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la seule espéce présente en solution, il n'y a pas de fractionnement lors de son
adsorption sur le sédiment argileux et dans ce cas extréme, o = 1.

Fig.3.5 : (a) Isotherme d'adsorption du B sur une illite calcique, dans une solution a
0.01N CaCly, pour deux pH différents.(b) Comparaison des adsorptions du B
sur des formes calciques de montmorillonite, kaolinite et illite, en fonction du
pH de la suspension, pour une quantité fixée de B (graphes modifiés d'aprés
Keren R. & Mezuman U., 1981).

Fig.3.6 : Profil d'altitude de la chaine Himalayenne et d'une riviére type traversant la
chaine globalement du Nord au Sud.

Fig.3.7 : Carte géologique simplifiée du Népal a la Baie du Bengale (modifiée d'apres
Galy, 1998). Les échantillons d'eau de riviéres sont symbolisés par des ronds
blancs.

Fig.3.8 : Carte géologique simplifiée du Népal Central et localisation de
I'‘échantillonnage des eaux de rivieres.

Fig.3.9 : Pluviométrie mensuelle (histogrammes) et température moyenne sur 1'année
1980 (courbes) qui illustrent les variations climatiques en fonction de la
localisation des stations. Graphe construit a partir des données de 1'ouvrage
Climatological Records of Nepal (MWR, 1982) et des précipitations a
Kathmandu pendant la mousson de 1997.

Fig.3.10 : Carte de localisation de I'échantillonnage des sols.

Fig.3.12 : Profil de concentration en B dans deux sols népalais. MO33 est un sol du
Haut Himalaya Cristallin et MO122 est un sol rouge du Moyen Pays qui
contient beaucoup d'oxyde de fer (= 8 poids%).

Fig.3.13 : Variation des concentrations de bore entre la source de la Kali Gandaki et
celle de la Trisuli jusqu'a I'embouchure du Gange et du Brahmapoutre.

Fig.3.14 : Répartition des concentrations en bore dans les rivieres du Népal Cantral et
du Bangladesh (a I'exeption de LO96 et MO520).

Fig.1 : Sample locations in Bengladesh and in Central Nepal. When several samples
were taken at the same location, only one is noted and the entire data set in
reported in Tables 1, 2 and 3.

Fig.2 : Reproducibility of B isotopic compositions determined by ion microprobe for
1sotopic standard solutions of different B concentrations (given in pmol/l).
Instrumental mass fractionation (Qipst) 1S determined from the analysis of the
GB4 glass standard. After correction for Qtipst, the 811B values of the NBS951
boric acid standard and of seawater can be determined (for B concentrations in
the range 0.18 to 425umol/l) at +1%0 (16) and +0.7%0(10), respectively.

Fig.3 : Variation of 8!1B values of the Kali river as a function of the distance from the
source of the river. The horizontal layers correspond to the different
lithological units accross which the river runs (see Fig. 1). The major thrust
between the LH and the HHC (Main Central Thrust) is represented by a thicker
line. Note that the 8!!1B values show systematic variations in each lithological
unit.

Fig.4 : Variations of B and Cl concentrations (named B* and Cl* after correction for
the cyclic contribution, see text) in several Himalayan rivers. Note that the B*
and Cl* concentrations are positively correlated for the Kali, Trisuli and



Narayani rivers, but with different B*/CI* ratios. These correlations suggest
that a significant input from evaporite dissolution is present in all these rivers
for B and Cl.

Fig.5 : Variation of 811B* values of Himalayan rivers as a function of 1/B* (values

corrected for the cyclic input, see text). Most Himalayan rivers can be
described as a mixing in various proportions of three end members: NAG21
running through evaporites (named a), KN95 running exclusively through
silicates from the HHC (named c) and a 94-02 type of endmember with a low
311B value (named b).

Fig.6 : Variations of C1*/TDS* (Total Dissolved Salts) as a function of the fraction of

Fig.7 :

end member a (NAG21 see Fig. 5) calculated by the mixing model (see text
and Table 3). The positive correlation between the C1*/TDS* ratio and the
fraction of end member a, characterized by high B concentrations and high
311B values, demonstrates that this end member stands for evaporitic B.

Modelled changes in B isotopic compositions in soil porewaters during
weathering processes (see text for details) as a function of water pH. The
increase in the K/Si ratio relative to the HHC value corresponds to an increased
formation of secondary clay minerals (shown in % relative as horizontal lines,
see text for details). Due to the systematics of B isotopic fractionations during
adsorption of dissolved B onto secondary minerals such as clays or
oxyhydroxides (as indicated by Fe/Si ratio, see text), the largest changes in
311B values are anticipated for porewaters having pH<7.5. These B isotopic
fractionations can explain the range of 811B** values (311B values corrected
for cyclic and evaporite contributions, see text) observed in Himalayan rivers
(the symbols are the same as previous). Thus riverine 811B** values seem to
"keep memory" of pH variations at secondary mineral formation sites.

Fig.1: Sample location in Bangladesh and Nepal. The main lithological units of the

Himalayan belt North to South are the Thetian Sedimentary Series (TSS), the
High Himalayan Cristalline (HHC), the Lesser Himalayas (LH) and the
Gangetic Plain.

Fig.2 : B concentrations (Fig 2a) and 811B values (Fig 2b) of clay fractions versus their

proportions of secondary minerals (smectite+kaolinite+goethite+gibbsite).
Circles are for the clay fractions <2um and squares for the clay fractions
<0.1um, samples for which both clay fractions were analyzed being linked by
a straight line. Black symbols represent soils samples and open symbols
represent river sediment samples. Note the large variability of B concentrations
and 811B values of the clay fractions, either higher or lower than those of the
protolith (shaded areas).

Fig.3 : B concentrations (Fig 3a) and 3! 1B values (Fig 3b) of clay fractions versus those

of the corresponding river waters (same symbols as in Figs 2). No clear
correlation is observed for the B concentrations (Fig 3a). Negative trends
appear between 811Bclay and 811Byjyer for different sets of samples grouped
(dark grey and light grey symbols) on the basis of the mixing curves they
display in a 811Bjay versus [Blciay diagram (see Fig 4). Such negative trends
are contradictory with first order predictions assuming B isotopic equilibrium
between clays and rivers (dashed field calculated for equilibrium in a pH range
between 7 and 9, see text).

Fig. 4 : 811B versus B concentrations for the clay fractions (same symbols as in Fig 3).

Soil clay fractions (black symbols) and most river clay fractions (dark grey and
light grey symbols) follow mixing curves (shaded area and dashed curve for
light grey symbols) between a B-rich component with a high 8!!B and a B-



poor component with a low 811B. Note that mixing curves cross the field of
unweathered micas which are in the protolith the major source of B for the clay
minerals. Two samples (NAG 48 and L.O 315) show large B enrichments
unrelated to variations in 8!1B values: these samples rich in detrital minerals
probably contain a small fraction (<1wt%) of detrital tourmaline (see text for
details).

Fig. 5 : Schematic 8!1B relationships produced between water and clay minerals (same

symbols as in Fig 3) according to a Rayleigh type fractionation process in soils
(see Fig 6 and text). Fig 4 shows the 8!!1B values predicted either for clay
minerals crystallised at a given time of the fractionation process
("instantaneous" clay) or for bulk clays present in the soil at that time
("cumulative" clays). The negative mixing trends observed for different set of
samples (same symbols as in previous diagrams) are suggestive of mixing
between clay minerals formed at different times in the fractionation process.
The river waters can be considered as a mixing between waters differently
fractionated at various levels in soils, which might explain some of their low
311B values (see text).

Fig. 6 : Variations of §!1B and B concentrations of clay minerals crystallised in soils

assuming a Rayleigh type fractionation process for B between soil, water, and
clays. Curve 1 is calculated for a constant pH of 8.3 (Acjay-water = -15%0) and
variable water/rock ratios from 50 to 4.5. Curve 2 is calculated at a constant
water/rock ratio of 50 for variable pHs from 6.5 to 7.7. Such extreme values
for these parameters were chosen to show that B isotopic fractionation
processes consistent with the 8!1!B found in the clay fractions (same symbols
as in previous diagrams) can occur in a wide range of conditions in soils. Note
that soil clay fractions with high 811B are nearly pure smectite.

CHAPITRE 4

Fig.4.1 :

Fig4.2:
Fig.4.3:

Fig.4.4:

Variation de la concentration en bore des eaux de pluies de la Floride sur un
profil allant du Golfe du Mexique a I'océan Atlantique. La concentration en
bore est nettement plus élevée au bord de la mer qu'au dessus des terres, ce qui
indique que l'océan est la source de bore dans l'atmosphere (d'aprés Carriker
N.E. & Brezonik P.L., 1978 ).

(a) Photo de lichens fruticuleux sur un arbre, (b) lichen foliose.

carte de localisation des prélévements de précipitations et de lichens de la Baie
d'Hudson, au Québec. Les points 8, 9, 10, 12 et 13 sont des lichens sur le profil
allant de Noranda jusqu'a la mer. Aux points 13, deux lichens ont été
échantillonnés, un bryoria, un évernia.

Variation du rapport isotopique du strontium dans des carottes de neige de
%Jel ues centimetres de profondeur en fonction du rapport Mg/Mn. Le rapport

Sr/86Sr des neiges se rapproche de celui de l'eau de mer lorsqu'on se
rapproche des océans (d'apres Simonetti et al., 1999).

Fig.4.5 : Carte de localisation des prélévements de pluies et de lichens au Népal et

Fig.4.6:

Fig.4.7 :

Bangladesh.

Répartition des concentrations en bore dans les précipitations, sur 34 analyses
faites par ICP-MS (Annexe 1).

Variation de la concentration en bore dans les lichens du Québec le long du
profil de la Baie d'Hudson a Noranda, i.e. en fonction de la distance i la mer.



Fig.4.8 : Variation du rapport Na/Cl en fonction de la teneur en chlore. Une
augmentation du rapport Na/Cl dans les échantillons moins riches en chlore
(Carignan & Gariepy, 1995).

Fig.4.9 : schéma des différentes phases (gazeuse et particulaire) sous lesquelles les
éléments peuvent étre transférés des océans a 'atmosphere.

Fig.4.10 : Variation du rapport B/Cl de lichens du Népal et du Québec en fonction de la
concentration en chlore des lichens. Le rapport B/Cl des lichens est constant
pour les échantillons riches en chlore (pour les lichens du Québec), alors qu'il
augmente pour les échantillons moins riches en chlore.

Fig.4.11 : Variation du rapport B/Ca dans les pluies du Népal et du Bangladesh, en
fonction de la concentration en Ca. Les rapports B/Ca mesurés dans les pluies
se situe entre une composante d'origine marine et une d'origine détritique
carbonatée.

Fig.4.12 : Variation du rapport B/Cl dans les pluies du Népal, Bangladesh et de
Calcutta (données des pluies de Calcutta d'aprés Handa, 1969).

Fig.4.13 : Variation du rapport Br/Cl dans les lichens du Québec en fonction de la
concentration en chlore.

Fig.4.14 : Fractionnement de l'iode rapporté au chlore et normalisé au rapport I/Cl de
I'eau de mer, en fonction de la taille des particules collectées a 20 m au dessus
d'Hawaii (d'aprés Moyers & Duce, 1972b).

Fig.4.15 : Variation du rapport I/Cl des lichens du Québec en fonction de la
concentration en chlore.

Fig.4.16 : Fractionnement chimique des rapports B/Cl, Br/Cl et I/Cl entre les lichens et
l'eau de mer, en fonction du rapport atmosphérique entre les phases gazeuses et
particulaires de chaque élément B, Bret L.

Fig.4.17 : Histogramme des différentes compositions isotopiques de bore de
précipitations du Népal. Les pluies sont reportées en gris clair et les neiges en
gris foncé.

Fig.4.18: schéma du montage pour les expériences d'évaporation d'eau de mer.

Fig.4.19: comparaison des quantités de bore €vaporé et d'eau évaporée dans 'ensemble
des expériences d'évaporation.

Fig.4.20: Variation du 8D lors de I'évaporation de I'eau de mer. Les expériences sont
toutes au dessus de la droite de 1'équilibre isotopique de I'hydrogene (équation
: 100 OxlnaHliq/vap=24,844><106><T2-76,248>< 103xT-1+52,612, d'aprés
Majzoub, 1971).

Fig.4.21 : variation du rapport B(OH)3 expérimental / B(OH)3 théoricilue dans la vapeur
en fonction du fractionnement isotopique de bore entre le $!1B du B(OH)3 de
la vapeur mesurée et le 311B du B(OH)3 de la solution initiale. Les vapeur
provenant des solutions a pH=9,5 s'écartent le plus de la tendance générale a
cause de l'influence plus marquée des effets de la diminution du pH dans la
couche d'eau superficielle.

Fig.4.22 : variation du rapport de concentration en B(OH)3 exp. /B(OH)3 théor. ac. du
condensat en fonction de I'écart a I'équilibre isotopique pour I'hydrogéne. La



concentration B(OH)3 théorique acide est calculée pour une solution a pH<7,5
correspondant a la diminution de pH dans la couche superficielle.

Fig.4.23 : variation du rapport B(OH)3 expérience/théorique en fonction du
fractionnement isotopique de B(OH)3 entre vapeur et liquide en tenant compte
du pH acide de surface de la couche de surface.

Fig.4.24 : schéma illustrant les variations possibles des compositions isotopiques du
bore lors de 1'évaporation de I'eau de mer et de la condensation de la pluie.

CHAPITRE 5

Fig.5.1: schéma du cycle du bore (par exemple) entre les différents réservoirs terrestres
(modifié d'aprées GERM 98).
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PREFACE

A la surface de la Terre, plusieurs éléments de masses atomiques faibles (H, C, O,
N, S) posseédent au moins deux isotopes stables. Quand ces €éléments réagissent pour
former des composés, les molécules qui sont produites différent les unes des autres par
les isotopes qui les constituent. Les différences entre leurs poids moléculaires affectent la
maniére dont elles se répartissent lors de certains processus physiques qui dépendent de la
masse. L'étude de ces effets subtils est devenue trés importante en sciences de la Terre
parce qu'elle améliore la connaissance des cycles géochimiques de la surface de la Terre et

des paléoclimats.

Des limitations analytiques ont jusqu'a maintenant freiné le développement
d'autres isotopes stables tels que Li, B et Si. Avec I'émergence d'instruments de mesure
de nouvelle génération (microsonde ionique, ICP-MS multi-collection) l'utilisation de ces
isotopes s'est accrue. Jusqu'a présent, il n'existait pas (ou trés peu) de données sur les
compositions isotopiques du bore dans les rivicres, les argiles et les eaux de pluie.
L'objectif de cette theése a été de développer des techniques d'analyses isotopiques du
bore avec ces instruments "nouveaux" et de faire un bond quantique dans nos
connaissances des variations de 8!1B dans le cycle de surface en étudiant un

environnement bien connu : le systtme himalayen.

L'intérét d'utiliser le bore comme nouveau traceur isotopique pour modéliser les
cycles géochimiques entre crofite terrestre et hydrosphére vient du fait (1) qu'il subit de
forts fractionnements chimiques et isotopiques lors des processus de surface, et (2) qu'il
est le seul systéme d'isotopes stables a étre sensible au pH. Ces deux particularités font
que les fractionnements isotopiques du bore, une fois enregistrés dans les sédiments,
peuvent apporter des informations sur (1) les conditions d'altération lors du cycle
supergéne de cet élément, et (2) les changements de I'environnement dans le passé (pH
des eaux, variation des apports cycliques de bore...). Les premieres études sur les
isotopes du bore ont été stimulées par la sensibilité de ce traceur aux conditions de pH des
solutions. Le bore dissous se partage entre deux espéces B(OH)3 et B(OH)4-, dont les
compositions isotopiques sont tres différentes. La composition isotopique du bore peut
donc permettre de déduire le pH d'une solution. Appliqués au milieu marin comme
traceurs des paléo-pH, les isotopes du bore répondraient a certaines interrogations sur les

variations du cycle global du carbone a travers les dges géologiques.



Cette étude a pour objectifs (1) de s'intéresser a la partie érosion continentale du
cycle du bore en étudiant les processus d'altération li€s aux riviéres et a l'interaction
eaw/roche dans les sols, et (2) d'apporter des renseignements sur le transfert du bore entre
océans et continents, & partir d'une étude expérimentale et d'observations sur la chimie du
bore des précipitations.

Cette thése a bénéfici€ des résultats de travaux antérieurs sur les rivieres népalaises
et sur le Gange et le Brahmapoutre, des programmes d'études des grands fleuves
mondiaux financés par le CNRS (programme DBT Grands Fleuves, programme PROSE)
auxquels participe le Centre de Recherches Pétrographiques et Géochimiques. Elle
s'inscrit donc au sein d'une étude multidisciplinaire, qui vise a comprendre les processus
supergenes d'altération.
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CHAPITRE 1

Introduction générale
1.1) Comportement physico-chimique du bore : notions essentielles

Le bore a été formé a basse température, dans le milieu interstellaire par spallation
(i.e. bombardement d'atomes de carbone, d'azote ou d'oxygene par les particules tres

énergétiques du rayonnement cosmique ; Reeves H. et al., 1970).
1.1.1) Généralités physico-chimiques

a) Valence, abondance naturelle et spéciation du bore

Le bore a une masse atomique de 10,81. Avec un numéro atomique de 5 (le
cinqui¢me élément dans le tableau périodique des éléments de Mendeléiv), il appartient
au groupe I1Ib du tableau périodique au méme titre que 1'aluminium (Al), le gallium (Ga),
l'indium (In) et le thallium (T1). Le bore est trivalent et la faible taille de son rayon ionique
fait que les électrons sont difficilement arrachés au noyau, par conséquent le bore donne
difficilement un ion positif (B3+) et il se différencie ainsi des autres éléments de sa
colonne. Le bore dans les roches et les eaux, est toujours li€ & 'oxygeéne avec qui il forme
un complexe tétraédrique B(OH)4™ ou trigonal B(OH)3,

En solution, le bore est présent sous la forme d'acide borique B(OH)3, d'anion
borate B(OH)4~, de polyborates et de borates tels que NaB(OH)4, MgB(OH)4+ et
CaB(OH)4% (Christ C.L., 1978); les especes dominantes du bore dans l'eau de mer sont
les formes trigonales B(OH)3 et tétraédriques B(OH)4~ (Hershey J.P. er al., 1986). Le
bore n'a pas de chimie rédox naturelle, de sorte que le fractionnement entre les deux
isotopes est presque entierement contrdlé par la répartition en solution entre espéces
trigonale ou tétraédrique. Plusieurs facteurs influencent la spéciation du bore. Pour de
faibles concentrations, la proportion relative des deux espéces dominantes du bore est
essentiellement fonction du pH de la solution (Fig.1.1), alors que la spéciation est aussi
influencée par la formation de polyborates a concentrations €élevées (saumures).



Fraction

Fig.1.1: Spéciation du bore a 20°C et 1 atm. en fonction du pH. La constante d'acidité de
l'acide borique ou pKj, est égale dans 1'eau de mer a =8,7 a2 20°C (Michard G., 1989).



b) Distribution dans les différents réservoirs terrestres

Malgré les incertitudes liées aux mesures du bore en faibles concentrations, les

teneurs suivantes sont celles le plus généralement admises dans la littérature (Tableau

1.1).
Tableau 1.1: concentrations en bore dans les différents réservoirs terrestres.
Teneur Volume B total (g)
(km3) % du B total
Crofite continentale 10 ppm =0,75x1010% =2 0x1020
(Harder H., 1974) 70%
Crof{ite océanique moyenne 8,5 ppm =~0,16x1010# =4 4x1019
MORB sains 0,322 ppm 15%
0,34 a 1,54 ppm
OIB 0,21 4 2,23 ppm
(Palmer M. R. & Slack J. F., 1989 ;
Ryan J. G. & Langmuir C. H., 1993
; Chaussidon M. & Marty B., 1995)
Océans 4,5 ppm ~0,14x10101| =6,5x1018
2%
Manteau supérieur 0,1+0,02 ppm =~9,5%x1010% | =3 5x1019
(Chaussidon M. & Marty B., 1995) 12%
Fluides hydrothermaux 3,826,1 ppm -
(Palmer M.R., 1991a)
Rivieres 0,2 a 1390 ppm =1,7x103t | =3,4x1010
(Vengosh A. et al., 1991b ; Vengosh -
A.etal, 1995a)
Atmosphere 1,4 2223 ng/m3 =~0,16x1010%
(Fogg T.R. & Duce R.A., 1985)
pluie 0,32 65 pug/ =3,3x1012

(Handa B.K., 1969 ; Martens C.S. &
Harriss R.C., 1976 ; Fogg TR. &
Duce R.A., 1985 ; Meybeck M.,
1986)

# en prenant les teneurs globales des réservoirs d'aprés Chaussidon M. & Albaréde F.,
1992 et des densités de 2,6 et 3,2 pour la croiite continentale et la crolite océanique,

respectivement.

* en prenant une épaisseur du manteau supérieur de 650 km (Anderson D.L., 1989).
t d'aprés Berner & Berner, 1996.
¥ pour une hauteur d'air de 10 km.




Pour les enveloppes terrestres, la crofite continentale est le principal réservoir de
bore avec 2x1020 g de bore, ce qui est =5 fois supérieur & ce que contient le réservoir
crustal océanique et plus de 30 fois supérieur a ce que contient le réservoir océanique
(Tableau 1.1).

1.1.2) Généralités isotopiques

a) Présentation des isotopes
Le bore naturel est composé de deux isotopes stables, 10B et 1B dont les
abondances respectives sont approximativement de 20 et 80%. Du fait de la grande
différence relative de masse entre les isotopes et de la réactivité géochimique élevée du
bore, d'importantes variations du rapport 11B/10B sont prévisibles. Les rapports
isotopiques sont exprimés en écart relatif, 311B (en %), en divisant le rapport 11B/10B de
I'échantillon (R) par celui d'un standard (Rgt):

311B = (R/Rgt - 1) x 1000

Le standard NBS SRM 951 est un borate évaporitique du Lac Searles aux Etats-Unis. Il
existe plusieurs valeurs officielles de ce standard 1égerement différentes les unes des

autres selon les méthodes spectrométriques d'analyses (Tableau 1.2).

Tableau 1.2: Récapitulatif des valeurs obtenues pour le standard de bore NBS SRM 951.

11g/10B 20m méthode référence
thermoionisation

4,000 0,006 positive Schwarcz H.P. et al., 1969
4,04362 0,00137 positive Catanzaro E.J. et al., 1970
4,03877 0,0002 (1o) positive Zeininger H. & Heumann K.G., 1983
4,01767  0,0002 (1) négative Zeininger H. & Heumann K.G., 1983
4,04558 0,00035 positive Palmer M.R. et al., 1987
4,05037 0,00022 (lo) positive Xiao Y.K. et al., 1988
3,9960 0,009 négative Vengosh A. et al., 1989
4,0513 0,0004 positive Ishikawa T. & Nakamura E., 1990
4,04990 0,00012 positive Leeman W.P. et al., 1991
4,0512 0,0004 positive Nakamura E. et al., 1992
4,0014 0,0027 négative Hemming N.G. & Hanson G.N., 1994
4,0510 0,0008 positive Gaillardet J. & Allegre C.J., 1995
4,00125 0,00264 négative Barth S., 1997




La valeur retenue pour la suite de cette étude, a ét€ mesurée par spectrométre de
masse en thermoionisation positive a 4,04558 avec une reproductibilité de +0,35%o
(Palmer M.R. et al., 1987). Bien que cette valeur soit choisie arbitrairement, les mesures
a la sonde ionique sont des mesures relatives par rapport a ce standard et tous nos
résultats peuvent étre immédiatement corrigés et exprimés en fonction d'une autre valeur

du rapport du NBS SRM 951, si jamais un consensus émergeait sur cette composition.

b) Notion de fractionnement

Le fractionnement isotopique du bore peut €tre défini d'une maniére générale
comme la différence de composition isotopique résultant d'une réaction chimique ou d'un
processus physique. Il est important de distinguer plusieurs types de fractionnements : (1)
le fractionnement du bore en solution lié aux échanges isotopiques entre les espéces
B(OH)3 et B(OH)4, (2) le fractionnement lors des phénomeénes d'adsorption li€ a la plus
grande affinité des sédiments argileux pour l'espéce chimique tétraédrique B(OH)4-, et
(3) le fractionnement cinétique li€ a la plus grande vitesse de vaporisation de I'isotope

1éger 10B. Ces différents fractionnements sont détaillés dans les paragraphes qui suivent.

i) Fractionnement en solution
Ce fit Kakihana qui le premier établit que les isotopes du bore, 10B et 11B, sont
enrichis dans des proportions différentes selon I'espéce présente en solution, suivant la
réaction d'échange isotopique ci-dessous (Kakihana H. et al., 1977) :

Op0H);+!'B(OH); ' B(OH);+'°B(OH);  (téaction 1)

Lors de cette réaction il n'y a pas de fractionnement chimique, c'est-a-dire qu'il y a dans
la solution finale autant de moles de I'espéce B(OH)3 (ou B(OH)4™) qu'au départ, en
revanche il y a un fractionnement isotopique. Cette constante . entre les espéces B(OH)3
et B(OH)4" en solution (notée ici 03/4) est, sensu stricto, le fractionnement isotopique a

'équilibre du bore en solution entre 1'especes trigonale et l'espece tétraédrique.

3/4 =

A 1'équilibre, 0374 de la réaction 1 est évaluée a 0,980 a 2°C (Kotaka M., 1973).

Dans ce cas, le fractionnement isotopique du bore 03/4 ne dépend que de la
température, et le 811B de chacune des espéces en solution dépend de la spéciation du
bore en solution (Fig.1.2a). Par exemple, I'espéce B(OH); est enrichie en 1B de 20%o
par rapport 2 B(OH)4~, & 20°C. Dans ce cas pour un 8!1B total de la solution de +39,5%o,
a pH=7, 3!11Bg(0H)3=+39,5% et §1IB B(OH)4-=+19,5%0 et a pH=9,
31 IBB(OH)3=+57,0%0 et SHBB(QH)4- =+37,0%0 (Fig.1.2b, Kotaka M., 1973; Kakihana
H. et al., 1977).
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Fig.1.2a: (a) Variation du 8'1B de B(OH)4 et du facteur de fractionnement entre les
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Fig.1.2: (b) 8!1B de B(OH)3 et B(OH)4~ & 20°C, dans ’océan, en fonction du pH en
abscisse (0374 = 1,019586 de Kakihana et al., 1977). (c) Variation du fractionnement
isotopique du bore o374 en fonction du pH, a 20°C, pour des solutions de salinités
différentes. A pH constant, l'augmentation de salinité diminue le fractionnement
isotopique a cause du pK, de l'acide borique (cf. Tableau 1.3 et éq.5).
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ii) Fractionnement di a l'adsorption/incorporation

Un deuxieéme facteur de fractionnement isotopique peut étre défini dans le cas
d'une solution contenant du bore en présence d'une phase solide sur laquelle le bore
s'adsorbe. Pendant l'interaction solution-phase solide, la différence d'adsorption des
deux especes majoritaires du bore en solution conduit a un fractionnement isotopique
(Schwarcz H.P. et al., 1969, Fig.1.3). Des expériences d'adsorption du bore sur des
sédiments argileux ont montré que la solution résiduelle (aprés adsorption du bore) avait
une composition isotopique en bore plus riche en 11B que sa composition initiale (avant
adsorption). Il a donc été proposé que l'espéce ionique B(OH)4- s'adsorbait
préférentiellement sur la phase solide (Schwarcz H.P. et al., 1969; Palmer M.R. et al.,
1987; Spivack A.J. & Edmond J.M., 1987; You C.-F. et al., 1995a).

B(OH)3 B(OH)4"
\
\
HO’/B— /OH
OH

HoO

Fig.1.3: Schéma qui illustre I'adsorption préférentielle de 1'espece chimique tétravalente
du bore (B(OH)4") sur un sédiment argileux.

Les deux especes chimiques, B(OH)3 et B(OH)4™ existent en solution et pour
chacune d'elle il y a 1a molécule isotopiquement 1égere et celle isotopiquement lourde, i.e.
10B(OH)3 et 11B(OH)s3, ainsi que 19B(OH)4- et 11B(OH)4- . L'espéce adsorbée étant
seulement ou surtout la tétravalente, 10B(OH)4- et 11B(OH),4- sont soustraites  la solution
et se retrouvent dans la phase adsorbée. L'hypothese de travail dans ce scénario est qu'il
n'y a pas de fractionnement isotopique 1ié au phénoméne méme de l'adsorption, i.e. pas
de fractionnement isotopique entre le B(OH)4~ de la phase liquide et le B(OH)4- adsorbé.
Le fractionnement qui résulte du phénomene d'adsorption n'est 1i€ qu'a la répartition du
bore entre espece trigonale ou tétragonale dans la solution.

Dans ce cas, un facteur empirique o est défini :

[IIB ]
10
B adsorbé

o =

llB }
10
B solution
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Il est également appel€ facteur de fractionnement par analogie avec le facteur de
fractionnement déterminé dans les autres systémes d'isotopes stables, lors d'interactions
eau-roche, comme par exemple dans le cas d'échange isotopique d'oxygeéne entre silicate

eteau :
H,'%0 + 5i'%0'%0 < H,'%0 + 5i'%0'%0

Dans le cas du bore, le facteur de fractionnement déterminé lors des processus
d'adsorption ne traduit pas 1'équilibre d'une réaction d'échange isotopique entre le
minéral et la solution (comme c'est le cas pour 1'oxygeéne par exemple) : soit par exemple
le cas de solutions a pH extréme, trés basiques, ol seule dans ce cas 'espéce B(OH)4" est
présente, le 311B de 1'espéce B(OH)4- restant en solution et le 8!!B de l'espéce B(OH)4
adsorbée sont les mémes, il n'y a pas de fractionnement isotopique. Dans le cas de
solutions a pH intermédiaires, le fractionnement isotopique qui a lieu lors de 1'adsorption
n'est donc pas phénoménologique, c'est-a-dire qu'il n'est pas relié au processus méme de
'adsorption, mais bel et bien lié a la répartition relative du bore sous forme B(OH)3 ou
B(OH)4 dans la solution initiale, i.e. a la spéciation. Ce fractionnement isotopique du
bore dépend donc du pH (Fig.1.1), ainsi que de la température et de la pression. Ici,
seuls les processus de surface sont considérés (Palmer M.R. et al., 1987; Palmer M.R. et
al., 1992; Vengosh A. et al., 1992). 1l est possible de déterminer l'expression formelle
qui lie Ie 8!!B d'une argile en fonction du pH et du 8!1B de la solution initiale.

L'équilibre chimique des deux espéces du bore en solution se traduit par la
réaction 1.

réaction 1 : B(OH); +H,0 <« B(OH); +H"
pK, = 9,222 5°C

o]
[BOn),]

a

[B(OH)3] ~ 10~ PH )
[B(OH);] = ok “ab
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L'équation 1 définit donc la fraction relative de 1'espece B(OH)3 (ou B(OH)4")
dans une solution en fonction du pH et du pK,. La constante d'acidité de la réaction 1 (ou
pK,) dépend de deux parametres, (1) des éléments chimiques en solution, i.e. de la
salinité (Tableau 1.3, Michard G., 1989) et (2) de la température de la solution d'apres la
relation de Van't Hoff (Garrels & Christ, 1965):

K 0
2,303 x log—2 = __A_H—rx(L_ij
Kr R L T

ot AHO; est 'enthalpie de la réaction 1 et vaut 12830 J/mol et R=8,32 J/mol/K est la

constante des gaz parfaits. Dans le cas de 1'équation 1 par exemple, le pK, retenu de
9,22, est celui d'une eau naturelle non chargée en sels a 5°C.

Tableau 1.3: Constante d'acidité de la réaction 1 en fonction de la température et de la
salinité (d'aprés Michard, G., 1989).

Température (°C) 5 10 15 20 25 30
Salinité (%o)
0 9,220 8,966 8,923 8,888 8,861 8,843
20 8,964 8,899 8,836 8,775 8,716 8,659
25 8,920 8,856 8,793 8,732 8,673 8,616
30 8,886 8,821 8,758 8,697 8,638 8,581
35 8,859 8,794 8,731 8,670 8,611 8,554
40 8,840 8,775 8,712 8,651 8,592 8,535

La réaction 2 traduit I'équilibre isotopique des deux especes de bore, d'oti est tirée

'équation 2 qui exprime la notion de fractionnement isotopique.

réaction2:  '°B(OH); +''B(OH); « ''B(OH); +!°B(OH);

o [!'B(oH), | [°B(OHY, | oo UBOH); _
¥ [8(om), | [M'B(oHY;] © Topom),

R3
o = —=2 (éq.2
3/4 R4(C1)
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03/4 varie seulement en fonction de la température suivant la relation (Kotaka M., 1973):
a N . .
034 = —5+Db ou T est exprimé en Kelvin

T2

Avec la conservation de la masse pour 1'élément bore et le bilan de la composition

isotopique, dans lesquelles f représente la fraction molaire de B(OH)3, il vient :

[B]= [B(OH)3]+[B(OH)Z] éq.3
. B(OH);] .
Rlnltla]on Bl = Raxf+(1-f)xR = [ 3 4
solution X [ ] 3 xf+(1-f)XRy avec  f [B(OH)3] N [B(OH)Z] €q

Par association des deux équations précédentes :

X[ X By+ (1= F)x By = oyya X By x f + (U= )X By
4

avec la relation reliant le pH de la solution (c'est a dire la spéciation du bore en solution,

€q.1), le rapport R4 peut étre déterminé :
: Ri x107PKa
i s
RSXf+ IO_pH X(l'—f)

R4 =
107 PKa

[oz/a X f+(1—-f)X ]

10-PH

En transformant 1'équation précédente en notation 8 avec 6! 1B=(R/Rggq —1)x1000, le
S11B de l'argile (811Bp(omy4-) s'éerit:

st igareie 8" B, X[ 1077 +10PXa 5 (1-£)] 1000 x a3/ 1) x £ 10°PH

B(OH); 10PH x 05,4 X £+ (1-1) x 10PKa

€q.5
Si une argile est ajoutée a une solution dont le 8!!B initial est connu 2 un pH donné, il est

possible de calculer la composition isotopique en bore adsorbé sur I'argile partir de
I'équation 5.
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iii) Fractionnement cinétique

L'évaporation d'une solution ou d'un solide contenant du bore peut se passer hors
équilibre et le fractionnement isotopique du bore est alors contrdlé par des effets
cinétiques. Si les deux especes B(OH)3 et B(OH)4™ sont présentes dans la solution
initiale, l'espéce neutre d'acide borique est évaporée plus facilement et il y a donc un
premier fractionnement chimique qui intervient. Il peut également y avoir un deuxi¢me
fractionnement isotopique cinétique au sein d'une méme espece entre les deux phases, par
exemple entre le B(OH)3 en solution et le B(OH)3 vapeur. La composition isotopique
globale du bore de la phase vapeur est la conjonction de ces deux fractionnements
isotopiques. Pour faire la part de chacun, il faut se placer dans des conditions
expérimentales qui annulent I'un de ces fractionnements isotopiques, comme c'est le cas
lorsqu'une solution initialement & pH extréme est évaporée. Dans ces conditions, une
seule espéce chimique du bore est en solution et le fractionnement isotopique lié au
fractionnement chimique est supprimé.

