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Résumé

Résumé

Le développement récent de la spectrométrie deen@assurce plasma (MC-ICP-MS) a permis
des mesures précises et aisées des isotopes stalfiss(Fe). Il en découle de ces analyses que les
isotopes de Fe sont capables de fractionner de feigmificative dans les environnements naturels.
Cependant afin d’interpréter ces fractionnementsoat/oir utiliser les isotopes de Fe comme traceurs
des processus naturels, nous avons besoin de at@lity expérimentales. De telles données
expérimentales sont également indispensables puéliaxer et valider les modeles théoriques du
fractionnement entre minéraux et especes aqudusdait de cette thése est de générer les premieres
données expérimentales de fractionnement des soidg Fe entre minéraux et fluides en conditions
hydrothermales et de les confronter aux prédictibéeriques et aux données naturelles.

Dans ce travail, nous avons étudié le fractionneénisstopique du fer entre les principaux
minéraux de Fe, hématite et pyrite, et fluides aguie différente composition, entre 200 et 450°C et
jusqu’a 600 bar. Les expériences ont consisté eigitgr ou a dissoudre, dans des solutions de
compositions connues, de la pyrite ou de I'hémalées des réacteurs hydrothermaux. Les teneurs et
formes redox du fer et ses rapports isotopiquegtgnanalysés en fonction du temps afin de comtréle
I'atteinte de I'équilibre chimique et isotopiqueed résultats, combinés avec des modélisations
thermodynamiques de la spéciation de Fe en sojutiontrent un fractionnement a I'équilibre quasi-
nul entre ’hématite et un fluide dominé par lesnptexes chlorurés du fer ferrique (F€l,), alors
gu’une solution ou les espéces chlorurées du fezur (FE-Cl,) dominent s’enrichit en isotope léger
en équilibre avec I'hématiteAUFeuige-nemaite = -0,5£0,1 %o & 300°C/80 bar). Les facteurs de
fractionnement a I'équilibre entre hématite etdiisalin que nous avons obtenus sont en accord avec
les prédictions théoriques en utilisant des modééeshimie quantique disponibles dans la littématur
Par contre, nos expériences de précipitation ggrite a partir de fluides salins contenant duefedu
soufre (450°C/600 bar) montrent systématiqguemestfdeteurs de fractionnement de ~1,5%. plus
grands £°Féiepyite ~ 0,5 & 0,8%0 £0,2%0 & 450°C/700 bar) que ceux séuiar les calculs en
équilibre avec une pyrite. Ceci peut s’expliquer lpanécanisme de précipitation de la pyrite via un
phase intermédiaire, la mackinawite, qui s'équdlibit rapidement avec le fluide et garderait sa
composition isotopigue lors de sa transformatiqideen pyrite.

Cette étude constitue la premiere calibration erpgntale du fractionnement isotopique a
I'équilibre dans les systémes'Faqueux)-hématite et f¢aqueux)-hématite aux températures élevées
et confirme le contréle par I'état redox du fer suifractionnement aux conditions hydrothermales.
Ainsi, les minéraux ferriques de roches (e.g., h#mamagnétite, amphibole) en contact avec un
fluide hydrothermal naturel qui transporte le feus forme de complexes 'F€l,, seront enrichis en
isotope lourd; cette signature pourrait étre unicatgur important de phase fluide. Les
fractionnements hors équilibre, comme ceux décasiams notre étude lors de la précipitation de la
pyrite, permettent d’interpréter les signaturesapimues de Fe mesurées dans les fluides et minérau
sulfurés de sources hydrothermales de dorsalesigo@s. Nos résultats peuvent donc servir a estimer
les vitesses de précipitation des minéraux dansilésux hydrothermaux.

En outre, cette étude permet de contraindre lexcdes valeurs théoriques des facteurs de
fractionnement isotopique disponibles dans larétiére qui, depuis les 10 derniéres années, se
multiplient et différent les unes des autres sédsnauteurs et les différents modes de calcukésli
faute de données expérimentales. Nos données igotsp couplées avec les informations
thermodynamiques et spectroscopiques sur la steuetustabilité des espéces de Fe dans les fluides
de haute température et pression aideront a optimides modeles théoriques



Abstract

Abstract

Recent developments in magnetic-sector inductigelypled plasma mass spectrometry (MC-
ICPMS) have enabled easy and accurate measureofdénis isotopes. These analyses show that Fe
isotopes exhibit significant fractionations in malienvironments. However, to interpret and to thee
Fe isotope ratios as tracers of natural processgserimental calibrations are required. Such
experimental data are also needed to improve didhtetheoretical models of fractionation between
minerals and aqueous species. The aim of thissthed4o generate the first experimental data of Fe
isotope fractionation between minerals and fluidscantrolled hydrothermal conditions and to
confront them with theoretical predictions and naltdata.

In this work, we have studied iron isotope fracsiton between the main Fe-bearing minerals,
hematite and pyrite, and aqueous fluids of diffempositions between 200 and 450°C and up to
600 bar. Experiments consisted in precipitatinglissolving pyrite or hematite in aqueous solutions
using hydrothermal reactors. Concentrations andxddrms of iron and Fe isotope ratios were
analyzed as a function of solution composition @imé to monitor the achievement of chemical and
isotopic equilibrium. The results, combined witletimodynamic modelling of Fe speciation in the
fluid phase, show close-to-zero fractionation @®°Z/15 bar) between hematite and fluid dominated
by ferric iron chloride complexes (EeCl,), whereas solutions containing predominantly fesroon
chloride species (FeCl,) are systematically enriched in the light isotapequilibrium with hematite
(A57Fe|uid_hemame: -0.5+0.2%0 at 300°C/80 bar). Equilibrium fractation factors between hematite and
saline fluid obtained in this study are in agreeimeith most theoretical predictions using quantum
chemistry models available in literature. In costrgrecipitation experiments of pyrite from saline
fluids containing F& chloride and sulfur show systematically fractiématfactors of ~1.5 %o larger
(A% Feuig pyite ~ 0.5-0.8 +0.2%o at 450°C/700 bar) than those ptediby calculations in equilibrium
with pyrite. This is consistent with the precipitat mechanism of pyrite via an intermediate phase,
mackinawite that rapidly equilibrates with the fluiand keeps its isotopic composition upon
transformation into pyrite.

This work provides the first experimental caliboatiof equilibrium Fe isotope fractionation in
the systems Féaqueous)-hematite and"Haqueous)-hematite at elevated temperatures, arfiiroe
the importance of redox control on Fe isotope fomettion at hydrothermal conditions. Thus, ferric
minerals in rocks (e.g., hematite, magnetite, amgbtabole) in contact with a hydrothermal fluid
transporting iron as FeCl, complexes, will be enriched in the heavy isotdpis signature could be
an important indicator of the fluid phase. Non-éiquum fractionation, like that found in our study
for the precipitation of pyrite, allows interpretat of the Fe isotope signatures in fluids and lside
minerals from hydrothermal vents in mid-ocean rglgeur results can therefore be used to estimate
precipitation rates of minerals in hydrothermaliemwvments.

Finally, this study helps to constrain the choiteéheoretical values of isotopic fractionation
factors available in the literature which, over thst 10 years, multiply and largely differ fromeon
another depending on the author and calculatiomadetised because of a lack of experimental data.
Our data, coupled with thermodynamic and spectfmsdaformation on the stability and structure of
iron species in the fluid phase at high temperasan@ pressure will help to optimize the theoretical
models.



Chapitre 1

Chapitre 1

| NTRODUCTION



Chapitre 1

Chapitre 1 : Introduction

1.1 Géochimie du fer et de ses isotopes

1.1.1 Isotopes stables « traditionnels » et « non-traditionnels »

L’étude des isotopes stables des éléments légemedC, H, O, N et S constitue la base de la
géochimie isotopique (e.g., Hoefs, 1987). Les &usletopiques de ces éléments dits « traditionnels
ont permis de connaitre leurs sources dans leesptds minéraux et les fluides et de contrainese |
cycles géochimiques des volatils. Les travaux sailit ces isotopes se sont focalisés sur la
planétologie, l'origine et I'évolution de la viea Iformation de la crolte et du manteau, les
changements climatiques ou encore la genése dasuress naturelles. Ces études ont montré que le
fractionnement isotopique est tout d’abord contg@@é la spéciation chimique de I'élément et soh éta
redox, mais aussi par la température ou encord'giivité biologique (e.g., Friedman et O'Neill,
1977; Schidlowski et al., 1983). L'étude du comporent de ces isotopes stables |égers a grandement
contribué a la compréhension de la géochimie ogganét inorganique des environnements de surface
ou sub-surface au cours des 60 dernieres annéegy, (L847; Hayes et al., 2001). Par exemple, la
mesure des abondances relatives d’isotopes comme de I'hydrogene ou I'oxygene dans des
solutions hydrothermales a partir d'étude d’inansi fluides nous ont apporté des informations
importantes sur la source du fluide a l'origine dgisements. Cependant les incertitudes sur
I'interprétation des données posent probléme dupéaiexemple des réactions entre I'eau et leseoch

qui peuvent étre partielles ou totales, mais alesisources différentes du fluide (Skinner, 1997).

Depuis les quinze derniéres années, les étudesnsgartées sur les variations isotopiques
naturelles des métaux de transition comme Cu, ZnM®©, Cd, Tl et Fe (Figure 1-1) (e.g., Beard et
Johnson, 1999; Beard et al., 1999; Maréchal et1899; Zhu et al., 2000; Barling et al., 2001;
Brantley et al., 2001; Bullen et al., 2001; Shaebal., 2001; Ellis et al., 2002; McManus et a02;
Rehkamper et al., 2002; Walczyk et von Blanckenpb@@p2; Beard et al., 2003; Johnson et al.,
2003a; Siebert et al., 2001; Wombacher et al., 286%ld et al., 2004a). Ces isotopes stables &gpel
« non-traditionnels » montrent des fractionnemebisn plus faibles que des isotopes stables
« traditionnels » mais ils sont de nos jours aréydans un nombre croissant de laboratoires dans le
monde (Figure 1-1). En particulier, la géochimigtapique du fer a attiré la plus grande attention e
raison de I'omniprésence de cet élément dans iemement et son importance en planétologie et
biologie, mais surtout grace au développement dpdatrométrie de masse multicollection a torche &
plasma (MC-ICP-MS) de nouvelle génération qui anierd’obtenir des mesures isotopiques justes et

reproductibles.

10



Chapitre 1
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Figure 1-1. Variations des rapports isotopiques des éléments de masse moyenne dans
les environnements naturels. Les compositions isotopiques sont reportées sous la
notation den pour mille (%o) (voir le Chapitre 2 et I’équation 2-4 pour les détails et
définition de 3). Les variations isotopiques pour Li sont plus grandes que I'échelle utilisée
dans ce diagramme, avec des valeurs de &’Li qui varient de -21 a +54%o. Dans la
plupart des cas, les plus grands fractionnements isotopiques ont lieu durant les réactions
redox, ainsi les états d’oxydation des éléments sont listés a gauche (tiré de Johnson et
al., 2004).

1.1.2 Géochimie du fer

Le fer est le quatrieme élément le plus abondarta deolte terrestre (4,3%) aprés I'oxygene
(47,2%), le silicium (28,8%) et I'aluminium (8,0%}.’est un des constituants majeurs des oxydes,
silicates et sulfures. Parmi eux, 'hématite (oxgaefer (lll) -FeOs) et la pyrite (sulfure de fer (Il) -
FeS) sont les deux minéraux majeurs de Fe qui peuseavent étre associés dans les gisements
hydrothermaux de métaux d’intérét économique (Qy N, Au...).

L'’hématite est le minerai de fer le plus répanddle Ecristallise dans le systéme
rhomboédrique (hexagonale) sous forme de plagueidamelles ou sous la forme de pétales selon la
température. C’est un minéral commun des rochesmatgues et volcaniques (e.g., granites,
rhyolites, trachytes, syénites); des roches métahigues comme les skarns (roches métamorphiques
carbonatées, caractéristiques de l'auréole métigol d’un pluton de granite en contact avec des
calcaires ou dolomies). La pyrite est quand a Elglus commun des minéraux sulfurés. Elle
cristallise dans le systéeme cubique et forme désdees et des cubes. Elle se forme dans les roches
éruptives, dans des sédiments et des schistdssatlpndamment dans les filons hydrothermaux.

11



Chapitre 1

Les fluides hydrothermaux sont essentiellement @queontenant des éléments majeurs
comme le sodium, le potassium, le calcium et leorehl Ce sont des solutions salines multi-
élémentaires dans lesquelles les principaux solstés généralement les chlorures alcalins. Les
solutions hydrothermales présentent des saliniés variées, allant jusqu’a 50% en poids de sel
dissous. L’ion chlorure, qui est présent en gracmleentration dans tous les fluides hydrothermaux,
est un élément clé pour le transport du fer et biantres métaux et contrdle les concentrations des
métaux dans les fluides (Helgeson, 1970). Le chdoconstitue le ligand le plus important pour une
large gamme de métaux a cause de la grande stabédds complexes chlorurés métalliques en

conditions hydrothermales de températures éle\Bmsdrd et Barnes, 1997).

D’autres éléments sont aussi présents, par exelmptegnésium, le soufre (sous forme de
sulfates et/ou sulfures), le strontium et des métamme le fer, le zinc, le cuivre souvent en geand
quantité (de quelgues ppm: & 100000 ppm en Fel8&tt en poids, a 10000ppm en Mn, Zn, Pb soit
1% en poids, a 1000 ppm en Cu soit 0,1% en poi@s) métaux sont présents sous forme de
complexes dans ces solutions salées. L’enrichigsiedeela solution en ces éléments peut se faige lor
du refroidissement et du dégazage d’'un magma tglioa via la dissolution de sels provenant des
roches dans lesquelles le fluide passe, par detioes d’échange entre la solution et les minéraux.
Mais il est difficile de prouver qu'une seule sarde fluide produit un gisement donné. Maintes
études montrent que la plupart des gisements Hwhmbaux ont été formés ou affectés
postérieurement par différents types de fluideguetdes gisements hydrothermaux similaires peuvent
étre formés a partir de fluides de différente rafle.g., White, 1974). Les gisements hydrothermaux
résultent de la dissociation de complexes métalgaqueux et de la précipitation minérale qui en
résulte. Dans les fluides hydrothermaux, I'iorf'Fet les complexes qu'il forme avec I'ion chlorure
(e.g., Boctor et al., 1980 ; Heinrich et Seward@Ding et Seyfried, 1992; Fein et al., 1992; Ralm
et Hyde, 1993; Harrisson et Thyne, 1992) dominanspéciation du fer en solution aqueuse. Le
développement des techniques d'analyse de hawisiprédes inclusions fluides (Bottrell et al., 898
par des techniques comme le laser par spectrosBamen, le synchrotron XRF, et notamment par
ablation laser ICP-MS (Heinrich et al, 1992; Ppoli et al, 1998; Anderson et Mayanovic, 2003;
Heinrich et al, 2003) donne des informations dasur les concentrations des métaux et des autres
constituants dans les fluides naturels (Tableal 14 Figure 1-2 montre que la concentration en Fe
augmente avec la concentration en chlorure et laveampérature (Yardley, 2005). La température et
la concentration en chlorure sont donc les princigacteurs contrélant les concentrations de métaux

de transition dans les fluides salins.
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Chapitre 1

Tableau 1-1.

Compositions typiques des fluides

issus de sources modernes

hydrothermales et des inclusions fluides (tiré de Skinner, 1997).

Concentrations in ppm. | = Salton Sea geothermal brine (Muffler and White,
1969); 2 = Cheleken geothermal brine (Lebedev and Nikitina, 1968); 3 = oil field
brine, Gaddis Farms D-1 well, Lower Rodessa reservoir, central Mississippi, 11,000
ft (Carpenter et al., 1974); 4 = fluid inclusion in fluorite, Cave-in-Rock District,
1il. (Roedder et al., 1963): 5 = fluid inclusion in sphalerite, OH vein, Creede Colo.,
recalculated by Skinner and Barton (1973); 6 = fluid inclusions, core zone at
Bingham Canyon (Roedder, 1971).
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Fe(ppm)
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Modern solutions

Element 1 2

Cl 155,000 157,000
Na 50,400 76,140
Ca 28,000 19,708
K 17,500 409
Sr 400 636
Ba 235 -

Li 215 7.9
Rb 135 1.0
Cs 14 0
Mg 4 3,080
B 3%0 =

Br 120 526.5
I 18 317
F 15 —
NH4 409 -
HCO; "~ >150 31.9
Ha)S 16% 0
SO, 5 309
Fe 2,290 14.0
Mn 1,400 46.5
Zn 540 3.0
Pb 102 9.2
Cu 8 1.4

“Not determined.

Ancient solutions
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870 — - -
39 — — —
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Offshore Louisiana Brines (Land ot al., 1988)
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Maxdurn Complex, Norway (Munz et al., 1995)
Variscides, 3.W. Ireland (Meera et al., 1997)

Pyreneas (McCaig et al., 2000)

Columbian Emearald Deposits (Banks et al., 2000)

Mol Granite (Heinrich et al., 1202; Audetat et al., 2000)
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Kakkonca Granite Bring, Japan (Kazai et al., 19098)
Capitan Pluton, Mew Mexkico(Campbd| et al., 1995
Industrialnos Tin Deposit (Kamenatsky et al., 2002)

Figure 1-2 . Concentration en Fe (ppm)
dans les fluides crustaux provenant de
différentes localités (voir la Iégende) en
fonction (a) de la température et (b) de
la concentration en chlore (tiré de
Yardley, 2005). Ces diagrammes
montrent que la température et la teneur
en sel (Cl) sont les deux facteurs clés qui
contrélent la mobilité du fer et de bien
d’autres métaux de transition (e.g., Zn,
Pb, Cu) dans les fluides hydrothermaux.
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Chapitre 1

1.1.3 Fractionnements naturels des isotopes du fer

Le fer posséde quatre isotopes stables qui diffépam leur abondance naturellé’Fe
(5.84%),>°Fe (91.68%);"Fe (2.17%) et®Fe (0.31%). L’analyse des isotopes du fer a de neuasies
applications comme ['étude des processus planéta{ffermation des planetes, phénoménes
d’accrétion et de différentiation, Zhu et al. 206Kehm et al. 2003; Poitrasson et al. 2004, 2005;
Mullane et al. 2005; Schoenberg et von Blanckenla@g; Hezel et al. 2008; Theis et al. 2008), la
différentiation manteau-noyau (e.g., Poitrassaal.eR004; Poitrasson et Freydier, 2005; Poitraggon
al., 2009; Schoenberg et von Blanckenburg, 20@Gyalcage des processus hydrothermaux, la mise en
évidence de phénoméne d’altération (e.g., Saumiafl.,e2010), les processus biotiques (Croal et al
2004; Heimann et al., 2010), le tracage géochimdpres les océans (Levasseur et al., 2004). Le boom
de la géochimie isotopique du fer est relativennéoént depuis le développement de la spectrométrie
de masse a source plasma et permet pleinementréigple réle important que joue le fer vis-a-vis

des différents processus naturels.

L'analyse des isotopes du fer dans les météomtesndrites §°Fe = -0,014 +0,010%0) et
achondrites §°Fe = 0,017 +0,010%0), montre que ces objets présetes mémes valeurs &n’Fe
dans la limite des incertitudes. Considérant que dhondrites représentent convenablement la
composition isotopique (et chimique) de la Terranfiive, la composition isotopique en fer de la
Terre silicatée devrait avoir une signature isajopi proche de celle des chondrites. En effet, les
analyses de roches magmatiques crustales et niguslimontrent des variations &ttFe de 0,02
+0,03%0 & 0,07 +0,02%0 (équivalent&'Fe de 0,03 +0,05%. et 0,10 +0,03%o, Dauphas et @092
Poitrasson et al., 2004). Ces roches enregist@mnt de faibles variations isotopiques. Le fait tue
Terre possede une composition isotopique chonididigue que la différentiation noyau-manteau n'a
pas affecté ces rapports.

En revanche, les plus grandes variations isotopigaes les systémes naturels sont observées
dans les systemes sédimentaires et hydrothermailmgdn et al., 2003; Anbar, 2004; Beard et
Johnson, 2004; Anbar et Rouxel, 2007; Johnson et al., 2008). Lenrga totale de variation
s'échelonne sur 4%. pour B°Fe. Les formations de fer rubanées (BIF: Banded Formation) de
I’Archéen et du Protérozoique et des schistes mo@sentent les plus grandes variations en isotopes
de Fe des roches sédimentaires allant de -3,0% &/25°°Fe (i.e., de -4,5 & +1,8%0 éii'Fe, e.g.,
Bullen et al., 2001; Johnson et al., 2008; Heimatnal., 2008; références incluses) comme l'illustre
la Figure 1-3 et la Figure 1-4.
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Marine Fe-Mn crusts
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Figure 1-3. Variations isotopiques du fer dans différents matériaux naturels. Les barres
noires représentent la gamme de composition isotopique en 3°%/>*Fe (%o). Les valeurs
sont normalisées au standard IRMM-014 (tiré de Anbar, 2004).
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Figure 1-4. Histogramme illustrant la composition isotopique du fer (5°°Fe en %o, par
rapport aux roches ignées (IgR)) de minéraux de BIF d’environ 2,5 Ga (magnétite et
sidérite) et de schistes noirs et de pyrite de 3,25 a 1,8 Ga (schéma tiré de Heimann et
al., 2010). Les données proviennent de Johnson et al. (2003), Yamaguchi et al. (2005),
Rouxel et al. (2005), Archer et Vance (2006) et Johnson et al. (2008a). La moyenne en
5°Fe des roches ignées de Beard et al. (2003a) est indiquée pour comparaison.
L'histogramme comprend également des données pour la sidérite et les ankérites de la
formation Kuruman (Transvaal, Afrique du Sud) d’environ 2,5 Ga.
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Les sulfures de fer et les fluides des fumeurssndes systéemes hydrothermaux des fonds
marins montrent de grandes variations dans les asitgns isotopiques en fer (Figure 1-5). Par
exemple, pyrites et marcasites de diverses solngd®thermales de dorsales médio-océaniques de
I'Atlantique et du Pacifique formées & 200-400°Cntrent des valeurs edr°Fe allant de -2,1%o &
+0,3%o (i.€., de -3,2%0 & +0,5%0 én'Fe), en fonction de leur localité (Rouxel et al02, 2008). Les
pyrites et marcasites d'assemblages de basse ennes/ température affichent généralement des
compositions isotopiques plus légéres par rappeodux des assemblages de plus haute température
(Rouxel et al., 2003). Les pyrites et chalcopyripgevenant du gisement de Grasberg Cu-Au en
Indonésie ont des rapports isotopiquedERe entre -2%o et +1%o (i.e., entre -3%o et +1,6%defe)
(Graham et al., 2004). Les fluides chauds hydrathex (>300°C) de rides océaniques présentent des
compositions isotopiques &'Fe de -0,2 & -0,9%o (~ de -0,3%o a -1,4%21re) (Beard et al., 2003).
Les processus hydrothermaux de haute et basse regomgé générent donc des fractionnements
isotopiques du fer notables. Ils pourraient représedes bons traceurs géochimiques potentielslsle t
environnements.

Cependant, pour pouvoir utiliser ces traceursauk fconnaitre les facteurs de fractionnement

entre minéraux et especes aqueuses de Fe en fowetib-P, de la composition chimique, et des

conditions redox. De telles données peuvent éttenoles en laboratoire sur des systémes chimiques

modeles.
556Fe (%o)
-30 25 20 15 -10 05 00 05 1.0 15 20 25 3.0
1.,
Seafloor Hydrothermal Fluids | BcgEFpH el 6 B, o000
Severmann et al.,2003
Seafloor Hydrothermal plume particulates [ﬁ o I:lq
Seafl Eudioth | pyrite chalcopyrite
ea chu'?;dgos erma |D§@M m| BE‘% @] Rouxel et al.,2004
chalcopyrite pyrite
Grasberg Cu-Au Ore ﬁII Mmﬂ'm % Graham et al.,2004
Deposit
Low-T Altered Oceanic [D O ORI S o |:|] Rouxel et al..2003
Crust
SW Greenland (>3.2Ga) Dalphias st sl 2004
Banded Iron
Bt 2.7-1.8 Ga [EB EIEE]Q O I:I] Rouxel et al., 2005
Transvaal DDE@‘@@E g| Jehnson et al.2003
~2.5Ga [ ]

Bulk Silicate Earth
Figure 1-5. Variations isotopiques du fer dans les systémes hydrothermaux de fonds

marins et de la crolite océanique altérée. Les compositions isotopiques de gisements de
minerais de Fe et de formations de Fe du Précambrien sont également indiquées (tiré de
Dauphas et Rouxel, 2005 ; références incluses).
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1.1.4 Données expérimentales des facteurs de fractionnement isotopique

La détermination des facteurs de fractionnemenbjsque du Fe a I'équilibre ou cinétique
parmi la grande variété d'espéces aqueuses et rirauk de Fe est réalisable par des méthodes
expérimentales en laboratoire. Ces expériences remintgjue les phénomeénes produisant un
fractionnement isotopique sont principalemeaitles réactions chimiques d'échange isotopique a
I'équilibre entre deux phasds) les processus cinétiques,cite fractionnement due a d’autres effets
physiques comme [I'évaporation, la cristallisatida, fusion ou la diffusion. Le fractionnement
isotopique est défini comme le partage d'isotopeseedeux substances résultant d’'un processus
physique ou chimique. Les échanges isotopiquesagailibre sont dus a une différence d'énergie des
liasisons chimiques entre deux isotopes de Fe e$ lkgands dans une phase minérale, aqueuse ou
gazeuse. Les phénoménes cinétiques sont dus aifférerde des vitesses d’échange entre deux
isotopes dans une réaction chimique. lls se predtidonc généralement loin de I'équilibre, ou la
différence des vitesses de réactions est la plasdgr comme par exemple lors de la précipitation
rapide d’oxyde de P a partir de solutions de ¥e(Skulan et al., 2002) ou lors de processus
impliquant I'activité bactérienne (Johnson et 2008b). Les plus grands fractionnements isotopiques
sont observés entre les espéces ferreuses eutsgrapns les systéemes inorganiques ou biologiques
(e.g., Beard et al., 1999, 2003a; Johnson et @022 Les valeurs des facteurs de fractionnement
isotopique du fer obtenues expérimentalement séstimées dans le Tableau 1-2. Ces résultats
confirment que les plus grands fractionnementomques du fer impliqueraient des changements

redox dans les minéraux ferriferes et/ou dandléedes.

Tableau 1-2. Résumé des fractionnements isotopiques du fer obtenus
expérimentalement dans des systémes modeéles fluide-minéral ou fluide-fluide en
laboratoire.

Systéme solution- T(°C) A’Fens(%o) Références
minéral ou

solution-solution

Fe(ll)aq-Fe(lll) oxyde 20 -1,35+0,30 Bullen et al. (2001)

Fe(ll)ag-hématite 20 -4,50+0,45 Johnson et al. (2002), Welch et al. (2003)
Fe(lll),q-hématite 98 -0,15+0,30 Skulan et al. (2002)
Fe(ll)aq-FeS 2-40 0,45+0,08 Butler et al. (2005)
Fe(ll)aq-sidérite 20 0,7210,33  Wiesli et al. (2004)
Fe(ll).q-goethite 20 -1,60+0,10 Beard et al. (2010)
Fe(lll)aq-Fe(ll)aq 20 4,401+0,30 Johnson et al. (2002), Welch et al. (2003)

L'interprétation quantitative de ces fractionnenseexpérimentaux et la distinction entre les
fractionnements a I'équilibre et ceux dus a detefas cinétiques pourraient étre grandement aidées

par des approches théoriques de modélisation maléequi sont résumés dans la partie ci-dessous.
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1.1.5 Calculs du fractionnement isotopique théorique

Le fractionnement isotopique a I'équilibre est unépomene qui peut-étre décrit par la
mécanique quantique, contrélé principalement pardiférences d'énergie des molécules ou des
cristaux contenant des isotopes de masse difféduntenéme élément chimique. Urey (1947) et
Bigeleisen et Mayer (1947) furent les premiers ama#rer que les constantes d’échange isotopique
peuvent étre déterminées a partir du rapport desiéms de partitionf) de deux espéces. Le rapport
des fonctions de partition est défini en termedrédquence de vibration qui est déterminée par les
masses des atomes qui sont en mouvement et les fguc s’opposent au mouvement et qui sont donc
sensibles a la substitution d’isotopes. Le factiufractionnemerd, pour les isotope¥ (Iéger) efX
(lourd), entre deux espéces AX et BX selon la iéaad'X + B?X = B'X + A?X est défini comme :

O ax -BX Z%
[ X/ "X ex
et équivaut a la constante d'équilibre de la réactdéchange isotopique. Ce facteur de

(1-1)

fractionnement est dérivé des fonctions de pantitioeéoriques (facteup) calculées a partir des
fréquences de vibration des liaisons A-X et B-X.difiérence de composition isotopique entre deux
espéeces a I'équilibre est approximée par la relatidovante :

NFey g = 8°Fer — 5°Fas ~ 1000% Inaag ~1000% NS, - 1000 InS%% (1-2)

N'Fevg = 8'Fer — 5 Fas~ 1000 Inaag ~1000% NS - 1000 IS (1-3)
Le fractionnement isotopique a I'équilibre est irs@ment proportionnel au carré de la température
absolueT (°K)?. Plusieurs études ont calculé le fractionnemenbfsque du fer & I'équilibre pour des
espéces aqueuses et minérales sur la base de slapeétroscopiques (Polyakov, 1997; Polyakov et
Mineev, 2000; Schauble et al., 2001) ou de calabimitio (Anbar et al., 2005; Hill et al., 2008jIH
et al., 2010; Rustad et al., 2010). Les différentieurs utilisent différents modeles et codes tmita
Pour les especes aqueuses, les fréquences deovibraobnt calculées par des méthodes de chimie
quantique (DFT, PCM, MUBFF, e.g., Jarzecki et2004, Anbar et al. 2005). Pour les solides comme
I’hématite les fractionnements isotopiques a I'éqré sont dérivés de la spectrométrie Mossbauer et
Inelastic Nuclear Resonant X-ray Scattering (INRX&Y., Polyakov et al., 2007) ou en utilisant des
calculs ab-initio basés sur la théorie de la famtelle de la densité, DFT (e.g., Blanchard et al.,
2009). La répartition des isotopes est exprimédepgerme de facteyf, appelé rapports de fonctions
de partition réduits (i.e3°*** pour I'échangé®Fe®‘Fe et"** pour I'’échangé’Fe>*Fe). Les auteurs
donnent la valeur de 108Mn & différentes températures (i.e., 180GB3°%>* ou 1000% InB*"**) pour
I’'hnématite (Polyakov et al., 2007; Blanchard et 2009) et pour les especes aqueuses (Schaulble et a
2001; Anbar et al., 2005; Domagal-Goldman et Kubi2k08; Hill et Schauble, 2008 ; Hill et al.,
2010 ; Rustad et al., 2010). Le probleme aujouidiéside dans le fait qu'il existe beaucoup de

valeurs deB pour une méme espece aqueuse qui different digsesartout & basse température faute
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de données expérimentales spectroscopiques sufrdggences de vibration de chaque liaison
chimique et du fait de I'utilisation de differem®deles. Par exemple Schauble et al. (2001) aéstim
les facteurs de fractionnement en utilisant leguedces de vibrations mesurées expérimentalement
disponible dans la littérature comme données déenttans un model empirique appelé MUBFF
(Modified Urey-Bradley Force Field) pour différeatespeces aqueuses. Anbar et al. (2005) ont
employé la méthode de DFT pour les espéces aquedSest Fé, ils ont de plus utilisé un model
prenant en compte l'effet de la solvatation (PCMalarizable Continuum Model). Enfin Hill et
Schauble (2008) ont employé deux différentes méhgubur calculer les fréquences de vibrations :
UHF (Unrestricted Hartree Fock) et DFT hybride pmluisieurs espéces ferrigues et ferreuses en
utilisant quatre ou cing modéles différents pouaqie complexes. Pour une méme espéce, ces
modéles donnent des grandes variations, par exguggja’a 6%. erd’'Fe pour l'ion F& & 25°C. En
général, les facteurs de fractionnement montrerd@ ks substances contenant du fer ferrique
(aqueuses ou solides) ont des valeurs de 2b(®plus grandes que les substances de fer ferreux. La
seule exception pour les solides est la pyritepgésente le 1000inS le plus grand des minéraux
illustrés dans la Figure 1-6. Sachant que les él&mmrmant des liaisons chimiques covalentes
présentent des fractionnements plus importantdeguéléments formant des liaisons ioniques, les plu
fortes liaisons covalentes (Fe-S) de la pyrite, geles des autres minéraux porteurs de fer,
expliqueraient sa forte valeur gh Pour un méme ligand, les complexes ferrique$ (FgD)e)*" ont

des valeurg3 plus grandes que les complexes ferreux analogugs F&(H,0))*") (Figure 1-7). Les
rapports®*Fe ou®"*¥Fe sont plus importants dans les complexes avedigiesls & liaisons fortes
comme HO comparés aux complexes avec des ligands a phisddiaisons comme le chlore par
exemple. Enfin, les complexes tétraédriques inaergaoplus facilement les isotopes lourds comparés
aux complexes octaédriques (Schauble et al., 2@HNs les complexes tétraédriques, les distances
cation-O ou cation-Cl sont plus courtes que dansoectaédre correspondant et donc les liaisons
chimiques sont plus fortes. Ceci favorise I'enrssieiment en isotopes lourds. Les principaux
complexes aqueux ferreux sont [fé,0)s]*", [F€'CI(H,0)s]*, [F€'Cl,(H,0),° [FE'Cl]* et les
espéces ferriques : [fEH,0)s>], [FeCl(H:0)s]*", [F€" (H,0).Cl,]*, [FeCk(H,0):]° et [F€'Cl,]". Les
espéces ferriques comme [FEL0):*", [F€"(H,0)Cl]* et [Fé'Cl] ont des valeurs d@ plus

grandes que les complexes ferreux analogues (Flgidye

Cette analyse montre qu’il est primordial de bienr&itre la spéciation du fer en solution

pour pouvoir interpréter les fractionnements iswjoes.
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Figure 1-6. Rapports de fonctions de partition réduits (1000xInp*”**) des principaux
minéraux de Fe en fonction de la température d’apres les différentes valeurs disponibles
dans la littérature (Polyakov et al., 2007 ; Blanchard et al., 2009).
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Figure 1-7. Fonctions de partition théorique (1000xInB>”/**Fe) en fonction de la
température des complexes aqueux du fer en utilisant les valeurs disponibles dans la
littérature (Schauble et al., 2001; Anbar et al., 2005; Domagal-Goldman et Kubicki,
2008; Hill et Schauble, 2008; Hill et al., 2010; Rustad et al., 2010).
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1.1.6 Spéciation aqueuse du fer

Le fer est présent naturellement sous deux degrésydhtion: Fé (fer ferreux)
principalement dans des environnements pauvres xygéne et F& (fer ferrique) dans des
environnements riches en oxygéne. Dans les solutiydrothermales de la crolte terrestre, les
espéces Pesont dominantes. Le fer (Il) et (Ill) forment dembreux complexes avec des ligands
comme I'eau, I'hydroxyde et le chlore. L’hydrolyde I'ion ferreux F& produit les espéces FeOB
Fe(OH)~ entre pH 7 et 14 (Figure 1-8a). L’hydrolyse derf'iferrique commence a pH 1 a 25°C, ou
se forment les espéces Fe(@Hdt Fe(OH3, alors que Fe(OHYaq) et Fe(OH) régnent en milieu
neutre et basique (Figure 1-8b). Les propriétéaribdynamiques des espéces aqueuses 'tsdre
relativement bien connues (Schock, 1997; Sverjepsla}l., 1997), ce qui n'est pas le cas des especes

aqueuses de Fenotamment ses complexes hydroxylés comme FefGitFe(OH) (Diakonov et

al., 1999).
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Figure 1-8. a) Distribution des espéces hydrolysées de Fe' & I=1m et 25°C dans une
solution a 103m de Fe" dissous et la solubilité de Fe(OH),s) en fonction du pH. Les
courbes en pointillées montrent les régions sursaturées par rapport a Fe(OH),), et la
courbe en traits pleins représente la concentration totale de Fe' en équilibre avec le
solide. b) Distribution des espéces hydrolysées du Fe'! & I=1m et 25°C dans une solution
a 10'm et 10°m de Fe™ total dissous et la solubilité de la goethite a-FeO(OH) en
fonction du pH. Les courbes en pointillées montrent les régions sursaturées en ce qui
concerne a-FeO(OH), et la courbe en traits pleins représente la concentration totale de
Fe'! dissous (d‘aprés Baes et Mesmer, 1976).

La complexation du fer dans les solutions riche€kpeut étre tres variée. Le chlore est le

principal ligand inorganique qui s’associe & Fet F€*. A basse température, la complexation dé Fe

avec le chlore sur une large gamme de pH et deeotration en fer est importante et conduit a la
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formation des complexes chlorurés octaédriques JBEHCI* avec x qui croit de 1 a 3 avec le
rapport CVFe”, et du complexe tétraédrique Fg@ui domine a forte teneur en sel {8m Cl a
25°C) (Figure 1-9). Ainsi le remplacement progreste HO par Cl dans la premiére sphére
d’hydratation de F& s’accompagne d’un passage a la structure tétcag(ivoir la Figure 1-12). La
prédominance des espéces varie avec le nombre alen@l. Lorsque la concentration en ClI
augmente, la fraction molaire des espéced &eFeCl" diminue alors que la fraction molaire des
autres espéces, FeGIFeCk’ et FeClaugmente jusqu’a atteindre une valeur maximaleu(gig.-9).
Cependant les constantes de stabilité pour les lese® chlorurés du fer ferrique (Be FeCF*,
FeCl', FeCLk’ et FeCJ ont seulement été mesurées entre 25-90°C et Ebaricune données n'est

disponible ar>90°C (voir Liu et al., 2006 pour les références).

