 4, 3 and 2 Ga. The thick, grey line represents the evolution of the sediment (GLOSS-1I-like)
source, the grey, dotted lines the evolution of the sediments recycled at 4, 3 and 2 Ga.
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5. PERSPECTIVES ET PISTES DE REFLEXION SUPPLEMENTAIRES

Nous observons pour la premiére fois une distinction entre les signatures des poles EM-1 et
EM-2 impliqués dans la composition des OIB lorsque nous comparons les isotopes du cerium,
du néodyme et de I’hafnium. En plus d’apporter les premiéres données isotopiques en cérium
sur des laves de Samoa, les seules représentantes des signatures isotopiques de type EM-2 dans
la littérature quant aux isotopes du cérium, nous apportons des modéles de recyclage permettant
de les expliquer.

L’atout de cette é¢tude est d’observer la signature en REE des réservoirs pouvant étre recyclés
dans le manteau lors de la subduction. D’une part la crolite océanique et la crotite continentale
inférieure sont les seuls a présenter un appauvrissement en La permettant d’évoluer sous la
tendance mantellique. D’autre part, les sédiments océaniques sont les seuls a voir leur spectre
de REE impacté par I’événement d’oxygénation majeur de 1’océan, apres lequel 1’interaction
avec 1’eau de mer est susceptible de créer un gain ou un déficit en Ce. De tels résultats sont
donc intéressants pour comprendre I’interaction des réservoirs terrestres entre eux, non plus
seulement par I’extraction de la crolite continentale mais en observant I’expression de sa
variabilité depuis sa formation jusqu’a son recyclage, avec la systématique lanthane-cérium.

Les modeles que nous proposons sont néanmoins a considérer qualitativement puisque les
incertitudes inhérentes a nos modeles ne permettent pas d’émettre une hypothése unique sur la
composition des matériaux recyclés ni leurs proportions. Pour cela, nous devrions prendre en
considération la variabilité des réservoirs que nous utilisons dans nos modeles, 1’existence
d’autres réservoirs pour lesquels nous manquons actuellement de contraintes pour compléter
notre étude (croQte océanique inférieure, manteau sous-océanique, manteau sous-continental),
I’impact de la subduction sur le matériel recyclé, mais aussi d’autres méthodes d’interaction
entre les matériaux source tels que le métasomatisme ou I’incorporation superficielle des

matériaux enrichis.
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Conclusions et perspectives de la

these

Photo 6.1: Photographie d’un levé de Terre, vu depuis la Lune pendant [’expédition de 1968 d’Apollo 8 avec Frank
Borman, James Lovell et William Anders. Crédit NASA (Bill Anders)
https://earthobservatory.nasa.gov/images/82693/earthrise-revisited
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1. PRINCIPAUX RESULTATS : APPORTS DE L’ETUDE DE LA SYSTEMATIQUE

LA-CE A LA COMPREHENSION DE L’EVOLUTION DE LA TERRE SILICATEE

L’objectif de cette thése était de coupler les systématiques 138La-1%8Ce et 4’Sm-144Nd pour
mieux caractériser les réservoirs silicatés et ainsi mieux comprendre leur évolution depuis la
formation de la Terre. Nous avons ainsi mesuré de nombreux échantillons provenant de
contextes tant océaniques que continentaux, ainsi que des chondrites. Au total, ¢’est un apport
de 135 échantillons (11 chondrites, 7 MORB, 6 leesses, 65 OIB, 8 basaltes intra-continentaux,
4 échantillons de manteau sous-continental et 34 échantillons de cro(te continentale)

documentés pour les isotopes du cérium.

La premiere question que nous nous étions posés était de savoir si le couplage des
systématiques **8La-1*8Ce et 7Sm-14*Nd permettait de trancher quant au caractére chondritique
ou non chondritique de la Terre. Les mesures de chondrites nous ont permis de définir
précisément la composition de la référence chondritique (**®Ce/**?Ce = 0.02256577 + 66 et
La/Ce = 0.387 £ 0.022), tandis que les mesures des MORB et OIB nous ont permis de raffiner
I’extension de la tendance mantellique (eNd = -7.3 (x0.5) x ¢Ce + 0.4 (£0.3)). Tout comme il
est suggéré dans la littérature pour d’autres systématiques, 1’alignement de la tendance
mantellique en Ce-Nd avec la composition isotopique moyenne des chondrites est cohérent
avec ’hypothése d’une Terre silicatée chondritique. Nous avons néanmoins modélisé les
rapports 1*8Ce/**2Ce et *3Nd/***Nd d’une Terre superchondritique, qui expliquerait les
compositions isotopiques en %?Nd des échantillons terrestres, décalés par rapport aux
chondrites (Boyet and Carlson, 2005). Une Terre de composition superchondritique est, elle
aussi, située sur I’alignement dessiné par la tendance mantellique. Il n’est donc pas possible de

confirmer ou infirmer que la Terre a des rapports de REE chondritiques.

La tendance mantellique reflete la composition actuelle du manteau terrestre. Ce dernier est
supposé étre le résultat d’une histoire riche, marquée notamment de I’extraction de la crotite
continentale. Nous nous sommes intéressés a la composition en Ce-Nd des réservoirs silicatés.
Aux extrémités de la tendance mantellique, les MORB nous donnent la composition de leur
manteau source, appauvri (eCe =-1.1 + 0.6 et eNd = 9.7 + 2.3), et les leesses nous donnent la
composition de la croQte continentale supérieure (¢Ce = 1.8 + 0.3 et eNd = -11.2 £ 3.0). Un

calcul de bilan de masse impliquant la cro(te continentale et le manteau source des MORB est
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supposé reproduire la composition du manteau primitif, qu’il soit chondritique ou non. Pour
satisfaire ce bilan, nous avons remarqué qu’il est nécessaire que la crolte continentale soit
située sous la tendance mantellique. Si la crolte superficielle échantillonnée par les leesses est
localisée sur la tendance mantellique, cela implique que la crolte continentale profonde (croltes
moyenne et inférieure) soit encore plus extréme. Des modeles d’extraction de la crotte
continentale supposent aussi que la crolte profonde est située en-dessous de la tendance
mantellique. Nous avons mesuré pour la premiére fois des échantillons provenant de différentes
profondeurs dans la crodte, de terrains, de régions et d’ages distincts, pour le systeme lanthane-
cerium. En particulier, les compositions isotopiques en Ce-Nd mesurées dans les xénolithes de
Sibérie semblent corroborer 1’existence de portions de la croQte continentale inférieure dont la
composition isotopique est significativement distincte de la tendance mantellique en Ce-Nd.
Les compositions en REE d’échantillons de granulites constituant une large base de données
vont également dans le sens d’un fractionnement des REE responsable d’un tel décalage des
données isotopiques. La cause la plus probable est alors une modification du spectre de REE
des échantillons de crolte profonde. Une crolte continentale inférieure localisée sous la
tendance mantellique est alors possible, bien que nous n’en connaissions pas 1’extension réelle

par le biais de nos mesures et modéles actuels.

Les modeles de bilan de masse donnent alors une dimension intéressante a notre
connaissance des rapports de REE des réservoirs silicatés. Un modéle de mélange entre le
manteau appauvri source des MORB et la crodte continentale devrait reproduire assez bien
I’effet de la différenciation et étre visible par la composition des roches issues de la fusion du
manteau actuel. Il ne reproduit pourtant pas entierement la tendance mantellique. Si I’effet de
I’extraction de la crofite continentale n’est pas suffisant, une solution est d’inclure I’impact du
recyclage sur la composition de la tendance mantellique. Cela permettrait alors d’expliquer le
décalage entre la tendance mantellique dessinée par un mélange DMM-CC et les tendances
divergentes observées dans les OIB signature de type EM-1 et EM-2. Ces tendances différentes
laissent envisager I’incorporation de matériaux superficiels différents dans leur source. Parmi
tous les candidats, seuls la crolte continentale inférieure et les MORB sont susceptibles de
développer des compositions isotopiques en cérium suffisamment basses pour expliquer les
compositions isotopiques en Ce-Nd des échantillons de type EM-1. A cela s’ajoute la nécessité
de recycler des sédiments océaniques dépourvus d’anomalie en cérium. Nous proposons qu’ils
soient formés avant 2 Ga, ¢’est-a-dire avant I’événement d’oxygénation, daté entre 2 et 2.4 Ga

(Holland, 2002). Le recyclage de tels sédiments permet également de reproduire la signature
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isotopique du pble EM-2, qui, eux ne nécessitent pas de la présence de crolte océanique

recyclée ou de crolte continentale inférieure dans leur source.

2. PERSPECTIVES

Ce travail de thése a permis, au travers des trois études proposees, de contraindre davantage
la composition isotopique en cérium des réservoirs silicatés. Malgré de nombreuses mesures

dans des échantillons de nature trés diverses, des inconnues subsistent.

La composition isotopique du manteau source des MORB est relativement bien mesurée
grace aux MORB. Nous n’avons pas a ce jour de mesure permettant de documenter les parties
les moins fertiles du manteau superficiel. Des mesures de péridotites sous océaniques pourraient
apporter des informations complémentaires sur 1’état d’appauvrissement du manteau. De plus,
nous avons observé de larges variations des rapports isotopiques **¥Ce/*4?Ce dans les MORB ,
de I’ordre de celles qui ont été enregistrées dans les OIB (1 unité ¢Ce dans les MORB contre
1.5 unités dans les OIB, a comparer respectivement aux 3 et 12 unités eNd observées pour ces
mémes échantillons). Nous n’avons pas, a ce jour, d’explication. La mesure d’échantillons de
cro(te océanique en suivant une stratégie d’échantillonnage précise pourrait apporter davantage
d’informations. D’une part, des MORB prélevés dans différents océans et dont les compositions
isotopiques en Ce-Nd mais aussi en Sr-Pb permettraient de mieux observer 1’impact de
I’anomalie DUPAL. D’autre part, I’étude d’échantillons prélevés a distance et a proximité d’un
point chaud permettrait de documenter 1’effet de I’interaction plume-ride pour la systématique

lanthane-cérium.

La composition isotopique de la crolte supérieure est définie par I’intermédiaires des loesses
qui ont I’avantage de moyenner la composition des surfaces continentales tout en étant peu
affectés par I’altération. Quelques roches provenant de la crotite profonde ont des compositions
isotopiques qui laissent suggérer qu’un fractionnement des LREE peut survenir dans la crotite
inférieure et induire des compositions isotopiques en cérium tres peu radiogéniques. Les
modeéles que nous avons appliqués, a partir des concentrations théoriques de ce réservoir et
mesurées provenant d’une large base de données, vont dans ce sens. Mais davantage de mesures
dans des échantillons de crolte continentale inférieure provenant de divers contextes

permettraient d’apporter de meilleures contraintes. En particulier, nos propos pourraient étre
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vérifiés par la mesure des rapports isotopiques d’échantillons de crofite continentale inférieure
dont la composition en REE pourrait causer une forte déviation de leur composition isotopique
en Ce-Nd en dehors de la tendance mantellique. Par plusieurs études de cas, il pourrait étre
envisageable d’observer si le fractionnement des REE est précoce dans I’histoire des roches.
Des analyses des concentrations en éléments en traces dans les phases minérales, in situ, avec
I’utilisation d’un systéme d’ablation laser couplé a un ICP-MS, ou encore des expériences de
lessivage par dissolution séquentielle des échantillons, permettraient de mieux comprendre le
contexte dans lequel se produit ce fractionnement. Cela permettrait notamment d’identifier
I’impact de I’interaction avec un fluide, la formation de minéraux secondaires due a cette

interaction, des recristallisations et des indices de diffusion des éléments dans les minéraux.

Enfin, nous connaissons encore assez mal les conditions de formation des anomalies en
cérium dans les sédiments océaniques au cours de I’histoire de la Terre. Nous faisons
I’hypothése dans nos modéles de recyclage que les sédiments océaniques formés avant
I’événement d’oxygénation des océans sont dépourvus d’anomalie en cérium tandis que Ceux
formés apres en présentent une. A I’heure actuelle, nous ne sommes pas en mesure de quantifier
a partir de quel degré d’oxygénation des océans se forme I’anomalie en cérium. L’étude de
sédiments océaniques anciens ou de basaltes d’arcs anciens serait idéale pour dater 1’apparition
de I’anomalie en cérium en contexte océanique. Nous proposons néanmoins dans ce manuscrit
que seul le recyclage de sédiments océaniques dépourvus d’anomalie en cérium, il y a plus de

2 Ga, sont susceptibles de reproduire les signatures de type EM-1 et EM-2 des OIB.
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Radiogenic and stable Ce isotope measurements by
thermal ionisation mass spectrometry
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Techniques for the separation of Cerium (Ce) from silicate matrices and for the analysis of radiogenic
(e%8Ce) and mass dependent (5'%?Ce) Ce isotope variations by Thermal lonisation Mass Spectrometry

(TIMS) are presented in this study. We developed a static acquisition method associated with 10 Q

amplifiers that allows (i) the precise determination of the #°Ce peak tailing effect on the lighter Ce

isotopes and (ii) the reduction of the counting time necessary to obtain a high precision isotopic

composition. The long-term reproducibility obtained for our Ce reference material (Ce my) on the
138Ce/142Ce ratio is 0.02257053 + 0.00000061 (27 ppm, 2 s.d.. n = 48). The new Ce my has been
calibrated against the commonly used AMES reference material (0.02257426 + 0.00000068 (30 ppm,
2 s.d., n = 25)). The static cup configuration also allows a more stable determination of the tailing effect
from the #°Ce isotope peak onto *®Ce and '*8Ce. Finally, the 10 Q amplifiers permit a better
determination of the tailing effect during low voltage measurements. A new method to measure mass

dependent Ce isotope variations based on the double spike method has also been developed.

Uncertainty propagation calculations demonstrate that the best spike mixture is a **Ce-38Ce-1°Ce

triple spike. We have calibrated an in-house triple spike used to correct for the instrumental mass bias

effect and fractionation of Ce isotopes during Ce separation. Numerical simulations demonstrate the

effect of potential isobaric interferences from Ba, Nd and La and highlight the need for an efficient

chemical separation. Two loading techniques were tested for triple spike measurements (oxide and
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metal). The best reproducibility for 6**2Ce is obtained for the metal runs and is about +0.0287%.

Although this technique has been developed for silicate matrices, the mass spectrometry method can be

DOI: 10.1039/c8ja00362a

rsc.li/jaas the community upon request.

1. Introduction

Rare Earth Elements (REEs) are a group of 17 elements
(lanthanides (La to Lu), scandium and yttrium), widely used in
the geoscience community because of their similar behaviour in
natural systems. REEs can be found as minor or trace elements
in most natural environments and are sometimes more
concentrated in some minerals (e.g. monazite) or CeO, nano-
particles. The main characteristic of the REE group is that their
oxidation state in most natural systems is REE** except for Ce
and Eu. Europium can form Eu(u) ions under reducing condi-
tions, and Ce is more stable as Ce(wv) under oxidizing condi-
tions. The differences in chemical behaviour between Ce and Eu
compared with the rest of the REEs have been extensively used
in the literature via the positive and negative anomalies. For
example, seawater is characterised by a large negative Ce
anomaly due to the insolubility of Ce(iv) relative to other

Université Clermont Auvergne, CNRS, IRD, OPGC, Laboratoire Magmas et Volcans,
F-63000 Clermont-Ferrand, France. E-mail: pierre.bonnand@uca.fr; Tel: +33
473346783

This journal is © The Royal Society of Chemistry 2019

applied to other matrices such as carbonates. The newly calibrated Ce reference material is available to

REE(m)." In this case, Ce is oxidised to Ce(wv) and is removed
from seawater leaving the residue Ce depleted and therefore
creating a negative Ce anomaly. Cerium anomalies have also
been used in high temperature settings such as zircon crystal-
lisation.>” Indeed, the amplitude of the Ce anomaly in zircon is
directly proportional to the redox conditions and can potentially
be used as an oxybarometer.>* Cerium is a lithophile element
and behaves incompatibly in magmatic systems, meaning that
upon melting and/or crystallisation Ce remains in the melt.
Cerium has four stable isotopes, ***Ce, *%Ce, '*°Ce and
142Ge, with a relative abundance of 0.185%, 0.251%, 88.45% and
11.114%, respectively (Fig. 1).® Cerium isotopes vary in relative
abundance by two orders of magnitude, which makes analyses
more challenging than, for example, Nd, which only varies by
a factor of five. Indeed, *®Ce and "*°Ce are about 400 times less
abundant than the main Ce isotope (**°Ce). Small Ce isotopic
variations observed in natural systems mean that high precision
measurements are required. Furthermore, *®Ce is affected by
isobaric interferences from '*®*Ba, which is the most abundant
Ba isotope, and from '*®La, which is the least abundant La
isotope. There is also an isobaric interference from **Nd onto
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Fig. 1 Ce, Nd, La and Ba isotope abundances normalised to the primitive mantle elemental abundances.*® Note the logarithmic scale.

2Ce. Additionally, '*°Ce and '*®Ce are affected during
measurement on a TIMS by the tailing effect from mass "*°Ce.”
The measurement of Ce isotopes at high precision is thus
challenging. This requires both a good chemical separation
between Ce and isobaric interference elements (mainly Ba and
Nd) and a specific analytical setting.

Cerium isotopes have been previously studied for the radio-
genic variations of ***Ce.*** The La-Ce system is based on the B-
decay of *®La to stable ***Ce. The low abundance of ***La and its
long half-life (B-decay; t'/* = 292.5 x 10° years, 14) mean that the
observed variations in '**Ce/"**Ce are small (~80-1200 ppm)
compared to variations in the Sm-Nd system (~6000 ppm).*®
Nevertheless, the La-Ce system has been successfully applied as
a geochemical tracer together with other isotopic systems (Rb-Sr,
Sm-Nd, Lu-Hf, Re-Os and U-Th-Pb) and for the age determi-
nation of rocks.””** It has also been successfully used for terres-
trial and lunar basalts, manganese nodules and seawater.>>>* Ce
isotope variations can be reported in different notations." In this
study, we choose to report the variations in three notations:

138C6/142C65ample (1)

which is the tail, oxide and mass fractionation corrected ratio
(see the text below for details).