Cette contribution au fractionnement du bore est mal connue et il a été tenté au
cours de cette thése (chapitre 4) de déterminer ce fractionnement lors de I'évaporation
expérimentale de l'eau de mer. Le coefficient de fractionnement o est décrit comme étant
alors l'inverse de la racine carrée des masses des especes s'évaporant (Davis A.M. et al.,
1990). Dans le cas du fractionnement du 0B par rapport !1B entre une phase gazeuse et
une phase liquide, o= J10/711 soit =-47%o si le bore s'évapore sous forme
monoatomique ou 0=+/61/62, soit =-8%o s'il s'évapore sous la forme B(OH)3
moléculaire.

c¢) Quelques exemples

i) Adsorption sur les argiles

En se basant sur leur étude de 1'adsorption du bore sur des argiles, Palmer M. R.
et al. (1987) ont proposé que l'incorporation du bore dans les aluminosilicates
commengait par l'adsorption sous forme de B(OH)4~ ou B(OH)j3 sur la surface du
minéral, sans adsorption significative des espéces polynucléaires de bore (Bassett R.L.,
1976). Leurs expériences montrent que l'ion borate est préférentiellement adsorbé sur les
argiles et que ce phénomene entraine un fractionnement isotopique plus important si la
solution de départ est riche en B(OH)3 (pH < 8,5). Ces expériences suggerent que le bore
est ensuite incorporé dans la structure du minéral sans autre fractionnement isotopique

majeur.

Dans les minéraux aluminosilicatés, le bore est susceptible de se substituer a
I'aluminium (3+) trivalent ou au silicium (4+) tétravalent dans la structure méme du
silicate (Grew E.S. & Anovitz L.M., 1996). La boromuscovite est un exemple naturel

extréme et rare pour lequel le bore s'est entierement substitué a I'aluminium tétraédrique
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(Foord E.E. et al., 1991). Le facteur de fractionnement dépend de la proportion des deux
espéces en solution et est donc fonction du pH : il est d'autant plus faible que le pH est
élevé (Fig.1.4).

0.98
s 1
l 1T 1
0.975 — O
ITETT I | o s¢
o
o 15°C
1 7 1
o 0 TT Dil o 25°C
[olln]
J_AJ_ A 40°C
0.965 <
0.96 T , ,
6.5 7 7.5 8 8.5

pH

Fig.1.4: Variation du facteur de fractionnement isotopique Clargjle-solution POUr l'espece
B(OH)4~, en fonction du pH lors de l'adsorption du bore (d'aprés Palmer M.R. er al.,
1987). Le fractionnement est plus fort 2 pH=6,5 car 'espéce dominante en solution est
B(OH)3 qui s'adsorbe bien moins que B(OH)4". A pH €levé, pH > 9, la seule espece en
solution est B(OH)4™ et il n'y a pas alors de fractionnement entre bore adsorbé et bore en
solution (i.e. fractionnement égal 4 1). Le fractionnement entre argile et solution dépend
donc fortement de la spéciation du bore en solution (i.e. du pH) et ne dépend que tres
faiblement de la température.

i1) Le cas des carbonates

Les mécanismes de coprécipitation du bore inorganique dans les carbonates de
calcium ont commencé a étre étudiés dans les années 70 (Ichikuni M. & Kikuchi K.,
1972 ; Kitano Y. et al., 1978). Ces études ont montré que la quantité de bore coprécipitée
avec l'aragonite était plus importante que celle coprécipitée avec la calcite ; la structure
minéralogique du solide qui incorpore le bore semble conditionner la quantité incorporée.
Cependant en 1991 il a été découvert (Vengosh A. et al., 1991c) que certains coraux
aragonitiques contenaient jusqu'a 100 ppm de bore, alors que des coquilles de
Gastéropodes en aragonite n'en contenaient que 1 a 3 ppm. Par conséquent, la teneur en
bore des squelettes biogéniques est indépendante de leur structure minéralogique. En
revanche, beaucoup de carbonates biogéniques se calcifient a partir d'un fluide interne ou
d'eau de mer modifiée ayant un pH plus faible que I'eau de mer ambiante (Wada K. &
Fujinuki T., 1976). L'analyse des carbonates ne refléterait pas directement la valeur du
pH du milieu dans lequel I'organisme a vécu, mais garderait également une signature,
difficilement corrigeable, du pH du milieu palléal de l'invertébré (Sanyal A. et al., 1996).
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d) Intérét de 1'étude des isotopes du bore

Depuis la révolution industrielle, le CO;, de I'atmosphére terrestre augmente de
maniére continue chaque année. Le constat en 1993 était que la concentration en CO; de
I'atmosphere était 27% plus élevée qu'en 1800, soit 355 ppm. Cet excés de CO,
n'inquiéterait pas tant si le dioxyde de carbone n'était pas un gaz a effet de serre. La
molécule de CO; n'est pas transparente au rayonnement réfléchi par la Terre et empéche le
retour vers l'espace de 'énergie recue du Soleil. Elle participe par conséquent, a 1'échelle
de quelques dizaines d'années, au réchauffement global de la planéte. Il est estimé que
lorsque les 600 ppm de CO; seront atteints dans I'atmospheére, la température moyenne de
la Terre aura augmenté d'environ 3 a 4°C par rapport a l'actuel (Broecker W.S., 1987).
Néanmoins, I'exceés de CO; mesuré chaque année ne représente qu'environ la moitié de
celui produit par la combustion d'hydrocarbures. Une importante partie de 1'excés de CO,

est solubilisée dans I'océan et forme des ions HCO3~ suivant la réaction:

CO, +H,0 & HCO; +H"
gaz

L'équation ci-dessus montre que toute modification de 1'alcalinité de 1'eau de mer
s'accompagne d'une modification du pH. Un traceur du pH océanique dans le temps
permettrait donc de reconstituer la paleo-alcalinité des océans donc les paléo-pressions
partielles en CO, atmosphérique.

En effet, le pK, de 1'acide borique est proche du pH de I'eau de mer (pK,= 8,7 a
25°C et pHgocéan=8,3), de telle maniere qu'un léger changement d'alcalinité des océans
(résultant par exemple d'un changement de teneur en CO, de l'atmosphere) peut
radicalement changer les proportions relatives en bore tri- ou tétra-coordonné en solution.
Ainsi, si la température moyenne de l'océan est fixé€ a 20°C, une variation de pH de 0,4
unité pH, faisant passer l'eau de mer d'un pH de 8,2 a 8,6, se manifesterait sur la
spéciation du bore en solution en augmentant la fraction de 1'espéce ionique tétraédrique
de bore de f(B(OH)4) =25% a 45%, ce qui se répercuterait sur la composition isotopique
d'un carbonate marin se développant a 1'équilibre dans cet océan, en la faisant varier de
3B B(OH)) = +21,6%0 & +27,8%o. Le bore dissous de 1'eau de mer joue par conséquent
un rdle significatif dans le tragage des changements d'alcalinité des océans.

Ainsi, il est possible que la composition isotopique du bore chimique et/ou celle
du bore provenant de sédiments biogéniques, puisse enregistrer les changements de pH
des océans de manicre trés sensible, tout au moins dans la gamme de variation de pH
encadrant le pK, de l'acide borique, ou les courbes d'abondances relatives des deux
especes de bore varient le plus, c'est-a-dire pour des pH de 8,5 £ 2. Dans cette
orientation de recherche, I'étude de la systématique de l'incorporation du bore dans les
carbonates de calcium entreprise par certains auteurs est essentielle et peut permettre de

retracer les variations de pH marin au cours des 4ges géologiques (Vengosh A. et al.,
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1991c ; Hemming N.G. & Hanson G.N., 1992 ; Spivack A.J. et al., 1993; Gaillardet J.
& Allegre C.J., 1995 ; Sanyal A. et al., 1995 ; Palmer M. R. et al., 1998).

En théorie ce raisonnement est plausible, mais il nécessite de déterminer le §!1B
de I'océan ancien. La plupart des études sur le rble de pH-metre du bore ont été réalisées
sur des carbonates océaniques modernes afin de s'affranchir dans un premier temps des
effets de la diagenese dus & I'enfouissement du carbonate, sachant que le choix d'un
matériel marin est justifié car I'eau de mer est un des réservoirs le plus riche en bore ([B]
= 0,416 mmol/l ou 4,5 ppm). Recalculer le pH de 1'océan est alors possible a partir de

mesures sur un carbonate marin (équation 6).

siig 8B yegan X [f x 10PH +10PKa » (1- f)] -1000 x {0374 — 1) x £ x 10PH

B(OH), 10PH x 03,4 x £ +(1-f) x 107PKa

€q.6

D'apres 'éq.6, qui est schématisée sur la Fig.1.5, il est possible de déduire la valeur du
pH de l'eau de mer si le 311B de 'océan est connu a 1'époque de la précipitation du
carbonate. Le probléme est souvent contourné en supposant que le 3!1B des océans est
constant dans le temps, 2 travers les dges géologiques (811Bocgan = +40%0), ou tout au
moins constant pendant les 21 derniers Ma (Spivack A.J. et al., 1993). Le temps de
résidence du bore dans les océans (=10-20 Ma) est certes suffisant pour justifier sa teneur
marine homogeéne pendant les derniers 21 Ma, mais comment savoir si cela a toujours été
le cas ? Et comment justifier une composition isotopique riche en !1B et constante au

cours du temps ?

Les fractionnements isotopiques du bore dépendent surtout du pH et ont
certainement existé depuis les débuts de I'évolution de la Terre. La quantité de B venant
de la croflite oc€anique et recyclée dans le manteau supérieur par des procédés de
subduction, est sans doute faible (comparée a la quantité de bore injectée du manteau vers
la croflite), puisque le bore a été décrit comme s'échappant de la plaque subductée lors des
processus de déshydratation et de fusion (Morris J.D. et al., 1990 ; Palmer M.R., 1991).
Il est surprenant que le bore soit évoqué comme un outil de reconstitution des paléo-pHs,
alors que les 311B de I'eau de mer et de la crofite continentale pourraient avoir varié au

cours des ages géologiques (Palmer M.R. et al., 1998).
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Fig.1.5 : 311B des carbonates marins en équilibre avec une eau de mer
ayant un 8!1B de +40%o (I'eau de mer actuelle) en fonction du pH de
l'eau de mer. La courbe montre les valeurs de 8!11B prédites par la
théorie (calcul de la spéciation du bore en solution pour chaque pH et
ensuite calcul par bilan de masse du 8!1B de I'espéce B(OH)4~ qui est
incorporée dans les carbonates). Les valeurs de 81!B pour les
foraminiféres holocénes (Spivack A.J. et al., 1993 ; Sanyal A. et al.,
1995), les carbonates actuels en général (Vengosh A. et al., 1991c ;
Gaillardet J. & Alleégre C.J., 1995) et les coraux (Vengosh A. et al.,
1991c ; Hemming N.G. & Hanson G.N., 1992) sont placés aux pHs
supposés ou mesurés pour chacun de ces échantillons.

Des études ont proposé que les variations du 81 1B de I'eau de mer et de la crofite
continentale sont dues & l'addition progressive de bore du manteau supérieur vers le
systeme océan-crolite continentale, addition se faisant sans grand fractionnement
isotopique (Chaussidon M. & Albaréde F., 1992). A partir d'analyses de compositions
isotopiques de tourmalines d'un conglomérat marin daté a 3,8 Ga qui provient de la
formation archéenne d'Isua (West Greenland), une valeur minimale de 811B = +27+11%0
a été proposée pour l'océan il y a 3,8 Ga (Chaussidon M. & Appel P.W.U., 1997). Ce
811B minimal pour l'océan archéen serait en accord avec les bilans de masse du bore
effectués entre I'eau de mer, la crofite continentale et le manteau (Chaussidon M. &
Albarede F., 1992).

1.2) Les grandes inconnues du cycle de surface du cinquiéme élément

Le schéma de la Figl.6 décrit le cycle de surface du bore en faisant une
compilation des différentes données de la littérature. Premiérement il faut observer qu'il y
a beaucoup plus de puits de bore (adsorption sur les minéraux argileux, assimilation par
les carbonates biogéniques, altération de la crofite océanique, évaporation) que de sources

de bore aux océans (altération de la crofite continental, dégasage du manteau). Néanmoins
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l'eau de mer reste trés concentrée en bore. Deuxiemement, la composition isotopique de

bore de I'eau de mer est nettement plus élevée que celle des autres réservoirs.
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Fig.1.6: Schéma de 1'état des connaissances sur le cycle supergéne du bore. Les
concentrations estimées pour les rivieres et la crofite continentale sont des moyennes.

Le propos de cette thése est de contribuer & la compréhension du transfert du bore
des continents aux océans, en s'intéressant en particulier a ses compositions isotopiques
dans les rivieres, les sédiments et les sols, lors des processus d'altération susceptibles de
provoquer un fractionnement du bore (point n°1). Un autre aspect de 1'étude porte sur le
transfert du bore dans le systtme atmosphere-hydrosphére, par la mesure de ses
compositions isotopiques dans les précipitations (point n°2) et par la détermination

expérimentale des fractionnements qu'engendre 1'évaporation de 1'eau de mer (point n°3).
1.2.1) Quelle est 'origine de la composition isotopique du bore de I'eau de mer ?

La composition chimique de I'eau de pluie tombée sur les continents est influencée
par son interaction avec les roches. Cette eau peut également étre absorbée par les plantes
et repasser dans 1'atmosphére par évapotranspiration, enfin elle peut pénétrer dans les
couches plus profondes de la crofite pour étre recyclée dans d'autres réservoirs. Dans
tous les cas, l'eau réagit avec des substances qui modifient sa composition originelle
(Fig.1.7). Pour établir l'origine de la composition isotopique de l'eau de mer, il est

possible d'étudier les processus qui modifient la chimie des eaux avant leur déversement
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dans les océans. L'eau de pluie est tres peu chargée en sel (Fig.1.7), mais elle se charge
progressivement en ions au contact des roches qui se dissolvent. Certains minéraux
s'altérent plus aisément que d'autres et une échelle de résistance a l'action de l'eau est
définie, Tableau 1.4.

Tableau 1.4 : Altérabilité croissante de quelques
minéraux. Les minéraux sont cités dans un
ordre de résistance croissante a l'altération,
mais les positions exactes de certains d'entre
eux peuvent varier d'un ou deux rangs selon la
taille des grains, le climat... (D'aprés Berner
E.K. & Berner R.A., 1996).

Halite
Gypse-anhydrite
Pyrite
Calcite
Dolomite
Verre volcanique
Olivine
Plagioclase-Ca
Pyroxéne
Plagioclase Ca-Na
Amphibole
Plagioclase-Na
Biotite
Feldspath-K
Muscovite
Vermiculite, smectite
Quartz
Kaolinite
Gibbsite, hématite, goethite

I est également possible de classer les €léments chimiques en terme de mobilités. Par
exemple dans un sol, si la mobilité est définie comme le rapport de la concentration totale
d'un élément donné dans la solution sur la concentration de ce méme élément dans la
roche initiale non altérée, I'ordre de mobilité est le suivant (Feth J.H. et al., 1964) :

Ca>Na>Mg>K>Si>Al=Fe

L'eau ruisselle ou pénétre dans les sols et les aquiféres et se rassemble au niveau
de riviéres qui finissent leurs cours dans I'océan. Ainsi la plupart des éléments majeurs
des précipitations et des rivieres se retrouvent dans les océans mais a des concentrations
bien différentes. L'enrichissement en Na, Cl et B est trés marqué dans les océans par
rapport aux précipitations et aux riviéres, alors qu'au contraire, la concentration de HCO3-
diminue franchement dans les océans, alors que celle des autres constituants diminue peu
ou reste constante (Fig.1.7).
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La concentration du bore dans 1'océan est 3000 fois plus élevée que dans les
précipitations et =200 fois plus élevée que dans les rivieres. La composition isotopique en
bore de 1'océan est de +40%o, alors que la composition isotopique en bore de la source
continentale est en moyenne de -10%.. Comment ce $1!B marin si élevé et si homogéne
au niveau des oc€ans peut il étre expliqué ? Depuis les années 60, la réponse a cette
question semble résider dans les changements physico-chimiques (salinité, pH, matiére
en suspension...) qui s'operent au niveau des estuaires, lorsque les rivieres rejoignent
I'océan. Schwarcz H.P. et al. (1969) suggérent que le fractionnement isotopique du bore
qui a lieu pendant les phénomenes d'adsorption et qui enrichit en 10B la phase adsorbée,
tamponne le 811B de I'océan. Bien que le fractionnement des isotopes du bore lors de
l'adsorption tende & augmenter le 31!B de la solution, comment un seul processus tel que
I'adsorption du bore sur les sédiments marins peut expliquer I'homogénéité du 8!1B des

océans ? Quelles sont les §11B des rivieres ? Sont elles identiques & I'échelle mondiale ?

1.2.2) Lors de I'érosion des continents, le bore est-il un traceur de sources ou de
conditions d'altération ?

Le bore sous forme dissoute dans les riviéres provient de la dissolution partielle

ou totale des minéraux et roches qui sont altérés.
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Fig.1.8: Inventaire des 8!1B des différents réservoirs naturels (d'aprés Barth S., 1993).
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L'étendue des variations des compositions isotopiques du bore des différentes
composantes de la crofite (entre -30%o et +60%o) fait qu'il est théoriquement possible par
la mesure du 811B d'une eau de riviére, de reconnaitre les mélanges de réservoirs qui ont
contribué a la composition isotopique mesurée (e.g. les lithologies qui ont été parcourues,
Fig.1.8), faisant de cet élément un traceur de sources. Cependant, les fractionnements
isotopiques du bore qui ont lieu pendant les processus de surface, par exemple lors de
son adsorption sur les sédiments ou lors de changements de pH, peuvent masquer les
signatures des sources et accentuer celles des conditions d'altération.

Des échanges de bore & grande échelle, entre crofite océanique et eau de mer, ont
été mis en évidence au niveau des rides océaniques. Pour de nombreux éléments, le flux
de ces fluides hydrothermaux a hautes températures influence de maniere significative la
composition de l'eau de mer et sa stabilité a long terme (Edmond J.M. et al., 1979). Dans
le cas de basaltes trés altérés, un modele a été proposé qui utilise le 8!1B mesuré des
roches altérées pour remonter aux conditions physico-chimiques d'altération, notamment
au rapport eau/roche (Spivack A.J. & Edmond J.M., 1987). Bien que le modele proposé
dans cette étude soit simplifié, il permet d'estimer la proportion de roches qui a réagi avec
I'eau de mer qui circulait. Bien entendu, les isotopes de 1'oxygeéne sont aussi de bons
traceurs du degré d'altération (Muehlenbachs K. & Clayton R.N., 1972 ; Yeh HW. &
Savin S.M., 1976), mais 1'oxygéne est moins sensible a de faibles variations de rapport
eauw/roche que le bore car I'oxygene est un élément majeur dans les deux phases, liquide et
solide. Les résultats de I'étude menée par Spivack et al. montrent que le bore est un
traceur efficace des conditions d'altération pour des rapports eau/roche inférieurs a 100

(Fig.1.9).
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Fig.1.9 : §11B prédit en fonction du rapport eau/roche du fluide altérant par le mode¢le de
Spivack et al. (1987) pour des basaltes altérés d'aprés l'équation : §11B oehe =
ox(811Bgy+103)xexp[Dx(1-0t)/(W/R)]-103, ot W/R est le rapport eau/roche avec
0=0,968 et le coefficient de distribution D du bore entre une smectite marine précipitant
dans 'océan est D=33.
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Si le bore est potentiellement un traceur de l'altération au niveau des rides
océaniques, ne peut il pas I'étre également en milieu continental ? Les réactions chimiques
qui ont lieu pendant I'érosion se font en présence d'eau, mais la quantité d'eau mise en
jeu lors de ce phénomeéne est mal définie. La connaissance des conditions d'altération des
continents devrait faciliter 1'estimation de la quantité de matiére qui arrive sous forme
dissoute ou particulaire a 1'océan par voie fluviale, et devrait également permettre de

modéliser 'évolution des continents au cours des dges géologiques.
1.2.3) Les objectifs de cette thése

La problématique de la valeur du 8!1B océanique reste posée (pourquoi est-il
constant a +40%o 7). Pour apporter de nouveaux éléments de réflexion, il convient de
s'intéresser en premier lieu aux mécanismes responsables de la variation de la
composition isotopique du bore marin. Le bore des océans, et en particulier des sé€diments
marins, a plusieurs origines, chacune avec une signature en S11B bien différente. En
particulier, il est facile de distinguer le bore dissous dans I'océan, avec un 811B élevé, du
bore détritique d'origine continentale contenu dans les miné€raux arrachés a la crotite
continentale, qui ont un 8!1B plutdt négatif. Cette étude a donc porté en priorité sur
I'étude des apports de "bore continental” a I'océan. Les rivieres représentent la principale
source de bore aux océans (37x107 kg/an). Le Gange et le Brahmapoutre contribuent
ensemble & un apport d'eau douce d'environ 1050 km3/an aux océans. Bien que cet
apport ne représente que 7% de 1'apport total en eau a I'échelle des 20 plus grands fleuves
du monde, il correspond & plus de 20% de l'apport particulaire aux océans (Berner E.K.
& Bermner R.A., 1996) car ces deux fleuves érodent de maniére intense (en partie a cause
des fortes précipitations qui ont lieu pendant les mois de mousson) la plus haute chaine de
montagne du monde : I'Himalaya.

Les 8'1B des riviéres sont trés mal connus, essentiellement a cause de difficultés
analytiques résultants des faibles concentrations en bore mises en jeu. Seules quelques
valeurs de 311B de riviéres ont été proposée jusqu'a présent par quelques auteurs
(Spivack A.J., 1986 ; Xiao Y. et al., 1992 ; Mossadik H., 1997). Le premier défi relevé
pendant cette thése a donc été d'ordre analytique. L'élaboration d'une procédure
d'analyse des isotopes du bore dans des eaux de riviéres et de pluies faiblement chargées
en bore (de 1'ordre du dixiéme de pmol/l) a ét€ mise au point avec la microsonde ionique
Cameca ims 3f du CRPG-CNRS. Cette nouvelle méthode d'analyse sera détaillée dans le
chapitre 2.

Un des objectifs principaux de cette thése a donc été€ d'étudier 1'apport de bore a

I'océan par les rivieres, afin de préciser les variations de compositions isotopiques en B
de ces derniéres, i.e. de comprendre les mécanismes qui contrdlent le §11B des riviéres.
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Le chapitre 3 présente le terrain d'étude et un bilan succinct de I'hydrographie et de la
géologie du Népal central (paragraphe 3.1). Apreés un rappel théorique sur les
phénomenes d'adsorption du bore sur les argiles et les conséquences sur la composition
isotopique du bore en solution (paragraphe 3.2), I'étude du cas précis du contrdle du bore
des riviéres himalayennes par les processus d'érosion est présentée dans son intégralité
sous forme d'un article en anglais soumis pour publication (paragraphe 3.3). Cet article
se propose de caractériser le bore comme traceur de l'altération en examinant
successivement : (1) les différentes sources de bore, i.e. l'apport atmosphérique,
I'influence de la lithologie sur la teneur en bore et sa composition isotopique dans les eaux
de rivieres et (2) le contrdle du 8!1B des rivires par les réactions d'adsorption qui ont

lieu dans les sols.

Les océans sont d'importants réservoirs de bore terrestre. L'évaporation a la
surface de la Terre est le point de départ du cycle de 1'eau. Au dessus des océans elle
représente ~86% du flux mondial d'évaporation, avec un flux de 434000 km3/an (Berner
E.K. & Bemer R.A., 1996). Dés lors, comprendre et caractériser les processus qui ont
lieu lors de 1'évaporation des océans semble étre un prérequis pour étudier plus avant le
cycle supergéne du bore. Dans une premiére partie du chapitre 4, I'évolution de [B] et
311B atmosphérique est envisagée par 1'étude de lichens qui sont des bidmarqueurs de
I'atmosphere particulierement efficaces. Le bore dans l'atmosphére existe sous deux
formes, 10% sous forme particulaire et le reste sous forme gazeuse (Fogg T.R. & Duce
R.A., 1985). Les principales inconnues de la géochimie du bore atmosphérique sont la
répartition spatiale des espéces gazeuses et particulaires du bore, et la contribution et
I'extension sur les continents du bore atmosphérique d'origine marine. Des expériences
préliminaires d'évaporation ont aussi été réalisées en laboratoire pour différentes valeurs
des parametres susceptibles d'influencer le comportement du bore lors de ce processus.
Ces expériences confirment les résultats obtenus par d'autres auteurs (Feldman C., 1961 ;
Creac'h P.V. et al., 1966 ; Ishikawa T. & Nakamura E., 1990 ; Leeman W.P. et al.,
1991 ; Xiao Y.K. et al., 1997), et montrent que l'espece B(OH)3 est préférentiellement
évaporée. Elles apportent de nouvelles informations sur l'influence des parameétres tels
que le pH et la température sur le fractionnement du bore marin lors de I'évaporation.
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CHAPITRE 2
Méthodes analytiques

Les échantillons analysés lors de cette étude, sont de deux types, des eaux
naturelles (de mer, de riviéres ou de précipitations) ou des solides de type sédiments de
riviéres, argiles de sols. Ainsi dans ce chapitre, seront développées les différentes
approches analytiques utilisées afin de déterminer les concentrations en éléments majeurs,

les teneurs en bore et les compositions isotopiques du bore dans ces échantillons.
2.1) Les mesures de concentrations
2.1.1) Dans la phase dissoute : la chromatographie ionique

La chromatographie ionique réalise le couplage de la détection conductimétrique
avec les séparations sur résines échangeuses d'ions. La détection par conductivité est
fondée sur la conductivité électrique d'une solution ionique lorsque celle ci est placée
entre deux électrodes chargées positivement et négativement. La présence d'ions dans la
solution permet au courant €lectrique d'aller d'une €lectrode a l'autre. A de faibles
concentrations ioniques, la conductivité est directement proportionnelle a la concentration
en especes conductrices de la solution. La concentration ionique totale de 1a solution dans
la cellule et la température de la solution affectent la linéarité de cette relation. Le détecteur
conductimétrique est particulie¢rement bien adapté a la détection des ions méme trés
faiblement concentrés en solution. Pour I'analyse d'acides faibles en solution (tels que
I'acide borique), I'eau déionisée (18 mégohm/cm) est utilisée comme phase mobile pour
se placer dans le cas le plus favorable, dans lequel la conductivité de la phase mobile est
extrémement faible. En revanche, des €luants spécifiques sont préférables pour analyser
les cations (un mélange d'acide chlorhydrique et d'acide di-aminopropionique) et les
anions (un mélange de NaHCO3 et NapyCO3). L'idée de base est la neutralisation de
I'éluant dans une colonne supplémentaire (appelée suppresseur chimique 2
micromembrane) entre la colonne de séparation et le détecteur, de fagon a éliminer les ions
de I'éluant par réactions acide-base et permettre ainsi la détection des ions de I'échantillon
par conductimétrie dans une phase mobile, rendue aussi peu conductrice que possible.

29



a) Principe général de la chromatographie ionique

Apres introduction de 1'échantillon sur la colonne, une réaction de permutation a
lieu par €lution, l'espeéce que I'on cherche a analyser ion ou composé polaire, s'adsorbe
sur la résine (phase stationnaire) qui relache un ion de méme charge dans la phase mobile.
Bien siir, les différents ions ont une affinité différente pour une méme résine. L'ion ayant
la plus faible affinité pour la résine ne sera par retenu et migrera a la méme vitesse que la
phase mobile dans la colonne, alors que celui ayant une forte affinité migre plus
lentement. Ainsi les différents ions de la solution sont séparés en bout de colonne. Deux
phases sont donc a distinguer dans ce principe, la phase mobile qui est la solution, et la

phase stationnaire qui est la résine.

b) La phase mobile

C'est une solution aqueuse contenant des électrolytes. Les échantillons ainsi que
les groupements fonctionnels de la phase stationnaire sont ionisés, ce qui permet la mise
en place d'un mécanisme d'élution par déplacement des équilibres ioniques (affinités
croissantes). La nature de la phase mobile est différente pour les analyses (1) de cations,
(2) d'anions, ou (3) de bore. Les trois paragraphes suivants résument schématiquement
les réactions qui ont lieu dans les trois cas précédemment cités.

Avec la résine cationique (colonne CS12, échangeuse de cations) : si la phase
stationnaire comporte par exemple le groupement sulfonate, la phase mobile utilisée sera
préalablement rendue acide par apport d'HCL La présence d'un électrolyte M+ dans
I'€luant modifiera 1'équilibre au niveau des sites échangeables:

(luant)M* + [résine-SO3]-H* <----roemv > (luant)Ht + [résine-SO3]--M+

La résine anionique (colonne AS12A, échangeuse d'anions): de maniere tout a fait
semblable, si la colonne contient un matériau basique de type ammonium, la phase mobile
sera constituée par exemple d'hydrogénocarbonate de sodium. Un électrolyte A- introduit
dans I'éluant donnera lieu 2 1'équilibre suivant :

(éluant)A- + [résine-NR3]+-CO3H- <-—----m-mm- > (éluant)COH- + [résine-NR3]*-A-

La résine a groupements sulfonates (colonne ICE-AS1, spécifique acides faibles) : cette
colonne n'est pas utilisée comme le prévoit le fabriquant. L'éluant utilisé est une solution
de mannitol 0.1M, sans passage par le suppresseur. L'affinité du bore pour le mannitol
est plus grande que pour la résine et le bore est donc progressivement élué et détecté par la
cellule conductimétrique.
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c) Les phases stationnaires
Ce sont principalement des matériaux de type polymeéres sous forme de petites
billes sphériques qui satisfont 2 des propriét€s bien particuliéres d'hydrophilie, de
granulométrie, de résistance mécanique et de bonne tenue aux pH relativement extrémes.
Cette phase stationnaire constitue ce qui est communément appelé la colonne échangeuse
d'ions. En sortie de colonne, se sont des ions séparés dans un flot d'éluant qui se dirigent
vers le détecteur conductimétrique.

d) La colonne de neutralisation (ou suppresseur chimique a
micromembrane) :

Elle a pour fonction de diminuer la conductance de I'éluant pour permettre aux
ions de l'échantillon d'étre plus facilement détectés aprés séparation. Seul les ions
apportés par I'éluant sont neutralisés. Les groupements fonctionnels du suppresseur
chimique sont donc de charges opposées a ceux de la colonne de séparation. Par exemple
si un mélange contenant des cations Na* et K+ a été séparé avec une colonne cationique
dont la phase mobile est de l'acide chlorhydrique dilué, les ions Nat et K+ sont
accompagnés des anions Cl- dans un milien contenant HCI, en sortie de colonne.
L'électroneutralité du milieu est conservée. Aprés la colonne séparatrice, les ions
traversent la colonne de neutralisation qui contient une résine anionique basique dont 1'ion
mobile est OH-. Les ions Cl- déplacent les ions OH-. Ceux-ci réagissent a leur tour sur les
ions H* pour donner de I'eau. Finalement Nat Cl- et Kt restent en présence en aval de
cette seconde colonne. Les ions H* auront disparu. Le passage des ions Nat et K+ est
alors plus facilement mis en évidence. .

¢) Quantification et principe de 'enregistreur-intégrateur

Les méthodes de quantification en chromatographie sont basées sur les aires des
pics d'élution mesurées sur le chromatogramme. 1l est admis qu'il existe pour chaque pic,
une relation linéaire entre son aire et la quantité du composé correspondant dans
I'échantillon injecté. Par l'injection préalable d'un volume connu d'une solution de
référence (solution standard) de concentration connue, une courbe de calibration est
déterminée pour des solutions standards (Fig.1.1). Ensuite, un méme volume de
I'échantilion est injecté, sans changer aucune des conditions d'analyse. Il y a
proportionnalité entre les aires (qui dépendent des volumes injectés) et les concentrations :

Céch = Cgd* (Aéch/Astd)

La précision de cette mesure exige que les concentrations des solutions de référence et de
I'échantillon soient du méme ordre de grandeur. De plus, il faut une excellente

reproductibilité des volumes injectés, ce qui est réalisé€ avec les boucles d'injections (25
ou 100ul).