25°C

Distribution of Fe(lll) species (%)

80 90°C

FeCl

601 FeCl;

3(aq)

40

g T T T T T T
2 4 6 8 10 12 14

Total chloride concentration (m)

Figure 1-9. Distribution des espéces Fe'™ en fonction de la concentration en chlore (de 0
a 15m) calculées a partir des constantes de formation déterminées des analyses
spectrométriques UV-visible a 25, 60 et 90°C (d’aprées Liu et al., 2006).

La complexation de Feavec le chlore a été étudiée essentiellement earmithodes de
solubilité. Aux conditions ambiantes, Fe(®)s‘est I'espéce qui domine par rapport a FdBeinrich
et Seward, 1990; Testemale et al., 2009) quan&bm. Aux températures moyennes hydrothermales
(entre 100 et 300°C), FeCtlomine jusqu’a 200°C. A partir de 200°C, le poutage de I'espéce
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FeClL’ augmente avec la concentration en chlorure. Emfintempératures supercritiques (>400°C),
FeCL’ régne sans partage (e.g., Ding et Seyfried, 1998hc de 25°C a 100°C, I'espéce FeCl
devient I'espéce la plus stable, mais a partir 2)@eC}° devient une des espéces dominantes dans
des solutions riches en chlorure (Figure 1-10). ébdpnt & partir de 400°C et jusqu’a des
températures magmatiques il existe peu de donnéea stabilité des complexes métalliques. Des
études de solubilité disponibles (Boctor et al8@9Ding et Seyfried, 1992; Ohmoto et al., 1994),
montrent que l'espéce Feflserait le complexe dominant dans des solutionsrotlydrmales
chlorurées au-dela de 650°C et 2 kbar mais ellesaftectées par de grande incertitudes. Cependant
ces travaux sont en désaccord avec une récente iéaiisée par Testemale et al. (2009) basée sur la
spectroscopie d’absorption de rayons X (XAS). Ggswrs suggérent que I'espéce R&Gomine au
détriment de FeClet FeCl® sur une large gamme de température et de contiensr@n chlorureX
0,5m Cl a 200-300°C ; 0,1m Cl a 400-450°C, voir la Figure 1-11). En oaisde la faible
concentration en Cl dans les solutions utiliséessdetre étude a 200°C et 300°C (~0.15m ClI), la
prise en compte de ce complexe dans les calculsntidgnamiques montre que celui-ci est
négligeable dans nos solutions expérimentales (¥6adu fer total). En revanche, les calculs
thermodynamiques intégrant les données de Testernhale(2009) a 450°C et ~0,1m CI conduisent a
une spéciation trés particuliere dominée par loodEe” et le complexe Fe@l. La coexistence de
ces deux especes de charge opposée dans la métmens@le., un cation métallique ayant une charge
positive +2 avec un chlorure Fe totalement compbasee une charge négative -2) n'est pas en accord
aveca) la tendance générale a favoriser les complexbkefaent chargées et neutres dans les fluides
de hauteT de faible constante diélectrique (Crerar et &85), etb) le principe bien documenté de la
formation des complexes postulant que le nombrigded (e.g., C) dans les complexes dominants
augmente progressivement lorsque la teneur endigagmente ( Figure 1-10) (e.g., Wood et Samson,
1998;. Bazarkina et al, 2010). Par conséquent éeméks de Testemale et al. (2009) n'ont pas été

prises en compte dans les modélisations thermodygnasides expériences a 450°C.

25°C 200°C

Percent of Total Fe in Solution
N
]
T

o TN 5
000 oM 8] 1 10 [elo e} am 8] 1 10

Total Chloride Concentration, mol/kg

Figure 1-10. Distribution des complexes chlorurés du Fe®* en solution aqueuse en
fonction de m¢ a 25°C et 200°C et pression de vapeur saturante (tiré de Seward et
Barnes, 1997; données issues de Heinrich et Seward, 1990)).
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Figure 1-11. Distribution des espéces de Fe d’aprés Testemale et al. (2009) en
fonction de la concentration en chlore de 25 & 450°C, 500 bar.

Deux paramétres jouent un rble clé sur le fracgéoment isotopique du fer: le degré
d’oxydation (2+ ou 3+) et la géométrie des espgréesentes en solution. La géométrie des especes
ferriques F&, FeCF* et FeC)" est octaédrique alors que Fg@st vraisemblablement tétraédrique
(Magini et Radnai, 1979; Apted et al., 1985). R&6¢rait quant a lui soit octaédrique (F£B}O),)
soit bipyramidale trigonal (Fe§H,0),) (Figure 1-12) (Lind, 1967; Bjerrum et Lukes, 198Bes
espéces ferreuses?tdreCl' et FeC)° sont toutes les trois octaédriques & bas¢Bchauble et al.,
2001; Hill et al., 2008, 2010).

Cependant de grandes incertitudes sont liées #fiaulié de modéliser les complexes de fer
aqueux. En effet, dans les modeles, la géométest mas bien contrainte, les simulations sont
effectuées sur des géométries statiques, ou eheffet du solvant, sont des facteurs a ameélioirp
avoir une meilleur compréhension de la nature desies dans les calculs. Cette analyse montre que
des mesures directes expérimentales du fractionmeisawtopique du fer entre fluides de différentes
compositions et minéraux, couplés a la connaissdada spéciation et structure des complexes du fer
en solution sont indispensables pour appréhenddratgionnement isotopique du fer en milieu

naturel.
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CO (Fe(H,0)%**) C1 (FeCl(H,0)%)
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Figure 1-12. Exemple de géométrie des complexes Fe-Cl. En blanc : H, marron : Fe,
vert : Cl, rouge : O (tiré de Hill et Schauble, 2008).
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1.2 But de cette étude et organisation du manuscrit

Le but de cette étude est de produire les premigl@mées expérimentales sur le
fractionnement des isotopes du fer entre ses pangi minéraux, hématite et pyrite, et des fluides

aqueux de compositions typiques du milieu hydraotiadr

Dans un premier temps, nous avons étudié le frantiment isotopique du fer entre solution
aqueuse et hématite lors de la précipitation ouladalissolution. Puis nous avons étudié le
fractionnement isotopique du fer entre la pyritdaesolution aqueuse lors de la précipitation. Les
valeurs de fractionnement entre fluide et solideeoues dans cette étude, ont été confrontées aux

prédictions théorigues et aux données naturelles.

Le manuscrit présenté ici contient cinq partiesutTd’abord une introduction (le présent
chapitre 1), suivi de 3 chapitres décrivant lesragipes mises en ceuvre dans cette étude, les tésulta
expérimentaux sous forme de deux articles, et emfinhapitre de conclusion et les perspectivesde ¢

travail. Les quatre chapitres qui suivent la présémtroduction (chapitre 1) sont résumeés ci-dessou

Chapitre 2 : Matériel et méthodes Ce chapitre présente les différentes technigupéranentales et
analytiques (description des autoclaves, descripties difféerentes méthodes d’analyse des
concentrations élémentaires et des rapports isptepidu fer) et les approches thermodynamiques
(modélisation de I'équilibre chimique entre minécaat fluide et la spéciation du fer) utilisées Ides

cette étude.

Chapitre 3 : Fractionnement isotopique du fer entrehématite et solution aqueuseCette partie du
manuscrit est un article soumiss&ochimica et Cosmochimica Actaet article présente les résultats
expérimentaux du fractionnement isotopique du fereehématite et solution aqueuse chlorurée lors
de la précipitation et la dissolution a haute terapge (200-450°C). Cette étude présente pour la
premiére fois des facteurs de fractionnement esmitation aqueuse et hématite aux températures
hydrothermales et leur confrontation avec le fawotement théorique calculé a partir des données de

la littérature.

Chapitre 4 : Fractionnement isotopique du fer entre pyrite et slution aqueuse.Ce chapitre sous
forme d’article en préparation poGontributions to Mineralogy and Petrologgrésente nos résultats
expérimentaux du fractionnement isotopique du fetree pyrite et solution aqueuse lors de la
précipitation de la pyrite a 450°C/700bar. Ces messisont confrontées au calcul théorique du
fractionnement et aux données sur la pyrite etfllddes de sources modernes et de gisements
porphyre. Notre analyse montre que le mécanismpréeipitation de la pyrite en solution via un
précurseur de type mackinawite (~ FeS) contrblesigmature isotopique de la pyrite a haute

température lors de la précipitation rapide de ceéral.

Chapitre 5 : Conclusions et perspectiveCette partie résume les principaux résultatsmistest les

perspectives a envisager pour rendre cette étudpléte et discute des lacunes qu'il reste a combler
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Annexe 1 en annexe est présenté un article publié dateoritics and Planetary SciengeEffect of
desert weathering on the iron isotopic compositiameralogy and chemistry of L6 and H5 ordinary
chondrites. » publié en 2010 daNketeoritics and Planetary Scienek, 195-209,by Saunier G.,
Poitrasson F., Gregoire M., Moine B. and Abdelmafid Ce travail concerne l'application des
isotopes du fer a I'étude de l'altération des méteé® a la surface de la Terre. Elle illustre laegsité

de travaux expérimentaux pour l'interprétation ésuitats obtenus sur des objets naturels. Bien que
les objets de cette étude (météorites) ne soienepdien direct avec la thématique hydrothermale d

notre travail de thése, sa partie analytique refpgement sur le méme protocole que celui employé
ici pour le dosage des isotopes du fer.
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Chapitre 2

MATERIEL ET M ETHODES
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Chapitre 2 : Matériel et méthodes

2.1 Précipitation et dissolution de I'hématite

2.1.1 Conditions de pression et de température de I'étude

Dans cette étude, les conditions de tempéraflireef de pressionP) sont typiques des
milieux hydrothermaux. La Figure 2-1 résume lesapaatresT-P utilisés dans nos expériences. Les
expériences de précipitation et dissolution denfiite ont été réalisées a 200 et 300°C a la jmressi
de vapeur saturante ([P et en conditions supercritiques a 450°C et 6Q0bas expériences de

précipitation de la pyrite ont été réalisées erditms supercritiques a 450°C et 700bar.

750

700 ] =D
650 i

600 1 G
550: Fluide
500;; supercritique

1 Point critique
200+

150 4

Liquide

Pression (bar)

1004 Gaz

501 (vapeur)

0

A

T 5 T 3 T Y T i T ' T Y T » T ¥ T 4 T
0 50 100 150 200 250 300 350 400 450
Température (°C)

Figure 2-1. Conditions T-P de nos expériences dans un diagramme de phase de |'eau.
Les lettres A, B, C et D correspondent aux températures et pressions des différentes
expériences réalisées dans ce travail (A : précipitation de I'hématite a 200°C/15+2bar,
B : précipitation et dissolution de I’'hnématite a 300°C/86%3bar, C: dissolution de
I'hnématite a 450°C/600+50bar, D : précipitation de la pyrite a 450°C/700+50bar).

2.1.2 Dispositif expérimental

Nous avons utilisé deux types de réacteurs hydnmodnex. Pour les expériences de
précipitation a 200 et 300°C et de dissolution 8°80 nous avons employé des autoclaves en titane
(Prolabo d’environ 400chule volume), qui peuvent opérer a des températusegija 350°C, placés
dans un four & bascule a température réglablesrbpérature dans I'autoclave varie de +3°C au cours
de I'expérience ce qui induit une variation dedasgion de 2-3 bar. La Figure 2-2 schématise e typ
d’autoclave. L'injection de la solution s’effecte@ cours d’expérience, grace a une presse calibrée

(volume=12cm). La pression est contrdlée grAce & un manométi& & la presse et permet de
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contréler que la pression correspond a celle detdi@dave lors de l'injection. Pour réaliser les
prélevements de solution, I'autoclave est retoFigure 2-2) et une valve de haute pressidR)(et
de haute températurélT) est reliée a l'autoclave avec un systeme de idkésement permettant de
recueillir la solution goute & goute dans un pukt de la filtrer (filtre Millipore 0,22 pum).

10 cm

Vapeur

A C o1 de réactenr en titane

Liquide
Tube
So]idu? Fritté en titane
(hématite) (10pum de porosité)

Ap— Cor1vercle en acier inox

- _
R

-

Vanne haute P-T'

Systéeme de

Sortie d'cau -spe— O e
refroidissement

ATTIVEE ('eal we— P ‘
[ | S i

b ' (Millipore

0.22 pm)

p— Pilulier de
prélévement

Figure 2-2. Schéma du réacteur utilisé lors des expériences de précipitation a 200°C et
300°C et de dissolution a 300°C ainsi que du systéme de prélévement.

Pour la précipitation de I'hématite & 200°C, nowsns utilisé un autre moyen de prélévement
car la pression de vapeur saturante & 200°C (~f)siesst pas suffisante pour écouler la soluticm vi
le systeme de refroidissement. Nous avons doniséutiine ampoule rigide en Ti connectée a une
deuxiéme vanne (Figure 2-3). Lors de l'ouverture deux vannes, la différence de pression entre
celle dans l'autoclave et la pression atmosphéripres 'ampoule permet un transfert rapide de la
solution dans I'ampoule en évitant ainsi la préeippn éventuelle de solide lors de la sortie du

réacteur.
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- Ampoule
de prélévement

Figure 2-3. Autoclave relié a I'ampoule de prélévement pour la précipitation a 200°C.
Voir la Figure 2-2 pour les détails.

Pour les expériences de dissolution réalisées desmisolutions kO-NaCl-HCI a 450°C/600
bar, nous avons utilisé des petits autoclaves (30 anf) en alliage de titane (Ti, Mo, Al, VT-8)
(Figure 2-4) placés verticalement dans un four fféaula température désirée (x1°C). Le volume des
réacteurs est mesuré par 3 remplissages succagsdde I'eau distillée de densité connue (v = m/d,
ol v = volume de l'autoclave, m = masse d’eau =etdénsité de I'eau & 20°C, 1 bar soit 0,998 d/cm
lincertitude sur le volume est de +0,01 ¥mLa poudre est placée dans une nacelle suspendue
couvercle du réacteur. A température ambiante lignw® de la solution ne touche pas la nacelle, mais
par expansion thermique a 450°C la solution momendrgeant ainsi le solide. Pour ce type
d’autoclave, la pression est calculée a partiradix de remplissage et du volume de l'autoclavenet e
utilisant les densités des solutiongd-NaCl & 450°C/600 bar (Anderko et Pitzer, 199%kea, 2003)
et en supposant que les faibles concentrations@r{riHCI < 0,1m) et en fer dissouinFe < 0,02m)
n'ont pas d'influence significative sur la dengitgs solutions riches en NaCl (Pokrovski et al.,.8200
L'erreur sur I'estimation de la pression est de $80. Les autoclaves sont placés dans un fouraelié
un régulateur de température Eurotherm. Les greglida température entre le haut et le bas de
I'autoclave sont de 15°C et ont été mesuré préatabht grace a un thermocouple mobile dans le four.
Pour arréter I'expérience il suffit de plongeréacteur dans de I'eau froide ce qui permet de eéfear
liquide du solide trés rapidement et ensuite leordir extérieurement par de I'air comprimé. Afie d

déterminer la perte de poids d’hématite d0 & saotlifon, la nacelle est pesée avant et aprés
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I'expérience préalablement séchée & 60°C. La solwt le solide recueilli vont servir pour I'anatys
des rapports isotopique en fer. Pour plus de désait ce type d’autoclave se référer a l'article de
Pokrovski et al. (2002a).

Couvercle en titane
Obturateur en titane

Nacelle pour la phase
solide (hématite)

Phase fluide

Corps du réacteur

~4 ¢m

Figure 2-4. Schéma de l'autoclave utilisé pour la dissolution de I'hématite a 450°C/600
bar.

2.1.3 Précipitation a 200°C, Ps;

Les solutions expérimentales ont été préparéesiagaréactifs chimiques purs dans de l'eau
déionisée (MilliQ), trente minutes avant I'expégerafin d’éviter toute oxydation du fer ferreux. La
solution initiale est une solution aqueuse de 0,Na€I - 0,01m HCI - 0,03m Feg£{ou m représente
la molinité, mol/kg de fluide) que I'on place ddi@itoclave a chauffer, puis quelques jours aprés u
solution de HO, est injectéegrace a une presse, ce qui permet la précipitatoihématite. Le
peroxyde d’hydrogéne n’est pas stable au-dessus H80°C en solution aqueuse et se décompose
rapidement en produisant de I'oxygéne. Cela cor@ldé précipitation de I'hématite. Nous avons
injecté une solution de 0,13m,®% - 0,01m HCI - 0,210m NaCl dans l'autoclave, la camtcation
finale de HO, dans l'autoclave est de 0,009m (Tableau .2Apres cette précipitation, des
prélevements réguliers de la solution sont réalisgsolution prélevée est divisée en quatre ents
chaque prélevement. Une premiere partie (~0,3 ent)mur la mesure de pH. Une seconde partie est
acidifiée avec 0,05N HCI pour I'analyse du fer palorimétrie. Une troisieme partie est, quand @, ell
acidifiee avec 1% HCI pour I'analyse du fer et @ngre partie avec 0,5% HN®our I'analyse du

sodium. Enfin la derniere partie est évaporée paupréparation des échantillons pour I'analyse
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isotopique du fer. Aprés le dernier prélevemenmtytbclave est plongé dans de I'eau froide et il est
aussi refroidit environ 1 heure sous air comprir@solide prélevé a la fin de I'expérience est guan
a lui mis & sécher a 60°C puis analysé par Diffracdes Rayons X (DRX), par Microscopie

Electronique a Balayage (MEB) et les isotopes du fe

2.1.4 Précipitation a 300°C, P

La solution initiale dégazée est une solution d®®, NaCl — 0,01m HCI — 0,03m FeClans
laquelle une solution de 0,076m Na@l©0,011m HCI est injectée aprés quelques jourgaetion a
300°C (Tableau 2-1). La concentration de Nagléns I'autoclave est de 0,003m. Le perchlorate, tou
comme le peroxyde d’hydrogéne, n'est pas stabldeagus de ~ 150°C en solution agueuse et sa
décomposition rapidement produit de l'oxygene caii a la précipitation de I'hématite. Comme
dans I'expérience précédente des prélevementsigégygiont réalisés, et a la fin de I'expérience la

solution et le solide sont récupérés apres leitBgsement de I'autoclave.

Tableau 2-1. Compositions initiales des solutions expérimentales ainsi que celles des
solutions d’injection et du pH calculé.

Expériences HmC HmB
T(°C) 200 300
P (bar) P (15£2) P, (8613)
Type d’expérience Précipitation Précipitation
Durée de I'expérience (jours) 36 37
Composition initiale du systeme 0,1m NadCl 0,1m NaCl
0,01m HCI 0,01m HCI
0,03m FeCl, 0,03m FeCl,
Injection 0,13m H,0,-0,1m HCI-0,01m NaCl 0,076m NaCl0,4-0,01m HCI
pH calculé dans le liquide a 200 ou 1,6 1,6
300°C (+0,1)

2.1.5 Dissolution de I'hématite a 300°C, Psa;

La solution initiale est une solution de 0,05m Na@,06m HCI — 0,003m Al dans laquelle de
’hématite naturelle (Milhas, Pyrénées, France iébhaut et Weppe, 1961), préalablement décantée
afin d’éliminer les fines particules, est ajoutdéeexcés.Un morceau d'aluminium métallique a été
ajouté afin de produire de I'hydrogéne par réaatierAl avec I'eau formant du diaspore, permettant
des conditions plus réductrice que celles des pitatibns, dans le systeme,BPg-NaCI/HCI et donc
avoir des concentrations élevées dé &gueux nécessaires pour les analyses chimiqusstepiques

exactes et reproductibles. Voir le Tableau 2-2 pomurésumé des compositions des solutions.
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2.1.6 Dissolution de I’hématite a 450°C/600 bar

Pour les expériences de dissolution a 450°C/600rars avons utilisés les petits autoclaves
(20 & 30 cr)) qui opérent & des températures >350°C et & dgssharessions sans prélévement de
solution. La solution initiale est une solutiondaCl-HCI-Al placée avec de I'hématite précédemment
utilisée (Tableau 2-2). Comme précédemment, Al pemes conditions réductrices. Une expérience

riche en NaCl (2m) a été réalisée afin de voiffltiance de NaCl sur le fractionnement isotopique.

Tableau 2-2. Compositions initiales des solutions expérimentales pour les expériences
de précipitation HmD, HmE et HmF & 300 et 450°C.

Expérience HmD HmE HmF
T(°C) 300 450 450
P(bar) P, (8613) 600+ 50 600+ 50
Type d’expérience Dissolution Dissolution Dissolution
Durée de I'expérience (jours) 71 22 15
0,05m NaCl 0,05m NaCl 2m NacCl
Composition initiale du systéme 0,06m HCI 0,06m HCI 0,11m HCI
0,003m Al 0,003m Al 0,003m Al
0,05m Fe,0;4 0,03m Fe,0;4 0,04m Fe,0;4
pH calculé dans le liquide a 300 ou 450°C (0,1) 1,9 3,1 3,6

2.2 Modélisation de la spéciation aqueuse et de I'équilibre

chimique minéral-solution

Les calculs de solubilité ainsi que la distributaes espéces aqueuses ont été réalisés grace au
code de calcul d’équilibre chimique Hch (Shvaro®08) basé sur la minimisation de I'énergie libre
du systeme. Le programme de calcul d’équilibre dapim nommé GIBBS est associé a une base de
données (UNITHERM) qui fournit les valeurs thermodsgiques pour les espéces aqueuses, solides

et gazeuses.

Les propriétés thermodynamiques des principauxtitoasts du fluide KO, H', OH, Na,
NaCF, O et CI proviennent de la base de données SUPCRT 200@ kas&#équation d'état HKF
révisé (Johnson et al., 1992), pour P&l H,SJHS nous avons utilisé les valeurs de Tagirov et al.
(1997) et Akinfiev et al. (2008), respectivemergslpropriétés thermodynamiques de I'hématite sont
quand elles adaptées de Robie et Hemingway (1285présence d'une phase vapeur enrichie en
O,(gaz) dans les expériences a 200 et 300°C a égatiatée prise en compte dans les calculs, mais
ceux-ci ont montré que cette phase n'avait pagad’stir la solubilité de I'hnématite.

Les coefficients d’activités des espéces aquelsageées sont définis comme:
a =m,; ¥, (2-1)
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ou m; est la concentration de I'ion i (mol/kg.@), v; est le coefficient d’activité de I'ion i. Pour les
espéces chargées les coefficients d'activitéscaatilés en utilisant I'équation de Debye-Huckel:

2
“AZ N il +b0

1+BE&AI
ou A et B sont les paramétres électrostatiquesadgy®Huickel tiré de Helgelson et Kirkham (1974); |

log,ey; = (2-2)

est la force ioniquel(= O,SDZZi2 M, ); z et &, représente la charge ionique et la taille de I'ion

respectivement; b est un parametre étendu powolesions riches en NaCl (Oelkers et Helgelson,
1990). Pour les espéces neutres le coefficient tidig@c est égal a un. Les propriétés
thermodynamiques des espéces aqueuséseFE€€" et de leur complexes hydroxylés sont tirés de
Shock et al. (1997), alors que pour les espécesuwrbes FeClet FeCl’ sont tirées de Sverjensky et
al. (1997) selon I'équation HKF basée sur la coatigh de plusieurs données de solubilité et
spectroscopie UV-visible. Cependant, de nouvelldgurs pour ces complexes ont réecemment été
publiées (Testemale et al., 2009) et sont en déshcavec ces valeurs « classiques ». En effet,
Testemale et al. (2009) suggére que I'espéce,FeBmine par rapport aux espéces FeCFeC}sur

une large gamme de température et de concentratiachlore (de 250°C, 8,5m Cl a 450°C, >
0,01m CI). Mais les expériences réalisées dan rétrde contiennent peu de chlore (~0,15m ClI),
donc cette espéce représente un faible pourcemtagter total (<1%) ce qui n’affecte pas la
distribution des autres espéces du fer. Pour le&ces chlorurées ferriques {Peles constantes de
stabilités sont tirées de Liu et al. (2006) pou€ke FeCk’ et FeCJ de 25 & 90°C et 1 bar par UV-
Visible et spectroscopie d’Absorption de Rayons XA$), et des données potentiométriques de
Tagirov et al. (2000) pour FeCla 90°C. Ces deux ensembles de données sont eacbort avec les
anciennes études réalisées aux conditions ambié@rdgsLiu et al., 2006 pour les références). Les
calculs utilisant les équations de Liu et al. (20@6iquent que FeGl est de loin la principale espéce
de fer ferrique a T> 200°C etgm 0,05m. Cependant, en I'absence de toute donnégirmemtale au
dessus de 100°C, les extrapolations aux condifieRsle nos expériences peuvent étre affectées par
de larges incertitudes. En effet, nos expériencés 800°C montrent que c'est le fer ferreux qui
domine en solution, ce qui est en complet désaceort la spéciation prédite a l'aide de ces
extrapolations qui au contraire montre que ke@dmine en solution (> 80%). Ainsi, la stabilité du
FeCkag est largement surestimée par ces extrapolatioas.cBnséquent, nous avons ajusté sa
constante de stabilité pour faire correspondresletibn mesurée de falans nos expériences a 300°C
et 450°C.

Les expériences de précipitation de la pyrite gégtites dans la partie suivante.
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2.3 Précipitation de la pyrite a 450°C, 700 bar

2.2.1 Dispositif expérimental

Pour ce type de précipitation, nous avons utilieé dutoclaves flexibles (Coretest ®),
permettant d’opérer jusqu’a 500°C et 1500bar, guingttent le prélevement du fluide en fonction du
temps a und@-P donnée (Figure 2-5). L’avantage de ce type d'aateclkest d’avoir un contréle sur la
pression exercée et de réaliser des prélevemegtiends de la solution mais cependant limité au

ilﬂilﬂﬁi“ slael jacket
[:I\Eamp-ling ampoule
(Zml )=

M~ Capillary prossure lubing
(ta high-préssure pump)

volume de I'ampoule.

Stointess stoal jacket
Packing (Tallon)

Washer (Tilanium)

Valve needle (Titanium)

Conéd titanium seal

Tharmocouple

——— Stainlass staal collar

Stainless steal tubing
=t— (0.25" OD)

(= Titanium capillary tubing
(0.90" QD)

M= Titanium collar

Thrust bolt

Titanium head —

Flat titanium séat
Titanium gland nut

Titanium (iltar

Titanium fledble ool (1IS0mIT

Sem

Figure 2-5. Schéma de l'autoclave a cellule flexible (Coretest®) utilisée pour la
précipitation de la pyrite a 450°C et 700bar.

La solution initiale ainsi que le soufre natif sgiécés dans I'autoclave flexible en titane (~
100-150cm) équipée d'un fritté en titane (2 pm) au sommeteasemble est placé dans un réacteur
(800 cni) rempli d’eau qui permet d’exercer une pressionlswtoclave flexible. L’ensemble est
ensuite placé dans un four basculant dont la tesymér est maintenue a £1°C grace a un régulateur et
un thermocouple chromel-alumel placé au milieu durfprés de la résistance chauffante. Les
gradients de température le long de l'autoclaved¢nd ne dépassent pas 2°C. Une pompe a eau
permet de maintenir la pression désirée, et uneevde fuite haute pression permet d’évacuer I'eau s
besoin. Pour une description détaillée de I'ensemidir I'article de Pokrovski et al. (2008). Quads
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jours apres le lancement de I'expérience, uneisolale FeGlou FeSQest injectée pour précipiter la
pyrite. Lors d’'un prélévement, une ampoule en étast fixé a la vanndP-HT et ~2g de solution est
prélevée au total. Le transfert de fluide dans panie est trés rapide (<1s) évitant ainsi la
précipitation de métaux ou le dégazage de volatitame le soufre durant le préléevement a hautes
températures de solution riches en soufre (Pokratsi., 2008). L’analyse des concentrations en Na
des solutions tout au long de I'expérience ne neoptrs de modification de sa concentration ce qui

montre bien que pendant le transfert la solutiosulst aucune modification.
2.2.2 Traitements et analyses des solutions

Quatre sous-prélevements d’environ 1,5g sont péélelans une ampoule en titane a chaque
préléevement. L'’instabilité des solutions riches soufre aux conditions ambiantes nécessitent
différents traitements chimiques et de procédunedytiques complémentaires. Les concentrations en
Fe, Zn, Cu, Au, Pt et Si ont été analysées partBpeétrie de Masse a Source Plasma (ICP-MS). Le
fer et le sodium ont été analysés par Spectromé#ibsorption Atomique (SAA). L'analyse du fer
par SAA et ICP-MS pour un échantillon donne les m&moncentrations dans la limite de + 5%. Les
concentrations en sulfate et chlore ont été déteres par chromatographie liquide (HPLC). Le soufre
total réduit (sulfure, sulfite, polysulfures etdbulfates) a été quantifié par titrage iodométridree
sulfure d’hydrogéne (S H,S + HS), a été séparé des autres espéces soufrées piitatién avec
l'acétate de cadmium sous forme CdS insoluble siliuh titrage iodométrique selon la procédure de
Charlot (1966).

A chaque prélévement, un ou deux échantillons destinés a I'analyse du (1) soufre total
réduit ou (2) du sulfure d’hydrogéne. Environ 1gldé d’iode (b) ou 2M d’acétate de cadmium sont
placés dans 'ampoule avant tout prélevement. lreeeatration en soufre total réduit correspond a la
guantité d’'iode qui n’a pas réagit et qui a €t tigar une solution standard de thiosulfate deusodi
Pour le sulfure d’hydrogene, le précipité de CdSséparé du surnageant par centrifugation et dissou
dans 1M } + 2M HCI. Lors de la dissolution de CdS en miliacide celui-ci libére les sulfures
d’hydrogéne qui réagissent stoichiométriguement dv@our former le soufre élémentaire (Charlot,
1966; Pokrovski et al., 2002b).

Pour un autre prélévement (3), environ 1g d’'unatsm d’ammoniaque a 28% poids est placé
dans I'ampoule avant le prélevement. Ceci permfgriaation de polysulfures solubles. Une premiére
partie de cette solution (3a) sert a I'analyserdégaux par ICP-MS. Cette solution est placée dans u
savillex et évaporée a 40-45°C sur une plaque &natefjusqu’a un résidu humide. Puis 2 & 4g d’eau
régale (30% HCI et 70% HNQavec un rapport 1:2) sont ajoutés et I'ensemstidezmeé et chauffé a
80-90°C durant ~3-5h, puis subit une évaporatiéf-&0°C jusqu’'a ce qu'il reste environ 0,3-0,5g de
solution. Enfin 20 a 30g de 1,5% HNO,5% HCI sont rajoutés pour permettre I'analyse iaétaux
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de la solution. Ce traitement oxyde toutes les &xmle sulfures en sulfates, et dissout completement

tous les sulfures métalliques et de Au et Pt cepguinet d’avoir une solution stable dans le temps.

Une deuxiéme partie de la solution prélevée (3b)raasférée dans un pilulier ou 2mL de
peroxyde d’hydrogéne (30% poids®}) sont ajoutés. Dans ce cas tous les sulfuresmamtés en
sulfate. La solution est ensuite diluée dag® our I'analyse des sulfates et du chlore par HRLC
diluée avec 1,5% HNEL0,5% HCI pour I'analyse de Fe et Na par SAA. Lescentrations obtenues
pour Na avec le traitement 3®} (3a) et a I'eau régale (3b) par SAA sont identijuependant pour
le fer les concentrations obtenues par les deusstygle traitements montrent que celles obtenues par
H.O, sont trés inférieures a celle obtenues par I'égale et ne sont donc pas considérée lors de la
moyenne des concentrations. Ceci est slrement ldlp&écipitation de phases trées peu solubles

(Fe(OH)) dans un milieu ammoniaqué a pH basique.

Enfin la derniere partie (4) est réservée pourdigse des isotopes du fer. Environ 0,2g de
HCI bi-distillé a 20% est versé dans I'ampoule davbn prélevement. La solution piégée dans
'ampoule est versée dans un savillex et mise area sur la plaque chauffante. La suite du
protocole est décrite plus bas lors de la préparaties échantillons pour la chromatographie
échangeuse d'ions (section 2.4). Le Tableau 2-8méstous les traitements utilisés pour chaque
prélevement. Les solides précipités récupérés phague expérience apres le refroidissement de
l'autoclave, sont examinés par MEB et par DRX. Déypes de précipités ont été observés, sous
forme de billes et sous formes de poudre. lls spordent & une pyrite bien cristallisée ne contenan

pas d'autres phases de fer.

Tableau 2-3. Résumé du protocole pour les traitements des solutions riches en soufre.

Solution Méthode
Echantillon mise dans Traitement Eléments analysés vt
'ampoule analytique
(1) 1g de 1M Dilution Soufre réduit, Titrage
I, SeFsulfure+polysulfure+thiosulfate+sulfite iodométrique
1g de 2M Centrifugation ; Titrage
(2) acétate de dissolution dans 2M S'=H,S+HS iod g€
cd HCI-1M I, iodométrique
Evaporation ;
dissolution dans eau
0,
(3a) 19 I(\jleH 28% réale ; évaporation ; Fe, Zn, Cu, Au, Pt, Si, ICP-MS
3 acidification-
dilution
i 0
@y lode2s% O aciditeation. Fe, Na SAA
NH3 2 Z,d' ; SO, CI HPLC
ilution
Evaporation ; eau
régale ;
(4) 2%509'_?3 évaporation ; 6M Isotopes Fe MC-ICP-MS
HCI ; évaporation ;
6M HCI
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2.4 Méthodes analytiques

Plusieurs techniques analytigues ont été utilidées de cette étude pour analyser les
concentrations de plusieurs éléments présentsléssslutions expérimentales. Pour cela nous avons
utilisé: la colorimétrie, la Spectrométrie d’Abstigm Atomique (SAA), la spectrométrie de masse
(ICP-MS), la chromatographie liquide a haute penfmnce (HPLC). Les solides recueillis a la fin de
chaque expérience ont été analysés par DRX etdss@ar MEB. L'utilisation du MEB nous a
permis d'identifier les différentes formes minésadd I'analyse au DRX nous a montré que I’hématite
et la pyrite sont les seules phases présentesdégbesdernieres techniques ainsi que la descrighon

la chromatographie liquide ne seront pas détaill&ehki fait de leur utilisation moindre.
2.3.1 Colorimétrie

La colorimétrie permet de mesurer I'absorption é'wolution dans une longueur d’onde
particuliére qui est de 563 nm pour le complexeefer de ferrozine. Plus la solution est coloréas pl
la lumiére a du mal a la traverser, et donc plabdorbance de la solution augmente, selon la loi de
Beer-Lambert. Pour étalonner le spectrophotom&agy(50 Scan), est réalisée une série de standards
(de 1; 2: 3 et 4 ppm de 'Bepar dilution d’une solution mére de 1000 mg/If#¥ (Fe(NQ); dans
HNO; 0,5 mol/l Merck Certipur). L'absorbance mesuréairpohaque concentration des standards

(Figure 2-6) est proportionnelle a la concentraieigure 2-7).

4 ppm

Abs

0.0

T T
500 600
Wavelength (nm)

— % X:6B26247, V. 1066254

Figure 2-6. Courbes d’absorbance en fonction de la longueur d’onde pour les solutions
standards de 1, 2, 3 et 4 ppm (X=longueur d'onde en nm, Y= absorbance).
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Figure 2-7. Courbe de calibration de la concentration en fer en colorimétrie par
spectrophotométrie.