138 / 1420
138Ce/'36Ce = T 142 @)
CC/ Cenzlturzll
where the ratio **Ce/***Ceparural is fixed to 0.01688.%
N 13xce/l4zcesample
e*Ce=|—~—+————11] x 10000 (3)

138Ce/142CeLMV

where '*8Ce/'**Ce; v is the ratio obtained for our Ames Ce
reference material (Ceppy)-

Mass dependent Ce isotopic variations have also been
recently explored.”” Due to the chemical behaviour of Ce
described above, it has been suggested that Ce isotopes could be
used as a redox proxy.”®* Mass dependent Ce isotope

J. Anal. At. Spectrom.

measurements have been performed for natural Fe-oxides and
absorption experiments.* The results suggest that Ce isotopes
are fractionated during absorption onto Fe-oxyhydroxides and
that isotopic fractionation occurring in natural systems could
be linked to redox reactions. More recently, CeO, nanoparticles
have also been analysed in order to characterise their impact on
natural systems.*® Several studies have presented analytical
techniques to separate and analyse mass dependent Ce isotope
variations.””?® In these studies, mass dependent Ce isotope
variations have been analysed with Multi-Collector Inductively
Coupled Plasma Mass (MC-ICPMS) spectrometers using the
external doping technique with either Sm*® or Ba.** The Ce
isotopic composition is reported as the per mil variation from
the Ce isotope reference material LMV using the equation

142 140
Ce / Cesample

6142Ce — (—
142Ce/140CeLMV

- 1> x 1000 (4)

In this study, we propose a new methodology to measure
radiogenic variations of Ce isotopes. We developed a new static
cup configuration on a Thermal Ionisation Mass Spectrometer
(TIMS) that allows the simultaneous measurement of Ce
isotopes (and their isobaric interference elements) together
with four masses used to define the tailing from '*°Ce onto
13%Ce and '*®Ce. In comparison to previous techniques that
used a multi-static acquisition method (2 to 6 lines), this new
method allows the reduction of the duration of high precision
measurements. We also present a new triple spike
(**°Ce-"*%Ce-'"°Ce) method to measure mass dependent Ce
isotope variations with a better precision than previous analyt-
ical methodologies.

2. Analytical techniques
2.1. Chemical separation

Reference materials and samples were prepared in a clean
laboratory in class 100 laminar flow hoods at the Laboratoire
Magmas et Volcans (Clermont Ferrand). All acids (HCl, HNO;

This journal is © The Royal Society of Chemistry 2019
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and HF) were distilled in a Savillex® DST-1000 acid still. PFA
Savillex® beakers were cleaned with concentrated HNO; and
HCI on a hotplate at 115 °C and then rinsed in ultrapure H,O.
Our high purity Ce metal reference material was bought from
AMES Laboratory and will be thereafter called Ceppy. M. Will-
bold provided the second reference material analysed in this
study (Ceames; 6)- The Ce reference material (Cepyy) was dis-
solved in HCI on the hotplate for 48 hours. Approximately 50 mg
of whole rock basalt reference materials (BHVO-2 and BCR-2)
were dissolved wusing concentrated HNO;-HF-HCl acid
mixtures. The fully dissolved sample was evaporated to dryness
and then re-dissolved in 2.5 M HCI for chemical separation.
The chemical separation method used in this study is
modified after Tazoe et al. (2007),*' Li et al. (2015)** and Bellot
et al. (2015).*° Only a brief description is given here. The
chemical separation developed to separate the Ce fraction from
silicate matrices involved three columns. The first column
procedure was used to separate the REEs from the main cations
of the matrix (Fig. 2). In order to achieve this separation, the
samples in 2.5 N HCI were loaded onto 1 mL of AG50 X8, 200-
400 mesh resin in 10 mL Bio-Rad columns. Prior to the chem-
istry, the resin was cleaned with 10 mL of 6 M HCI. The REEs
stuck to the resin while the main cations were eluted from the
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resin. Ba was then eluted in 2 M HNO;, and the REEs were
finally eluted in 6 M HCI (Fig. 2a). The second column proce-
dure was designed to separate Ce** from the other REEs using
LnSpec Eichrom resin (50-100 um) in 2 mL Bio-Rad columns.*
The oxidation of Ce from Ce®" to Ce*" was achieved with 0.5 mL
of NaBrO; (20 mM) in 10 M HNO;. Prior to the chemistry, the
resin was cleaned with 5 mL of 6 M HCI. The samples were
loaded onto 0.1 mL LnSpec Eichrom resin in 10 M HNO; +
NaBrO; and Ce*" stuck to the resin while the remaining REE**
were eluted in the loading solution (Fig. 2b). The Ce fraction was
eluted in 6 M HCI + H,0,. Finally, the samples were then pro-
cessed through the first step of the chemistry to make sure that
the Ce fraction was cleaned of any remaining matrix cations.

2.2. Mass spectrometry

Isotopic measurements were performed on a ThermoScientific
Triton Plus Thermal Ionisation Mass Spectrometer (TIMS) at
the Laboratoire Magmas et Volcans. The Ce reference materials
were analysed in both oxide and metal forms using the double
filament technique. For the oxide analyses, the Ce fraction in
HCI was loaded onto the outgassed Re filament together with
0.5 puL of 1 M H3PO,. For the metal runs, the Ce fraction in HCI

2.5MHCI

2 M HNO,

ml eluent

oK OFe ¢Na ACa
OEu BNd ¢Ce AlLa
©Al @Ba

6 M HCI

10 MHNO, + NaBro,

6 M HCI + H,0, b

ml eluent

Fig. 2 Elution curves for the first (a) and second (b) steps of the purification protocol used in this study. The first step was performed using AG50
X8, 200-400 mesh in 10 mL Bio-Rad columns. The second step was performed using LnSpec Eichrom resin (50-100 pm) in 2 mL Bio-Rad

columns.

This journal is © The Royal Society of Chemistry 2019

J. Anal. At. Spectrom.


http://dx.doi.org/10.1039/c8ja00362a

Published on 08 January 2019. Downloaded by Gothenburg University Library on 1/23/2019 5:21:13 PM.

JAAS

was loaded onto outgassed C-doped zone refined Re filaments.
Aquadag was added to the outgassed Re filament and the fila-
ment was then re-degassed. The carbon acted as a reducer and
stopped the emission and ionisation of Ce oxides. During
a typical Ce metal measurement, the CeO/Ce ratio was always
lower than 0.002.

During the course of this study, several cup configurations
have been tested (Table 1). Firstly, the Cengs reference material
was analysed using the method previously proposed to measure
Ce isotopes.”*® This cup configuration requires a multi-static
acquisition method. The first line is for measuring Ce, Nd, La
and Ba masses with "*’La’®0 in the central cup (Table 1). The
tailing is measured on the second line after a —0.5 mass unit
(MU) jump. In this configuration, both elemental and tailing
signals are measured using 10 Q resistors. For this study, we
have established a new cup configuration where mass and half-
mass signals are measured simultaneously. In this case, the
acquisition is achieved in a static mode and different resistors
can be used for both signals and tailing masses. This technique
has two main advantages. First, the tailing effect on the masses
3%Ce and "**Ce can be estimated more precisely. Second, the
static acquisition method reduces the duration of our isotopic
measurements by a third.

The oxide runs were performed in static mode in two main
cup settings (Table 1). In the first setting (cup configurations #2
and 3), "*°Ce"®0 was not measured and the signal was adjusted
to have 10 V (0.1 nA) of **Ce'®0. In the second setting (cup
configurations #4, 5 and 6), **°Ce'®0 was measured in H2. The
difference between the cup configurations in each setting is the
amplifier combination (Table 1). The cup configuration #7 was
designed to measure all Ce isotopes and isobaric interferences
together with tailing masses. Due to the increased amount of
135Ce and '*®Ce after spike addition, the 10" Q and 10" Q
amplifiers were used for measuring all elemental signals and
tailing masses, respectively. The cup configuration #8 was

View Article Online
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designed to measure Ce and its isobaric interference isotopes in
the metal form. In this setting, all cups were associated with
10'" Q amplifiers and no tailing masses were monitored. Typical
runs on the mass spectrometer consist of 27 blocks of 20 cycles
with 8.462 second integration time. Each block started with
a baseline measurement of 30 seconds. The gain calibrations
for the 10'°, 10"* and 10'* Q resistors were performed daily
using ThermoScientific software built in the gain routine (at
3.33 V). The gain calibrations for the 10" Q resistors were
performed weekly (when used) with Nd signals following the
ThermoScientific procedure.

2.3. The triple spike technique

The use of an isotopically enriched solution (“double spike”) to
correct for fractionation of stable isotopes during sample pro-
cessing and for instrumental mass bias effects has long been
recognised as a powerful tool.>*** This methodology has now
been successfully applied to many isotope systems including Fe,
Sr, Zn, Cd and Cr.*** For Ce, the double spike technique is
applicable to both terrestrial and extra-terrestrial samples
because the Ce isotope radiogenic and nucleosynthetic varia-
tions are small and will not generate a large influence on the
spike deconvolution. Moreover, this technique allows the
determination of the Ce concentration by isotope dilution.

In this study, we explore the best spike composition to
measure mass dependent Ce isotopic variations. Three spikes
are commercially available: *°Ce-"*°Ce, **®Ce-"*°Ce and "**Ce.
The '*?Ce spike has already been used for isotope dilution
measurements in previous studies. In order to optimise the
spike composition carefully, a number of mixtures of
commercially available spikes have been investigated (Table 2).
This requires (1) establishing the most appropriate spike
composition, (2) solving the double spike equations and (3)
adding the appropriate amount of spike to the reference

Table 1 Cup configurations used on the Thermo-Scientific Triton plus TIMS at the Laboratoire Magmas et Volcans during the course of this
study. The main isotope masses are in bold; the interference masses are in italic. ***Ba*®0 is also **°Sm and **°Nd. **?Ce*®0 is also ***Nd*®0O

Collectors
Integration

Run type Config # Lines L4 L3 L2 L1 C H1 H2 H3 H4 time (s)

Ul’lspiked 1 1 134Ba160 136Ce160 135Ce17o IBSCeISO 139LIZ160 142Ce160 142Ce170 142C€180 8.39
2 150 152 153 154 155 158 159 160 4.19
Ampli (Q) 10" 10" 10" 10" 10" 10M 10" 10"

Unspiked 2 1 131pg’®0  13%Ce’®0  152.6 153.4 138Ce'®0  154.6 M0ce'’0  "2ce'*0 *2ce’0  8.39
Ampli (@) 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10"

Unspiked 3 1 134pa’°0  13%Ce’®0  152.6 153.4 138Ce'®0  154.6 M0ce'’0  "2ce'*0 *2ce’0  8.39
Ampli (Q) 10" 10" 10" 10" 10" 10" 0™ 10" 10"

Unspiked 4 1 134pg’®0  13%Ce’®0  152.6 153.4 38Ce'®0  154.6 140ce'®0  2Ce'*0 *?ce’0  8.39
Ampli (Q) 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10"

Unspiked 5 1 131pg’°0  13%Ce’®0  152.6 153.4 138Ce'®0  154.6 10ce'®0  "2ce'®0 *2ce’0  8.39
Ampli (Q) 10" 10" 10" 10" 10" 10" 0™ 10" 10"

Unspiked 6 1 3pa’°0  13%Ce'®0 152.6 153.4 38ce’®0  154.6 10¢ce’®0 '?ce’®0 *ce’®0  8.39
Ampli (Q) 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10" 10"

Spiked 7 1 134pg’®0  13%Ce’®0  152.6 153.4 38Ce'®0  154.6 10ce'®0  2ce'*0 *?ce’0  8.39
Ampli (@) 10" 10" 10" 10" 10" 10" 0™ 10" 10"

Spiked 8 1 V] 3%Ce 37Ba 138Ce La 10¢e 12Cce 3Nd 8.39
Ampli (Q) 10" 10" 10™ 10" 10" 10M 10" 10" 10M
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Table 2 Spike isotopic compositions used in the theoretical calcula-
tions presented in Fig. 3. See the text for details

Spike 136Ce 133Ce 2Ce

136Ce/**Ce 0.001 0.809 0.021

138Ce/*0Ce 0.745 0.015 0.021

12ce/M0Ce 0.046 0.080 20.234
50

. 136Ce (+ce)- _420e

_138 142
A-""Ce(+ce)-  Ce .
£

L - *Ce(+cs)-""Ce(++cs)
f
|
|

5 r . - -
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
prop. spike A
8 -
% (] + 136Ce_1380e_1400e
m O 138Ce_740Ce
i ) ﬁ136ce-“°ce

0 - - -
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
prop. spike

Fig. 3 (a) Uncertainty magnification term (y) for the deconvolved
142Ce/M0Ce ratio as a function of the proportion of spike A in the spike
mixtures. The spike A is the first spike in the legend (for example spike A
is %6Ce in the spike mixture *6Ce-1%2Ce). (b) Uncertainty magnifica-
tion term (y) for three spikes (commercially available 1**Ce and *8Ce
spikes and a 50-50% mixing of these two same spikes) versus the
proportion of spike in the standard spike mixtures (see the text for
details). A lower gamma (y) value indicates a better spike mixture (a) or
a better proportion of spike (b).

material. The optimisation is described by the uncertainty
magnification term 7:

Y= GDS/Unata (5)
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where opg is the uncertainty obtained from the double spike
deconvolution procedure and oy, is the uncertainty of the
natural unspiked run. Our calculations are similar to those
described by Galer (1999)* but we deconvolve the runs using
the exponential mass fractionation law. The spike compositions
used in the calculations are given in Table 2, and the results of
the calculations are presented in Fig. 3. Three spike mixtures
were investigated: *°Ce-"*°Ce-'**Ce, "®Ce-'"°Ce-'**Ce and
136Ce-138Ce-"*"Ce. In Fig. 3, the lower uncertainty magnifica-
tion term is obtained for the 136Ce 138Ce-11%Ce triple spike. The
best proportion of **Ce-""°Ce spike in the triple spike mixture
is about 50%. In order to calculate the optimal spike/sample
ratio, the deconvolution program is run using different
proportions of spike and sample. We use an ion model based on
the one described by Ludwig (1986)" to calculate the uncer-
tainty in the signal intensity of each isotope which is then
propagated to calculate the uncertainty in the double spike
deconvolution procedure. The uncertainty magnification term
is calculated using Monte Carlo simulation in which the
uncertainties of the four Ce isotope signals are used to generate
540 data points for each analysis. These points have a Gaussian
distribution around the mean value. The results obtained after
the Monte Carlo simulations (540 cycles) are processed through
the deconvolution procedure and the uncertainty (ops) of the
deconvolved data is calculated. For the triple spike
136Ce-138Ce-1""Ce, the uncertainty magnification term is always
less than 4. Fig. 3b illustrates the optimal spike/sample ratio for
the two double spikes (***Ce-'*°Ce and *®*Ce-'"°Ce) and the
triple spike (**°Ce-"**Ce-"*°Ce). It is important to note that the
two double spikes can produce low uncertainty magnification
terms but the proportion of spike required is high (spike/
sample ratio = 0.8). The triple spike however has a more flat-
tened uncertainty model curve, which means that not only the
uncertainty magnification term is better for almost all mixtures
but also optimal spiking is facilitated. The best spike/sample
ratio for the triple spike is 0.33.

An in-house '*®Ce-*%Ce-'*°Ce triple spike was prepared
from '*°Ce-'*°Ce and "**Ce-'*°Ce cerium oxide spikes
purchased from IsoFlex® whose enrichment factors were 42.5%
and 41.6%, respectively. Two double-spike solutions were made
by dissolving the Ce-oxides in 6 M HCI-H,0,. The Ce spikes
were purchased in the oxide form, and H,O, helped to reduce
Ce and facilitated the dissolution. The triple spike was then
prepared by mixing the double spikes in the appropriate
proportions. The triple spike was calibrated by TIMS at the
Laboratoire Magmas et Volcans using the loading techniques
described above. The pure Cepyy reference material, the pure
triple spike and spike/standard mixtures were analysed. The
isotopic composition of the triple spike is then calculated by
treating the pure triple spike as an unknown. The composition

Table 3 Ce isotopic composition of the triple spike calibrated in this study

135Ce/*0Ce 2 s.d. 138Ce/*0Ce 2 s.d. 12GCe/M0Ce 2 s.d.
Cermv (n = 48) 0.00212484 0.00000008 0.0028412 0.0000001 0.125879 0.000005
Triple spike (n = 21) 0.38706 0.00003 0.39570 0.00003 0.062070 0.000005

This journal is © The Royal Society of Chemistry 2019
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of the triple spike was derived from 26 separate analyses and is
reported in Table 3.

3. Data processing

The Ce isotopic composition of the samples and reference
materials was determined offline, but baseline and gain correc-
tions were performed online with ThermoScientific software. The
deconvolution procedures used for unspiked and spiked runs are
described in detail in the sections below. The deconvolution
procedure for both unspiked and spiked runs can be divided into
three main steps: tail correction on the masses *°Ce and '**Ce,
oxide corrections and mass bias fractionation corrections.

3.1. Tail correction

The large dynamic range of Ce isotopes, with **°Ce accounting

for 88.45% of total Ce, has long been recognised as a problem
for obtaining high precision Ce isotope measurements (e.g. 7).
Indeed, the small proportion of ***Ce and '**Ce, 0.19% and
0.25%, respectively, means that we need to measure high
intensity beams (e.g. 80 V (0.8 nA) for "*°Ce'®0) in order to
obtain accurate and precise Ce isotopic compositions. It has
been shown that measuring at high intensities produces
a significant tailing effect on the masses *°Ce and “*®Ce.
Classically, the tailing contribution was calculated with half
mass analysis (e.g. 7) in a dynamic sequence (cup configuration
#1, Table 1). In this contribution, we developed a simultaneous
measurement of the Ce isotopes and of the tailing contribution.
Two cups were intercalated between masses 152 and 154, and
one cup was intercalated between 154 and 156 (see Table 1,
Fig. 4). This new cup configuration allows the measurement of
intensities generated by the large *°Ce beam on the masses
156.5 and 154.6. The intercalated cup positions were determined

3.5
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by measuring the distance between the cups on large mass scans
using a stable Ce beam. This step is critical in order to perform
an accurate tail correction. In order to determine the contribu-
tion of the tailing on the masses "**Ce and "**Ce, we fitted an
exponential equation through the measured masses. The
increased integration time (from 4 s to 8 s) compared to that of
our dynamic measurements means that the tailing contribution
can be assessed more precisely. Furthermore, the static run
suppresses the need for shifting the magnet and allows a more
stable measurement. The uncertainty induced by a small offset
in the magnet position described in detail by Willig and Stracke
(2018)* can therefore be avoided. The static cup configuration
allows a more stable determination of the tail effect (0.6 to 0.9 ¢
unit) compared to previous studies (0.0 to 1.6 € unit** and 0.15 to
1.8 £ unit®). All ***Ce and "**Ce signals mentioned hereafter in
the manuscript are tail corrected (unless noted otherwise).