31



Schéma du principe de fonctionnement :

Iphase mobile I=;> pompe —=>| injecteur fle——w>

l

| suppresseur I

l

T

Selon le type d'analyse désiré, il y a donc trois choix a faire outre celui de la résine

spécifique échangeuse d'ions : ceux de 1'éluant, du régénérent et de la boucle d'injection.

Le tableau qui suit (Tableau 2.1), récapitule les différentes associations possibles utilisées

pour les mesures.

Tableau 2.1: Tableau récapitulatif des procédures d'analyses par chromatographie

ionique.
Eluant Régénérent | Boucle] Parameétres | Standards
Bore eau+mannitol 0.1M rien 100pl Débit: 1ml/min
P.lim=1500psi
colonne P.usuelle=900 | B=0.010mg/1
ICE-AS1 sensibilité=1 uS B=9025 mg/l
sans conduct usuelle:| B=0-1mg/l
suppresseur 900nS a 1.4uS
PT=seuil de
détection=2000
Anions 2.7mM Na2CO3 50mM H2SO4 251l Débit: 1ml/min
+
colonne 0.3mM NaHCO3 P.1im=2000psi | F=0.25mg/l
AS10 pression=10psi P.usuelle=1600{ Cl=0.5mg/1
Br=1mg/1
avec sensibilité=1ps| NO3=1mg/l
suppresseur! Eluant cong. 25 fois: conduct.usuellfe- HPO4=2mg/1
amomque | nour les stand. et les A 1 SO4=2mg/1
éch. 15uS a 17uS +

éluant conc. dang
chaque éch.

PT=5000

€luant conc.
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Cations

80ml HCI 1IN dans

Colonne 211.
CS12 +
12mM DAP
avec
suppresseur
cationique | Eluant concentré 25
fois
Pour les alcalins:
80ml HCI IN dans
211
+
4mM DAP

Eluant conc. 25 fois

100mM TBAOH
(1.e. 130ml/21i.)

pression=15psi

Pour les alcalins
pression=10psi

251l

Débit: Iml/min

P.1im=2000psi
P.usuelle=1300

sensibilité=3uS
conduct.usuelle=
104 15uS

éluant conc. dang
chaque éch.

PT=1000

Na=0.5mg/1
K=1mg/l
Mg=0.5mg/1
Ca=2mg/1
+
éluant conc.

(possibilité de
faire le St et
Li)

Li:
sensi.=10uS

std=0.25mg/1
DAP=AmM

Apres plusieurs centaines d'échantillons d'eaux naturelles mesurés en utilisant chacune

des trois colonnes citées dans le tableau précédent, les performances de la méthode sur un

appareil Dionex 45001 ont pu étre estimées (Tableau 2.2 ). Les tres faibles détections

limites trouvées pour la plupart des ions analysés (a l'exception du calcium) font de la

chromatographie ionique la méthode particulierement bien adaptée a la détermination des

faibles concentrations en anions, cations et bore des échantillons d'eaux naturelles, telles

que les pluies et les eaux de rivieres. L'erreur relative sur une mesure a la

chromatographie est de I'ordre de 10%.

Tableau 2.2 : Tableau récapitulatif des performances des mesures effectuées par
chromatographie ionique.

Temps approx. Limite de Concentration dy Erreur relative
de rétention | détection atteint‘# standard (mg/l)| sur une mesure
(min) (mg/l) de standard
(%)
B 7.3 0.001 0.01 12.07
0.025 4.11
0.1 4.49
Fl 2.0 0.002 0.25 5.54
Cl 3.4 non déterminé 0.5 18.02
Br 6.9 0.001 1 14
NO3 8.1 0.010 1 9.85
HPO4 9.5 0.002 2 9.66
SO4 11.2 non déterminé 2 9.65
Na 1.9 0.010 0.5 11.76
K 2.2 non déterminé 1 8.03
Mg 3.2 0.008 0.5 10.82
Ca 5.2 >0.079 2 3.91
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Les différentes eaux du laboratoire, distillée, bidistillée et usuelle du robinet, ont en outre
été testées par chromatographie afin de déterminer celle qui présente le moins de risque de
pollution lors de lavages (vaisselle, lessivage d'argile...). Le tableau 2.3 récapitule les
résultats obtenus. L'eau distillée de type Elga est donc celle retenue pour la chimie du
bore. Bien que les avantages de cette méthode soient indiscutables, il existe un

inconvénient majeur qui est celui du pH des solutions a analyser.

Tableau 2.3: Analyses des concentrations en bore de différentes eaux du laboratoire et
d'une solution d'alcool.

solution concentration en bore (mg/1)
eau du robinet 2 Vandoeuvre 0.057
eau distillée (filtre+résine) 0.001
eau distillée:
Elga, charbon + résine + lampe UV <0.001
alcool 0.073

Tant que I'analyse porte sur des solutions naturelles, il n'y a aucun probleme, les pH
étant compris entre 6.5 et 8.5, mais lors des expériences d'adsorption/désorption de bore
sur des argiles, les solutions résiduelles avaient quelques fois des pH trop extrémes pour
avoir une lecture juste du chromatogramme, en particulier avec des chevauchements et des

interférences de pics diis a une acidité ou basicité trop prononcée.

Tableau 2.4 : Intérét du choix de l'analyse par chromatographie ionique.

Avantages Inconvénients

- nécessite un petit volume d’échantillon (25 & - on ne peut pas analyser de solutions ayant
100pl par injection) des pH extrémes (pollution de la colonne)
- temps d’analyse raisonnable (10 2 15min) | - aucune suspension, ni aucun colloide ne
- donne les concentrations de plusieurs iong  doivent étre injectés dans la machine

en une injection - lenteur de stabilisation de la conductivité

- bonne reproductibilité des mesures de la machine en début de manipulation
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f) Bilan pour le cas du bore
Les trés faibles teneurs en bore des eaux de pluies sont mesurées par
chromatographie ionique (appareil Dionex 4500i, dont le principe a été expliqué
antérieurement), avec une colonne spécifique ICE AS1. L'acquisition d'un spectre dure
15 minutes et les spectres ou chromatogrammes restent parfaitement lisibles pour des
solutions naturelles, malgré 'abondance d'autres formes ioniques dans certaines d'entre
elles (Fig.2.2).

La détection limite est de I’ordre de 1 a 3 ppb de bore (Fig.2.1, la détection limite
correspond graphiquement a la valeur mesurée pour une [B]=0 mg/l, i.e. 3 ppb dans ce
cas 1a) et l'erreur relative commise sur une mesure de l'ordre de 10% (Fig.2.3). Lors de
séries d'analyses, apres calibration, un standard (i.e. "standard externe") est intercalé tous
les cinq échantillons pour vérifier la calibration initiale. Ainsi sur plusieurs séances
d'analyses, la Fig.2.3 montre la reproductibilité¢ des deux standards les plus fréquemment
utilisés. Apres le passage d'échantillons trés chargés, un nettoyage a 1'eau bidistillée est
conventionnellement effectué jusqu'a obtention d'un blanc correct et avant de repasser un

standard externe.

T 1 T

y = 0.998 x + 0.0003

0.15

0.1

[B] mesurée (mg/l)

0.05

} | 1 1
0 0.05 0.1 0.15 0.2
[B] du standard (mg/l)

Fig.2.1: Courbe de calibration par chromatographie ionique pour 5 standards de bore
variant en concentration entre 10 et 200 pg/l.
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Solution standard

CO,

0.010 mg/1

—! ‘ » (min)
Temps de rétention nQ 2
Echantillon
LO 304
B
—_—

=D [B]=0.014 mg/l

Fig.2.2 : Chromatogrammes de trois solutions standards (0.1, 0.025 et 0.010 mg/1) ainsi
qu'un exemple de spectre pour un échantillon naturel d'une riviére himalayenne, LO304.
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moyenne = 0.02440.001
0.020 d 1

0.015} ; moyenne = 0.0098+0.001 |

TR, EE‘JIE TT

0.010

0.005[

¢ 0.025mg/1
1 g 0.010mg/

0O 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
Nombre de mesures

Concentration en bore (mg/l)

Fig.2.3 : Reproductlbﬂlte des mesures de deux standards de bore par chromatographie
ionique sur plusieurs séances (+ écart-type).

2.1.2) Dans les phases solides

a) La colorimétrie : application aux lichens

L’analyse du bore dans les lichens se fait par colorimétrie (ou spectrophotométrie
d'absorption moléculaire) suivant le protocole légérement modifié, au carmin 40 décrit par
Kiss (1988). Une calcination préalable des échantillons de lichens en présence de chaux
est nécessaire, pour conserver un pH basique et éviter ainsi toute volatilisation du bore et
pour éliminer toute la matiére organique qui pourrait en se réduisant, endommager les
creusets en platine utilisés dans la suite du mode opératoire. Il est important de noter que
la montée en température lors de la fusion au four, doit se faire progressivement par
paliers pour ensuite seulement rajouter le NaKCOj et suivre le protocole de Kiss (Kiss
E., 1988). La séparation sur colonne (amberlite IRA-743) s’effectue normalement si ce
n’est que I’ajout de 0.25ml d’une solution de mannitol a 0.1% est largement suffisant et
interfére moins sur I’affinité du carmin 40 pour le bore ce qui permet une meilleure

sensibilité du spectrophotomeétre (Marin L., comm.pers.).
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La spectrophotométrie est basée sur le principe d'absorption de la lumiére par un
composé coloré. Lorsqu'un faisceau lumineux de longueur d'onde donnée traverse une
solution, une fraction de la lumiere incidente est absorbée en fonction de la concentration
du composé coloré, selon la loi de Beer-Lambert : A =¢.l.c
ol A est l'absorbance définie par log (intensité du faisceau entrant dans la cuve/intensité
du faisceau sortant de la cuve), € est le coefficient d'extinction spécifique, en Lg-l.cml, ¢
est la concentration de la solution exprimée en g/l et 1 est I'épaisseur de la cuve contenant
la solution traversée par le faisceau de lumiére monochromatique (A=600nm pour
I'analyse du bore). Les solutions a doser sont incolores et pour analyser le bore par
spectrophotométrie, il est nécessaire de former une solution colorée par un complexe
rouge qui est obtenu au bout de 45 minutes apres ajout du carmin 40.

L'appareil utilisé est le spectrophotométre monochromatique Beckman DU62. 11
est équipé pour des analyses dans les longueurs d'onde du visible (=400 a 800 nm). Les
cuves 2 base carrée utilisées sont en silice et ont une largeur de 1cm et une contenance de
0.5ml. Tout le matériel utilisé est en polyéthyléne ou en Téflon. L'absorbance des
solutions est mesurée a la longueur d'onde A=600 nm. La concentration est déterminée a
I'aide d'une courbe d'étalonnage, élaborée a partir d'acide borique (Fig.2.4). La détection
limite de cette méthode est de ’ordre de 0.5 ppm de bore et la reproductibilité de la
mesure de l'ordre de 3%.

450 ] ] T I I |
y = 45.96 x + 100.9

400 -
350 -
300 -

y=33.72x + 125.3
250

Absorbance

200

150
100

50 | { | I | ] |
o 1 2 3 4 5 6 7 8
Concentration en bore (mg/l)

Fig.2.4 : Exemple de courbes de calibration pour des standards de bore par colorimétrie
lors de deux séances d'analyses.
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2.2) Les analyses de composition isotopique en bore

Les mesures isotopiques sur les roches, les argiles et sur les eaux (pour les
isotopes du bore) se font a la sonde Cameca ims 3f au CRPG de Nancy.

2.2.1) La microsonde ionique Cameca ims 3f
a) Description de I'analyseur ims 3f

Le principe du SIMS (Secondary Ion Mass Spectrometry) consiste a analyser les
ions crées lors du bombardement d'une cible par un faisceau d'ions primaires (oxygene
négatif dans notre cas), dont l'énergie varie de quelques kV a 15kV. La source d'ions
primaires est constituée d'un duoplasmatron avec cathode, anode et d'une électrode
intermédiaire, ainsi que d'un ensemble d'optique €lectrostatique. Le duoplasmatron est le
générateur d'ions primaires positifs et négatifs. La polarité des ions utilisés pour 'analyse
est déterminée par la position du plasma vis & vis de I'axe optique du faisceau primaire (en
effet les ions positifs occupent le centre du plasma et les ions négatif la périphérie). Aussi,
I'un ou l'autre type d'ion peut étre extrait en déplacant ce plasma. Elle est aussi
déterminée par la polarité de la tension d'accélération. L'optique électrostatique comprend
(1) deux ensembles de déviateurs et lentilles permettant de régler l'intensité du faisceau
primaire, (2) des diaphragmes qui limitent I'ouverture du faisceau selon le diameétre de
sonde désiré, (3) un stigmateur, (4) un double déviateur permettant a la fois d'aligner le
faisceau, d'obtenir un balayage de ce faisceau et de dévier le faisceau vers une cage de
Faraday afin de mesurer l'intensité du courant primaire, et (5) une lentille électrostatique
L3 permettant de focaliser le faisceau sur I'échantillon (Fig.2.5).

Lors du bombardement de 1'échantillon, plusieurs types particules sont créées
(atomes neutres, €lectrons, photons, atomes et ions primaires rétrodiffusés), mais elles ne
sont pas analysées en SIMS. Le bombardement et la création d'ions secondaires sont
schématisés sur la figure 2.6 dans le cas de la sonde Cameca ims 3f, ol l'angle
d'incidence du faisceau primaire est de 45°. Des atomes des six premiéres couches
atomiques peuvent étre éjectées, pour peu que 1'énergie initiale (celle des ions primaires),
transmise par les particules incidentes lors des chocs successifs, soit suffisante.
Différents mécanismes ont été proposés pour rendre compte, dans des cas d'école, de
I'émissivité des ions (e.g. les modeles de rupture de liaison ou d'émission par effet
Auger).
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Fig.2.5 : Schéma du duoplasmatron et de l'optique primaire (modifi€ d'aprés un
document Caméca)
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. A >
faisceau 7
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Fig.2.6: Les atomes et les molécules sont arrachés de la surface de 1’échantillon par des
collisions en cascade. Les ions se forment par rupture de liaisons ou pendant la traversée
des couches de surface de I’échantillon (modifié d’aprés Hinton, 1995).
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Apres éjection de la cible, les ions secondaires sont accélérés entre la cible et la
lentille 2 immersion par la tension objet (45001120 Volts, selon les ions secondaires
voulus, positifs ou négatifs. L'énergie d'un ion secondaire est la somme de I'énergie
électrostatique (4500 eV) et de I'énergie cinétique acquise lors de l'extraction (de I'ordre
de quelques centaines d'eV). Il n'y a pas d'ions secondaires avec des énergies <4500 eV,
car ces derniers ont des énergies d'extraction négatives et restent dans 'échantillon. Les
molécules interférentielles et les ions éjectés directement de la surface de 1'échantillon
(susceptible d'étre polluée par l'air pour les éléments les plus volatils comme I'H et le B)
sont émis avec une énergie moindre que les ions monoatomiques de méme masse sortant
de la profondeur saine de I'échantillon. Les émissions des ions secondaires se produisent
avec une dispersion en énergie qui est une cause potentielle d'erreur. Elle est corrigée plus
tard de la méme maniére que des aberrations optiques sont traitées par des jeux de
lentilles, de diaphragmes et de fentes.

La durée de l'ensemble du processus d'émission d'un ion secondaire est de
l'ordre de 10-12 & 10-14 seconde, tandis que le courant primaire est tel qu'environ un ion
arrive sur 1'échantillon toutes les 10-7 2 10-10 secondes. Par conséquent, 1'émission d'un
ion est terminée bien avant qu'un autre ion primaire n'arrive sur I'échantillon (Shimizu N.
& Hart S.R., 1982). Les intensités du courant primaire sont donc trop faibles pour que
les émissivités des ions varient considérablement avec elles. Parfois 1'échantillon est
soumis a une tension d'accélération plus faible que 4500 V (e.g. offset de -60V), afin de
se placer sur un point de la courbe des distributions en énergie ou, pour une méme masse,
les ions ayant les moins fortes énergies soient filtrés.

En conclusion, les contraintes apportées par 1'émission ionique secondaire sont les
suivantes:

- accepter les ions secondaires avec de grandes énergies latérales et avec de
grandes différences d'énergie, pour optimiser la sensibilité de l'analyse (rdle du
diaphragme de contraste),

- a l'inverse, pour éliminer ou diminuer les interférences entre des ions de masses
et d'énergie différentes, filtrer en énergie ou utiliser des réglages de haute résolution de
masse,

- enfin la composition des échantillons (effets de matrice) gouverne la répartition
en énergie des ions secondaires ainsi que les fractionnements chimiques et isotopiques
instrumentaux. Donc toute analyse requiert 1'analyse préalable de standards de maniére a
pouvoir calibrer empiriquement ce type de fractionnements instrumentaux.

b) Trajet des ions et traitement du signal

Afin d'optimiser la reproductibilité et la fiabilité des mesures par l'analyseur

ionique Cameca ims 3f, celui ci est pourvu d'un systeme de traitement optique du signal
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qui lui confére la qualité de microscope ionique. En produisant des images de la
distribution des ions sur un plan focal (plan cross-over), on peut visualiser et stabiliser le
faisceau d'ions secondaires. Cette dualité microscope-analyseur requiert trois plans de
focalisation : en image, en énergie et en masse, assurés respectivement par l'optique de
transfert (précédant la partie analytique de la sonde), le secteur électrostatique et le secteur
magnétique. Deux plans optiques différents peuvent étre distingués:

-le plan image (plan virtuel sur Fig.2.7) dans lequel la position initiale dans
I'échantillon lors de leur émission et non pas de leur énergie initiale;

- le plan cross-over (plan virtuel sur Fig.2.7) dans lequel la position des ions ne
dépend que de leur énergie initiale lors de leur extraction et non pas de leur position
initiale dans I'échantillon.

Une résolution latérale dans un plan image de 1pm peut €tre atteinte grice a
l'optique de transfert, qui permet surtout de focaliser le maximum d'ions du faisceau

secondaire a I'entrée du spectrometre de maniere a optimiser la sensibilité de la mesure.

PLAN CROSS-OVER

secteur
agnétique

lentille du spectromeétre
fente en
énergie

diaphragme de champ

PLAN IMAGE

fente d’entrée + diaphragme de contraste
PLAN CROSS-OVER

<« -/} ->» 14
- > L3 optique de transfert
< —r-> L2

PLAN IMAGE

fente de sortie
PLAN CROSS-OVER

» Jentille 4 immersion

A

€chantillon

écran

PLAN IMAGE
ou

PLAN CROSS-OVER

Fig.2.7: Schéma d'ensemble de la microsonde Caméca ims 3f, situant les différents plans
optiques, les lentilles et les secteurs analytiques (électrostatique et magnétique).
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Comme le montre la Fig.2.7, les fentes d'entrée et de sortie des secteurs électrostatique et
magnétique sont situées dans des plans cross-over, ainsi que le diaphragme de contraste
qui, en délimitant la taille du cross-over (20, 60, 150, 400um), sert & éliminer les ions
secondaires ayant des énergies latérales trop importantes. Par contre, le diaphragme de
champ qui sert a déterminer avec I'optique de transfert, la taille de la zone analysée, est
situé dans un plan image. Enfin, un plan cross-over ou un plan image peuvent étre
focalisés sur 'écran fluorescent par le jeu des lentilles de projection, ce qui permet les
réglages des parametres instrumentaux avant chaque mesure. Le systeme de comptage se
trouve dans un plan cross-over.

La partie dite secondaire de la sonde comporte un spectrométre a double
focalisation, en énergie par le secteur électrostatique, et en masse par le secteur
magnétique. Le role primordial du secteur électrostatique est de discriminer les différentes
sortes d'ions en fonction de leur énergie, afin qu'il n'y ait qu'une seule énergie qui entre
dans l'aimant, et afin de supprimer les interférences entre ions moléculaires et
monoatomiques. Le secteur électrostatique va donc disperser les ions de méme masse
selon leur énergie initiale. La fente en énergie va sélectionner une bande en énergie, a la
fois en largeur (fermeture de la fente) et en valeur (position de la fente). La figure 2.9
montre que les ions moléculaires (ou pluri-atomiques) ont une distribution en énergie
beaucoup plus étroite que les ions monoatomiques. Grice au secteur électrostatique, les
ions moléculaires et les ions ayant quittés 1'é€chantillon avec une énergie axiale trop
importante sont éliminés, d'ot une meilleure résolution latérale de l'image. Les ions sont
ensuite triés en masse par le secteur magnétique, ainsi des ions ayant des masses
1égerement différentes a l'entrée du secteur magnétique seront focalisés en deux points
distincts en sortie de secteur, alors que des ions de méme masse mais ayant des énergies
initiales différentes sont quand méme focalisés a la sortie du champ magnétique en un seul
point. C'est le principe de base de la double focalisation. L'association de ces deux
systémes focalisateurs permet d'atteindre des résolutions en masse (M/AM) supérieures
10000.

Le secteur électrostatique, compris entre la fente d'entrée et la fente en énergie, est
constitué de deux plaques hémisphériques entre lesquelles est appliquée une différence de
potentiel. Les ions sont déviés selon une trajectoire dont le rayon moyen est donné par la
relation R=2V,./E, ou V,. est la tension d'accélération et E la tension entre les deux
plaques du secteur (fig du principe du secteur électrostatique). La trajectoire d'un ion dans
le secteur électrostatique dépend dans uniquement de son énergie initiale. Plus I'énergie
initiale d'une particule est forte, plus le rayon R de sa trajectoire est grand car E est
constant (Fig.2.8).
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Energie initiale de I’ion secondaire :

356.1V Ei=1/2mv2=qV,.

- Equation de la trajectoire de 1’ion

E champ dans le secteur électrostatique :

_>
électrostatique qE = m_Y)
direction tangentielle : V. =0

-501.5V direction normale : qE = m% = mv%/R
R rayon moyen E=2V,/R

ion secondaire positif
de charge q et de masse m

Fig.2.8 : Trajet des ions secondaires dans le secteur électrostatique.

Entre le secteur électrostatique et le secteur magnétique, se situe la fente en énergie
qui permet de sélectionner une gamme d'énergie, & la fois en largeur (fermeture de la
fente) et en intensité (alignement de la fente). Cette propriété peut étre utilisée pour
éliminer, avant qu'elle n'entre dans le secteur magnétique, une bonne partie des molécules
interférentielles et des ions monoatomiques de surface pour ne laisser passer que les ions
monoatomiques provenant de la profondeur des échantillons, puisque ces deux types
d'ions ont des distributions en énergie différentes (Fig.2.9). Les ions pénétrent ensuite
dans le secteur magnétique qui permet l'analyse de masse variant de 1 2 500uma.
L'équation de la trajectoire des ions dans le secteur magnétique est donnée dans la figure
2.10. Le rayon de la trajectoire des ions dépend uniquement de leur énergie initiale (Vyc),
de leur masse et de leur charge (Fig.2.10) :

- pour une méme énergie , le rayon dépend du rapport masse/charge,

- pour une méme masse, le rayon dépend de I'énergie des ions et c'est pourquoi il

faut filtrer en énergie avant d'analyser en masse.
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Fig.2.9 : Schéma du principe du filtrage en énergie.



Force électromagnétique : >

v
P BT o
F =qV A B = m’Y >
ion positif vt
direction tangentielle : YT= 0 secondaire S

direction normale : m y = mv2/R=qV ;B

avec 1/2mv2=qV,¢
Rayon de la trajectoire suivie par I’ion :
R=1/B 2mV,/q) 1/2

Fig.2.10 : trajectoire des ions secondaires dans le secteur électromagnétique.

La propriété de focalisation du champ magnétique est liée a sa forme. Pour des
raisons de fabrication, cette forme n'est pas parfaite, la dispersion en énergie (et en angles
d'émission) des ions secondaires est amplifiée lors de la focalisation du faisceau dans le
champ magnétique. A la sortie du champ magnétique, il y aura donc des aberrations dans
les deux directions (verticale et horizontale). Cela se traduira par un halo d'aberrations
autour du cross-over. Pour réduire ces aberrations, il existe différents moyens, dont
l'alignement parfait de l'optique secondaire, l'utilisation d'un petit diaphragme de
contraste qui supprime les ions secondaires partis avec des énergies latérales trop
importantes et enfin le filtrage en énergie.

La résolution en masse traduit I'écart relatif de masse entre deux ions de masses
voisines, par exemple entre ions analysés et ions interférentiels. Ces ions sont mélangés
dans le plan cross-over a l'entrée du spectrometre et séparés dans le plan cross-over a la
sortie du spectrometre. Ceci est obtenu grice a l'effet conjugué des secteurs

électrostatiques et magnétiques et des fentes d'entrée, en énergie et de sortie (Fig.2.11).

Le pouvoir de résolution de masse est défini par M/AM. 11 caractérise la distance
séparant deux milieux de pics de masses voisines de AM ( M et M+AM). Deux masses
seront considérées comme entierement séparées lorsque la distance entre les deux cross-
over (D=distance entre les milieux des deux pics) sera égale a la largeur de la fente de
sortie. En pratique, les discriminations de masse sont presque toujours calculées a 10%
de la hauteur du pic. De plus, pour des raisons de stabilité du signal, il est toujours
préférable que la largeur de 1'image de la fente d'entrée représente environ un tiers de la
largeur de la fente de sortie, ce qui garantit une transmission constante du faisceau
secondaire a travers la fente de sortie, malgré de petites instabilités du champ magnétique.
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Fig.2.11 : Schéma de principe de la résolution de masse.

¢) L'analyse des isotopes du bore par ims 3f

Des ions primaires sont créés dans le duoplasmatron par décharges électriques
dans de l'oxygeéne gazeux. Une partie de ces ions (O3") est extraite du duoplasmatron et
accélérée par une tension de +10kV. Le faisceau primaire est dirigé sur '€chantillon, sur
lequel il est focalisé, avec un angle de 45°. Des ions secondaires dont les ions Bt sont
arrachés a 1'échantillon et accélérés par une tension de 4500V a travers une lentille de
transfert qui refocalise le faisceau secondaire, puis aprés un passage dans la lentille du
spectrometre pour refocaliser le faisceau, ils sont triés en masse dans le secteur
magnétique. Ils sont ensuite soit projetés sur un écran fluorescent pour donner une image
ionique de 1'échantillon, soit comptés par un multiplicateur d'électrons ou une cage de
Faraday. Il n'y a pas de réglages spécifiques a l'analyse du bore, le diaphragme de
contraste est ouvert au maximum ainsi que le diaphragme de champ. La fente en énergie
est centrée et également entiérement ouverte pour les analyses isotopiques alors qu'elle est
fermée (avec un offset associé€ de -60 V) pour les analyses de concentrations de bore. Les
mesures de 11B/10B se font en 10 blocs de 10 cycles chacun avec un temps de comptage
différent, 5 secondes a la masse 10 et 3 secondes a la masse 11. Ceci donne un temps
d'analyse total d'environ 24 minutes par point. L'intensité du faisceau primaire est ajustée
en fonction de la teneur en bore du dépdt , de maniere a produire au moins une centaine
de coups par point d'analyse, sur la masse 10.
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Le deux problémes liés a I'analyse du bore sont (1) l'interférence possible des
ions !H9Be* avec les ions 19B+ et surtout 10BH avec !1B, et (2) la stabilité du
fractionnement de masse instrumental. Avec une résolution de masse supérieure a 1416
(i.e. M/AM>1416), les pics de 1B+ et de lHIOB+ sont bien différenciés (Fig.2.12) et
cela permet aussi de s'affranchir de toutes les autres interférences possibles (notamment
TH10B+ sur 11B+ ou encore !H%Be* sur 10B+...), puisqu'elles ont lieu & des résolutions
de masse bien inférieures (respectivement a +962 et +1416). Donc le bon compromis est
de travailler 8 M/AM=1420, ce qui est une résolution de masse suffisante et ce qui permet

de ne pas perdre trop de transmission.
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Fig.2.12 : Spectre de haute résolution a la masse 11, effectué sur le verre standard GB4.
Avec la résolution de masse de M/AM=1800, l'interférence principale du 10BH* sur le
1IB+ est résolue.

En pratique la fente d'entrée du spectrometre est bien moins ouverte que ce qui
correspond a une résolution de masse de 1000, car pour avoir un sommet de pic bien plat
et un signal le plus stable possible, il est nécessaire de refermer la fente d'entrée de
maniere a ce qu'elle soit environ 3 fois plus fine que la fente de sortie du spectrometre. 11
est clair que la parade a un faible signal n'est pas I'augmentation démesurée de l'intensité
du faisceau primaire parce que cela produit une taille de spot plus large, ce qui ajoute des
aberrations au faisceau secondaire et rend la mesure isotopique moins précise. Une
variante de ces réglages est appliquée pour les mesures de concentration en bore, avec
I'application de la technique classique de filtrage en €nergie (Chaussidon M. et al., 1997).
Cette technique consiste en gardant la méme résolution de masse, a fermer la fente en
énergie jusqu'a une épaisseur de £10eV et a appliquer un offset de -60V a 1'échantillon.

Ces mesures, qui sont cruciales en tant que parameétre pour interpréter
géochimiquement et compléter les mesures des rapports !!B/10B, se font par sonde
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ionique plutdt que par chromatographie ionique lorsque le volume de solution a analyser
est limitant. Typiquement, des solutions n'atteignant pas le ml en quantité sont mesurées a
la sonde qui ne requiert que 1001 de dépdt alors que la chromatographie consomme en
moyenne 1ml (car en pratique il est bon de ringer la boucle d'injection et la seringue avec
la solution a analyser).

d) Calibration et variation du fractionnement instrumental (Qjnst)

Le fractionnement instrumental est défini comme étant le rapport entre 11B/10B
mesuré 2 la sonde sans correction du fractionnement instrumental et 11B/10B absolu pour
un standard donné. Pour les isotopes du bore, les réglages de la sonde sont simples et
aisément reproductibles ce qui fait que seuls le vieillissement du multiplicateur d'électrons
et les effets de matrices peuvent causer des variations de Oljpst (McKeegan et al.,
1985Chaussidon M. & Albaréde F., 1992; Deloule E. et al., 1992; Hervig R.L. et al.,
1992; McKeegan K.D. et al., 1985; Chaussidon & Albarede, 1992; Deloule et al., 1992;
Hervig et al., 1992).

Afin de mettre en évidence les effets de matrice, une calibration expérimentale a été
testée pour deux types de matrices treés différentes (en composition et en structure) : un
verre standard synthétique, fait au CRPG (GB4) et deux solutions évaporées sur plaque
de silicium, de l'eau de mer et la solution standard conventionnel de bore NBS951
(Fig.2.13). Ces analyses furent effectuées sur une période de temps d'une semaine,
période pendant laquelle le vieillissement du multiplicateur d'électron est considéré
comme négligeable (le changement du multiplicateur d'électron & lieu en moyenne deux a
trois fois par an).

2 S B e e B e I I I
- 11B/10B sonde -
L Oinst= _____ = =0.9654+0.0026 -
B 11B/10B absolu -
405 \ —
8 : Eau de mer ”
S 400 - -
N : -
m R _
) C _
395 —
- L / NBS951 -
390 |- Z
B /verre GB4 _
265 oo b v b el v b el aT

3.95 4.00 4.05 4.10 4.15 4.20 4.25

11B/10B absolu

Fig.2.13 : Calibration du fractionnement instrumental (Qinst) pour les isotopes du bore
lors d'une session d'analyses d'une semaine.
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Les résultats de ce test sont présentés dans la Fig.2.13 et montrent, du fait de
l'alignement de ces mesures, que l'effet de matrice est trés faible et par conséquent
négligeable dans le cas de la mesure des isotopes du bore (Chaussidon M. & Albaréde F.,
1992; Chaussidon M. & Jambon A., 1994). L'absence d'effet de matrice (<<1%o) permet
de corriger du fractionnement instrumental avec une seule valeur qui est obtenue en début
de chaque session de mesure, par des mesures répétées sur un standard de verre comme
GBj4 par exemple. C'est aussi lors de cette détermination de fractionnement instrumental
que les réglages de la sonde sont faits. Ce protocole systématique de début de série de
mesures permet également de se rendre compte des variations du Ojpgt en fonction du

temps, comme sur la Fig.2.14 sur une période d'une année.
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Fig.2.14: Variation du fractionnement instrumental Qlijgt avec le temps déterminé sur le
standard de verre GB4. Aprés correction du Oiipg, les 811B mesurés pendant un an,
montrent une déviation standard (1) de £1.3%o et une erreur (G/\/n) de 0.16%eo.