Cette technique de colorimétrie consiste a extiainmétal par une solution de ferrozine. La
méthode utilisée ici (Viollier et al., 2000) estr@thode de Stookey (1970) modifiée. La ferrozine
forme un complexe stable coloré magenta aveé' F®nt la teneur est quantifiable par
spectrophotométrie. Dans 3ml de solution, avec cmecentration comprise dans la gamme de
standard en fer dans HCI 0,05M, on ajoute 3@ ferrozine (& 1M dans une solution d’acétate
d’ammonium, CHCOONH, a 0,1M) et 5@l de solution tampon (solution d’acétate d’ammongui0
mol/l ajustée a un pH de 9,5 avec une solutiondftyyyde d’ammonium a 28-30% NEH). L'ajout
de la solution tampon assure la formation de corepled-ferrozine qui a lieu entre pH=4 et 9.
L'absorbance (A1) qui correspond ad' st mesurée. Puis 2,4ml de cette solution solev#e dans
laquelle on ajoute 450 d’agent réducteur (solution d’hydroxylamine hydhntorure a 1,4M dans une
solution d’'HCI a 2M). Un temps de réaction de 10wmes est nécessaire pour permettre la réduction
compléte du P&. Ensuite 15Qu de solution tampon sont ajoutés et I'absorbaAd@ (ui correspond
a la détermination du fer total est mesurée. Laeomation en F& est obtenue par la différence entre
la teneur en fer totale et la teneur erf'R&\2[Fer]-A1[Fe"]). La limite de détection pour cette
méthode est de 0,05 ppm, et une reproductibilitBodére de 5% pour les concentrations en fer total

entre 1 et 4ppm.
2.3.2 Spectrométrie d’Absorption et d’émission Atomique (SAA)

Cette technique a été utilisée pour mesurer |laetration totale en fer et en sodium des
solutions. L'appareil utilisé est un spectroméetegkih Elmer. L’absorption atomique (utilisée pour

I'analyse de Fe) repose sur I'absorption par Iésnéhts & I'état atomique d’'un rayonnement issu
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d’'une lampe a cathode creuse ou a décharge a ngeedor d’'onde fixe, correspondant a celle de la
transition électronique de I'état excité a I'étahdamental de I'élément donné. L'émission (utilisée
pour I'analyse de Na) repose sur I'émission paratemes initialement portés a un état excité d’'un
rayonnement caractéristique lors du retour a I'd@mtdamental. Les spectres d’émission et
d’absorption étant connus pour chaque atome, cwa#ithode est une analyse quantitative. Les
conditions de dosage pour le fer sont les suivamt@®bustible = acétylene/air, longueur d’onde =
248,33 nm, temps d'intégration = 15 secondes, #itiede la lampe = 30 mA. Pour le Na en émission,
la longueur d’'onde est de 589 nm. Les intensitésunées sont comparées aux intensités mesurées
pour les standards qui ont une composition en fesoglium connues. On réalise une courbe
d’étalonnage (Figure 2-8) dans une gamme de O(b@Epin dont les solutions sont préparées a partir
d’une solution & 1000 ppm de fer {FéFe(NQ); dans HNQ 0,5 mol/l Merck Certipur) diluées en
milieu 1% HCI et 1000 ppm de Na dilué en milieu%,HNO,. Pour les faibles concentrations
(quelgues ppm en général), I'absorbance est liedint proportionnelle a la concentration selon la
loi de Beer-Lambert. Cependant, pour les conceotraten Na €élevées, on s’écarte de la linéarité
lorsque la concentration augmente. Il faut doncsdam cas utiliser une équation de second degré.
C’est pour cela gu'il est préférable de travailede faibles concentrations pour se trouver dans le
domaine quasi-linéaire (entre 0,5 et 2 ppm). Léstisms expérimentales ont donc été diluées a ~2
ppm pour le fer et le sodium. La reproductibilitg&sdnesures de concentration est environ + 5%, la

limite de détection est de 0,02 ppm pour le fetee0,01 ppm pour le sodium.

[]
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Figure 2-8. (a) Courbe de calibration obtenue en absorption atomique a la flamme pour
le fer, (b) courbe de calibration obtenue pour le sodium en émission.

2.3.3 Inductively Coupled Plasma-Mass Spectrometry (ICP-MS)

Cette technique repose sur la séparation des &lns & rapport de leur masse sur charge
(m/z). Cette technique permet d’analyser plusietiésnents présents dans une solution en méme
temps avec une grande sensibilité et une limitelétection de I'ordre du ppt. Le plasma est crée a

BN

partir d’'un gaz, ici I'argon, dans la torche a ptasou les atomes de la matiere a analyser sont
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transformés en ions par la flamme extrémement ehdial plasma est stable et atteint 5000-10000°C
par la collision entre des atomes d’argon ionisé&kee atomes neutres. Par la suite, le spectrométre
masse permet I'extraction des ions du plasma @msadeux cones. La séparation des ions se fait dans
le vide selon leur rapport masse sur charge pathamp magnétique quadripolaire et le détecteur
recoit le signal de I'ion qui est proportionnel @ ®ncentration. Grace a une gamme d’étalons, la
concentration des éléments dans I'échantillon ederchinée. Les principales limites de cette
technique d’analyse sont: les effets de matrice, stabilité du signal qui varie au cours du tentps e
les interférences sur les éléments causées pgotiat la matrice de I'échantillon. Dans cette étud
'ICP-MS a été utilisé pour l'analyse de plusiedééments (Fe, Na, Zn, Cu, Au, Pt, Si) dans les
solutions expérimentales de précipitation de lat@wapres un traitement a I'eau régale (voir laisac
2.2.2). Les concentrations sont de I'ordre du pperaune reproductibilité d’environ 10%. Tous les
échantillons ont été analysés en milieu nitriquBl@4 2%), et environ 5 ppb d’Indium (In) et 5 ppb de

Rhénium (Re) ont été rajoutés aux solutions contaraards interne.

2.5 Mesure des rapports isotopiques : préparation des
échantillons et principe du MC-ICP-MS (Multi Collector-

Inductively Coupled Plasma-Mass Spectrometry)

Les solutions expérimentales ainsi que les poudifesmatite et de pyrite vont subir une série

d’attaques acides sur plaque a 120°C dont vojgideocole:

Echantillon liquide (~29): Echantillon sous forme de poudre (~6 mg)

a- Savillex: évaporation sur plaque a 120°C a- Savillex: attaque acide avec 1 mL HCI (6N)
b- Ajout de 2 mL HCI (6M) fermé & 120°C (1  Sur plaque a 120°C

jour) b- Evaporation sur plaque a 120°C

c- Evaporation sur plague a 120°C c- Ajout de 2 mL HCI 6M fermé a 120°C (1
d- Ajout de 2 mL HCI 6M (quantité & ajuster  Jour)

selon la concentration en fer) d- Evaporation sur plaque a 120°C

e-Prét pour la chromatographie échangguse e- Ajout de 2 mL HClI 6M (selon la

d’ion concentration en fer)

f- Prét pour la chromatographie échangeuse

d’ion

Pour la chimie des solutions riches en soufre et p@ pyrite précipitée, le protocole est
quasiment le méme sauf que la premiére étape d@lwtene attaque a I'eau régale et qu'il faut

réaliser deux chromatographies.
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Echantillons des solutions sulfurées (~2 g)

a- Savillex: évaporation sur plaque a 120°C

b- Ajout de 2 mL HCI (6M) + 1 mL HN©bidistillé (eau régale) fermé a 120°C (1 jour)
c- Evaporation sur plaque a 120°C

d- Ajout de 5 a 3 mL HCI 6M fermé a 120°C (1 jour)

e- Evaporation sur plaque a 120°C

f- Ajout de 7 mL HCI 6M (selon la concentration fen)

g- Prét pour la premiére chromatographie échang#icse

h- Evaporation a 120°C

i- Ajout de 0,5 mL HCI 6M

j- Prét pour la deuxiéme chromatographie échangdicre

Ensuite les échantillons subissent une chromatbgraqui permet de séparer le fer des autres
éléments grace a une résine anionique BioRad AG1208-400 mesh) en milieu acide (Strelow,
1980). Les colonnes sont fabriquées grace a ui gflermorétractable (diamétre interne de 4 mm et
longueur de 11 cm), puis sont remplies de ~0,5 mlédine. La résine est stockée dans une solution
de HCI 1M. Dans les colonnes, avant la chromatdgeapa résine est lavée par 5 mL HCI 0,05M, 5
mL HCI 6M, 5 mL HCI 0,05M et enfin pour conditiormia résine, 1 mL HCI 6M est ajouté. Par la
suite, 0,5 mL de solution sont chargés puis 3 mll 6/ sont nécessaire pour éluer les éléments non

désirés et enfin le fer est élué avec 2 mL d’HOb®.

Aprés la chromatographie la solution récupérééemporée a 120°C, et selon la concentration
en fer, 5 a 3 mL de HCI 0,05M permettent la dilaotiet la dissolution du résidu de fer. Pour les
échantillons riches en soufre une deuxiéeme chraynaphie est nécessaire pour améliorer la
purification. Les blancs de chimie, ou les blanesctiromatographie subissent le méme protocole,
mais apreés la chromatographie seulement 1 mL de GH{@3M est ajouté avant la mesure de
concentration. Il est nécessaire d’'avoir des édland purifié afin d’éliminer les interférencesrde

fer et éviter les effets de matrice.

Les mesures isotopiques ont été réalisées grabdCalCP-MS (Multi Collector-Inductively
Coupled Plasma-Mass Spectrometry) Neptune Thermaén apres cette étape de purification. Le
Neptune est un ICP-MS multicollecteur a double lisation qui permet de faire des mesures en haute
résolution de masse en mode multicollection (Sctesgeet al., 2001, 2000). Les interférences
proviennent d’éléments voisind'Cr* sur>Fe et>®®Ni* sur®®Fe), et de I'argon di au plasmiaar*‘N*
sur®Fe’, “PAr'®0" sur>®Fe’ et °Ar'®O'H" sur°Fe’ et*°Ar'®0" sur®*Fe’) Le Neptune dispose de sept

cages de Faraday motorisées (voir Tableau 2-4) avecage central fixe.
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Tableau 2-4. Configuration des cages utilisées pour les mesures en haute résolution, les
abondances naturelles relatives des isotopes pour chague élément sont données entre

parenthéses.
Masse 53 54 56 57 58 60 61
Eléments mesurés Fe Fe Fe Fe
(5.8%) (91.72%) (2.2%) (0.28%)

Elément corrigeant du biais de Ni Ni Ni
masse (68.08%) (26.22%) (1.14%)
Interférences Cr Cr

(9.50%) (2.37%)
Configuration des cages de L4 L2 L1 HlouC H2 H3 H4
Faraday

variable
multicollector SEM(RPQ)
zoom optics (optional)
T e
——————————————————— ;-E'_*d —— —
—
isolation
valve
amplifier
housing
plasma interface
and transfer optics
torch
.g.rr:»und
potential

Figure 2-9. Représentation schématiqu
Schwieters, 2003).

e du MC-ICP-MS Neptune (tiré de Weyer et

Le Neptune dispose de trois résolutions de massesifjees grace aux trois fentes d’entrées

situées avant I'analyseur électrostatique filtreéeargie (ESA) (voir Figure 2-9) d’'une largeur &2

30 et 16um qui correspondent a la basse, moyenne et hastdution de masse. Le choix de la

résolution peut se faire a n'importe quel m

grace a un nébuliseur PFA Cetac d'un flux

omemsséteindre le plasma. L’échantillon est introduit

de ~B0 @l/min relié & un systeme d’introduction (SIS

ThermoFinnigan) qui est une chambre de nébulisatiprionique en quartz ou va se créer des

microgouttelettes. Ce systeme permet d’avoir unaigtable et un rincage rapide (3 min). En utilisa

ce systeme, nous obtenons un signal entre

8 es@O>°Fe et ~ 0.3 V en moyenne résolution sur le

*"Fe pour une solution standard de fer & 1 ppm (Bab®e5). Afin de régler la stabilité de la machine
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ainsi que l'intensité du signal, une solution steddde fer & 1 ppm est analysée en continu afin

d’optimiser le signal.

Tableau 2-5. Caractéristiques du systéme d’introduction utilisé pour les mesures du fer.

Systeme d’introduction
SIS
Sensibilité avec les8-20V sur le®*Fe, ~0.3V sur I€’'Fe en moyenne résolution pour 1ppm, ~10V
cones-X sur le®*Fe, ~0.2V sur I8’Fe en haute résolution pour 1ppm
Temps de ringage 2 min
Interférences PArNT sur le>Fe’, PAr'®0" sur le®Fe” et ®Ar'®OH’ sur le*’Fe’ et Ar?0*
sur le*®Fe’

La sensibilité augmente d’'un facteur 2 lorsque passe de la haute a la moyenne résolution,
et augmente d’'un facteur 6-7 de la moyenne a laebadsolution. Seulement 6ug de fer sont
nécessaires par analyse qui dure en moyenne 5auirles différentes interférences sont éliminées
grace a la haute résolution, et il faut s’assutavalr un plateau suffisamment grand afin d’'avair |
plus grande justesse et précision sur les messoé&spiques. La résolution de masse correspond au

pouvoir de résolution du spectrometre. Il est @rprcomme suit:

m m

R _ _ 2-3
power(5.996) Am* m(50/o)— m(95%) ®3)

avec m(5%) la masse a 5% de la hauteur du pic, %)% masse a 95% de la hauteur du pic et m est

la masse du pic. Afin de résoudre ces problémesedférences, une résolution de masse d’au moins
6500 est nécessaire en moyenne résolution. Loggjue scan de tous les isotopes du fer est réalisé,
les interférences polyatomiques sont visibles destprincipales apparaissent sur la Figure 2-10. Si
'on travaille en haute résolution, la résolutior thasse sera meilleure (10000-12000) mais la

sensibilité sera diminuée d’un facteur deux.

Il faut donc travailler sur le premier plateau éughe), ou les interférences n'apparaissent pas.
Pour optimiser la résolution de masse et les platazous utilisons pour les réglages une soluten d
Fe-Cr-Ni & 1 ppm, otd°Cr" et ®Ni* sont mesurés simultanément pour surveiller etigenrles
interférences isobariques dCr" sur *Fe" et **Ni* sur *°Fe’ lors des mesures isotopiques. Ces
interférences ne sont pas corrigées avec la hastdution car il faudrait une résolution de masse d
68000 et 28000 (mim), respectivement. La résolution de masse dait @ipérieure a 6500 et avoir
un plateau d’au moins 140 ppm (voir Figure 2-11)iretsignal sur I8°Fe<50V et”'Ni>300 mV. La
masse calculée au milieu du plateau, c'est-a-dird o'y a pas d'interférences, est rentrée dans le

programme (soit 56.2814 u.m.a (unité de masse gt@jdans la Figure 2-11).
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Fe + Intarfarances

wn =] =~
L1 e i il 14l

3% ] L R
R

gignal [V] normalized 1o ®Fe’

—h
[

55.85 55,90

55.95 56.00 56.05

mass
Figure 2-10. Balayage de masse réalisé avec le Neptune montrant le signal pour tous
les isotopes du fer ainsi que les interférences (tiré de Weyer et Schwieters, 2003). Le
signal est normalisé au signal du °®Fe*. A gauche se trouve le signal des différents
isotopes du fer, au milieu se trouvent les isotopes ainsi que les interférences et enfin a
droites seulement les interférences polyatomiques. Les rapports isotopiques sont
mesurés sur le plateau a gauche ou il n'y a pas d’interférences. Le scan est réalisé avec

une solution a 1 ppm de fer, grace au systeme SIS-cénes X en réalisant plusieurs
balayages.

M/AM=11000 211 ppm
073 4 —é
— G e
20- T . -
95%
15
10
5_
5% 4
i 56.2814
e . = 1 AL T t T
56,265 56,270 56.275 56.280 56.285 56.290
Mass[u]
H3 echo®11.42 ——H4 ——— H4 echo*256.3
L4 —— L4 echo*18.55 L2 L2 echo*14.2 L1 L1 echo — HY:——— H1 echo®45.08 —— ———

Figure 2-11. Zoom du premier plateau de la Figure 2-10. Le scan est réalisé avec une
solution de fer, de chrome et de nickel a 1 ppm. La résolution de masse est d’environ
11000 et un plateau de 211 ppm (m/Am).

46



Chapitre 2

Les solutions sont diluées et analysées dans HIBN)(afin de minimiser les interférences di
a I'acide nitrique) avec une concentration en faree2 et 4 ppm, selon le signal obtenu sur la tage
avec 1 ppm, afin que le signal ne dépasse pas 6f@sque analyse consiste en une séquence dite
d’encadrement qui analyse blanc / échantillon laAd/ IRMM-014-1 / blanc, etc. Le blanc est une
solution de HCI 0,05M. Le biais de masse de la nmechst corrigé en normalisant les rapports a la
composition isotopique en fer moyenne d’'un standgridest analysé avant et aprées I'échantillon (le
standard IRMM-014: Institute for Reference Materi@ind Measurements). Pour les blancs, un
échantillon est dilué a 5 ppb puis analysé et coédpax signaux des blancs et de HCI 0,05N. La

concentration en fer maximale mesurée pour lexblast de 6 ppb dans 1ml soit 6ng de fer.

La composition isotopique du fer pour toutes lepéeiences est exprimée selon la notation
delta §°'Fe etd*°Fe en %):

. " Fel*Fe mpe
5 Fe=| —— ~1{x1000 (2-4)
Fe/5 I:eIRMM—014
6 *Fel*Fempe
0"Fe=| - 2 -1|x1000 (2-5)
Feﬁ l:eIRMM—014

oU °FeP Fesampe et *FeP Feampesont les rapports mesurés *érePFe et>FePFe dans I'échantillon
et °FePFarwm.o1s €t *°FeP*Farumoi4 SONt la moyenne des valeurs mesurées des rapfieef§Fe
*Fef*Fe du standard IRMM-014 placé avant et aprés lféilem dans la séquence analytique. Le
biais de masse varie peu pendant plusieurs helanealyse. Les variations mesurées pour les rapports
*FePFe et°’Fef'Fe pendant plusieurs jours d’analyse pour le stansient attribuées aux variations
du biais de masse et non aux interférences réldudla Figure 2-12 représente les mesures
effectuées pour le standard IRMM-014 pendant 3sjalainalyse. Les données suivent une régression
linéaire de pente 1,5 qui correspond a la penteritdnée correspondant a la différence des masses
entre les rapports®Fe>*Fe)P'Fe et {'Fe>*Fe)PFe:
o= In(M;_ /M)
In(M s /M)

Grace a I'encadrement échantillon-standard, lavdédtu biais de masse est neutralisée. Les mesures

(2-6)

de valeurd ont une reproductibilité <0.10%. (2 S.D, S.D=édge) pour led'Fe sur notre standard
maison de I'hématite du Milhas de composition ipajae connue et qui est mesuré plusieurs fois a

chaque session afin de vérifier les performancgsumentales.
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Figure 2-12. In(*°Fe/**Fe) en fonction de In(*’Fe/**Fe) pour 'IRMM014 & 3 ppm mesuré
pendant 3 jours d‘analyse avec le systéme SIS-cones X. Les mesures suivent une
régression linéaire avec une pente d’environ 1,5 dans la limite des incertitudes
correspondant a la pente théorique qui est la différence de masse entre les deux
rapports, ce qui montre que les variations sont seulement dues au biais de masse et non
aux interférences (dans le petit diagramme : MDFL= mass dependent fractionation line=
droite de fractionnement dépendante de la masse, ts=pente théorique).

Afin de corriger le biais de masse, il existe puss corrections (pour la description de chaque
correction voir Poitrasson et Freydier, 2005) daoise cas nous avons utilisé la correction au hicke
dérivée de la méthode de régression de Maréchall €1999). Pour chaque échantillon, le rapport

& 'FeP*Fe corrigé en fonction de 'IRMM-014 est défini coe:

57 57 61 57 61

Fe Fe Ni Fe Ni

ex In 54,: +In 54,: -msxIn GON‘ s|-|In 54,: - msxIn GON'
€/ HIRMM -014 €/s : €/ mIRMM-014 '/ mIRMM-014

(2-7)

Ou ms est la pente mesurée pour une session deawmesur I'IRMM-014 dans un graphique

In>FeP*Fe en fonction de fNi/°Ni, les indices s et r correspondent & la valeusurée pour
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I’échantillon (s) et la valeur recommandée poustendard (r) (Taylor et al., 1992), respectivement
Enfin, mMIRMM-014 est la moyenne du rapport isotogcgles quatre IRMM-014 analysés avant et
apres I'échantillon considéré selon la séquence NRWM-1 / échantillonl / IRMMO014-2 /
échantillonl / IRMMO014-3 / échantillonl / IRMMO14/4échantillonl ou I'échantillon est analysé
trois fois et ''RMM-014 quatre fois. La differen@ntre les différentes corrections utilisées n&chf
pas de plus de 0,03%o sur la justesse en moyenrgeimfiaie sur la reproductibilité. Ainsi la correamti
utilisée ici correspond a la meilleure reproduditibi (Poitrasson et Freydier, 2005). Chaque
échantillon est analysé six fois afin d’obtenir wsimation de I'incertitude sur la mesure procke d
celle mesurée sur un grand nombre d’'analyses. Boutombre de réplicas inférieur a 15, I'erreur

standard (SE) doit étre corrigée par un facteppeke le facteur de Student (Platzner, 1997):
txSD

n

Ou SD correspond a I'écart type et n le nombre dsumes. Selon n-1, nous obtenons une valeur pour

SE=

(2-8)
t/\/ﬁ, noté sous la forme de 2SE soit:

2SE= 2—§D x (t/+/n) (2-9)

Enfin, la différence de composition isotopique ent solution (S) et le solide (H, hématite ou P,
pyrite) est exprimée selon la notatiar FeP“Fe(so.ution_sonde)et représente le fractionnement isotopique

du fer entre ces deux phases:

AYI%Fe, ,, = 8% %Fe, - 57 /*Fe, (2-10)
A% [%Fey , = 5%/%Fe, - 5%/*Fe, (2-11)

Les facteurs de fractionnement isotopique du feéemls expérimentalement entre la solution

et 'hématite ou la pyrite sont présentés dansléesx chapitres suivants.
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Chapitre 3

FRACTIONNEMENT ISOTOPIQUE

DU FER ENTRE HEMATITE ET
SOLUTION HYDROTHERMALE
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Chapitre 3 : Fractionnement isotopique du

fer entre hématite et solution hydrothermale

3.1 Résumé de l'article: “"First experimental determination
of iron isotope fractionation between hematite and
aqueous solution at hydrothermal conditions” Saunier G.,
Pokrovski G. S. and Poitrasson F. soumi&@ochimica and Cosmochima Acta
le 25 Octobre 2010.

Cette étude a pour but d’étudier le fractionnenigotopique du fer entre solution aqueuse et
hématite lors de sa précipitation et sa dissolutom températures hydrothermales. Des études
antérieures a basse température (<100°C) ont mqutiléexisterait de grandes différences entre le
fractionnement obtenu expérimentalement et celoutéavec des différences jusqu’a 4-5%2fre.

Le probleme avec ce genre d'expériences a basspétature est l'incertitude liée a l'atteinte
d’équilibre. Dans cette étude nous avons réalisédpériences a hautes températures entre 200°C et
450°C ou l'atteinte de I'équilibre est plus rapidéotre étude constitue la premiére calibration
expérimentale du fractionnement isotopique Fe dansysteme fluide agueux-hématite a hautes
températures et démontre I'importance du conteilex sur le fractionnement isotopique Fe dans des

conditions hydrothermales.

Nos expériences consistaient a précipiter ou 2odise de I'hématite dans des réacteurs
hydrothermaux en titane dans des solutions aquedseBeCl-NaCI-HCI de 200 a 450°C. Une
solution de HO, (pour la précipitation & 200°C) ou une solutionN#CIO, (lors de la précipitation a
300°C) ont été injecté afin de précipiter 'hénwtite perchlorate et le peroxyde d’hydrogene ntétan
pas stables au-dessus de 150°C en solution aquewseci se décomposent rapidement en produisant
de l'oxygene conduisant a la précipitation de I'aéte. Les concentrations en fer total aqueux ®t le
rapports isotopiques ont été mesurés en fonctionetps lors des différents prélevements. Les
expériences de précipitation a 200°C et 300°C esgion de vapeur saturante ont montré qu'apres
injection d’'une solution oxydante de,® ou NaClQ, les concentrations en fer total et les
compositions isotopiques sont stables au coursmpg. Les rapports isotopiques du solide ont, quand
a eux, été calculé en utilisant le bilan de masseague prélévement et sont également stableadout
long de I'expérience. La différence entre les rafgpdsotopiques de la solution et ceux du solide
constitue le facteur de fractionnement isotopiquieedla solution et I'hématite aveC Feution-hematis
& Feoiution- O Feemaite LES €xpériences de précipitation réalisées aQ@gS montrent qu'il n'y a

pas de fractionnement entre la solution et 'hémativec une valeur dA*’Fe proche de zéro
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(A" Fesoution-nemaiiz0,024+0,077%0 2SE). Dans I'expérience de précipitation & 30BSg /e fluide est
enrichi en isotope léger avec un fractionneMAMNEe,oution-hematite = -0,535+0,134%0(2SE). La
dissolution de I'hématite réalisée dans les ménmwlitions que la précipitation donne le méme
fractionnement1§57Feso|uﬁon_hématite= -0,532+0,120%0, 2SE), ce qui suggére que I'éhrelisotopique a
été atteint entre le minéral et le fluide. La disgon a 450°C/600bar montre un fractionnement égal
0,154+0,226%{2SE). Les valeurs expérimentales de fractionnémmtne la solution et I'hématite que
nous avons obtenues peuvent étre comparées aduoriremnent théorique en considérant la

distribution des especes aqueuses du fer en solddies chaque expérience.

Grace aux mesures du rapport'/Fe" et aux calculs thermodynamiques, nous avons pu
déterminer la distribution des especes aqueusesokution afin de calculer le fractionnement
isotopique correspondant a chaque expériences. Dexpérience de précipitation a 200°C, la
spéciation du fer est dominée par les complexesatds ferriques (Feg€land FeCdp(aq)). En utilisant
les facteurs de fractionnement théorique (facf@udisponibles dans la littérature pour les espéces
agueuses (Schauble et al., 2001; Hill and Schawfl@)) et I'hématite (Polyakov et al., 2007;
Blanchard et al., 2009) nous avons trouvé un fraotment théorique (compris dans la gamme de -
0,70% a 0,11%0) en bon accord avec le facteur detifranement obtenu expérimentalement
(0,024+0,077%: Les expériences de dissolution et précipita#or800°C sont dominées par le
complexe chloruré ferreux (Fefl,). Nos fractionnements expérimentaux sont en boosrés avec
les fractionnements obtenus théoriquement (de -02%d%9. Enfin pour les expériences de
dissolution & 450°C, les prédictions different deims de 0,3% emA*’Fe du fractionnement
expérimental. Cependant les incertitudes analysigueportantes associées a cette expérience ne
permettent pas de démontrer I'équilibre isotopidtependant, il faut noter qu'’il n’existe qu’une kseu
valeur deg pour I'espéce Fe@l (Hill et al., 2010) et que Feglest considérée dans la plupart des
calculs théoriques comme étant octaédrique aloms cgiui-ci peut étre tétraédrique a haute
température (Hill and Schauble, 2008). Il est doécessaire d’avoir plus de données précises pour
ces especes aqueuses du fer. Nos résultats peéigaament permettre de mieux interpréter les rares
données expérimentales disponibles sur le fractioremt isotopique Fe dans les systéemes minéraux-
solution étudiés a basse température (Skulan,e2002; Wiesli et al, 2004; Beard et al., 2010erBi
gue ces résultats ne puissent pas étre directernemarés a nos données du fait de la spéciation
différente du fer en solution, ces valeurs de foactement a basse température peuvent étre

comparées au fractionnement théorique. Elles maointne désaccord important avec les majorité des
facteurs de fractionnement publiés par les thésmiz:i(e.g.,A57Fe(pelll_hématite,= -0,15+0,30%0 pour

Skulan et al., 2002; &*Fged! nemare 0,73 & 3,84 %o pour les calculs théoriques). Dférdnces
similaires sont aussi observées pour le fractiommnentre Fﬁ(aq,-goethite (Beard et al., 2010) et
Fe* FeHCQ(aq)-sidérite (Wiesli et al., 2004). Seules lesrdms théoriques de Rustad et al. (2010)

sont en bon accord avec ces expériences de baspéréture, mais différent de toutes les valeurs
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théoriques parues auparavant. Il est donc nécesdairréaliser d’autres expériences a différentes
températures afin de résoudre ces divergences.lU3e ipest indispensable d’avoir des valeurs de
facteur Spour les espéces aqueuses plus cohérentes entdiffegents auteurs et les différents

modeles.

Notre étude confirme le control par I'état redox fdu sur le fractionnement aux conditions
hydrothermales entre hématite (et fluide hydrothermal (Feou Fé' selon la température #D,).
Ainsi, les minéraux ferriques de roches (e.g., h#éeamagnétite, amphibole) en contact avec un
fluide hydrothermal naturel qui transporte le feus forme de complexes 'F€l, seront enrichis en
isotope lourd; cette signature pourrait étre uricatgur important de la présence d’une phase fluide
Notre travail expérimental du fractionnement isaqop du fer entre solution aqueuse et hématite est
la premiére étude a donner des facteurs de fratioent & haute température et permettra a terme de

mieux contraindre et d'améliorer les modéles tlygas existants du fractionnement isotopique du fer.

3.2 Article: “First experimental determination of iron
isotope fractionation between hematite and aqueous
solution at hydrothermal conditions” Saunier G., Pokrovski G. S.
and Poitrasson F. soumis@eochimica and Cosmochimica Acl@&a 25 Octobre
2010.
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ABSTRACT

Although iron isotopes provide a new powerful tdol tracing a variety of
geochemical processes, the unambiguous intermmetatf iron isotope ratios in natural
systems and the development of predictive the@leticodels require accurate data on
equilibrium isotope fractionation between fluidsdaminerals. We investigated Fe isotope
fractionation between hematite (B8) and aqueous NaCl-HCI fluids at temperatures from
200°C to 450°C and pressures from saturated vapsspre (B) to 600 bar via hematite
dissolution and precipitation experiments. Preaiph experiments at 200°C ang,From
aqueous solution, in which Fe aqueous speciatiatonsinated by ferric iron (P8 chloride
complexes, show no detectable Fe isotope fracimmaetween hematite and fluit® Feygig.
hematite = O F@iid - O Féhemaie = 0.02 +0.08%o(2xstandard error, 2SE). In contrast,
experiments at 300°C ands,P where ferrous iron chloride species (Fe@hd FeCl)
dominate in the fluid, yield significant fluid eshment in the light isotope, with identical
values of A’ Faig-nemaite= -0.53 +0.12%0(2SE) and -0.53 +0.13%0(2SE) for disson and
precipitation runs, respectively. Hematite dissolutexperiments at 450°C and 600 bar, in
which Fe speciation is also dominated by ferroumride species, yield\> Feiig-nematite
values close to zero, 0.15 +0.23%0(2SE). In mosteargents, isotopic equilibrium was
attained, as shown by constancy over time of botal dissolved Fe concentration and Fe
isotope ratio in solution, and identicA?’Fe values from dissolution and precipitation runs.
Our measured equilibriuly’ Feyig-nemaiteValues at different temperatures, fluid composgio
and iron redox state are within the range of foawtions in the system Fe-bearing fluid-
hematite estimated using the majority of reportedotetical ffactors for hematite and
aqueous Fe species and the distribution of Fe agueomplexes in solution. These

theoretical predictions are however affected bgdadiscrepancies among different studies,
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typically +1%o for theA>'Fe Fe(ag)-hematitevalue at 200°C. Our data may thus help to refine
theoretical models forsfactors of aqueous iron species. Our study previtlee first

experimental calibration of Fe isotope fractionatio the system hematite-saline aqueous
fluid at elevated temperatures and demonstratesnipertance of redox control on Fe isotope

fractionation at hydrothermal conditions.

1. Introduction

Recent improvements in multicollector inductivetyupled plasma mass spectrometry
(MC-ICP-MS) provoked a ‘revolution’ in Geochemistry enabling precise measurements of
stable isotopes of iron and many other heavy métads, Cr, Zn, Mo, Cu, Hg; e.g., Maréchal
et al., 1999; Belshaw et al., 2000; referencesetherThese analyses demonstrated that these
‘non-traditional’ isotopes exhibit significant fid@nations in minerals and fluids and thus
may be new powerful tracers of natural processesekample, iron isotopes have recently
found applications in tracing planetary evolutioikel accretion and mantle-core
differentiation phenomena (e.g., Poitrasson et28l04; Schoenberg and von Blanckenburg,
2006; Poitrasson et al., 2009; Polyakov, 2009)rdiyermal fluid origin (Rouxel et al., 2003,
2008) and biogeochemical processes (e.g., Johnsai.,e2005; Heimann et al.,, 2010;

references therein).

Iron isotopes display little variation in most &strial magmatic rocks, less than 0.4%.
in 3°'Fe" (see Poitrasson, 2006; Schuessler et al., 200@pritrast, they span over more than
6%o in 8°'Fe values in sedimentary and hydrothermal envirens@volving fluid phases

(Johnson et al., 2003; Beard and Johnson, 2004arAabd Rouxel, 2007; Johnson et al.,

! In this paper Fe isotope ratios are expressedf &ef’Fe in permil %o (see equation 1); for consistendy al
published®®FeP*Fe ratios were converted using the mass-depenelatibpnshipd*’Fef*Fe = 1.508°°Fef'Fe
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2008). For example, hydrothermal spring precipitates, llatales, and Archean and
Proterozoic banded iron formations (BIF) displayiations from-4.5 to +2.3%. ind°'Fe
(Johnson et al., 2008; Heimann et al., 2008; refsre therein). Iron-bearing sulfide minerals
and fluids of black smokers from active seafloodioyhermal systems also show large
variations. For example, pyrite and marcasite fregmous mid-ocean ridge hydrothermal
vents from Atlantic and Pacific, formed at 200-400%ere found to hav&Fe values from -
4.5%0 to +0.8%0, depending of the locality (Rouxelakt 2004, 2008). Pyrite and marcasite
from low-to-medium temperature assemblages usuallgplay isotopically lighter
compositions compared to those from higher tempezaassemblages (Rouxel et al., 2003).
Pyrite and chalcopyrite from the Grasberg Cu—Auodép(Indonesia) have & Fe range
between -3%and +1.5%o. (e.g., Graham et al., 2004). Recenitunlaser-ablation analyses of
hydrothermal Fe-bearing minerals show significahenges in Fe isotope ratios on a
micrometric scale. For example, hydrothermal het@atnd siderite from Schwarzwald, SW
Germany, exhibit*’Fe values from -2.7%. in the core to -0.9%. in thma within a few mm
grain (Horn et al., 2006). Although only few diretata are available for dissolved iron in
modern hydrothermal fluids, they also show variaiover at least 1.5%0 (e.g., Beard et al.,
2003; Rouxel et al., 2008). These large iron isetd@ctionations in hydrothermal and
sedimentary environments may reflect a varietyagtdrs related to the sources of rocks and
fluids, temperature, pressure, redox conditionsdfcomposition, iron speciation in the fluid
phase, kinetics of mineral precipitation and grqwahd tectonic evolution and duration of
hydrothermal-magmatic activity.

Rigorous interpretation of these natural Fe isotegeations, particularly in fluid-
mineral systems, requires in a first step accudatewledge of equilibrium isotope
fractionation between Fe-bearing phases. Suchm#bon may be obtained for minerals and

agueous species via experimental measurementdyagmepic data, or quantum-chemistry
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calculations of isotope fractionation factors (eSchauble et al., 2001; Johnson et al., 2002;
Skulan et al., 2002; Anbar et al., 2005; Polyakbal., 2007; Schuessler et al, 2007; Balan et
al., 2009; Hill and Schauble, 2008; Shahar et28l08; Blanchard et al., 2009; Ottonello and
Zuccolini, 2009; Poitrasson et al., 2009; Rustad &nxon, 2009; Beard et al., 2010).
Although the rapid progress in molecular modelingether with the growing number of
naturally-based studies has provoked an “explosmitheoretical reports of fractionation
factors for many metal isotopes including Fe bathsblid and aqueous solution (e.g.,
Schauble et al., 2001; Anbar et al., 2005; Fujlet2006; Polyakov et al., 2007; Domagal-
Goldman and Kubicki, 2008; Hill and Schauble, 20B&nchard et al., 2009; Rustad and
Dixon, 2009), large discrepancies exist, partidylfor aqueous metal complexes, resulting in
variations of several permil for the same isotogehange reaction according to different
studies and basis sets (see electronic annex faitdand references). For example, values of
A*Fe for equilibrium isotope fractionation betweer?'Fand F&" aqueous cations at 25°C
calculated using first-principles DFT approache&lassical’ Force Field models range from
3.7%0 (Anbar et al., 2005; Hill and Schauble, 2068)8.1 %0 (Schauble et al., 2001); this
range is comparable with the natural variationsFef isotope ratios discussed above.
Variations amongst the reported theoretical Feo®tfractionation factors for equilibrium
exchange reactions between mineral and aqueousosolre even larger (e.gﬁ57Fe(Fe's+_
hematite) &t 25°C span over more than 7%o, see figure EA-2lactronic annex). Similarly,
predicted Fe isotope fractionation factors for m&e-bearing minerals that may be obtained
either by ab-initio modeling (Blanchard et al., 9Dr indirectly from Mossbauer and
Nuclear X-ray Inelastic Scattering spectroscopyly&amv et al., 2007), exhibit significant
discrepancies. For example, calculat@fFe values for the pyrite-hematite exchange reaction
vary more than 0.6 %0 at 400°C between the receurétical studies (Polyakov et al., 2007,

Blanchard et al., 2009), and differ by about theeavalue from measuretf’Fe values in
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pyrite-hematite assemblages from mesothermal quesits (Poitrasson, 2004). These natural
values, if interpreted in terms of the theoretipegdictions of Polyakov et al. (2007) and
assuming isotopic equilibrium between pyrite anchatite found in the field, would imply a
temperature of formation of these minerals of 280Q9. It is thusclear that experimental
calibrations of mineral-mineral and mineral-fluid ISotope exchange reactions over the wide
temperature-pressurd -P) range of natural systems are necessary to intefaesotope

analyses of natural samples and parameterize rooteadely theoretical approaches.