3.2. Oxide correction and mass bias correction

During the measurement of Ce isotopes in the oxide form, the
measured raw signals are the sums of the isotopes of interest
and an oxide interference following the equation

XCel6O — I(X+16) _ (X*Z)Celgo (6)

where X can be 138, 140 and 142 and I%*'9 is the measured
intensities of the mass X+16 corresponding to the three oxide
masses. With R = %0/*°0, eqn (6) can be easily expressed as

XCel60 = [X*16) _ (X-2e160) % R 7)

The oxide correction methodology used in this study follows
a similar protocol to that of Willig and Stracke (2018)"* although
it is adapted for the triple spike deconvolution procedure.

@10" Q (0.03 nA **Ce"0)
3.01m10" Q (0.03 nA "“Ce™0)
410" Q (0.1 nA “Ce"0)

136Ce160

Signals/™*Ce"0 (fA/nA)
o

o
o
1

0.0 1

14OCe160

149 150 151 152

153 154 155 156 157
Mass

Fig. 4 Tailing measured in three analytical settings: blue is the tailing with high intensities using 10 Q resistors, green is the tailing measured at
low intensities using 101 Q resistors and red is the tailing measured at low intensities using 10 Q resistors (see the text for details). The measured
intensities (fA) on the tailing masses were divided by the intensities measured on *2Ce®0O for each run (~0.03 nA for green and red, and ~0.1 nA
for blue). All tailing masses were measured for the same masses but for a better visibility of the tailing in the figure, the green and blue points are

artificially moved by +0.1 and —0.1 mass unit, respectively.
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For the unspiked runs, an iterative process was followed
wherein the ratio R is assumed to be 0.00213 and signals
measured on the masses 154, 156 and 158 are corrected for the
contribution of ***Ce®0, ***Ce'®0 and '*°Ce’®0, respectively,
following eqn (7). The "**Ce/***Ce and "*°Ce/***Ce ratios (when
measured) were corrected for mass bias fractionation using
the exponential law and the "*°Ce/***Ce ratio of 0.01688.4
Using the obtained Ce isotope intensities, the fractionation
factor () is then determined using the exponential mass frac-
tionation law:

13»(7(36/142(36lrue

136ce/14zcemeasured
6 = 136 16 (8)
M7Ce”O
ln M142Celéo

where °Ce/**?Cemeasurea is the tail and oxide corrected
136Ce’®0/1*2Ce’®0 measured ratio and *3*°Ce/**?Ce,,. is fixed to
0.01688. M'*°Ce'®0 and M'**Ce'®0 are the atomic masses of
136Ce'0 and '**Ce'®0, respectively. Using the fractionation
factor calculated above, a new R value can be calculated using
the equation

136Cel60
142 18 136 16 g8
Ce°O MCe 0
R = 126 measured X ( — e]s ) (9)
Ce M™*Ce "0
142CC

true

where *°Ce®0/**?Ce'®0 measured is the measured ratio. The new
R value is then used to calculate new oxide contributions to the
masses 152, 154 and 156. This iterative deconvolution is con-
ducted until the R value reaches a plateau which is usually ob-
tained after three iterations. The § value obtained in the last
iterative step is used to calculate the corrected Ce isotopic
composition. When **°Ce*®0 is not measured, a fixed value for
the '*°Ce/'**Ce ratio is used to correct the contribution of
19¢e™®0 to *2Ce'®0 signals.

For the triple spiked analysis, we follow the same principle
except that mass bias fractionation is solved following eqn (10):

i\ Jhat
. o i of\ MY
F (P5;f7 fnalvfmix) = Ps;fr;p + (1 - Ps?f) r1’1ut (Mre[)

) M Jmix
() =0 (10)

where fgp is the isotope ratio of i in the spike, r{m and ., are
the measured isotope ratios of i in the sample and mixture, and
M; and M, are the true masses of the isotope oxides (i + 16). The
F function is a closure function for the spike sample mixture,
which must be equal to zero. The equation is solved using an
iterative Newton-Raphson procedure that recovers the propor-
tion of spike in the mixture (P5), the fractionation factor for the
spike-sample mixture (f,ix) and finally the fractionation factor
for the sample (f,.). Using the measured *°Ce'®0/***Ce'®0
ratio and the mixture fractionation factor (fi,ix), we calculated
a new R value which is then used to correct for oxide interfer-
ences. The deconvolution procedure finishes when the R value

This journal is © The Royal Society of Chemistry 2019
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does not change, within 5 ppm, from one iteration step to the
other. We then obtain our final f,,. value that is used to calcu-
late the isotopic composition of the original sample. The
isotope ratios for the Cep,y reference material used for refer-
encing our isotope data (to calculate 6'**Ce) in this study were
obtained using TIMS by internal normalisation to the
136Ce/***Ce ratio as described above and was recalculated in the
%Ce space (ie. '*°Ce as a denominator). This yielded
135Ce/*%Ce = 0.00212, **Ce/**°Ce = 0.0248 and **Ce/**°Ce =
0.12588.

For triple spike runs performed in the metal form, the same
procedure was used with metal Ce intensities except that no
tailing and oxide corrections were performed (see below for
details).

4. Results and discussion
4.1. Separation of Ce from the sample matrix

High precision measurements of Ce isotopes by TIMS require
the separation of Ce from the sample matrix in order to mini-
mise isobaric interferences. Several methods have previously
been reported to separate Ce from silicate matrices. The main
problem with obtaining high precision Ce isotope measure-
ment, especially in metal mode (see below), is the complete
removal of Ba during the chromatography procedure. The effi-
cacy of our Ce separation technique was tested using a synthetic
multi-elemental solution and a certified basalt reference mate-
rial (BHVO-2). Fig. 2 shows well-defined and separated elution
peaks during the chromatography procedure. Importantly,
interfering elements such as Ba and Nd are separated from Ce
in the first and second steps of the column chemistry, respec-
tively. After the three-step column procedure, the Ba/Ce and Nd/
Ce ratios are decreased to 0.002 and 0.001, respectively. The
total blank of our Ce separation procedure is about 0.5 ng,
which is negligible (<0.1%) compared to the amount of Ce
processed through the columns (~700 ng).

4.2. Accuracy and reproducibility of radiogenic
measurements

Two Ce reference materials were analysed during the course of
this study for obtaining their radiogenic Ce isotope composi-
tion. The results obtained in the different analytical setups are
summarised in Table 4 and Fig. 5. Willbold (2007)” demon-
strated that Ce isotope measurements in the metal form were
strongly affected by Ba interference most likely coming from the
filaments. We therefore decided to measure radiogenic Ce
isotopes in the oxide form only, testing several cup configura-
tions. Using the multi-static cup configuration, the ***Ce/***Ce
obtained for the Ceayps reference material is 0.0225743 =+
0.0000005 (2 s.d.,, n = 5). For the static cup configuration
without **°Ce*0, the **Ce/***Ce ratios obtained for the Ceangs
and Cepyy reference materials are 0.0225743 + 0.0000007
(2 s.d., n = 25) and 0.0225705 + 0.0000006 (2 s.d., n = 48),
respectively. Finally, for the static cup configuration with
140ce’®Q, the 8Ce/***Ce ratios obtained for the Ceswrs and
Cepmy reference materials are 0.0225746 + 0.0000001 (2 s.d., n
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Fig. 5 Long-term reproducibility of ¢*Ce for the Ce my (a) and
Ceawmes (b) reference materials: (a) the blue circle, red square and green
diamond data were obtained with cup configurations #3, #4 and #5.
The green diamonds were run at lower intensities. (b) The orange
circles, green triangles and red diamonds data were obtained with cup
configurations #1, #2 and #4, respectively. The solid and dashed lines
are the mean and 2 s.d. values for each configuration used in this study.

= 5) and 0.0225706 £ 0.0000005 (2 s.d., n = 7), respectively. The
138Ce/'**Ce ratios obtained for both Ce reference materials in all
cup configurations are always identical within uncertainty
(Table 4). There is also a good agreement between our data and
the literature values, but our reproducibility is better than that
previously reported.*'*'®° In contrast to earlier studies, the
data presented here have not been normalised to a reference
analytical session which tends to improve the external repro-
ducibility. In the cup configurations #4, 5 and 6, the **°Ce/***Ce
ratios were also determined and we obtained **°Ce/***>Ceprs =
7.94416 + 0.00023 (2 s.d., n = 5) and "*°Ce/***Cepy = 7.94397
+ 0.00018 (2 s.d., n = 7). There is about 100 ppm difference
between our value and the value reported by Willig and Stracke
(2018).** The difference between these values is possibly due to
the use of two different mass spectrometers with various
Faraday cup ages*® and/or due to the different cup configura-
tions (**°Ce measured in axial and L1 cups). However, this small
difference is negligible for the correction of the contribution of
1°Ce'®0 onto '**Ce'®0 when '*°Ce'®0 is not measured. Two
geological reference materials (BHVO-2 and BCR-2) were also

This journal is © The Royal Society of Chemistry 2019
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analysed for their Ce radiogenic isotopic compositions. The
38Ce/***Ce ratios together with the "*°Ce/***Ce ratios are given
in Table 1. For BHVO-2, the *®Ce/**2Ce and '*°Ce/***Ce ratios
obtained are 0.0225650 £ 0.0000004 (2 s.d., n = 2) and 7.94389
4 0.00003 (2 s.e., n = 1), respectively. For BCR-2, the **Ce/***Ce
and '*°Ce/'*’Ce ratios obtained are 0.0225670 =+ 0.0000005
(2 s.d., n=5) and 7.94362 + 0.00003 (2 s.e., n = 1), respectively.
The "**Ce/***Ce values presented in this study are in agreement
with previous estimates of the ***Ce/***Ce ratios for these two
geological reference materials.'>**2°

As described above, several cup configurations were tested
during the course of this study. Each of them has advantages and
inconveniences and we will now try to compare the results with
previously published results and highlight the advantage of the
new technique. In terms of reproducibility, the ***Ce/***Ce ratio
can be measured, using the static cup configuration, at about
25 ppm, which is comparable to the reproducibility obtained for
the same reference material during dynamic measurements.
However, the run duration is divided by 1.5 and the amount of Ce
required also decreases to 700 ng. The main advantage of the
method used in this study is the ability to reduce the counting
time by 30% to obtain similar internal reproducibility. If the Ce
quantity is the same, the signal intensity can be increased and
then the internal precision will be better since the counting
statistic is the main factor limiting the internal precision. We also
performed Ce isotopic measurements with 250 ng of Ce and we
could run CeO at about 2.5 V (0.025 nA) of **>Ce'®0. The repro-
ducibility obtained is about 45 ppm, which is slightly higher than
the optimised conditions but still acceptable for many applica-
tions. Compared to literature values, our reproducibility is
similar to or better than that of recently published Ce isotope
measurements (Table 1)."* The second advantage of the simul-
taneous measurement of Ce isotopes and the half mass tailing is
that it does not require mass shift during the run. Finally, the
main inconvenience of using our new cup configuration is the
correction for Ba interference on the ***Ce and ***Ce isotopes.
The static cup configuration uses the less abundant **Ba
(~2.4%) whereas the multi-static method used the slightly more
abundant *’Ba (~11.2%). This reduces our ability to measure
small amounts of Ba by about 4 which could potentially be
a problem. However, the chemical separation presented in this
study is designed to effectively separate Ba from the Ce fraction to
a level well below the detection limit. Furthermore, due to the
high ionization potential of BaO*” and the likely presence of Ba
phosphate, running in oxide mode reduces the amount of
emitted Ba, which means that the proposed method enables high
precision Ce isotope measurements.

4.3. The utility of 10"* amplifiers

In previous studies, Faraday cups were always coupled with 10"
Q amplifiers and this configuration allows the definition of the
tailing from '*°Ce’®0 when routine beams of 10 V (0.1 nA) of
112Ce'®0 were measured. One of the aims of this study is to
develop a new method to measure Ce isotopes at high precision
with smaller quantities. To this end, we used 10" Q resistors on
the tailing masses. The signal/noise ratio of the 10" Q resistors
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is supposed to be 10 times better than that of typical 10'" Q
resistors. Thus the new amplifiers allow the measurements of
small beams with better precision than typical 10" Q ampli-
fiers. In Fig. 6, the intensities measured for the tailing mass
154.5 with two different resistors are shown. The signal
measured (0.35 fA) with the 10" Q resistor is less noisy by
a factor of five compared to that of the 10'" Q resistor which is
comparable to the predicted improvement of ten. The standard
deviation for a stable beam of 0.35 fA improves from 0.35 fA
when using the 10"" Q amplifier and 4 second integration time
t0 0.25 fA (10" Q amplifier and 8 s integration time) and 0.05 fA
(10" Q amplifier and 8 s integration time). For runs at high
intensities (0.1 nA '**Ce’®0), the tailing measured with 10"* Q
resistors is precisely defined (Fig. 4). As expected, the tailing
produced during low intensity Ce isotope measurements (0.03
nA on '*?Ce'®0) is much smaller than that at high intensity
although its relative intensity compared to the measured Ce
signals is the same (Fig. 4). Using 10" Q resistors, we could
define a good tailing which was more difficult with typical 10"
Q resistors. This indicates that it is possible to produce high
precision Ce isotope measurements with lower signals than
previously suggested and 250 ng Ce (~0.03 nA of "**Ce'®0) is
enough to obtain a precise ***Ce/**°Ce ratio. We also performed
a few experiments with '*°Ce and '*®Ce signals using 10" Q
resistors using the multi-static cup configuration (#1). The slow
response time of these resistors means that after the jump, it
was not possible for the signals to go back to the baseline values
in a reasonable time. We therefore think that it is currently
difficult to use 10" Q resistors in dynamic measurements. The
best cup configurations (#4 and #5, Table 1) for radiogenic Ce
isotopic measurements are a combination of 10'°, 10!, 102
and 10" Q resistors. If analysed, the main Ce peak (**°Ce'®0) is
measured with a 10" or 10" Q resistor in high and low intensity
runs, respectively. The second most abundant Ce mass
(***Ce™®0) is always measured with the 10" Q resistor. The low
intensity signals on the masses **Ce'*0 and *®Ce’®O are
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measured using 10" Q resistors. Finally, the tailing masses in
cups L4, L2, L1 and H1 are measured with 10" Q resistors. The
best cup configuration used for the triple spike runs is
a combination of 10'" and 10" Q resistors. The Ce masses and
the tailing are measured with 10"" and 10" Q resistors,
respectively.

The newly developed cup configuration allowed the deter-
mination of the tailing effect on the masses **°Ce and "**Ce. The
lack of jump and the longer integration time of the static
measurement mean that the tailing is more stable. The long-
term tailing correction for the data presented in this study is
0.73 &+ 0.13 & which is slightly better than the reproducibility
obtained per session using the multi-static cup configuration #1
(from 0.14 to 0.51).”* The tailing effect during analysis at low
intensity (3 V '**Ce’®0) is similar (0.71 4 0.15 £ unit) in size.
This indicates that the newly developed cup configuration
allows a more reproducible determination of the tailing effect
from '*°Ce'°O onto the masses **°Ce'®0 and **Ce'°0.

4.4. Spike calibrations and mass dependent Ce isotope
measurements

The triple spike was calibrated in oxide mode, and the results
are presented in Table 5 and Fig. 7. Three spike mixtures were
analysed, and the 6"**Ce values recovered using the triple spike
technique are within the uncertainty of 09, as expected but the
overall average value is slightly positive with 6'**Ce values
ranging from —0.015 to 0.0239%,. The best reproducibility is
obtained using the spike/standard mixture ratio of 0.30 and is
0"?Ce = 0.023 + 0.0529%, (2 s.d., n = 13). However, there is no
difference between the three spike-sample mixtures analysed in
this study. The internal uncertainty (2 s.e.) of measurements of
6'**Ce in the standard-spike mixture runs is usually better than
0.015%. The results were deconvolved with and without tail
correction. In this case, the tail correction does not change the
deconvolved value suggesting that the increase in intensities
due to spike addition is sufficient to make the contribution of
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Table 5 Results of triple spike runs performed using the Ce my
reference material

Sample

name Run type cup config. Spike/std 6'Ce 2s.d. n
Cermv Oxide 5 0.20 0.008 0.099 4
Ceipy  Oxide 5 0.33 0.023  0.052 13
Cerny  Oxide 5 0.50 ~0.015 0.077 5
Ceny  Metal 6 0.33 —0.083 0.028 4

tailing on the masses 154 and 156 negligible. The large differ-
ence between our internal uncertainty and our external repro-
ducibility is difficult to understand. One possibility is that this
difference originates from the oxide correction applied to the
raw data. Further tests are needed to understand this
observation.

A standard-spike mixture was also analysed in metal mode.
In this case, no tailing correction was performed because of the
increase in signal intensities with the spike addition. The main
difference with the oxide run is the presence of small amounts
of Ba. The Ba interference correction is important during
analysis in the metal form. The cup configuration allows the
measurement together with the Ce isotopes of *’Ba that is
slightly higher than "**Ba. The Ba signals are difficult to control
during TIMS measurements and are unpredictable. Several
factors seem to favour Ba emission. Among them are rapid
heating and a high ionisation current. However, when the Ba
interference is well controlled, the reproducibility obtained on
the standard-spike mixture is 6'**Ce = —0.083 =+ 0.028%,, which
is better than the reproducibility obtained in oxide mode and in
the methods proposed in the literature.>* This value is slightly
lower than the expected 6***Ce value of 0. The main reason for
this discrepancy is probably the fact that the correction proce-
dure is different between metal and oxide analyses.