2.2.2) Matériaux analysés et résultats en images

Environ 1pl d'eau de mer, au préalablement débarrasser du bore par passage sur
colonne (amberlite 742), est ajouté a chaque dépot d'eau de riviére pour (1) améliorer la
cristallisation du dépot, et (2) faciliter 1'alignement instrumental de la sonde sur la masse
du sodium qui émet plus efficacement que le bore. C'est sur les pourtours du dépot que
les analyses sont faites car les cristaux de sels y sont bien développés. Chaque spot
d'analyse est effectué en balayage sur un carré de 100x100um afin d'avoir un signal
moyen homogénéisé sur une surface donnée et de s'affranchir au maximum des défauts
de surfaces (Fig.2.15 a 2.19).
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Fig.2.15 : Photographies au microscope électronique a balayage (MEB) en électrons
secondaires, d'un dépdt de quelques gouttes d'eau de mer. a) Vue globale du dépdt qui
fait environ 3 mm de diametre et des cristaux de sels qui sont concentrés a la périphérie du
dépot. b) Détail du dépdt précédent, les cristaux cubiques de NaCl sont clairement
distinguables et souvent suffisamment gros (= 130pm sur cette photo) pour que le
cratére, di au faisceau de la sonde, tienne sur un seul cristal.
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BoBAAs cBKY

Fig.2.16 : Photographies au MEB du dép6t de 1'échantillon MO17 (eau de pluie avec de
faibles concentrations en éléments dissous) + ajout de 1ul d'eau de mer sans bore. a) Les
cristaux de cet échantillon ont des formes dendritiques et aucun cristal cubique n'est
visible. Dans ce cas, le pl d'eau de mer sans bore ajouté sert a augmenter la teneur en
sodium de 1'échantillon afin de pouvoir plus aisément effectuer I'alignement sur la masse
du Na (23) qui est un des éléments qui a une bonne émission. b) Le cratére 100x100um
dd a l'impact du faisceau d'oxygene de la sonde est trés nettement visible sur I'image en
électrons rétrodiffusés. c) et d) Détails des deux phtos précédentes.
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2EKY 580

Fig.2.17 : Photographie au MEB en électrons secondaires. Détail de cristaux de sel en
bordure du dépot d'un échantillon de riviere dans lequel 1pl d'eau de mer sans bore a été
ajouté. C'est toujours en périphérie de dépdt que la concentration en sel est la plus élevée

(car c'est le dernier endroit a s'évaporer) et que les analyses a la sonde ionique sont
faites.

52



Fig.2.18 : Photographie au MEB en électrons rétrodiffusés (a et b) et en électrons
secondaires (c), d'un dépot d'un échantillon d'eau de riviere tres chargée en sel, LO96.
Aucun ajout d'eau de mer sans bore n'a été effectué. a) Vue d'ensemble du dépot avec un
profil de sonde bien distinguable. b) et c¢) Détail de la périphérie du dépdt, a
I'emplacement des impacts des cratéres de sonde. Les mesures correspondant aux
crateres en dehors du dép6t peuvent servir a estimer le bruit de fond de bore sur la plaque
de silicium.
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Fig.2.19 : Photographie au MEB en électrons secondaires (a) et rétrodiffusés (b) du
dépot d'un échantillon d'eau de mer. a) Il est possible de distinguer des formes de petits
spicules ou aspérités a I'emplacement de l'impact du faisceau, qui pourraient €tre le
résultat de refroidissement/recristallisation apres le passage du faisceau.
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2.2.3) Innovations, avantages et limites de la méthode

A priori, les mesures & la sonde ionique sont classiquement appliquées 4 I'analyse
des roches terrestres et extra-terrestres, verres, pellicules d'altération...a tout se qui se
présente sous la forme solide. L'innovation principale de cette étude a été d'utiliser la
sonde ionique pour mesurer les isotopes du bore dans les eaux. La méthode consiste 2
évaporer les échantillons d'eau goutte & goutte (1ptl) sur un plaque de silicium, 2 des
températures inférieures a 50°C pour éviter les risques de fractionnement du bore.
L'addition de mannitol a la solution avant évaporation n'est pas nécessaire puisque le
mannitol ne cristallise mal, formant une sorte de gel qui est trés instable sous l'effet du
bombardement du faisceau d'oxygeéne s'évapore et se décroche du support en silicium.
Des tests préalables sans mannitol ont aussi ét€ réalisés sur le standard de bore NBS951
et sur de l'eau de mer, et ils montrent une reproductibilité et une précision de mesure
satisfaisantes. Si la limite de détection est définie comme la quantit¢ minimum de bore
nécessaire pour donner la précision désirée lors d'une mesure isotopique dans une
certaine matrice, alors la "détection limite" de cette méthode est de 0.18umol/l dans les

eaux peu salées avec une précision de +1%o et de 1.8umol/l pour I'eau de mer & +0.7%.
(1o pres, Fig.2.20).
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Fig.2.20: Limite de détection et reproductibilité des analyses de 8!!B 2 la sonde ionique
sur des solutions standards ayant des concentrations en bore variables (en pmol/l). Le
fractionnement de masse instrumental (0lipst) est déterminé i partir des analyses du
standard de verre, GB4. Aprés correction du Qlinst, les 811B du standard NBS951 et de
I'eau de mer sont déterminés (pour des concentrations variant de 0.18 2 425umol/l) avec
une précision de +1%o (10) et +0.7%o0 (10), respectivement.
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L'absence de toute chimie réduit aussi considérablement les risques de pollution
due aux réactifs utilisés, et elle diminue également les possibilités de fractionnement (par
passage sur résine par exemple). De plus, par rapport au spectromeétre de masse classique
avec lequel I'analyse des 8!1B se fait soit par thermoionisation positive (Cs;BO,* 1ibéré),
ou par thermoionisation négative (libeére des BO"), la détection limite est bien plus faible
(Tableau 2.5) et il n'existe pas d'interférence isobarique sur le 10BO;- du genre de celle
qui apparait en thermoionisation négative a la masse 42 a cause des molécules organiques
de type CNO.

Tableau 2.5: Tableau comparatif des méthodes d'analyses des isotopes du bore.

méthode échantillon précision [B] en solution références
Thermoionisation | eaux naturelles Dépdt 0.1ng B | Klotzli U.S., 1992;
positive avec chimie Spivack A.J. &
Edmond J.M., 1986
NBS951 201 : $0.1%0 Xiao Y.K. et al.,
1988
Thermoionisation| eaux naturelles 20m : £0.5%0 <0.1mg/1 Barth S., 1997
négative NBS951 +0.7%o avec chimie
ICP-MS eaux naturelles 11 2 2.0%0 <0.1mg/1 Porteous N.C. et al.
NBS951 +1.0%0 avec chimie 1995
Microsonde | eaux naturelles 6 : +0.7%o <0.01mg/1 Rose E.F. et al.,
ionique NBS951 6 : £1.0%o0 sans chimie submitted

Un autre avantage est de pouvoir effectuer des mesures avec trés peu de solution,
au minimum un dépdt de =0.1 ng de bore est suffisant pour faire des analyses. Les
solutions les moins concentrées contenant 0.09umol/l, cela correspond a un volume de
100ul. Le dépdt de gouttes successives permet d'avoir une épaisseur de matiére suffisante
pour résister a I'impact du faisceau primaire, le temps de plusieurs analyses, méme si
elles sont faites au méme endroit. Les facteurs qui limite la précision des mesures 11B/10B
sont : (1) le fractionnement instrumental qui ne peut pas étre stabilisé & mieux que £1%o
sur une période d'analyse d'une dizaine de jours, et (2) le comptage de peu de coups sur
les €chantillons vraiment trés pauvres en bore (eaux de pluie) sauf si plus de gouttes sont
déposées au risque d'obtenir un dépdt avec une surface trés irréguliere et plus
difficilement analysable.

Conclusion partielle

Le développement analytique mené au laboratoire, a montré que les mesures des
concentrations en bore et des isotopes du bore, dans les eaux naturelles, sont précises et
reproductibles en utilisant la chromatographie ionique et la microsonde ionique. Ces deux

méthodes sont particulierement bien adaptées au souci d'économie d'échantillon en
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volume pendant les différentes analyses avec une limite de détection suffisamment basse
pour mesurer jusqu'a aussi peu que 0.09umol/l de bore dans les eaux tout en ayant une

précision de +1%o sur les mesures isotopiques.
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La puissance de bien juger, de drk/inyuer le vras I avec
le faux, qui esf propremen! ce qu 'on nomme le bon sens,
ou la raison, est naturellement e’ya[e en fous les hommes.

Descartes / Discours de la Téthode /

CHAPITRE 3

Transfert du bore entre continent et océan

La crofite continentale est le plus grand réservoir de bore a la surface de la Terre.
Dans quelle mesure I'érosion de cette crofite et le transport par les rivieres influencent la
composition isotopique du bore de l'eau de mer? Sachant qu'au niveau des zones de
subduction, moins de 10% du bore de la plaque subductée est recyclé dans le manteau, la
concentration du bore dans les océans devrait augmenter sans cesse. Or elle reste
constante a 0.416 mmoles/l. Que se passe-t-il? Ou est transféré l'excés de bore? Pour
répondre a ces questions, une étude a été réalisée dans un cadre géologique
particuliérement adapté & I'observation de I'érosion de la crofite continentale : la chaine

Himalayenne.

3.1) Etat des connaissances sur l'interaction eau-roche a basses
températures

Le bore des océans est produit par I'érosion des continents (Chapitre 1, § 1.2.2).
Le bore est un constituant mineur des roches (a l'exception des tourmalines) qui
s'érodent, et ce caractére de trace est susceptible de lui procurer une sensibilité a
l'altération plus importante que celle des éléments majeurs des roches et des solutions
percolantes. L'altération produit des minéraux détritiques (minéraux primaires), des
solutions et des minéraux néoformés (minéraux secondaires) issus de celles-ci. L'étude
des roches sources et des produits de I'altération est donc primordiale pour comprendre
les processus d'interaction eau-roche responsables du rejet de bore dans les rivieres et
plus tard dans les océans. Ces mécanismes de transfert du bore des continents a la mer
restent encore mal connus. Bien que quelques études aient ét€ menées sur le
comportement du bore lors de la cristallisation de carbonates, ses fractionnements
isotopiques n'ont encore jamais €té €tudi€ pendant l'altération/néoformation de minéraux

silicatés. Ce chapitre propose les premiéres interprétations sur ce sujet.
3.1.1) Rappels des connaissances sur les argiles et les phénomeénes d'adsorption

La formation des argiles peut se faire par quatre grands mécanismes : (1) la
néoformation par précipitation d'éléments en solution, (2) la transformation de phases

détritiques préexistantes sans changement de structure par échange ionique au niveau
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interfoliaire, (3) la transformation de phases détritiques avec changement de structure par
dissolution/reprécipitation et (4) le détritisme qui est un processus conservatif vis a vis
des composants (Millot G., 1970). Une argile est constituée d'une trame silicatée
disposée en feuillets empilés. Ces feuillets sont formés par une alternance de couches de
tétracdres de silicium avec des atomes d'oxygeéne apicaux et de couches d'octa¢dres.
Trois grandes familles peuvent étre distinguées, selon les arrangements de ces couches :

- le motif TO pour lequel la couche octaédrique est associée a une seule couche
tétraédrique et il n'y a pas de niveau interfoliaire disponible pour des cations (ex :
kaolinite; cf. Pauling L., 1930; Brindley G. W., 1946).

- le motif TOT pour lequel la couche octaédrique est disposée entre deux couches
tétraédriques et entre les feuillets peuvent s'incruster des cations échangeables ou non,
c'est le cas des smectites et de 1'illite (Fig.3.1; cf. Hendricks S. B., 1942).

- le motif TOT ol une couche octaédrique libre supplémentaire s'intégre dans le niveau
interfoliaire (ex: chlorite; cf. Grim R. E., 1937).

10.1 A

O Oxygene
® Hydroxyle

™ Molécule d'eau

Cation échangeable

Fig.3.1: assemblage des couches de tétraedres et d'octacdres dans le cas d'une
montmorillonite.

Les argiles sont aussi caractérisées par la charge de leurs feuillets et la composition des
cations qui se trouvent en position interfoliaire. Chaque argile a, de ce fait, une capacité
différente a adsorber des ions en solution.
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3.1.2) Le bore et les argiles

Le bore est susceptible de s'adsorber sur les particules argileuses. Son adsorption
est réversible sur la kaolinite et la montmorillonite alors que le bore adsorbé sur un
mélange d'illite et de chlorite n'est pas désorbable par simple lavage a 'eau distillée. Fleet
M.E.L., 1965, en ont déduit alors que le bore est initialement chimisorbé sur les
particules d'illite, puis incorporé dans la matrice des illites par substitution avec les ions
Si ou Al tétraédriques. Couch E.L. & Grim R.E., 1968 ont suggeéré que le mécanisme
passe par la diffusion intracristalline des ions B(OH)4~ dans les sites tétraédriques, ou ils
remplacent les Si et/ou Al structuraux tout au moins dans le cas des illites. Schwarcz H.P.
et al. (1969) ont mis en €évidence que le bore est préférentiellement adsorbé par les illites
au moment de leur dépot au fond des mers, voir pendant leur enfouissement de ces
sédiments. De&s lors, parce que la teneur de bore en solution est proportionnelle 2 la
salinité du milieu et qu'il peut étre adsorbé par les illites, le bore de l'illite est considéré
comme un marqueur de la salinité de 1'eau au moment de son dép6t. De plus, la taille des
particules d'une boue, i.e. l'importance de la fraction argileuse dans 1'échantillon,
contrdle sa teneur en bore. Ainsi, plus la proportion d'argile augmente dans le sédiment,
plus la teneur en bore est importante. Spivack A. J. & Edmond J. M. (1987) ont
extrapol€ a partir des données isotopiques d'oxygene dans les argiles (Muehlenbachs K.
& Clayton R. N., 1972 et Yeh H. W. & Savin S. M., 1976) et a partir des données de
concentrations en bore de basalts marins trés altérés (Donnelly T. W. et al., 1979b), ce
que devrait étre la concentration en bore d'une smectite marine a I'équilibre isotopique
avec l'eau de mer. Ils ont obtenu une valeur de 146x3 ppm, ce qui donne un coefficient
de partage du bore d'environ 33 entre sédiments et eau de mer. Shimp N.F. et al. (1969)
et Jasmund K. & Linder B.(1973) ont remarqué que méme apres 180 jours de réaction,
I'adsorption du bore sur illite, montmorillonite ou kaolinite continue. Ils ont suggeré alors
que c'est un mécanisme identique qui régit I'adsorption du bore sur ces trois types
d'argile. A l'aide des spectroscopies photoélectroniques (ESCA) et infrarouges, ces
auteurs ont aussi montré que le bore existait sous quatre coordinences différentes dans les
montmorillonites et les illites de synthese, alors que rien de comparable n'était observé
dans les kaolinites. Ils conclurent que le bore se substituait a I'aluminium tétraédrique et
non au silicium tétraédrique.

Keren et collaborateurs (Keren R. & Mezuman U., 1981; Keren R. & Talpaz H.,
1984) ont trouvé que la quantité de bore adsorbée par gramme d'illite est nettement plus
grande que celle sur une montmorillonite, malgré la plus grande surface spécifique de
cette dernicre (Tableau 3.1 ci-dessous). Ils ont proposé une équation reliant la quantité
totale de bore adsorbé (QpT, mole/g d'argile) a la quantité maximum de bore adsorbée, de
la suspension, aux coefficients d'affinités pour 1'adsorption (Kyggp, K et Koy, en
litre/mole) et aux affinités de B(OH)3, B(OH)4- et OH- (i.e. au pH) de la suspension :
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Tx[Kpgp % (BOOH)}) + Kp X (B(OH)3))|
1+KHB X(B(OH)Z)+KB X (B(OH)3)+KOH X (OH)

Opr =

Cette fraction adsorbée dépend également de la taille des particules d'argile. En fait, c'est
I'importance de la surface des faces latérales des particules d'argile qui sera le facteur qui
semble déterminer la quantit€ de bore adsorbée et non l'importance de la surface des faces
basales. La nature méme de l'ion B(OH)4™ rend attirante la notion d'adsorption du bore
sur les faces latérales de l'argile. En effet, avec sa charge négative, sa géométrie
tétraédrique et son encombrement stérique, 1'ion tiendrait parfaitement comme simple
extension de la couche tétraédrique préexistante de l'argile. Ces auteurs suggerérent aussi
que l'adsorption du bore se ferait via un mécanisme d'échange de ligand avec les

groupements hydroxyles de ces faces.

Tableau 3.1 : Adsorption du bore sur différente argiles, pour des solutions initiales de
dont la concentration en bore varie entre 0,1 et 1,5mmol/l (d'apreés Keren R. & Mezuman

U., 1981).
Argile Cation Maximum de
échangeable| bore adsorbé Kus Kg Kou
(T) (umol/g) (litre/mole
Kaolinite Ca 2,94 373 17428 121626
Montmorillonite Na 6,02 194 1745 25803
Montmorillonite Ca 11,8 105 1034 9188
Ilite Ca 15,1 348 8727 40108

L'adsorption spécifique du bore sur d'autres matériaux, tels que des oxydes de fer
ou d'aluminium, a été mise en évidence par l'observation du décalage du point de charge
nul (PZC) vers des pH plus basiques (Blesa M.A. et al., 1984, Fig.3.2 d'aprés Blesa
M.A. et al., 1984). Plus récemment ces observations ont été effectuées dans les sols avec
les oxydes métalliques, les hydroxydes de magnésium et la matiére organique (De
Bussetti S.G. et al., 1995; Su C. & Suarez D.L., 1995; Goldberg S., 1997).
L'électrophorese est généralement utilisée pour déterminer le pzc. Une des faiblesses de
cette technique est que seule la charge effective de surface est mesurée. En effet si le bore
est adsorbé en formant des complexes de sphére internes (c'est le cas pour 1'allophane
sphérique), son adsorption est masquée par la charge effective des complexes de sphéres
externes et aucun changement significatif dans la mobilité électrophorétique n'est observé.

64



Absence d'espece Espece spécifiquement Espece spécifiquement

a adsorption spécifique adsorbable M2+ adsorbable A Z-
Acide Acide Acide
t=4
(=} ® )
s 0o — \— — 0 or- — -
23
i3 .
o ase
Base » pH - pH
TuTon
Point de
& charge nulle
g+ (pzc)
Eof - X -
£
5 .
Base > pH - pH

Fig.3.2 : Modification de la valeur du pzc en fonction de l'espece spécifiquement
adsorbée. Les cations adsorbés augmentent le pH du pzc, alors que les anions adsorbés
diminuent le pH du pzc.

A contrario, Su C. & Suarez D.L. (1995) ont proposé, a partir des spectres in situ
d'ATR-FTIR (Attenuated Total Reflectance-Fourier Transform InfraRed), qu'a des
pH<PZC, lorsque le minéral a une charge de surface globalement positive, la réaction

dominante est la suivante :
B(OH)}(aq) +S- OHj(s) & S-O- B 3H(s) + Hy0(1) + H' (aq) (1)

A ces pHs, l'espéce de bore prédominante en solution est la molécule neutre d'acide
borique qui s'adsorbe en formant des complexes trivalents. Cette réaction est fonction du
pH et une augmentation de celui ci jusqu'a une valeur équivalente au pKj de la surface
protonée, i.e. S-OHy*, favorise la réaction (1) de gauche a droite et diminuerait la
"concentration" de S-OHj*. Ainsi, le maximum d'adsorption de B(OH)3? pour former
'espece trivalente de surface a lieu a des valeurs de pH probablement proches du pK, de
l'acide borique pour la plupart des adsorbants.

Quand le pH est augmenté au-dessus du pKa de S-OHj*, mais au-dessous du pH
auquel l'espece B(OH)4~ prédomine en solution, le groupement fonctionnel neutre de
surface S-OHO(s) devient dominant et la réaction (2) peut former l'espéce de bore tétra-
valente a la surface du solide en relachant des protons dans la solution.

B(OH)J(aq) + 25 - OH (s)=8-8B SH(s) + H,0(1) + H* (aq)  (2)
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Fraction de bore

A des pH > pK, de l'acide borique, l'espéce dominante en solution qui s'adsorbe
préférentiellement est B(OH)4~. Comme pour B(OH)3, I'adsorption de B(OH)4™ peut
entrainer la formation des espéces trigonales et tétraédriques de bore a la surface du
minéral. Cependant pour des pH treés élevés, la charge de surface du minéral est
globalement négative (cf. Fig.3.2, Fig.3.3) et l'ion borate ne s'adsorbe pas. Cette étude
menée par Su et Suarez démontre que les deux espéces du bore (trigonale et tétraédrique)
existent a la surface d'un minéral et que leur proportion relative dépend du pH de la
solution et du type de minéral sur lequel le bore s'adsorbe (aluminium amorphe,
hydroxyde de fer, allophane ou kaolinite).
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Fig.3.3 : Spéciation du bore en solution en focntion du pH. 3 courbes de concentrations
relatives des groupements =SOH*, =SOH et =SO- (a la surface d'une kaolinite par
exemple, S étant mis pour solide) sont reportés en fonction du pH. La courbe charge de
surface délimite le domaine des pH<4.8 pour lesquels la charge de surface de 1'argile sera
globalement positive (i.e. au dessus de la ligne horizontale de la neutralité de la surface),
des pH>4.8 pour lesquels la charge de surface de l'argile sera négative.
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3.1.3) Conséquences des réactions d'adsorption sur les isotopes du bore

Le bore "incorporé" dans les argiles peut étre considéré comme fractionné
isotopiquement de la méme fagon, qu'il soit adsorbé ou structural. En effet, Sen et al.
(1994) ont décrit dans une étude de la coordinence du bore faite par spectroscopie RMN
du bore dans des aragonites marines synthétiques, que le fractionnement isotopique du
bore entre solution et carbonate se produisait probablement lors de l'adsorption de
B(OH)4, et qu'ensuite le bore se retrouvait sous forme B(OH)4~ dans la structure du
CaCOs3 sans autre fractionnement isotopique. Par analogie avec ces résultats, le
fractionnement isotopique du bore entre argile et solution a lieu lors de 'adsorption, puis
aucun autre fractionnement isotopique n'est pris en compte que le bore reste dans la phase
adsorbée ou qu'il soit dans le réseau de 'argile.

D'apres les chapitres précédents, les fractionnements isotopiques, tout cornme les
concentrations respectives de B(OH)3 et B(OH)4-, sont sensibles au pH de la solution, a
la nature de 1'argile et & la concentration en bore de la solution. Les variations de pH de la
solution ont a la fois un effet discriminant sur les espéces de bore en solution, et sur les
capacités d'adsorption de l'argile. Lors de 1'adsorption, le fractionnement chimique causé
par 'adsorption préférentielle de I'espéce B(OH)4", induit a son tour un fractionnement
isotopique qui méne & un enrichissement de l'argile en isotope léger 10B. Ce
fractionnement isotopique est li€ au fait que l'isotope 1éger 10B a 1'équilibre en solution
est porté par l'espéce chimique B(OH)4~ (également détaillé au Chapitre 1). Schwarcz
H.P. et al., 1969 envisagent que ce processus agit comme un régulateur de la
composition isotopique du bore marin. Cette conclusion doit cependant étre nuancer car
leurs expériences furent menées sur des solutions 20 fois plus riches en bore que 1'eau de
mer (0.416 mmol/l), a des niveaux ou les especes polynucléaires de bore (trés rares dans
la nature, méme dans l'eau de mer, Hershey J.P. et al., 1986) peuvent étre formées. Ces
especes risquent d'avoir des caractéristiques d'adsorption tres différentes de celles de
B(OH)3 et B(OH)4~. De plus le pH n'est pas précisé€ dans leur protocole, alors que c'est
le parametre qui contrdle principalement le fractionnement (cf. Chapitre 1).

Palmer M.R. et al., 1987 ont étudié ces phénomenes d'adsorption du bore sur des
sédiments marins pour des pH variant de 6.5 a 8.5 et des températures allant de 5 a 40°C.
Ils définirent le facteur de fractionnement o tel que o = Radsorbé/Rsolution (cf. Chapitre 1
et Fig.3.4). Ces auteurs montrérent que le fractionnement entre l'espéce de bore en
solution et l'espéce de bore adsorbée est moins important aux pH élevés. Ils établirent
ensuite le facteur de fractionnement individuel pour les deux espéces de bore, obtenant
ainsi pour une température indifféremment comprise entre 5 et 40°C, un facteur de
fractionnement de Oladsorbée-solution = 0.969 + 0.002 pour B(OH)3 et Qladsorbée-solution =
0.992 + 0.002 pour B(OH)4".
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Fig.3.4: Variation du facteur de fractionnement o en fonction de la fraction de I'espece
B(OH)4 présente en solution (d'apres les données de Palmer et al., 1987). L'ordonnée a

l'origine, i.e. quand il n'y a pas de B(OH)4~ en solution, donne la valeur du
fractionnement de l'espéce B(OH)3 o0 = 0.969 + 0.002 entre bore adsorbé et bore en
solution. Pour un pH extrement basique, ot B(OH)4 = 1, est la seule espece présente en
solution, il n'y a pas de fractionnement lors de son adsorption sur le s€diment argileux et
dans ce cas extréme, o. = 1.

La nature hétérogéne du sédiment utilisé a sans doute engendré de nombreux sites
différents d'adsorption, sans compter les sites sur les minéraux non argileux enveloppés,
par exemple, par de la matiére organique. C'est pourquoi de légeres différences sont

attendues entre 1'adsorption du bore sur des sédiments naturels et sur des argiles pures.

Aucune étude ne donne de facteurs de fractionnement des isotopes du bore sur des
argiles pures, mais il est légitime de penser que la valeur de ce fractionnement est
influencée par I'affinité croissante du bore pour une kaolinite, une montmorillonite et une
illite (Keren R. & Mezuman U., 1981). L'affinité spécifique d'un ion pour une surface
chargée ne peut se manifester que si I'ion en solution est présent en quantité suffisante.
Les isothermes d'adsorption du B dans le cas le plus favorable (i.e. sur une illite et pour
des pH neutres a basiques) montrent qu'en de¢a de 0,05 mmol/l de bore en solution il y a
moins de 2,5 pmol de B adsorbé par gramme d'illite (Fig.3.5). Le bore ne s'adsorbera
donc pas de maniere significative sur une argile dans une riviére, 2 moins que la
concentration initiale en bore dans la solution ne soit de quelques centaines de ppb (ou
quelques dizaines de pmol/l).
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Fig.3.5 : (a) Isotherme d'adsorption du B sur une illite calcique, dans une solution 2
0.01N CaCly, pour deux pH différents.(b) Comparaison des adsorptions du B sur des
formes calciques de montmorillonite, kaolinite et illite, en fonction du pH de la
suspension, pour une quantité fixée de B (graphes modifiés d'aprés Keren R. &
Mezuman U., 1981).

3.2) Le systéme himalayen : géologie, climat et végétation.
3.2.1) Généralités

La chaine himalayenne s'étend, au Nord de 1'Inde, d'Ouest en Est sur presque
3000 km pour une largeur d'environ 300 km du Nord au Sud. Elle résulte de la collision
des plaques indienne et eurasienne, il y a 50-55 Ma (Patriat P. & Achache J., 1984;
Klootwijk C.T. et al., 1992). Elle montre un couplage important entre le climat et la
tectonique. Le plateau tibétain au Nord, dont la surrection a suivi la mise en place de la
chaine, culmine a haute altitude (4000-5000 m) et modifie sensiblement la circulation
atmosphérique jusqu'a en inverser le sens en été, provoquant un climat de mousson par
appels de masses d'air humide de 1'Océan Indien (Fig.3.6). Les pluies beaucoup plus
abondantes pendant la mousson, gonflent les riviéres et accentuent 1'érosion pendant ces
trois mois d'été. Ce couplage entre climat et orographie est caractéristique du systéme
himalayen. Le flux de particules apporté aux océans est estimé a 2x109 tonnes/an de
sédiments pour les seuls Gange et Brahmapoutre (Galy A., 1999). 1l représente 10% du
flux global de particules aux océans a l'échelle mondiale, soit environ 4% du flux
d'espéces chimiques en solution pour seulement 2.6% du flux d'eau continentale.

La répartition de la végétation suit celle des différents climats. Aux altitudes
intermédiaires telles que dans les Siwaliks, le couvert végétal est de type forét tropicale
luxuriante, alors que plus haut dans la formation Cristalline du Haut Himalaya (HHC) et
au début des Séries Sédimentaires Téthysiennes (TSS), elle est plutdt de type
montagnarde. Plus au Nord de la chaine, le plateau du Tibet est en zone climatique

tropicale, mais la végétation est plutdt désertique.
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Fig.3.6 : Profil d'altitude de la chaine Himalayenne et d'une riviére type traversant la
chaine globalement du Nord au Sud.

3.2.2) La structure géomorphologique de la chaine

La chaine himalayenne peut étre découpée en 4 ceintures orientées W-E et allant du
Nord au Sud (Fig.3.7 et 3.8) :

- les Séries Sédimentaires Téthysiennes (TSS) : 1'Himalaya tibétain est constitué

d'une importante couverture sédimentaire accumulée avant la formation de la chaine dans
un contexte d'avant arc au Nord et de marge passive au Sud (Le Fort P., 1989). Les
terrains vont du Cambrien a I'Eocéne inférieur, pratiquement sans discontinuité.

- les formations Cristallines du Haut Himalaya (HHC) : toutes de haut degré
métamorphique, elles ont une composition assez constante avec essentiellement du gneiss
et des leucogranites himalayens dans lesquels le métamorphisme est biphasé, d'dge
Cambro-Ordovicien et Mio-Pliocéne (Colchen H. et al., 1986; Le Fort P., 1989);

- le Moyen Pays (LH) compris entre deux grands accidents intra-lithosphériques,
le MCT (Main Central Thrust) au Nord et le MBT (Main Boundary Thrust) au Sud. Il est

formé d'une imbrication d'écailles & métamorphisme variable. Les terrains sont d'ages

Protérozoique a Cambrien. On trouve également des orthogneiss d'4ges variants entre 2,1
et 0,9 Ga associés a ces formations et des granites qui sont datés de 0,5 Ga intrusifs dans
les séries précambriennes (Le Fort P., 1989);

- les Siwaliks sont constitués de molasses qui résultent de 1'érosion des terrains
susjacents. Ils sont d'dge actuel a Miocéne supérieur. Leur structure générale est en pli

70



faill€ avec une déformation croissante vers le Nord. Au Sud de cette succession se trouve
la plaine du Gange (Fig.3.7).

Les TSS sont déversées vers le Nord par un systéme de failles normales et constituent le
début du plateau du Tibet et une partie de la haute chaine. La HHC est une dalle
métamorphique qui forme la majeure partie du flanc Sud de la haute chaine. Les Siwaliks
constituent la chaine frontale et, avec le LH, sont issus de chevauchements récents dans le

bassin d'avant chaine.

Fig.3.7 : Carte géologique simplifiée du Népal a la Baie du Bengale (modifiée d'aprés
Galy, 1998). Les échantillons d'eau de riviéres sont symbolisés par des ronds
blancs.
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3.2.3) Le climat de mousson au Népal

Le régime de mousson marque un fort contraste saisonnier. En 3 a 4 mois, de juin
a septembre, il tombe environ 80% des précipitations annuelles. Ces abondantes
précipitations sont réparties inégalement (Fig.3.9). Ainsi du Nord au Sud, sur le versant
tibétain de 1'Himalaya jusqu'a la haute vallée du Mustang, les précipitations atteignent
selon les années a peine 200 mm par an, alors que plus au Sud au niveau de la vallée de
Pokhara, elles peuvent dépasser les 4000 mm par an. En moyenne, les précipitations
avoisinent les 1500 mm par an sur le territoire népalais, en gardant dans le détail une forte
variabilité géographique (MWR, 1982).
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Fig.3.9: Pluviométrie mensuelle (histogrammes) et température moyenne sur l'année
1980 (courbes) qui illustrent les variations climatiques en fonction de la localisation des
stations. Graphe construit a partir des données de 1'ouvrage Climatological Records of
Nepal (MWR, 1982) et des précipitations a Kathmandu pendant la mousson de 1997.

3.2.4) Le systéme Kali-Trisuli-Narayani.

Le bassin versant étudi€ se situe au Népal central & moins d'une centaine de km a
'Ouest de la capitale Kathmandu. Les principales riviéres du syst¢me hydrographique de
cette étude sont la Kali Gandaki la plus a I'Ouest (=300 km de long), et la Trisuli a I'Est
(=200 km), qui se rejoignent pour former la Narayani juste avant les Siwaliks, a environ
30 km au Sud de Gorkha. La Kali et la Trisuli coulent du Nord vers le Sud et drainent
une partie des TSS, traversent la HHC et une partie du LH, avant de se jeter dans la partie

W-E du cours de la Kali ou confluer pour devenir la Narayani. Cette derniére traverse les
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Siwaliks pour aboutir dans la plaine du Gange. Une des particularités de ce bassin est que
la riviere Kali Gandaki, traverse le fossé d'effondrement de la Thakkola (considéré
comme un analogue d'érosion de la partie Sud du Tibet drainée par le Tsangpo) dans sa
partie supérieure, avant de se jeter dans le Brahmapoutre. L'échantillonnage de ces

rivieres est donc bien représentatif de la variété des lithologies himalayennes (Fig.3.8).

La Kali Gandaki prend sa source a plus de 4500 m dans les TSS, dans la région
de Lo Mantang pour suivre le fossé de la Takkhola, au niveau d'un systéme de graben
rempli par plus de 800 m de sédiments plio-quaternaires et par des conglomérats alternant
localement avec quelques dépdt évaporitiques (Fort M. et al., 1982). La traversée de la
HHC est trés réduite, de 1'ordre de quelques dizaines de kilometres. La plus grande partie
du cours de la riviére draine les terrains du Moyen Pays (ou LH), jusqu'a la rencontre
avec la Trisuli =300 km en aval de sa source. La Kali représente =36% du débit de la
Narayani et 4,2% de celui du Gange, au niveau de I'embouchure dans la baie du Bengal.
Les eaux de la Kali Gandaki sont caractérisées par leur richesse en anions issus de la
dissolution d'évaporites ([Cl] variant de 1740 a 56 pmol/l).

La Trisuli est également née dans les TSS vers 5000 m d'altitude; elle traverse la
méme succession de terrains, TSS, HHC et LH. Pendant son écoulement vers le Sud,
elle est rejointe par de nombreux affluents, plus importants et plus longs que ceux de la
Kali, (Buri Gandaki, Marsyandi, Madi Khola et Seti Khola). Au niveau de la ville de
Betrawati, le débit de la Trisuli représente environ 8% de celui du Gange. Ses eaux sont
en moyenne 22 fois moins chlorées que celles de la Kali Gandaki, et ont une charge
dissoute totale moyenne 3 fois inférieure (=100 mg/1).