Unfortunately, there is a dearth of experimentaladan equilibrium Fe isotope
fractionation factors. Several studies focusedoavttemperature conditions (< 100°C, 1 bar)
where fractionations are large and technical erpamial difficulties not so severe; they
explored a few single mineral-aqueous solution esyst such as hematite precipitation at
98°C (Skulan et al., 2002), siderite synthesis feaqueous carbonate solution at 25°C (Wiesli
et al., 2004), FeS precipitation between 2 and 4(BGtler et al., 2005), and goethite
dissolution/precipitation at 22°C (Handler et ab02; Beard et al., 2010). However, such
measurements in mineral-fluid systems at Tomay be affected by slowness of attainment of
chemical, redox and isotope equilibrium, formatadrsurface precipitates difficult to identify,
presence of metastable steady states in minemati®ol reactions, and predominance of
kinetic fractionation mechanisms in many cases.,(gkrovski and Schott, 1998; Skulan et
al., 2002; Bullen et al., 2003). In addition, Feegption in solution changes dramatically
between surface waters, in which the’'Feation and F&-hydroxides are dominant (e.g.,
Pokrovski et al., 2003), and hydrothermal salingd8, in which F& chlorides are the major
species (Crerar et al., 1985; Testemale et al.9R2Q0hlese differences in speciation prohibit
direct extrapolation of low- measurements to hydrothermal conditions. At thghdm
temperatures of magmatic systems, the attainmeadyafibrium is far more rapid, and a few

recent experimental studies on water-free minesaéblages reported fractionation factors
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amongst Fe-bearing minerals and melts above 800&C rhagnetite-fayalite, pyrrhotite-
sulfide melt, and Fe metal - silicate melt (Schlegsst al., 2007; Shahar et al., 2008;
Poitrasson et al., 2009). However, because Fepedtactionation decreases as the reciprocal
of squared temperature, T#/ (Urey, 1947; Schauble et al., 2004), isotope Vara at
magmatic temperatures, typically of a few tenthpefmil, become closer to analytical
uncertainties. Hydrothermal conditions, at tempees between 200 and 500°C, offer a good
compromise becaus® most fluid-mineral equilibria may be attainedlase temperatures in
laboratory experiments within reasonable times, Bndre isotope fractionations between
different iron aqueous species and minerals alldatje enough (typically 1-3 %o) to be far
beyond the analytical uncertainty of modern MC-IB- machines. Such conditions were

thus chosen in the present study.

We performed precipitation and dissolution expentaein the system “hematite -
agueous saline solution” of known composition] #tom 200 to 450°C an@ from saturated
vapor pressure (§) to 600 bar, typical of hydrothermal deposit fotima. Results provide
the first experimental calibration of equilibriume ksotope fractionation between hematite
and hydrothermal fluid, and will allow better caméning and improving the existing

theoretical models of Fe isotope fractionation.

2. Methods

2.1 Experimental design

We have conducted a series of hydrothermal expetsr@ hematite precipitation and
dissolution at 200°C/iR: and 300°C/E with FeOs-FeCh-NaCl-HCI-NaClQ/H,O, aqueous
solutions of known Fe isotope composition, and aliggon experiments of hematite at

450°C/600 bar in NaCIl-HCI solutions. The solutiommpositions and experimental
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conditions are reported in Table 1. These commostivere chosen for the following reasons:
a) to explore the effect of different major Fe aqueapecies on hematite-fluid Fe isotope
fractionation, from F& chloride complexes at 200°C to"Fehloride complexes at 300°C and
450°C, which form in natural hydrothermal fluidg,to allow high enough Fe concentrations
in solution to be easily treated and analyzed by-IKaB-MS, ¢) to avoid the formation of
mineral phases other than hematdeto produce comparable Fe pools between solid and
solution, which allows an efficient chemical andttgpe exchange and accurate derivation of
5 'Fe values both for hematite and coexisting fluit @ to have low initial super-saturation
degrees with respect to hematite in precipitatiqeeiments < 2-4) to avoid kinetic effects
and metastable phase formation typical for [bwxperiments at high super-saturation (e.qg.,

Q ~100, Skulan et al., 2002).

Experimental solutions were prepared from analitieagent grade chemicals and
doubly deionized water (MilliQ) within 30 min prido experiment to avoid any oxidation of
ferrous iron. Precipitation experiments at 200°@ 8A0°C were started with an acidic FgCl
solution in which an oxidizing D, (200°C) or NaCIQ@ (300°C) solution was injected a few
days after the start of the experiment at the memperature. Perchlorate and hydrogen
peroxide are not stable above ~150°C in aqueousiaoland rapidly decompose producing
oxygen. This leads to hematite precipitation witbcanparable amount of Fe remaining in
solution which was sampled periodically to follotletattainment of chemical and isotopic
equilibrium (see section 3). Dissolution experingseat 300°C/E: and 450°C/600 bar were
conducted in similar NaCIl-HCI solutions with natunematite from Milhas, Haute-Garonne,
Pyrénées, France (Thiébaut and Weppe, 1961) withsatopic compositiond’'Fe of
0.744+0.040%0. The solid was crushed in pieces aihnrisize, purified from silicate mineral
traces using a magnetic separator, and washedifings in ethanol and water to eliminate

fine particles. Solution-to-solid initial mass wiin dissolution runs were between 100 and
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200. A weighed piece of metallic aluminum was addedhese experiments to produce
hydrogen via Al reaction with water with formatiai diaspore, allowing more reducing
conditions than in the B@s(s)-NaCI/HCI/HO system and thus elevated"Faqueous
concentrations necessary for accurate and repfgléuchemical and isotope analyses (see

section 2.2.3).

Two types of hydrothermal batch reactors were uBsgeriments at 200°C{R and
300°C/Ry Were carried out in a titanium reactor (~400°cinserted in &-regulated rocking
furnace. The reactor was loaded with ~300 g of NACltFeChL aqueous solution (plus ~2 g
of hematite in dissolution runs). Injections of N@YH,O, solutions in precipitation runs
were performed with a manual calibrated pump; thaall amounts of solution (2-4 g) were
periodically sampled via high-P valves and tubing into a titanium ampoule (seer&aki
et al., 2008 for details), treated and analyzedessribed below. Pressure was measured by a
manometer attached to the sampling valve and waayal close to the saturated vapor
pressure of pure water (~15 bar and ~86 bar atQ@0fd 300°C, respectively); this is in
agreement with the low solute concentration in éhegperiments. At the end of the run, the
autoclave was cooled down, and the final solid serdaining solution were recovered for

analyses (see section 2.2).

Dissolution experiments at 450°C/600 bar were cotetl in small-volume batch
reactors (~20 cfy made of Ti alloy (Pokrovski et al., 2002; Bazakkiet al., 2010). Briefly,
the solid phase was placed in a titanium holderchvis fixed in the upper part of the reactor
so that it does not contact the solution at ambleRt and the reactor is put vertically in a
temperature-controlled (x1°C) furnace. Experimeftalvas calculated from the degree of
filling of the reactor and using the densities gfO-NaCl solutions at 450°C and 600 bar
(Anderko and Pitzer, 1993; Bakker, 2003), assuntivag low concentrations of HCin[c) <

0.1m) and dissolved Fenge < 0.02n) do not significantly modify these properties. The
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maximum error oP estimations does not exceed +50 bar at 600 bdor&each dissolution
experiment, blank runs were done with a Fe-free IN&Cl solution at the sam@&-P; they
always showed Fe dissolved concentrations lessiiggpm, which represents only a few %
of total dissolved Fe in hematite experiments (~<40® 1000 ppm). At the end of the run, the

reactor was quenched in cold water to rapidly sepahe solid from solution.

Sampled or quenched solutions from both types @esments were divided into
several parts of a few grams each for chemicalisoipe analyses. One part was used for
pH measurement. The second part was acidified@@bM HCI for Fe colorimetric analyses.
The third part was acidified with 0.3M HCI for AA&halysis of Fe, and another part with 1M
HNO; for Na analyses. The last part was treated fam ismtope analyses (section 2.2.2).
Collected final solids were analyzed by X-ray difftion (XRD) and Scanning Electron
Microscopy (SEM); they only showed the presencewdil-crystalline hematite after
precipitation experiments (Fig. 1A and 1B), andutag abundant pits at the surface of large
hematite crystals in dissolution experiments sujggshe absence of preferential dissolution

(Fig. 1C).

2.2 Analytical methods

2.2.1 Bulk chemical analyses

Dissolved total iron (R§ and ferrous iron (F§ were measured using the colorimetric
ferrozine method, which is a precise and rapidrigpke to analyze dissolved Fe at the ppm
level (Stookey, 1970). A modification of this methwas used here to quantify'Fand Fe
concentrations (Viollier et al., 2000). Briefly,ishprotocol consists of measuring in the first
step an absorbance (Al) of the solution after thditi@n, in ammonia buffer solution, of
ferrozine that forms a purple complex with dissdived' in the pH range 4-9. The second

step involves complete reduction of "Féy a reducing agent (1.4M of hydroxylamine
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hydrochloride) in the same solution, and measuréntgna second absorbance (A2)
corresponding to the total Fe in the form of Fehus, F& concentration is derived from the
difference A2(Fg)-A1(F€'). The measurements were performed at the 563-nvelergth
corresponding to the maximum absorption of th&-féerozine complex, using a UV-visible
dual-beam spectrophotometer Varian Scan-50 witl-eth width polypropylene cell, in the
Fé' concentration range 1-4 ppm with a detection ligfit0.05 ppm and a reproducibility
better than 5% of the total Fe concentration vébee Bénézeth et al., 2009 for a description
of the analytical protocol).

In complement to the colorimetric method, experitaksolutions were analyzed for
total dissolved Fe by Atomic Absorption SpectromdAS) using an acetylene-air flame
and an absorption line of 248.3 nm, and in the &®centration range 2-10 ppm, with a
reproducibility of ~5%, and a detection limit o0Q. ppm. Total iron concentrations from the
same samples analyzed by colorimetry and AAS waeatical within £2% of the value.
Total aqueous Na was analyzed by AAS in an acetyain flame at an emission line of
589.0 nm, with a reproducibility 0f5% and a detection limit of 0.01 ppm Na. Measured
sodium concentrations were identical to the initehount loaded into the reactor,
demonstrating no NaCl precipitation or loss durgagmpling or quenching from high-P.
Values of pH in sampled solutions were measurerdtient temperature (22+2°C) using an
InLab®Semi-Micro electrode, calibrated with homedaaiCl-NaCl standard solutions from
pH 1 to 3 of NaCl concentrations matching the eixpental samples. Aqueous Cl anion was
measured in selected samples by liquid chromatbgrddPLC, Dionex ICS-2000) in the

concentration range 1-20 ppm, with a reproducipit?% and a detection limit of 0.06 ppm.

2.2.2 MC-ICP-MS analyses of Fe isotopes

Iron isotope compositions from all experimentsexpressed using the delta notation

(in permil, %o) relative to the IRMM-014 iron isotepeference material:
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*Fe*F

3*'Fed o Sampe /%1000 (1)
Fel™ Feaumo1a
PFef*F

§9Fed o — =™ 11000 (2)
Fel” Feamora

where® FePFesampeand > °FePFesampieare the measuredreP*Fe and®®FeP?Fe ratios in the
sample and’FeP*Farum-o14 and>°FeP*Farmm-014 are the average of the measuréeeP*Fe
and *°FeP*Fe ratios of the IRMM-014 standard placed beford afier the sample in the
analytical sequence. Values &fFe have been always 1.50+0.05 larger than those°eeé,
demonstrating a mass-dependent relationship knowallfterrestrial samples (Poitrasson and
Freydier, 2005). Differences in isotope compositietween solution (S) and hematite (H) are
expressed a&>'Fe and represent the fractionation in Fe isotopepositions between these

two phases:

A°"Féuid-hematite= 8 Fiuid - 8 Fhematite (3)

All samples were purified by column anion-exchangematography in HCI medium
(Strelow, 1980) to separate Fe from other catidivso grams of sampled solution were
evaporated to dryness at 120°C on hotplate, thdn &@6M HCI were added for acid attack
for ~6h on hotplate and then again evaporated ymess. The resulting precipitate was
digested using 2mL of 6M HCI on hotplate, takenltgness and the precipitate was dissolved
in 0.5mL of 6M HCI. The resulting solution was le@adin thermo-retractable Teflon columns
and purified using the anionic resin BioRad AG1 (290-400 mesh) following the procedure
described in Poitrasson et al. (2004). After paaifion by column chemistry and evaporation,
the solution was diluted to 50-100 ppm Fe in 0.05HEI and was stored for iron isotope
analyses. This solution was diluted to ~3ppm Fea i8.05M HCI solution just before the

analytical session.
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Iron isotope ratios were measured using a Therneotiein Neptune MC-ICP-MS at
LMTG, Toulouse, after the addition of Ni for int@lrmass bias correction. Interferences on
Fe (e.g.>*Cr on>*Fe and®®Ni on *®Fe and®®’Ar**N on**Fe and*’Ar*°OH on®’Fe and®Ar®0
on >®Fe) were eliminated by the high mass resolutiom&m>7000 peak edge definition.
Both Fe and Ni were set to a concentration of ~3 gprresponding to a signal typically of
45V for *°Fe, 15V for®Ni and 1V for°’Fe on Faraday cups. Instrumental mass bias was
corrected using a combination of the “standard-dessfandard” bracketing approach using
IRMM-014 as the Fe standard, and the Ni dopingriegre (Poitrasson and Freydier, 2005).
Each sample was measured six times to provide d getimate of long-term uncertainty.
Based on long-term reproducibility of home-made &tt® standards (Poitrasson and
Freydier, 2005), the precision of iron isotope nueesients ford'Fe values is ~0.04%o
(2xstandard deviation, SD). More details about dnalytical technique can be found in
Poitrasson and Freydier (2005). Uncertaintie$Re andA®'Fe values reported in this study
are expressed as two standard errors (2SE) adataltdrom the number of replicates and

using the Student’s correction factor (Platzneg7)9

2.2.3 Thermodynamic modeling of Fe aqueous speciation and hematite solubility

Hematite solubility and the distribution of ironespes in experimental solutions were
modeled via equilibrium thermodynamic calculatiassng the HCh software package based
on the minimization of the Gibbs free energy of thgstem (Shvarov, 2008). The
thermodynamic properties of the major fluid constitts like HO, H', OH, Na’, NaOH, CI,
NaCP, 0,°, H,” were taken from the SUPCRT 2007 database basettieorevised HKF
equation of state (Johnson et al., 1992), and tldselCI° from Tagirov et al. (1997).

Thermodynamic properties of hematite were adopteth fRobie and Hemingway (1995).
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The presence of the vapor phase potentially ergiadh€,(gas) in experiments at 200°C and
300°C was also accounted for by thermodynamic &aioms, but it was found to have
negligible effect on hematite solubility and Fe @pe distribution. Activity coefficientsy) of
charged species in solution were calculated udnegeixtended Debye-Hlckel equation as
described in Pokrovski et al. (2009); those of redugpecies were considered to be equal to
one. Because of the low ionic strength of our expental solutions (I < 0.1), the effect of the
activity coefficient model chosen on both hemats#®lubility and Fe aqueous species
distribution is minor in comparison to that of ttrermodynamic data sources for Fe aqueous

species as discussed below.

Thermodynamic properties of aqueous*Fend F&" and their hydroxide complexes
were adopted from Shock et al. (1997), which arexcellent agreement with more recent
values measured in a limitéddrange (e.g., Stefansson and Seward, 2008); thioferous
iron chloride species FeChnd FeGF were taken according to the HKF equation of state
from Sverjensky et al. (1997), which agrees withstmavailable solubility and UV-
spectroscopy data in a wideP range (to 600°C and 2 kbar) published over moan th
decades (see Wood and Samson, 1998 and referdmeres}. This largely adopted set of
data for F&-CI complexes appears, however, in marked disageaemith the recent study of
Testemale et al. (2009) using X-ray absorption spscopy (XAS) who suggested the
dominant formation of the higher order chloride piex FeC)* at the expense of FEGind
FeCL over wide temperature and chloride concentrataomges (>0.5m CIl at 200-300°C, >
0.1m CI at 400-450°C). Because of the low CIl cotregion of our solutions at 200°C and
300°C (~0.15m CI, Table 1), the inclusion of thismplex in the calculations yields
insignificant fractions of FeGy in the experimental solutions (<1% of total Fe).cbntrast,
at 450°C and ~0.1m CI in equilibrium with hemattalculations using Testemale et al.'s

(2009) dataset yield a very peculiar Fe speciatitmminated by the free Fecation and the
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tetrachloride complex Fegl. The co-existence of such oppositely charged speici the
same solution (i.e., a doubly-positively chargedaheation together with a fully complexed
doubly-negatively charged Fe chloride) disagreeth aj the general tendency of favoring
weakly-charged and neutral complexes in higfaids of low dielectric constant (Crerar et
al., 1985), and) the stepwise nature of complex formation (e.ggod/and Samson, 1998;
Bazarkina et al., 2010). Consequently, we did mots@der Testemale et al.'s (2009) data in

our thermodynamic modeling at 450°C.

In contrast to the Fechloride complexes, available experimental datathmir Fé'
analogs are limited to 90°C. The stability constaior ferric iron (F&) chloride complexes
were taken from the density-model extrapolationd.iof et al. (2006) who used their own
measured values of Fet;| FeCk’ and FeCf from 25 to 90°C and 1 bar using UV-Vis and
XAFS spectroscopy, and the potentiometric dataagfifbv et al. (2000) for Fe&lto 90°C.
Both sets of data are in good agreement with ofdedies carried out at near-ambient
conditions (see Liu et al., 2006 for referencesalc@ations using Liu et al.’s (2006)
extrapolation equations indicate that F2@& by far the major ferric iron speciesTat 200°C
and ng > 0.05m. However, in the absence of any experimed&th above 100°C,
extrapolations to th&-P conditions of our experiments may be affecteddrgéd uncertainties
(see section 3.1). Indeed, our experiment§ at300°C showing the large predominance of
ferrous iron in solution are in complete disagreenwédth the predicted speciation using these
extrapolations which yield 80% of FeGf in solution. Thus the stability of FefAq) is very
likely to be largely overestimated by extrapolatofonsequently, we adjusted its stability

constant to match the measured' Fection in our experiments at 300°C and 450°C.
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3. Results

3.1 Hematite solubility and Fe'/Fe'' ratios in solution

The total Fe dissolved concentrations {jF@nd fractions of Fe and F& in
experimental solutions as a function of duratios @ported in Table 2 and Fig. 2 and 3. It
can be seen in Fig. 2A that in the experiment & @0 following the injection of an D,
oxidizing solution, dissolved Fe concentrations pdioy a factor of 3 due to hematite
precipitation, and then remain stable at ~0.01m dyeer at least ~40 days. Dissolved iron
redox state in solution after the injection is doated by ferric iron whose fraction remains
close to ~70% of Reover the run duration. The constancy of both tdiakolved Fe and
Fé'/Fé" ratio indicates that chemical and redox equilifriis likely to be attained in this
experiment. The experimental fractions of'Fand F& (Fig. 3A) are in excellent agreement
with the predicted Fe species distribution in solutdominated by Fe€l (~70%) and F&
(~30%) as calculated for our system compositiomgighe available thermodynamic data
discussed in section 2.2.3 (Fig. 3B). Measured higarsolubility at steady state (~0.01ny)e
is close to that predicted by equilibrium model{r@.02m Fe) within uncertainties of the
thermodynamic data and activity coefficient mod@azarkina et al., 2010).

The evolution of Fe dissolved concentrations wiite in the precipitation experiment
at 300°C/Ry; (Fig. 2B) is pretty similar to that in the 200°@rabove. Following the injection
of NaClQ,, Fer concentrations show a three-fold drop due to hiégenptecipitation, and then
attain a steady state after a week with ~0.012eRd an F& fraction of ~20% (Fig. 2B and
Fig. 3C). Calculated Feconcentrations in equilibrium with hematite and"Feaction in
solution dominated by Felare much larger, 0.025m and ~80%, respectivelyes&h
differences are very likely to stem from an overeation of the F8-CI complex stabilities,
in particular that of FeGl, by extrapolations from loW-data (see section 2.2.3). Thus our

experimental data strongly imply the predominandefesrous chloride species whose
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distribution is calculated in Fig. 3D using the rifiedl thermodynamic properties of Fetl
discussed above (section 2.2.3).

This is confirmed by a dissolution experiment aD3ID carried out under more
reducing conditions (by adding metallic Al, see [Eab). It can be seen in Fig. 2C and Table
2 that Fe concentrations seem to attain a steady state alftart 2 months of reaction, with
ferrous iron largely dominant in solution (Feraction > 97%, Table 2, Fig. 3E). The much
slower attainment of a steady state concentratiothe dissolution run is likely due tbe
large hematite crystals resulting in a small swrfaea reacting slowly with the solution (Fig.
1). The measured steady-statg Eencentration (~0.018 m Fe) is close to that dated in
equilibrium with hematite (~0.02m Fe) using thebdity constants for the dominant ferrous
chloride species (Fechnd FeCl, Fig. 3F).

Two dissolution experiments at 450°C/600 bar weyedacted with different NaCl
concentrations (~0.05 and 2m NaCl, Table 1). Bbtbmed attainment of a steady state for
aqueous Fe after ~7 days of reaction (Fig. 2D), which is imog agreement with
thermodynamic predictions. Iron speciation in doluis largely dominated by ferrous iron (>
99 % and 75+5% of kerespectively for the low- and high-NaCl experimerable 2, Fig.
3G-J).

Thus, our hydrothermal experiments cover a widegeaof T-P and Fe aqueous
speciation, from predominantly BgFeCL) to Fé' (FeCh’+Fe'Cl*+Fe") and allowed us to
attain chemical and redox equilibrium between hé@matnd aqueous fluid. These results

form the basis for the interpretation of the Feape data described below.
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3.2 Iron isotope fractionation

In each experiment, the Fe isotope composition amatyzed in sampled or quenched
aqueous solutions, initial and final solids, andusons. The Fe isotope composition of
hematite during the experiments at 200°C and 30G4€ estimated in each sampling session
(Fig. 4-6) by applying the mass balance and udneginitial and sampled total quantities of
Fe (Table 2) and Fe isotope compositions (Tabldt 8an be seen in Fig. 4 that at 200°C in
precipitation experiment #HmC within a few dayddaling the injection a stabl® 'Fe value
of 0.45+£0.08%o0 is reached in solution and remainastant for at least ~40 days. The
measured value o¥°'Fe of the final solid after the experiment (0.41#0%o) is identical
within errors to that calculated from mass balari@el5+0.08%., Table 3). Using the
measured 'Fe of the solution and that calculated of the sétide Table 3), Fe isotope
fractionation {\°’Fe) between solution and hematite can be calculasety equation (3). It
yields A°’Fe=0.02+0.08%.. It can be seen in Fig. 7A that Haisie is constant over the whole
run duration, suggesting that isotopic equilibritgrliikely to be attained in this experiment.
TheA®’Fe value close to zero means that there is nodtepis fractionation between solution
and hematite at the experimental conditions wheme aqueous speciation is dominated by

Fe' complexes.

In the precipitation experiment at 300°C (# HmBje 8 'Fe value of the solution
varies from 0.47+0.06%. for the initial solution &m average of 0.1+0.1%. a few days after
hematite precipitation. Values a@F'Fe in solution, after the injection, exhibit irrdgu
variations within + 0.2%. during a few days (Fig., probably due to kinetic phenomena
affecting the crystallization of hematite. The fation de FgO; from a Fé&-bearing solution
is a redox process and thus requires electronfénatisat may be kinetically slow. In contrast,

such a phenomenon was not observed at 200°C ldetause of the direct precipitation of
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hematite from ferric iron solution. Th& Fe values in solution in the 300°C experiment
stabilize within 7 days and remain constant ovemsdhth. The final solid is enriched in the
heavy isotoped’Fe = 0.53+0.09%o), in good agreement with the madarze calculated

value (0.64+0.15%0). For this experiment we thusaobtan average fractionation value of

A*"Fe = -0.53+0.12%0 between fluid and hematite (FBj. Table 3).

For the dissolution experiment at 300°C (# HmDY thitial solid has &°'Fe of
0.76+0.13%o. It can be seen in Fig. 6 thfe values in the sampled solution decrease with
time from ~1.0%0 to a steady state value of 0.28H8.1that is reached after about 20 days
and remains constant for at least 2 months. THemeges in Fe isotope ratio are indicative of
isotope equilibration between fluid and hematitbe Tinal solid has a measuréFe of
0.79+0.08%0 which is identical to that calculatednfr mass balance, 0.76+0.16 %o,
demonstrating that no loss of Fe occurred in thpeement and that our isotope analyses of
sampled solutions are correct. The iron isotopetifsaation factor £°'Fe) between solution
and hematite at steady state is -0.53+£0.13%o (F1g. [t should be emphasized that this value
is identical within errors to that derived in theegipitation experiment above (# HmB) with a
similar Fe aqueous speciation dominated BYydoride species (Fig. 3D, F). This is a strong
argument that Fe isotope equilibrium has beenretthin both experiments. Even at elevated
temperature, Febearing hydrothermal fluid in equilibrium with hetite is significantly
enriched in the lighter isotope, in agreement wggneral isotope fractionation trends
postulating that the lighter isotope usually ermgkhcompounds of lower valence state

(Schauble et al., 2001).

Hematite dissolution experiments at 450°C/600 batilute (0.05m) and concentrated
(2m) NacCl solutions carried over more than 2-3 vgeskiow no systematic evolution within
errors of Fe isotope ratios as a function of timd ahloride concentrations (Fig. 7D). Both

types of experiments seem to indicate slight ennigtit of the fluid in the heavier isotope, but
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the limited number of experiments and large anadyterrors of isotope analyses do not allow
definitive conclusions whether or not isotopic ditpation took place in these runs. Thus, we
interpret these data with caution in terms of ipataquilibrium. The obtained®’Fe values
between fluid and hematite of ~0.15+0.20%. for btyjpes of runs are close to zero within
errors, and thus do not allow conclusions aboubps® fractionation trends between ferrous
iron aqueous species and hematite at thieg® any case, it seems that chloride concentration
has no significant effect on the hematite-fluidis@ope fractionation, in agreement with the
large predominance of the same species £&Ch wide range of chlorinity, as demonstrated
by thermodynamic predictions (section 2.2.3; Fig, 3). Our pilot study thus provides the
first direct measurement of Fe isotope fractiomatiothe system ‘ferrous Fe chloride bearing

fluid- hematite’ at conditions directly relevantnatural hydrothermal systems.

4. Discussion

4.1 Comparison with available theoretical and experimental data

4.1.1 Sources and uncertainties of theoretical data

Our first experimental measurements of Fe isotopetibnation between hematite and
solutions of different Fe speciation at hydrothdrnemperatures, combined with the
knowledge of Fe species distribution in solutiotipva confrontations with theoretical
predictions of Fe isotope fractionations and piigdlowT experiments.

Theoretical equilibrium isotope fractionation fastdor minerals and aqueous species
are expressed as reduced partition functid@@n £ ) so that for the equilibrium between

hematite and aqueous fluid may be written as:

A57Fe: 1000|m(Fe( ag)— Hematitp = 1000|I’ﬁ Fe aq _']_OOOIW Hemati (4)
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The Sfactors are usually reported as
1000Ing = At + Bt + Ct® (5)
wheret = 1F/T(K)?, andA, B, andC are temperature-independent coefficients. In e of

a mixture of different aqueous species in solutibafactor for Fe(aq) is expressed as

10001y = 2, X, 100015, - (6)

whereX; is the mole fraction afth Fe-bearing species in solution.

Theoretical f-factors for hematite were derived from Moéssbauet Auclear X-ray
Inelastic Scattering spectra (Polyakov et al., 2087d from ab-initio quantum-chemical
models (Blanchard et al., 2009). They differ fromedo another by about 0.3%. and 0.1%. at
200 and 450°C, respectively (see Table EA-2 inteda annex). Values gf-factors for Fe
aqueous species published recently are much maoeregant. A large number of
computational studies have recently been perforomeBe aqueous species using a variety of
classical molecular and first-principles quantune+oital approaches like Urey-Bradley
Force Field model (MUBFF) (Schauble et al.,, 200different varieties of the Density
Functional Theory (DFT) models (Anbar et al., 20D5magal-Goldman and Kubicki, 2008),
and ab-initio approaches (Hill and Schauble, 204i8;et al., 2010; Rustad et al., 2010). The
resultingB-factors for Fe(aq) species are summarized in &igs a function of temperature
(see also Table EA-1 for a complete data set). § iakies exhibit large variations for a same
species depending of the computational approachetextronic basis set chosen, species
symmetry and coordination, and the way to consigelration contributions (see Hill and
Schauble, 2008; Rustad et al., 2010). For examplgations in 10001 °"Fe for the F& ion
at 200°C attain 2.7%o according to the differenteipendent studies (see Table EA-1), and
those for the Fe@[H,0); complex reach at least 0.5%0 amongst different nsodéthin a

single study (e.g., Hill et al., 2010). Another sm of uncertainty is the paucity of

74



Chapitre 3

calculations for the ferrous iron FéGInd FeGP complexes (only one report available, Hill
et al., 2010) that are the major species in natbgarothermal fluids and our high-
experiments, and for Fehydroxide species dominant at near-surface camdit{single work

of Ottonello and Zuccolini, 2009). A third sourcd aoncertainty, in the absence of
unambiguous spectroscopic data, concerns the mategeometry and symmetry for many
chloride species. For example, calculations havesidered the Fe€) to be octahedral,
FeCk(H.0); (Hill and Schauble, 2008), whereas a XAS study sstga possible tetrahedral
configuration for this complex, FefH,O) (Liu et al., 2006). Similarly, Fe chloride
complexes have been considered to be octahedrhletHal., 2010), which is a reasonable
approximation for moderate temperatures (to 200:@pMbut is in marked disagreement with
recent XAS data showing a tetrahedral spectraépatit higher temperatures even for dilute
chloride solutions (Testemale et al., 2009). Suwabrdination change is expected to induce an
additional error of ~0.5%0 at 25°C. Because of tifeeent computational approaches used

for solid and aqueous specigdactors, all these errors are not cancelled eatlypwhen

calculatingA®'Fe for mineral-solution exchange reactions usingaéiqns (4) to (6).

4.1.2. Comparison with theoretical predictions

Despite these limitations of theoretical approachiesy may be compared with our
experiments using the measured Bad F&' fractions in aqueous solution, and calculated
distribution of F& and F& chloride complexes (see section 3.1). Figure 7 pzoes the
values of A°’Fe derived in our experiments with those calculatsihg the available
theoretical data sources that fall in the shadee zid this figure. It can be seen that at 200°C,
where the ferric iron trichloride species Fg¢Cis the major complex in solution, our

experimental values df*’Feyig.nemaite, Which are close to zero, are in excellent agre¢men
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with Schauble et al. (2001) and Hill et al. (20pd¢dictions using respectively the MUBFF
and UHF/DFT basis set for Fef{aq), combined with hematif@factor values of Blanchard
et al. (2009) (Fig. 7A). In contrag®factors for Fe(aq) from Rustad et al. (2010) ditig at
least 0.5-1.0% from all other available values. Sgheauthors employed B3LYP/6-
311++G(2d,dp) basis set and beyond-the-first dhelration model for Fé and F&" based
on the analogy with Mg and C4&". Although the reasons for their discrepancies i
other studies remain unclear, that study emphasieesigh sensitivity of the results to the
structure and number of water molecules in the higtdration shell. This may be therefore
an additional important source of discrepancy. Asisg thatS-factors of FeG(H,0)s are
close to those of Fe@®)s>* at 200°C (see Table EA-1), Rustad et al's (20I@yistions

yield A’ Faig-nemaite@t least 1.3%o lower than those measured in odiystu

In 300°C experiments, where Fe aqueous speciatotiominated by ferrous iron
complexes, our two sets AP Faig-nemaiite Vlues obtained from dissolution and precipitation
runs (-0.53+0.15%0) plot close to theoretical prédits of Hill et al. (2010) for FeCl,
complexes and Blanchard et al. (2009) partitiorcfioms for hematite (Fig. 7B, C). At this
temperature, our experiments and most theoretrealigtions show systematic enrichment of
the fluid in the lighter isotope compared to hemeatin agreement with general isotope
fractionation trends. The only exception is Rusthaadl.’s (2010) predictions that are at least
~0.5%0 lower inA>'Fe than our experimental data. Although these asitto not reporj?
factors for F& chloride complexes dominant in our experimentsytmay be estimated by
assuming that the difference in 1008lof F&* between Rustad et al. (2010) and another
very recent work of Hill et al. (2010) would be tsame as that in 100@of FeCbg)
between those two studies. The availaBltactors of F&-Cl complexes (Schauble et al.,
2001; Hill et al., 2010) are indeed 0.2-0.4%. lowlean those of Fé& when calculated using

similar models. It is reasonable to assume thailaimifferences would be between these two
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types of F& species in solution when using other theoreticatlefs like those of Rustad
(2010). Consequently, it is expected tBdactors of F&-chloride species calculated using the
models of Rustad et al. (2010) would be lower bguilihe same value than those of‘Fe
proposed in their study. A similar analogy may pplied to F&" and its chloride complexes.
At 450°C, theoretical predictions of Hill et al.O®0) for FeGl°, combined with those of
Blanchard et al. (2009) for hematite, are within.3% of the experimentally measured
fractionation (Fig. 7D). Considering the large esrassociated with the 450°C measurements
and difficulties to demonstrate isotopic equililbniu(see section 3.2), experimental and
theoretical results do not seem too far away. Ag#ie values of Rustad et al. (2010)
estimated using the analogy betweefi" ad its chloride species above are 1.5%. lower than

our data and at least 0.5%o lower than the predistaf Hill et al. (2010).

Thus, the majority of our experiments are closest’(Fayid-nemaievalues calculated
using Sfactors for Fe aqueous species from Hill et aD1(® and for hematite from
Blanchard et al. (2009). Values of hema®é&ctor from Polyakov et al. (2007) are 0.2-0.3%o
lower than those of Blanchard et al. (2009). Thifegence is however minor in comparison
to the one-order-of-magnitude larger discrepantoed—e aqueous species from theoretical

work. It is expected that our experiments will ednite to the resolution of these theoretical

discrepancies in the near future.

4.1.3. Comparison with available experimental data

Our results may also be compared to the rare dlaiexperimental data on Fe isotope
fractionation in mineral-solution systems conducedbw temperature. Figure 9 summarizes
the available iron isotope fractionation experinsebetween FRgy and minerals and their

comparison with theoretical predictions. Skulamle{2002) reported presumably equilibrium
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Fe isotope fractionation factors between moderatadidic ferric-iron bearing solutions
(pH~2) and hematite from precipitation experimeats98°C/Ry (A°’Fe = -0.15+0.30%o).
Although this value is difficult to compare with owesults because of the different Fe
speciation (chloridess hydroxide complexes in our and Skulan et al.’slgtuespectively),
their data may be confronted with the theoretica@dptions discussed above. Speciation
calculations using the available stability constaior F&'-OH complexes suggest that’Fe
was a minor species in the experiments of Skula. 2002), as well as those of Johnson et
al. (2003) on F&F€" fractionation in aqueous solution at ambient cbods at pH between

2 and 5 (e.g., Bullen et al., 2003; Ottonello andcéblini., 2009; this study). The only
available theoretical study of Ottonello and Zuado{2009) suggests similg#-factors for
Fe’* and their monomeric hydroxide species. Thus, Skataal.’s (2002) and Johnson et al.’s
(2003) data may be compared in a first approximatidth those calculated using the
theoretical Afactors for F&, F&' and hematite. This comparison shows that their
experimentaIA57Fe(Fe”'-hemame) values appear to be in significant disagreemerih e
majority of theoretical work, except that of Rustdal. (2010) (Fig. 9 and electronic annex).
The fractionation factor E&Fe** measured by Johnson et al. (2003) is also somemvat
than most theoretical predictions (Fig. EA-2), excRustad et al. (2010) and certain basis
sets of Domagal-Goldman and Kubicki (2008). It dddoe noted that the high degrees of
solution super-saturation with respect to hemaititéhe low-T experiments of Skulan et al.
(2002) at weakly acidic pH may favor the formatiohpolymeric complexes via Fe-O-Fe
bonds with a coordination environment similar tattim goethite and hematite as shown by
numerous spectroscopic data (Pokrovski et al., 20@Breferences therein). It might thus be
expected that thg-factors of such polymer species will be signifitamifferent from those

of F€"* and monomer hydroxides and thus resemble moreosetfor F& (oxy)-hydroxide

minerals. This might explain, at least partly, tbes fractionation factors between hematite
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and F&' reported by Skulan et al. (2002). Similarly, foe' Fsystems, recent experimental
studies of F&aq)-goethite and Féaq)-siderite isotope exchange at ambient condition
(Wiesli et al., 2004; Beard et al., 2010) also ssggnuch lower equilibrium fractionation
factors than those predicted by most quantum-crenmmodels (see electronic annex, Fig.
EA-3 and EA-4). Until now, this disagreement waSiclilt to reconcile. It should be noted
that despite all these studied systems were fan fiaue thermodynamic and Fe redox
equilibrium, isotope equilibrium was assumed toaltained or was inferred documented on
the basis of tracer isotope experiments (Beard.eR@10). Again, the fractionation factors
between F§aq) and goethite or siderite from these works disgéinctly lower than most
theoretical predictions except those of Rustadle{2810), as can be seen in Fig. 9. A
possible way to resolve these discrepancies isatoy cout experiments at intermediate
temperatures (100-300°C) as those of our studyh $ueasurements would avoid possible
artifacts related to very slow dissolution/pre@gin rates and large deviations from
chemical thermodynamic and redox equilibrium irdiitnto most mineral-aqueous solution
systems at temperatures below 100°C (e.g., Pokrewek Schott, 1998; Bullen et al., 2003;
Wiesli et al., 2004). Such data should be combwmvél theoretical predictions gf-factors
for the Fe-bearing aqueous species lik&-Rgdroxides and Fecarbonates and chlorides that

are pertinent to low temperature natural conditions

4.2 Geological implications

The results obtained in our pilot study of expentaé calibration of Fe isotope
fractionation between hematite and saline aqudaig dt elevated temperatures provide new
physical-chemical constraints on the interpretatioh Fe isotope ratios in natural

hydrothermal fluids and minerals. Our data in the(&q)-FeOs; system, in line with most
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theoretical predictions, imply that a typical salifuid carrying dissolved iron in the form of
Fe'-chloride complexes (Crerar et al., 1985) wouldeheiched in the lighter isotope at least
at temperatures < 400°C when interacting with isilrocks containing iron in the form of
Fé'-bearing minerals like hematite, magnetite of' feéotite/amphibole £°'Fe fuig-mineral <
0%0). In fact theffactors of magnetite and amphibole are larger thase of hematite
(Polyakov and Mineev, 2000), thus yielding lightestope signatures in the 'Féuid. This
tendency is in agreement with the “light” Fe isaqgmattern of modern hydrothermal fluids
from mid-ocean ridges dtbelow 350-400°C (Sharma et al., 2001; Beard e2803; Rouxel

et al., 2008). Our limited measurements at higeerperatures (450°C), closer to magmatic-
hydrothermal and subvolcanic settings, show nassitzlly significant fractionation between
Fé'-Cl bearing fluid and hematite within experimentators (+0.2%.). HoweverA® Fe
equilibrium values of similar amplitude as expenmat uncertainties may lead to significant
fluid-mineral fractionation in terms of Fe isotopasan open system via Rayleigh processes,
provided a large fluid flux through the rock. Thssin agreement with reports of positive
5 'Fe values (~to 0.45%o) in silicic plutonic and vaiiarocks with trace element signatures
suggesting that these rocks underwent fluid intesa@and exsolution phenomena in an open
magmatic/volcanic system (Poitrasson and Freydef5; Heimann et al., 2008). More
accurate experimental data on Fe isotope fracimmdactors between fluid and minerals at
closer-to-magmatic temperatures will allow quatitf&account on fluid compositions, fluxes

and flow rates in such natural systems.