0.15

Oxides Metal

-0.10 m

-0.15

Fig. 7 Mass dependent Ce isotopic compositions (5**2Ce) for the
Ce_my reference material. The square, circle and triangle data points
are three standard-spike mixtures run in oxide mode. The orange
diamonds are one standard-spike mixture run in metal mode (see the
text for details). The error bars are internal uncertainties for each run.
The solid and dashed lines are the mean and 2 s.d. values for the four
standard-spike mixtures, respectively.
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4.5. Effects of isobaric interferences

In most natural samples, Ce is present as a trace element and Ba
and Nd can be present as a minor component (Ba/Ce and Nd/Ce
ratios up to 200 and 30, respectively). In some rare cases such as
monazite, both Ce and Nd can be present at the percent level.
The Ce separation is designed to remove the matrix elements
and the main isobaric interference elements but it is never-
theless important to carefully consider the potential effects of
isobaric interferences from Ba on *°Ce, and "**Ce and Nd on
142Ce. In order to correct for isobaric interferences in both
unspiked and spiked runs, two key assumptions are made.
Firstly, the instrumental mass bias for Ce, Ba and Nd is
assumed to be the same for all elements involved. Secondly, the
interfering elements are considered to have natural isotopic
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Fig. 8 Effects of "non-natural” isobaric interferences from (a) barium,
(b) lanthanum and (c) neodymium on §'*2Ce as a function of the
element/Ce ratio. The changing isotopic compositions for the inter-
fering elements (6**7/**®Ba, 6'*°/**8La and 6'**/**2Nd) are shown by the
different symbols.
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compositions because it is not possible to simultaneously
determine the Ce, Ba and Nd isotopic compositions. It is well
documented that cation exchange chromatography can lead to
large isotopic fractionation. The chemical separation is
designed to remove the isobaric interference, and the small
quantities remaining in the Ce fraction is likely to be heavily
fractionated.

In order to test the sensitivity of our interference corrections
in the spike deconvolution procedure, we have performed some
simple numerical calculations. A spiked Ceyyy solution is
“contaminated” with various amounts of Ba, Nd and La, whose
isotopic compositions differ from the “natural” composition by
—3%, to +3%,. These mixtures are then fractionated using the
exponential mass fractionation law by the typical TIMS Ce
measurement. The resulting compositions are then put through
our triple spike deconvolution procedure, which calculates the
isotopic composition of the Ceyyy reference material. These
calculations are performed in the metal form, and the results
are presented in Fig. 8. The deconvolution procedure recovers
a 6**2Ce of 0 when the natural compositions are assumed for Ba,
Nd and La, as would be expected. However, it is important to
note that the recovered §'**Ce values deviate from zero when
non-natural values are assumed. For example, if the contami-
nant Ba has an isotopic composition that is fractionated from
the natural composition by 1%, and the **’Ba/***Ce = 0.006,
then the recovered 6'**Ce value is +0.1%, (Fig. 8). This non-
negligible interference correction should be applied with care.
The chemical separation allows a good separation between Ce
and its isobaric interferences. Typical silicate samples analysed
in this study, after column chemistry, have “*Ba/"*®Ce,
13Nd/*2Ce and '*°La/**®Ce ratios of less than 0.004, 0.0001 and
0.002, respectively. The uncertainty introduced by the interfer-
ence correction would be negligible even in the case of the non-
natural isotopic composition of the contaminants.

5. Conclusions

A method has been developed that allows effective separation of
small quantities of Ce (~700 ng) from silicate samples using
a three-step column chemistry procedure. This chemical sepa-
ration procedure allows the effective separation of Ce from Nd
and Ba, two isobaric interference elements.

During the course of this study, several cup configurations
were tested in order to measure radiogenic Ce isotopes at high
precision. The newly developed static acquisition method
allows the simultaneous measurement of the four Ce isotopes
and their isobaric interferences (“**Ba, '*’La and '**Nd)
together with intercalated masses for tailing correction. The
long term reproducibility obtained with two Ce reference
materials (Cepyy and Cepvgs) is about 27 ppm which is better to
that of previous TIMS methodologies. The main advantage of
our new configuration is the reduced counting time necessary to
obtain high precision data. This also indicates that high preci-
sion measurements can be performed with smaller amounts of
Ce (~700 ng). The use of the 10" Q resistors to measure the
tailing masses allows the measurements of even smaller Ce
quantities (~250 ng) with a reproducibility of about 43 ppm.
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The new analytical technique allows a more stable determina-
tion of the tailing effect on the masses **°Ce and "*®Ce.

A triple spike method has been developed to measure mass
dependent Ce isotopic variations. To this end, uncertainty
models were used on three commercially available Ce spikes
and the best mixture is a triple spike containing
136Ce-1%8Ce-""°Ce isotopes. The spike/standard ratio of 0.33
produces the best spiking mixture in order to reduce the
uncertainty magnification produced by adding spikes to the
natural samples. Two analytical methods were used to measure
stable Ce isotopes on a TIMS and the runs in the metal form
produce the best reproducibility. The main problem with Ce
isotope measurements in the metal form is the correction for Ba
interferences on “*°Ce and '**Ce. However, the chemical sepa-
ration described in this study allows an effective separation of
Ba and Ce. We have also performed a number of calculations to
characterise the sensitivity of our method to the interference
correction and the fact that we always assume natural compo-
sitions for the interfering elements. These calculations show
that a small change in the isotopic composition will have a big
impact on the recovered §'**Ce values. It is therefore funda-
mental to perfectly isolate Ce from the matrix and isobaric
interference elements in order to produce accurate and precise
mass dependent stable Ce isotope measurements.
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Abstract Hot spot lavas show a large diversity of isotope compositions resulting from the recycling of
surface material into the convective mantle. Amongst the mantle end-members, EM-1 (enriched mantle)
is widely debated and scenarios involving either old pelagic sediments subducted into the deep mantle or
subcontinental lithospheric material incorporated at shallow depths are commonly evoked. We selected 12
lavas from Gough Island (south Atlantic Ocean) for the measurement of 1381 4-138Ce, 197Sm-1*3Nd, and
176Lu-1"7Hf isotope systems. Results show limited ranges for €*4*Nd, £'**Ce, and ¢'"°Hf values, and Ce/Ce*
do not correlate with measured isotope ratios. Cerium isotope compositions allow us to exclude the
contribution of old sedimentary material carrying a negative, elemental cerium anomaly in the mantle
source. Pelagic sediments are indeed characterized by strongly negative, elemental cerium anomalies and
also high La/Ce ratios. Modeling a primitive mantle source contaminated by 0.4% to 2.2% of different 2.5
Ga-old pelagic components is able to reproduce the lowest Ce/Ce* values. However, the cerium isotope
measurements show £**Ce values between —0.39 and 0.15, too low to give support to the incorporation of
recycled pelagic sediments in the mantle source of the lavas. Our results suggest that the incorporation of
subcontinental lithospheric material at shallow depths during the plume ascent is a more suitable model
to explain the formation of the EM-1 component. Hafnium and Nd isotopes also support this scenario.
Subcontinental lithosphere sampled via kimberlites and lamproites has isotopic compositions that plot
generally below the mantle array, a signature that is also seen in Gough lavas.

1. Introduction

Plate tectonics leads to the recycling of material from the surface to the Earth's interior via subduction. The
penetration of cold slabs into the deep mantle has been observed via seismic tomography (Grand et al., 1997;
van der Hilst et al., 1997) and can also be tracked using different geochemical proxys. For example, hafnium
isotope compositions measured in lavas from several Hawaiian volcanoes have revealed the participation of
old pelagic sediments in their deep source (Blichert-Toft et al., 1999). Similarly, mass independent A**S mea-
sured in olivine-hosted sulfides from Mangaia and Pitcairn lavas are explained by the recycling of surface
material that existed before the Great Oxygenation Event (GOE) in a reduced atmosphere (Cabral et al.,
2013; Delavault et al., 2016). In a more general way, extreme Pb-Sr-Nd isotope signatures identified in
Ocean Island Basalts (OIB) and defining the mantle end-members (HIMU, EM-1, EM-2: Zindler & Hart,
1986) have been interpreted as proof of deep recycling of surface components (Hofmann & White, 1982;
White & Hofmann, 1982). Geochemical modeling involves generally recycling of old reservoirs (2 Ga) sug-
gesting that very old materials can be preserved in the convective mantle, in agreement with dynamical
model results (e.g., Chauvel et al., 1992; Tackley, 2015).

The exact nature of the different mantle components is widely discussed in the literature published over the
last 30 years, and some debates are still ongoing (Jackson et al., 2018). Here we will focus on the enriched
mantle called EM-1 that has been clearly identified in lavas from Gough Island, south Atlantic Ocean.
Two enriched mantle components have been defined (EM-1 and EM-2). They have similar unradiogenic
Nd isotope ratios but are different for Sr and Pb isotopes (Zindler & Hart, 1986). Two different origins for
the EM-1 component are proposed, either (1) the involvement of subducted pelagic sediments (e.g.,
Chauvel et al., 1992; Eisele et al., 2002) or (2) the incorporation of continental material (sublithospheric
mantle and/or lower crust) at shallow depths (Carlson et al., 1996; Class & le Roex, 2006; Escrig et al.,
2005; Hawkesworth et al., 1986; Turner et al., 2017).
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Previous proportion estimates made on the basis of Sr-Nd-Pb isotopes for a pelagic component in the lava
sources of samples from South Atlantic Ocean islands (e.g., Gough and Tristan da Cunha) are up to 3% (le
Roex et al., 1990; Weaver et al., 1986). This agrees with the more recent value of 2% that was proposed from
the measurement of the §*%0 in the major phenocrysts present in Gough lavas (Harris et al., 2000), and also
with elemental cerium anomalies recorded in Gough Island that were attributed to the participation of 0.5%
of a recycled sediment component (Class & le Roex, 2008). Depletion in cerium relative to its two neighbors
(La, Pr) is quantified with the Ce/Ce* notation (Ce/Ce* = (Cen/ (Lan"> X Pry%?)) where Cey, Lay, and Pry
are Ce, La, and Pr concentrations normalized to chondrite or Post-Archean Australian Shale values). It is
commonly observed in pelagic sediments, and it reflects the particular behavior of cerium that exists under
two valence states (3+ and 4+). Furthermore, it has recently been shown that only very small, elemental cer-
ium anomalies could be generated in volcanic samples during magmatic processes such as batch melting
and/or fractional crystallization (Bellot et al., 2018). The aim of the present study is to combine the measure-
ment of rare earth elements (REE) and of several isotope systems (**’Sm-'**Nd, 1"°Lu-'"°Hf, **La-'*8Ce)in a
series of well-characterized Gough Island lavas in order to better constrain the EM-1 end-member. The use of
the '**La-*®Ce isotope systematics (T;, = 292.5 Ga; Tanimizu, 2000) is particularly well adapted since mar-
ine sediments formed in equilibrium with seawater are characterized by negative, elemental cerium anom-
aly. Calculations show that significant variations of their ***Ce/***Ce ratio can be generated in less than
100 Ma (see Figure 1 in Bellot et al., 2015). Furthermore, due to their particular REE patterns, marine sedi-
ments acquire by radiogenic ingrowth Ce-Nd isotopic signatures that strongly deviate from those of other
mantle reservoirs. Thus, on a timescale of 2 Ga, even a small contribution of 1% of a sedimentary component
carrier of a negative, elemental cerium anomaly is likely to be identified by measuring '**Ce/***Ce ratios.
Calculated increases with such proportions that will be presented in detail in the discussion range from 0.5
to 12 e-units depending of the composition of the sedimentary component (La/Ce ratio and REE concentra-
tions), the mixing considered, and how it melts. If a pelagic component is indeed present in the source of
Gough lavas, combining Ce isotope measurements with *7*Hf/*”"Hf and **Nd/***Nd ratios will allow us
to specify its proportions. On the other hand, the absence of coupled variations between the ***Ce/***Ce ratio
and the elemental cerium anomaly in Gough samples will favor other scenarios, in particular those involving
the incorporation of subcontinental lithospheric mantle into the mantle melt source (Konter & Becker, 2012).

2. Geological Setting and Sample Selection

Gough Island is a very small island of 65 km? located in the south part of the Atlantic Ocean (400 km to the
southeast of Tristan da Cunha Island), first studied by le Maitre (1962). The magmatic activity lasted about 1
Ma from the emplacement of the Lower Basalts to that of the youngest Upper Basalts at 0.13 Ma (le Roex,
1985). Lavas range from picrite basalts to trachytes. The petrology and geochemistry of the 12 samples ana-
lyzed in the present study were previously described by le Roex (1985) and Class and le Roex (2008); they
were selected to cover the entire range of Ce anomalies measured in a superset of 38 samples. On average
the elemental cerium anomaly measured in the 12 lavas is 0.98, and it varies from 0.94 to 1.04. Sample loca-
tions are reported on the geological map presented as Figure 1 in Class and le Roex (2008).

3. Analytical Methods
3.1. Major and REE

Major-element concentrations were determined in the Laboratoire Magmas et Volcans (LMV) by
Inductively coupled plasmaatomic emission spectroscopy (Jobin-Yvon ULTIMA C) after sample dissolution
by lithium-metaborate flux fusion. The quoted precision is calculated from the repeated measurement of the
certified United States Geological Survey reference material BHVO-1 analyzed in the same conditions than
Gough lavas (see supporting information Table S1).

For trace-element measurements 50 to 100 mg of samples were dissolved using a 3:1 mixture of HF and
HNO; concentrated acids maintained during 48 hr on a hot plate at 75 °C. Once dried, samples were dis-
solved in 7M HNOj and dried again, then 6M HCI was added and beakers were placed at 90 °C for 24 hr.
Once the solutions were perfectly clear, samples were split into two fractions: ~10% for the measurement
of REE contents (results noted LMV1 in the manuscript); and ~90% to determine Ce-Nd-Hf isotopic compo-
sitions. All samples were also dissolved a second time using the same protocol but for REE content
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Table 1

Description of the Different Chemistry Procedures Applied for the Cerium Anomaly Measurement of the Rock Standard BHVO-2 and Their Values Expressed in

Percent Deviation

# experiment A B C D E F G H I J K
Weight BHVO-2 (g) 0.0518 0.0498 0.0495 0.0498 0.0504 0.0502 0.0526 0.0496 0.05 0.0499 0.0507
Step in HC104 X X X X X

Volume solution (mL) 20 20 5 10 30 20 20 20 20 20 20
Acid and molarity HNO37M HNO37M HNO37M HNO37M HNO37M HNO37M HNO37M HCI6M HCI6éM HCI6M HCl6M
Final dilution 3383.99 3507.01 3453.90 3449.18 3437.48 3476.23 3448.10 3594.34  3413.40 343397 3391.90
ACe/Ce* (%)bl 0.06 0.12 0.14 —0.30 —0.18 —0.04 —0.07 —-0.17 —0.02 0.04 0.39

4Ce/ Ce (%) corresponds to the variation of the calculated cerium anomaly of BHVO-2 relative to its theoretical anomaly of 1.006 (GeoREM).

measurements only (no aliquot, results noted LMV2 in the manuscript). Different techniques of sample
preparation including dissolution and dilution were tested on the BHVO-2 reference material in order to
define more precisely the reproducibility and precision on the elemental cerium anomaly (see section 4.1).
All measurements were performed using the LMV Agilent Inductively Coupled Plasma Mass
Spectrometer (ICP-MS) in Clermont-Ferrand. Counts per second were calibrated using a synthetic
solution (CMS) containing ~60 trace elements at 1 ppb (LMV1) or the certified rock standard BHVO-2
(LMV2). The blank and reference materials were measured every four samples. Certified rock standards
BIR-1 and/or BEN were also analyzed in order to test the whole protocol (see supporting information
Table S1). The method used here allows to correct for oxide interferences and for the instrumental drift if
significant and to subtract the blank. Samples were measured in 0.5M-HNO3;-0.05M-HF with a dilution
factor of about 3,500.

3.2. Ce-Nd-Hf Isotopes

Once dissolved, the samples were loaded on a cation resin (AG-W50 X8, 200-400 mesh, ~5 mL) in a 1M-
HCI-0.1M-HF mixture. The Hf fraction was directly collected, whereas the REE fraction was purified from
the major elements in 2.5M-HC]l and collected in 4M-HCI. The Hf fraction was purified during a second step
using 1 mL of LN-spec resin (100-150 um) with different acids (HCl and citric acid-HNO-HF) and collected
using a 6M-HC1-0.4M-HF solution. Details of the whole procedure are reported in Carlson et al. (2006). The
Nd and Ce fractions were separated by oxidizing the cerium in Ce** (using the protocol inspired by Tazoe
et al., 2007 and modified by Bonnand et al., 2019). Lastly Nd was separated from Sm that creates isobaric
interferences on mass 144 on a LN spec column using 0.2M-HCI (Rizo et al., 2011).

Hafnium isotopes were measured on the LMV, Neptune Plus, Multicollector Inductively Coupled Plasma
Mass Spectrometer (MC-ICP-MS) coupled to an Aridus II desolvating nebulizer system at solution concen-
trations ranging from 20 to 50 ppb. Instrumental mass bias effects were corrected for using an exponential
law and ""°Hf/"’"Hf = 0.7325. In order to monitor the instrument performance, two synthetic solutions
(JMC 475 at 20 ppb and Alfa Aesar at 30 ppb) were run every three samples. *"°Hf/*”’Hf for IMC and
Alfa Aesar are 0.282155 + 0.000009 and 0.282189 + 0.000006, respectively (2SD, n = 16). The two rock stan-
dards BHVO-2 (two dissolutions) and BCR-2 were also measured using the same analytical protocol than
Gough samples. Measured '’°Hf/'”"Hf ratios for BHVO-2 (0.283092 + 0.000003 and 0.283094 + 0.000003)
and BCR-2 (0.282861 + 0.000004) are in good agreement with published results (see Chauvel et al., 2011
and the GeoREM compilation).

Neodymium isotopes were measured using the LMV, Triton Plus™™, Thermal Ionization Mass Spectrometer
in static mode. Isotope ratios were corrected for mass fractionation using an exponential law and '*°Nd/
144Nd = 0.7219. The Nd standard JNdi-1 was measured 10 times during the entire analytical session (mass
spectrometer used only for the Nd measurement of these samples during this period), and the average
3Nd/M*Nd ratio is 0.512101 + 0.000004 (2SD) in agreement with dynamic measurements (Garcon
et al., 2018).