La Narayani débute avec la confluence Kali Gandaki-Trisuli, & la charniére Moyen
Pays-Siwaliks, puis elle s'écoule vers le Sud dans la plaine du Gange sur =1000 km
avant de rejoindre le cours principal du Gange jusqu'a la Baie du Bengal. Les échantillons
de la Narayani ont surtout été prélevés juste apres la confluence entre Kali et Trisuli, et de
ce fait reflétent chimiquement le mélange de ces deux types de rivieres. Le débit de la

Narayani représente =12.8% du débit a 'embouchure du Gange.
3.2.5) Ou est le bore en Himalaya?
3.2.5.1) Les échantillons solides
Dans le Népal central, une grande partie du bore provient des tourmalines décrites
par de nombreux auteurs dans les granites, aplites ou pegmatites, soit dans des roches
métamorphiques sous forme de grains isolés (Scaillet B. et al., 1990; Chaussidon M. &

Albarede F., 1992). Ces tourmalines ont été formées 2 partir de précipitations dans des
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fluides, probablement a des températures plus faibles que les tourmalines associées aux
granites, et se retrouvent majoritairement dans les pegmatites de la formation I de la Dalle
du Tibet.

Tableau 3.2: Teneur en bore de certains minéraux, les granites proviennent de la ceinture
du Haut Himalaya et les pegmatites de la Formation I de la Dalle du Tibet (Rai S.M.,
1993). Analyses faites par chimie sur des minéraux séparés avec des possibilités d'effet
de pépite de petits cristaux de tourmaline sur les analyses de muscovites et de biotites.

Echantillon  minéral nature de la roche B (ppm)

DK28  tourmaline granite 8229
U697 " granite 8488
U743 " granite 8662
GL11 " granite 9824
HL324 " pegmatite 14490
HL308 " pegmatite 16219
D22 muscovite granite 60
D65 " granite 49
U476 ! granite 76
U697 " granite 91
U743 " granite 85
X10 ) granite 59
X717 " granite 75
HL27 " pegmatite 93
HL211 " pegmatite 80
HL93 " pegmatite 79
GB4 ) granite 122
GB119 " granite 105
GB170 " granite 149
GB173 " granite 107
GL11 " granite 107
GP92 " granite 98
U476 biotite granite 21
U697 " granite 465
U743 ! granite 94
X12 " granite 2781
X717 " granite 359
HL104 ! pegmatite 74
HL93 " pegmatite 54

Les granites de la chalne himalayenne se situent géographiquement au niveau de
deux ceintures qui sont, du Nord au Sud : les leucogranites Cénozoiques du Nord
Himalaya mis en place dans le Sédimentaire Tibétain et les leucogranites du Haut
Himalaya mis en place au sein des Séries Sédimentaires Tibétaines au sommet du Socle
Cristallin (HHC). Cette ceinture regroupe une dizaine de massifs majeurs tous trés
similaires minéralogiquement et chimiquement. Les trois minéraux source de bore y sont
présents en concentrations variables: la biotite (2 a 5%), la tourmaline (0 a 5%) (France-
Lanord C., 1987) et la muscovite. La teneur en bore de chaque minéral est trés variable,
néanmoins le Tableau 3.2 dresse un bilan pour des échantillons prélevés au Népal. Les
analyses de bore pour le Tableau 3.2 ont été faites sur des minéraux séparés, avec de

75



possibles "effets de pépite” de petits cristaux de tourmaline sur les analyses de muscovites
et de biotites (Rose et al., soumis, cf. §3.4), ce qui produit des résultats trés différents de
ceux donnés par les analyses faites par sonde ionique (cf.Tableau 3.3). Des minéraux de
biotites et muscovites ont été triés a partir d'un échantillon de sédiment de riviere de la
Chepe (MO 50). Ils sont représentatifs d'un grand bassin versant essentiellement situé
dans la HHC et ont respectivement des teneurs en bore de 21 ppm et 4745 ppm. D'autre
part la teneur en bore des carbonates ne dépasse pas 10£5ppm (Rose E.F. et al., 1997).
Localement le bore peut aussi provenir de la dissolution d'évaporites ou de borates,
notamment dans la partie aval de la Kali Gandaki, dans le fossé de la Takkhola ot leur
présence a été proposées (Fort M. et al., 1982).

L'altération chimique des minéraux porteurs de bore se fait essentiellement dans les
sols. Ces minéraux sont ensuite lessivés et aboutissent dans les riviéres. La contribution
de la dissolution des carbonates des TSS, au bore dissous dans les riviéres est considéré
comme négligeable par rapport & sa teneur moyenne dans les rivieres (e.g. 5% dans le cas
de la Kali Gandaki, Rose et al., soumis cf.§3.3). Le caractére tres local de la présence
d'évaporites lié aux concentrations en bore souvent élevées et trés variables (Harder H.,
1974; Palmer M. R. & Helvaci C, 1995) de ces derniéres, justifie la décision de
s'affranchir de la contribution évaporitique au bore de la riviere par des corrections
effectuées a partir de bilan de masse quand cela et possible. Dans ce travail, l'accent a
donc été mis sur 'étude des fractionnements isotopiques du bore lors de l'altération des
silicates. Les sols et sédiments de riviéres sont certainement des environnements propices
a l'observation des différents stades d'altération des silicates (Fig.3.11).

* sols N

TSS g —

HHC

1 LH 50 km
= Siwaliks A

Fig.3.10 : Carte de localisation de I'échantillonnage des sols au Népal Central.

76



Les sols échantillonnés au Népal proviennent du Moyen-Pays, ou du Haut
Himalaya Cristallin. La concentration de bore dans un profil de sol dépend : (1) de la
présence de minéraux porteurs de bore, (2) de l'intensité de l'altération de ces minéraux,
et (3) du ruissellement de 1'eau dans le sol (Fig.3.12). Les compositions isotopiques en
bore des minéraux silicatées sources de bore tels que la muscovite et la biotite triées a
partir d'un sédiment de riviére, et les tourmalines, sont relativement comparables et
constantes (sauf prés du MCT a cause de fluides hydrothermaux). En moyenne les micas
ont des 8!1B=-15%0 et les tourmalines ont des valeurs moyennes =~ -12%o, toutes
formations géologiques confondues (Tableau 3.3).
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Fig.3.12: Profil de concentration en B dans deux sols népalais. MO33 est un sol du Haut
Himalaya Cristallin et MO122 est un sol rouge du Moyen Pays qui contient beaucoup
d'oxyde de fer (= 8 poids%).

Profondeur (cm)

Tableau 3.3: Compositions isotopiques et concentratlons en bore de quelques roches et
minéraux des différentes formations himalayennes (T d'aprés Chaussidon et al, 1991;
Chaussidon & Albarede, 1992). Analyses faites par sonde ionique.

Gamme de Moyenne Gamme de 8!!B  Moyenne

[B] ppm %o
Tourmalines T:
l%ramtes (Manaslu et Gangotri) - - -16.6 2 -10.3  -12.8%+1.7%0
ormations LH :
loin du MCT - - 5.7 4435 +0.4+1.5%0
é)roche du MCT - - -14432-90 -10.6x1.5%0
H - - - -16.12-90 -11.8+1.5%o
Sediment de la riviére Chepe Khola, MOS0 (HHC):
Muscovite 39044534 47.4%+5.6 -17.52-11.2 -14.242.2%¢
(moyenne sur 14 grains)
Biotite 0.53a3.57 1.941.1 -19.7 4-10.6  -15.8%2.9%0

(moyenne sur 10 grains)
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3.2.5.2) Le bore dissous

Le bore se retrouve donc sous forme dissoute dans les eaux fluviales, avec un
gradient de concentration qui suit les concentrations dans les roches encaissantes. Ainsi
par exemple, I'amont de la Kali Gandaki est trés riche en bore avec 5,92 umol/l, en raison
de la présence d'évaporites riches en bore dans la région du graben de la Takkhola. Puis
la concentration du bore dilué par les affluents de la Kali Gandaki qui sont appauvris en
bore dissous autant de bore dissous, ne cesse de diminuer jusqu'a la baie du Bengale
(Fig.3.13). Néanmoins comme le débit des rivieres augmente, la quantité de bore apporté
a l'océan par le Gange reste nettement supérieure (=4x1011mol/an) a celle apporté par la
Narayani au niveau de la confluence Kali-Trisuli (=4x109mol/an).

6 & T | 1 | ‘I Kali I 1
¢ ” O Trisuli :
5 - L 2 4+ Gange et Brahmapoutre.
pendant la mousson
— \ 4
S 4r . 1
9 4
=
EEN —
Eé *
2 T L 4 N
o O
1 B ‘ DD -
s H
0 1 ! ! ! ! | 1 5
0 50 100 150 200 250 300 350 2500

Distance a la source (km)

Fig.3.13 : Variation des concentrations de bore entre la source de la Kali Gandaki et celle
de la Trisuli jusqu'a I'embouchure du Gange et du Brahmapoutre.

Le Tableau 3.4 qui récapitule les analyses de bore effectuées dans les différentes
rivieres himalayennes (Fig.3.14), met également en évidence quelques teneurs en bore
anormalement fortes qui proviennent de sources chaudes. Sur les cartes d'échantillonnage
Fig.3.7 et 3.8, seul le premier échantillon est indiqué avec les sites ol plusieurs

prélevements ont été effectués.
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Tableau 3.4: Localisation et résultats d'analyses de concentrations en bore et
compositions isotopiques en bore des eaux de riviéres himalayennes.

Echantillon Riviére et lieu Date Altitudle T pH B  $lIB
m C umol/l %o

Bassin de la Kali Gandaki

LO25 Nangyal, amont Lo Manthang 20/05/93 3695 n.d. 0,18

LO49  Kali Gandaki, aval Lo Manthang20/05/93 3550 5 5,92 +23,8

NH 133 Kali Gandaki, Phuwa 30/04/95 3575 9,6 7,78 1,94

LO63  Tsarang Khola, Tsarang Khola 21/05/93 3920 4,5 0,46

LO23  Tsarang Khola, Tsarang 19/05/93 3430 0,83

LO 15 Ghami Khola, Ghami 19/05/93 3450 6,3 0,74

LO96  Narsing khola, Chhuksang 24/05/93 2900 10 28,67 -7,0

LO1 Kali Gandaki, Kagbeni 16/05/93 2800 13,8 7,30

LO99  Thini khola, amont Kali 26/05/93 2650 0,64

LO 103 Marpha khola, Marpha 26/05/93 2650 0,09

LO 101 Kali Gandaki, aval Marpha 26/05/93 2530 10 5,08 +17,1

LO 310 Kali Gandaki, Ramdi 10/06/93 460 21,8 1,01

NH 6 Kali gandaki, Ramdi 12/03/95 16,7 8,76 2,49

LO 306 Khali 09/06/93 305 25,6 0,64 +174

NH 7 Andhi khola, Waling 12/03/95 21,7 8,76 0,09

NH 8 Kali gandaki, aval Beni 13/03/95 11,8 8,57 3,70

NH 10 Kali gandaki, aval Tatopani 15/03/95 1180 9,4 8,59 4,25

NH 31 Mayongdi, a coté Tatopani 14/03/95 10,5 8,31 3,97

NH 147 Kali gandaki, Jomsom 3/05/95 2675 8,4 8,42 5,64

NAG 5 Kali, Ramdi 13/11/95 460 18,3 8,42 0,83 +18,3

NAG 21 Kali, Kagbeni 25/11/95 2790 3,8 8,51 5,55 +294

NAG 30 Kali, Chairogaon 01/12/95 2626 6,3 9,25 5,27 +15,1

NAG 32 Kali, Khobang 02/1295 2530 2 8,78 5,45 +11,8

MO 500 Tukuche Kali 07/98 1,58

NAG 34 Kali, Koketani 02/12/95 2500 10,5 9,38 3,51 +9,9

NAG 39 Kali, Dana 03/12/95 1450 9 8,52 3,88 +13,0

MO 515 Kali Gandaki, Dana 07/98 1,03

NAG 41 Miristi, Banskot 04/12/95 1490 8,9 8,45 0,18 +11,7

NAG 43 Kali, Tatopani 05/12/95 1180 8,7 2,49 +13,6

MO 517 Kali Gandaki, Tatopani 07/98 0,98

NAG 45 Kali, Baglung 06/12/95 740 12,9 8,64 1,94 +144

MO 205 Andi k., Kali Gandaki 18/05/97 850 28,7 6 0,55

MO 503 Yamkim 07/98 0,16

MO 520 Tatopani (source hydrothermale) 07/98 62,94

Bassin de la Trisuli

KN 95 Chake 935 n.d. 0,27 +26,7

LO 256 Trisuli, Syabrubensi 06/06/93 1490 12,7 1,38 +11,0

LO304 Trisuli 09/06/93 320 20,5 1,29  +8,7

LO316 Trisuli 10/06/93 465 20,5 0,92 +11,8

LO 258 Trisuli, amont Bethrawati 06/06/93 700 17,9 1,20

TRI 19/6 Trisuli, Behtrawati 19/06/93 700 0,55

TRI 6/7 Trisuli, Behtrawati 06/07/93 700 0,18

TRI 15/7 Trisuli, Behtrawati 15/07/93 700 0,37 +1,1

TRI 1/8 Trisuli, Behtrawati 01/08/93 700 0,18

TRI 15/8 Trisuli, Behtrawati 15/08/93 700 0,27 +7,5

TRI 1/9 Trisuli, Behtrawati 01/09/93 700 0,37

TRI 15/9 Trisuli, Behtrawati 15/09/93 700 0,55

TRI 1/10 Trisuli, Behtrawati 01/10/93 700 0,92

TRI 15/10 Trisuli, Behtrawati 15/10/93 700 1,29

TRI 1/11 Trisuli, Behtrawati 01/11/93 700 1,29

TRI 1/12 Trisuli, Behtrawati 01/12/93 700 2,22 +1,7

TRI 4/4/94 Behtrawati 04/04/94 700 -2,1
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Echantillon Riviere et lieu Date Altitude T pH B  3lIB
m C umol/l %o

LO 237 Lari, Lari valley 05/06/93 4365

L0238 Mailung khola, amont Paigutang 05/06/93 4200 0,09

LO 257 Langtang khola, Syabrubensi ~ 06/06/93 1500 0,37

NH 100 Langtang khola, Syabrubensi ~ 14/04/95 1455 10,8 7,75 0,83

NH 102 Bhote Kosi, Syabrubensi 14/04/95 1440 11,9 7,92 3,05

MO 135 Trisuli aval Bhuri 14/05/94 21 5,5 1,29

MO 137 Trisuli amont Bhuri 14/05/94 22,5 5,5 1,57

Bassin de la Bhuri Gandaki

LO 300 Bhuri gandaki, Benighgat 09/06/93 410 17,5 0,83 +134

MO 107 Mati k. 12/05/97 274 5,5 0,18

MO 110 Isul k. 12/05/97 26,4 5,5 0,74

MO 115 Bhur G. 12/05/97 17 5,5 0,83

MO 119 Anku k. 13/05/97 248 5,5 3,51

MO 125 Sueli wandi k. 14/05/97 29,7 5,5 0,20

MO 130 Bhuri Gandaki 14/05/97 18,5 5,5 1,20

Bassin de la Dordi

MOS8 Dordi, Aval Pashar Besi 2/05/97 760 18,9 8 0,09

MO 19 Dordi, Amont Chhangdi k. 2/05/97 0,09

MO 20 Chhangdik. 3/05/97 0,09

MO 28 Dordi 4/05/97 1450 10,2 7 0,09

Bassin de 1a Chepe

MO 49 af. Chepe, vallon glaciére 6/05/97 3600 2,6 0,12

MO 58  Chepe 7/05/97 3100 0,09

MO 67  af. Chepe 8/05/97 3340 0,12

MO 79 Khota Khola 9/05/97 1700 149 5,5 0,09

MO 84  Chepe Khola 9/05/97 174 5,5 0,09

Bassin de la Marsyandi

LO 314 Marsyandi 10/06/93 435 20 1,75

NAG 24 Marsyandi, source 28/11/95 5050 0 0,09 +20,5

MO2 Marsyandi, Phaligesangu 1/05/97 600 17,6 8 3,51 +17.4

MO91 Darondi 10/05/97 22,9 5,0 0,46

Bassin de la Narayani

LO 308 Narayani 09/06/93 305 25,6 0,74 +10,9

NH 1 Narayani, Narayangadh 10/03/95 19,5 8,45 2,40 +14,2

NAG 49 Narayani, Nayaran Ghat 11/12/95 190 18,8 8,4 1,20 +7,2

MO 215 Narayani, Narayani 20/05/97 220 24,1 6 1,66 +2,5

Bassin de la Seti Khola

HF 141 Madi 1040 n.d. 0,64

LO 302 Setikhola 09/06/93 325 264 0,46 +8,9

LO 312 Setikhola 10/06/93 585 25,7 0,46

NH 39  Seti 16/03/95 99 17,85 1,75

NH 40 Sardi 16/03/95 17,2 8,47

NAG 3 Bijaipur, Kundahar 11/11/95 870 20,6 8,13 0,55

MO 200 Seti K., Seti 18/05/97 24,1 6 0,83

Riviéres des Siwaliks

94-01 Chor X/04/1994 2,96 +23,7

94-02 Suraf X/04/1994 3,05 -5,9

94-03 Rangsing X/04/1994 0,37

NH 3 Surai khola, source chaude 11/03/95 17,7 8,46 1,48

MO 208 Ransing (siwalik), Rapti 19/05/97 385 1,01
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Echantillon Riviere et lieu Date Altiude T pH B d11B

m C pumol/l %o
94-13  May-Gad X/04/1994 0,55
94-14  Basinti X/04/1994 0,55
94-17  Kachali X/04/1994 1,85
94-18  Banka X/04/1994 0,83
Bassin de la Bheri-Karnali
94-04  Patou X/04/1994 4,34
94-05  Sarda X/04/1994 0,46
NAG 15 Sarda 16/11/95 1400 0,18
94-07  Bheri X/04/1994 2,12
94-08  Bheri X/04/1994 2,22
94-09  Bheri X/04/1994 0,55
94-11 Bheri X/04/1994 0,92
94-16  Bheri X/04/1994 1,75
94-06  Joug X/04/1994 0,92
94-10  Barbung X/04/1994 0,83
94-15  Karnaly X/04/1994 3,97
NAG 11 Karnali, Kotillaghat 17/11/95 100 19,8 8,57 1,66
NAG 14 Bheri, Sampujighat 18/11/95 370 17,2 8,29 0,92
NAG 19 Rapti, Darbang 21/11/95 290 19,4 8,64 0,83
NAG 47 Bheri, Dunai 24-25/11 2030 0,83
NAG 56 Bheri, Sampujighat X/6/95 370 0,55
NAG 57 Bheri, Sampujighat X/8/95 370 0,37
NAG 58 Bheri, Sampujighat X/9/95 370 0,55
Divers
NH 71  Tilla Nadi, & coté Tatopani 21/03/95 13,6 8,75
NH 80 Thulo Beri, Julpha-Dunai 21/03/95 2030 8,3 8,48 0,55
NH 20 Bothe Kosi, Khodari 17/03/95 6,5 8,15 2,40
Gokarna Bhagmati, amont Kathmandu 1360 15 0,18
LO 400 Bagmati, Patan bridge 20/11/93 0,55
LO 401 Bagmati, Thapathali bridge 20/11/93 0,55
NAG 10 Rapti, Bhabaniyapur 16/11/95 140 22,3 8,64 0,64
MO 100 Marsel k. 11/05/97 590 234 5,5 0,13
MO 212 Kwali k. (plaine), Rapti 19/05/97 250 36 6,5 1,38
MO 524 Lac de Pokhara 07/98 0,25
Bangladesh
BGP 4  Gange, Rajshahi 2/08/96 30,7 7,64 0,83 +7,2
BGP 12 Tista, Kaunia 4/08/96 284 7,15 0,27
BGP 15 Brahmapoutre, Chilmari 5/08/96 28,8 7,62 0,55 +21,3
BGP 20 Meghna, Bhola 10/08/96 29,5 8,05 1,57
BGP 39 Meghna, Bhairab Bazar 13/08/96 29,7 7,21 0,37
BGP 0 Bangladesh, japanese bridge ~ 20/10/94 15 0,37
BGP 51 Brahmapoutre, Aricha Ghat 25/02/97 22 8,4 4,34
BGP 65 Gange, Rajshahi 3/03/97 23,6 8,53 1,75 +11,3
BGP 72 Tista, Kaunia 7/03/97 23,5 8,11 1,20
BGP 79 Brahmapoutre, Chilmari 7/03/97 23,1 8,52 5,09 +4,8
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Fig.3.14: Répartition des concentrations en bore dans les rivieres du Népal Cantral et du
Bangladesh (& I'exception de LO96 et MO520).

3.3) Fractionnement des isotopes du bore pendant les processus
d'érosion : 1'exemple de rivieres himalayennes

Ce paragraphe est rédigé en anglais parce que 1'étude a été soumise pour publication
a la revue Geochimica et Cosmochimica Acta. Ce travail montre que les variations de
concentrations en B et en 6!1B dans les riviéres himalayennes sont énormes, de plus de
30%o pour le 8!1B. Cette variation ne peut étre expliquée simplement par les différentes
lithologies érodées, bien qu'elle y soit liée. Elle doit aussi résulter de fractionnements
isotopiques du bore qui se produisent a différents pH dans les sols lors de la

néoformation des minéraux secondaires.
Résumé

La composition isotopique du bore de 5 eaux de pluies et de 35 eaux fluviatiles
s'écoulant du haut Himalaya (5050 m) a la baie du Bengale, a été mesurée par sonde
ionique, afin de faire une premiere estimation des fractionnements isotopiques qui existent
au niveau d'un des principaux systemes d'érosion du monde. Les pluies ont des
concentrations et des compositions isotopiques en bore relativement homogeénes (0,09 £+
0,09 pmol/l et +5,4 * 1,7%0), a l'exception de deux échantillons prélevés dans
Kathmandu, qui révelent sans doute, par leur concentrations plus élevées, une
contamination anthropique. Les riviéres montrent une large gamme de concentrations en
bore (de 0,09 umol/1 2 28,68 pmol/l) et de compositions isotopiques du bore (§!1B entre
-7,0 et 429,4%0). Aucune corrélation systématique n'existe entre le 3!1B et la chimie des
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ions majeurs des eaux de riviéres, a l'exception des riviéres riches en bore et en
chlorures, qui ont systématiquement les valeurs les plus €levées en 811B, apparemment
contrdlées dans cette région par la dissolution d'€vaporites et par les systémes
géothermaux au niveau du MCT.

Apres correction de la contribution evaporitique (représentant entre 9,4 et 64,4%
du bore dissous avec une importance décroissante des riviéres avales), les concentrations
en bore des rivieres et les 3!1B sont encore trés variables (de 0,10 4 5,83 pmol/l et de
-5,8 & +24,1%o, respectivement). Cette variation refléte principalement différentes
conditions d'altération des silicates (dissolution congruente et incongruente des silicates),
la contribution de la dissolution des carbonates étant considérée comme négligeable par
rapport a I'ensemble du bore de la riviere (=5% du bore dissous). Contrairement a ce qui
se passe lors de la dissolution congruente des silicates, d'importants fractionnements
isotopiques du bore trés dépendants du pH, ont lieu lors de la dissolution incongruente
(Aargile-eau=-20%o a des pH acides et =-11%o a des pH plus €levés). La systématique du
bore suggere que ces fractionnements ont lieu sur une gamme étendue de pH (de 7 2 9,5)
dans les sols ou les concentrations en bore sont nettement supérieures a celles des rivieres
(de l'ordre de plusieurs centaines de pimol/l) et ne résultent pas de réactions entre bore
dissous dans la riviere et particules en suspension dans l'eau. Les 311B élevés ne peuvent
s'expliquer que par des processus d'adsorption-néoformation qui apparaissent & des pH
de 7,5 2 8,5. En effet a pH 7,5 par exemple, une adsorption de 35% du bore produira un
fractionnement de 9%o de l'eau interstitielle, ce qui représente le double de ce qui se
passerait & pH = 9,3. Bien que l'adsorption soit favorisée a des pH élevés (=9 pour le
maximum d'adsorption), les fractionnements isotopiques de bore sont bien plus faibles
qu'a pH < 8,5. De plus comme il semble qu'il y ait une certaine cohérence entre les pH
des rivieres et celui déduit pour les sols par la systématique des isotopes du bore, il est
probable que le pH des rivieres soit hérité€ des processus d'érosion qui ont lieu dans les
sols.

Pour le cycle du bore, l'érosion de 'Himalaya induit des concentrations et des
compositions isotopiques de bore dissous qui sont trés variables (respectivement 0,67
pmol/1 et 0,29 pmol/l, et +5,0 et +21,0%0 pour le Gange et le Brahmapoutre en période
de mousson). Ces valeurs suggerent la présence d'un important processus régulateur en
milieu estuarien, afin de maintenir un 3!1B de 1'océan relativement stable a I'échelle
mondiale (=+40%o).
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Abstract

The boron isotopic composition of 5 rain waters and 35 river waters running
from the high Himalayas (5050 m) down to the Bay of Bengal were measured by ion
microprobe to make a first survey of the boron isotopic fractionations present in a major
erosion system. The rains have rather homogeneous B concentrations and isotopic
compositions (0.09+0.09 pmol/l and 5.4£1.7%o) at the exception of the two Kathmandu
samples which probably reflect a significant anthropic contamination. The river waters
show a large range of B concentrations (from 0.09 to 28.68 pmol/l) and of B isotopic
compositions (8!1B values ranging from -7.0 to +29.4%o¢). No systematic correlation
between the 811B values and the major ion chemistry of the river waters is present, at
the exception of the most B- and Cl-rich rivers which have systematically the highest
8118 values, likely controlled by evaporite dissolution.

After correction for the evaporite contribution (from 9.4 to 64.4% of dissolved B
with a systematic decrease southwards) the riverine B concentrations and 8!1B values
are still highly variable (from 0.10 to 5.83 pmol/l and from -5.8 to 24.1%o,
respectively). This variation reflects mostly different conditions of silicate weathering
(congruent and incongruent silicate dissolution), the contribution from the dissolution of
carbonates being quite negligible (=5% of the dissolved B) on the river B budget. At
variance with congruent silicate dissolution, incongruent dissolution occurs with a large
B isotope fractionation which depends on pH (Aclay-water = -31.2%o at acidic pH and =
-5.8%o at higher pH). The B systematic suggests strongly that these fractionations are
produced over a wide range of pH (from 7 to 9.5) in soils and don't result from
reactions between the dissolved and suspended load in rivers. The net result of
Himalayan erosion for the global B cycle is the input to the sea of waters with highly
variable B concentrations and isotopic compositions (0.67 and 0.29 pmol/l, +5.0 and
+21.0%o for the Ganga and the Brahmaputra during the monsoon period, respectively).
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1. INTRODUCTION

B isotopes (given in 811B notation) display large variations in sedimentary and
magmatic rocks between =-40%o and =+30%o (Palmer & Swihart, 1996), the average
S11B value of the continental crust being =-10+2%0 (Chaussidon & Albaréde, 1992). In
contrast, the isotopic composition of seawater is constant world-wide at +39.5%o
(Spivack & Edmond, 1987). The processes leading to this large !B enrichment of
seawater relative to average continental crust have been attributed to isotopic
fractionations taking place during (1) adsorption of riverine dissolved boron onto detrital
clays (Schwarcz et al., 1969; Palmer et al., 1987) and (2) hydrothermal alteration of the
oceanic crust (Spivack & Edmond, 1987). River outflow from the continents (=37x1010
g/year with an average dissolved B concentration in rivers of 1 umol/l) is the main B
recharge to the ocean/sediment system (Leeman & Sisson, 1996).

Despite its obvious importance in the budget of seawater, the isotopic
composition of dissolved B in major world rivers remains largely unknown at present.
This is due to the analytical difficulties linked to the accurate measurement of the
11B/10B ratio in B-poor (umol/l range) solutions by either positive or negative thermal
ionisation mass spectrometry. The only 8!1B values available (Spivack, 1986) range
from +9.2%0 to +14.0%0 for the Mississippi, the Orinoco, the Fraser and two South
American rivers and from -2.1 to -10.9%. for the Loire river in France (Mossadik,
1997). Most other reported 8!!B values are for salt lakes and brines (Xiao et al., 1992;
Vengosh et al., 1991c; Vengosh et al., 1995a), thus not relevant for the study of the
processes controlling the B isotopic composition of river waters. In addition, no study
describes the behaviour of B isotopes during the weathering of continents, with the
exception of one soil profile in the Orinoco basin which shows very small §11B
variations between -1.4%o and +1.6%o (Spivack et al., 1987).

In this study, 35 samples taken in high Himalayan rivers and in the Ganga and
Brahmaputra have been analysed for major ion chemistry and for B concentrations and
isotopic compositions using a new technique developed with the CRPG-CNRS Nancy
ims 3f ion microprobe. This sample set allows the study of the behaviour of B isotopes
from weathering sites at high elevations (up to 5050m) in the high Himalayan range along
river profiles down to the discharge in the Bay of Bengal. In addition, the presence of
significant B isotopic variations in the Ganga-Brahmaputra river system is of importance
in order to better understand the factors which maintain the 8!!B of the oceans constant at
=+40%o since these two rivers represents =10% and =20% of the total annual discharge
to the oceans of dissolved solids and suspended matter, respectively (Berner & Berner,
1996).

86



2. HIMALAYAN EROSION SYSTEM AND SAMPLING

Water samples were collected in the Himalaya of central Nepal between June 1993
and May 1997 (Fig.1). Two samples were collected at the mouth of the Ganges and
Brahmaputra river in Bangladesh. In Nepal, both the Kali Gandaki and the Trisuli river
run southward through the main lithological units of Nepal. They drain upstream the
Tethian Sedimentary Series (TSS), composed of dominant carbonate rocks, and quartzo-
pelitic series (North Indian shelf sediments), partially affected by the Himalayan
metamorphism. Further South, they run across the High Himalaya Crystalline (HHC)
which consist of highly metamorphosed paragneisses, migmatites, and marbles. They
merge to form the Narayani or Gandak river in the Lesser Himalaya (LH) which is mostly

composed of schist and quartzite with minor limestones.

TSS
HHC
(] LH
E Siwaliks

Bay of Bengal

Fig.1: Sample locations in Bengladesh and in Central Nepal. When several samples were
taken at the same location, only one is noted and the entire data set in reported in Tables
1,2 and 3.
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The great elevation, the monsoon climate, and glaciation of the higher Himalayan
region combine to produce some of the world's highest erosion rates (Milliman and
Syvitski, 1992). In addition, chemical denudation rates are 2 to 3 times higher than the
world average in the Ganga-Brahmaputra watershed (Sarin et al., 1989). The source of
major dissolved elements in relation with weathering processes in the different parts of
the basin have been studied by Galy and France-Lanord (in press). In the North
Himalayan basins, the arid and cold climate does not favour soil development, and
weathering reactions are dominated by inorganic processes driven by sulphide oxidation
and by metamorphic degassed carbonic acid. North flank rivers are characterised by high
total dissolved solids (TDS) above 300 mg/l which are derived from carbonate and
evaporite dissolution. Processes of dissolution/recrystallization of carbonates generate
water enriched in Mg and Sr compared to the composition of bedrock carbonates (Galy et
al., in press). In contrast, on the South flank of the Himalaya, heavy rainfall and tropical
temperatures and vegetation favour the development of soils. River waters have much
lower TDS (30-70 mg/l) when they drain only silicated rocks and contain =50 eq% of Na
and K derived from silicate. Major river in the south have TDS around 200 mg/l and
carbonate, silicate, and evaporite are the sources of respectively 89, 7 and 4 eq% of the
total cation charges.

3. ANALYSES

All samples were immediately filtered after collection (through 0.2 pm or 0.1 um
nylon Millipore filters). Samples for Cl, SO4, NO3, B concentrations, and boron isotope
compositions were conserved unacidified. But one drop of concentrated double distilled
nitric acid was added to the samples conserved for Na, K, Mg, and Ca analyses. Rain
samples were collected = 1.5 m above ground level using a funnel connected to a
sampling bottle by a Teflon tube. Special care have been taken to clean the sampling tools

with rain water before the collection of sample to avoid pollution.

3.1. Concentrations measurements

Major elements (Cl, SO4, NO3, Na, K, Mg, Ca) and B were analysed by ion
chromatography (IC, Dionex 45001) at CRPG-CNRS. Only 100 pl of sample are needed
for the analysis and all measurements are calibrated using standard Merck solutions. The
analytical precision (10) by IC is better than £10% for the anions and cations. Multiple
analyses of standard B solutions demonstrated that B could be determined by IC in the
range 0.09 umol/l to 0.9 pmol/l with analytical reproducibilities of +10% and +4%,
respectively. The eluent used for the IC is a solution of mannitol 0.1M that flows at a rate
of 1 ml/min through a ICE-AS1 column and the sensibility is fixed at 1uS. Silica was
analysed by spectrophotometry using the Mo blue complex method (Blanchet &
Malaprade, 1967).
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3.2. B isotopic determination

B isotopic analyses were performed with the Cameca ims 3f ion microprobe of the
CRPG-CNRS (Nancy, France) on dried solid residues produced by evaporation of water
samples on pure silicon wafers. This technique was developed specifically for the
analysis of river and rain waters having low B concentrations. Positive thermal ionisation
of the dicesium metaborate ion requires a rather complicated chemical preparation and has
a detection limit which makes difficult the analysis of sub nanograms levels of boron
(Spivack & Edmond, 1986; Xiao et al., 1988; Ishikawa & Nakamura, 1990; Leeman et
al., 1991). Negative thermal ionisation of the BO;" ions which is much more simple for
sample preparation and more sensitive, presents however the problem of isobaric
interferences caused by CNO~ molecules from natural waters (Hemming & Hanson,
1994; Gaillardet, 1995).