The confrontation of our data with theoretical cgmé fractionation factors (section
4.1.2) shows that if such factors for aqueous igpecies are subject to significant
discrepancies, those for major Fe-bearing minesieds much better constrained. Thus our
experimental data in the hematite-Fg£g) system may be extrapolated to pyrite, which is by

far the major Fe-bearing mineral in ancient and enodhydrothermal settings. Combining the
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A*"Faig-hemaitevalues at 300 and 450°C measured in this studytwéS-factors for hematite
and pyrite from Blanchard et al. (2009), we ob#ifFeyig-pyrite Of -1.3£0.4 and -0.3+0.2%. at
pressures 100-600 bar at 300 and 450°C, respectildding Sfactors of pyrite from
Polyakov et al. (2007) yields somewhat lower butagis negative.‘357Fe|uid-pyrite values (from
-2.0 to -1.0%0 at 300-450°C). All these values aosvéver in marked contrast with those
measured between Fe-bearing fluids and pyrite pitating therefrom at temperatures below
400°C in modern Mid Ocean Ridge (MOR) hydrothermmgétems over the world, which
show systematically significant pyrite enrichmentthe lighter isotope compared to the
coexisting fluid £°'Feid-pyite ~ 0.9 to 1.5%o, Beard et al., 2003; Rouxel et2008, Bennett
et al., 2009). In contrast, such measured fluidt@yractionation factors appear to be in good
agreement with those predicted between aqueolsifi troilite (FeS) using the theoretical
[Bfactors from Polyakov et al. (2007) for FeS and &ti al. (2010) for FeG: A° " Feyig.res =
1.5+£0.5%cbetween 300 and 450°C. This may be explained &kmiown mechanism of pyrite
formation in high-temperature solution via a Fe&cprsor resembling to mackinawite ; K8
(Schoonen and Barnes, 1991; Butler at al., 2008caBse of the similar structure and
stoichiometry, mackinawite and troilite are expddie have closg-factors (Polyakov et al.,
2007). Because of the extremely rapid pyrite pigatipn rates from an iron- and sulfur-rich
fluid undergoing rapid temperature drop at the lseaf(Rouxel et al., 2008), it is likely that
the FeS precursor once formed retains its origswbpe signature initially acquired with the
fluid in equilibrium when re-crystallizing to pyet This result is in apparent isotope
disequilibrium between dissolved Fe and pyrite i@RIenvironmentsA® Fauig-pyrite ~ 0.9 to
1.5%0, see above). In contrast, pyrites from anci@otCu-Mo magmatic-hydrothermal
deposits, characterized by Fe-Cl fluids of simid@mposition as those from MOR, show
distinctly heavier Fe isotope signatur@'Fe -0.4 to +1.5%., Graham et al., 2004; Beard et

al., 2003) which would correspond 9 Feyid-pyrite Of -1.5%¢ assuming that magmatic-
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hydrothermal fluids have similar Fe isotope signaias those from MOR. This assumption is
in line with the fair constancy of the Fe isotomemposition of most magmatic rocks and the
whole Earth’s crust 8'Fe=0.1+0.03%0, Poitrasson et al., 2004) implyingt taahighT
aqueous fluid in contact with magmatic rocks irfatégnt geological contexts would acquire a
similar Fe isotope composition. The negatixté?Famm-pyrite values from magmatic-
hydrothermal deposits are more consistent with quilibrium Fé'(aqg)-pyrite fractionation.
Such deposits are usually associated with hydrotaleactivity of long duration (typically 10-
100 kyr) in the proximity of intruded granitic/arsiigc rocks in volcanic arc environments.
These settings are characterized by loWeradients and close-system evolution, which are
all favorable for attainment of chemical and is@aquilibrium between fluid and minerals

(Barnes, 1997; Graham et al., 2004; Heinrich, 208terences therein).

One of the major limitations when interpreting Fsotope fractionation in
hydrothermal ore deposits is the lack of direciadat Fe isotope composition of the fluid
phase. Analyses of fluid inclusions trapped by mafe during their growth and later
deformation will allow significant progress in thd®main. Although the current precision of
MC-ICPMS measurements of Fe isotopes both in sitli ia crushed-leached inclusions is
insufficient owing to the low quantity of Fe in mascopic fluid inclusions, the further
development of laser-ablation techniques (Horn.eR@06; Kosler, 2008) and rapid increase
in the sensitivity of ICPMS machines (Lacan et 2008; Dauphas et al., 2009) will enable
such in situ analyses. These data, combined witpergxentally calibrated isotope
fractionation factors for Fe and other elementg.{(eCu, Zn, Mo, Se) in fluid-mineral
systems, are expected to provide unprecedentedheelvan the isotope geochemistry of non-

traditional elements and our understanding of ggo# fluids.
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5. Conclusions and perspectives

For the first time, experiments at hydrothermal genmatures (200-450°C) were
conducted to calibrate iron isotope fractionationthie system “FEFée" aqueous fluid —
hematite”. Hematite dissolution and precipitations demonstrate that chemical and isotopic
equilibrium is obtained between an aqueous fluid &ematite in the investigatet-P-
composition range. Our experiments show a negggfbdctionation between an oxidizing
Feé'-bearing fluid and hematité\{’Fe ~0.0%0), whereas significant fractionations wierend
between Fé&bearing fluids and hematite with the lighter igmcenriching the fluid phasé (

*’Fe ~ -0.5%0) at moderate temperatures (~300°C).

Our experimental\®’Fe reqag)hemattevalues are within the range of those calculated
using the distribution of Fe species in solutiod #me theoreticgl-factors of hematite and Fe
aqueous species from the majority of recent repiortthe literature. Our data will help
constrain the choice of theoretical isotopic moddfs particular, our experimental data
suggest that the theoretigéfactors of the dominant Fe chloride species frarthasible et al.
(2001) and Hill et al. (2010) and of pyrite and la¢ite from Polyakov et al. (2007) and
Blanchard et al. (2009) can provide reasonablerpré¢ation of Fe isotope in natural

hydrothermal systems.

However, the published theoretical values still ibithtoo large scatter to allow
rigorous and quantitative interpretations of Fetape fractionation between fluids and
minerals. Confrontation between experimental catibns and these theoretical data on
equilibrium Fe isotope fractionation may thus hdiptter identify kinetic factors that
dramatically affect fluid-mineral experiments awldemperatures. More measurements at

moderatel, where kinetic issues are less severe but isofogitionations still significant, are
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required to resolve the current discrepancies astdogy-T experiments in mineral-solution

systems and theoretical predictions.

The present study identified several important gapsur knowledge on Fe aqueous
speciation which are crucial for unambiguous intetgtion of Fe isotope fractionation.
Amongst them are the poorly known stability andicture of ferric iron chloride species at
temperatures above 100°C, and the discrepancibe istoichiometry and structure of ferrous
iron chloride species at>300°C. In situ spectroscopic data are necessargdolve these

issues to improve the theoretical predictiong-ddctors for these major Fe complexes.

More isotope fractionation measurements in minfuad- systems as a function of
temperature and aqueous Fe speciation are needechvimle experimental calibrations to
interpret natural Fe isotope ratios and reduce nsiogies of theoretical models. Work is
currently in progress by our team to measure Fwopsofractionation between pyrite and

agueous solution at hydrothermal conditions.
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Table 1. Compositions of initial experimental and injectgalutions used in this study, run
duration, and calculated pH at experimefitd® at steady state in the experiments performed

in this study.
Experiment HmC HmMB HmD HmME HmF
T (°C) 200 300 300 450 450
P (bar) Psar(15+ 2) Psat(85+ 2) Psat(85+ 2) 600+ 50 600+ 50
Type of experiment Precipitation Precipitation Distion Dissolution Dissolution
Duration (days) 36 37 71 22 15
0.05mNaCl  0.05m NacCl 2 m NacCl
- | 0.1 m NaCl 0.1 m Nacl 0.06mHCI  0.06mHCI  0.11m HCl
nitial solution 0.01 m HCI 0.01 m HCI
0.03 m FeGy 0.03 m FeGy 0.003 m Al 0.003 m Al 0.003 m Al
0.05mFg0; 0.03mFegO; 0.04 mFeOs
Injection solution 0.13m HO,-0.lm  0.076 m NaClQ- n.a n.a n.a
NaCl- 0.01m HCI 0.01m HCI o o o
Calculated pH at
experimentall -P 1.6 1.6 1.9 3.1 3.6
(£0.1)

n.a. = not applicable
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Table 2. Concentrations of total dissolved iron and sodiimmol/kg of fluid, m), Fe (Il)
fraction (in %0), mass sampled, and mass of solutemaining in autoclave after each
sampling session for each experiment.

Mass sampled Mass of solution
Run number Time (days) Fe (mol/kg) Fe (II) % Nalig) (9) remaining in autoclave
@
Precipitation experiment HmC at 200°QPs4 (0.1m NaCl — 0.01m HCI — 0.03m Feg@)l
initial 0 0.0303 >99 0.100 n.a. 299.3
1 2 0.0269 99 0.098 14.1 284.3
2 3 0.0275 98 0.094 3.3 280.9
3 4 0.0249 >99 0.079 2.2 278.8
Injection of 19.95g of 0.13m,A, — 0.1m NaCl — 0.01m HCI
4 5 0.0056 3 0.096 2.8 295.9
5 6 0.0183 2 0.099 1.2 294.8
6 14 0.0094 34 0.099 2.1 292.6
7 19 0.0113 27 0.105 8.7 284.0
8 25 0.0111 25 0.101 10.4 2735
9 34 0.0113 26 0.099 9.9 263.6
10 42 0.0113 38 n.m. 10.0 253.6
11 end 42 0.0110 32 n.m. n.a. 253.6
Steady-state average 0.0099 23 0.099
Precipitation experiment HmB at 300°QPsx (0.1m NaCl — 0.01m HCI - 0.03m Feg)l
initial 0 0.0315 >99 0.092 n.a. 249.8
1 1 0.0302 >99 0.091 8.6 241.1
Injection of 9.9g of 0.076m NaClG& 0.01m HCI
2 2 0.0117 67 0.090 1.8 2429
3 3 0.0096 >99 0.089 8.9 234.0
4 4 0.0092 90 0.084 8.8 225.2
5 7 0.0095 90 0.086 8.9 216.2
6 9 0.0127 71 0.089 10.4 205.8
7 14 0.0128 73 0.090 12.2 193.6
8 18 0.0129 78 0.090 11.9 181.6
9 24 0.0140 75 0.089 12.8 168.8
10 28 0.0136 84 0.088 13.8 155.0
11 31 0.0145 78 0.091 12.9 142.1
12 35 0.0148 80 0.091 18.1 124.0
13 38 0.0139 86 n.m. 22.2 101.7
14 end 42 0.0125 94 n.m. n.a. 101.7
Steady-state average 0.0124 82 0.089
Dissolution experiment HmD at 300°C/R,:(0.05m NaCl — 0.06m HCI — 0.003m Al — ;85(s))
initial solid 0 n.a. n.a. 0.051 n.a. n.a.
1 1 0.0050 97 0.027 14.4 234.9
2 3 0.0088 97 0.039 12.3 2225
3 13 0.0107 97 0.049 11.9 210.6
4 24 0.0134 >99 0.058 10.6 200.1
5 29 0.0127 97 0.049 8.9 191.2
6 37 0.0143 97 0.053 9.8 181.4
7 42 0.0146 98 0.056 10.0 171.4
8 49 0.0159 97 0.054 13.3 158.0
9 56 0.0165 98 0.054 12.9 145.2
10 63 0.0176 97 0.055 11.9 133.3
11 end 71 0.0177 98 0.058 9.9 123.4
Steady-state average 0.0176 97 0.050
Dissolution experiment HmE at 450°C/600 bars (0.05MaCl — 0.06m HCI — 0.003m Al — F©s(s))
1 7 0.0231 >99 0.048 7.7 n.a.
2 22 0.0230 >99 0.061 10.6 n.a.
Average 0.0231 >99 0.052
Dissolution experiment HmF at 450°C/600 bars (2m Nal — 0.11m HCI — 0.003m Al — F£5(s))
1 7 0.0404 70 2.12 10.4 n.a.
2 15 0.0441 80 2.02 12.9 n.a.
Average 0.0423 75 2.08

n.a. = not applicable, n.m. = not measured
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Table 3.Iron isotope ratios (in %0) in the aqueous solutoi hematite derived in each
sampling session in precipitation and dissolutigpegiments at 200° and 300°C,P

R b &Fe (measured o &'Fe 2SE &lFe 2SE AFe (fluid- 2SE
un number solution) (measured (calcglated hematite)
solution) solid)
Precipitation experiment HmC at 200°C/R4; (0.1m NaCl — 0.01m HCI — 0.03m Feg)l
initial 0.309 0.029 0.446 0.050 n.a. n.a. n.a. . na
1 0.302 0.016 0.449 0.042 0.434 0.065 0.015 0.077
2 0.276 0.023 0.411 0.051 0.728 0.071 -0.317 0.087
3 0.328 0.035 0.478 0.052 0.313 0.072 0.165 0.089
4 0.328 0.020 0.468 0.046 0.353 0.068 0.115 0.082
5 0.346 0.092 0.525 0.058 0.427 0.077 0.098 0.097
6 0.319 0.061 0.476 0.081 0.426 0.095 0.050 0.125
7 0.292 0.036 0.445 0.035 0.447 0.061 -0.002 0.070
8 0.300 0.035 0.459 0.034 0.439 0.060 0.020 0.069
9 0.325 0.078 0.459 0.052 0.439 0.072 0.020 0.089
10 0.280 0.032 0.437 0.032 0.452 0.060 -0.015 8.06
11 end 0.295 0.045 0.446 0.042 0.447 0.066 -0.001 0.078
Final solic® n.a. n.a. n.a. n.a. 0.447 0.082 n.a. n.a.
Final solid n.a. n.a. n.a. n.a. 0.413 0.065 n.a. n.a.
Average at steady-state 0.024 0.077

Precipitation experiment HmB at 300°C/R4 (0.1m NaCl — 0.01m HCI — 0.03m Feg)l

initial 0.308 0.035 0.467 0.061 n.a. n.a. n.a. . n.a
1 0.142 0.032 0.203 0.043 n.a. n.a. n.a. n.a.
2 0.181 0.016 0.273 0.027 0.582 0.067 -0.309 0.072
3 0.244 0.028 0.363 0.044 0.529 0.075 -0.166 0.087
4 0.327 0.019 0.494 0.033 0.455 0.069 0.039 0.077
5 0.205 0.024 0.317 0.038 0.525 0.072 -0.208 0.081
6 0.047 0.042 0.065 0.064 0.624 0.088 -0.559 0.109
7 0.091 0.046 0.142 0.078 0.653 0.099 -0.511 0.126
8 0.040 0.067 0.090 0.092 0.674 0.110 -0.584 0.144
9 0.063 0.086 0.101 0.123 0.658 0.137 -0.557 0.184
10 0.084 0.054 0.131 0.080 0.650 0.101 -0.519 D0.12
11 0.110 0.058 0.188 0.078 0.602 0.099 -0.414 .12
12 0.098 0.094 0.138 0.158 0.627 0.169 -0.489 2.23
13 -0.004 0.009 0.019 0.131 0.642 0.145 -0.623 99).1
14 end 0.033 0.036 0.056 0.054 0.585 0.081 -0.529 .0980
Final solid n.a. n.a. n.a. n.a. 0.642 0.145 n.a. n.a.
Final solid n.a. n.a. n.a. n.a. 0.535 0.091 n.a. n.a.
Average at steady-state -0.532 0.120

Dissolution experiment HmD at 300°C/B,(0.05m NaCl — 0.06m HCI — 0.003m Al -

FexO3(s))
1 0.627 0.020 0.953 0.028 0.558 0.137 0.395 0.167
2 0.405 0.035 0.607 0.049 0.768 0.143 -0.161 0.184
3 0.337 0.027 0.501 0.034 0.782 0.139 -0.281 0.150
4 0.203 0.026 0.293 0.031 0.807 0.138 -0.514 0.152
5 0.194 0.046 0.278 0.049 0.819 0.143 -0.541 0.146
6 0.165 0.059 0.257 0.052 0.815 0.144 -0.558 0.169
7 0.134 0.042 0.179 0.051 0.830 0.144 -0.651 0.147
8 0.188 0.067 0.257 0.058 0.818 0.147 -0.561 0.147
9 0.172 0.071 0.269 0.074 0.816 0.153 -0.547 0.147
10 0.184 0.048 0.314 0.092 0.808 0.163 -0.491 0.320
11 end 0.265 0.092 0.383 0.078 0.798 0.155 -0.414 .2660
Final solid® n.a. n.a. n.a. n.a. 0.757 0.163 n.a. n.a.
Final solid n.a. n.a. n.a. n.a. 0.792 0.078 n.a. n.a.
Average at steady-state -0.535 0.134

& lron isotope composition and two standard erroreuainties quoted are calculated from the number of
analyses and using the Student’s t-correction fg&latzner, 1997).

® Calculated value for solid after the experiment.

¢ Measured value for solid after the experiment.

n.a. = not applicable
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Table 4. Iron isotope ratios (in %o) in agueous solutiod &ematite derived from quench
experiments at 450°C and 600 bar

Run 5*°Fe (measured &Fe &'Fe NFe
) 2SE (measured 2SE (measured 2SE . . 2SE
number solution) - ; (fluid-hematite)
solution) solid)

Dissolution experiment HmE at 450°C/600 bars (0.05MaCl — 0.06m HCI — 0.003m Al —

Fe.03(s))
1 0.620 0.082 0.930 0.123 0.698 0.094 0.232 0.155
2 0.526 0.094 0.789 0.140 0.776 0.144 0.013 0.201
Average 0.123 0.169

Dissolution experiment HmF at 450°C/600 bars (2m Nal — 0.11m HCI — 0.003m Al —

FeOs3(s))
1 0.520 0.035 0.780 0.053 0.728 0.130 0.051 0.140
2 0.689 0.041 1.034 0.061 0.711 0.165 0.323 0.176
Average 0.187 0.150

2 see footnote of Table 3
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Figure 1. Scanning Electron Microscopy (SEM) images of hetaaiter experiments: (A)
fine-grained crystals obtained in the precipitatiom at 200°C (HmC){(B) large tabular
hematite crystals formed in the precipitation run380°C (HmB);(C) regular dissolution
pattern at the hematite surface in the dissolutionat 300°C (HmD).
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Figure 2. Evolution of the total dissolved iron concentatduring hematite precipitation and
dissolution experiments conducted in reactors wsdmpling. (A) and (B) hematite
precipitation experiments at 200°G{fand 300°C/E; respectively. After the injection of an
oxidizing H,O, or NaCIlQ solution into a ferrous iron chloride solution, Rgueous
concentrations in both experiments decrease bgtarfaf 3 due to hematite precipitation, and
remained stable for at least 30 days, suggestia@tiainment of equilibrium. (C) Hematite
dissolution experiment at 300°C in a NaCl-HCI salatof a similar composition as that used
in the precipitation run. A steady state of Fe @mtiation is attained after ~2 months of
reaction. (D) Hematite dissolution experiments 2@°€/600 bars in acidic NaCl solutions of
contrasting salinity (0.05 and 2.0m NacCl).
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HmC-200°C/P__: 0.1m NaCl - 0.01m HCI - 0.03 m FeCl,

(A]

measured

calculated

HmB-300°C/P_ : 0.1m NaCl - 0.01m HCI - 0.03 m FeCl,

measured

e
calculated

HmD-300°C/P_: 0.05m NaCl - 0.06m HCI - 0.003m Al - Fe O,

T Fe"

FeQl, Fecl,

“ay
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FeCl’

\‘\\ % Fe 7
[E] \_/measuredi [F] calculated
HmME-450°C/600bar: 0.05m NaCl - 0.06m HCI - 0.003m Al - F<3203
B _z;{r_.em Fe({a
/../ “\\\
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Figure 3. Distribution of F& and F& aqueous complexes (in mol % of total dissolvedifre)
five experiments at 200, 300°C and 450°C with tbhmgositions indicated in this figure as
measured by colorimetry and calculated in equilitoriwith hematite using the HCh software
package (Shvarov, 2008) and modified thermodynapraperties of aqueous species
discussed in the text (sections 2.2.3 and 3.1).
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B aqueous solution
® calculated hematite
Y initial agueous solution

HMC-200°C/P_

v¢  final hematite
ce4 steady-state for
i solution or hematite
n
0.5- T
() D . L S R T aqueous solution
W R ,
o J ® & I hematite
“© 0.4- ]q
®.
0.3
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Elapsed time from injection (days)

Figure 4. Iron isotope compositiond{'Fe) of the aqueous solution and solid phase in
precipitation experiment HmC-200°C. The valuesddfFe in the initial aqueous solution
(empty star) and the solution after hematite pitatipn (filled squares) were measured in
each corresponding sample; those of the final gblidd star) were measured on the hematite
recovered after the experiment; those of the heendtiring the experiment (filled circles)
were calculated using mass balance between thal iaitd sampled amount of solution and
iron isotope composition measured in the solutioaedach sample.
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o Bl aqueous solution
H m B'300 C/Psat @ calculated hematite
¥¢ initial aqueous solution
1 00 7 y¢ final hematite

........ steady-state for
solution or hematite
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Figure 5. Iron isotope compositiond{'Fe) of the aqueous solution and solid phase from
precipitation experiment HmB-300°C. See Fig. 4dplanation of the data points.
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B aqueous solution
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initial hematite
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1.504 Y final hematite
1 e steady-state for
1.25 - solution or hematite
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Figure 6. Iron isotope compositiond{'Fe) of the aqueous solution and solid phase from
dissolution experiment HmD-300°C. See Fig. 4 fgslaration of the different data points.
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Figure 7. Iron isotope fractionation, expressed A€F@re(aq)-hemaiite) DEIWeEN solution and
hematite for the experiments indicated in the #guBquares stand for the values derived in
this study from measurements®@fFe of solution and hematite as a function of tisee(Figs
4-6), with the average capital delta value at stestdte shown by the horizontal dashed line.
The shaded zones indicate the range of theoreficdfe values calculated for each
experimental condition using-factors reported in the literature (see Electroiimex for
references and comparisons). The horizontal saoliel tepresents the best correspondence
with each experiment of theoretical values for hig@&rom Blanchard et al. (2009) and those
for Fe agueous species from Hill et al. (2010) an&chauble et al. (2001). Note the large
difference of our measured and most theoreticalieslwith those calculated using the
recently publisheg@3factors of F&" and F&" by Rustad et al. (2010).
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TG
300 200 100 25 0
22 ] T T T | 1
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18 ~—[Fe"(H,0)]"
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14 [Fe"(H,0),CL]"
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Figure 8. Reduced partition functiong3factor) of iron aqueous complexes using values
available in literature as a function of temperatlach colored zone indicates the range of
values from different studies for the indicated cge (cited in Table EA-1).
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O Experiment
e Theory

o m === Theory (Rustad et al., 2010)

3.0
2.5 5
2.0 +
1.5 i

Fe(aq)-mineral

1.0 4
o 1T
$< 0.0 _: _#J_ [ q]
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Figure 9. Iron isotope fractionation between Fe(aq) and nainhfar our experiments (at 200,
300 and 450°C) and those from other author$ &t100°C. The shaded zones indicate the
range of theoreticah®'Fe values calculated for each experimental coritising A-factors
reported in the literature for Fe aqueous speciab rainerals (see Electronic Annex for
references and comparisons). The dark horizontal t@respond ta°’Fe values calculated
usingB-factors of F& (aq) and F& (aq) from Rustad et al. (2010).
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Electronic annex for “First experimental determination of iron isotope fractionation

between hematite and aqueous solution at hydrothermal conditions”

Gaélle Saunier, Gleb S. Pokrovski and Franck Psstma
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Table EA-1. Values of 1000 I8 °>'Fe at indicated temperatures for ferrous and fercdo
aqueous species based on the function g with x=1F/T? (T in K) from published
theoretical work using different models and basts ¢indicated in brackets).

Species
[Fe'(H.0)e)*

1000 InB°Fe

Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F€'(H,0)s]*" (DFT-PCM) Anbar et al., 2005 10.01 6.49 4.13 2.90 1.92
[F€'(H,0)]*" (DFT) Anbar et al., 2005 9.81 6.40 4.13 2.94 2.00
[F€'(H,0)]* (MUBFF) Anbar et al., 2005 9.32 6.04 3.85 2.70 1.78
[F€'(H,0)* (MUBFF) Schauble et al., 2001 926 595 3.75 259 1.67
[F€'(H,0)]** (UHF/6-31G) Hill and Schauble, 2008 7.855.08 3.23 2.26 1.49
[Fé'(H,0)s]*" (B3LYP/6-31G) Hill and Schauble, 2008 8.235.33 3.38 2.37 1.56
[F'(H,0)]** (LANL2DZ) Hill and Schauble, 2008 9.71 6.30 4.03 2.83 1.89
[Fe'(H:0)]** (in vacuo) Domagal et al., 2008 8.47 5.48 3.49 244 161
[F€'(H,0)s]*" (IEFPCM) Domagal et al., 2008 8.63 5.58 3.54 2.47 1.62
[F€'(H,0)]** (UB3LYP/6-311G (d)) Domagal et al., 2008 8.53%.52 3.52 2.46 1.63
[F€'(H,0)s]** (B3LYP 6-31G(d,p)) Ottonello and Zuccolini, 2009 33. 4.77 3.01 2.07 1.30
[Fe'(H:0)]*" (B3LYP(O,H) 6-31G(d) Fe (VTZ)) Ottonello and Zudiod, 2009 8.70 5.67 3.58 2.46 1.55
[F€'(H,0)]** (PCM B3LYP 6-31G(d,p)) Ottonello and Zuccolini,(@ 7.17 465 293 2.01 1.27
[F€'(H,0)s]*" (PCM UHF 6-31G(d,p) UAHF radii) Ottonello and Zuatici, 2009 8.15 5.33 3.37 2.32 1.47
[F€'(H,0)]* (UHF/6-31G) Hill et al., 2010 785 5.08 3.23 226 1.49
[F€'(H,0)]*" (B3LYP/6-31G) Hill et al., 2010 821 5.32 3.38 2.37 1.56
[F€'(H,0)s]*" (B3LYP/6-311G) Hill et al., 2010 9.26 6.00 3.82 2.68 1.77
[F'(H,0)]** (B3LYP/VTZ) Hill et al., 2010 952 6.16 3.92 275 1.82
[F€'(H,0)]* (B3LYP/6-311++G(2d,2p)) S6 Rustad et al., 2010 6.97 4.49 284 197 1.97
[Fe'Cl)*
Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[FE'Cl]* (MUBFF) Schauble et al., 2001 6.04 3.86 241 1.65 1.05
[FE'CI(H,0)s]*
Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F'CI(H.0)s]* (UHF/6-31G) Hill et al., 2010 7.74 500 3.18 222 1.46
[F€'CI(H,0)s]" (B3LYP/6-31G) Hill et al., 2010 7.75 5.02 3.20 2.25 1.49
[F€'CI(H,0)s]* (B3LYP/6-311G) Hill et al., 2010 8.67 5.61 3.57 2.50 1.65
[FE'CI(H,0)s]* (B3LYP/VTZ) Hill et al., 2010 8.78 5.69 3.62 2.54 1.68
[F€'Cly(H20)4]°
Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F€'Cly(H20)4]° (UHF/6-31G) Hill et al., 2010 736 4.75 3.01 2.10 1.38
[F€'Cly(H20)]° (B3LYP/6-31G) Hill et al., 2010 7.04 456 2.90 2.03 1.34
[F€'Cly(H20)4]° (B3LYP/6-311G) Hill et al., 2010 8.57 5.55 3.53 2.47 1.63
[F€'Cly(H20),]° (B3LYP/VTZ) Hill et al., 2010 8.35 541 3.44 241 159
[Fe" (H0)]**
Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F€"(H,0)*" (DFT-PCM) Anbar et al., 2005 13.65 8.88 5.69 4.02 2.69
[F"(H.0)]*" (DFT) Anbar et al., 2005 1413 9.22 5.94 4.22 2.86
[F€"(H,0)*" (MUBFF) Anbar et al., 2005 17.28 11.19 7.13 5.01 3.32
[F€"(H,0)]*" (MUBFF) Schauble et al., 2001 17.321.24 7.19 5.07 3.38
[F€" (H20)]*" (UHF/6-31G (d)) Hill and Schauble, 2008 14.109.19 5.91 4.19 2.83
[F€" (H,0)e]*" (B3LYP/6-31G (d)) Hill and Schauble, 2008 12.938.42 5.40 3.82 2.57
[Fe" (H,0)]*" (B3LYP/6-311G) Hill and Schauble, 2008 13.633.88 5.71 4.05 2.73
[F€" (H20)]*" (B3LYP/VTZ) Hill and Schauble, 2008 13.899.05 5.81 4.12 2.77
[F€" (H,0)*" (B3LYP/AVTZ) Hill and Schauble, 2008 14.209.23 591 4.17 2.79
[F€"(H,0)e]*" (in vacuo) Domagal et al., 2008 12.518.14 5.22 3.69 2.47
[F€" (H.0)]*" (IEFPCM) Domagal et al., 2008 12.898.38 5.36 3.78 2.52
[F€" (H,0)]*" (UB3LYP/6-311G (d)) Domagal et al., 2008 12.58.19 5.25 3.71 2.49
[F€"(H.0)]*" (B3LYP 6-31G(d,p)) Ottonello and Zuccolini, 2009 2.06 7.92 5.02 3.46 2.19
[F€" (H,0)]*" (B3LYP(O,H) 6-31G(d) Fe (VTZ)) Ottonello and Zwdini, 2009 12.86 8.45 5.36 3.69 2.34
[F€" (H,0)]*" (PCM B3LYP 6-31G(d,p)) Ottonello and ZuccolinQ(® 12.73 8.36 5.30 3.65 2.32
[F€" (H,0)e*" (PCM UHF 6-31G(d,p) UAHF radii) Ottonello and Zwotini, 2009  13.77 9.04 5.74 3.96 251
[FE"(H,0)*" (B3LYP/6-311++G(2d,2p)) S6 Rustad et al., 2010 1151 7.48 4.79 3.38 2.26
[F€" (H,0)*" (B3LYP/6-311++G(2d,2p)) Th Rustad et al., 2010 880. 7.07 4.53 3.19 2.13
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[F€" (H,0).Cl,]*

[F€" (H,0)Cly]°

Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F€"(H,0).Cl;]* (MUBFF #1) Schauble et al., 2001 13.478.74 559 3.94 2.62
[F€" (H,0).Cl,]* (MUBFF #2) Schauble et al., 2001 12.698.21 5.22 3.66 2.41
[F€"(H,0),Cl,]* (UHF/6-31G) Hill and Schauble, 2008 12.658.22 5.26 3.70 2.47
[F€" (H,0).Cl]* (B3LYP/6-31G) Hill and Schauble, 2008 11.027.15 4.57 3.21 2.14

[F€" (H,0),Cl,]* (B3LYP/6-311G) Hill and Schauble, 2008
[F€" (H,0),Cl,]* (B3LYP/VTZ) Hill and Schauble, 2008

10.406.71
11.777.64

4.25 296 1.93
4.88 3.44 2.29

Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F€" (H,0)3CE]° (MUBFF) Schauble et al., 2001 11.537.47 4.77 3.35 2.22
[F€" (H,0)3CE]° (UHF/6-31G) Hill and Schauble, 2008 11.217.27 4.64 3.26 2.16
[F€" (H,0)3Ck]° (B3LYP/6-31G) Hill and Schauble, 2008 10.226.61 4.21 2.95 1.94

[F€" (H,0)3Ck]° (B3LYP/6-311G) Hill and Schauble, 2008 10.336.69 4.25 2.98 1.96
[F€" (H,0)3Ck]° (B3LYP/VTZ) Hill and Schauble, 2008 10.336.69 4.25 2.98 1.96
[Fe"Cl)
Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[FE"Cl,]” (MUBFF) Schauble et al., 2001 10.78 6.94 4.38 3.04 1.97
[FE"CI,] (UHF/6-31G) Hill and Schauble, 2008 11.957.72 4.90 3.42 2.24
[F€"Cl)]" (B3LYP/6-31G) Hill and Schauble, 2008 10.816.98 4.42 3.08 2.01
[F€"Cly] (B3LYP/6-311G) Hill and Schauble, 2008 10.406.71 4.25 2.96 1.93
[F€"Cl)] (B3LYP/VTZ) Hill and Schauble, 2008 10.346.67 4.22 2.94 1.92
[F€"Cl)] (B3LYP/AVTZ) Hill and Schauble, 2008 10.396.69 4.23 293 1.91
[F€" (H,0)s(OH)]*
Temperature (°C) 25 100 200 300 450
[F€"(H,0)s(OH)]** (B3LYP) Ottonello and Zuccolini, 2009 13.709.10 5.83 4.04 2.57

[F€" (H,0)(OH)]**

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[F€"(H,0)4(OH)]* (PCM-UHF-UAHF) Ottonello and Zuccolini, 2009 14.229.45 6.05 4.19 2.67
[F€" (H,0),(OH)]*

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[[F€™ (H,0)4(OH),]* (B3LYP) Ottonello and Zuccolini, 2009 14.079.38 6.02 4.18 2.66
[Fe" (H20):(OH),*

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[[F€" (H.0)s(OH).]* (B3LYP) Ottonello and Zuccolini, 2009 13.779.15 5.86 4.06 2.58
[F€" (H,0)s(OH)s]°

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[F€" (H,0)5(OH);]° (PCM-B3LYP-UAHF) Ottonello and Zuccolini, 2009 78. 9.13 5.84 4.04 257

[FE"(OH)4°

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[F€"(OH);]° (PCM-B3LYP-UAD) Ottonello and Zuccolini, 2009 1P.8 855 550 3.81 2.43
[FE" (H20)(OH),]"

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[F€" (H,0),(OH),] (PCM-B3LYP-UAHF) Ottonello and Zuccolini, 2009 90. 9.87 6.31 4.36 2.77
[Fe" (OH)J"

Temperature (°C) 25 100 200 300 450

[FE€"(OH),] (PCM-B3LYP-UAO) Ottonello and Zuccolini, 2009 13.310.18 6.50 4.49 2.86
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Table EA-2. Values of 1000 Iff °"Fe for hematite, based on the function ax#ex® with
x=10°/T? (T in K) from Polyakov et al. (2007) and Blanchaitdal. (2009), calculated at 200,
300 and 450°C. Note the good agreement betweere ttves independent sources with
differences less than 0.2-0.3%. at the temperatfresr experiments.

a bx10®° | cx10° 1000In3 Reference
200°C| 300°C| 450°C
10542 | -31652| 13260 465 318 200 PO'@'(;%‘;)H al.
0.9940 | -46883 37.137| 435 298 188 o
T(°C)
300 200 100 25 0

I I [ [ I
14

12

10 4

(hematite)

oo
|

1000 Ing°'Fe

5

/ ---l--- Polyakov et al. (2007) M&ssbauer
_/-l —&— Blanchard et al. (2009) ab initio
—{x— Rustad et al. (2009) B3LYP

—— Rustad et al. (2009) PBE
{>— Rustad et al. (2009) BLYP

y J ; T J T ¥ T T 1
2 4 6 8 10 12 14

10°%/TH(K™)

Figure EA-1. Comparison ofL000 In3°'Fe values for hematite from the literature (Polyako
et al., 2007; Blanchard et al., 2009; and Rustad. e2009).
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Figure EA-2. Upper panel:lron isotope fractionation in the system®Fehematite and
Fe'"(OH), -hematite calculated using theoretig@lactors for F& and hydroxide complexes
(see Table EA-1), and for hematite from Blanchardle(2009) and Polyakov et al. (2007).
These theoretical data are compared with expersnehtSkulan et al. (2002) at 98°G4P
between hematite and slightly acidic'Fsolution dominated by (poly)meric hydroxide'Fe
species. Lower panet®’Fe equilibrium values between the*Fand Fé* cations in aqueous
solution calculated from theoreticglfactors referenced in the figure, and their congosr
with experimental data of Johnson et al. (2002%lightly acidic solutions at 22°C/1bar in
which Fé" hydroxide complexes are dominant.
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Figure EA-3. Iron isotope fractionation (expressed/&éFe) between aqueous ferrous iron
(Fé") and goethite (FeOOH) calculated from availableotetical Sfactors for F& and
goethite from the references indicated, and its pameon with the experimental value of
Beard et al. (2010) at 25°C/1bar (filled diamond).
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Figure EA-4. Iron isotope fractionation (a&°'Fe) between aqueous ferrous iron'(Fand
siderite (FeC@ calculated from available theoretiggffactors for F&" from the references
and models indicated and for siderite from Polyakbual. (2007) and Blanchard et al. (2009)
(indicated by letter “B” in the legend), and theeamparison with experimental data of Wiesli
et al. (2004) at 22°C/1bar in carbonate-rich agaesnlution in which Peis dominated by
carbonate complexes (filled triangle).
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Chapitre 4
FRACTIONNEMENT ISOTOPIQUE

DU FER ENTRE PYRITE ET
SOLUTION HYDROTHERMALE
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Chapitre 4 : Fractionnement isotopique du
fer entre pyrite et solution hydrothermale

(premiers résultats)

4.1 Résumé de I'article : “First experimental
determination of iron isotope fractionation between
aqueous fluid and pyrite under hydrothermal conditions”
Saunier G., Pokrovski G. S. and Poitrasson F. eréppration pour

Contributions to Mineralogy and Petrology

Cette étude a pour but d’étudier le fractionnenwutbpique du fer entre fluide hydrothermal
et pyrite lors de sa précipitation a 450°C/700 hbare précédente étude (Butler et al., 2005) rémakbsé
basse température (2-40°C) a montré que la pyagegrait par une phase intermédiaire (FeS) avant de
précipiter sous la forme de pyrite. Ces auteursétrdié le fractionnement isotopique du fer enee F
et pyrite et ont obtenus un facteur de fractionrrﬁmlé'ﬂpe(..),pegl.SiOA%o correspondant a un
fractionnement isotopique cinétique, alors qu'aliébre le fractionnement entre 'Fet la pyrite
devrait étre <0.5%0. Leur étude a montré que cdtis@ intermédiaire serait la mackinawite. Méme si
cette expérience a été réalisée a basse temperaligrgpermet d’apporter des informations sur le
fractionnement isotopique du fer dans les pyritgdréthermales. Ce phénomene est-il le méme a
hautes températures? Nous avons précipité de i@ gyr50°C/700bar et comparé le fractionnement
obtenu expérimentalement avec le fractionnementridpge et naturel. Notre étude constitue la
premiére calibration expérimentale a des températé@levées (450°C) du fractionnement hors

équilibre entre Peet pyrite.