Cerium isotopes were also measured using the LMV, Triton Plus™, Thermal Ionization Mass Spectrometer.
The whole analytical procedure is detailed in Bonnand et al. (2019). The contribution from the *°Ce peak
(tailing effect) was subtracted to intensities measured at masses 136 and 138 (A'**Ce, the difference
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Figure 1. Elemental cerium anomalies of Gough Island lavas. Square sym-
bols correspond to samples analyzed in this study (LMV1 and LMV2) and
also measured by Class & le Roex, 2008. The names of the samples are
shown on the right-hand side of the figure. Circles refer to another set of
samples analyzed by Willbold & Stracke, 2006. The error is twice the average
of the differences between the two LMV measurements (3.1%). LMV =

Laboratoire Magmas et Volcans.

samples but one (ALR45G) have Loss on ignition < 0.7 wt % (Table 2). Our
new measurements are in good agreement with analyses previously pub-
lished (e.g., le Roex, 1985).

Rare earth elements have been measured with the aim of determining the
cerium anomalies in these samples (Ce/Ce*). The anomalies are relatively
small (down to 0.92, see Table 2), and measurements are challenging.
Calculations were made using Ce/Ce* = (Cen/ (Lan®? x Pry>?)) with a
normalization to CI chondrites from Pourmand et al. (2012). Using these
values, calculated Ce/Ce* generally increase by 0.01 relative to a chondri-
tic normalization to McDonough and Sun (1995). Considering data on the
CI chondrite Orgueil published by Barrat et al. (2012) gives identical
results. Ce/Ce* measured in the two standards BEN and BIR-1 are in per-
fect agreement with literature values with Ce/Ce* = 0.984 + 0.022 and
Ce/Ce* = 0.967 + 0.032, respectively (the uncertainty here corresponds
to the standard deviation calculated from four repeated measurements).
For example, the compilation of BIR-1 measurements gives Ce/Ce*
between 0.93 and 0.99 (average value of 0.96 + 0.04, 2SD, n = 11,
Pourmand et al., 2012).

Gough samples were measured twice, and results are presented in Table 2.
The difference between the two calibrations (LMV1 and LMV2) is lower
than 2% except for three samples (ALR34G, ALR40G, and ALR41G) for
which it is up to 4.5%. The elemental cerium anomaly ranges from 0.93
to 1.05: on average it is equal to 0.98 + 0.06 (2SD) in method 1 and to
0.99 + 0.06 (2SD) in method 2. Our results show a greater dispersion than
those obtained by Class and le Roex (2008) with differences up to 8% (sam-
ple ALR41G). Low Ce/Ce* are systematically determined for samples
ALR46G, ALR52G, and ALR64G (Figure 1). For instance, ALR52G was
measured 4 times by Class and le Roex (2008), and all the determinations
gave an elemental cerium anomaly of 0.92 that agrees with our value of
0.93 (two duplicates). Although the dispersion of the data is clearly more
important than that observed on BHVO-2 tests, only a few samples appear
to have resolved negative cerium anomalies (Ce/Ce* < 1). Results
obtained by Willbold and Stracke (2006) on a different series of samples
coming from Gough Island are also reported in Figure 1; they are all in
agreement with ours except one sample (not shown in the figure) that
has a Ce/Ce* of 0.84. This sample shows a deficiency of incompatible,
fluid-mobile trace elements relative to similarly incompatible, fluid-
immobile ones, strongly suggesting that its depletion in cerium is related
to alteration processes. Using our data set, no correlation is identified
between the elemental cerium anomaly and geochemical proxies (e.g.,

U/Th). REE patterns measured in Gough Island samples are presented in Figure 2. They show the enrich-
ment characteristic of OIB in LREE compared to heavy REE.

4.3. Ce-Nd-Hf Isotopes

Gough samples show very small variations of the Ce, Nd, and Hf isotope ratios with ¢'*3Nd, £'%Ce, and
¢'7%Hf values between —1.03 and —1.99, —0.39 and 0.15, and —3.1 and —1.5, respectively (Table 3). Few sam-
ples were previously measured for Nd isotopes (Class & le Roex, 2008), and both sets of results are in good
agreement with an average difference of 0.3 epsilon. Ce isotope data presented for two Gough samples in
Willig and Stracke (2019) are in good agreement with our measurements. Data are presented in binary plots
in Figure 3. Gough samples define a positive covariation in the eHf versus eéNd plot (Figure 3a). Only sample
ALRA45G falls slightly outside, having a relatively high ¢'7°Hf (—1.79) for a low £"**Nd (—1.99). Conversely,
Gough lavas show a slight negative trend in the eNd versus €Ce plot (Figure 3b). Lastly, there is no well-
defined trend in the eéHf-¢Ce plot (Figure 3c).
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5. Discussion

5.1. No Significant Contribution of a Recycled, Pelagic Component
in the Mantle Source of Gough Lavas

The involvement of pelagic sediments in the mantle source of EM-1-like
plumes may explain their specific Sr-Nd-Pb isotope signatures (Chauvel
et al., 1992). Isotope modeling shows that such a component must have
been recycled into the mantle via subduction a long time ago and recy-
cling ages between 1.5 and 2.5 Ga are commonly evoked. The discovery
of mass independent A*’S in samples from Mangaia and Pitcairn lavas
(Pacific Ocean) increases the timescale of recycling since A*’S signatures
must have been acquired before the GOE by photochemical reactions in
anoxic atmosphere (Cabral et al., 2013; Delavault et al., 2016). These
two hot spots are of HIMU and EM-1 types, and they have been suggested
to incorporate surface material recycling (Chauvel et al., 1992;
Weaver, 1991).

P - A
La Ce

Figure 2. Rare earth element patterns of Gough lavas (the concentrations

Pr Nd

Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Negative, elemental Ce anomalies are commonly reported in fore-arc
drilled sediments and trenches having the lowest Ce/Ce* are those least
fed by detrital sediments from continental erosion (Plank, 2013). In oxi-

are normalized to the CHUR values of Pourmand et al., 2012). CHUR = dizing conditions cerium exists under the 4+ valence state, whereas

CHondritic Uniform Reservoir.

neighboring REE remain in the 34+ form. Thus, the negative Ce anom-

aly of seawater (Ce/Ce* < 1) reflects the strongly insoluble character
of Ce (IV), whereas Fe-Mn crusts and MnO clays preferentially scavenge Ce (IV) and thus have positive
Ce anomalies (Ce/Ce* > 1) (Elderfield & Greaves, 1982). The cerium isotopic compositions of Gough sam-
ples do not show any correlation with the elemental cerium anomaly (Figure 4). If the mantle source of
the lavas was carrying a negative cerium anomaly and had a high La/Ce ratio, it should have developed
with time a radiogenic '**Ce/'**Ce signature, as illustrated by Bellot et al. (2015) for short time duration
in comparison to 1.5 and 2.5 Ga usually assumed for recycling in OIB mantle sources. We have modeled
the radioactive ingrowth of ***Ce of three distinct, marine-sediment reservoirs having fractionated La/Ce
ratios and different REE patterns (Table 4): (1) the first reservoir has the mean composition of carbonate
sediments recovered at DSDP Site 495 on the subducting Cocos Plate in the middle American trench
(Patino et al., 2000); (2) the second one is similar to the Pacific Authigenic Weighted Mean sediments
(Hole et al., 1984) that was defined from a sequence of pelagic oozes sampled on the Nasca Plate (Leg
34); and (3) the last one averages the compositions of sediments drilled in five different trenches located
far from continents (Kemadec, Tonga, Vanuatu, Marianas, and Izu-Bonin) and thus protected from detri-
tal inputs (Plank, 2013). The three reservoirs, namely R1, R2, and R3, are characterized by low Ce/Ce* of

Table 3

138Ce/"* e, 13Nd/***Nd, and 176Hf/177Hf Measured in Gough Island Lavas

Sample 1380e/142Ce 2SE? e138ce® 143Nd/MNd 2SE? 3Nd Y7o/ 771t 2SE? el7ouf°
ALR6G 0.0225656 0.0000004 —0.32 0.512543 0.000004 —1.69 0.282716 0.000003 —2.45
ALR8G 0.0225664 0.0000005 0.02 0.512548 0.000002 —1.60 0.282734 0.000003 -1.79
ALR13G 0.0225659 0.0000004 —0.20 0.512562 0.000003 —1.33 0.282740 0.000003 —1.58
ALR34G 0.0225664 0.0000003 0.02 0.512552 0.000003 —-1.53 0.282727 0.000003 —2.06
ALR38G 0.0225666 0.0000002 0.11 0.512529 0.000005 —-1.97 0.282698 0.000003 —3.08
ALR40G 0.0225663 0.0000002 -0.03 0.512535 0.000004 -1.85 0.282719 0.000003 —-2.33
ALR41G 0.0225659 0.0000003 —-0.19 0.512540 0.000006 —-1.76 0.282723 0.000004 —-2.21
ALR45G 0.0225666 0.0000002 0.09 0.512528 0.000005 —-1.99 0.282734 0.000003 -1.79
ALR46G 0.0225661 0.0000003 —0.13 0.512528 0.000004 —1.99 0.282718 0.000003 —-2.37
ALR52Ga 0.0225661 0.0000002 —0.09 0.512528 0.000003 —1.98 0.282707 0.000004 —2.76
ALR55G 0.0225666 0.0000003 0.13 0.512529 0.000003 —-1.97 0.282705 0.000003 —2.83
ALR64G 0.0225655 0.0000004 —0.39 0.512577 0.000004 —1.03 0.282742 0.000003 —1.52

a.

Errors (‘:arrespond to the analytical uncertainty (2SE).

bEpsilon values are calculated relative to CHUR data using the equation £ = (Rsample/Rcrur — 1) X 10*

13N/ Nd eur = 0.512630, 27 CHE/ Y "Hfcrpug = 0.282785 (Bouvier et al., 2008), and **Ce/ **Cecpur = 0.02256634 (Willig & Stracke, 2019; normalized to
AMES = 0.02257426).
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Figure 3. Ce, Nd, and Hf isotope composition of Gough Island lavas. (a) eHf
versus eNd; (b) eNd versus €Ce; (c) eHf versus eCe. Errors correspond to the

analytical uncertainty (2SE).

0.13, 0.18, and 0.73, respectively. With time they acquire strongly radio-
genic 138Ce isotope compositions with deviations in epsilon as high as
140, 100, and 17 for a decay time of 2.5 Ga. The elemental cerium
anomaly in the reservoir R3 is similar to that determined for biosilic-
eous sediments from the Mariana trench (DSP site 801) by Bellot et al.
(2018). Ce/Ce* ratios calculated for Gough Island lavas were plotted
against their Sr isotope compositions by Stracke (2012). No correlation
is observed, and adding our samples does not modify the previous obser-
vation (Sr isotope compositions from Class & le Roex, 2008). Tracking
the participation of recycled sediments in the mantle source of Gough
lavas with the elemental Ce anomaly is thus challenging, and more
robust conclusions should be obtained by measuring the Ce isotope
composition of the samples.

Ce/Ce* together with isotope ratios resulting from the mixing between a
deep mantle source of FOZO type (see Table 4 for trace element and iso-
tope characteristics) and a 2.5 Ga-old subducted component is presented
in Figure 5. Only the values corresponding to the range of negative cerium
anomalies of Gough lavas (Ce/Ce* down to 0.92) are reported. In the first
model (Figure 5a) the FOZO source is contaminated by different propor-
tion of sediments having R1, R2, or R3 characteristics. The mixture is con-
sidered homogeneous and then can be modeled as a solid-solid mixture.
In the second model we consider the same mixtures but the approach used
by Class and le Roex (2008), for example, D = 0 for LREE and sediment
melts derived by 25% partial melting of a sediment protolith (Figure 5b).
In the third model the sediments were subducted as a thin layer on top
of the oceanic crust (OC) in proportion 5:95. During the melting we
assume a productivity 10 times higher for sediments than for the mafic
components (OC-FOZO).

The two first models lead to the same results; only the proportion of sedi-
ment changes. The proportions of the sediment component required to
generate an elemental cerium anomaly of 0.92 are 1.2%, 1.6% and 2.2%
for reservoirs 1, 2, and 3, respectively. In the second case the sedimentary
proportion is always lower than 1%, in agreement with estimates proposed
by Class and le Roex (2008). However, such proportions strongly increase
the €'**Ce relative to its initial, FOZO-like composition with maximum
values reaching 4 for the most, REE-enriched sediments (reservoir R3).
Gough samples have a very narrow range of isotopic composition
(¢"*®Ce varying from -0.39 to 0.15) and, as mentioned in the previous sec-
tion, no correlation is observed between the elemental cerium anomaly
and the cerium isotope composition (Figure 4). In the third model (OC-
sediments-FOZO), the calculated isotope compositions are less radiogenic
(Figure 5c). To reach a Ce/Ce* value of 0.92, the sedimentary proportion is
between 1.4 and 4% and the €'**Ce increases from 0.5 to 2.8 ¢ units in func-
tion to the composition of the sediments. Mixing lines calculated using the
composition of R1 and R2 sedimentary reservoirs pass through the Gough
Island samples characterized by the lowest Ce/Ce* values. However, the
models fail to explain all other data. As a consequence, cerium isotopic
compositions measured in EM-1-like lavas make it possible to exclude
the contribution of material carrying a negative, elemental cerium anom-
aly in their mantle source, at least if the marine sediments have been sub-
ducted a long time ago (> 1.5 Ga). During this time period the radioactive
production of *®Ce is large enough to be measured in the third model
(4+0.5 € unit for R1 and R2; +1.8 ¢ unit for R3). As a consequence, the
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106 involvement of old pelagic sediments characterized by low Ce/Ce* values
1.041- [25D - in the EM-1-like OIB sources should result in an offset of their isotopic
1.02| compositions in the £'**Nd versus ¢'**Ce diagram with respect to the
100l ; —a— mantle array. However, the number of data available in the literature is

5 —-—.—. not sufficient to investigate in detail this effect. The mantle array is

< o098t —a— —a— defined from Mid Ocean Ridge Basalts and OIB data, and EM-1 samples

© 096} S T— strongly constrain the best fit line because they represent extreme points
on the correlation (five measurements obtained from Gough and Tristan

0.94 [ = S T— hot spots, Willig & Stracke, 2019).
0921 Modern sediments are conventionally used in geochemical modeling (as
0.90 L L : . L L L done here), and it is questionable whether they represent good analogs

of ancient sediments. Most Precambrian carbonate samples are stromato-
lites formed at shallow water depth close to continents. Samples coming
Figure 4. Elemental cerium anomaly versus eCe values (error bars = 2SE)of ~ from different continents including Australia (3.45 Ga, van Kranendonk
Gough Island. The elemental cerium anomaly for each sample et al., 2003), South Africa (2.52 Ga, Kamber & Webb, 2001) and the
corresponds to the mean value determined in this study (LMV1 and Canadian Shield (2.94 and 2.8 Ga, Riding et al., 2014; Satkoski et al.,
LMV2in Flgure.l)' Error on the elemental cerium anomaly is twice the 2017) show fractionated La/Ce ratios due to La enrichment rather than
average of the differences between the two LMV measurements (3.1%).
LMYV = Laboratoire Magmas et Volcans. Ce depletion. Ce/Ce* calculations using the chondrite normalization
(rather than Post-Archean Australian Shale as commonly used in sedi-
ment studies) yield values down to 0.73. However, the REE concentra-
tions of all of these rocks are extremely low with a few hundred parts per billion as maximum values.
Thus, if the mantle source of OIB involved this kind of material this would not change the cerium isotopic
composition of the lavas nor their Ce/Ce*, at least if the sedimentary contribution does not exceed a few per-
cent. The marine carbonate recycling hypothesis has been investigated in detail by Castillo (2015) in order to
explain the strongly radiogenic Pb ratios coupled to unradiogenic Sr that are measured in HIMU-like basalts.
Questions about the chemical signatures of marine carbonates and the preservation of chemical signatures
through time are clearly raised. Marine carbonates are primarily proposed for their high U/Pb ratio, but dur-
ing Archean times U may not be really abundant in seawater because of the reducing atmosphere. Like for

cerium, the GOE probably marks an important transition in the behavior of all redox sensitive elements.

Table 4
Chemical and Isotopic Compositions of the Different Reservoirs Used in the Modeling (Figures 5 and 6)

R1? R2° R3¢ Oceanic crust? FOZO melt® FOZO source’ kimberlite® lamproiteh
La (ppm) 8.8 25.8 44.6 3.90 383 2.19 221.1 7.8
Ce (ppm) 2.4 9.6 71.3 12.00 79.8 5.03 419.8 298.1
Pr (ppm) 124 2.07 9.8 0.70 42.0 579.9
Nd (ppm) 6.8 19.3 51.0 11.18 42.6 3.47 161.1 64.3
Hf (ppm) 5.2 0.53 8.7 232.7
Ce/Ce’ 0.15 0.20 0.74 1.03 1.01 0.99 1.06 1.02
13806142 0.0228812 0.0227923 0.0226037 0.0225740 0.0225677 0.0225677
1430d/1%Nd 0.512950 0.512950 0.511921 0.511929
176177 p¢ 0.283050 0.283050 0.282131 0.282418

#R1 = carbonate sediments from DSDP Site 495 (Pacific Ocean). REE contents are from Patino et al. (2000). The initial Nd isotope composition is considered to be
identical to that of Proterozoic seawater (data in Derry & Jacobsen, 1988). As there are no measurements for cerium isotopes, corresponding £"38Ce values have
been calculating assuming eNd/eCe ~ —10 (such a relationship agrees with calculations made in Bellot et al., 2015 and with the MORB-OIB relationship (mantle
array) defined by Willig & Stracke, 2019). At 2.5-Ga reservoirs R1, R2, and R3 have a similar cerium isotope composition (5138Ce = —0.2). R2 = Pacific
Authigenic Weighted Mean sediments (PAWS, Hole et al., 1984). The Ce isotope composition is considered to be identical to that of R1 2.5-Ga ago. °R3 = mean
composition of sedimentary material drilled in Kemadec, Tonga, Vanuatu, Marianas, and Izu-Bonin trenches (data from Plank, 2013). The Ce isotope composi-
tion is considered to be identical to that of R1 2.5-Ga ago. ~Mean oceanic crust. REE contents are from Hofmann (1988). The initial Nd isotoge composition of
OC is from DePaolo (1981); the corresponding ¢*38Ce values at 2.5 Ga have been calculating assuming eNd/eCe ~ -10 and is equal to —0.26 ~REE and Hf con-
tents are the mean values of the three most primitive samples of Rurutu, Cook-Austral Islands (namely RRT-B21, RRT-B30, and RRT305-2 that are characterized
by the highest MgO content: 10.6-12.6 wt %) amongst the samples listed in GEOROC (Hauri & Hart, 1993, 1997). Nd and Hf isotope compositions are mean
values measured on Rurutu young volcanics (Stracke et al., 2005); the corresponding ¢"*8Ce value has been calculating assuming ¢éNd/eCe ~ —10. The
FOZO source concentrations are recalculated using 5% of batch melting and bulk partition coefficient of a garnet peridotite (55% olivine, 25% clinopyroxene,
11% orthopyroxene, and 9% garnet). Dmineral-melt values are from McKenzie and O'Nions, (1991). gSwartuggens kimberlites, South Africa (Coe et al.,
2008; Nowell et al., 2004; Smith, 1983; Smith et al., 1985). hLeucite Hills lamproites, Wyoming USA (Mirnejad & Bell, 2006; Salters & Hart, 1991).
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Figure 5. Modeled Ce isotope compositions

L
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together with elemental cerium

anomalies of a primitive mantle source (FOZO-like) contaminated by var-
ious amounts of a 2.5 Ga-old, pelagic component (proportions in percent are
given in the diagrams). The three sedimentary reservoirs considered in

the calculations are R1: mean composition of carbonate sediments from
DSDP Site 495 (Patino et al., 2000); R2: Pacific Authigenic Weighted Mean
sediments (Hole et al., 1984); and R3: average composition of material
drilled in Kemadec, Tonga, Vanuatu, Marianas, and Izu-Bonin trenches
(Plank, 2013). (a) FOZO source + sediments; (b) FOZO source + sediment
melts derived by 25% partial melting of the sediment protolith; (c) FOZO

source + slab (sediments and oceanic crust

in proportion 5:95). In this last

case, we assume a productivity 10 times higher for sediments than for the
mafic component (recycled oceanic crust-FOZO) during partial melting.
More details on these reservoirs are given in the text and in Table 4.