The ion microprobe settings required for the analysis of B in river waters are
similar to those used at the CRPG for B isotopic analysis in B-poor mantle rocks and
meteorites (Chaussidon et al., 1997). The dried solid residues are sputtered with a 10 kV
O- primary beam, and the 4.5 kV positive secondary 10B+ and 1B+ ions are analysed
with no energy filtering at a mass resolution M/AM of =1400. In contrast to the analysis
of mantle rocks and meteorites, the primary beam has a low intensity (a few nA) adjusted
to produce at mass 10 a count rate of =300 to =1000 counts/sec which is stable for at least
30 min. Because of the thinness of the deposit (few microns), a stable secondary signal is
only obtained if the primary beam is rastered over a 100x100 pm area. This has also the
advantage of averaging possible small heterogeneities resulting from crystallisation of the
solution during its evaporation on the silicon wafer. Each 11B/10B measurement is made
of 10 blocks of 10 cycles with counting times of 8 sec per cycle at mass 10 and of 4 sec at
mass 11. In addition, 3 blocks, which are not taken into account for the determination of
the 11B/10B ratio, are made prior to the measurement to remove the gold coating, to
increase and stabilise the signal. In these conditions, the precision obtained on the
11B/10B ratio reaches +2%o for samples with B concentrations <0.5 pmol/l and =+1%o
for samples with higher B concentrations. B isotopic ratios are hereafter given using the
311B notation, i.e. given in permil variations relative to the NBS951 boric acid standard
whose 11B/10B ratio is accepted to be 4.04558 (Catanzaro et al., 1970).

The two main difficulties associated with this analytical procedure are (1)
preparing well crystallised dried deposits which can yield upon primary beam sputtering a
stable and intense secondary ion beam and (2) to avoid isotopic fractionations and B
contamination during evaporation and preparation of the samples. In order to get a well
crystallised deposit, 1pl of B-free seawater is added to the sample without any other
chemical pre-treatment (Kiss, 1988). The deposit is then obtained by loading 1 pl drops
one at a time on ultra pure Rhone Siltec silicon wafer. The procedure is done in a laminar
flow hood under an infrared lamp with a monitored temperature (<50°C) to avoid B
isotopic fractionation during evaporation (Kloétzli, 1992). To monitor B contamination,

89



systematic ion microprobe analyses of dried deposits of B-free seawater on silicon plates
are made during each analytical session. These tests always yielded less than 10
counts/sec on 0B, which can be considered as the maximum B background of the
technique. The effect of this background on the measured 11B/10B ratio is negligible for
most of the samples at the exception of those with B concentrations < 0.5umol/l where it
can introduce a maximum error of +2%o. In addition, prior to each analysis, the B
background is always measured on the silicon wafer far from the deposit. In some cases,
memory effects were detected following the analysis of a B-rich salt sample (such as
seawater), probably due to a "B coating" on the immersion lens. The "cleaning" of the
immersion lens is done in these rare cases by sputtering during =1 hour the silicon plate
until a B background <10 counts/sec at mass 10 is obtained.

The precision of this technique has been tested by repeated analyses of a solution
of the NBS951 boric acid international standard (Catanzaro et al., 1970, 811B=0%o by
definition) and of surface seawater from ODP Leg 129 Site 801
(811Bgeawater=+39.5%0+0.5%o, Spivack & Edmond, 1987). For these two samples
solutions of variable B concentrations, between 416 and 0.18 pmol/l were prepared, i.e.
overlapping the range of B concentrations of rain and river waters. The measured 8!1B
values are independent of the B concentration of the sample (Fig. 2) which demonstrates
that there is no significant effect of contamination or isotopic fractionation due to
evaporation during sample preparation, even for samples with low B concentrations.
Instrumental mass fractionation (Olins; defined as otinge=11B/1%Bion probe / 1 1B/10Bsbsolute)
was determined by calibration using the GB4 glass standard. Then a 9.2 pumol/l solution
of the NBS 951 standard, and pure seawater where tested for matrix effect (Chaussidon
et al., 1997) and for the reproducibility of the =40%. difference between the two
solutions. Values of gt varied between 0.96221+0.0006 and 0.9684+0.0014 in the
course of this study (Fig. 2). Average 8!1B values of +39.630.7%o and of +0.14£1.0%0
were found for the different solutions of seawater and for the NBS 951 boric acid
respectively (Fig. 2). The 8!1B value can therefore be determined with the present
technique at =+1%o (10) in samples with low B concentrations such as river waters. The
standard deviation at 1o, given in Table 2, is calculated from several measurements of
each sample performed at different locations (in average 5) in a single dried deposit or on
different deposits of the same sample.

4. RESULTS

4.1. Major ion chemistry of river waters

The major ion chemistry of the studied Himalayan rivers is given in Table 1 and
the CI- concentrations are given in Table 2. Total dissolved salts (TDS) range between 30
and 880 mg/1, in which Ca+ and Mg2+ account on average for 74% of the cations budget.
This is in accordance with previous studies (Sarin et al., 1989) which have shown that
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carbonate weathering influences strongly the rivers chemistry. Few samples display high
silicium concentrations (e. g. up to 263 umol/l and 268 pumol/l for samples KN95 and 94-
02 respectively) and/or high K* concentrations (up to 390 pmol/l for sample LO96)
suggesting that, locally, silicate weathering may contribute significantly to the river
chemistry. High Cl- concentrations are typical for both the Kali Gandaki and the
Marsyandi. While streams draining only the TSS have very low [Cl-], the high
concentrations of the Kali and the Marsyandi appear related to the dissolution of
evaporitic formations in the upper Kali grabben possibly via hydrothermal inputs. For
instance, the hot spring NH126 (Table 1) deliver a water highly enriched in CI to the
river. High SO4 concentrations in the Kali Gandaki and the Trisuli are also related to
contributions of upper basins in the TSS and have been interpreted as mainly related to
sulphide oxidation (Galy & France-Lanord, in press). Finally, the generally low NO3-
concentrations are explained by the lack of significant anthropogenic contamination.

O11B (%o)

Seawater solutions NBS951 solutions
€ 416 pmol/l B 425 umol/l
€ 138 pmol/ & 138 wmol/l
P 92 umol/l N 18.5 pmol/l
<© 9.2 umol/l A 0.4 pmoll
< 1.8 umol/l 1 0.18 pmol/l
+50
| |
+40 t -=—H—0—— H——: - >
& G C=C—= —]
| Seawater bolutions: +39.61+0.7%0
+30 + | | =
+20 | | -
L | |
+10 r— —
_ | NBS951!solutions: +0.14+1.0%0 |
| | 1
| | GB4 glass standard
-20 .
I | |
-30 — — .
Olingt =0-968410.0014 ltinst =0.963510.0004 | Qlinst =0-9622£0.0006 |
_40 I I ! ! 11 ! | [ | | |

O 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
Number of measurements

Fig. 2: Reproducibility of B isotopic compositions determined by ion microprobe for
isotopic standard solutions of different B concentrations (given in pmol/l). Instrumental
mass fractionation (Qipst) is determined from the analysis of the GB4 glass standard.
After correction for Qipst. the 811B values of the NBS951 boric acid standard and of
seawater can be determined (for B concentrations in the range 0.18 to 425umol/) at +£1%eo
(10) and £0.7%(10), respectively.
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Table 1: Chemistry of Himalayan rivers and rain waters.

Sample SO4 NO3 C(C Na K Mg Ca Si
(umol/T)
Kali Gandaki river basin
Main stream
LO49 111 n.d. 929 1254 106 184 1186 250
NAG21 1096 14 787 912 82 835 1628 93
LO101 1019 nd. 622 778 76 825 1208 n.d.
NAG30 1221 12 640 826 75 935 1539 92
NAG32 1171 12 663 833 74 966 1490 92
NAG34 1102 5 465 573 77 943 1389 78
NAG39 906 12 528 600 87 771 1371 99
NH10 826 n.d. 677 759 80 774 1309 109
NAG43 734 n.d. 361 423 72 679 1214 92
NAG45 433 7 188 254 70 451 921 101
NAGS 262 n.d. 93 135 49 493 774 59
LO306 191 4 56 101 50 338 635 78
Tributaries
NAG41 210 2 47 85 43 246 752 85
LO9%% 3687 15 1740 4202 390 2246 1825 68
Thermal spring
NH126 3071 nd 75120 nd nd nd nd nd
NH149 2852 68801 68247 78977 46328 2270
Trisuli river basin
Main stream
LO256 87 13 23 80 29 88 355 60
TRI 15/7 41 1.5 14 44 39 49 409 57
TRI 15/8 46 0 20 67 39 49 324 76
TRI 1/12 111 0 49 170 38 117 377 127
LO316 62 0 19 94 32 84 370 93
LO304 140 0 63 119 35 152 505 84
Tributaries
KN95 16 0 11 175 26 22 67 263
LO300 174 13 24 75 29 176 559 59
LO302 174 0 33 102 51 322 636 120
NAG24 2852 0 4 48 23 1353 2925 30
MO2 317 1 341 398 60 329 812 n.d.
Narayani river basin
NH1 245 8 148 230 50 439 739 143
NAG49 214 0 88 185 68 429 777 159
LO308 169 0 60 114 51 244 602 96
MO215 218 8 108 236 73 421 896 n.d.
Siwaliks
Chor 94-01 628 0 71 3488 124 1059 1373 175
Surai  94-02 415 0.3 70 3729 108 1020 807 268
Ganga
BGP4t 76 0.3 94 175 69 201 466 127
BGP65% 64 2.7 234 619 110 612 1418 n.d.
Brahmaputra
BGP15t 55 0 25 74 37 179 413 155
BGP79% 149 1.6 53 196 75 214 590 n.d.
Rain waters
NAGI1 2 0 4 5 4 4 31 6
NAGS50 11 9 14 10 3 5 150 n.d.
NAGS3 21 0 9 6 8 10 180 43
MO17bis 3 26 2 4 5 6 21 n.d.
MO62 2 1 2 1 3 1 9 n.d.
KTM(1-5) 7 n.d. 12 n.d. n.d. n.d. n.d. n.d.

river sampled during T a monsoon month (Aug.) and + during a dry month (March).

n.d.: not determine
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Table 2: B, Cl concentrations, B isotopic compositions, pH and dissolved load of
Himalayan rivers and rain waters

Sample Elevation pH  Dissolved B o'1B
(m) load (mg/]) (umol/) (%00)
Kali Gandaki river basin
Main stream
LO49 3550 n.d. 316 5.92 +23.8+1.1
NAG21 2790 8.5 426 5.55 +29.440.7
LO101 2530 n.d. 348 5.09 +17.1£0.4
NAG30 2626 9.3 419 5.27 +15.1+1.5
NAG32 2530 8.8 416 5.46 +11.8+2.0
NAG34 2500 9.4 382 3.52 +9.9+1.5
NAG39 1450 8.5 361 3.89 +13.0£1.9
NH10 1180 8.6 362 4.26 +14.2+0.2
NAG43 1180 n.d. 314 2.22 +13.6+0.9
NAG45 740 8.6 231 1.85 +14.440.8
NAGS 460 8.4 206 0.83 +18.3+1.9
LO306 305 n.d. 162 0.65 +17.4+£2.0
Tributaries
NAG41(Miristi) 1490 8.5 165 0.19 +11.7+0.7
LO96 (Narsing Khola) 2900 n.d. 880 28.68 -7.0+2.2
Thermal springs
NH126 3575 6.4 n.d 444 .03 +24.7+1.7
NH149 2950 6.4 18940 194.26 +10.3%£1.2
Trisuli river basin
Main stream
LO256 1430 n.d. 79 1.39 +11.0£0.9
TRI 15/7 700 n.d. 81 0.37 +1.1+0.9
TRI 15/8 700 n.d. 70 0.28 +7.5%1.5
TRI 1/12 700 n.d. 95 2.22 +1.7+1.4
LO316 465 n.d. 84 0.93 +11.8%£2.2
LO304 320 n.d. 115 1.30 +8.740.8
Tributaries
KN95 (Chake) 935 n.d. 30 0.28 +26.7+£1.0
L0300 (Bhuri Gandaki) 410 n.d. 122 0.83 +13.4+1.1
L0302 (Seti Khola) 325 n.d. 162 0.46 +8.9+0.9
NAG24 (Marsyandi) 5050 n.d. 606 0.09 +20.5+2.0
MO2 (Marsyandi) 600 8 n.d. 3.52 +18.4+2.5
Narayani river basin
NH1 225 8.5 202 2.41 +14.2+0.9
NAG49 190 8.4 207 1.20 +7.2+1.9
LO308 305 n.d. 145 0.74 +10.9£1.5
MO215 220 n.d. n.d. 1.67 +3.5+0.6
Siwaliks
Chor 94-01 n.d. n.d. 670 2.96 +24.1+£1.2
Surai 94-02 n.d. n.d. 599 3.05 -4.6x1.7
Ganga
BGP4 5 7.6 125 0.83 +7.242.2
BGP65 5 8.5 375 1.75 +11.3+0.2
Brahmapoutra
BGP15 15 7.6 105 0.56 +21.3+1.9
BGP79 15 8.5 145 5.08 +4.8+4.0
Rain waters
NAGI1 1310 n.d. 7 0.09 +6.0+1.2
NAGS50 1310 n.d. 25 1.39 +9.1+3.8
NAGS53 1310 n.d. 32 0.28 +6.5+1.8
MO17bis 1000 n.d. n.d. 0.09 +3.842.9
MO62 3310 n.d. n.d. 0.09 +6.5+0.8
KTM(1-5) 1310 n.d. n.d. 0.09 n.d.

n.d.: not determined
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4.2. Boron concentrations and isotopic compositions of river waters

B concentrations (hereafter noted [B]) and B isotopic compositions of the river
waters are given in Table 2. With the exception of LO96, B concentrations for the
Himalayan rivers range between 0.09 pmol/l (NAG24) and 5.92 umol/l (LO49). This
range is similar to that of other rivers throughout the world, ranging from 0.28 umol/1 in
the Fraser to 3.51 wmol/l in the Mississippi (Spivack, 1986), to an average of 1.50
umol/l in the Yantze Jiang, and of 2.57 umol/l in the Seine (Gaillardet, 1995). For the
upper Kali, B concentrations correlate positively with anions such as Cl- and SO42-
(Tables 1 and 2). The 8!1B values show a large range of variations from -7.0+2.2%.
(LO96) to +29.440.7%0 (NAG21). This range is much larger than the +9.2%0 to
+14.0%0 range previously reported for the Mississippi, the Fraser, and 3 other South-
American rivers (Spivack, 1986). It is also larger than that reported for a few rivers
feeding salt lakes in Tibet which have high B concentrations > 500 umol/l and !B
values ranging from +6 to +13%o (Xiao et al., 1992).

S11B value of Himalayan rivers are closely related to the lithology of the drainage
basin (Fig. 3). The upper Kali main stream running through the Thetian Sedimentary
Series has 811B values decreasing downstream from +23.8+1.1%0 to +9.9%1.5%o,
whereas after crossing the High Himalaya Crystalline and running through the Lesser
Himalaya, the 8!1B values raise again to +18.3%1.9%.. No clear correlation is found
between 811B values and concentrations of major cations, anions, and/or B. Samples
were collected both during the monsoon and dry season, in the Trisuli river, the Ganges,
and the Brahmaputra (Tables 1 and 2). During the monsoon months (July and August),
a decrease in [B] is associated with an increase in 811B for the Trisuli (from +1.7+1.4%0
to +7.5%£1.5%o for an decrease in [B] of 2 pumol/l) and for the Brahmaputra (from
+4.8144.0%o0 to +21.312.0%0 for an decrease in [B] of =4.5 pmol/l) . In contrast, for the
Ganga, the decrease in B concentration is associated with a decrease in 8!!B during the

monsoon season.

4.3. Boron concentrations and isotopic compositions of rain waters

The rain water samples have B concentrations ranging from 0.09 pmol/l to 1.39
umol/l and B isotopic compositions from +3.8%2.9%o to +9.1+3.8%.. The average B
concentration of rain water for 34 rains collected in Central Nepal is 0.13umol/l. The
average B concentration for the samples measured for their B isotopic composition is
0.09 pmol/l if the two samples with the highest B concentrations (1.39 and 0.28 pumol/1
for samples NAGS50 and NAG353, respectively) are not considered as they were collected
in Kathmandu city, that is in an area with a strong atmospheric anthropogenic
contribution. The average B concentration of 5 samples from a continuous rain during
the monsoon 1997 in Kathmandu (KTM 1-5) gives also an average of 0.09umol/l (Table
2). These concentrations are similar to the 0.028 to 1.39 pumol/l range previously
reported for U.S. rain waters at different locations (Fogg & Duce, 1985). The mean
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3!11B value of the Himalayan rainwaters is +5.4%1.4%o (16 of the mean) and no
significant difference is observed between monsoon (NAGS50 and 53) and non monsoon
rains (NAG1, MO17bis and MO62). The present B isotopic composition in rain water
can hardly be compared with previous data, which are very scarce : one 8!1B value of
+16.69%o0 has been found for an extremely B-rich rain water sample from Da Qaidam
Lake area, Qinghai, China (Huang, 1974 quoted in Xiao et al., 1992).

5. DISCUSSION

5.1. Atmospheric B contribution to the rivers
Some rivers, because of their low B concentrations, can be strongly influenced

by atmospheric B inputs. Assuming that rain waters have constant [B] and §!1B value
over the basin area, the cyclic contribution (i.e. inputs from the rains) can be corrected
according to the following mass balance equations :

[Blriver = [Blrain + [B*] (1)

811BriverX[Blriver=3!1BrainX[Blrain + 811B*x[B*] (2),
B* referring to the B concentration corrected for the atmospheric input. Taking average
[B] and 8!1B value for rain of 0.09 mol/l and +5.4+1.4%o, the effect of the correction
on 3!1B of rivers (Table 3) ranges between =0.1 and =5%.. One river (sample NAG24
close to the source of the Marsyandi) has a [B] identical within error bars to that of rain
water and cannot be corrected for the atmospheric B contribution. Similarly in the case
of samples TRI15/7, TRI15/8 and LO302, the cyclic contribution accounts for a large
part of the B concentration (from 20 to 32%) and therefore might bring larger
uncertainties on the 811B* corrected values for these samples. The major anion and
cation concentrations must also be corrected from the cyclic contribution (Table 3) using
their respective average concentrations in rains (using data in Table 2 and an average rain
[C1] of 9.1 umol/1, Galy & France-Lanord, in press.)

5.2. "Source rock' control on riverine boron

The variations in major ion concentrations of Himalayan rivers (Table 1 and 2)
confirm the presence of variable inputs to the rivers from different weathered lithologies,
i.e. evaporites, carbonates, and silicates. Several correlations observed between either
the [B]* and/or the 811B* values of the rivers and major ions suggest that variations in
the B inputs from these different lithologies are the first order control of the riverine B.

The high [CI}* in rivers are usually attributed to the dissolution of evaporites,
which are weathered =40-80 times more rapidly than granites or gneisses and =3-7 times
more rapidly than carbonates (Meybeck, 1987). Moreover evaporitic minerals have high
B concentrations in the range 13 to 6000 ppm (Harder, 1974; Palmer & Helvaci, 1995).
In the Kali Gandaki, high [C]] derive from hydrothermal springs and from the leaching of
the conglomerate formations which fill the Mustang grabben because (1) river draining
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TSS outside of the graben have low [Cl] (NAG24, NAG41), and (2) evaporites are
described only in the conglomerate (Fort, 1996). The [B] of all sulphate-enriched rivers
from the TSS are systematically low, even though there respective TDS are high (e.g.
0.09 pmol/1 of B in sample NAG24 for a TDS of 606 mg/l). In contrast, most of the Cl-
enriched samples from the upper Kali have a high [B] (NH126, the source of Lo Mantang
has [Cl]=75120 pumol/l, with a [C1]/[SO4]=24 and [B]=444 umol/l). Therefore, the
release of B in the upper Kali, is not associated to the erosion of TSS formation, nor to
the dissolution of possible SO4 type evaporites, but to the dissolution of conglomerate
NaCl type evaporites. The strong linear correlation between [B]* and [Cl]* observed on
Fig.4 for the Kali river demonstrates the predominance of evaporite dissolution in the B
budget of the upper part of this river (Fig. 3). Similar correlations with different B*/C1*
ratios are also observed for the Narayani and the Trisuli (Fig. 4).
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Fig. 3: Variation of 8!1B values of the Kali river as a function of the distance from the
source of the river. The horizontal layers correspond to the different lithological units
accross which the river runs (see Fig. 1). The major thrust between the LH and the HHC
(Main Central Thrust) is represented by a thicker line. Note that the 8!11B values show
systematic variations in each lithological unit.

Contributions to the riverine B from the weathering of silicates is highly variable
as suggested by the extreme [B]* and 8!!B* values observed for rivers having the
highest Si concentrations (sample KN95 in the HHC with [B]*=0.19 umol/l and
811B*=+36.9%0 and sample $94-02 in the Siwaliks with [B*]=2.96 umol/l and §! IB*=
-4.9%o).
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This contrast in B concentration and isotopic composition also reflect variable types of
silicate weathering since these water have very distinct Na*/K* ratios (8 fro KN95 and
34 for S94-02).
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Fig. 4: Variations of B and Cl concentrations (named B* and CI* after correction for the
cyclic contribution, see text) in several Himalayan rivers. Note that the B* and Cl*
concentrations are positively correlated for the Kali, Trisuli and Narayani rivers, but with
different B*/CI* ratios. These correlations suggest that a significant input from evaporite
dissolution is present in all these rivers for B and CL.

The other major component which may be a strong source of riverine B during
weathering is sedimentary carbonates which represent the main source of dissolved
cations except in few rivers. However, mass balance arguments suggest that B coming
from the dissolution of carbonates is likely minor in Himalayan rivers. Himalayan
carbonates have on average 105 ppm B for the HHC and 8+4 ppm B for the TSS
(unpublished data), in accordance with oceanic carbonate in general (e.g. 15t4 ppm
Vengosh et al., 1991c). This makes a typical Ca/B ratio around 10000 for Himalayan
calcite from the TSS. Such ratio implies that the average amount of B coming from the
dissolution of calcite in rivers represents =5% of the average total riverine B budget,
assuming that all dissolved Ca is from carbonate dissolution. The only river for which
the carbonate contribution is not negligible is the highly carbonated sample NAG41
which contains [Ca]*=752 umoV/l (i.e. 72 eq% of the total cation charges) and for which
~70% of the dissolved B may come from carbonate dissolution. For all other samples,
the carbonate contribution to the riverine B can be considered as essentially negligible as
compared to the amount of B released by the weathering of evaporites and silicates.
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5.3. Assessment of the relative contributions of evaporites and silicates
weathering to riverine boron.

Because large 8!1B variations are anticipated between evaporites and silicates
either detrital or magmatic (Palmer and Swihart, 1996), the variations in the river 3!1B
values cannot be understood unti] the respective contributions to the riverine B of
evaporites and silicates weathering are determined. Unfortunately, the riverine chemistry
of major elements cannot be used to determine precisely these respective contributions
because (1) the proportions of evaporite and silicate, their nature, the [B] and the 311B
values of the different lithologies in the eroded terranes are difficult to evaluate precisely
and (2) the behaviour of B during the weathering process is not known, but is probably
not conservative. A correction from the evaporite contribution using the B*/Cl* ratio
(Fig.4) is not possible since evaporites are very different in each river basin. To use an
average B*/CI* is not representative of the chemistry of the diversity of the evaporite and
correcting the signal with a different B*/C1* ratio for each catchment leads to an over
estimation of the evaporite signature.

Table 4: Si, Fe, K, Na and B contents and 811B values for the HHC formation, for the
illite and for the soil samples from the LH, MO122.

K>O B S11B NayO Si0y Fe,O3
(wt %) (ppm) (%o0)  (Wt%) (wt%) (wt%)

illite 5.62 293 1.19 48.25
HHCT 3.03t 1507t  -13% 2.26% 72.00%
MO122 (<0.1pm) 1.44 37 -27.2 trace 34.00 18.8
MO122, whole rock:
0-20cm 2.41 50 0.15 63.5 6.3
50-60cm 2.45 60 0.13 62.5 7.8
120-140cm  2.45 53 0.13 58.7 9.4
180cm 4.98 74 0.2 60.6 7.8

T * France-Lanord et al., 1997 and 1 : average of 10 samples from Formation I of the
HHC in Central Nepal. ¥ : Chaussidon et al., 1992.

A first order approximation of the two major B contributions (from evaporite and
silicate dissolution) to river water can be obtained by mass balance of boron isotopes. In
fact three end members can be defined in a 811B* versus 1/B* diagram (Fig. 5) in order
to explain the complete data set. The first one has a very high 8!1B* and B*
concentration (respectively +29.8%0 and 5.46 umol/l, sample NAG21) and a riverine
chemistry dominated by calcium, sulphate and chloride (in one sample, LO49 the NaCl
content represents up to 65% of the total dissolved salts). The second one has a high Si
concentration, a fairly high 8!1B* and a very low B* concentration (+36.9%0 and
0.19 umol/l, sample KN95). The third end member is similar to sample 94-02 for its
riverine chemistry and for its 811B* (= -5%o) but has a B* concentration of 5 pLmol/l.
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The composition of each water sample can then be written :

fotfptfo =1 (3)
[B1* = fox[Blg + fpX[Blp + fcX[Blc 4)
SUIB*x[B]*=811B;xf x[Blg + S11Bpxfpx[Blp + 611B X X[B]c %)

where f is the fraction of each component and a, b, ¢ stand for NAG21, 94-02 type and
KN95, respectively.

The fractions of the three end members are given for each sample in Table 3. End
members b and c¢ are clearly related to the weathering of silicates because of their high Si
concentrations, but their precise nature cannot be characterised at this stage. At variance
with this interpretation is that, end member a appears to correspond to the weathering of
evaporitic boron: a clear correlation is observed Fig. 6, between fj (the fraction of
NAG?21) and the ratio CI*/TDS* which is controlled in first approximation by evaporite
weathering (Meybeck, 1987).
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Fig. 5: Variation of 8!1B* values of Himalayan rivers as a function of 1/B* (values
corrected for the cyclic input, see text). Most Himalayan rivers can be described as a
mixing in various proportions of three end members: NAG21 running through evaporites
(named a), KN95 running exclusively through silicates from the HHC (named ¢) and a
94-02 type of endmember with a low 611B value (named b).
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Table 3: Fraction of NAG21 (a), 94-02 type Eg) and KNO95 (c) and corrected B
(¢]

concentrations (WLmol/l) and isotopic compositions (%o).
Samples B* dl1B* b a c SlIB**  B**
Kali Gandaki river basin
Main stream
LO49 5.83  +24.1 - - - +24.1% 5.83%
NAG21 5.46  +29.8 - 1.00 - +29.8%  5.46%
LO101 5.00 +17.3 0.29 059 0.12 -5.5 1.78
NAG30 5.18 +15.3 035 056 0.09 -5.7 2.12
NAG32 5.37  +11.9 045 049 0.06 -5.8 2.70
NAG34 343  +10.0 032 026 042 -4.3 1.99
NAG39 3.80 +13.1 0.27 038 0.34 -4.4 1.71
NH10 417 +14.4 0.31 041 0.28 -4.8 1.91
NAG43 2.13 +13.9 0.17 0.23 0.60 -1.7 1.14
NAG45 1.76  +14.8 0.09 022 0.69 +2.4 0.68
NAGS 0.74 +19.8 0.04 006 090 +11.4 0.42
L0306 0.56 +19.3 0.08 -0.02 094 +19.3% 0.567
Tributaries

NAG 41 0.10 +17.6 0.01 -0.03 1.02  +17.67 0.107
LO9%6 28.59 -7.0 - - - -7.0f 28.59%
Trisuli river basin
Main stream
LO256 1.30 +11.4 0.12 0.08 0.80 +1.7 0.85
TRI15/7 0.28 -0.3 0.04 -0.03 0.99 -0.37 0.287
TRI15/8 0.19 +8.5 0.02 -0.02 1.00 +8.57 0.197
TRI1/12 2.13 +1.5 0.28 0.05 0.66 -3.1 1.83
LO316 0.84 +12.5 0.07 0.04 0.89 +5.9 0.61
LO304 1.21 +8.9 0.12 0.06 0.82 +1.5 0.89
Tributaries
KN95 0.19 +36.9 - 1.00 +36.9%  0.19%
0.04 0.90 +8.0 0.53

LO300 0.74 +14.3 0.06

L0302 0.37 +9.7 0.04 -0.01 0.97 +9.5%  0.377F

MO2 342  +18.7 0.18 0.42 0.41 -3.1 1.15
Narayani river basin

NH1 2.32  +14.5 0.17 022 0.61 -1.6 1.13

NAG49 1.11 +7.3 0.12 0.04 0.84 +1.7 0.89
LO308 0.65 +11.6 0.06 0.02 0.92 +7.9 0.54
MO215 1.57 +3.4 0.20 0.04 0.76 -1.4 1.33
Siwaliks
Chor S94-01 2.87 +24.7 0.07 043 0.50 +1.8 0.52
Surai  S94-02 2.96 -4.9 0.48 -0.01 0.53 -4.9% 2.96t1

Ganga
BGP4 074 +74 0.08 0.01 0.90 +5.0 0.67
BGP65 1.66 +11.6 0.15 0.12 0.74 -0.1 1.01
Brahmaputra

BGP15 047 +244 0.02 0.03 0.95 +21.0 0.29
BGP79 4.99 +4.8 0.58 0.27 0.15 -5.7 3.52

B* and 811B* stand for [B] and 8!1B corrected from the cyclic contribution and B** and
311B** are corrected from the cyclic+evaporite contribution.

T the contribution of fraction a is =~ 0 therefore 5! 1B**=§11B*

¥ extreme composition for which the §11B* cannot be corrected

# end member used for the model, therefore not corrected: 81 1B**=§11B* and B**=B*

100



Marine evaporitic sediments are known to have high 8!!B values ranging between +20
and +32%o (Swihart & Moore, 1986). Therefore, the highest §11B values found for the
present Himalayan rivers, up to +29.43+0.7%o for the upper Kali river, could correspond
to dissolved B from evaporitic type of sediments, although evaporites from marine origin
in this area have never been described. In fact, evaporites have been observed only in the
filling conglomerate of the tectonic grabben which forms the upper part of the Kali basin
(Fort et al., 1982). However, the strongest "evaporitic" signature are observed for
hydrothermal springs (Tables 2) which suggests that B could be leached by hydrothermal
solutions in evaporitic levels present in the Mustang graben or at depth in the vicinity of
the Main Central Himalayan Thrust (MCT) which is the shear zone separating the HHC
from the LH (e.g. Kotarba et al., 1981).
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Fig. 6: Variations of C1*/TDS* (Total Dissolved Salts) as a function of the fraction of end
member a (NAG21 see Fig. 5) calculated by the mixing model (see text and Table 3).
The positive correlation between the C1*/TDS* ratio and the fraction of end member a,
characterized by high B concentrations and high 811B values, demonstrates that this end
member stands for evaporitic B.
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5.4. Isotopic variations of the riverine ''silicate" B

In the following, the [B] and 8!!B values of riverine "silicate" B, i.e. the B input
to rivers by silicate weathering, will be referred to as [B]** and 8!1B**, respectively.
These [B]** and 8! IB** values (Table 3) are obtained by substraction of the evaporite
contribution from the riverine B (corrected from the cyclic contribution) according to

equations 6 and 7:
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[B]** = ([B]* - fgx[Bla) / (1-fa) (6)
SUIIB**=(§11B*Xx[B]* - 8!1Bxfyx[Blg) / (1-fz) €))

The input of B from the weathering of silicate rocks is extremely variable in the
different Himalayan rivers (Table 3) since it accounts for 2 to 100% of total dissolved B*.
The corrected boron isotopic compositions span from +36.9%o to -5.8%0 (Table 3). The
evaporitic boron correction might be overestimated for the Trisuli River, especially for the
samples having originally a low [B]* concentration (<0.3umol/l such as TRI 15/7, TRI
1/12, and 1.O302) compared to the Kali river, because the former has an average 22 times
weaker evaporite signature than the Kali river (Cl=25 pmol/l and 556 pmol/l,
respectively). However, the chemical variabilities of evaporites hamper a more precise
correction using chemical elementary ratios such as B/Cl. Anyway it is clear that
important variations both in B*¥* and in 8!11B™™ persist even after correction of the
evaporite contribution. Some samples such as NAG24 and NAG41, which have a
dominant carbonate signature, do not originally stand in between the three end members
previously defined and are therefore not corrected. The variations in 811B** are not
related to the fraction of silicate B (or of evaporite B), because both high and low §!11B**
values are observed for rivers with either high or low f3. Three main arguments suggest
that this 811B** range is due to B isotopic fractionations taking place between water,
source rocks, and products of silicate weathering.

(1) The 8!!B values of Himalayan magmatic and metamorphic silicate rocks are
much lower than the 8!1B** values, as indicated by the 811B variations in tourmalines
from the Himalayan leucogranites (between -16.6%0 and -10.3%0), the HHC (between
-16%o and -9%o), and the lesser Himalayas (between -14.4%0 and +3.5%0, Chaussidon et
al., 1991). An average 81!B value of -13+£5%0 will be assumed in the following for the
HHC.