Trois expériences de précipitation ont été réadieed50°C/700bar avec des solutions (NaCl-
KCI-S-FeSQ/FeCl) de compositions isotopiques connues dans detetgadiydrothermaux Coretest
équipés d'une cellule flexible en titane. L'utilisa du soufre élémentaire comme matériel de départ
permet la production in situ de fortes concentretiole HS a haute température, nécessaire a la
formation de la pyrite, et un potentiel redox etplthtamponné grace a I'équilibre sulfure- sulfate,
fournissant une fugacité d'oxygene proche du tampagnétite-nématite. Une solution aqueuse de
FeClL ou FeSQ a été injecté dans l'autoclave quelques jourssdpréébut de I'expérience. Cela se

traduit par la précipitation de la pyrite avec g@ntité suffisante de Fe restant en solution.

Les concentrations en fer total aqueux des solsitiprélevées périodiqguement montrent
gu'apres l'injection d'une solution de Fes@u de FeGl ces concentrations atteignent un état

stationnaire traduisant un équilibre chimique. kasports isotopiquesd{Fe) des solutions ont été
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mesurés en fonction du temps lors des différerd&epements et ceux du solide ont été calculés a
chaque prélévement en utilisant le bilan de masks ejuantités de Fe initiales et les quantitéseale
total prélevées et les rapports isotopiques du &sundes en solution. Les rapports isotopiques de la
solution et du solide dans chaque expérience giresie fractionnement isotopique entre la soludbn
la pyrite atteignent un état stationnaire. Ces egpées montrent un fractionnement entre 0,2%o et
0,84%o enA57Fa.uide_pyme ce qui signifie que la pyrite est enrichie en opet Iéger. Ces valeurs de
fractionnement entre la solution et la pyrite peuv@re comparées au fractionnement théorique en

considérant la distribution des especes aqueuselgtion dans chaque expérience.

Grace aux calculs thermodynamiques, la distributies espéces aqueuses en solution du fer a
été déterminée afin d’estimer le fractionnementoigue théorique pour chaque expérience en
utilisant les valeurs de facteirpour les espéces aqueuses de Fe publiées daitteriture. Ces
calculs ont montré que I'espéce FEQlomine largement dans nos conditions expériment&le
utilisant les facteurs de fractionnent théoriquespahibles dans la littérature pour I'espéce BeCl
(Hill et al., 2010) et la pyrite (Polyakov et aRQ07; Blanchard et al., 2009) nous obtenons un
fractionnement théorique (entre -1,63%. et -0,72%) d&saccord avec le fractionnement obtenu
expérimentalement (entre 0,2%. et 0,84%0). Ces deastibnnements different de 1,5%. a 28fa
N°'Fe. Une telle différence a 450°C ne peut s’explicuiepar les incertitudes liées aux valeyts
théoriques de la pyrite et de Fg@l), ni par une spéciation du fer différente (e7g@CL> au lieu de
FeCL"). Elle semble donc étre liée a d’autres facteEnseffet, cet écart pourrait s'expliquer par I¢ fai
que la pyrite précipite via un précurseur ressenttdala mackinawite (FeS, Schoonen and Barnes,
1991) et ce précurseur une fois formé en équiikwmpique avec le fluide conserverait sa signature
isotopique lors de sa recristallisation en pyriatler et al., 2005). En effet, nos valeurs/d&F ey ige.
pyrite. €XPErimentales sont en bon accord avec les vatbémiques de fractionnement calculés en
utilisant les facteurg de FeCl(aq) (Hill et al., 2010) et la mackinawite (Polyaket al., 2007). Ce
résultat est en accord avec les analyses natuddl&sctionnement isotopique entre Fe dissoua et |
pyrite dans des environnements de sources hydrodihes de dorsales océaniquA§7I{e.uide_pyme~
1,5+0,5%0, Beard et al., 2003 ; 0,87+0,2%. and 1,163, entre le fluide et la pyrite/marcasite,
Rouxel et al., 2008). Lors de la précipitation dgpde la pyrite, il ya un important fractionnement
cinétique. Notre étude expérimentale du fractiorer@nisotopique du fer entre solution agueuse et la
pyrite est la premiere étude a donner des factifsactionnement a haute température (450°C/700
bar) afin de mieux contraindre et d'améliorer lesdéles théoriques existants du fractionnement
isotopique du fer et de comprendre les processywrélgpitation de la pyrite a I'équilibre et hors-

équilibre.
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4.2 Article: "“First experimental determination of iron
isotope fractionation between aqueous fluid and pyrite
under hydrothermal conditions” Saunier G., Pokrovski G. S. and

Poitrasson F. en préparation poQontributions to Mineralogy and Petrology
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ABSTRACT

Critical to the understanding of iron isotope ratio hydrothermal sulfide minerals is
the accurate knowledge of Fe isotope fractionabemveen mineral and fluid. Here we report,
for the first time, Fe isotope fractionation betwggrite and aqueous saline fluid from pyrite
precipitation experiments at 450°C/700bar in a watege of chloride concentration (0.05-2.0
mol/kg NaCl/KCIl). Our measurements show that chameequilibrium between Fegl
bearing fluid and crystalline pyrite is attainedtvin a few days. Iron isotope fractionation
between fluid and mineral, expressed\a% eyig-pyrite=0" F&iuid - 8 Fépyrite is Stable over ~15
days and equal to 0.71+0.15%. in all experimentsdeareases to 0.20+0.15%o. for longer run
durations to at least 30 days. This last measA?éléemm_pyrne values is too high, by about
1.5%0, with theoretical predictions usigfactors reported in the literature for pyrite ahe
dominant iron chloride species in solution"€&%(aq), and assuming isotope equilibrium
between fluid and mineral at 450°@°(Ferecizaq)pyrite ~ -1.240.4%0, depending of the
literature source). In contrast, theoretical predis of equilibrium fractionation between
FeCk’aq) and mackinawite (FeS) yiel®’Fe values identical to those measured in our runs
shorter than 15 day&(kTFeFegz(aq)_Feg 0.70£0.15%0). This discrepancy between theoretical
prediction and our calculations is explained by pihecipitation mechanism of pyrite via an
intermediate mackinawite-like phase, FeS, whichildgates isotopically with the fluid and
keeps this isotopic compaosition upon re-crystalicrato pyrite over short time scales at high
temperature. If this interpretation is correct, edperimental isotope study would provide a
direct backing of this pyrite formation model. Taegew results allow interpretation of the Fe
isotope ratios in fluids and sulfide minerals freobmarine hydrothermal vents in mid-ocean
ridges, which are characterized by rapid precijpitatof iron sulfides. Our results can
therefore be used to estimate precipitation rafeson sulfide minerals in hydrothermal

environments.
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1. Introduction

Iron isotope ratios in sulfide minerals from hydvetmal environments may provide a
new powerful tool to trace hydrothermal processeg.( Graham et al., 2004; Rouxel et al.,
2003, 2004, 2008). For example pyrites from varioud-ocean ridge hydrothermal vents
from Atlantic and Pacific oceans, formed Bt 200-400°C were found to exhibit large
variations ind'Fe values, from -4.5%o to +0.8%., depending of theality (Rouxel et al.,
2004, 2008). Pyrite and marcasite from low-to-meditemperature assemblages usually
display isotopically lighter compositions comparéal those from higher temperature
assemblages (Rouxel et al., 2003). Pyrite and cpgite from the Grasberg Cu—Au deposit
(Indonesia) have &'Fe range between -3.0%nd +1.6%o (e.g., Graham et al., 2004). Pyrite
from banded iron formations of the Transvaal Cratas ad’’'Fe range 0£2%o to -3.6%o
(Johnson et al., 2008). Although only few directadare available for dissolved iron isotope
composition in modern hydrothermal fluids, theyoalhow variations over at least 1.5%o
(e.g., Beard et al., 2003; Rouxel et al., 2008ygkavariations are also observed in black
shales and Archean and Proterozoic banded ironatowns (BIF) containing Fe sulfide
minerals (pyrite and marcasite) that dispi{Fe values from -4.5 to +2.3%o (Johnson et al.,
2008; Heimann et al., 2008; references thereinps&éhlarge iron isotope fractionations in
hydrothermal and sedimentary environments may aefievariety of factors related to the
sources of rocks and fluids, temperature, pressadgx conditions, fluid composition, iron
speciation in the fluid phase, kinetics of mingoa¢cipitation and growth, and geodynamic
evolution and duration of hydrothermal-magmaticwist The first step to the understanding
of these complex phenomena is the knowledge ofibfum Fe isotope fractionation factors
amongst Fe sulfide minerals and between mineraflarm

Equilibrium isotope fractionation factors may betabed via theoretical calculations

(Polyakov et al., 2007; Schauble et al., 2001; Ardgtaal., 2005; Hill and Schauble, 2008,
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Blanchard et al., 2009; Rustad, 2009). Recenfiyactors for major minerals have been
reported from ab-initio modeling (Blanchard et a009) or computations based on
Mdssbauer and Nuclear X-ray Inelastic Scatteringcsp (Polyakov and Mineev, 2000;
Polyakov et al., 2007; Polyakov, 2009). The regaaigress in ab-initio quantum-chemical
modeling has recently allowed numerous theoretiepbrts of 3-factors for most Fe and
Fé'-bearing aqueous complexes, including chloride ispeSchauble et al., 2001, Anbar et
al., 2005; Domagal-Goldman and Kubicki, 2008, Hitld Schauble, 2008; Hill et al., 2010;
Rustad et al., 2010). However, these theoreticdh dae often discrepant, exhibiting
variations of several %o (permil) at near-ambiemiperatures for the same species according
to different studies and basis sets. Thus expetahearalibration of mineral-mineral and
mineral-fluid Fe isotope exchange reactions ovesicee temperature-pressidm-P) range of
natural systems is necessary to interpret the alatlata and better reconcile the various
theoretical studies.

However, experimental data of iron isotope fraciion in fluid-mineral systems are
absent at temperatures above 100°C. The few alaitabdies focused on low-temperature
experiments (<100°C) in Fe oxide/hydroxide/carbenafluid (Skulan et al., 2002; Wiesli et
al., 2004; Beard et al., 2010) and Fe sulfide—dflaystems (Butler et al., 2005) where
attainment of equilibrium is very slow and kinetgotope fractionation is dominant. For
example, Butler et al. (2005) investigated expentally the Fe-isotope fractionation between
Fe* aqueous solution and synthetic mackinawite (Fes) showed a significant kinetic
isotope effect. They reportm?7Fepe(”)_Fes fractionation factor of 1.3%. for zero-age FeS and
0.5%0 after ~7 days of reaction, but there is insidght evidence to confirm that a steady state
is attained in their experiments. These rare erpaits do not allow interpreting Fe isotope

fractionation in moderate-to-high temperature systdecause of the different Fe aqueous
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speciation in saline fluids, dominated by'fehloride complexes, and the predominance of
pyrite in natural hydrothermal systems.

We conducted a series of precipitation experimegntise system pyrite-aqueous saline
solution of different chloride concentration (0.2®m NaCI/KCl) at 450°C and 700 bar
pertinent to the conditions of hydrothermal depdsitation. Our results provide the first
experimental calibration of Fe isotope fractionatietween pyrite and a typical hydrothermal
fluid, and allow new insights into iron isotopedtination processes in natural hydrothermal

systems and confrontations with theoretical models.

2. Materials and methods
2.1 Summary of experimental and analytical techniques

We conducted a series of hydrothermal experimeritgpyite precipitation at
450°C/700bar from NaCl-KCI-S-FeQBeClL aqueous solutions of known Fe isotope
composition. The solution compositions are reportedable 1. These compositions were
chosen for the following reasore: to allow high enough Fe concentrations in solutio be
easily treated and analyzed by MC-ICP-M%Bto avoid the formation of mineral phases other
than pyrite,c) to produce comparable Fe pools between solidsahdion, which allows an
efficient chemical and isotope exchange and aceudarivation of3°'Fe values both for
pyrite and coexisting fluid.

All experimental solutions where prepared just befine experiment from analytical
reagent grade chemicals and doubly deionized aigdsded water to avoid oxidation of
ferrous iron. The initial sulfide-rich solution wgenerated by dissolving native sulfur at the
run temperature in a salt aqueous fluid whose pHd lu#fered by silicate assemblages or

sulfur dissolution itself. The use of elementalfwulas starting material allows in situ
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generation of high concentrations of,31at elevated temperature, necessary for pyrite
formation, and efficient redox and pH buffering dagh the sulfide-sulfate equilibrium,
providing oxygen fugacity close to the magnetiteahéte buffer. An aqueous solution of
FeCh or FeSQ was injected in the autoclave after a few daysuat temperature. This
resulted in precipitation of pyrite with a suffiskeamount of Fe remaining in solution.
Solution was sampled periodically to follow theaatment of chemical and isotopic
equilibrium. Two experiments (#¥M14 and #M18) alsmni@ined up to several hundreds of
ppm of the main base metals Zn, Cu in the formhbdéride salts and metallic gold to match
as closely as possible the composition of high-tenepire hydrothermal fluids.

Experiments were performed in a rocking hydrothérneactor Coretest equipped
with a titanium flexible cell (Pokrovski et al., @8). Injections of FeGlor FeSQ solutions
were performed with a manual calibrated pump; thrmall amounts of solution (~2 g) were
periodically extracted via titanium tubing and higkP valves and trapped into a titanium
ampoule tightly attached to the valve. The rapuddfitransfer into the ampoule (<1 s) under
experimental pressure avoids solute losses owingetal-sulfides precipitation and volatile
sulfur species degassing during sampling of S4tiglds at elevated temperatures (Pokrovski
et al., 2008). Solutions were treated and analym#dg the protocols from Pokrovski et al.
(2008). Briefly, concentrations of Fe, Na, K, Zny,Q\u, Si were determined by Inductively
Coupled Plasma Mass Spectrometry (ICP-MS) and tsedc by flame Atomic Absorption
Spectrometry (AAS) and by Inductively Coupled Plas#tomic Emission Spectrometry
(ICP-AES). Total dissolved sulfur was analyzedha torm of sulfate by ion chromatography
after total oxidation of sulfur by #D,. Total reduced sulfur (sulfite, sulfide and evetitu
polysulfide and thiosulfate) was quantified by ia&ric titration. Hydrogen sulfide ¢9)
was separated from the other sulfur forms by pietipn as Cd sulfide directly in the

sampling ampoule, followed by iodometric titratidn.our experiments, all dissolved metals
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were present in the fluid in their oxidation statesurring in natural hydrothermal systems
i.e., Fd, zn', Cd, AU as inferred from both chemical analyses of samplaldtions and

solids recovered after experiments and thermodynaaliculations using available data for
aqueous metal complexes and mineral phases (se@)beéolids after experiments were
analyzed by X-ray diffraction, scanning electrorcrascopy and electron microprobe. They
showed pyrite in all experiments (Fig. 1). Silicabténerals (#M14 and #M18) showed no

detectable phase or compositional changes aftenberiments.

2.2 Iron isotope measurements

Iron isotope compositions from all experiments expressed using the delta notation

(in permil, %o) relative to the IRMM-014 iron isotepeference material:

Fe/* Fe.ampie
I ~1{x1000 (0
FE/ FQRMM -014

557Fe=[

where® FeP*Feampeare the measuredFeP*Fe ratios in the sample antFeP*Ferumv.o14 is
the average of the measur&BeP*Feof the IRMM-014 standard placed before and after th
sample in the analytical sequent®&efFe ratios were also analyzed in all samples; vaifies
5'Fe have been always ~1.50 times thosed®Fe, demonstrating a mass-dependent
relationship known for all terrestrial samples (Ragson and Freydier, 2005). Differences in
isotope composition between solutic® &nd pyrite P) are expressed #s'Fe:
N'Fe,, =0 Fe, -90°'Fe, 2)

Analyses were performed using the protocols baseSamunier et al. (2010, 2011) and
adapted for sulfur- and Cu/Zn-rich solutions. Byief2 mL of sampled solution were
evaporated to dryness at 120°C on hotplate, foldbioxe reaction with 2-3 mL of aqua regia

(9M HCI + 15M HNG; in 1:2 volume ratio) at 120°C during 24h, and secevaporation to
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dryness. Three to five grams of 6M HCI were thedeatito the residue and digested at 120°C
for 24h, and then again evaporated to drynesdjrtakprecipitate was dissolved in 5-7 mL of
6M HCI depending on iron concentration; the sohlitwas loaded in thermo-retractable
Teflon columns and purified twice using the aniorgsin BioRad AG1 X4 (200-400 mesh),
following the procedure described in Poitrassomlei{2004). The solution was evaporated
and then diluted to 50-100 ppm Fe by addition 66M HCI and eventually stored for iron
isotope analyses. This solution was diluted to @pin Fe in 0.05M HCI just before the
analysis session, depending on the instrumenttsstysi

Iron isotopes ratios were measured using a TheriecirBn Neptune MC-ICP-MS at
LMTG, Toulouse, after the addition of Ni for int@nmass bias correction. The detailed
protocol may be found elsewhere (Poitrasson angdige 2005). Each sample was measured
six times. Based on long-term reproducibility ofme@made hematite standards (Poitrasson
and Freydier, 2005), the precision of iron isotopeasurements fod°'Fe values is
~0.013%c/amu (2SD). Uncertainties @i’Fe andA®’Fe values reported in this study are
expressed as two standard error (2SE) as calculatedthe number of replicates and using

the Student’s correction factor (Platzner, 1997).

2.3 Calculations of Fe agueous speciation in solution

Metal and sulfur chemical speciation and solubilityexperimental solutions were
modeled via equilibrium thermodynamic calculatiassng the HCh software package based
on the minimization of the Gibbs free energy of #stem (Shvarov, 2008). Activity
coefficients ;) of charged species in solution were calculatadguthe extended Debye-
Huckel equation as described in Pokrovski et al0@); those of neutral species were

considered to be equal one. The thermodynamic prepef the major fluid constituents like
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H,O, H', OH, Na', CI, NaCP, HCI® and most aqueous sulfur speciesgHHS, SQ?*, HSQ,
SO, HSQy, SO, $05%) were taken from the SUPCRT 2007 database baséuearvised
HKF equation of state (Johnson et al., 1992). Tloelynamic properties of pyrite and other
Fe sulfides and oxides were adopted from the saatebdse. Thermodynamic properties of
aqueous F& and its hydroxide complexes were adopted from Bhal. (1997), those of
ferrous iron chloride species FéGind FeGP were taken according to the HKF equation of
state from Sverjensky et al. (1997) which is ineggnent with most available solubility and
UV-spectroscopy data in a wideP range (600°C and 1 kbar) published over more than
decades (see Wood and Samson, 1998; referencemjhdihis largely adopted set of data
for F'-Cl complexes appears, however, in marked disagrremith the recent study of
Testemale et al. (2009) using X-ray Absorption F8teucture (XAFS) spectroscopy who
suggested the dominant formation of the higherroctioride complex FeGi at the expense
of FeCl and FeG over wide temperature and chloride concentrataomges (>0.1m Cl at
400-450°C). The two sets of data for Fe(ll) chlericomplexes were confronted with the
measured pyrite solubility below and showed thattdmale et al.’s (2009) thermodynamic
properties for FeGt yield Fe$ solubilities 5 to 30 times higher than those meadin our
experiments (see below), whereas Sverjensky et @997) data for Feglq are in good
agreement with our measurements (see below). Coesty the latter dataset was used in

this work.

3. Results
3.1 Bulk iron solubility and major element concentrations

Measured concentrations of each element (Fe, N&j,kZn, Cu, Au) and reduced and

total dissolved sulfur are summarized in Tablerl.all three experiments Na, K and ClI
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behave conservatively, showing similar concentratibefore injection and after injection of
Fe-rich solution (#M20), or slight decrease of artcations after injection owing to the fluid
dilution (#¥M14 and #M18). Dissolved silica concettitons are stable over the total duration
of experiments in the presence of silicate-quastemblages (#¥M14 and #M18) and are in
agreement with quartz solubility at these condgiovetals like Cu, Zn and Au do not show
systematic trends upon injection (#M14). Becausgas not possible to identify their host
mineral phases (e.g., pyrite vs Cu/Zn sulfidesthese experiments, no attempt was done in
this paper to interpret their concentrations imteof equilibrium thermodynamics. In the two
other experiments (#M18 and #MZ20), these metalse wesent in trace quantities (ppm
level), sometime close to the detection limit, ahdwed no significant trends.

Total sulfur concentrations measured in the sathfiled before Fe-bearing solution
injection are close to those initially loaded inregment with the high sulfur solubility
predicted by thermodynamic modeling at 450°C/70@bgr>1mol/kg). These concentrations
drop after the injection, reflecting pyrite fornai (see below). Total reduced sulfur
concentrations as analyzed by iodine titration a&entical to sulfide concentrations
precipitated as CdS, suggesting that reduced sidflargely dominated by 4% and other
forms (e.g., sulfite, thiosulfate, and polysulfida&ke negligible. The non-detection of these
intermediate-valence forms is in agreement withirtHew concentrations predicted
thermodynamically under our experimental conditidtiewever, thermodynamic calculations
yield H,S concentrations by a factor of 2 larger than mmeasin our runs both before and
after Fe-solution injections. This discrepancy midie due to the omission of some
intermediate-valence S forms in thermodynamic degab. In fact, recent in situ Raman
spectroscopy measurements (Bondarenko and God$8y,; Pokrovski et al., 2009) revealed
the formation of new sulfur species in the 8Hsystem at T > 300°C (likely polymeric)

which may not be detectable by classical cheminalyges used in this study. Other works
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using hydrothermal reactors (Sorokin and Dadze41P@krovski et al., 2008) also indicated
the presence of such S forms in S-rich solutionsreMin situ experiments on sulfur are
necessary to resolve this issue. Thus we used @asumed L5 concentrations in the
interpretation of Fe dissolved concentrations ayritgosolubility that follows.

It can be seen in Fig. 2 that in all experimefdpwing the injection of FeGlor
FeSQ solution, aqueous iron concentrations drop bycsofaof 2 (#M14 and #M18 ) or 6
(#M20) due to pyrite precipitation and attain aasie state within a few days (shown by
dotted lines in the figure). The constancy of tatesolved Fe over few days in #M14 and
#M18 indicates that chemical equilibrium is likaly be attained in these experiments (Fig.
2A, B). For #M20, the attainment is slower (Fig.)2Chermodynamic calculations predict
the formation of pyrite as the only Fe-bearing ghiasall experiments. This is consistent with
our SEM observations that confirm the absence ofrfigeral other than pyrite in solid
products after experiment. Measured pyrite solybidit steady state in #M14 and #M18
where pH was buffered by silicate assemblages (B444) is in good agreement with
thermodynamic predictions (shown by shaded zon&sgin2) using Sverjensky et al’'s (1997)
data set for FeGl(ag) and HS concentrations measured in our experiments. Nuie
Testemale et al.’s thermodynamic data set for FepEties, indicating a large predominance
of FeCl®, predict solubilities 10 to 20 (!) times higherath those measured in these
experiments, suggesting a revision of the thermaryja properties of Feg.

For #M20, the measured Fe$lubility at steady state (~50+£20 ppm Fe) is sohs
lower than the predicted one (~150 ppm Fe) usirth Boerjensky et al.’s and Testemale et
al.’s datasets (the latter yields only 10% of tdétalto be in the form of FeCl4n this dilute
chloride solution, 0.05m NacCl). However, these wal@ttons are subject to significant
uncertainties concerning the pH value in this expent in the absence of efficient buffering,

in contrast with #M14 and #M18. Thus, given thegéamuncertainties of sulfur agueous
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speciation discussed above, the estimation of phictwis controlled by equilibria amongst
different sulfur species in this experiment, ishiyguncertain. Nevertheless, the constancy of
Fe concentrations at steady state and the obsmnvetipyrite at the end of this experiment
are the main proofs that chemical equilibrium bemvéuid and Fe8wvas attained in this run.
Thus, all experiments seem to have attained chémimhredox equilibrium between pyrite

and aqueous fluid. These results allow interprexatif the Fe isotope data described below.

3.2 Iron isotope fractionation

For each experiment, Fe isotope compositions wadyzed in sampled aqueous
solutions, and those of pyrite were estimated chesampling session from the composition
of the sampled solution and from mass balance usiagnitial and sampled total quantities
of Fe (Table 1) and Fe isotope ratios (Table 2 Hotope composition of pyrite after the
experiment is in good agreement with those caledlatalues (Table 2). Using the’Fe
values measured in the solution and calculatedhf®rsolid, Fe isotope fractionatioA®(Fe)
between fluid and pyrite can be obtained using egug2).

It can be seen in Fig. 3A, B and 4 that for #M1d &M18, stable and identical within
errorsA°’Fe values (0.66+0.20 and 0.78+0.15%o, respectivalg)reached within less than 2
days following the injection and until the end ofperiment (1-2 weeks). This is also in
agreement with the rapid attainment of chemicalildgwm with pyrite in these runs. For
#M20, a short steady state 3'Fe values of both solid and solution (Fig. 3C) bserved
between 5 and 15 days after the injection. Theesponding\>’Fe value (0.58+0.15%o) is the
same within errors as those obtained in the two INaGcentrated experiments above.
However, a significant decrease &t Fe is observed in this experiment after ~20 days of

reaction and until the end of experiment (35 dagarhing a value of 0.20+0.10%. (Fig. 3C,
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4). Interestingly, total Fe concentrations seenexbibit the same pattern as a function of

time, decreasing after 20 days of experiment (Z&).

4. Discussion
4.1 Comparison with available theoretical data

These first experimental measurements of Fe isdiagtonation between pyrite and
aqueous solution at hydrothermal temperatures, swdlwith the knowledge of Fe aqueous
speciation, allow confrontations with theoreticakgictions of Fe isotope fractionation.
Theoretical equilibrium isotope fractionation fastdor minerals and aqueous species are

expressed as reduced partition functidi®Q0In £ ) so that for the equilibrium between pyrite
and aqueous fluid may be written as:

A’Fe=1000n O (re(agy-pyite = 1000IN B .0 —1000IN B .. (3)

Theoretical S-factors for pyrite were derived from Mdssbauer &utlear X-ray Inelastic
Scattering spectra (Polyakov et al., 2007) and fralrinitio quantum-chemical models
(Blanchard et al., 2009). They differ from one twther by about 0.6%. at 450°C. Values of
[Bfactors for F& aqueous species calculated using quantum-chemioalels have been
published in the literature in the last 5 yearsey'lexhibit even larger variations for a given
species depending on the approach and electrosis Bat chosen, species symmetry and
coordination, and the way to consider hydrationtgbutions (Saunier et al., 2011; and see
Hill and Schauble, 2008 for a detailed discussidsmfortunately, only a single report is
available (Hill et al., 2010) for the ferrous iréeCh’q which is the major species in natural
hydrothermal fluids and our experiments. Valued®®0Irf3>’Fe at 450°C for this complex
calculated by Hill et al. (2010) using differentsisasets varies over ~0.2%0 at 450°C. Note

also that because of the different computationgr@ches used fgf-factors of solid and
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aqueous species, the errors do not cancel whenlaghg A°'Fe using equation (3). In the
following analysis, we adopted the availalffefactors for FeQP(aq) and pyrite discussed
above.

Figure 4 compares the values Af'Fe derived from our experiments with those
calculated using these theoretical data sourcédatan the hatched zone in this figure. The
range given, between -1.6 and -0./%flects the uncertainties @gFfactors for pyrite and
FeCh’aq discussed above. It can be seen that our expeamearues oA’ Feyid.pyrie are at
least 1.5%0 higher than the computed values. Sucliffarence at 450°C can neither be
explained by the uncertainties of theoretigalvalues of pyrite and Feﬁfdaq), nor by a
different iron species like Feglinstead of FeG!. This is because the available theoreti@al
factors for these two species differ on averageldsgs than 0.3%. at this temperature
(Schauble et al., 2001; Hill et al., 2010). Consadly, this large difference between
theoretical equilibriumt\®>’Fe values and those measured in this study seebs rtelated to
other factors. In fact, it is likely that we did thoeach isotopic equilibriums in our
experiments.

A number of experimental studies have shown thateyorms in high-temperature
aqueous solution via a FeS precursor resemblingimeaeite, Fg.,S (Schoonen and Barnes,
1991, Butler at al., 2005). This mechanism, opegatt least to 300°C, is dictated by the
pyrite stoichiometry containing dimeric S-S unitfie formation of such units from an$t
and Fé-rich solution requires in the first step the fotima of Fe-S clusters. This is quite
rapid and involves the ligand exchande\8 CI/H,0 in the first coordination shell of Fe. The
second slower step consists of re-crystallizatibrmackinawite to hexagonal pyrrhotite,
greigite (Schoonen and Barnes, 1991) likely vianai¢ation of a second sulfur atom in the

solid before forming pyrite. Although at higher teenature, direct formation of pyrite via
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nucleation and growth has been proposed (MurowduickBarnes, 1987), but the in situ data
are lacking to prove this hypothesis.

Consequently, we tested the mechanism of pyritedtion via an FeS precursor by
comparing our measuref®’Fe values between solid and solution with thosedipred
between FeS and aqueous Esing the theoreticak-factors from Polyakov et al. (2007) for
troilite and Hill et al. (2010) for Fe@f}aq). Although theoreticaB-factors for mackinawite are
lacking, it is expected that they are very closéhtuse of troilite because of the very similar
stoichiometry and Fe-S bond distances in both sdikblyakov et al., 2007). The calculated
N "Fauis-res value, 0.7+0.2%., appears to be identical to theasared in all three experiments
at steady state shorter than 15 days (shaded moRay. 4). It seems thus very likely that
pyrite in our experiments forms via a FeS phasethatthis precursor once formed retains its
initial equilibrium isotope signature with the ftbivhen re-crystallizing to pyrite at least over
short time scales (days to weeks at 450°C). Indomgns (like in #M20 after ~20 days), this
isotopically non-equilibrium pyrite tends to readotopic equilibrium with the fluid as
indicated by significantly lowerA®>’Fe values, that become closer to the theoretical
equilibrium value between pyrite and aqueous Fg.(#). Much longer runs are necessary,
however, to definitely prove this hypothesis. Thissfope experiments are likely to provide
an independent tool for tracking the kinetics anechanisms of mineral formation in high-

temperature solution.

4.2 Geological implications

Our first experimental data reveal a non-equilibriimechanism of Fe isotope
fractionation between aqueous saline fluid andteydat high temperatures through the

formation of an intermediate FeS phase similah& suggested by available low-temperature
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studies. Our data allow quantitative interpretatimin Fe isotope fractionation in natural
hydrothermal systems.

Recent measurements of Fe isotope ratios, betweEe-lzearing fluid and pyrite
precipitating wherefrom at temperatures around €0@°modern Mid Ocean Ridge (MOR)
hydrothermal systems over the world show system@isignificant pyrite enrichment in the
lighter isotope compared to the coexisting quM7Fe|uid_pyme ~ 0.9 to 1.5%0, Beard et al.,
2003; Rouxel et al., 2008; Bennett et al., 2009t Experimental data are in agreement with
these values, thereby strongly suggesting non-4bguiin isotope fractionation between
pyrite and fluid owing to the formation of the Fpf&cursor in these natural systems. Because
of the extremely rapid pyrite precipitation ratesnh an iron- and sulfur-rich fluid undergoing
rapid temperature drop at the seafloor (Rouxel. eR@08; references therein), it is very likely
that this FeS precursor once formed retains itslibgum isotope signature with the fluid
when re-crystallizing into pyrite. Indeed, the pgrprecipitation rates in our experiments are
of a scale of hours and thus comparable to thosizeateafloor (Rouxel et al., 2008; Bennett
et al., 2009).

In contrast, pyrites from ancient Au-Cu-Mo magmdiyarothermal deposits,
characterized by chloride-rich fluids of similar ngposition as those from MOR, show
distinctly heavier Fe isotope signatur@’fe -0.4 to +1.5%., Graham et al., 2004) which
would correspond t&\°>"Feig-pyrie~ -1.5%o0, assuming that the magmatic-hydrothermaitifl
has similar Fe isotope signature as those operatiMOR. This assumption previously made
by Johnson et al. (2008) is in line with the constae isotope composition of crustal rocks
(5'Fe=0.1+0.03%o, Poitrasson et al., 2004, 2006) inmgyihat a highF aqueous fluid in
contact with magmatic rocks in different geologicaintexts would acquire a similar Fe
isotope composition. The negati&§7Fa|uid-pyrite values from magmatic-hydrothermal deposits

are more consistent with an equilibrium' fay)-pyrite fractionation (see above). In the case
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of putative isotopically light deuteric fluids emged from evolving granitic magma
(Poitrasson and Freydier, 2005; Heiman et al., 28@8nier et al., 2011) the values found by
Graham et al. (2004) would be even easier to redahh deposits, usually associated with
hydrothermal activity in the proximity of intrudegranitic/andesitic rocks in volcanic arc
environments, exhibit longer life durations (typigal0-100 kyr), lowerT gradients and
close-system evolution, which are all favorable #&tainment of chemical and isotope
equilibrium between fluid and minerals (Barnes, Z9%raham et al., 2004). More
experiments in Fe sulfides-fluid system as a funmcoof T, time and fluid composition will
allow quantitative estimation of Fe sulfide pretagion rates and deciphering the fluid
evolution using Fe isotope tracers, thus providinar better understanding of metal ore-

forming processes.

5. Conclusions and perspectives

This study reports the first experimental determamaof iron isotope fractionation
between aqueous solution and pyrite at hydrotheteraperatures (450°C/700bar). These
experiments demonstrate the attainment of cheregpailibrium between the fluid and pyrite
and the dominant formation of FeCGdqueous species which is the main carrier of Fe in
hydrothermal fluids.

The measured\’ Feaig-soid Values (0.7+0.2%o) are independent within errorshef
fluid salinity in a wide Cl range (from 0.05 to 2n@ol/kg) and for run durations of less than
15 days. This result is in agreement wiffiFeyi¢.soig calculated using theoreticglifactors of
FeCk’q and FeS (troilite or mackinawite). Our resultswstbat Fe isotope fractionation is

controlled by the mechanism of pyrite formationnfré-e-S-rich solution via a mackinawite-
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like FeS precursor that retains its equilibriumtoge fractionation between the dominant
FeChL aqueous species and FeS when it re-crystallizgsyite on short time scales. This
experimental isotopic study therefore gives mosggint into the mechanisms of hydrothermal
pyrite formation in nature.

Our experimental data are in agreement wiflFe between pyrite/marcasite and
aqueous Fe-bearing fluid in MOR hydrothermal fielldat are characterized by rapid pyrite
precipitation rates, similar to those of our expmmts. In contrast, pyrites from magmatic-
hydrothermal deposits characterized by similamgafiuids, but much slower formation show
isotope signatures more consistent with equilibrifioid-pyrite values 4°'Feid-pyrite~ -
1.5%o).