5.2. Subcontinental Lithospheric Material in the EM-1 Component

All the hot spot classifications relate the Tristan da Cunha-Gough hot spot
to a deep-rooted mantle plume (Boschi et al., 2007; Courtillot et al., 2003;
French & Romanowicz, 2015). However, it is an exception to most deep
hot spots because samples from Tristan da Cunha-Gough have low *He/
“He ratios similar to those of the restricted MORB range rather than high
values (Kurz et al., 1982). It is also unusual in its seafloor appearance,
showing an increasingly wide track toward present-day Gough and
Tristan (O'Connor & Jokat, 2015). The incorporation of continental mate-
rial has been proposed as origin of the EM-1 mantle component, including
the shallow incorporation of subcontinental materials (e.g., Carlson et al.,
1996; Class & le Roex, 2006; Konter & Becker, 2012). Mixing models devel-
oped to reproduce the ¥’Sr/®sr, **Nd/***Nd, and 2*°Pb/***Pb ratios of
Gough lavas are presented in Konter and Becker (2012). The required pro-
portion of subcontinental lithosphere mantle melt or granulite melt to the
deep mantle (equivalent to the FOZO component) is high (up to 50%). The
upwelling of deep mantle contaminated with subcontinental material or
lower crust provides an EM-1 component located at shallow depth in
the mantle, explaining the correlation observed between the EM-1 occur-
rence and both shear wave speed anomalies at 200 km and plume depth
extent (Konter & Becker, 2012). The incorporation of a large quantity of
subcontinental material also explains the low *He/*He ratios measured
in the samples.

Gough samples have Hf-Nd isotopic compositions that plot slightly below
the mantle array (Figure 6a); they are characterized by negative AeHf
values between —2 and —3 (the AcHf notation reflects the distance to
the mantle array line, see Johnson & Beard, 1993). Samples recording
the largest displacements below the mantle Hf-Nd array are lamproites
and kimberlites (e.g., Nowell et al., 2004; Tappe et al., 2013). Hf-Nd iso-
tope data for lamproites and Group II kimberlites are plotted in Figure 6
b. The samples are from various locations, and they show contrasted iso-
tope compositions in the Hf-Nd isotopic space. Ages of lamproites are 0.1-
3.1 Ma for Leucite Hills, 4.5-15.6 Ma for Anatolia, 143 Ma for Siberia, and
1,224 Ma for samples coming from the Dharwar craton. We did not find
any data for lamproites from the South African craton in the literature
or in the Geochemistry of Rocks of the Oceans and Continents
(GEOROC) database. On the contrary, all plotted kimberlites from
Group II are from the South African craton. More precisely, occurrences
are both on- and off-craton kimberlites from the Archaean Kaapvaal cra-
ton and from the Proterozoic Namaqua—-Natal belt (see sample description
in Becker & le Roex, 2006). Two binary mixing models are also plotted in
Figure 6b. These models consider a deep mantle source similar in compo-
sitions to FOZO interacting with a component coming from the subconti-
nental lithospheric mantle resembling either to (i) the average
composition of Swartruggens Group II kimberlites (green curve) or (ii)
the average composition of Leucite Hills lamproites (blue curve). Using
an average value of worldwide samples would not really make sense espe-
cially when considering the diversity of isotopic compositions measured
for lamproites. Lamproites from Leucite Hills were selected because they
are the most recent samples. Although the samples from Swartruggens
have the most negative AeHf values amongst kimberlites, the calculated
mixing curve passes slightly above the Gough field. Selecting the samples
having the most negative Ae¢Hf values would, however, explain the
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Figure 6. (a) eHf-eNd of samples from Gough and Tristan da Cunha Islands.
Data from Salters et al. (2011) and this study. (b) eHf-eNd isotope mixing
models between a FOZO-like mantle source and subcontinental lithospheric
material. Geochemical compositions of the reservoirs are reported in

Table 4. Epsilon values are calculated using CHUR data from Bouvier et al.
(2008). The mantle array is defined using the equation of Vervoort et al.
(2011): eHf = 1.55 x eNd + 1.21. Data for South Africa Group II kimberlites:
X007 from the Kuruman Kimberlite Province (Donnelly et al., 2011), Finsch
Mine (Fraser et al., 1985; Nowell et al., 2004), Swartuggens (Coe et al.,
2008; Nowell et al., 2004; Smith, 1983; Smith et al., 1985), and Star (Coe

et al., 2008). Data for lamproites: Siberia (Davies et al., 2006), Dharwar
(Chakrabarti et al., 2007), Anatolia (Prelevic et al., 2012), and Leucite Hills
from Wyoming, USA (Mirnejad & Bell, 2006; Salters & Hart, 1991). Mixing
has been calculated using the average value of Swartuggens kimberlites
(South Africa, 150 Ma). Since no lamproite comes from South Africa, the
mean value is calculated from the youngest samples that are those from
Leucite Hills (0.9-3.1 Ma). Errors bars in Figure 6a are 2SD. They are smaller
than the symbol size in Figure 6b.

isotopic compositions of Gough lavas. In these calculations the isotope
compositions of Gough samples are roughly reproduced for proportions
of kimberlite-like melts ranging from 10% to 20% and for proportions of
lamproite-like melts ranging from 15% to 30%. These proportions are
slightly lower than those estimated by Konter and Becker (2012) with con-
tributions from the continental component up to 50%.

Contrary to Gough, Tristan da Cunha Island samples plot perfectly on the
mantle array in the eHf-eNd diagram (Figure 6a). Gough and Tristan da
Cunha tracks were subdivided in all isotope diagrams by Rohde et al.
(2013). The Gough subtrack generally displays more enriched isotopic
compositions. Spatial geochemical zonings were previously reported in
hot spot tracks in the Pacific Ocean, with Hawaii being the most famous
example (e.g., Abouchami et al., 2005; Farnetani & Hofmann, 2009;
Weis et al., 2011). The Tristan da Cunha-Gough plume was the first exam-
ple of a zoned plume located above the margin of the African superplume,
and it has been proposed that the enriched source of Gough subtrack
reflects the African superplume composition whereas samples from the
Tristan da Cunha subtrack record a larger contribution of the surrounding
depleted mantle (Rohde et al., 2013). More recently, the spatial geochem-
ical zonation has been explained by a plume source migration with time
(Hoernle et al., 2015). The enriched Gough component is present in the
earlier (70-132 Ma) history of the hot spot contrary to the less-enriched
Tristan. The early hot spot would tap only the low shear-wave velocity
province, and with time the plume stem migrates toward the low shear-
wave velocity province boundary. Here we favor instead the idea that
the Gough Island lavas have incorporated a larger proportion of subconti-
nental lithospheric material than those from the Tristan da Cunha sub-
track. The location of this component is still discussed. The participation
of this component on a large spatial scale (Tristan-Gough-Discovery
Rise) suggests the recycling of subcontinental lithospheric material
through the lower mantle rather than interaction during the rise of the
plume (Schwindrofska et al., 2016).

5.3. Origin of the Elemental Cerium Anomalies

The low Ce/Ce* values determined for a few lavas from Gough Island can-
not be explained by the recycling of trench sediments as has been done for
several arc lavas (e.g., Mariana lavas, Bellot et al., 2018; Elliott et al., 1997;
Hole et al., 1984). Magmatic processes (e.g., partial melting and/or frac-
tional crystallization) are able to generate very small cerium depletion
relative to its neighboring elements (Bellot et al., 2018) but cannot explain
the lowest Ce/Ce* values calculated for Gough samples. Moreover, Gough
lavas do not show any correlation between their elemental cerium anom-
aly and geochemical proxy of crystallization (e.g., MgO, Figure 7) or trace-
element ratios commonly used to identify magmatic processes.

Negative, elemental cerium anomalies are confirmed for three Gough
samples. Stracke (2012) described a potential effect of alteration on the
Ce/Ce* for rare samples from Gough and Tristan da Cunha Islands having
very abnormal Ce/Ce* values lower than 0.85. For all other samples from
these two islands Ce/Ce* do not correlate with any geochemical proxy,
and thus, no indication of a likely alteration effect is identified.

Depletion in cerium relative to other REE has been described in very specific climatic condition (tropical
environment, Cotten et al., 1995) that are not applicable to the Gough Island. Weathering effects on REE ele-
ments are discussed in detail in Class and le Roex (2008): they are excluded to explain Ce/Ce* values
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1.08 measured in Gough Island samples. A shallow-level contamination by
10417 m local sediments having low Ce/Ce* values is also ruled out because
102 F Ce/Ce* are not correlated to Ce/Pb ratios. Finally, seawater has a highly

B g negative Ce/Ce* but a very low Ce content (pmol/kg) in comparison to

% 100 ¢ | u | u Gough lavas (Ce = 95 ppm). Thus, interaction with or exposition to sea-

§ 0.98 | | [ ] water would not modify the REE pattern.

0.96 - n Negative, elemental cerium anomalies are reported in subcontinental
094 F lithospheric material including kimberlites and lamproites from different

Ny locations (e.g., lamproites from Anatolia or Western Australia (Fraser
092 1 125D et al., 1985; Prelevic et al., 2012) and kimberlites from Lac de Gras area,
0.90 5 :1 '6 1'0 1'2 1'4 6 central Slave craton, Canada (Tappe et al., 2013)). Samples from the

Figure 7. Cerium anomaly of Gough Island lavas as a function of the
MgO content (wt %). The elemental cerium anomaly for each sample
corresponds to the mean value determined in this study (LMV1 and LMV2
in Figure 1). Error on the elemental cerium anomaly is twice the average of
the differences between the two LMV measurements (3.1%). LMV =

Laboratoire Magmas et Volcans.
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GEOROC database considered in this study are those for which all REE
and both "*’Sm-"**Nd and '"°Lu-'""Hf systematics were measured. The
calculation of the elemental cerium anomaly is not trivial since the differ-
ent equations used in the calculation (using La-Pr or La-Nd with an expo-
nential or a linear interpolation) may give different results (up to 0.1) for
samples characterized by very strong enrichment in LREE relative to mid-
dle REE. Amongst samples considered in Figure 6, negative Ce/Ce*
anomalies are commonly reported in lamproites from Anatolia (Prelevic
et al., 2012) and in samples from Leucite Hills (Mirnejad & Bell, 2006). Swartruggens kimberlites have the
lowest Ce/Ce* amongst samples from the Group II kimberlites with values down to 0.91 when they are cal-
culated using La and Nd. It seems, therefore, possible to produce small, elemental cerium anomalies with the
involvement of subcontinental lithospheric material in the source of Gough samples.

6. Conclusions

Here we present the first measurements of the La-Ce isotope systematics in a series of lavas coming from
Gough Island, Atlantic Ocean. The samples have isotope signatures characteristic of the EM-1 source com-
ponent, and they also present Ce/Ce* down to 0.93. Modeling a primitive mantle source contaminated by 0.4
to 2.2% of a pelagic component is able to reproduce the lowest Ce/Ce* values. However, the cerium isotope
measurements show €**Ce values between —0.39 and 0.15, too low to give support to the incorporation of
recycled pelagic sediments in the mantle source of the lavas. Modeled isotope compositions reach values
comprised between 1 and 4 £'**Ce units for a FOZO source contaminated by different proportion (0.4% to
2.2%) of 2.5-Ga-old recycled sedimentary material. In a three-component mixture (OC-sediments-FOZO),
the calculated isotope compositions are less radiogenic (0.5 to 2.8 €***Ce-units) and the sedimentary propor-
tion varies from 1.4% to 4%. The near constancy of ¢**Ce values of Gough samples characterized by variable
Ce/Ce* does not agree with any type of pelagic material mixing. Ce-Nd-Hf isotope compositions of Gough
samples are more consistent with the contribution in proportions between 10% and 30% of subcontinental
lithospheric material in the genesis of the EM-1 component. This scenario also explains both the negative
AeHf measured in Gough Island samples, an isotope signature more commonly recorded in lamproites
and Group II kimberlites, and the slow, shallow seismic velocities identified for the Tristan da Cunha-
Gough hot spot.

References

Abouchami, W., Hofmann, A. W., Galer, S. J. G., Frey, F. A, Eisele, J., & Feigenson, M. (2005). Lead isotopes reveal bilateral asymmetry
and vertical continuity in the Hawaiian mantle plume. Nature, 434(7035), 851-856. https://doi.org/10.1038/nature03402

Barrat, J. A., Zanda, B., Moynier, F., Bollinger, C., Liorzou, C., & Bayon, G. (2012). Geochemistry of CI chondrites: Major and trace ele-
ments, and Cu and Zn isotopes. Geochimica et Cosmochimica Acta, 83, 79-92. https://doi.org/10.1016/j.gca.2011.12.011

Becker, M., & le Roex, A. P. (2006). Geochemistry of South African on-and off-craton, Group I and Group II kimberlites: Petrogenesis and
source region evolution. Journal of Petrology, 47, 673-703.

Bellot, N., Boyet, M., Doucelance, R., Bonnand, P., Savov, L. P., Plank, T., & Elliott, T. (2018). Origin of negative cerium anomalies in
subduction-related volcanic samples: Constraints from Ce and Nd isotopes. Chemical Geology, 500, 46-63. https://doi.org/10.1016/j.
chemgeo.2018.09.006

Bellot, N., Boyet, M., Doucelance, R., Pin, C., Chauvel, C., & Auclair, D. (2015). Ce isotope systematics of island arc lavas from the Lesser
Antilles. Geochimica et Cosmochimica Acta, 168, 261-279. https://doi.org/10.1016/j.gca.2015.07.002

BOYET ET AL.

12


https://doi.org/10.1038/nature03402
https://doi.org/10.1016/j.gca.2011.12.011
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2018.09.006
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2018.09.006
https://doi.org/10.1016/j.gca.2015.07.002
http://georoc.mpch-mainz.gwdg.de/georoc/
http://georoc.mpch-mainz.gwdg.de/georoc/

~1
AGU

100

ADVANCING EARTH
'AND SPACE SCiENCE

Geochemistry, Geophysics, Geosystems 10.1029/2019GC008228

Blichert-Toft, J., Frey, F. A., & Albaréde, F. (1999). Hf isotope evidence for pelagic sediments in the source of Hawaiian basalts. Science,
285(5429), 879-882. https://doi.org/10.1126/science.285.5429.879

Bonnand, P., Israel, C., Boyet, M., Doucelance, R., & Auclair, D. (2019). Radiogenic and stable Ce isotopes measurements by thermal
ionisation mass spectrometry. Journal of Analytical Atomic Spectrometry, 34(3), 504-516. https://doi.org/10.1039/C8JA00362A

Boschi, L., Becker, T. W., & Steinberger, B. (2007). Mantle plumes: Dynamic models and seismic images. Geochemistry, Geophysics,
Geosystems, 8, Q10006. https://doi.org/10.1029/2007GC001733

Bouvier, A., Vervoort, J. D., & Patchett, P. J. (2008). The Lu-Hf and Sm-Nd isotopic composition of CHUR: Constraints from unequili-
brated chondrites and implications for the bulk composition of terrestrial planets. Earth and Planetary Science Letters, 273(1-2), 48-57.
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2008.06.010

Cabral, R. A., Jackson, M. G., Rose-Koga, E., Koga, K., Whitehouse, M. J., Antonelli, M. A, et al. (2013). Anomalous sulphur isotopes in
plume lavas reveal deep mantle storage of Archaean crust. Nature, 496(7446), 490-493. https://doi.org/10.1038/nature12020

Carlson, R. W., Czamanske, G., Fedorenko, V., & Ilupin, I. (2006). A comparison of Siberian meimechites and kimberlites: Implications for
the source of high-Mg alkalic magmas and flood basalts. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 7, Q11014. https://doi.org/10.1029/
2006GC001342

Carlson, R. W., Esperanca, S., & Svisero, D. P. (1996). Chemical and Os isotopic study of Cretaceous potassic rocks from southern Brazil.
Contributions to Mineralogy and Petrology, 125(4), 393-405. https://doi.org/10.1007/s004100050230

Castillo, P. R. (2015). The recycling of marine carbonates and sources of HIMU and FOZO ocean island basalts. Lithos, 216, 254-263.