(2) The B**/K* ratios observed for all the present Himalayan rivers suggest that
the budget of B** is mainly controlled by reactions with silicate minerals. In fact, after
correction of the evaporite contribution, the average B/K ratio decreases from
B*/K*=3.242.3x10-2 to B**/K*=2.0+1.3x10-2. This B**/K* ratio is similar within
error bars to that of the average silicate source rocks (the HHC) involved in Himalayan
erosion : B/Kygc=1.2+1.0x10-2 ([B]=87+34 ppm for 9 HHC samples, unpublished
data; K70 concentration of 3.03%1.06wt%, France-Lanord & Derry, 1997). It is also
similar to the secondary minerals which might be responsible of an uptake of B and K
during erosion (B/K=1.9+0.4x10-2 for the fraction <0.1 um of one typical soil of the
LH, sample MO122).

(3) Himalayan soils display a large range of pH variation (from 4.1 to 9.2, Brar et
al., 1986; Batimler & Zech, 1994; Schreier et al., 1994). These variations could generate
significant B isotopic fractionations in the soil-river system because minerals and water
fractionations (Amineral-water) are pH dependent (Schwarcz et al., 1969, Palmer et al.,
1987). This dependence of A on pH results from the occurrence of dissolved B as boric
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large B isotope fractionation (=+30%¢ at 20°C, Palmer et al., 1987) exists between
(B(OH)3) and (B(OH)4~) while there is a preferential uptake in solids of dissolved B as
B(OH)4", so that solids at equilibrium with a solution are systematically enriched in 10B.
Assuming that B is only adsorbed on solids as B(OH)4™ and that pK, is 9.27 for boric
acid (at 20°C and for a salinity of Omg/l, Michard, 1989), it is found that Anineral-water
varies between =-20%o and =-5%o for the observed range of river pH (=7.5 to =9.5,

respectively).

5.5. B isotope fractionations related to silicate weathering

The B isotope fractionations responsible for the ~30%o range in 8!1B** values
can be anticipated to occur at two main stages : (1) neoformation (i.e. crystallisation of
newly formed clay minerals) of silicate minerals following alteration of silicate in soils
and (2) adsorption processes on suspended matter or bedload sediments in rivers (e.g.
clay minerals, oxyhydroxides, organic matter, Goldberg, 1997). However, at variance
with the marine environment where dissolved B concentrations are high, the maximum
amount of B which can be adsorbed on river sediments represents only a few percent of
the dissolved B. Assuming that the suspended load (=300mg/l) is pure illite (i.e. the clay
mineral with the maximum B adsorption, Keren & Mezuman, 1981), only =0.003pmol/1
of B is adsorbed from a river containing 0.5umol/l dissolved B, in a pH range from 7.5
to 9.5. Thus, most of the 30%o range of 811B** values is likely due to processes
occurring in soils where dissolved B concentrations in waters can be several orders of
magnitude higher than in the river waters. The 3!1B value of a river can then be
considered as the result of the mixing of different waters carrying their own B isotopic
signature acquired at weathering sites.

A first order modelling of these B isotopic fractionation processes can be made
with the following assumptions : (1) weathering products develop on a protolith having a
constant §11B value (=-13%o for the HHC, Table 4) under a water/rock ratio of 1 (i.e. 87
ppm dissolved B in the initial solution for the HHC), (2) the uptake of dissolved B results
from incorporation processes on neoformed clay minerals, (3) after the B isotopic
fractionations have occurred, all waters are diluted by mixing with percolating/falling rain
waters and transported to the river with no further isotopic change. It is clear that these
basic assumptions are rather crude as they don't take into account several other possible
sinks of B such as uptake by plant roots in the soils and adsorption on organic matter
(Goldberg, 1997). However, in our present knowledge of the systematic of B isotopic
fractionation, it can be anticipated that B adsorption and B incorporation in secondary clay
minerals is the major controlling step. The 8!1B of the interstitial soil waters (assumed
identical to the measured river 8! 1B** values) can be written as the result of a Rayleigh
type isotope fractionation between the initial solution and the newly formed clays for
different amounts of B uptake by the formation of clay minerals in the soil:
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Sl1B**=51 1BO'*'Aclay—interstitial water X In £ (8)
where f is the fraction of the remaining B in solution. The K and Si concentrations in the
soil interstitial water are calculated in the model by mass balance assuming a K/Si
molecular ratio = 0.0077 for a typical secondary clay mineral and a B/K=0.02 for this
clay (according to clay minerals of soil sample MO122, Table 4). Each uptake of B by the
clay mineral occurs with an empirical distribution coefficient Dpineral-solution=33 at
pH=8.5 (Spivack & Edmond, 1987) and decreases proportionally to the K and Si
concentrations. The values of Dpineral-solution tave been recalculated for different pH
(Dmineral-solution being 5 and 73 for pH of 7.5 and 9.5, respectively) assuming that only
the B(OH)4~ species is adsorbed and incorporated in solids (Schwarcz et al., 1969 ; Sen
et al., 1994). Using the same assumption, values of Aclay-interstitial water at 20°C and a
salinity of near zero decrease theoretically from -5.8 to -31.2%o for a decrease of 2 pH
units from 9.5 to 7.5 (see section 5.4 for details).

Solutions of equation (8) are shown in Fig.7 as a 811B** versus K*/Si* diagram
for pH ranging between 7.5 and 8.5. The high 81IB** values associated to low K*/Si*
ratios appear to be produced only for large degrees of clay neoformation at high pH
(=8.5) while low 811B** values associated to high K*/Si* ratios are produced for much
lower degrees of clay neoformation at lower pH (=7.5). 811B** values higher than those
predicted in Fig. 7 could of course be produced if B adsorption on K free phases such as
organic matter and/or oxyhydroxides is taken into account. According to this model, most
of the present high Himalayan rivers would correspond to drainage of soils having
retained, in clay minerals crystallised at pH between =7.5 and 8.5, between =10 to =60%
of the B contributed from the dissolution of the primary minerals.

6. CONCLUSION

This B isotopic study of Himalayan rivers shows that large 8!1B variations (up to
=35%0) can be present for riverine dissolved B. Thus, the §11B value of dissolved B is
likely a powerful tracer of erosion processes, giving insights into the nature of the eroded
source rocks and into the weathering conditions (i.e.water-rock ratio, pH, ...). In the
case of Himalayan rivers, the systematic of 8!1B shows that the contributions to the river
budget of rainwater B and of "marine" B from sedimentary carbonate dissolution are very
low (less than a few % of the total dissolved B). In contrast, a major source of B to the
rivers is the dissolution of evaporites, probably via thermal springs reflecting
hydrothermal circulation deeply rooted in the crust. The other major source of riverine B
is the alteration of silicates which is the source of B with very variable §11B values
depending probably on the pH in the soils where secondary minerals (clays,
oxyhydroxides,...) are formed. While the precise controls on B cycling during alteration
remain to be determined by more detailed experiments, 811B of dissolved B appear as a
potential tracer of soil reactions and pH conditions.
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The large difference in §11B values between the Ganga and Brahmaputra (=15%o)
underlines the great isotopic variability of the boron input to the ocean. At the mouth of
the rivers, these variations are essentially due to both the chemical composition of the
bedrock through which the rivers flow and the conditions of the silicate alteration. Boron
isotopic study of detrital and neoformed silicate minerals would be a necessary step to
better understand (1) the B isotope fractionations taking place during silicate alteration and

(2) the origin of the 811B value of =+40%o of the oceans homogeneous and constant

through time.
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Fig. 7: Modelled changes in B isotopic compositions in soil porewaters during
weathering processes (see text for details) as a function of water pH. The increase in the
K/Si ratio relative to the HHC value corresponds to an increased formation of secondary
clay minerals (see text for details). Due to the systematics of B isotopic fractionations
during adsorption of dissolved B onto secondary minerals, the largest changes in §11B
values are anticipated for porewaters having pH<7.5. These B isotopic fractionations can
explain the range of 811B** values (8!!B values corrected for cyclic and evaporite
contributions, see text) observed in Himalayan rivers (the symbols are the same as
previous). Thus riverine 311B** values seem to "keep memory" of pH variations at
secondary mineral formation sites.
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3.4) La composition isotopique en bore des argiles de sédiments de riviére
et de sols himalayens

L'altération de roches silicatées est incongruente et les produits d'altération sont a
la fois: de nouvelles solutions, de nouveaux minéraux néoformés (ou secondaires) et des
phases résiduelles (minéraux détritiques, argiles primaires) résultant de la dissolution
partielle des minéraux primaires. Les minéraux secondaires s'accumulent dans les bassins
sédimentaires. Ainsi les compositions minéralogiques et chimiques de tels sédiments
apportent des informations sur l'altération chimique des roches sources des silicates. Les
argiles sont donc considérées comme des enregistrements directs de 1'altération des
silicates. Le bore s'adsorbant sur les minéraux argileux, avec d'importants
fractionnements isotopiques, a dés lors un role de traceur des processus d'altération.
Aucune donnée n'existe dans la littérature sur les fractionnements isotopiques du bore sur
les différents produits silicatés de l'altération et ce travail s'inscrit dés lors dans une
optique pionniere. D'autre part, contrairement a I'oxygene, le bore est un élément trace, et
peut prétendre étre un outil isotopique plus sensible quant a la détermination des
caractéres néoformés ou détritiques des minéraux argileux.

Résumé

La mesure de la composition isotopique du bore de sédiments argileux de rivieres
et de sols, au Népal Central a été réalisée par microsonde ionique. Les fractions argileuses
ainsi analysées (< 2 pm et < 0.1 um) montrent de larges variations en concentrations (de
24 3 316 ppm) et en 3!1B (de -27,2+1.0%0 2 +24,310.9%0). Ces variations sont
nettement plus importantes que celles décrites dans la littérature pour les protoliths, source
de ces argiles (avec de concentrations en bore allant de 1,9+1,1ppm a 47,415,6ppm et
des 8!1B variant entre -14,2+2,2%o et -15,8+2,9%o).

L'étude de ces données ne montre aucune relation simple entre la minéralogie des
fractions argileuses et leur composition isotopique, sauf pour les deux échantillons, LO
315 et NAG 48 pour lesquels il est fort probable qu'il y ait une faible contribution (< 1%
poids) de grains de tourmaline détritique, vu leurs concentrations en bore élevées
associées a des signatures en 811B typiques de tourmaline.

Le !B des fractions argileuses présente une corrélation négative avec le 811B
des riviéres dont elles sont issues. Ces variations importantes de 8!1B ne peuvent
s'interpréter qu'en termes de fractionnements isotopiques de bore lors des processus
d'interactions des minéraux argileux avec l'eau de porosité, dans des endroits plus ou
moins confinés que sont les sols. Une premiere estimation peut étre donnée sur les
conditions d'altération et/ou de cristallisation des argiles a partir d'un modele simple
illustrant la formation des argiles en suivant une loi de fractionnement de Rayleigh. Les
résultats obtenus montrent que les fractions argileuses de cette étude ont été produites
dans les sols, avec des rapports eau/roche entre 4,5 et 50 et des pH variant entre 6,5 et
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7,5. Ces gammes de rapports eau/roche et de pH sont compatibles avec la pluviosité
locale et les pH de rivieres. Elles recouvrent également les conditions et milieux de
formation respectifs des deux principaux types de minéraux argileux secondaires trouvés
dans I'échantillonnage (smectite et kaolinite). La systématique des isotopes du bore
permet de déduire les conditions de formation des minéraux argileux et de différencier les
types de minéraux argileux secondaires.
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Abstract

S11B values of clay fractions (<2um and <0.1pum) of soils and river sediments
from the Himalayas were measured with an ion microprobe. The boron concentrations of
the clay fractions range from 24 to 316 ppm, and the 8!1B values range from
-27.2+1.0%o0 to +24.330.9%.. These very large ranges of variations are much wider than
the ones displayed by the unweathered protoliths (B concentrations between 1.9+1.1ppm
and 47.4+5.6ppm and 8!!B values between -14.242.2%o and -15.8£2.9%o).

There is no simple relationship between the mineralogy of the clay fractions and the
311B values, except for two samples (LO 315 and NAG 48) that most likely contain a
small fraction of detritic grains of tourmaline (<1wt%). 8!!1B values of clay fractions
display a negative correlation with the §11B of the overlying river waters. These large
variations in 8!!B values can be understood as B fractionation processes which occur
between clay fractions from soils or river sediments and the pore waters.

A model allows a first order estimation of the water/rock ratio (W/R) and of the pH
under which the alteration/crystallisation processes of the clays took place (4.5<W/R<50
and, 6.5<pH<7.5). The large range of variation in the §!!B values of both soil and
sediment clay fractions suggest that B isotopes have unexplored tracer skills for a better
understanding of clay formation processes.

1. Introduction

The distributions of B and 8!!B in terrestrial matter are controlled by a dynamic
cycle of weathering, uptake by sediments and oceanic crust, subduction and degassing
[17; [2); [3]; [4]; [5]. One consequence of this cycling is that there are large isotopic
fractionations between the major reservoirs. B concentrations and B isotopic ratios are
useful in the study of the low temperature alteration, including the evolution of circulating
fluid and the secular evolution of sea water. All of these applications require an
understanding of the distributions of B and 8!!1B between source rocks, clayrocks and
coexisting waters.

River sediments and soils have lower 8!1B values than their source rocks or than
the surrounding water. Initial studies in marine environment, have shown that B
undergoes isotopic fractionation during adsorption, with the B(OH)4- species being
preferentially incorporated into the adsorbed phase, and this process has been proposed to
buffer the boron isotopic composition of sea water (i.e. 81 1Bgy~+40%o0, [1]; [6]). On the
contrary, continental B adsorption processes are poorly documented. It has been
proposed that most 8!11B variation observed in river waters occurs during B adsorption
that occur in soils [7]. Therefore soils and river sediments appear to be an appropriate
place to investigate in order to understand what controls B isotopic composition of
continental clay minerals.

This study was undertaken in attempt to use B isotopic composition of continental
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clay minerals from central Nepal as a tracer of weathering conditions, and to estimate the
efficiency of B isotopic composition as a new geochemical tool discriminating between
alteration with low water/rock ratios and between the nature of newly formed secondary
clay.

2. Sample description and treatment

Fifteen clay fractions were extracted from Himalayan river sediments and high
altitude Nepalese soils. These samples correspond to the different lithological units of the
Himalayan belt (Fig 1) : North to South, the Thetian Sedimentary Series (TSS), the High
Himalayan Cristalline (HHC), the Lesser Himalayas (LH) and the Gangetic Plain. River
sediments were collected on shore : they represent the uppermost layer and therefore the
most recent deposits. Soil samples were collected in trenches and correspond to layers of
various depths, between 40 and 70cm (Table 1). All the river waters corresponding to the
present river sediments have previously been studied for their major element
concentrations, their B concentrations and 311B values [7]. In the case of soils, data are
given in Table 2 for the rivers which belong to the same drainage area.

Sediment and soil samples were dispersed by agitation with amberlite cation
exchange resin (Na-form) and distilled water. The <2 um fraction was then separated by
gravity settling. The suspended 2 pum clays were decanted, and in some cases centrifuged
to separate the 0.1 um fraction. Then, 1 ml of clean MgCl, solution (prolabo
Normapur®) was added to flocculate the clays. This sequence was repeated until all clays
had flocculated. The flocculated <2um and <0.1p fractions were then separated from
solution by centrifugation. The quality of the grain size separations was periodically
checked using a microscope-mounted image processing system. Clay fraction <0.1pm is
considered as the clay fraction containing potentially the largest amount of secondary
minerals such as smectites. In this present study the word clay fraction will be used to
differentiate between the clay <2um and <0.1pum. As compare to the bulk sediment, clay
fraction <2jum represents an average of a few tenth of percent of the total, and clay
fraction <0.1pm represents only =1% of the <2pum fraction.

The different clay fractions are mixtures in various proportions of primary and of
secondary mineral assemblages. Semiquantitative estimates based on X-ray
diffractometry of the clay fractions and bulk chemical compositions (Table 1) indicate that
the major primary minerals are quartz (5-30 wt%), micas (1-43 wt%), illite (25-70 wt%),
chlorite (4-70 wt%), vermiculite (15-20 wt%). Secondary minerals are dominated by
clays, smectite (3-75 wt%) and kaolinite (2-38 wt%), with smaller amounts of goethite
(4-25 wt%) and gibbsite (5-15 wt%). The bulk concentrations of major elements (8109,
Al203, Fe03, MgO and K;O) are given in Table 1 for the different samples. The
composition of the soil samples from the HHC lithological unit are in good agreement
with the average HHC composition previously studied by other authors [8]. The large
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ranges of variation in concentration observed for rather non mobile elements in a few soil
samples (between 10.50 and 37.40 wt% for SiO and 10.80 and 18.84 wt% for Fe,03)
indicate severe weathering processes that have leached most of the mobile elements (e.g.

K and Na) and a relatively large proportion of the non mobile element that are Fe and Si.

3. Boron isotope analysis in clay minerals by ion microprobe

3.1 Ion probe settings and precision

B concentrations and isotopic compositions were obtained with the CRPG-Nancy
ims 3f ion microprobe using the procedures previously described [9]; [10]. Clay samples
were sputtered with a 10 kV O~ primary beam (1-5 nA intensity and 10-20um diameter).
Secondary 4.5 kV positive ions of boron 10B+ and 11B+ were analysed with no energy
filtering at a mass resolution (M/AM) of =1500 in order to separate the boron peaks from
potential interfering 9BeH and 19BH. An isotopic ratio measurement is made of 10 blocks
of 10 cycles, with 5 and 3 seconds counting time on peaks of 10B and !1B, respectively.
The whole measurement lasts =25 minutes including background measurement and
switching times between masses. With such conditions, the 10B intensity is =1000 counts
per second giving a total number of counts of 5x103 and a counting statistic of ~£1.4%o.
B isotopic composition are given in 811B notation relative to the NBS 951 standard (with
11B/10BNRs 951 = 4.04558, [11]). Repeated analyses (=120 analyses) of the GB4 glass
standard during this study yielded 8!1B values reproducible within +1.3%. (£106) in
accordance with previously reported precisions for 8! 1B analysis by ion probe [10]. Each
sample was analysed between 3 and 5 times at different spots, the one sigma deviation
given in Table 2 (ranging between +0.1%o and £3.5%o, average 1.3%0) corresponding to
the sigma between these different measurements. At the exception of a few samples, most
measurements can therefore be considered precise at + 1.5%o (10).

3.2 Preparation of flat clay minerals for ion probe analysis

The major difficulty in ion probe analysis of clay minerals lies in the preparation of
flat clay surfaces since inclusion in epoxy and polishing is not possible with such small
and friable minerals. This preparation must also minimise any addition or loss of B to the
clays. Clay fractions were crushed, put in distilled water and the mixture was left in
ultrasounds during 15 to 60 minutes in order to be homogenised and to brake the
remaining nuggets or clusters. Solutions with clays were then dried out at 60°C and small
flakes presenting a flat uppermost surface were deposited on a silicon wafer, coated with
gold and stucked under a metallic grid.
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Fig.1: Sample location in Bangladesh and Nepal. The main lithological units
of the Himalayan belt North to Scuth are the Thetian Sedimentary Series
(TSS), the High Himalayan Cristalline (HHC), the Lesser Himalayas (LH)
and the Gangetic Plain.
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TABLE 1
Major element and mineralogical compositions of clay samples from soils and river sediments.

Sample Depth @ SiOy AlpO3 FepO3 MgO KO C Qtz Micas Illite Chl. Verm.Smect. Kaol. Goeth. Gibb.

orname  (Um) (Wt%) (%) (%)

Soils

MO89t 50-60cm, LH <0.1 32.49 14.44 1392 9.54 0.36 5.83 n.d. nd. nd. nd nd 75 nd. nd nd
MO89tt <2 3740 1248 10.8017.96 035 157 O 2 0 41 11 34 0 5 0
MO122t 50-60cm, LH <0.1 33.75 29.20 18.84 136 1.44 146 n.d. nd. nd. nd nd 15 15 25 5
MO1221f <2 34.84 2993 15.10 1.25 2.39 2.11 5 19 0 0 0 29 10 13 14
MO331t 60-70cm, HHC <2 36.34 21.83 11.81 1.41 2.71 0 26 0 0 0 26 21 11 0
MO74tt 40-50cm, HHC <2 10.50 24.37 14.20 1.61 0.66 0 7 0 0 2 13 0 14 31

River sediments

BGP511  Ganga <0.1 4490 21.68 13.06 293 164 215 O 15 0 0 0 53 20 10 0
<2 46.83 20.86 11.69 3.61 3.02 114 nd. nd 50 30 nd. 20 n.d. n.d. n.d.

BGP14t Brahmaputra <0.1 35.10 2347 14.75 245 2.15 8.54 nd. 15 nd nd nd 15 15 15 n.d.
<2 4024 2241 1181 417 366 235 nd. nd 30 70 nd. nd. n.d. n.d. n.d.

LO50T  Kali Gandaki <2 47.95 23.92 9.36 1.77 3.66 nd. nd 25 nd nd 58 17 nd. nd
L0305t Trisuli <2 3894 24.60 12.66 2.69 3.14 nd nd 32 21 nd nd 36 nd. nd
LO315TT Marsyandi <2 4775 2399 9.70 2.14 4.30 5 43 0 0 0 13 38 0 0
NAG6t Kali G, Ramdi<2 4244 19.52 11.79 3.83 4.79 nd. nd 70 30 nd 3 3 nd. nd
NAG48% Narayani <2 4246 21.18 12.20 4.04 4.86 nd. nd 70 15 15 nd n.d. nd. nd
NAG44t Kali Gandaki <2 42.24 21.54 13.34 3.66 4.17 nd. nd 35 45 20 nd nd nd. nd
MO291T  Dordi <2 40.06 19.30 15.65 5.09 3.92 5 37 0 0 0 31 8 7 0
MO109tt Mati Khola <2 40.33 18.30 10.59 4.06 3.11 0 0 39 6 0 25 9 9 0
MO207tt Andi Khola <2 35.08 19.10 14.85 4.19 3.77 5 31 0 8 0 21 2 11 0

t: mineral fractions determined from X-ray diffractometry from peak heights and areas of selected clay mineral peaks, assuming that these
weighted amounts add up to 100% (* for sample LO305 which contains 11% of interstratified).

1 : mineralogical composition obtained from mass balance calculation from the chemical composition of the clay, assuming classical
chemical composition of the individual minerals.

n.d.: not detected by X-ray analysis (i.e. below the detection limit, <5%).



TABLE 2

8!1B values and B concentrations of clay samples (soils and river sediments) and of river
waters.

Sample Depth Clay Elevation 8!1Bglay #F  Bigay 8!1Bgy = Bfgyer
or name fraction m %o ppm %0 ppb
(um)
Soils
MO89 50-60cm,LH <O0.1 1560 +2.8 1.4 41 +7.6 13 5
<2 1560 +15.6 2.6 89 +7.6 1.3 5
MO122 50-60cm,LH <0.1 500 272 1.0 37 +16.3 23 2
<2 500 -1.2 1.0 41 +163 23 2
MO33  60-70cm, HHC <2 2700 +3.9 0.5 219 - - -
MO74  40-50cm, HHC <2 2972 +10.0 1.1 59 - - -
River sediments
BGP5  Ganga <0.1 5 0.0 1.5 30 +72 22 9
<2 5 +4.4 1.0 190 +7.2 22 9
BGP14 Brahmaputra <0.1 15 -264 1.5 31 4213 1.9 6
<2 15 95 19 90 4213 19 6
LO50 Kali Gandaki <2 3550 -25.3 1.4 112 +238 1.0 64
LO305 Trisuli <2 320 +24.3 0.9 261 +8.7 0.8 14
LO315 Marsyandi <2 1000 -16.1 29 301 +195 25 19
NAG6 Kali Gandaki <2 460 +6.1 3. 101 +183 19 9
NAG48 Narayani <2 190 -12.1 0.6 316 +7.2 1.9 13
NAG44 Kali Gandaki <2 740 +10.9 1.3 171 +144 0.8 21
MO29  Dordi <2 1450 -1.6 0.4 24 +3.9 1.6 1
MO109 Mati Khola <2 500 -16.3 0.1 28 +426.9 0.5 n.d.
MO207 Andi Khola <2 385 -8.8 1.1 73 +11.9 0.6 6

T: * the sigma between the value of 3 to 5 measurements on different spots of analysis.

#: [B] in clays were done by colorimmetry with a relative standard deviation of =10% for
[B]<100ppm and of =6% for higher [B].

#: [B] in river waters were done by ion chromatography with a relative standard deviation
of =12% for [B]<25 ppb and of =4% for [B]<100 ppb.

3.3 Removal of adsorbed B from the clays

Adsorbed B ranges in concentration from less than 1 ppm to ~10ppm in pure clay
minerals [12] and represents between 6 to 25% of the total B in bulk sediments [3]. The
311B of adsorbed B reflects mostly the sedimentation environment [3]. Removal of
adsorbed B is therefore a prerequisite for the ion probe analysis of structural B which has
been acquired during the crystallisation of clays and is thus a potential tracer of source
compositions and formation conditions of clays in soils. Two experiments were carried
out to test (1) the efficient removal of adsorbed B during clay separation from the bulk
sediment and (2) the lack of B isotopic modification of the structural B during the
process.

(1) The <2um clay fraction separated from sample 94-17 (river sediment from the
Siwaliks) was dispersed in ultra pure distilled water containing less than 1ppb B and was
centrifuged after 24 hours equilibration, the overlying solution being filtered with a 0.45
um teflon filter. This solution was analysed for B concentration and 8!1B value using the
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procedure developed for river waters [7]. It contains less than 1ppb B and has a §11B
value of -11.3%4.2%., i.e. indistinguishable within analytical errors from the 811B value
of the original <2pum clay fraction (-13.1+1.9%0). This test demonstrates that (i) the
original <2um clay fraction was effectively cleared of adsorbed B and that (ii) the fraction
of structural B which could be removed by a severe cleaning of a clay fraction is less than
104,

(2) The 811B values measured on the <0.4 [im (in order to have more material) clay
fraction (-12.6%1.5%0, 3 different grains analysed) separated from a crushed mica
powder (sample NL 124 of the Manaslu granite) was compared with that measured in
millimeter size micas fragments from the same uncrushed sample (-17.21+2.5%o, 4
different grains analysed). The agreement, within error bars due to natural §!1B
variability of micas, indicates that the clay separation procedure did not significantly
fractionate B isotopes.

4. Results
4.1. Boron concentrations of Himalayan clay fractions

The boron concentrations of the present clay fractions range from 24 to 316 ppm
(Table 1). This range of variation is slightly higher than the range previously reported for
Mississippi river sediments (from 64 to 97 ppm, [13] and for marine clay-rich sediments
(from 13 to 157ppm, [13, 14]). These strong variations in B concentrations are clearly
related to the erosion processes since the unweathered micas from the protolith have
comparatively rather low and constant B concentrations : millimetre size micas fragments
separated from a river sediment from the large basin of the Chepe Khola river (sample
MOS50 which represents an average of the different High Himalayan Cristalline source
rocks) contain 47.4+5.6ppm for muscovite (6 grains analysed) and 1.9+1.1ppm for
biotite (7 grains analysed). However, there is no unique relationship in the present clay
fractions between the B concentrations and the amount of secondary minerals (Fig 2a).

No significant difference in B concentration is observed between clay fractions
from Nepalese soils and from river sediments. At variance, <0.1pum clay fractions have
systematically lower B concentrations, close to that of the unweathered micas, than the
corresponding <2um fractions (Fig 2a). No systematic correlation is present between
major element compositions (Table 1) and B concentrations (Table 2). This is especially
important for Fe,O3 and C concentrations which are not related (either for the <2um or
the <0.1pm fractions) to the B concentrations. This implies that B, though previously
advocated to be enriched in organic matter and/or iron oxides ([15]), is not controlled by
these phases in the present sample set.
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Fig.2: B concentrations (Fig 2a) and 8!1B values (Fig 2b) of clay fractions versus their
proportions of secondary minerals (smectite+kaolinite+goethite+gibbsite). Circles are for
the clay fractions <2um and squares for the clay fractions <0.1pum, samples for which
both clay fractions were analyzed being linked by a straight line. Black symbols represent
soils samples and open symbols represent river sediment samples. Note the large

variability of B concentrations and 8!1B values of the clay fractions, either higher or
lower than those of the protolith (shaded areas).

4.2. Boron isotopic compositions of Himalayan clay fractions

The present clay fractions, both from soils and from river sediments, show a large
range of 8!11B variations (from -27.2%o to +24.3%o, Table 2). This range is much wider
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than the 811B range of the unweathered source rocks : average 81!B values of
-14.242.2%o0 and of -15.842.9%. have been found for 14 grains of muscovite and for 10
grains of biotite, respectively (Table 3).

TABLE 3: Boron concentrations and 811B compositions of unweathered Himalayan
rocks and minerals.

Brange Average OllBrange Average
ppm %o

Tourmalines T:
granites (Manaslu and Gangotri) - - -16.6 to -10.3 -12.8+1.7%0
Lesser Himalaya formations - -

far from the MCT - - -57t0 435  +0.4%1.5%0

in the vicinity of the MCT - - -144t0-9.0 -10.6%1.5%0
High Himalayan Cristalline - -16.1t0-9.0 -11.8%+1.5%0

Sediment from the Chepe Khola, MOS50 (HHC!
Muscovite (average on 14 grains) 39.4 to 53.4 47.415.6-17.5t0-11.2 -14.242.2%0

Biotite(average on 10 grains) 0.53t0 3.57 1.9%1.1 -19.7 t0 -10.6 -15.842.9%o0

T data from (Chaussidon et al., 1991 et Chaussidon & Albaréde, 1992).

These values are in close agreement with the 8!1B values previously measured for
tourmalines from the HHC granites and pegmatites (ranging from -16.6x£1.5%0 and
-10.3%1.5%o, [16]) so that a bulk !B of =-15%. can be assumed for the unweathered
protolith of the present clay fractions. The large 811B range found for the clay fraction is
also much larger than what could be anticipated from previously published data. In fact,
S11B values measured in a soil profile from the Orinoco basin range from -0.7%o and
+1.6%o0, while bulk sediments from the Mississippi river range from -6.7%o to+1.9%o0
([13]). Similarly, the 8!1B values of continental detrital clays which can be reconstructed
from the 811B values of bulk Pacific pelagic sediments are in the range -13%o to -8%o
([14]) similarly to what has been proposed for the average continental crust ([4]).

Clay fractions <0.1um have systematically lower 8!1B values (up to 26%o
difference) than their corresponding <2pum fractions (Fig 2b). No simple relationship is
observed between the 811B values and either the major element concentrations or the B
concentrations. On the contrary, a systematic negative trend is observed between the 311B
values of the clay fractions and that of the corresponding river waters (Fig 3b). This
negative trend is contrary to what can be expected for B in the case of clay minerals in
isotopic equilibrium with rivers.
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Fig.3: B concentrations (Fig 3a) and 811B values (Fig 3b) of clay fractions versus those
of the corresponding river waters (same symbols as in Figs 2). No clear correlation is
observed for the B concentrations (Fig 3a). Negative trends appear between §!1Bjay and
811Bjver for different sets of samples grouped (dark grey and light grey symbols) on the
basis of the mixing curves they display in a §11B¢jay versus [Blclay diagram (see Fig 4).
Such negative trends are contradictory with first order predictions assuming B isotopic
equilibrium between clays and rivers (dashed field calculated for equilibrium in a pH
range between 7 and 9, see text).
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S. Discussion
5.1. 8!1B variability of secondary clay minerals

The large range of 8!1B found for the river and soil clay fractions can only be
understood as the result of mixing in various proportions of primary minerals with §11B
values of =-15%. and secondary phases with variable 811B values. In fact, the §11B
values found for samples dominated by secondary phases (fraction of secondary minerals
>0.8 in Fig 2b) range from =-27%o to =+10%.. Furthermore, in a 3!1B versus B
concentration diagram all the clay fractions from soils (plus a few clay fractions from
rivers) can be explained by a mixing between two types of secondary phases, one with
very high B concentration and 3!!B value represented by sample LO 305 (261ppm B and
811B=+24.3%0) and one with very low B concentration and §11B value represented by
sample BGP 14 (31ppm B and §!1B=-26.4%). Samples which don't follow this simple
mixing line (Fig 4) and show systematic B enrichments could result either of a mixing
between secondary phases having less extreme 811B values (see next section) or of an
addition of small amounts of detrital tourmaline grains (1wt% of tourmaline in the clay
fraction would represent =200 ppm B).
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Fig.4: 11B versus B concentrations for the clay fractions (same symbols as in Fig 3). Soil
clay fractions (black symbols) and most river clay fractions (dark grey and light grey
symbols) follow mixing curves (shaded area and dashed curve for light grey symbols)
between a B-rich component with a high 811B and a B-poor component with a low 811B.
Note that mixing curves cross the field of unweathered micas which are in the protolith the
major source of B for the clay minerals. Two samples (NAG 48 and LO 315) show large B
enrichments unrelated to variations in 8!1B values: these samples rich in detrital minerals
probably contain a small fraction (<1wt%) of detrital tourmaline (see text for details).
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The occurrence of tourmalines is possible in some <2um clay fractions but not in
the <0.1um fractions which, because of their size, are generally considered devoid of
primary minerals. This is consistent with the close fit to the mixing curve shown by all
the <0.1pm clay fractions (Fig 4). In addition, the presence of tourmaline grains in clay
fractions of samples LO 315 and NAG 48 is strongly suggested by (1) their high B
concentrations associated to 8!1B values at around -15%o, i.e. that of tourmalines [16],
(2) their high concentrations in primary phases (Table 1) and (3) the fact that tourmalines
are well known in the protolith of sample LO 315 since the Marsyandi river in its upper
course drains exclusively the tourmaline-bearing Manaslu leucogranite.