One of the major limitations when interpreting Fsotope fractionation in
hydrothermal ore deposits is the lack of direciada Fe isotope composition of the fluid
phase. Analyses of fluid inclusions trapped by matee during their growth will allow
significant progress in this domain, particularbyaugh the development of laser-ablation
techniques (Horn et al., 2006; Kosler, 2008) amdpad increase in the sensitivity of ICPMS
machines (Lacan et al., 2008; Dauphas et al., 200099se data, combined with accurate
experimental calibrations and theoretical modelsigotope fractionation factors of Fe and
other elements (e.g., Cu, Zn, Mo, Se) in fluid-mahesystems, are expected to provide
unprecedented advances in the isotope geochenuktnon-traditional elements and our

understanding of geological fluids.
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Figure 1. Scanning Electron Microscopy microphotographs ditigzhases after precipitation
experiments at 450°C/700 bar. (A) experiment #Miite (bright small crystals) in the
silicate matrix; (B) experiment #M18: large pyraeystal covered by gold particles ; (C)
experiment #M20: pyrite crystals composing the \ersalid.
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Table 1. Composition of experimental and injected solutjans duration, concentrations of dissolved elemémtsolution at each sampling
session, and masses of sampled and remainingasoluti

. Duration . Total mass Mass of solution
Experiment P(bar) Concentrations L
(days) sampled (g) remaining in autoclave (g)
Fe(ppm) Na(m) K(m) Zn(ppm) Cu(ppm)  Au(ppm) Si(ppm) Cl(m) S(m) H,S(m)
Initial component in the bulk system: 1.50m NaCl, 0.51m KCl, 0.10m NaOH, 0.50m S, 0.09m ZnS, 0.01m CusS, 0.09m Ag.S, Quartz, Muscovite,
Andalousite 74.85
M14-1 631 4 n.d. 1.52 0.54 462 51 17.5 n.d. n.d. n.d 0.23 7.51 67.34
M14-2 624 7 n.d. 1.51 0.53 526 54 20.6 n.d. n.d. n.d 0.24 8.06 59.28
M14-3 616 18 85 1.37 0.47 720 185 51.5 419.7 1.78 0.340 0.25 8.76 50.52
Injected solution: 8.4g of 0.7m FeCl,, 0.0025m HCl and 6g of 0.002m HCI (concentration in autoclave: 0.091m FeCl, 0.0006m HCI )
M14-4 626 19 2800 1.10 0.37 1160 1050 59 n.d. n.d. n.d 0.139 8.17 64.92
M14-5 611 22 2457 1.10 0.37 664 488 7.7 n.d. n.d. n.d 0.093 7.74 57.55
M14-6 604 25 2454 1.06 0.35 750 966 12.97 n.d. 1.19 0.179 0.080 7.74 50.31
Initial component in the bulk system: 0.96m NaCl, 1.00m KCl, 0.057m NaOH, 0.55m S, Quartz, Muscovite, K-Feldpath 95.49
M18-1 770 3 94 1.02 1.04 37.1 134 54 1099 n.d. 0.695 0.189 5.69 89.90
M18-2 721 6 54 1.01 0.97 6.6 11 50.1 1025 n.d. 0.626 0.210 10.03 90.57
Injected solution: 8.4g of 0.5m FeSO,, 1.00m NaCl-KCl, 0.0001 mol HCl and 2.4g of 1.00m NaCl-KCl, 0.0001 mol HCl (concentration in autoclave:
0.045m FeSO,, 0.48m S)
M18-3 725 7 1105 0.906 0.87 7.8 20 32.6 979 n.d. 0.511 0.110 6.92 83.65
M18-4 730 10 841 0.929 0.90 5.4 4.9 19.3 1041 n.d. 0.461 0.085 8.48 75.17
M18-5 736 16 535 0.857 0.83 2.4 1.2 9.4 998 n.d. 0.401 0.091 10.13 65.04
M18-6 731 20 558 0.812 0.79 2.3 0.8 10.1 923 n.d. 0.413 0.093 10,02 55.03
Initial component in the bulk system: 0.05m NaCl, 0.54m S 73.98
M20-1 778 1 9 0.051 n.d. 47 5.1 2.3 n.d. 0.069 0.612 0.052 5.34 68.65
M20-2 761 6 6 0.041 n.d. 16.1 2.5 1.6 n.d. 0.042 0.429 0.085 6.15 62.50
M20-3 746 9 11 0.046 n.d. 26.3 6.2 1.7 n.d. 0.048 0.306 0.074 7.43 55.08
M20-4 728 16 5 0.054 n.d. 3.1 0.6 0.5 n.d. 0.103 0.281 0.081 7.16 47.91
Injected solution: 3.3g of 0.05m NaCl, 0.01 HCI, 0.378m FeSO, (concentration in autoclave: 0.024m FeSO,and 0.0006m HCI )
M20-5 705 22 233 0.059 n.d. 13.0 0.5 0.2 n.d. 0.060 0.109 0.051 5.55 48.67
M20-6 745 27 243 0.054 n.d. 18.6 3.5 0.7 n.d. 0.055 0.100 0.034 5.32 43.34
M20-7 731 31 122 0.055 n.d. 19.7 4.1 0.8 n.d. 0.057 0.241 0.045 5.56 37.78
M20-8 716 37 68 0.067 n.d. 14.8 3.0 0.6 n.d. 0.066 0.276 0.062 3.93 33.85
M20-9 747 45 27 0.104 n.d. 7.3 0.6 0.1 n.d. 0.101 0.179 n.d 2.90 30.95
M20-10 732 51 40 0.062 n.d. 9.2 1.4 0.4 n.d. 0.061 0.169 0.085 3.58 20.37

n.d. = not determined

m=mol/kg of fluid
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Table 2. Iron isotope ratios (in %o relative to IRMM-14) iaqueous solution and pyrite
derived in this study in each sampling session.

Experiment Time after 5 Feontion  2SE° O Fesiq  2SE° DN°Feggiutionpyrite 2SE°
injection (measured) (calculated)
Composition of injected solution 0 0.44 0.06 n.a n.a n.a n.a
M14-4 1 091 0.15 -0.09 0.20 1.00 0.15
M14-5 4 0.67 0.17 0.22 0.22 0.44 0.17
M14-6 7 0.72 0.19 0.18 0.23 0.54 0.20
Final solid 7 n.a. n.a. 0.26 0.11 n.a. n.a.
Average at steady state 0.66 0.20
Composition of injected solution 0 0.987 0.07 n.a n.a n.a n.a
M18-3 1 1.50 0.11 0.59 0.17 090 0.12
M18-4 3 1.38 0.08 0.77 0.15 0.61 0.12
M18-5 9 1.56 0.06 0.81 0.14 0.75 0.12
M18-6 13 1.62 0.08 0.79 0.15 0.84 0.14
Final solid 13 n.a. n.a. n.m. n.m. n.a. n.a.
Average at steady state 0.78 0.15
Composition of injected solution 0 0.915 0.08 n.a. n.a. n.a. n.a.
M20-5 1 1.61 0.04 0.54 0.09 1.07 0.10
M20-6 6 141 0.03 0.67 0.09 0.74 0.09
M20-7 10 1.19 0.11 0.77 0.14 0.42 0.18
M20-8 16 1.39 0.04 0.82 0.09 0.57 0.10
Average at steady state 1 0.58 0.15
M20-9 24 1.11 0.11 0.90 0.14 0.21 0.17
M20-10 30 1.11 0.03 0.91 0.09 0.20 0.10
Final solid 30 n.a. n.a. 0.77 0.08 n.a. n.a.
Average at steady state 2 0.20 0.10

 The iron isotope composition and two standard ewrarertainties quoted are calculated from the nurobe
analyses (n=6) and using the Student’s t-corredtiotors (Platzner, 1997).

® Measured®'Fe of pyrite after #M14 and #M20 and are in goocbament with the calculated value.

n.a. = not applicable

n.m.= not measured
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Chapitre 5 : Conclusions générales et

perspectives

Ce travail avait pour objectif d’étudier expérimaement le fractionnement isotopique du fer
entre solution aqueuse et minéraux porteur dehfamatite et pyrite aux conditions hydrothermales.
Notre étude constitue la premiere calibration expéntale & hautes températures (de 200 a 450°C) du
fractionnement isotopique du Fe dans le systemgdret Fé ,rhématite et dans le systemé' kg
pyrite. Ces données ont été confrontées aux fraatiments isotopiques théoriques calculés a partir
des valeurs des espéces aqueuses et minéralesiblispalans la littérature et aux données natgrelle

en milieu hydrothermal.

Nos résultats montrent, que la précipitation deerfiatite a 200°C ne présente pas de
fractionnement &°"Fayige nematie =0,02+0,08%o, 2SE) lorsque la solution est domipée FeClg;
alors que la précipitation et la dissolution & ID0hontre un fractionnementt® Feige-nemaite -
0,54+0,13%0 eN° Feyidehematie -0,530,12%0 (2SE), respectivement, lorsque latem est dominée
par I'espece chlorurée ferreuse (58&,;). Les expériences de dissolution a 450°C/600bamf th
solution est dominée elle aussi par R&Qhontrent un fractionnement de 0,15+0,23%. (2SEs L
concentrations en fer total dissous mesurées testables au cours du temps démontrant que
I'équilibre chimique est atteint. L'équilibre isqtigue est lui aussi atteint car les valeurs de
fractionnement isotopique obtenues pour la disgmluet la précipitation & 300°C sont identiques.
Nous avons comparé ces valeurs de fractionnemdahwlexpérimentalement avec les valeurs de
fractionnement théorique calculées a partir de pacistion aqueuse obtenue par les calculs
thermodynamiques pour chaque expérience. Les watlufractionnement expérimentales lors de la
précipitation et de la dissolution permettent dec#®nner les valeurs théoriques et ainsi guider |
géochimistes souhaitant utiliser les fractionnesasbtopiques du fer pour I'étude des processus

hydrothermaux dans la nature.

Le seconde partie de ce travail concernait I'étdddractionnement isotopique du fer entre
solution aqueuse et la pyrite lors de sa précipitah 450°C/700bar. Les trois expériences de
précipitation de FeSréalisées montrent un fractionnemea!ﬁfFeﬂuid_pyrite entre 0,2 et 0,8%o0, avec
FeCIZO(aq) qui domine en solution aqueuse. Le calcul de isaoement théorique prédit un
fractionnement a I'équilibre variant de -1,6 ef79%, a 450°C (selon les différents auteurs), ce qui e
trés différent du fractionnement expérimental. €edrt pourrait s'expliquer par le fait que la myrit
précipite via un précurseur ressemblant a la maekite. Une fois formé en équilibre isotopique avec
le fluide, cette phase solide conserverait sa tigadsotopique lors de sa recristallisation entpyr

En effet, nos valeurs de57Fe|uide,pyrite expérimentales sont en bon accord avec les valbéosiques
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de fractionnement entre Fe(@lq) et la mackinawite. Ce résultat concorde aasgsc les analyses
naturelles de fractionnement isotopique entre Bsodis et la pyrite dans des environnements de
sources hydrothermales de dorsales océanio(}\f’éléa(uide_pyrite~ 0,9-1,5%0). Lors de la précipitation
rapide de la pyrite, il ya donc un important frantiement cinétique.

En conclusion, ce travail de thése constitue lanfee étude expérimentale du fractionnement
isotopique du fer entre hématite ou pyrite et latsgim aqueuse a des températures hydrothermales.
Notre étude montre un bon accord entre le fracBomnt expérimental et théorique lors de la
précipitation ou la dissolution de I'hématite a tesutempératures (200 a 450°C). Enfin notre étude a
confirmé que la pyrite précipite via la mackinawée conserverait la signature isotopique de ce
minéral hors équilibre lors de sa recristallisat@npyrite. Cette recherche montre I'importance des
calibrations expérimentales afin de valider leswal théoriques qui restent tres variables d’ue@aut
a l'autre. Ces travaux permettent de mieux compeetal formation de ces minéraux de gisements
hydrothermaux. Ce travail montre aussi les lacimesrtantes de notre connaissance sur la spéciation
aqueuse du fer qui, une fois mieux connue, améfotes calculs théoriques pour les especes

agueuses.

PERSPECTIVES
Afin de compléter cette étude, plusieurs challersg@gntifiques sont a relever dans le futur:

« |l faut améliorer nos connaissances sur la straaliés especes aqueuses ainsi que le nhombre
de molécules d’eau dans la sphére d’hydratatiosi @®méliorera les calculs théoriques qui
ont montré des difficultés & modéliser les propsétlynamiques des solutions. Il faudrait
d’avantages de données traitant le minéral etll#ign avec le méme modéle théorique. De
plus, d’avantage de valeurs @egour des espéeces chlorurées ferreuses commé &eltC)

sont indispensables car se sont les especes ddssreansolution hydrothermale naturelle.

« D’avantage de calibrations expérimentales a despéeamures hydrothermales du
fractionnement isotopique dans le systéme min@lades en fonction de la température et de
la spéciation du fer sont indispensables afin difptéter les données isotopiques naturelles du

fer.

» Enfin, les progrés futurs dans le développementAMC-ICP-MS (Laser Ablation- Multi
Collector-Inductively Coupled Plasma-Mass Spectitoyhe permettront de réaliser des
microanalyses isotopiques in-situ dans des minéadimxd’étudier les variations isotopique

précises au sein du minéral lors de sa croissahate eson évolution postérieure. Ceci
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permettra de mieux déterminer si I'équilibre isotpe a été atteint et quels sont les
mécanismes d’échange en jeu. De plus, I'ablatiamchlisions fluides permettra d’avoir des
données sur la composition isotopique en fer deslds hydrothermaux piégés dans des
inclusions fluides. Ces analyses associées auxngadie composition isotopique des minéraux
de fer naturels nous fourniront des données dsestie le fractionnement isotopique du fer
lors des processus hydrothermaux. De telles donrgmsbinées avec des calibrations
expérimentales et des prédictions théoriques dctidranement a I'équilibre, permettront
d’'identifier et quantifier la part des différente®ntributions au fractionnement naturel
(spéciation chimique, redox, cinétique, sourcesfldies, interaction fluides-roches) et

d'utiliser les isotopes du Fe comme nouveaux tnacdes processus hydrothermaux.
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Chapitre 1 :

Figure 1-1 Variations des rapports isotopiques des élémntaasse moyenne dans les
environnements naturels. Les compositions isot@sgont reportées sous la notation
0 en pour mille (%o) (voir le Chapitre 2 et I'équati@rd pour les détails et définition de
0). Les variations isotopiques pour Li sont plushgies que I'échelle utilisée dans ce
diagramme, avec des valeurs¥Ei qui varient de -21 & +54%.. Dans la plupart das,c
les plus grands fractionnements isotopiques oatdigant les réactions redox, ainsi les
états d’oxydation des éléments sont listés a gaficbele Johnson et al., 2004)......... 11
Figure 1-3. Variations isotopiques du fer dans différentsé@riatix naturels. Les barres noires
représentent la gamme de composition isotopiquB%tiFe (%o). Les valeurs sont
normalisées au standard IRMM-014 (tiré de Anba®420............cccccvvrvriiiiiiiiiieeneneenn. 15
Figure 1-4. Histogramme illustrant la composition isotopigliefer §°°Fe en %o, par rapport
aux roches ignées (IgR)) de minéraux de BIF d’emvR,5 Ga (magnétite et sidérite) et
de schistes noirs et de pyrite de 3,25 a 1,8 Ge(sa tiré de Heimann et al., 2010). Les
données proviennent de Johnson et al. (2003), Yaohagt al. (2005), Rouxel et al.
(2005), Archer et Vance (2006) et Johnson et 80%2). La moyenne ef°Fe des
roches ignées de Beard et al. (2003a) est indigogecomparaison. L'histogramme
comprend également des données pour la sidétie ahkérites de la formation
Kuruman (Transvaal, Afrique du Sud) d’environ 2,8.G.........cccooeeeeeeeeeieeeeeeeeeiiiieinnnns 15
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points.

Figure 7. Iron isotope fractionation, expressed A€F@re(aq)-hemaiite) DEIWeEN solution and
hematite for the experiments indicated in the yB8quares stand for the values derived
in this study from measurements®fFe of solution and hematite as a function of time
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Figure 3. Iron isotope composition in %o relative to IRMM-14 the aqueous solution and
solid phase in the precipitation experiments af@3p00 bar. The values &f 'Fe of the
solution after pyrite precipitation (squares) wareasured in each corresponding
agueous sample; those of the pyrite during the raxpat (circles) were calculated via
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Figure 4: Iron isotope fractionation, expressed & &-caq)-pyite DEtWEEN Solution and pyrite
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study from those o8 'Fe of solution and pyrite in each sample (see Figrhe hatched
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Abstract—Although iron isotopes are increasingly used for meteorites studies, no attempt has
been made to evaluate the effect of terrestrial weathering on this isotopic tracer. We have
thus conducted a petrographic, chemical, and iron isotopic study of equilibrated ordinary
chondrites (OC) recovered from hot Moroccan and Algerian Saharan deserts environment.
As previously noticed, we observe that terrestrial desertic weathering is characterized by the
oxidation of Fe-Ni metal (Feo), sulfide and Fe?™ occurring in olivine and pyroxene. It
produces Fe-oxides and oxyhydroxides that partially replace metal, sulfide grains and also
fill fractures. The bulk chemical compositions of the ordinary chondrites studied show a
strong Sr and Ba enrichment and a S depletion during weathering. Bulk meteoritic iron
isotope compositions are well correlated with the degree of weathering and S, Sr, and Ba
contents. Most weathered chondrites display the heaviest isotopic composition, by up to
0.1%,, which is of similar magnitude to the isotopic variations resulting from meteorite
parent bodies’ formation and evolution. This is probably due to the release of isotopically
light Fe*™ to waters on the Earth’s surface. Hence, when subtle Fe isotopic effects have to
be studied in chondrites, meteorites with weathering grade above W2 should be avoided.

INTRODUCTION Schoenberg and von Blanckenburg 2006; Hezel et al.
2008; Theis et al. 2008).

Many of the meteorites collected today come from
hot (e.g., Sahara) and cold (e.g., Antarctica) deserts.
These meteorites may have resided on the Earth’s
surface for thousands of vears, where they have been

alfected by different weathering agents such as rain

Meteorites are amongst the few remaining witnesses
of the early solar system history and they thus
represent a valuable record of planet formation
processes (e.g., Taylor 2001). The number of studies on
the stable iron isotope composition of meteorites

(carbonaceous chondrites, ordinary chondrites, enstatite
chondrites, achondrites, pallasites, and iron meteorites)
is growing rapidly given the high level of precision
now achievable. These works addressed parent
bodies processing, planetary formation, accretion, and
differentiation (Zhu et al. 2001; Kehm etal. 2003;
Poitrasson et al. 2004, 2005; Mullane et al. 2005;

water, atmospheric oxygen, salts from aerosols, wind,
and temperature variations. All these factors influence
the mechanisms and rates of weathering. Weathering is
therefore dependent on the residence time of meteorites
at the Earth’s surface, and the local climate of the place
where these meteorites fell. Meteorite permeability also
influences the mechanism and rate of weathering. In a
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Table 1. Meteorite samples studied and their weathering grade and shock stage.

Weathering Shock Fayalite Ferrasilite Year of
Class grade stage (% mol) (% mole) Place find
Increasing weathering
W0-1
Mocs {fall)* L5-6 Wo-1 83-5 25 21.0 Transylvania 1882
W2
NWAP 4260 L& w2 S3 258 21.7 Algeria 2003
NWA 4278 L6 W2 S2 252 21.1 Morocco ?
NWA 2258 L6 W2 S3 25.5 21.1 Algeria 20
W3
NWA 4279 Lé W3 s2 26.7 209 Morocco ?
w4
NWA 2261 Lé W4 83 259 219 Algeria 2002
NWA 5482 H5 Wi—4 523 18.5 16.9 Morocco 2002
NWA 5383 H5 W3 §52-3 19.1 159 Morocco ?

*Chemical data for the Mocs metsorite are from Miura et al. (1993).
PNWA = Northwest Africa.

previous study, Bland et al. (1998, 2006) showed that
the rate of weathering of meteorites under hot desert
conditions is characterized by a rapid initial increase
and then remains nearly constant. The initial stage (first
20 kyr) is dominated by the alteration of Fe-Ni metal,
and the second stage by the alteration of more resistant
troilite to form hydrous Fe-rich minerals, referred to in
this paper as Fe-oxide/oxyhydroxide. This latter
weathering process is accompanied by the release of S
and its partial combination with Ba and Sr to form
sulfate minerals (Bland et al. 1998). Recently, meteorite
weathering experiments have confirmed the abundance
of iron oxyhydroxides and sulfates in alteration
products (Lee et al. 2006; Gronstal et al. 2009). Iron
oxides and Fe-oxyhydroxides occluding primary pores
and forming coalesced veins are considered as the result
of oxidation of Fe® from Fe-Ni alloy and Fe®" from
sulfides. Divalent iron in olivine and pyroxene may also
be affected and oxidized by atmospheric oxygen to give
Fe*'. Hence, trivalent iron is essentially a terrestrial
weathering product that is used to determine the
meteorite weathering grade (Bland et al. 1996, 1998;
Crozaz and Wadhwa 2001; Gillet et al. 2002; Lee and
Bland 2004; Al-Kathiri et al. 2005; Bland 2006).
Building on these previous studies, we have
investigated the effects of hot desert-related meteorite
weathering, with particular emphasis on the isctopic
composition of Fe. We have first evaluated the
weathering grade of ordinary chondrites (L and H type)
using optical microscopy, scanning electron microscopy
(SEM) for texture and mineralogy and inductively
coupled plasma mass spectrometer (ICP-MS) for trace
element contents. We have then evaluated for the first
time the effect of hot desert weathering on the Fe-
isotope signatures measured by high-precision multi

collector inductively coupled plasma mass spectrometer
{(MC-1CP-MS).

SAMPLES

Five L6 and two H5 ordinary chondrites collected
in deserts of Morocco and Algeria (northwest Africa)
have been studied. The meteorite Mocs, an observed fall
from Romania (in 1882), is used as a “‘least weathered”
reference in this study. Ordinary chondrites are the
most abundant types of meteorites and they account for
~80% of observed falls (Grady 2000). The five L6 and
the two HS5 investigated have been observed by optical
microscopy in order to verify their weathering grade
and shock classification (Table 1), following the scheme
of Wlotzka (1993) that is based on the mineralogical
changes observed in polished sections and that of
Stéffler et al. (1991) for the shock stage.

EXPERIMENTAL
Mineralogy and Petrography

Polished thick sections were studied using reflected
light microscopy (Nikon Eclipse E600 POL), and
electron microscopy (JEOL-JISM6360LV). To ascertain
meteorite classification, chemical compositions of
olivines, pyroxenes, and plagioclases were determined at
the Universite de Toulouse, Laboratoire des Mecanismes
et Transferts en Geéologie (LMTG) using a CAMECA
SX50 microprobe with SAMx automation. The operating
conditions were an accelerating voltage of 15 kV and
a beam current of 20 nA. The analyzed surface was
approximately of 2x 2 um?® Natural and synthetic
minerals were used as standards.
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Trace Elements Analysis

Each meteorite was sawn to remove fusion crusts in
order to avoid Fe isotope fractionation (see Poitrasson
et al. 2004). To have a representative aliquot of whole-
rock, approximately 1 g was powdered using an agate
pestle and mortar.

For ICP-MS (and MC-ICP-MS) analysis,
approximately 50 mg of powdered sample was weighed
and placed in a Teflon vessel with 0.05 mL. HNO,
(~15N). This solution was taken to dryness at 100 °C.
In order to eliminate organic matter, ~5 mL of H-0,
was progressively added to samples and slowly
evaporated. Subsequently, | mL of HNO; (~15N) was
added and taken to dryness and this was repeated with
1 mL of HNO; (2M). The residues were placed into
high-pressure beakers with 0.2 mL double-distilled
HNO;, 0.2 ml double-distilled HCI, and 2 mL of
Merck Suprapure HF, and then placed in an oven at
135 °C for 3 days. After cooling, the samples were
taken to dryness (120 °C). Finally, 2 mL HCI (6M)
was added and the high pressure beakers were put in
the oven for one night at 135 °C. One-fifth of each
sample was used for trace element determinations
whereas the remaining was kept for Fe isotope analysis.
Bulk rocks trace elements were analyzed using an
ELAN 6000 ICP-MS at LMTG into a 2 wt% HNO;
solution yielding a total dilution factor of 3000. Indium
and Rhenmm were added as internal standards.
Uncertainties obtained with this technique are usually
better than 5% (28D) (see Pili et al. 2002 for more
details).

Sulfur Analyses by Pyrohydrolysis

Due to imprecise and inaccurate value obtained by
the ICP-MS technique, elemental sulfur was analyzed
using pyrohydrolysis at the University of Saint-Etienne
(Dreibus et al. 1989; Michel and Villemant 2003).
Extractions were performed on 50 mg of bulk-rock
powder mixed with 500 mg of vanadium oxide (V.0j;)
in a platinum crucible at 1000 °C in a stream of H,O
vapor. The vapor was condensed and collected in a
diluted NaOH solution (25 mM). Sulfur was trapped as
S0,% in sohition and analyzed by ion chromatography
on anionic columns (Dionex [CS90 with AS14A column
and AMMS III suppressor). Blanks and international
rock standards (BE-N, SY-2, BCR-2) were analyzed
with our samples. Accuracy and precision are estimated
to be within 7% (see Table 2) and detection limit is less
than 20 ppm. The sulfur content in the BCR-2
international reference material proposed by Michel and
Villemant (2003) differs from our results. However,
these authors performed only two analyses of this

Table 2. Sulfur content in three geological reference
materials.

Sulfur

Measured valne

Measured value (Michel and

{this work) Villemant 2003)
Samples ppm SD (%) ppm SD (%)
BCR-2 285 3.5 158-165 -
SY-2 114 6.1 115 22
BE-N 312 22 308 10

SD: standard deviation in %.

standard whereas we did eight analyses. Our higher
value was as precisely determined as the other
geostandards and we have no reason to consider it as
less accurate than the others. For SY-2 and BE-N our
values are indeed in excellent agreement with previously
published values (Table 2; Michel and Villemant 2003;
Govindaraju 1994).

Iron Isotopes Chromatography and Analysis by
MC-ICP-MS

Fractions of meteorite dissolutions were taken
through anion exchange chromatography in an HCI
medium in order to separate iron from other elements,
following the procedure described in Poitrasson et al.
(2004). Isotope measurements were performed with a
Thermo Electron Neptune MC-ICP-MS at LMTG in
HCl 0.05 M solutions, after the addition of Ni for
mass-bias correction (Poitrasson and Freydier 2003).
Iron concentrations were determined prior to isotopic
measurements. The iron isotope results are quantified in
%., relative to the IRMM-014 isotopic reference
material. The *'Fe/**Fe and “*Fe/**Fe ratios are
expressed in the conventional delta notation, e.g.,

54
SR Feuse

73
Fe/ " Femmm_o14

3" Fe/*Fe = ( = 1) x 1000 (1)

57Fe,/SA'Fe,SEmPIe is the measured sample TFe/**Fe ratio
and “'Fe/**Ferpnm 14 is the average of the measured
Fe/*Fe ratios of the IRMM-014 standards placed
before and after the sample in the analytical sequence.
The long-term reproducibility i1s estimated to be
~0.013%,/amu  (Poitrasson and  Freydier 2003).
Instrumental mass bias was corrected by considering
that fractionation factors of iron and nickel are
different (Mareéchal et al. 1999), which was found to
correspond to the best reproducibility. Each sample was
measured six times in order to optimize measurement
uncertainties.
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Reflacted

Fig. 1. a) light microscopic view of weakly
waathered metzorite Northwest Aftica (NWAY 4278 (W2 Lo
typa): Fe-MNi alloy and minor amounts of sulfids are the
brightast areas. The matrix consists of olivine, pyroxens, and
Fe-oxide/oxyhydroxide. Iron metal with incipient weathering
can be sean. b) Reflacted light microscopic view of a strongly
waathered meteonte NWA 2261 (W4-L6): only a few Fa-metal
incusions remain and the majonty of sulfidas are altered.
Cracks fillad by iton oxyhydroxdas are common.

RESULTS
Microscopic Observations

Reflected light micrographs of meteorites polished
sectons are shown in Fig. 1. Major minerals are olivine,
pyroxene, plagioclase, sulfide, and Fe-INi metal The
weathering products are represented by Fe-oxides”
oxvhydroxides.

Weakly weathered samples (W2) display relatively
well preserved and individualized chondrules (notably
barred, with iron and sulfide inclusions). Accessory

G. Saunder et al.

minerals such as spinel, phosphate, maskelynite
fplagioclase transformed into glass by shock-related
high pressures) are present in small quantity. A minor
amount of iron metal is replaced by Fe-oxides”
oxyhydroxides (Fig. 1a). Sulfides are more abundant
than Fe-INi metal. Veinlets are rare in these meteorites.
On the other hand, samples with intermediate weathering
level (W3) do show wveinlets filled with Fe-oxides”
oxyhydroxides cross-cutting the primary mineralogy.
Chondrules progressively disappear and remain as
relics. In the most extreme cases of weathering studied,
ie., samples characterized by weathering erade W45
fsamples INWA 2261 [Fig. 1b] and INWA 5483 not
shown here) Fe-INI alloys and sulfides are largely
replaced by Fe-oxides/‘oxyhydroxides. As illustrated in
Fig. 1b, sulfides seem to be more resistant to alteration
than Fe-Ni alloys, in agreement with previous studies
fLee and Bland 2004; Al-Kathiri et al. 2003). Opaque
mineral alteration aurcoles and fractures filled by Fe
oxvhydroxides are best studied using the scanning
glectron microscope (see Fig. 2).

Mineral Compositions

Compositions of olivines and pyroxenes determined
by edlectron microprobe are reported in Table 1.
Figure 3 displays a classification plot for ordinary
chondiites. Our measured fayalite and ferrosilite
components of olivine and pyroxene, respectively, fall in
the range of L and H chondrites.

Trace Elements

The ICP-MS results obtained on the five L6 and the
two HS chondrites (Table 3) have a precision of 3 10%
relative standard deviation (RSD) for most elements.
The majority of the trace element concentration
measured in this study are similar to literature data
reported by Wasson and Kallemeyn (1988) for L
meteorites. For H chondrites, concentrations are similar
to average H from Wasson and Kallemeyn (1988)
except for Cl, Cr, Zn, Th, Ba, and Sr. Barium, Sr, Cl,
and Th display positive anomalies, while §, Co, and Ge
display negative anomalies (Fig. 4). Interestingly, the
most unweathered sample (hocs) does not show high
8r and Ba enrichment (at 10.7 and 7 ppm, respectively).
Weakly weathered meteorites have slightly higher Ba
and 8r concentrations {corresponding to 2 to 6 times
the L-type mean chondrite) and the most weathered
samples contain the higher Ba and St contents
{corresponding to 200 to 30 times to L- and H-type
chondritic values) (see Table 3 and Fig. 4). For rare
earth elements (REE) we do not see effect of terrestrial
weathering. Only the most weathered HS (NWA 35457)
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Fig. 2. a) Backscattered electron (BSE) image of NWA 4279
(W3-L&): alteration products are visible and form a thick nim
to the Fa-MNi metal grains. In the upper laft, cracks filled +with
alteration products ate apparent. Some grains of Fa-Ni metal
have a concentrically laminated rim of weathenng products
(s22 double arrows). b) BSE imags of NWA S5483(WS-HS):
feldspar, olivine, and pyroxens occur as brecdas cementsd by
iron silicates that are cross cut by Fe-oxde/oxvhydroxide
veins (NE-8W direction). To the bottom nght, dissolved
silicates which leave a network of holes (s22 amows) can be
szen. Olivine and pyroxens appear in gray and are difficult to
differentiate dus to their dose mean atomic number.
Flagioclases appear in dark grav.

and Lo (NWA 2261) samples are LREE enriched, but
our “least weathered” reference, Mocs, has higher
LR EE-normalized values as well (Fig. 3).

When normalized to average H- and L-type bulk
chondrite compositions, it is apparent that the 8 content
of our studied meteorites decrease with increasing
weathering grade (such as NWA 5483, NWA 2261, or
NWA 4278 in Fig 4). The sulfur content decreases
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NWA 4260
NWA 4278
NWA 2258
NWA 4278
NWA 2281
NWA 5482
NWA 5483

2 M 2 2 B X
Mola% fayaltte

Fig. 3. Plot of the favalite content of olivine agminst the
ferrosilite content of orthopyroxens m the studied ordinary
chondrites. The two oxidation groups (dashed arclas) fit with
the relative proportion of faroslite given in the literature for
H- and L-typs chondrites.

s mePFPvVAAdB

when alteration increases, from 21900 ppm in Mocs
L3 6°WD 1) to 3 600 ppm in NWA 2261 (L6/W4) and
2000 ppm in NWA 5483 (HA-WS). In order to further
characterize weathering, sample NWA 4260 was cut
into three fragments from border to center, providing a
transition from the most to the least weathered (INWA
4260-1, NWA 4260-2, and NWA 4260-3) (Flg. 6a). The
decrease in weathering from slice 1 to 3 is also visible in
the thick section (see Fle 6a), where the dark slice
represents the most weathered part. Concentrations of
Sr and Ba decrease from the weathered rim to the less
weathered core (Fig 6b). In  contrast, the more
weathered rim is S-depleted whereas the less weathered
core is somewhat S-enriched (Fig. 6¢ and Table 3).

Iron Isotopes

Our results show that iron isctope compositions are
heavier with increasing degrees of weathering (W4 3).
A slight tendency is observed, with the less
weathered meteorites that tend to have lower isotopic
ratios (8% FeFe:  —0.017 £ 0.027%, to 0.064 &
0.075% v whereas very weathered ones tend to show
higher values (6% Fe/®Fe: 0.098 £ 0.066 %, for N'WA
3483 (H3/W3), 0116 + 0.046 %, for NWA 2261 (L5/
W4y (Table 4). The least weathered meteorites (e.g.,
Mocs W0-1) have 8*'Fe*'Fe values indistingnishable
from those previously published for chondrites
corresponding to “falls” or “finds” from Antarctica
{e.g., Zhu et al. 2001; Kehm et al. 2003; Poitrasson
et al. 2005; Dauphas et al. 2009), whereas values from
the wvery weathered ones are distinetly heavier
Furthermore, there are geochemical correlations
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Table 3. Trace elements results for L and H chondrites ( < d.l, under detection limit; n.a, not analyzed).

Mocs* NWA NWA NWA NWA NWA
L5067/ 4260-1 2o 4260-2 2 4260-3 2c 4278 2G 2258 2o

Unit  WO0-1 L6/W2 (%) L&/W2 (%)  L&/W2 (%)  L&/W2 (%)  L&/W2 (%)
S wt¥ 2.19 1.43 50% 1.41 5.0% 1.69 5.0% (.95 5.0% 2.00 5.0%
Cl  ppm n.a 633 - 959 - 203 - 343 - 138 =
S¢  ppm n.a 10.0 33 14.8 3.0 8.4 33 14.8 2.6 10.0 31
V  ppm n.a 120 4.1 93 4.0 82 4.2 121 3.6 113 34
Cr ppm n.a 5840 39 4600 2 4070 4.1 5940 33 5530 3.6
Co ppm 460 320 4.2 368 4.5 378 4.6 131 34 327 A%
Ni ppm 13200 13000 32 10900 35 9690 3.5 19200 34 13060 38
Cn ppm n.a 89.9 34 67.7 34 583 3.5 123.8 33 98.7 3.7
Zn  ppm n.a 88.0 38 66.1 4.0 536 4.3 86.8 R 82.9 3.5
Ga ppm n.a 7.10 37 5.70 3.7 4.70 3.8 8.70 4.0 7.70 3.8
Ge ppm n.a 3.30 6.3 2.20 4.9 2.60 4.1 3.50 4.8 2.00 53
As  ppm n.a 4.50 4.0 4.20 5.5 2.80 7.0 4.80 5.0 4.40 53
Se  ppm n.a 19.8 8.5 14.1 14 10.9 15 124 10 211 11
Rb ppm 3.20 3.00 35 2.50 4.0 2.10 3.5 3.00 3.6 3.30 4.1
St ppm 10.7 211 38 15.5 4.0 12.6 4.4 28.0 36 111 37
Y ppm 1.90 2.00 24 1.80 3.6 1.20 33 2.30 34 2.00 3.5
Zr  ppm 9.80 6.40 34 5.50 4.4 4.60 38 7.50 32 7.20 32
Nb ppm 0.64 0.55 5.2 0.35 6.8 0.31 4.8 0.59 4.5 0.51 &2
Sn  ppm n.a 0.55 53 .56 6.3 0.36 6.7 (.69 4.7 0.56 6.8
Sb ppm n.a 0.06 15 0.05 15 0.05 20 0.09 8.6 0.07 17
Cs  ppm 0.03 <d.l - =dl - <d.l - <d.l - <dl -
Ba ppm 7.00 10.3 34 6.20 RES 4.30 4.4 214 3.5 36.8 3.6
La ppm 0.58 0.44 5.1 0.35 4.4 0.20 4.3 0.40 4.1 0.40 4.1
Ce ppm 1.34 0.89 3.1 077 3.8 0.48 4.2 0.96 3.6 1.00 3.6
Pr ppm 0.17 0.13 42 0.11 4.9 0.07 9.4 0.15 4.4 0.14 6.5
Nd ppm 0.78 0.66 6.8 0.57 9.3 0.38 8.1 0.71 5.6 0.74 4.9
Sm  ppm 0.21 0.21 12 (.20 10 0.11 11 0.22 9.3 0.23 11
Eu ppm 0.08 0.09 74 (.08 9.1 (.08 9.7 0.13 6.7 0.09 7.8
Gd ppm 0.30 0.25 8.1 0.24 9.1 0.16 11 0.29 7.6 0.28 6.7
Tb ppm 0.05 0.05 82 0.05 9.6 0.03 7.9 0.06 38 0.05 9.0
Dy ppm 0.34 0.35 57 (.31 7.6 0.21 6.1 (.38 5.8 0.36 6.4
Ho ppm 0.07 0.08 4.7 0.07 6.6 0.05 7.4 0.08 7.4 0.08 6.5
Er ppm 0.21 0.23 4.1 .21 8.9 0.15 9.4 0.26 6.1 0.25 Y
Tm ppm 0.03 0.03 7.9 0.03 6.6 0.02 8.9 0.04 7.1 0.04 7.5
Yb ppm 0.21 0.25 6.7 .21 7.3 0.16 8.2 0.28 7l 0.25 7.7
Lu ppm 0.03 0.04 93 .03 5.0 0.02 8.0 0.04 7.4 0.04 12
Hf ppm 0.18 0.17 11 0.16 11 0.12 8.8 0.30 9.9 0.22 8.4
Ta ppm 0.02 0.02 20 <d.l — <dl - 0.04 11 0.03 11
Pb  ppm 0.51 0.16 8.9 0.12 12 0.09 15 0.16 12 0.15 11
Th ppm 0.17 0.06 6.9 (.04 7.6 0.02 15 0.69 5.0 0.06 7.0
U  ppm 0.04 0.03 11 0.01 9.1 0.004 62 0.05 9.1 0.04 7.0
*Ni and Co data are from Miura et al. (1995)
linking 8°’Fe/**Fe varies with an increasing degree of DISCUSSION

weathering class (Fig. 7) and S, Ba, Sr contents with
6"'Fe/™Fe (Figs. 8 and 9). A positive correlation
between Ba-Sr and the Fe-isotopic composition of the
bulk chondrites, as well as a negative correlation
between Fe-isotopic composition and S are observed

(see the Discussion section).