Chakrabarti, R., Basu, A. R., & Paul, D. K. (2007). Nd-Hf-Sr-Pb isotopes and trace element geochemistry of Proterozoic lamproites
from southern India: Subducted komatiite in the source. Chemical Geology, 236(3-4), 291-302. https://doi.org/10.1016/j.
chemgeo.2006.10.006

Chauvel, C., Bureau, S., & Poggi, C. (2011). Comprehensive chemical and isotopic analyses of basalt and sediment reference materials.
Geostandards and Geoanalytical Research, 35(1), 125-143. https://doi.org/10.1111/j.1751-908X.2010.00086.x

Chauvel, C., Hofmann, A. W., & Vidal, P. (1992). HIMU-EM: the French Polynesian connection. Earth and Planetary Science Letters,
110(1-4), 99-119. https://doi.org/10.1016/0012-821X(92)90042-T

Class, C., & le Roex, A. P. (2006). Continental material in the shallow oceanic mantle—How does it get there? Geology, 34(3), 129-132.
https://doi.org/10.1130/G21943.1

Class, C., & le Roex, A. P. (2008). Ce anomalies in Gough Island lavas—Trace element characteristics of a recycled sediment component.
Earth and Planetary Science Letters, 265(3-4), 475-486. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2007.10.030

Coe, N, le Roex, A., Gurney, J., Pearson, D. G., & Nowell, G. (2008). Petrogenesis of the Swartruggens and Star Group II kimberlite dyke
swarms, South Africa: Constraints from whole rock geochemistry. Contributions to Mineralogy and Petrology, 156(5), 627-652. https://
doi.org/10.1007/s00410-008-0305-1

Cotten, J., Le Dez, A., Bau, M., Caroff, M., Maury, R. C., Dulski, P., et al. (1995). Origin of anomalous rare-earth element and yttrium
enrichments in subaerially exposed basalts: Evidence from French Polynesia. Chemical Geology, 119(1-4), 115-138. https://doi.org/
10.1016/0009-2541(94)00102-E

Courtillot, V., Davaille, A., Besse, J., & Stock, J. (2003). Three distinct types of hotspots in the Earth's mantle. Earth and Planetary Science
Letters, 205(3-4), 295-308. https://doi.org/10.1016/S0012-821X(02)01048-8

Davies, G. R,, Stolz, A. J., Mahotkin, L. L., Nowell, G. M., & Pearson, D. G. (2006). Trace element and Sr-Pb-Nd-Hf isotope evidence for
ancient, fluid-dominated enrichment of the source of the Aldan shield lamproites. Journal of Petrology, 47(6), 1119-1146. https://doi.
0rg/10.1093/petrology/egl005

Delavault, H., Chauvel, C., Thomassot, E., Devey, C. W., & Dazas, B. (2016). Sulfur and lead isotopic evidence of relic Archean sediments in
the Pitcairn mantle plume. Proceedings of the National Academy of Sciences of the United States of America, 113(46), 12,952-12,956.
https://doi.org/10.1073/pnas.1523805113

DePaolo, D.J. (1981). A neodymium and strontium isotopic study of the Mesozoic calc-alkaline granitic batholiths of the Sierra Nevada and
Peninsular Ranges, California. Journal of Geophysical Research, 86(B11), 10,470-10,488. https://doi.org/10.1029/JB086iB11p10470

Derry, L. A., & Jacobsen, S. B. (1988). The Nd and Sr isotopic evolution of Proterozoic seawater. Geophysical Research Letters, 15(4), 397-400
. https://doi.org/10.1029/GL015i004p00397

Donnelly, C. L., Griffin, W. L., O'Reilly, S. Y., Pearson, N. J., & Shee, S. R. (2011). The mimberlites and related rocks of the Kuruman
Kimberlite Province, Kaapvaal craton, South Africa. Contributions to Mineralogy and Petrology, 161(3), 351-371. https://doi.org/10.1007/
$00410-010-0536-9

Doucelance, R., Bellot, N., Boyet, M., Hammouda, T., & Bosq, C. (2014). What coupled cerium and neodymium isotopes tell us about the
deep source of oceanic carbonatites. Earth and Planetary Science Letters, 407, 175-186. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2014.09.042

Eisele, J., Sharma, M., Galer, S.J., Blichert-Toft, J., Devey, C. W., & Hofmann, A. W. (2002). The role of sediment recycling in EM-1 inferred
from Os, Pb, Hf, Nd, Sr isotope and trace element systematics of the Pitcairn hotspot. Earth and Planetary Science Letters, 196(3-4),
197-212. https://doi.org/10.1016/S0012-821X(01)00601-X

Elderfield, H., & Greaves, M. J. (1982). The rare earth elements in seawater. Nature, 296(5854), 214-219. https://doi.org/10.1038/296214a0

Elliott, T., Plank, T., Zindler, A., White, W., & Bourdon, B. (1997). Element transport from slab to volcanic front at the Mariana arc. Journal
of Geophysical Research, 102(B7), 14,991-15,019. https://doi.org/10.1029/97JB00788

Escrig, S., Doucelance, R., Moreira, M., & Allégre, C. J. (2005). Os isotope systematics in Fogo Island: Evidence for lower continental
crust fragments under the Cape Verde Southern Islands. Chemical Geology, 219(1-4), 93-113. https://doi.org/10.1016/j.
chemgeo.2005.02.011

Farnetani, C. G., & Hofmann, A. W. (2009). Dynamics and internal structure of a lower mantle plume conduit. Earth and Planetary Science
Letters, 282(1-4), 314-322. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2009.03.035

Fraser, K. J., Hawkesworth, C. J., Erlank, A. J., Mitchell, R. H., & Scott-Smith, B. H. (1985). Sr, Nd and Pb isotope and minor element
geochemistry of lamproites and kimberlites. Earth and Planetary Science Letters, 76(1-2), 57-70. https://doi.org/10.1016/0012-
821X(85)90148-7

French, S. W., & Romanowicz, B. (2015). Broad plumes rooted at the base of the Earth's mantle beneath major hotspots. Nature, 525(7567),
95-99. https://doi.org/10.1038/nature14876

Garcon, M., Boyet, M., Carlson, R. W., Horan, M. F., Auclair, D., & Mock, T. D. (2018). Factors influencing the precision and accuracy of Nd
isotope measurements by thermal ionization mass spectrometry. Chemical Geology, 476, 493-514. https://doi.org/10.1016/].
chemgeo.2017.12.003

Grand, S. P., van der Hilst, R. D., & Widiyantoro, S. (1997). High resolution global tomography: A snapshot of convection in the Earth. GSA
Today, 7.

BOYET ET AL.

13


https://doi.org/10.1126/science.285.5429.879
https://doi.org/10.1039/C8JA00362A
https://doi.org/10.1029/2007GC001733
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2008.06.010
https://doi.org/10.1038/nature12020
https://doi.org/10.1029/2006GC001342
https://doi.org/10.1029/2006GC001342
https://doi.org/10.1007/s004100050230
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2006.10.006
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2006.10.006
https://doi.org/10.1111/j.1751-908X.2010.00086.x
https://doi.org/10.1016/0012-821X(92)90042-T
https://doi.org/10.1130/G21943.1
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2007.10.030
https://doi.org/10.1007/s00410-008-0305-1
https://doi.org/10.1007/s00410-008-0305-1
https://doi.org/10.1016/0009-2541(94)00102-E
https://doi.org/10.1016/0009-2541(94)00102-E
https://doi.org/10.1016/S0012-821X(02)01048-8
https://doi.org/10.1093/petrology/egl005
https://doi.org/10.1093/petrology/egl005
https://doi.org/10.1073/pnas.1523805113
https://doi.org/10.1029/JB086iB11p10470
https://doi.org/10.1029/GL015i004p00397
https://doi.org/10.1007/s00410-010-0536-9
https://doi.org/10.1007/s00410-010-0536-9
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2014.09.042
https://doi.org/10.1016/S0012-821X(01)00601-X
https://doi.org/10.1038/296214a0
https://doi.org/10.1029/97JB00788
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2005.02.011
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2005.02.011
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2009.03.035
https://doi.org/10.1016/0012-821X(85)90148-7
https://doi.org/10.1016/0012-821X(85)90148-7
https://doi.org/10.1038/nature14876
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2017.12.003
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2017.12.003

~1
AGU

100

ADVANCING EARTH
'AND SPACE SCiENCE

Geochemistry, Geophysics, Geosystems 10.1029/2019GC008228

Harris, C., Smith, H. S., & le Roex, A. P. (2000). Oxygen isotope composition of phenocrysts from Tristan da Cunha and Gough Island lavas:
Variation with fractional crystallization and evidence for assimilation. Contributions to Mineralogy and Petrology, 138(2), 164-175.
https://doi.org/10.1007/s004100050015

Hauri, E. H., & Hart, S. R. (1993). Re-Os isotope systematics of HIMU and EMII oceanic island basalts from the South Pacific Ocean. Earth
and Planetary Science Letters, 114(2-3), 353-371. https://doi.org/10.1016/0012-821X(93)90036-9

Hauri, E. H., & Hart, S. R. (1997). Rhenium abundances and systematics in oceanic basalts. Chemical Geology, 139(1-4), 185-205. https://
doi.org/10.1016/S0009-2541(97)00035-1

Hawkesworth, C. J., Mantovani, M. S. M., Taylor, P. N., & Palacz, Z. (1986). Evidence from the Parana of south Brazil for a continental
contribution to Dupal basalts. Nature, 322(6077), 356-359. https://doi.org/10.1038/322356a0

van der Hilst, R. D., Widiyantoro, S., & Engdahl, E. R. (1997). Evidence for deep mantle circulation from global tomography. Nature,
386(6625), 578-584. https://doi.org/10.1038/386578a0

Hoernle, K., Rohde, J., Hauff, F., Garbe-Schonberg, D., Homrighausen, S., Werner, R., & Morgan, J. P. (2015). How and when plume
zonation appeared during the 132 Myr evolution of the Tristan hot spot. Nature Communications, 6(1), 7799. https://doi.org/10.1038/
ncomms8799

Hofmann, A. W. (1988). Chemical differentiation of the Earth: The relationship between mantle, continental crust, and oceanic crust. Earth
and Planetary Science Letters, 90(3), 297-314. https://doi.org/10.1016/0012-821X(88)90132-X

Hofmann, A. W., & White, W. M. (1982). Mantle plumes from ancient oceanic crust. Earth and Planetary Science Letters, 57(2), 421-436.
https://doi.org/10.1016/0012-821X(82)90161-3

Hole, M., Saunders, A., Marriner, G., & Tarney, J. (1984). Subduction of pelagic sediments—Implications for the origin of Ce-anomalous
basalts from the Mariana Islands. Journal of the Geological Society, 141(3), 453-472. https://doi.org/10.1144/gsjgs.141.3.0453

Jackson, M. G., Becker, T. W., & Konter, J. G. (2018). Evidence for a deep mantle source for EM and HIMU domains from integrated
geochemical and geophysical constraints. Earth and Planetary Science Letters, 484, 157-167.

Johnson, C. M., & Beard, B. L. (1993). Evidence from hafnium isotopes for ancient sub-oceanic mantle beneath the Rio Grande rift. Nature,
362(6419), 441-444. https://doi.org/10.1038/362441a0

Kamber, B. S., & Webb, G. E. (2001). The geochemistry of Late Archaean microbial carbonate: Implications for ocean chemistry and
continental erosion history. Geochimica et Cosmochimica Acta, 65(15), 2509-2525. https://doi.org/10.1016/S0016-7037(01)00613-5

Konter, J. G., & Becker, T. W. (2012). Shallow lithospheric contribution to mantle plumes revealed by integrating seismic and geochemical
data. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 13, Q02004. https://doi.org/10.1029/2011GC003923

van Kranendonk, M., Webb, G. E., & Kamber, B. S. (2003). Geological and trace evidence for a marine sedimentary environment of
deposition and biogenicity of 3.45 Ga stromatolitic carbonates in the Pilbara craton, and support for a reducing Archaean ocean.
Geobiology, 1(2), 91-108. https://doi.org/10.1046/j.1472-4669.2003.00014.x

Kurz, M. D., Jenkins, W. J., & Hart, S. R. (1982). Helium isotopic systematics of oceanic islands and mantle heterogeneity. Nature,
297(5861), 43-47. https://doi.org/10.1038/297043a0

le Maitre, R. W. (1962). Petrology of volcanic rocks, Gough Islands, South Atlantic. Bulletin Geological Society of America, 73(11), 1309-1340
. https://doi.org/10.1130/0016-7606(1962)73[1309:POVRGI]2.0.CO;2

Longerich, H. P. (1993). Oxychlorine ions in inductively coupled plasma mass spectrometry: Effect of chlorine speciation as CI”~ and C1O, ™.
Journal of Analytical Atomic Spectrometry, 8(3), 439-444. https://doi.org/10.1039/ja9930800439

McDonough, W. F., & Sun, S. S. (1995). The composition of the Earth. Chemical Geology, 120(3-4), 223-253. https://doi.org/10.1016/0009-
2541(94)00140-4

Mirnejad, H., & Bell, K. (2006). Origin and source evolution of the Leucite Hills lamproites: Evidence from Sr-Nd-Pb-O isotopic compo-
sitions. Journal of Petrology, 47(12), 2463-2489. https://doi.org/10.1093/petrology/egl051

Nowell, G. M., Pearson, D. G., Bell, D. R., Carlson, R. W., Smith, C. B., Kempton, P. D., & Noble, S. R. (2004). Hf isotope systematics of
kimberlites and their megacrysts: New constraints on their source regions. Journal of Petrology, 45(8), 1583-1612. https://doi.org/
10.1093/petrology/egh024

O'Connor, J. M., & Jokat, W. (2015). Tracking the Tristan-Gough mantle plume using discrete chains of intraplate volcanic centers buried
in the Walvis ridge. Geology, 43(8), 715-718. https://doi.org/10.1130/G36767.1

Patino, L. C., Carr, M. J., & Feigenson, M. D. (2000). Local and regional variations in central American arc lavas controlled by variations in
subducted sediment input. Contributions to Mineralogy and Petrology, 138(3), 265-283. https://doi.org/10.1007/s004100050562

Plank, T. (2013). The chemical composition of subducting sediments. In Treatise on Geochemistry (Vol. 4, 2nd ed., pp. 607-629).
Amsterdam: Elsevier Ltd. https://doi.org/10.1016/B978-0-08-095975-7.00319-3

Pourmand, A., Dauphas, N., & Ireland, T.J. (2012). A novel extraction chromatography and MC-ICP-MS technique for rapid analysis of
REE, Sc and Y: Revising CI-chondrite and Post-Archean Australian Shale (PAAS) abundances. Chemical Geology, 291, 38-54. https://
doi.org/10.1016/j.chemgeo.2011.08.011

Prelevic, D., Akal, C., Foley, S. F., Romer, R. L., Stracke, A., & van den Bogaard, P. (2012). Ultrapotassic mafic rocks as geochemical proxies
for post-collisional dynamics of orogenic lithospheric mantle: The case of southwestern Anatolia, Turkey. Journal of Petrology, 53(5),
1019-1055. https://doi.org/10.1093/petrology/egs008

Riding, R., Fralick, P., & Liang, L. (2014). Identification of an Archean marine oxygen oasis. Precambrian Research, 251, 232-237. https://
doi.org/10.1016/j.precamres.2014.06.017

Rizo, H., Boyet, M., Blichert-Toft, J., & Rosing, M. T. (2011). Combined Nd and Hf isotope evidence for deep-seated source of Isua lavas.
Earth and Planetary Science Letters, 312(3-4), 267-279. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2011.10.014

le Roex, A. P. (1985). Geochemistry, mineralogy and magmatic evolution of the basaltic and trachytic lavas from Gough Island, South
Atlantic. Journal of Petrology, 26(1), 149-186. https://doi.org/10.1093/petrology/26.1.149

le Roex, A. P., Cliff, R. A., & Adair, B.J. 1. (1990). Tristan da Cunha, South Atlantic: Geochemistry and petrogenesis of a basanite-phonolite
lava series. Journal of Petrology, 31(4), 779-812. https://doi.org/10.1093/petrology/31.4.779

Rohde, J. K., van den Bogaard, P., Hoernle, K., Hauff, F., & Werner, R. (2013). Evidence for an age progression along the Tristan-Gough
volcanic track from new *°Ar/*’Ar ages on phenocryst phases. Tectonophysics, 604, 60-71. https://doi.org/10.1016/j.tect0.2012.08.026

Salters, V. J., Mallick, S., Hart, S. R., Langmuir, C. E., & Stracke, A. (2011). Domains of depleted mantle: New evidence from hafnium and
neodymium isotopes. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 12, Q08001. https://doi.org/10.1029/2011GC003617

Salters, V.J. M., & Hart, S. R. (1991). The mantle sources of ocean ridges, islands and arcs: The Hf-isotope connection. Earth and Planetary
Science Letters, 104(2-4), 364-380. https://doi.org/10.1016/0012-821X(91)90216-5

Satkoski, A. M., Fralick, P., Beard, B. L., & Johnson, C. M. (2017). Initiation of modern-style plate tectonics recorded in Mesoarchean
marine chemical sediments. Geochimica et Cosmochimica Acta, 209, 216-232. https://doi.org/10.1016/j.gca.2017.04.024

BOYET ET AL.

14


https://doi.org/10.1007/s004100050015
https://doi.org/10.1016/0012-821X(93)90036-9
https://doi.org/10.1016/S0009-2541(97)00035-1
https://doi.org/10.1016/S0009-2541(97)00035-1
https://doi.org/10.1038/322356a0
https://doi.org/10.1038/386578a0
https://doi.org/10.1038/ncomms8799
https://doi.org/10.1038/ncomms8799
https://doi.org/10.1016/0012-821X(88)90132-X
https://doi.org/10.1016/0012-821X(82)90161-3
https://doi.org/10.1144/gsjgs.141.3.0453
https://doi.org/10.1038/362441a0
https://doi.org/10.1016/S0016-7037(01)00613-5
https://doi.org/10.1029/2011GC003923
https://doi.org/10.1046/j.1472-4669.2003.00014.x
https://doi.org/10.1038/297043a0
https://doi.org/10.1130/0016-7606(1962)73%5b1309:POVRGI%5d2.0.CO;2
https://doi.org/10.1039/ja9930800439
https://doi.org/10.1016/0009-2541(94)00140-4
https://doi.org/10.1016/0009-2541(94)00140-4
https://doi.org/10.1093/petrology/egl051
https://doi.org/10.1093/petrology/egh024
https://doi.org/10.1093/petrology/egh024
https://doi.org/10.1130/G36767.1
https://doi.org/10.1007/s004100050562
https://doi.org/10.1016/B978-0-08-095975-7.00319-3
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2011.08.011
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2011.08.011
https://doi.org/10.1093/petrology/egs008
https://doi.org/10.1016/j.precamres.2014.06.017
https://doi.org/10.1016/j.precamres.2014.06.017
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2011.10.014
https://doi.org/10.1093/petrology/26.1.149
https://doi.org/10.1093/petrology/31.4.779
https://doi.org/10.1016/j.tecto.2012.08.026
https://doi.org/10.1029/2011GC003617
https://doi.org/10.1016/0012-821X(91)90216-5
https://doi.org/10.1016/j.gca.2017.04.024

~1
AGU

100

ADVANCING EARTH
'AND SPACE SCiENCE

Geochemistry, Geophysics, Geosystems 10.1029/2019GC008228

Schwindrofska, A., Hoernle, K., Hauff, F., van den Bogaard, P., Werner, R., & Garbe-Schonberg, D. (2016). Origin of enriched components
in the South Atlantic: Evidence from 40 Ma geochemical zonation of the Discovery Seamounts. Earth and Planetary Science Letters, 441,
167-177. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2016.02.041

Smith, C. B. (1983). Pb, Sr and Nd isotopic evidence for sources of southern African Cretaceous kimberlites. Nature, 304(5921), 51-54.
https://doi.org/10.1038/304051a0

Smith, C. B., Gurney, J. J., Skinner, E. M. W., Clement, C. R., & Ebrahim, N. (1985). Geochemical character of southern African kimberlites:
A new approach based on isotopic constraints. Transactions Geological Society of South Africa, 88, 267-280.

Stracke, A. (2012). Earth's heterogeneous mantle: A product of convection-driven interaction between crust and mantle. Chemical Geology,
330, 274-299.

Stracke, A., Hofmann, A. W., & Hart, S. R. (2005). FOZO, HIMU, and the rest of the mantle zoo. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 6,
Q05007. https://doi.org/10.1029/2004GC000824

Tackley, P. J. (2015). Mantle Geochemical Geodynamics, Treatise on Geophysics (2nd ed., Vol. 7, pp. 521-585). Amsterdam: Elsevier B.V.

Tanimizu, M. (2000). Geophysical determination of the **La B-decay constant. Physics Review, 62, 140-143.

Tappe, S., Pearson, D. G., Kjarsgaard, B. A., Nowell, G., & Dowall, D. (2013). Mantle transition zone input to kimberlite magmatism near a
subduction zone: Origin of anomalous Nd-Hf isotope systematics at Lac de Gras, Canada. Earth and Planetary Science Letters, 371,
235-251.

Tazoe, H., Obata, H., & Gamo, T. (2007). Determination of cerium isotope ratios in geochemical samples using oxidative extraction tech-
nique with chelating resin. Journal of Analytical Atomic Spectrometry, 22(6), 616-622. https://doi.org/10.1039/b617285g

Turner, S. J., Langmuir, C. H., Dungan, M. A., & Escrig, S. (2017). The importance of mantle wedge heterogeneity to subduction zone
magmatism and the origin of EM1. Earth and Planetary Science Letters, 472, 216-228. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2017.04.051

Vervoort, J. D., Plank, T., & Prytulak, J. (2011). The Hf-Nd isotopic composition of marine sediments. Geochimica et Cosmochimica Acta,
75(20), 5903-5926. https://doi.org/10.1016/j.gca.2011.07.046

Weaver, B. L. (1991). The origin of ocean island basalt end-member compositions: Trace element and isotopic constraints. Earth and
Planetary Science Letters, 104(2-4), 381-397. https://doi.org/10.1016/0012-821X(91)90217-6

Weaver, B. L., Wood, D. A., Tarney, J., & Joron, J.-L. (1986). Role of subducted sediment in the genesis of ocean-island basalts:
Geochemical evidence from South Atlantic Ocean islands. Geology, 14(4), 275-278. https://doi.org/10.1130/0091-7613(1986)14<275:
ROSSIT>2.0.CO;2

Weis, D., Garcia, M. O., Rhodes, J. M., Jellinek, M., & Scoates, J. S. (2011). Role of the deep mantle in generating the compositional
asymmetry of the Hawaiian mantle plume. Nature Geoscience, 4(12), 831-838. https://doi.org/10.1038/ngeo1328

White, W. M., & Hofmann, A. W. (1982). Sr and Nd isotope geochemistry of oceanic basalts and mantle evolution. Nature, 296(5860),
821-825. https://doi.org/10.1038/296821a0

Willbold, M., & Stracke, A. (2006). Trace element composition of mantle end-members: Implications for recycling of oceanic and upper and
lower continental crust. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 7, Q04004. https://doi.org/10.1029/2005GC001005

Willig, M., & Stracke, A. (2018). Accurate and precise measurement of Ce isotope ratios by thermal ionization mass spectrometry (TIMS).
Chemical Geology, 476, 119-129. https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2017.11.010

Willig, M., & Stracke, A. (2019). Earth's chondritic light rare earth element composition: Evidence from the Ce-Nd isotope systematics of
chondrites and oceanic basalts. Earth and Planetary Science Letters, 509, 55-65. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2018.12.004

Zindler, A., & Hart, S. R. (1986). Chemical geodynamics. Annual Review of Earth and Planetary Sciences, 14(1), 493-571. https://doi.org/
10.1146/annurev.ea.14.050186.002425

BOYET ET AL.

15


https://doi.org/10.1016/j.epsl.2016.02.041
https://doi.org/10.1038/304051a0
https://doi.org/10.1029/2004GC000824
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2017.04.051
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2017.04.051
https://doi.org/10.1016/j.gca.2011.07.046
https://doi.org/10.1016/0012-821X(91)90217-6
https://doi.org/10.1130/0091-7613(1986)14%3c275:ROSSIT%3e2.0.CO;2
https://doi.org/10.1130/0091-7613(1986)14%3c275:ROSSIT%3e2.0.CO;2
https://doi.org/10.1038/ngeo1328
https://doi.org/10.1038/296821a0
https://doi.org/10.1029/2005GC001005
https://doi.org/10.1016/j.chemgeo.2017.11.010
https://doi.org/10.1016/j.epsl.2018.12.004
https://doi.org/10.1146/annurev.ea.14.050186.002425
https://doi.org/10.1146/annurev.ea.14.050186.002425

	Résumé
	Abstract
	Remerciements
	Table des matières
	Introduction générale et problématique
	Chapitre 1 :  État des connaissances sur l’évolution de la composition en terres rares de la Terre
	1. Introduction à la géochimie des terres rares
	1.1. Principe de distribution des éléments chimiques
	1.2. Comportement et distribution des terres rares
	1.3. La radioactivité en géologie
	1.4. Introduction aux systèmes lanthane-cérium et samarium-néodyme
	1.4.1. Deux couples de radionucléides
	1.4.2. Apport du couplage des systèmes lanthane-cérium et samarium-néodyme
	1.4.3. Progression de l’étude du système lanthane-cérium en géologie


	2. La composition de la Terre
	2.1. Place de la Terre dans le Système Solaire
	2.2. Age du Système Solaire et de la Terre
	2.3. Age de la séparation manteau-noyau
	2.4. Contraintes sur la composition de la Terre silicatée grâce aux chondrites
	2.4.1. Généralités sur les chondrites
	2.4.2. La composition en éléments majeurs et traces de la Terre totale
	2.4.3. Composition isotopique de la Terre grâce au réservoir chondritique uniforme
	2.4.4. Variabilité isotopique des chondrites et composition de la Terre
	2.4.4.1. La Terre non-chondritique : L’apport du 142Nd
	2.4.4.2. Contre une Terre superchondritique
	2.4.4.3. Expliquer la composition de la Terre : les anomalies nucléosynthétiques

	2.4.5. Contraintes sur le CHUR avec le système lanthane-cérium


	3. La complémentarité des réservoirs de la Terre silicatée
	3.1. Accéder à la composition des réservoirs de la Terre silicatée
	3.2. La tendance mantellique et la tendance terrestre dans les diagrammes isotopiques
	3.3. La complémentarité entre la croûte continentale et le manteau appauvri
	3.3.1. La complémentarité isotopique et chimique
	3.3.2. Le bilan de masse de la Terre silicatée


	4. La composition du manteau appauvri et de la croûte continentale
	4.1. Le manteau source des MORB
	4.1.1. La composition isotopique du manteau source des MORB
	4.1.2. Composition en REE du manteau appauvri

	4.2. La croûte continentale
	4.2.1. Présentation
	4.2.2. Composition chimique de la croûte continentale

	4.3. Age et composition isotopique de la croûte continentale
	4.3.1. L’âge de la croûte continentale mesurée par les zircons
	4.3.2. Age de la croûte continentale extraite du manteau

	4.4. Le couplage des isotopes du cérium et du néodyme dans les réservoirs terrestres
	4.4.1. Le manteau
	4.4.2. La croûte continentale


	5.  Hétérogénéités du manteau
	5.1. L’hétérogénéité à grande échelle du manteau
	5.2. L’hétérogénéité du manteau source des OIB
	5.3. Conserver les hétérogénéités précoces dans le manteau
	5.4. Composition en REE des matériaux océaniques recyclés
	5.5. Composition en cérium-néodyme des matériaux océaniques recyclés

	Chapitre 2 :  Méthodes analytiques
	Partie 1 : Préparation des échantillons par la chimie
	1. La préparation des échantillons avant chimie
	2. La chimie en salle blanche
	2.1. Attaque des échantillons
	2.2. Séparation sur colonnes échangeuses d’ions
	2.2.1. Séparation des terres rares
	2.2.2. Séparation du Nd et du Ce
	2.2.3. Purification du cérium et du néodyme
	2.2.4. Séparer l’hafnium
	2.2.5. Séparer le strontium et le plomb

	2.3. Rendement et propreté de la chimie
	2.3.1. Rendements de chimie
	2.3.2. Propreté vérifiée par analyse des blancs


	Partie 2: L’analyse des éléments en traces et des isotopes par la spectrométrie de masse
	Partie 2: L’analyse des éléments en traces et des isotopes par la spectrométrie de masse
	1. ICP-MS
	2. TIMS
	2.1. Le TIMS
	2.2. L’analyse des isotopes du cérium sur TIMS
	2.2.1. Perspective historique : la difficulté d’analyse des isotopes du cérium
	2.2.2. Préparation des échantillons pour l’analyse
	2.2.3. Configuration des cages de Faraday
	2.2.4. L’acquisition des données
	2.2.5. Dépouillement et corrections des mesures
	2.2.5.1. Correction de la queue de pic du 140Ce16O
	2.2.5.2. La correction du fractionnement de masse des oxydes de cérium
	2.2.5.3. Identifier la validité d’un résultat

	2.2.6. Développements contemporains de cette thèse

	2.3. L’analyse des isotopes du néodyme sur TIMS
	2.4. L’analyse des isotopes du strontium sur TIMS

	3. MC-ICP-MS
	3.1. Le MC-ICP-MS
	3.2. L’analyse des isotopes l’hafnium et du plomb au MC-ICP-MS

	Chapitre 3 :  Interaction entre les réservoirs silicatés et génération de la tendance mantellique en Ce-Nd
	Chapitre 3 :  Interaction entre les réservoirs silicatés et génération de la tendance mantellique en Ce-Nd
	1. Contexte et objectif de l’étude
	2. Principaux résultats
	3. Article publié dans Earth and Planetary Science Letters : Formation of the Ce-Nd mantle array: Crustal extraction vs. recycling by subduction
	3.0 .Abstract
	3.1. Introduction
	3.2. Sample selection
	3.3. Analytical procedures
	3.3.1. Dissolution and chromatography protocols


	4.
	3.3.2. Trace elements concentrations and Ce and Nd isotopic measurements
	3.4. Results
	3.4.1. Chondrites
	3.4.2. Ce-Nd isotopic compositions of terrestrial samples

	3.5. Discussion
	3.5.1. Definition of the Ce-Nd mantle array
	3.5.2. Chondritic vs. non-chondritic REE composition of the primitive mantle
	3.5.3. Crustal extraction mass-balance calculations
	3.5.3.1. Endmembers
	3.5.3.2. Model parameters and mixing hyperbolas
	3.5.3.3. What parameters can bring the DMM-CC mixing model closer to the mantle array ?


	3.6. Effect of recycled surface material on the mantle array
	3.7. Conclusions

	4. Figures et données en annexe de l’article
	4.1. Données supplémentaires : analyses des éléments majeurs et traces des échantillons
	4.2. Documents supplémentaires : Figures et informations complémentaires
	4.2.1. Supplementary 1 : Trace element patterns and Ce anomalies
	4.2.1.1. Trace element patterns
	4.2.1.2. Ce isotopic ratios as a function of elemental Ce anomalies

	4.2.2. Supplementary 2 : Literature 138Ce/142Ce ratios and data normalisation : example with MORB
	4.2.3. Supplementary 3 : 138Ce/142Ce ratios pf crustal samples from literature
	4.2.4. Supplementary 4 : Mass-balance DMM-CC mixing calculations
	4.2.5. Supplementary 5 : Recycling models


	5. Perspectives et pistes de réflexion supplémentaires
	5.1. La différence entre la croûte continentale et sa partie superficielle est-elle réelle?
	5.2. Le recyclage peut expliquer la variabilité des OIB
	5.3. Autre observation : Le couplage cérium-néodyme pour étudier l’anomalie DUPAL

	Chapitre 4 :  Composition isotopique en cérium de la croûte continentale
	1. Contexte et objectif de l’étude
	2. Principaux résultats
	3. Manuscrit en cours de préparation: Ce-Nd isotopic composition of the continental crust : first measurements of middle and lower crust samples
	3.1.  Introduction
	3.2. Samples and methods
	3.2.1. Sample description
	3.2.2. Samples preparation
	3.2.3. Mass spectrometry

	3.3. Results
	3.3.1. Major elements composition
	3.3.2. Ce-Nd-Hf isotopic compositions
	3.3.3. Isochrons and model age for Siberian xenoliths

	3.4. Discussion
	3.4.1. Ce-Nd isotopic composition of the crust: models vs. data
	3.4.2. Measured parent/daughter ratios and isotopic evolution through time
	3.4.3. Parent/daughter ratios in the literature
	3.4.4. Ce-Nd evolution of the lower crust

	3.5. Conclusion
	3.6. References

	4. Figures et données en annexe de l’article
	4.1. Données supplémentaires : analyses des éléments majeurs et traces des échantillons
	4.2. Documents supplémentaires : Figures et informations complémentaires
	4.2.1. Supplementary 1 : The samples
	4.2.1.1. Geological context
	4.2.1.2. Major elements characteristics
	4.2.1.3. REE patterns

	4.2.2. Supplementary 2 : Additional models
	4.2.2.1. Extraction models
	4.2.2.2. Lu-Hf and Sm-Nd fractionation in crustal reservoirs



	5. Perspectives et pistes de réflexion supplémentaires
	Chapitre 5 :  Distinguer les pôles EM-1 et EM-2 avec les isotopes du cérium - l’impact du recyclage
	1. Contexte et objectif de l’étude
	2. Principaux résultats
	3. Manuscrit en cours de préparation : “A Ce-Nd-Hf isotope perspective on the EM-1 and EM-2 endmember distinction”
	3.1. Introduction
	3.2. Geological setting and sample selection
	3.3. Methods
	3.3.1. Chemical procedures
	3.3.2. Mass spectrometry

	3.4. Results
	3.5. Discussion
	3.5.1. Defining recycled materials for Ce-Nd-Hf isotopes
	3.5.2. Characterizing recycled materials and FOZO for Ce-Nd-Hf isotopes
	3.5.3. Evolution in time of recycled materials into the mantle
	3.5.4. Continental crust recycling and Ce-Nd-Hf isotopic composition of EM-like OIB
	3.5.5. Oceanic crust and sediment recycling and Ce-Nd-Hf isotopic composition of EM-like OIB

	3.6. Conclusion
	3.7. References

	4. Figures et données en annexe de l’article
	4.1. Données supplémentaires : analyses des éléments en traces des échantillons
	4.2. Documents supplémentaires : Figures et informations complémentaires
	4.2.1. Mixing models in the Sr-Nd-Pb isotope diagrams
	4.2.2. Model assumptions
	4.2.2.1. Chemical composition of the recycled reservoirs
	4.2.2.2. Isotopic composition of the recycled reservoirs



	5. Perspectives et pistes de réflexion supplémentaires
	Conclusions et perspectives de la thèse
	1. Principaux résultats : Apports de l’étude de la systématique La-Ce à la compréhension de l’évolution de la Terre silicatée
	2. Perspectives
	Bibliographie
	Annexes
	Annexe A : Article « Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry », publié en 2019 dans la revue Journal of Analytical Atomic Spectrometry
	Annexe B : Article « New constraints on the origin of the EM‐1 component revealed by the measurement of the La‐Ce isotope systematics in Gough island lavas  », publié en 2019 dans la revue Geochemistry, Geophysics, Geosystems
	1_Israel_et_al_2020_EPSL.pdf
	Formation of the Ce-Nd mantle array: Crustal extraction vs. recycling by subduction
	1 Introduction
	2 Sample selection
	3 Analytical procedures
	3.1 Dissolution and chromatography protocols
	3.2 Trace element concentrations and Ce and Nd isotopic measurements

	4 Results
	4.1 Chondrites
	4.2 Ce-Nd isotopic compositions of terrestrial samples

	5 Discussion
	5.1 Definition of the Ce-Nd mantle array
	5.2 Chondritic vs. non-chondritic REE composition of the primitive mantle
	5.3 Crustal extraction mass-balance calculations
	5.3.1 End-members
	5.3.2 Model parameters and mixing hyperbolas
	5.3.3 What parameters can bring the DMM-CC mixing model closer to the mantle array?


	6 Effect of recycled surface material on the mantle array
	7 Conclusions
	Acknowledgements
	Appendix A Supplementary material
	References


	3_Bonnand_et_al_2019.pdf
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry

	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry

	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry

	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry
	Radiogenic and stable Ce isotope measurements by thermal ionisation mass spectrometry