Effect of Weathering on Chondrite Textures and

Chemistry

Alteration

is

texturally

characterized by
progressive replacement of pre-existing Fe’- and Fe®™ -
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Wasson and  Al-Kathiri  Al-Kathiri
Kallemeyn ef al. (2005) et al. (2005)
NWA NWA NWA NWA Quantification (1988) 15-30 kyr: =30 kyr:
4279 2c 2261 26 5482 2o 5483 2c Limmit Average Average Average
L6/W3 (%) 16/W4 (%) H5/W3-4 (%) H5W5 (%) (ppm) L. H L6 W2-3 L6 W4
1.75 5.0% 0.36 5.0% 1.53 5.0% 0.20 5.00 — 2.2 2.0 0.81 .47
655 - 291 - 342 = 165 = = 78 80 = -
10.5 34 10.6 33 10.9 33 12.3 32 3.941 8.6 79 8.72 9.36
103 32 101 4.3 95 39 121 33 0.449 77 74 592 59.9
4930 34 5003 4.1 4530 4.1 5620 33 2.430 3880 3660 3675 4193
409 35 497 4.5 838 4.7 514 38 0.079 590 810 495 517
14650 3.4 7890 35 16220 32 16040 3.6 2.510 12000 16000 10215 9828
109.5 3.6 89.6 3.6 104.1 33 1332 3.6 (0.342 90 82 77 80.1
78.9 215 74.6 4.1 78.1 4.2 76.2 4.2 2.052 50 47 75.2 110
7.30 34 6.70 4.1 6.80 3.2 9.60 4.0 0.213 5.7 6.0 4.86 5.13
3.30 3.8 3.80 4.9 4.60 4.2 12:1 4.0 0.497 10 13 - -
4.70 4.7 4.60 5.8 5.70 4.8 8.10 5.2 0.287 155 205 - =
233 12 12.8 92 12.4 7.4 18.6 9.7 1.947 9.0 7.7 7.32 7.05
3.00 34 3.10 3.6 2.40 3.2 2.80 3.7 0.160 3.1 29 2.1 2.54
31.2 37 249 39 277 3.0 44.8 36 0.191 11.1 10.0 649 343
2.80 4.0 2.40 32 1.80 2.8 250 4.0 0.017 21 2.2 - -
7.30 4.1 6.20 38 6.20 3.6 790 4.0 0.075 5.9 6.3 599 6.23
0.58 4.1 0.52 35 0.45 5.6 0.62 4.3 0.016 0.39 036 047 0.44
(.65 6.1 .46 14 (.53 13 0.94 4.4 0.015 071 086 — =
0.12 13 0.06 25 0.07 10 0.13 13 0.027 0.068 0.070 - =
<d.l - <dl - 0.02 13 0.03 11 0.0le 028 012 - -
9.3 3.8 55 3:5 69 23 188 3.5 0.073 3.7 4.2 13.7 532
.51 4.2 0.52 34 0.29 4.3 0.72 4.3 0.004 0.310 0295 0.38 .46
1.23 34 1.15 3.7 0.74 2.7 1.77 34 0.004 090 083 091 1.04
0.18 54 0.16 4.0 0.11 51 0.25 52 0.004 0.132 0.123 .14 0.15
0.88 7.3 0.86 6.5 0.59 6.2 1.16 52 0.012 0.682 0.628 0.67 0.72
0.30 9.0 0.27 8.7 0.19 8.0 0.34 8.5 0.008 0.195 0.185 (.22 023
12 12 .11 7.7 0.09 9.0 0.12 6.9 (0.008 0.078 0.073 0.08 (108
0.44 8.1 0.35 6.6 0.24 9.1 041 7.9 0.024 0.310 0299 031 0.31
0.07 6.5 0.06 6.3 0.04 5.8 0.08 6.1 0.004 0.057 0053 - -
0.49 8.7 0.42 6.0 0.32 6.0 0.52 4.6 0.004 0.366 0343 — —
0.10 5.4 0.09 4.9 0.07 6.1 0.11 4.7 0.005 0.081 0073 - s
0.31 7.8 0.28 7.3 021 6.5 0.33 9.7 0.007 0.248 0226 - =
0.04 7.4 0.04 8.1 0.03 8.6 0.05 8.6 0.004 0.039 0039 - =
0.31 6.4 0.27 572 022 7.4 0.33 6.7 0.006 0.220 0205 - -
0.05 9.0 0.04 4.9 0.03 7.9 0.05 6.0 0.003 0.033 0031 - =
0.22 9.1 0.25 11 0.33 9.7 0.23 8.9 0.003 0.170 0.180 0.15 0.16
0.04 10 0.06 120 001 22 0.03 8.7 0.010 0.023 0022 - =
0.16 11 2.53 32 0.25 9.7 0.26 7.8 (.007 0.370 0240 - -
0.06 1 0.14 6.1 1.25 53 0.08 6.4 0.001 0.043 0.042 - o
0.09 49 0.02 11 0.01 12 0.04 6.9 0.001 0.013 0012 — =
minerals by  Fe-oxides/oxyhydroxides and the replaced by Fe-oxides/oxyhydroxides during weathering

appearance of Fe-oxides/oxyhydroxides wveins cross-
cutting primary minerals (Figs. 1 and 2). Compared to
Fe-Ni alloys, sulfides are more resistant to weathering
(Fig. 1b), possibly because their Fe’™ is less remote to
atmospheric redox equilibrium conditions than Fe
metal. In H-type chondrites, most Fe-Ni metal is

and veins filled Fe-oxides/oxyhydroxides are abundant.
The concentrations of Ba and Sr in Mocs (7.0 and
10.7 ppm), the only investigated fall, are roughly similar
to that of average L chondrites (Wasson and Kallemeyn
1988; 3.7 and 11.1 ppm respectively, see Fig. 4 and
Table 3). This indicates that high values of Ba and Sr
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Fig. 4. Logarithmic plots of the bulk chemical composifion of the different weathered L and H chondrifes normalized to average
L and H cheondrites from Wasson and Kallemeyn (1988). The three class of weathering <15 kyr (W2), 15-30 kyr (W3),
and =30 kyr (W4) are represented with ages estimate following Wlotzka (1993). Unfilled symbols represent H chondrites.
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Fig. 5. REE values for the studied I. and H chondrites
normalized to average 1. and H wvalues in Wasson and
Kallemeyn {1988).

observed in more weathered chondrites are related to
chemical alteration processes at the Earth’s surface.
Significant levels of Sr, Ba (and U) due to hot desert
weathering were previously reported for a shergottite by
Barrat et al. (2001). The decrease in S is mainly related
to the weathering of troilite and subsequent leaching
from the meteorite (Fig. 1b) (Al-Kathiri et al. 2005). A
relationship exists between Sr-Ba enrichment and

decrease in S and the increasing degrees of weathering
for L chondrites (except for NWA 2258 with very high
value of Sr and Ba and NWA 4279 with very low Ba
concentration for its degree of weathering) and H
chondrites (Fig. 8). For S, an increase in concentration
with increase in weathering is clear, although NWA
4279 seems to be an outlier (Fig. 9). One meteorite
(NWA 2258) also does not follow the trend highlighted
for Ba, Sr, and 8 Fe/**Fe versus weathering grade
evolution. The relationship between Ba content and
increasing weathering grade for L chondrites is not so
clear, from W2 to W3 weathering grade due to samples
NWA 2258 and NWA 4279. But between two extreme
groups of weathering grade, the Ba enrichment is
observed for 1. type compared to average Ba
concentration from Wasson and Kallemeyn (1988) (see
Figs. 8a and 8b). This is confirmed by the analysis of
three fragments sampled progressively from the rim to
the less weathered core of a single meteorite (Fig. 6a)
that shows similar relationship. Stelzner et al. (1999)
observed the same tendency for Ba and Sr
concentrations to decrease with sampling depth in HS
meteorites. Scandium, Ti, V., Cr, and Co are
concentrated in spinels which are not sensitive to
alteration. Therefore these elements display only little
concentration variation with increasing weathering
grade (Fig. 4). In a study of L6 (W4 5) meteorites from
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Fig. 6. a) Thmee fragments of NWA 4260 (NWA 4260-1,
NWA 42602, and NWA 4260-3), by decreasing order of
alteration: b) concentrations of Ba, 81, and ¢ and 5.
Enrichment of Ba and Sr from center to border can be seen.
Um the other hand, sulfur shows only a slight deplation in the
moTe external, and more weathered part.

hot desert, Lee and Bland (2004) found other
weathering product such as gypsum, barite, jarosite,
sulfates, Ca-carbonate’s and silica. Specifically, barite is
found in association with veins and has been partially
occluded by Fe-oxides/oxyhydroxides. However, in our

203

study those minerals were not observed during our
glectron microscopic observations.

Al-Kathiri et al. (2005) also observed similar
chemical evolutions from less (W2 3) to more
weathered (W4) L chondrites (Table 3) except for St
concentration in very weathered meteorites. However, a
large scatter in concentrations for meteorites from a
civen weathering grade appears in the Al-Kathiri et al
{2005) dataset, a scatter that is not so strong In our own
dataset. This could be related to the fact that Al-Kathin
et al. (2005) have Investigated more samples. Analytical
problems with these authors” Induetively coupled
plasma optical emission spectroscopy (ICP-OER) data
might be another issue, as sugeested by our indtial
attempt to obtain S concentration with similar
technique (see the Experimental section). Moreover,
Al-Kathiri et al. (2003) provide neither uncertainties nor
concentrations obtained on geostandards to assess the
analytical techniques they used.

As reported in a previous study focusing on
achondrites (non-cumulate eucrites) by Barrat et al
(2003), REE do not seem strongly affected by terrestrial
weathering, Only the most weathered HS (INWA 354573
and L6 (NWA 2261) samples are LREE enriched
(Fig. 53). More data on H3Y with various weathering
grade are nevertheless required to confirm this result,
however, since the investigated fall (Mocs) also shows a
LREE entichment.

Iron Isotopes

The Meher value of 8 'Fe*Fe in very weathersd
meteorites is possibly related to the partial leaching and
subsequent oxidation under terrestrial oxidizing
atmospheric conditions of the mobile Fe® and Fe**
occtring in primary minerals such as metal, troilite,
olivine, and pyroxens. Subsequently, less soluble Fei
precipitates to form Fe-oxide/oxvhydroxide. It has been
shown theoretically and experimentally that the partial
oxidation of iron leads to isotopic fractionation, the
more oxidized species being isotopically heavier (e.g..
Polvakov and Mineev 2000; Johnson et al. 2002; Welch
et al. 2003; Anbar et al. 2005; Polyakov &t al. 2007). In
the specific case of chondrites, owr mineralogical
observations (Figs. 1 and 7) indicate that the more
weathered meteorites (W4-3) have a higher content of
ferric  iron-bearing phases relative to the fresher
samples, and would therefore display heavier Fe
isotopic compositions.

A correlation is observed between 5 Fe/™Fe and
increasing degree of weathering grade from WO-1 to
Ws. However, there is some scatter and in a given
meteorite class (H or L) it is not always possible to
classify a specific sample isotopically iIn terms of
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Table 4. Iron isotopic ratio and iron concentration for studied meteorites. In italics H meteorites type.

Type/weathering Fe Sample Uncertainty Uncertainty
grade Sample (Wt%)®  mass (mg) 87 FeMPBe (%) (2SEF 5°Fe>'Fe (%) (2SES
L5-6/W0-1 Moacs 23.0% 3.38 -0.017 0.027 -0.019 0.018
L6/ W2 NWA 2258 18.1 48.58 -0.055 0.035 —-0.040 0.031
L&6/W?2 NWA 4260-1 1638 5302 -0.026 0.050 -0.027 0.031
L&6/W?2 NWA 4260-2  17.0 48.17 0.030 0.093 0.018 0.063
L6/ W2 NWA 4260-3 18.0 52.65 0.008 0.054 0.010 0.039
L6/W?2 NWA 4278 162 53.89 0.064 0.075 0.052 0.053
L6/ W3 NWA 4279 19.3 49.39 -0.021 0.039 —-0.020 0.026
L6/ W4 NWA 2261 183 51351 0.116 0.046 0.071 0.033
H35/W3-4 NWA 5482 213 33.1 0.028 0.067 0.009 0.036
H3/W5 NWA 5483 224 4762 0.098 0.069 0.055 0.060

*The iron isotope composition and two standard error uncertainties quoted are calculated from the number of analyses and using the

Student’s r-correcting factors (Platzner 1997).
PUngcertainties on iron concentration determination are < 5%.
*Fe concentration from Miura et al. (1995).

L and H type
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Fig. 7. Variation of & 'Fe/**Fe with weathering grade for L
and H chondrites, with a class differentiation. Average
chondrite is & 'Fe/™Fe = —-0.043 + 0.042%, (Poitrasson
2007).

increasing weathering grade. Therefore, the use of the
average of a given weathering grade in the two
investigated meteorite classes is more pertinent to
illustrate the increasing & Fe/°*Fe with increasing
weathering grade (Fig. 7). From W0 1 to W3, no
3Fe/**Fe increase is observed, but from W3
3""Fe/**Fe is heavier due to the effect of weathering.
The relationships between & Fe/**Fe and S, Ba,
and Sr contents confirm this interpretation (Fig. 10). A
negative tendency between & Fe/**Fe and § is
observed, whereas positive relationships link 8 Fe/~*Fe
and Sr or Ba contents. This is consistent with a general
picture of a leaching of S coupled to Sr and Ba
enrichment in increasingly weathered meteorites. These
two processes are linked to an increase in &8 Fe/*Fe

related to the preferential leaching of the isotopically
light Fe (Fe>* enriched in **Fe; see above). During the
weathering  process, primary minerals will be
progressively dissolved and will release Fe®* in aqueous
agents. Part of this iron will be subsequently oxidized,
and therefore *’Fe-enriched following the reaction:
4Fe*™ + 30, + 6H,O = 4Fe(OH) 3. This is an
insoluble form that will preferentially remain within
meteorites (Fig. 11). This theory can be assessed in
comparing concentration measured in our investigated
meteorites with total iron content (both oxidized iron
and metal) of H and L chondrites given in the
literature. A literature survey reveals that H-type
generally have 25 30 wt% and L-type 20 23 wt% of
total iron, in good agreement with unweathered H- and
L-type meteorites data of Wasson and Kallemeyn
(1988). with 27.8 wt% and 21.5 wt%, respectively.
Whereas our L- and H-type weathered meteorite show
systematic lower total iron concentration {average W2
of 17.2 wt%, W3 of 19.3 wt% and W4 of 18.3 wt% for
L-type and W3 4 of 21.3 wt% and W5 of 22.4 wt% for
H-type) Mocs has a concentration of 23 wt%, ie.,
within the range of L-type chondrite because it is fresh.
This produces a loss of iron from the meteorites with
weathering and confirms our interpretation of leaching
of light 1ron 1sotope during terrestrial weathering.
Accordingly, Fe*' oxidation followed by a quantitative
precipitation of Fe-oxide/oxyhydroxide without Fe loss
from the meteorite cannot produce isctopic
fractionation at the bulk sample scale. This may explain
why some meteorites display some mineralogical and
geochemical evidence of weathering without any
isotopic fractionation {(e.g., NWA 4279); in this case,
Fe-loss did not occur. This & 'Fe/**Fe versus
weathering grade correlation (Fig. 10) is observed
among different investigated meteorites but not within
variably weathered portions of sample NWA 4260
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Fig. 8. a) Strontium and Ba concentration versus weathering
grade for the six L chondrites. Dashed lines represent Sr and
Ba concentration for average L chondrites from Wasson and
Kallemeyn (1988). b) Increasing Sr and Ba concentration
versus weathering grade for the two H chondrites (NWA 5482
[W3-4/H5] and NWA 5483 [W5/HS5]). Dashed lines represent
Sr and Ba concentration for average H chondrites from
Wasson and Kallemeyn (1988).

(Fig. 6). This is probably because the weathering
gradient observed within this meteorite is too weak to
notably affect Fe isotope signatures, or no differential
Fe-loss occurred between the three sampled zones
(Table 3).

One meteorite (NWA 2258) seems to be an outlier
in the above trends (question mark in Fig. 10). In
particular, it displays anomalously high Sr and Ba
contents given its Fe isotope composition. The reason
for this remains unclear. Perhaps this metecorite shows
an alteration process that occurred on its parent body
highlighted here by high Sr and Ba concentrations for
its weathering class, and negative & Fe/™*Fe, as
suggested by Dauphas et al. (2009). Those authors also
observed a very negative 8 Fe/>*Fe = —0.21 + 0.045%,

205

2,54

# Mocs (W0-1)
2,0 B NWA-4278 (W2)

# NWA 4260-3 (W2) % NWA-4279 (W3)
- ENWA-5482 (H5/W3-4)
@ BNWA4260-2 (W2)

% NWA 4260-1 (W2)
@ 10 & NWA-2258 (W2)
054
§ NWA-2261 (W4)
L]
00 NWA-5483 (H5/W5)
v > T ¥ T 4 T L T T i

e ——
Increasing degree of weathering

Fig. 9. Sulfur concentration variation with increasing degree
of weathering for all type of studied meteorites (H and L).

for a EL6 meteorite (Blithfield) and proposed an
extensive redistribution process of Fe between sulfide,
metal, and silicate to explain this value.

Although the effect of weathering leads to a small
Fe isotope variation at the bulk sample scale, this is
nevertheless significant as a 0.1%, variation in
8°'Fe/**Fe is the level of difference observed between
different planetary reservoirs, or even between different
planets (e.g., Zhu et al. 2001; Poitrasson et al. 2004,
2005; Schoenberg and von Blanckenburg 2006).
Relatively few bulk iron isotope data for ordinary
chondrites are available in the literature. With the
currently growing database, if high §°'Fe/**Fe would be
observed in the future for meteorite finds, especially in
hot desert, they could be related to weathering.

A more comprechensive iron isotope study of all
types of chondrites coming from deserts is necessary to
see if the tendency highlighted above is characteristic of
all types of weathered meteorites. Nevertheless, from the
present study, it is recommended to avoid meteorites
from hot deserts for future Fe isotope studies, or at
least avoid significantly weathered samples, i.e., above
grade W2,

Bulk chondrite iron isotope compositions, with an
average of 8 Fe/>*Fe = —0.043 + 0.042%, (Poitrasson

2007), seem to be homogeneous. The more
comprehensive recent database of Dauphas et al.
(2009) confirms this. On the other hand, their
inclusions (metal, CAI or chondrules) give highly

variable iron isotope compositions, to more than the
%, level (up to 0.6%, in 8°/**Fe for matrix and down
to —0.65%, for chondrules in Chainpur [LL3]) (Zhu
et al. 2001; Kehm et al. 2003; Mullane et al. 2005;
Theis et al. 2008; Hezel et al. 2008). These variations
are significant and provide important constraints on
chondrule formation as well as on mechanisms

affecting their parent body (Kehm et al. 2003; Mullane
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concentration fits well with other samples.

et al. 2006). However, the isotopic variations are in
that case an order of magnitude higher than those
resulting from terrestrial weathering. The weathering
grade of those meteorites is therefore less of an issue
for studies of inclusions in chondrites. Nevertheless, it
remains feasible that weathering may generate larger
isotopic variations at the inclusion-scale. This will have
to be investigated in the future.

Meteorites from Cold Desert

Studies of the effect of terrestrial weathering on
meteorites from Antarctica have been published

(Crozaz and Wadhwa 2001). Like hot desert-derived
meteorites, those meteorites can also be affected by
terrestrial weathering, though producing different effects
on the meteorite mineralogy and geochemistry. This is
because these objects spend most of their long
terrestrial residence time encased in ice so their
compositions remain essentially unchanged. Antarctic
meteorites  generally experienced lesser chemical
alteration than hot desert-derived meteorites despite
longer residence time at the surface of the Farth
{~2 Ma) compared to hot desert meteorites (> 10* yr)
(Crozaz et al. 2003). Therefore, even if hot desert
meteorites have spent less time on FEarth than cold
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Fig. 11. Our model for iron mobilization during weathenin

desert meteorites, they are more rapidly weathered
(Crozaz and Wadhwa 2001). Cold desert meteorites
show a lower FeO concentration (154 %wt for L6
chondrites: Jarosewich 1984) than hot desert meteorites
(1722 %wt for W2 and 18.30 %wt for W4 in our
investicated L6 chondrite). Ancther study on Antarctic
meteorites has been published by Lee and Bland (2004)
who evidence some similarities, but especially
differences  between hot deserts and  Antarctica
environments. For example, troilite is weathered more
slowly than Fe-IN1 metal in hot desert environments
(Figs. 1 and 2) whereas there is very little evidence of
troflite weathering is observed in Antarctic metsorites.
Under Antarctic weathering conditions, sulfates,
carbonate and silica precipitate, in addition to Fe-oxide/
oxvhydroxide. Antarctc meteorites are characterized by
chlorine-bearing and silicate weathering products,
indicating that olivine and pyroxene are also affected.
Their alteration products are essentially Fe-rich {Lee
and Bland 2004,

Previous Iron isotope studies did not reveal any
obvious effects at the bulk sample scale on “finds™
from Antarctica (Poitrasson et al. 2004) but more
work is needed 4s there are still only few data
available for Amntarctica ordinary chondrites “finds™
from the L and LL groups (ALHATT216 [L3.7/03.9]
and ALHATT2T8 [LL3.7] no weathered; Kehm et al
2003},

Hence, Antarctic meteorites seem to be better
candidates than hot desert meteorites to study their
parent body formation and subsequent evolution using
Fe isotopes, because of their low rate of weathering.
Obwvicusly, “falls” remain the best choice.

and oxidation of Fe? and Fe't
minerzals like olivine and pyroxene to Fe**. The high "Fe/**Fa ratio of the Temaining, oxidized Fe may be due 1o the possible
leaching of the isctopically lightest and reduced Fe. (M — mobilization and O — ocxdation).

contained in metal and primary

CONCLUSION

This study shows that weathering not only affects
the iron mineralogy in meteorites recovered from hot
deserts. Iron dsotope signatures can also be affected by
more than 0.1% in the most extreme cases. This is
obviously of importance given the similar magnitude of
isotopic effects studied in bulk meteorite finds (Zhu
et al. 2002; Poitrasson et al. 2004, 2005; Schoenberg
and wvon Blanckenburg 2006). An increase in the
meteorite weathering grade is accompanied by higher
Sr, Ba contents and a decrease in S8 concentrations,
with conecomitant increase In Fe isotope compositions
at the bulk meteorite scale. This is Interpreted as
reflecting the release of § and isotopically light Fe?*
with a zelative enrichment in 8¢ and Ba in the
weathered meteorites.

Hence, if subtle Fe isotopic effects have to be
studied, meteorites from hot deserts should be
considered with caution. Those above weathering erade
W2 should be avoided. It is better to work on meteotits
“falls” and Amntarctic ‘‘finds™ (e.g., Poitrasson et al
2004) because their Fe mineralogy and geochemistry
have been least affected by weathering than meteorites
from hot deserts (Crozaz et al. 2003),

Ackrowledgmenty Bernard Mougenot is acknowledged
for providing some of the meteorites studied whereas
others were collected within the framework of CINRS-
PICS project led by Jean-Yves Cottin. Thanks to people
who have contributed directly or indirectly to this
project: chemistry team (Carole Boucayrand for fusion
method, Maité Carayon for standards preparation),

174



Annexe 1

208

Philippe De Parseval for microprobe analyses, Thierry
Aigouy for MEB observations, Fréderic Candaudap for
ICP-MS analyses, and Rémi Freydier for maintaining
the MC-ICP-MS in good working conditions. Martin
Lee, Dominik Hezel, Karl Khem, and Associate Editor
Nancy Chabot are acknowledged for their thorough
help and patience in assisting us to improve this
manuscript. This research was funded by the PNP
CNRS/ INSUprogram.

Editorial Handling Dr. Nancy Chabot

REFERENCES

Al-Kathiri A., Al Hofmann B. A., Jull A. J. T., and Gnos E.
2005. Weathering of meteorites from Oman: Correlation
of chemical and mineralogical weathering proxies with
¢ terrestrial ages and the influence of soil chemistry.
Metearitics & Planetary Science 40:1215-1239.

Anbar A. D., Jarzecki A. A, and Spiro T. G. 2005. Theoretical
investigation of iron igotope fractionation between
Fe(H,0)s> " and Fe(H.0)s"": Implications for iron stable
isotope geochemistry. Geochimica et Cosmochimica Acta
69:825-837.

Barrat J. A_, Blichert-Toft J., Nesbhitt R. W_ and Keller F.
2001. Bulk chemistry of Saharan shergottite Dar al Gani
476. Meteoritics & Planetary Science 36:23-29.

Barrat J. A., Jambon A., Bohn M., Blichert-Toft J., Sautter
V., Gépel C,, Gillet P., Boudama O., and Keller F. 2003,
Petrology and chemistry of the unbrecciated achondrite
Northwest Africa 1240 (NWA 1240): An HED parent
body impact melt. Geochimica et Cosmochimica Acta
67:3959-3970.

Bland P. A. 2006. Terrestrial weathering rates defined by
extraterrestrial materials. Journal of Geochemical Exploration
88:257-261.

Bland P. A., Berry F. J., Smith T. B., Skinner 8. J., and
Pillinger C. T. 1996. The flux of meteorites to the Farth
and weathering in hot desert ordinary chondrite finds.
Geochimica et Cosmochimica Acta 60:2053-2059.

Bland P. A., Sexton A. S, Jull A. J. T., Bevan A. W. R,
Berry F. J., Thoraley D. M., Astin T. R., Britt D. T., and
Pillinger C. T. 1998. Climate and rock weathering: A study
of terrestrial age dated ordinary chondritic meteorites from
hot desert regions. Geochimica et Cosmochimica Acta
62:3169-3184.

Crozaz G. and Wadhwa M. 2001. The terrestrial alteration of
Saharan shergottites Dar al Gani 476 and 489: A case study
of weathering in a hot desert environment. Geochimica et
Cosmaochimica deta 65:971-977.

Crozaz G., Floss C., and Wadhwa M. 2003. Chemical
alteration and REE mobilization in meteorites from hot
and cold deserts. Geochimica et Cosmochimica Acta
67:4727-4771.

Dauphas N., Craddock P. R., Bennet V., and Ohnenstetfer D.
2009. The iron isotopic composition of the silicate Earth:
Clues from chondrites, peridotites, and Eoarchean magmas
(abstract #1769). 40th Lunar and Planetary Science
Conference. CD-ROM.

Dreibus G., Friedrich J. M., Haubold R., Huisl W. and
Spettel B. 1989. Halogens, carbon and sulphur in the
tagish lake meteorite: Implications for classification and

G. Saunier et al.

ferrestrial alferation {absfract). 35th Lunar and Planetary
Science Conference. p. 1268.

Gillet P., Barrat J. A, Deloule E., Wadhwa M., Jambon A,
Santter V., Devonard B., Neuville D., Benzerara K., and
Lesourd M. 2002. Aqueous alteration in the Northwest
Africa 817 (NWA 817) Martian meteorite. Farth and
Planetary Science Letters 203:431-444.

Govindaraju K. 1994. Report on three GIT-IWG rock
reference samples: Anorthosite from Greenland, AN-G;
Basalte d’Essey-la-Céte, BE-N; Granite de Beauvoir,
MA-N. Geastandards  Newsletter (special issue of
Geostandard Newsletter) 18:49 138.

Grady M. M. 2000. Catalogue of meteorites,
Cambridge, UK: Cambridge University Press.
Gronstal A., Pearson V., Kappler A., Dooris C., Anand M.,
Poitrasson F., KEE T. P., and Cockell C. 8. 2009.
Laboratory experiments on the weathering of iron
meteorites and carbonaceous chondrifes by iron-oxidizing

bacteria. Meteoritics & Planetary Science 44:233-247.

Hezel D., Needham A., and Russel S§. 2008. Fe-isotopic
composition of chondrules, CAI, matrix and bulk
meteorite in  Mokoia and Grosnaja CV-chondrites
(abstract #1603). 39th Lunar and Planetary Science
Conference. CD-ROM.

Jarosewich E. 1984. Bulk chemical analyses of Antarctic
meteorites, with notes on weathering effects on FeO,
Fe-metal, FeS, H.O, and C. Smithsonian Contributions in
Earth Sciences 26:111-114.

Johnson C. M., Skulan J. L., Beard B. L., Sun H., Nealson K.
H., and Brateman P. §. 2002. Isotopic fractionation
between Fe(lll) and Fe(Il) in agqueous solutions. Earth and
Planetary Science Letters 195:141-153.

Kehm K., Hauri E. H., Alexander C. M. O. D, and Carlson
R. W. 2003. High precision iron isofope measurements of
meteoritic material by cold plasma [CP-MS. Geschimica et
Cosmochimica Acta 67:2879-2891.

Lee M. R. and Bland P. 2004. Mechanisms of weathering of
meteorites recovered from hof and cold deserts and the
formation of phyllosilicates. Geochimica et Cosmochimica
Acta 68:893-916.

Lee M. R., Smith C. L., Gordon S. H., and Hodson M. E.
2006. Laboratory simulation of ferrestrial meteorite
weathering using the Bensour {1.1.6) ordinary chondrite.
Meteoritics & Planetary Science 41:1123-1138.

Marachal C. N., Telouk P., and Albaréde F. 1999. Precise
analysis of cupper and zinc isofopic compositions by
plasma-source mass specfrometry. Chemical Geology
156:251-273.

Michel A. and Villemant B. 2003. Determination of halogens
(F, Cl, Br, I), sulfur and water in sevenfeen geological
reference materials. Geostandards Newsletter. The Journal
of Geostandards and Geoanalysis 27:163-171.

Minra Y., Iancn O. G., Iancu G., Yanai K., and Haramura
H. 1995, Reexaminafion of Mocs and Tauti chondritic
meteorites: Classification with shock degree. Proceedings
of the NIPR Symposium on Antarctic Meteorites 8:153—
166.

Mullane E., Russell 8. 8., and Gounelle M. 2005. Nebular and
asteroidal modification of the iron isotope composition of
chondrific components. Earth and Planetary Science
Letters 239:203-218.

Pili E., Poitrasson F., and Gratier J. P. 2002. Carbon-oxygen
isotope and ftrace element constraints on how fluids
percolate faulted limestones from the San Andreas Fault

5th ed.

175



Annexe 1

Iron isotopes in weathered chondrites

Systemn: Partitioning of fluid
Cheamical Geology 190:231-250.

Platzner I. T. 1997. Maodern isotope ratic mass spectrometiy.
Chichester: John Wiley & Sons. 514 p.

Poitrasson F. 2007. Does planetary differenfiation really
fractionate iron isofope? ZEarth and Planetary Science
Letters 256:484-492.

Poitrasson F. and Freydier R. 2005. Heavy iron isotope
composition of granites determined by high resolution
MC-ICP-MS. Chemical Geology 222:132-147.

Poitrasson F., Halliday A. N., Lee D. C., Levasseur S., and
Teutsch N. 2004. Iron isotope differences between Earth,
Moon, Mars and Vesta as possible records of contrasted
accretion mechanisms. Earth and Plonetary Science Letters
223:253-266.

Poitrasson F., Levasseur 8., and Tentsch N. 2005. Significance
of iron isotope mineral fractionation in pallasites and iron
meteorites for the core-mantle differentiation of ferrestrial
planets. Earth and Planetary Science Letters 234:151-164.

Polyakov V. B. and Mineev 8. D. 2000. The nse of Mossbauer
spectroscopy in stable isotope geochemistry. Geochimica et
Cosmochimica Acta 64:849-865.

Polyakov V. B., Clayton R. N., Horita J., and Mineev 8. D.
2007. Equilibrium iron isofope fracfionation factors of
minerals: Reevaluation from the data of nuclear inelastic
resonant X-ray scattering and Méssbauer spectroscopy.
Geochimica et Cosmochimica Acta 71:3833-3846.

Schoenberg R. and von Blanckenburg F. 2006. Modes of
planetary-scale Fe isotope fractionation. Earth and Planetary
Science Letters 252:342-359.

sources and pathways.

209

Stelzner T., Heide A., Bischoff A., Weber D., Scherer P,
Schultz L., Happel M., Schrén W., Neupert U., Michel R,
Clayton R. N., Mayeda T. K., Bonani G., Haidas [,
Ivy-Ochs S., and Suter M. 1999. An interdisciplinary study
of weathering effects in ordinary chondrites from the Acfer
region, Algeria. Meteoritics & Planetary Science 34.787—
794.

Stéffler D., Keil K., and Scott E. R. D.
metamorphism of ordinary chondrites.
Cosmochimica Acta 55:3845-3867.

Tayler 8. R. 2001. Selar system evolution: A new perspective.
Cambridge, UK: Cambridge University Press. 460 p.

Theis K. J., Burgess R., Lvon L. C., and Sears D. W. 2008.
The origin and hisfory of ordinary chondrites: A study by
iron isotope measurements of metal grains from ordinary
chondrites. Geochimica et Cosmochimica Acta 72:4440—
4456.

Wasson J. T. and Kallemeyn G. W. 1988. Compositions of
chondrites. Philosophical Transactions of the Roval Society
of London. Series A, Mathematical and Physical Sciences
325:535-544.

Welch 5. A., Beard B. L., Johnson C. M., and Braterman P.
S. 2003. Kinetic and equilibrium Fe isotope fractionation
between aqueous Fe(Il) and Fe(lll). Geochimica et
Cosmachimica Acta 67:4231-4250.

Wlotzka F. 1993, A weathering scale for the ordinary
chondrites {abstract). Meteoritics 28:460.

Zhu X. K., Guo Y., O'Nions R. K., Young E. D., and Ash
R. D. 2001. Isofopic homogeneity of iron in the early solar
nebula. Nature 412:311-313.

1991. Shock
Geochimica et

176






Experimental study of iron isotope fractionation athydrothermal
conditions.

We have studied experimentally the iron isotopetiomation between hydrothermal fluids
and the main Fe-bearing minerals, pyrite and heenalihe experiments consisted of
precipitating, from solutions of known chemical qaosition, pyrite or hematite in a
hydrothermal reactor under controlled pressure p&ature, redox and acidity conditions.
The results, combined with thermodynamic calcutetimf Fe chemical speciation and
theoretical predictions of Fe isotope fractionatstrow that the isotope fractionation factors
obtained in hematite dissolution and precipitatexperiments are in good agreement with
theoretical predictions indicating near-zero fracétion between hematite and a fluid
dominated by ferric chloride complexes, and slightlegative fractionations between
hematite and a ferrous iron dominated fluid (€\§’F&.nm =-0.5+0.1 %o at 300°C/80bar). In
pyrite precipitation experiments at 450°C and 600liae measured fractionation factors
(A°Ferpy~0.5 to 0.8%0 +0.2%0) are by 1.5%. higher than theoattpredictions. This
difference is due to disequilibrium between pyate fluid caused by a specific mechanism
of pyrite formation via an intermediate phase (naawite), which rapidly equilibrates with
the fluid and keeps its isotopic composition upecensformation into pyrite. This work
reports the first experimental calibration of edilm and kinetic Fe isotope fractionation
in the systems P& d" (aqueous)-hematite and'ffaqueous)-pyrite at elevated temperatures,
and provides evidence for the importance of redoxtrol and mineral precipitation

mechanisms on Fe isotope fractionation at hydrataeconditions.
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