The only soil exception to the mixing line is the <2um clay fraction of sample MO
33 which contains 219 ppm of B and has a 811B value of +3.9%.. This B excess is very
unlikely related to the presence of detrital tourmalines. In fact, detrital tourmaline is
expected to be much more abundant in the bulk sample than in the <2um clay fraction.
This is contrary to what is observed for MO 33, since the bulk sample contains 6316 ppm
B, while the <2um fraction contains 219ppm B. In addition, since the <2um clay fraction
represent =29% by weight of the bulk sample, this fraction contains essentially the entire
B of the sample. The high B concentration of MO 33 <2pum must then be interpreted as a
B enrichment which has occurred during the formation of the secondary minerals,
kaolinite and smectite mostly (Table 1). This indicates that very variable 8!1B values can
be present in secondary clay minerals from soils and river sediments, e.g. +24.4%o for
LO 305, +3.9%0 for MO 33 and -27.2%. for MO 122.

5.2. B isotopic variations during chemical weathering in soils

Variable conditions (e.g. pH, water-rock ratio,...) during weathering processes
are the most likely source for the large range of 8!11B values found for the secondary
phases present in the clay fractions from Himalayan soils and river sediments. In fact this
=~50%o 8!1B range (from =-27%o to =+24%o) is much larger than that of the unweathered
protolith (from -16%o to -8%o). Variations in the B concentrations and isotopic
compositions of secondary clay minerals can be modelled for different pH and water rock
ratio assuming a simplistic two stages model : (1) total dissolution of the protolith
producing a solution with 8!1B=-15%c and a B concentration depending on the
water/rock ratio followed by (2) crystallisation of secondary minerals. These variations
can be calculated using a Rayleigh distillation model according to :

o1 1Bsolution = 81 1Binitial + Amineral-solution X In (f)

with Amineral-solution (= 8! !Bmineral - 8!1Bsolution) the B isotopic fractionation between
crystallising secondary minerals and solution and f the fraction of B remaining in
solution. B is partitioned in the secondary minerals according to :

Dmineral-solution= [Bminerall / [Bsolution]
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Values of Dmineral-solution @nd of Amineral-solution depend strongly on pH. A value
of 33 has been found for Dpineral-solution from the analysis of smectites (containing
~150ppm B) produced during alteration of the oceanic crust at equilibrium with seawater
(containing 4.5ppm at a pH of 8.3) ([13]). Assuming that B is dominantly incorporated in
clay minerals in tetrahedral coordination, substituting for Si and/or Al ([17, 18]), the
variation of Dpineral-solution ¢an be calculated in function of pH, i.e. in function of the
relative amount of B(OH)4- in solution. Values of Dm.ineral-solution are predicted to
decrease for instance to =0.5 for pH=6.5.

Though still poorly studied experimentally, large B isotopic fractionations can be
expected during low temperature B exchanges between solutions and solid phases. In
fact, a large B isotopic fractionation is present in solutions between dissolved B(OH)3
and B(OH)4-, 1B being depleted in the tetrahedral coordinated species by 20%. at 20°C
([19, 20]). For a given temperature the magnitude of the isotopic fractionation between
the solution and the solid, which is due to the preferential uptake of B(OH)4-, depends
mostly on the B(OH)3/B(OH)4 ratio for dissolved species and for incorporated species.
pH controls the B(OH)3/B(OH)4- ratio in solution, so that B(OH)3 is dominant at low pH
(the pK, of boric acid at 25°C is of 9.23 for fresh water and of 8.7 for seawater, [21]).
The B isotopic fractionation is thus maximum for acid pH and minimum for basic pH :
experiments have shown for instance that during adsorption of B on clays Acjay-seawater
ranges at 5°C from =-30%o at pH=7.1 to =-22%o at pH=8.4 ([11]). In theory a Acjay-
seawater Of 0%0 would be expected for adsorption processes taking place at pH>9.

In Fig 5 two very different theoretical cases are shown which can produce in
secondary minerals the range of 811B values and of B concentrations observed in the
present river and soil clay fractions. (1) In the first case, a high pH of 8.5 is assumed for
the solution. At this pH Amineral-solution = - 15%0 and Dmjineral-solution = 33. The first solid
which crystallises has a 811B value of -30%0 and in order to match the low B
concentration observed in the samples with low 8!1B values (MO 122 <0.1um and BGP
14<0.1pm) the water/rock ratio is required to be high at around 50 (33ppm of B in clay
for a protolith having a B concentration of 50ppm). Decreasing the water/rock ratio down
to =5 while crystallising clay minerals (curve 1 in Fig 5) can produce a residual pore
water enriched in 11B because of a reservoir effect (more than 90% of initial B removed
from solution in clays). This solution will crystallise clays having more than 200 ppm B
and 8!1B values >+20%o. (2) In the second case, the water/rock ratio is kept constant at a
high value of 50 but the pH varies between 6.5 and 7.5. In this pH range, Dmineral-
solution varies from 0.5 to 5 and Apjineral-solution 1S constant at -20.5%o.. For each pH a B
concentration in the crystallised clay is obtained and a value of f can be calculated to
produce a 8!1B value consistent with that of the present clay fractions. The values of f
required to produce the curve in Fig 5 are found to decrease regularly with increasing pH
(e.g. for pH= 6.5, f=0.8 and for pH= 7.5, f=0.1). This later evolution of the pore
solution towards higher pH during the secondary mineral formation is in accordance with
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for example what happens in the case of kaolinite formation from the alteration of K-

feldspar.
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Fig. 5: Schematic 8!1B relationships produced between water and clay minerals (same
symbols as in Fig 3) according to a Rayleigh type fractionation process in soils (see Fig 6
and text). Fig 5 shows the 811B values predicted either for clay minerals crystallised at a
given time of the fractionation process ("instantaneous" clay) or for bulk clays present in
the soil at that time ("cumulative" clays). The negative mixing trends observed for
different set of samples (same symbols as in previous diagrams) are suggestive of mixing
between clay minerals formed at different times in the fractionation process. The river
waters can be considered as a mixing between waters differently fractionated at various
levels in soils, which might explain some of their low 8!1B values (see text).

5.3. Relationship between 8!!B values of river waters and river sediments

The general negative correlations observed between the §11B values of the clay
fractions and that of the corresponding river waters (Fig 3b) could appear contradictory
with the previous model. In fact, in these calculations a large (between 15 and 20%o0) B
isotopic fractionation between mineral and water is always assumed (8!1Bmineral =
811Byater + Amineral-water ) S0 that the 811B values of the clay fractions should
theoretically be positively correlated with that of the river waters (shaded area in Fig 3b).

This apparent inconsistency indicates in fact that the analysed clay fractions are
likely mixtures in various proportions of clay minerals crystallised at different steps in
the B isotopic fractionation processes taking place in the soils. This is illustrated in Fig 4
which shows the relationship which should be present according to the previous model
between the 8!1B values of the water and that of either "instantaneous" clay minerals
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(i.e. crystallised at time t in equilibrium with the pore water) or of "cumulative" clay
minerals (i.e. bulk clay mineral present at time t in the soil). The present sample set
clearly defines in Fig 4 several mixing lines between "cumulative" clay minerals and
"instantaneous” clay minerals. The fact that all the samples defining separate mixing
lines in a plot 8!11B¢ay versus 811Byater also follow mixing curves in a in 81 IBlay
versus ppm B diagram (Fig 5) is an additional indication of this mixing.

The evidence for having in the river a mixing between products variously
fractionated for B isotopes in the soils stands also for the water itself : the extremely high
S11B value of the clay fraction from sample LO 305 implies a coexisting pore water in
the soil with a 811B value >+20%.. The low 811B value (+8.7%0) of the river water
associated with sample LO 305 must therefore be understood as the result of a mixing
between pore waters variously fractionated for B isotopes in the soil. While such a
mixing of pore waters in a given soil profile seems rather unavoidable during soil
drainage, the mixing evidenced from 8!!B values for clay minerals is less
straightforward to conceive. The most likely and simple explanation is in fact that most
clay minerals are composed of successive submicronic layers, each developed at a
different step of the B isotope fractionation process. Analysis by ion probe, because of
the size of the analytical spots (=25um diameter and a few pum depth), averages the B
isotopic compositions towards the value of the "cumulative" clay.

5.4. Constraints on weathering processes in Nepalese soils.

Additional clues to the understanding of alteration processes emerge when
comparing the constraints derived from the systematic of 81!B values to that brought by
(1) the mineralogy of secondary minerals (smectite, kaolinite), (2) the granulometry of
clay minerals and (3) the climatic parameters.

(1) Kaolinite-rich samples (smectite/(kaolinite+smectite) ratio of less than 0.3,
Table 1) have either high 811B values (e.g. LO 305, 811B=+24.3%o) or low 3!1B values
(e.g. LO 315, 811B=-16.1%o, Table 2). The formation conditions which can be derived
from the systematic of B isotopes and which correspond at best to the environments
classically described for the crystallisation of kaolinite [22] are for these kaolinite-rich
samples, high water/rock ratio with either acidic to neutral pHs (curve 2 in Fig 6).
Formation of kaolinite at pH=7.7 must be rather unusual [22] , but is strongly suggested
by the B isotope systematic. At variance with kaolinite-rich samples, smectite-rich
samples ( smectite/(kaolinite+smectite) >0.9, Table 1) seem to have systematically
positive 311B values, up to +15.6%o for sample MO 89 <2uum. These high §!!B values
are likely produced by crystallisation at low water/rock ratios (curve 1 in Fig 6), which
is consistent with the preferential formation of smectite relative to kaolinite in such
confined environments with alkaline pH [22]. However, it is not possible to exclude,
from the B isotope systematic only, the formation of smectite at high water-rock ratio
since B in the clay fractions with low 8!1B values is likely controlled by kaolinite
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minerals. In fact, kaolinite-rich sample have B concentrations 3 to 10 times higher than
smectite-rich samples (Table 2), in accordance with the experimentaily determined B
adsorption on kaolinite 2 to 4 times higher than on Na or Ca-montmorillonite {12].
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Fig. 6: Variations of 8!11B and B concentrations of clay minerals crystallised in soils
assuming a Rayleigh type fractionation process for B between soil, water, and clays.
Curve 1 is calculated for a constant pH of 8.3 (Aclay-water = -15%0) and variable
water/rock ratios from 50 to 4.5. Curve 2 is calculated at a constant water/rock ratio of 50
for variable pHs from 6.5 to 7.7. Such extreme values for these parameters were chosen
to show that B isotopic fractionation processes consistent with the 8!1B found in the clay
fractions (same symbols as in previous diagrams) can occur in a wide range of conditions
in soils. Note that soil clay fractions with high 811B are nearly pure smectite.

(2) Because of their general smaller size [23] smectite minerals must be
significantly enriched relative to kaolinite minerals in the fractions <0.1 ptm compared to
the corresponding fractions <2pum. Though this is generally observed in the present
sample set (Table 1), this seems at first glance contradictory with the high §11B values
found for "pure" smectite and with the observed systematic lower §11B values of the
fractions <0.1m compared to the corresponding fractions <2 um (Table 2, Fig 2b).
The most likely explanation for this apparent paradox is that the two size fractions
contain kaolinite minerals of different origins : kaolinite, crystallised at high water rock-
ratio and acidic pH, dominates the fraction <0.1pm while some kaolinite formed at more
alkali pH are present in the fraction <2pum. It must be stressed that this interpretation is
also in accordance with the systematic lower B concentrations of the <0.1um fractions
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(Table 2, Fig 2a) since Diaolinite-solution i minimum for acidic pH.

(3) The high water/rock ratios in soils and their variations at a small geographical
scale, as indicated by the B isotope systematic of clay fractions, are consistent with
available first order estimates for high altitude Nepalese soils. Nepal undergoes a
monsoon climate with average annual rainfalls ranging North to South from 800 to 2000
mm ([24]). These rains induce soil denudation that varies from 0.5 mm/year in the
Tethyan Sedimentary Series to 6 mm/year in the Lesser Himalaya ([25]). The water/rock
ratios which can be calculated for this upper layer of the soil range from =10 to =50 for
between 50 to 90% running waters. Much lower water/rock ratio are obviously obtained
at greater depth in the soil. On a smaller scale, over a year, the seasonal contrast is so
strong that even in depth (in a 30cm deep soil), the moisture drops by a factor of 2 ([26,
27)). This drastic climate change between the monsoon season and dry season along with
the highly heterogeneous porosity of soils, can locally increase the fluid residence time,
let water evaporate and thus increase soil solution concentrations and reaction affinities to
produce large variation of water/rock ratio in soils on very small scales (down to cm
scale, [28]).

6. Conclusion

B isotopic composition of clays minerals from river sediments and soils range
from =-27%o to =+25%o. This large range of variation can only be explain during the
crystallisation of the secondary minerals in soils. A first order modelling allows to
discriminate between the conditions under which the clays form, either with variable
water/rock ratios and/or variable pH. The lower 811B=-27%o corresponding to the
highest water/rock ratio of 50 (or to the lowest pH=6.5), and the highest 811B=+24.3%o
corresponding to a water/rock =4.5 (or to a pH=7.7). Such range of variations are
certainly favoured by the particular climatic contrasts of Nepalese region. B isotopic
systematic appears to be a very sensitive geochemical tool for providing new insight to
the understanding of water-rock interactions in confined environment such as soils and
sediments.

Although this is a very local study of continental clay, the chosen field is one
where the erosion and weathering processes are most likely to be assessed. The present
data set allows a first estimation of the mean 811B of continental clays that subsequently
reach the ocean, which is bracketed between -3.5%o (i.e. the average S11B of the sample
set) and +0.5%¢ (i.e. an average ignoring 4 extremes values). However large deviations
from this average range are common in clays and reflect the complexity of weathering

processes.
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Conclusion partielle

Les concentrations en bore des riviéres sont en moyenne (=20ppb) 200 fois moins
concentrées que celle de 1'océan et les compositions isotopiques en bore des riviéres a
I'embouchure avec la mer sont trés variables comme par exemple entre le Gange
(+7.212.2%o0) et le Brahmapoutre (+21.311.9%o0) pendant la mousson. Ces variations
isotopiques importantes sont expliquées par (1) les différentes signatures isotopiques de
bore des lithologies traversées par les rivieres, (2) les processus d'adsorption du bore sur
les minéraux argileux dans les sols et (3) les fractionnements isotopiques du bore lors de

la cristallisation des minéraux secondaires dans les sols.
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CHAPITRE 4

Transfert du bore de 1'océan a l'atmosphere

L'eau de pluie qui tombe sur les continents provient de 1'évaporation des océans.
La concentration en bore des océans est élevée et homogene a 0,416mmol/l, alors que la
concentration moyenne en bore des eaux de rivieres est nettement plus faible, =2pumol/l
(20ppb), et tres variable. L'étude du transfert du bore de l'océan a 'atmospheére, qui est le
flux inverse de celui étudié dans le chapitre précédent, est donc nécessaire pour
comprendre quels sont les mécanismes qui contrblent la distribution et la variation
isotopique de cet €lément dans les grands réservoirs.

Lors de I'évaporation, les deux espéces de bore présentes en solution au pH de
I'eau de mer, (B(OH)3 et B(OH)4"), peuvent se volatiliser. Le coefficient de partage du
bore entre liquide et vapeur est en fait mal connu, et il peut étre différent pour chacune des
deux espéces. Le fractionnement du bore marin lors de 1'évaporation peut étre obtenu en
mesurant les rapports isotopiques des eaux de pluie, mais aucune mesure n'avait pu étre
faite jusqu'a présent, en raison des difficultés analytiques déja évoquées (faibles
concentrations en B des pluies et neiges). Avec la méthode analytique développée pendant
cette étude, pour les mesures de la composition isotopique de bore dans les solutions trés
faiblement concentrées, il est maintenant possible de mesurer les 8!1B des précipitations
atmosphériques pour mieux comprendre comment et dans quelles proportions s'effectue
le transfert du bore du réservoir riche et homogéne qu'est 1'océan vers le réservoir encore

mal connu qu'est ]'atmosphére.

Le bore de I'atmosphere provient principalement du dégazage des particules de
sels marins et des émissions volcaniques (=200 a 500x1010 g.an-1; Duce R.A., 1996).
Ces sources dominent nettement l'apport par les charbons et les feux agricoles qui sont
les deux principales sources anthropogéniques. Environ 90% du bore se trouvent sous
forme gazeuse dans I'atmosphére, essentiellement sous forme d'acide borique. Treés peu
de travaux ont été effectués sur la chimie atmosphérique du bore, a cause des difficultés
analytiques, mais également parce qu'il n'y a pas de preuve de son intervention dans une
quelconque réaction photochimique ou autre processus global important dans
'atmosphere qui justifierait son étude. La concentration en bore est nettement plus élevée
dans les aérosols (souvent de plus de trois ordres de grandeurs) que la quantité relachée
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par 1'érosion de la crofite continentale. En revanche, il est modérément enrichi par rapport
a I'océan, qui constitue sa source principale (Fogg T. R. & Duce R. A., 1985).

4.1) Le cycle atmosphérique du bore: état des connaissances
4.1.1) L'océan comme source de bore

Sur la base d'expériences en laboratoire, Gast J.A. & Thompson T.G. (1959) ont
montré que l'océan est une source significative d'acide borique atmosphérique. Leurs
expériences consistaient a faire passer un flux d'air sur de I'eau de mer et a récupérer la
vapeur (par condensation) et les particules en sortie de montage pour les analyser. Leurs
résultats ont montré qu'aprés évaporation de l'eau de mer (4,5mg/l) ou de solutions
contenant des concentrations variables de bore (allant de 1mg/l & 3mg/l), respectivement
1,3% et entre 1,7% et 2% du bore des solutions initiales étaient récupérés par
condensation. Les concentrations en bore des condensats piegés a 0°C étaient
systématiquement =8% plus élevées que celles des condensats piegés a 12°C. Les auteurs
en ont conclu que (1) la vitesse a laquelle l'acide borique s'évapore de la surface des
océans est proportionnelle a la vitesse d'évaporation de I'eau et (2) les concentrations de
bore dans les pluies qui résultent de cette évaporation sont fonction de la température de
condensation au moment de la précipitation. Ces résultats, qui démontrent que I'océan est
une source de bore pour l'atmosphére, doivent étre nuancés car les expériences ont été
conduites avec de l'air purifié. Comme l'air ne contenait pas de bore initialement, il était
prévisible que cela favoriserait le flux de bore dans le sens d'un dégazage de la solution
(Fogg T.R. & Duce R.A., 1985).

4.1.2) L'océan comme puits de bore

Entre temps, d'autres travaux ont montré que l'océan devait plut6t étre un puits
pour l'acide borique atmosphérique (Nishimura M. et al., 1973; Nishimura M. & Tanaka
K., 1972). Ces expériences ont été confirmées par des calculs thermodynamiques
(Savenko V.S., 1977), et finalement Duce R. A. (1996) a montré a l'aide d'un calcul
simple que le bore est soustrait de I'atmosphere. Ce calcul est basé sur le constat que les
concentrations en bore dans des pluies provenant de sites aussi différents que des fles
océaniques, des villes loin des mers, ou des sites continentaux proches de villes,

présentent en moyenne peu ou pas de variations avec I'éloignement aux océans (Tableau
4.1).
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Tableau 4.1: composition de I'atmosphere en bore gazeux et bore particulaire.

Lieu B particulaire B gazeux % gaz Référence
moyenne moyenne
ng.m-3 ng.m-3

Dans les terres:

Eastern Ohio 1,9+1.,6 77451 97 Fogg T.R. & Duce R.A., 1985
College Park, MD 5+2 167 76 Anderson D.L. et al., 1994
Gaithersburg, MD 1,8 8,9 83 Anderson D.L. et al., 1994
Bellevue, CO = 1619 =94 Fogg T.R. & Duce R.A., 1985
Niwot Ridge, CO 4,1x1,6 - - Fogg T.R. & Duce R.A., 1985
Fairbanks, AK <0,5 1245 >96 Anderson D.L. et al., 1994
moyenne : 2,4 25

Sur les cbtes:
Narragansett, RI 2,121 48430 96 Fogg T.R. & Duce R.A., 1985

Lewes, DE 3,7£1.9 3,5+1,7 49 Anderson D.L. et al., 1994

La Jolla, CA 2,7£1,6 71146 96  Fogg T.R. & Duce R.A., 1985
Wallops Is., VA =3 =70 96  Anderson D.L. et al., 1994
moyenne : 2,8 48

Dans des iles:

Bermuda 1,1+0,3 11t4 91 Anderson D.L. et al., 1994
Oahu, Hawaii 0,56x0,41 97%21 99  Fogg T.R. & Duce R.A., 1985
Big Island, Hawaii <0,5 25 98  Anderson D.L. et al., 1994

Mauna Loa, Hawaii  0,710,6 0,6%0,3 46  Anderson D.L. et al., 1994
moyenne : 0,7 33

S'il y a équilibre entre 'atmosphére au-dessus des océans et l'eau de mer, et
sachant que =76% des 4,6 g.m-3 de B dissous dans l'océan sont sous forme B(OH)3, il
est possible de calculer la concentration en bore gazeux dans 1'atmosphere en utilisant la
constante de la loi de Henry. Pour B(OH)3 cette derniére vaut =~5x10-9 g.m-3 d'air par
g.m-3 d'eau de mer (Duce, 1996), et donc 2 I'équilibre la concentration en bore gazeux de

I'atmosphére marine doit étre de:
0,76 X 4,6 x 5x10-2 = 18x10-9 g.m3 = 18 ng.m-3

D'aprés le Tableau 4.1, la concentration en B mesurée dans l'atmosphére au-
dessus des océans est plus du double de cette valeur théorique (i.e. =40 ng.m"3, moyenne
des échantillons provenant de lieux cdtiers et insulaires). Le systéme océan-atmosphere
devrait donc rétablir 1'équilibre en incorporant du bore atmosphérique dans 1'océan. Par
conséquent, un déficit de bore gazeux est attendu au-dessus des océans.

11 est important de noter que le calcul précédent contredit les observations d'autres auteurs
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(Carriker N.E. & Brezonik P.L., 1978) qui ont trouvé, pour des eaux de pluies, des

concentrations plus élevées proches des océans, qu'au-dessus des continents (Fig.4.1).
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Fig.4.1: Variation de la concentration en bore des eaux de pluies de la Floride sur un
profil allant du Golfe du Mexique a I'océan Atlantique. La concentration en bore est
nettement plus élevée au bord de la mer qu'au dessus des terres, ce qui indique que

I'océan est la source de bore dans I'atmosphere (d'apres Carriker N.E. & Brezonik P.L.,
1978).

4.1.3) Paradoxe de l'origine "océanique” du bore atmosphérique

Duce R.A. (1996) a suggéré que l'essentiel du bore de I'atmosphére provenait de
I'évaporation des particules de sels marins et non de 1'évaporation directe de I'eau de mer.
Son raisonnement est le suivant : alors que la concentration en bore de I'eau de mer est de
0,416 mmol/l (i.e. 4,6 g.m3), la salinité des embruns est (pour une humidité relative
typique a l'interface air-océan de 80%), 7 fois celle de l'eau de mer. Il v a donc des
particules atmosphériques de sels marins dans la phase liquide a des humidités relatives
supérieures a 75%. Donc la concentration en bore dans les sels marins est de 7x4,6=32,2
g.m3 d'eau liquide. Le pH des sels marins atmosphériques est d'environ 5-6, comparé
au pH de =8,2 de I'océan (2 25°C). Avec cet ajout d'ions H*, 'équilibre de la réaction :

B(OH)3 <=> H*+H;BO3-
est décalé vers la gauche dans les particules de sels marins atmosphériques.

Pour une salinité d'eau de mer (35%o0) & pH=6, 99,81% du bore est présent sous
forme B(OH)3, alors qu'a pH=5, cette fraction passe a 99,98%. Dans le cas des sels
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marins, pour lesquels la salinité est encore plus forte, 'espéce B(OH)3 est la seule
présente & des pH aussi bas. Ainsi les 32,2 g.m™3 de bore de l'atmosphére sont sous
forme B(OH)3 dans les sels marins atmosphériques. Dans ce cas, en admettant que la
teneur moyenne [Blatmosph est de 40 ng.m3, pour une constante de Henry de 5%10°9 &
25°C, au moins 75% du bore des sels marins peut passer dans la phase gazeuse de
l'atmosphére (Duce R.A., 1996). Le dégazage de l'acide borique des particules de sels
marins dépend bien entendu de la température. L'enthalpie de la réaction B(OH)3 (aq) ->
B(OH)3 (gaz) étant de 18,04 kcal/mol, les valeurs de la constante de Henry pour des
températures différentes de 25°C sont calculées avec I'équation de Van't Hoff et sont
reportées dans le Tableau 4.2.

Van't Hoff: 2.303 x logﬁqz— = ——Aio— X (i - i), avec AHO=18.04kcal/mol et ot K est

Kt R Hh T

une constante de réaction ne dépendant que de la température (i.e. constante de Henry
dans le cas présent).

Tableau 4.2: Valeur de la constante de Henry et concentration en bore dans |'atmosphére
au dessus des océans, pour différentes températures.

température (°C)  constant de Henry =~ Batm B(OH)zam  océan=
ng.m-3 ng.m-3
5 1,93x10-2 8,9 6,8 puits
10 2,48x10-2 11,4 8,7 puits
20 3,99x10-9 18,4 14,0 -/puits
25 5,00x10-° 23,0 17,5 source/-
30 6,22x10-9 28.6 21,7 source

Ainsi, a 20°C, les concentrations de B(OH)3 des sels marins et de I'atmosphere
sont en équilibre, alors qu'en dessous de 20°C les sels marins atmosphériques sont un
puits pour l'acide borique et finalement pour des températures supérieures a 20°C, l'océan
serait une source de bore a I'atmosphere.

Des lors, 1'idée de considérer l'océan comme un puits pour le bore atmosphérique
présente une intéressante contradiction et ce probléme semble loin d'étre résolu. Pour
mieux comprendre la distribution de bore entre atmosphere et océans, il apparait essentiel
dans un premier temps de considérer la répartition géographique des concentrations en
bore dans l'atmosphére par rapport a I'éloignement & la mer et dans un deuxieme temps en
utilisant les teneurs en bore, les rapports élémentaires entre le bore et les autres éléments
et les compositions isotopiques de bore de rechercher l'origine du bore dans
I'atmosphere. En plus de 1'étude "classique" du bore dans les pluies, une étude du bore
dans les lichens a été entreprise. Les lichens ont théoriquement l'avantage d'étre

représentatifs d'un signal pluvieux moyenné sur plusieurs années contrairement aux
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pluies qui sont des événements instantanés qui donnent des signaux trés variables (§4.2).
De plus des expériences d'évaporation ménagée d'eau de mer ont €té€ réalisées en
laboratoire pour essayer de déterminer les facteurs qui contrdlent le transfert du bore de
l'océan a I'atmospheére tout en tentant de préciser les fractionnements isotopiques du bore
en fonction de différents parametres tels que la température, le pH et la cinétique de la
réaction (§4.3).

4.2) Origine du bore atmosphérique : informations obtenues a partir des

pluies et des lichens épiphytes

Les lichens sont la symbiose entre une algue et un champignon. Ils agissent
comme des filtres naturels de 1'atmospheére car ils se nourrissent exclusivement de
I'humidité et des nutriments de 1'atmosphere. Le lichen semble donc potentiellement un
outil particuliérement bien adapté pour caractériser la chimie de 1'atmospheére, car il
incorpore aussi bien les gaz, les poussieres ou aérosols de 1'atmosphere, ainsi que toutes
les précipitations. L'accumulation se fait principalement par complexion extra cellulaire de
métaux par échanges d'ions, par piégeage de particules et par assimilation directe des gaz
(Galun et al., 1988 dans Carignan & Gariépy, 1995). Les lichens ont une activité
photosynthétique pérennante et un métabolisme tres lent qui leur permet de résister a des
conditions climatiques extrémes.

Les échantillons choisis sont surtout du type fruticuleux qui se caractérise par sa
forme filamenteuse imposante (Fig.4.2a, b, photos), alors que le type foliose a une
morphologie plus ramassée en plaques qui rend son prélevement plus délicat sans
contamination potentielle du support (I'écorce de l'arbre) sur lequel le lichen est
solidement accroché. Pour utiliser le lichen comme bio-indicateur de la chimie de
I'atmosphere, il faut au préalable s'assurer qu'il est bien représentatif des éléments
contenus dans les eaux de pluie. Il faut donc dans un premier temps comparer la chimie

des eaux de pluies a celle des lichens.

Fig.4.2: (a) Photo de lichens fruticuleux filamenteux sur un arbre, (b) lichen fruticuleux
de forme plus ramassée.
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4.2.1) Localisation de 1'échantillonnage

Les lichens et les eaux de pluies analysés proviennent d'Amérique du Nord et du
Népal. Au Québec, I'échantillonnage s'est fait sur des arbres, le long d'un profil de 500
km allant de la Baie d'Hudson a Noranda (Fig.4.3). La présence de poussiéres dans
I'atmosphere est limitée dans cette région car celle ci est peu habitée et la totalité des terres
est sous couvert végétal (grandes foréts).

m23 55°N
x13
12.
'lll 1.8 1.9 -20 .
=10 N2 50'°N
17w m9

us mS

Fig.4.3: carte de localisation des prélévements de précipitations et de lichens de la Baie
d'Hudson, au Québec. Les points 8, 9, 10, 12 et 13 sont des lichens sur le profil allant de
Noranda jusqu'a la mer. Aux points 13, deux lichens ont ét€ échantillonnés, un bryoria,
un évernia.
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L'échantillonnage du Québec a été choisi pour étudier I'influence de l'océan sur la
chimie générale des pluies et sur la chimie du bore atmosphérique en particulier. Sur ce
méme profil, de la Baie d'Hudson & Noranda, l'influence de la proximité du bord de mer
sur la chimie des précipitations a déja été démontrée, notamment par Simonetti et al.
(1999) dans des carottes de neiges, en étudiant les variations du rapport isotopique

87Sr/86Sr en fonction du rapport Mg/Mn (Fig.4.4).
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Fig.4.4: Variation du rapport isotopique du strontium dans des carottes de neige de
quelques centimétres de profondeur en fonction du rapport Mg/Mn. Le rapport 87Sr/86Sr
des neiges se rapproche de celui de 1'eau de mer lorsqu'on se rapproche des océans
(d'apreés Simonetti et al., 1999).

Au Népal, les lichens ont également été prélevés sur des arbres (arbustes ou
rhododendrons) a différentes altitudes (Fig.4.5). Le prélevement sur les arbres limite les
apports terrigénes par éclaboussures lorsqu'il pleut, et permet de s'affranchir d'une
éventuelle contribution dfie au support minéral (rochers, cailloux), sur lequel les eaux
ruissellent et s'enrichissent en éléments par rapport aux précipitations.

Les études menées au Népal renseignent sur l'effet d'événements pluvieux
ponctuels et sur la variation saisonniere de la chimie des précipitations a travers un régime
tres particulier : la mousson. De plus 1'Himalaya est géographiquement le seul endroit au

monde ol il est possible de trouver une si grande variété de climats et d'altitudes sur une
distance raisonnable.
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Fig.4.5 : Carte de localisation des prélévements de pluies et de lichens au Népal et

Bangladesh.
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4.2.2) Données sur la chimie atmospherique du bore a partir des échantillons de

pluies et de lichens du Québec et du Népal.

Les teneurs en halogénes (Cl, Br et I) ont été analysées sur les lichens du Québec.
Des répliquats des analyses de teneur en bore montrent que le protocole analytique retenu
est précis a £14% dans cette gamme de teneur en ppm de bore (Tableau 4.3). Les teneurs
en bore et iode sont du méme ordre de grandeur et environ un ordre de grandeur plus
faibles que les teneurs en brome et en moyenne 300 fois moins importantes que les
teneurs en chlore. Les lichens sélectionnés sont tous du type filamenteux.

Tableau 4.3 : Récapitulatif des données chimiques sur les lichens du Québec.

Nom Distance alamer Altitudle B  Brépliq. Cl Br I
km m ppm  ppm  ppm ppm ppm
Québec:
14-EVANS evernia 340 100 1,9 2,7 612 229 273
24-MATAGAMI bryoria 410 100 4,0 3,9 352 13,5 2,6
27-KHOURY bryoria 45 100 - 25,9 6284 88,9 15,7
36-OPINACA evernia 220 100 2,9 2,1 418 243 2.8
40-CHISSASSIBI bryoria 105 100 10,0 11,0 3397 53,4 10,6
57-KHOURY evernia 45 100 5,8 6,0 3219 54,2 4,8

Seules les teneurs en chlore et bore ont été mesurées dans les lichens du Népal.
Mis a part MO86 qui est un lichen foliose, tous les autres sont fruticuleux. Les dates
d'échantillonnage ne sont pas précisées car tous ces prélevements ont été effectués sur
une période courte du 15 au 31 Mai 1997.

Tableau 4.4 : Récapitulatif des données chimiques sur les lichens du Népal
(échantillonnés en Mai 1997).
Nom Distance a lamer (km) Altitude (m) B (ppm) Cl (ppm)
Népal:
MO27 700 1600 1,5 242
MO31B 700 1900 1,8 182
MO32 700 2700 1,0 212
MO35 700 3020 1,6 270
MO36 700 3190 1,4 212
MO42 700 3500 1,1 170
MOs51 700 3600 1,1 170
MO57 700 3100 1,4 135
MO75 700 2540 1,5 185
MO78 700 1800 1,5 197
MO86* 700 1720 4,1 228
MOS8 700 1560 2,2 110

*: Espéce différente de lichen.
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Les neiges au Québec ont été echantillonnées dans la région de Montréal
(échantillons n°1, 2, 22 sur la carte Fig.4.3, et Tableau 4.5).

Tableau 4.5: Concentrations en bore dans les neiges du Québec. Le bore a ét€ mesuré par
ICP-MS (cf. Annexe 1).

Neiges du Québec Concentration en bore (j1g/l ou ppb)
Essai LAS4 LAS8 LAS9 LAS10 LAS12 LAS13
1 0,19 0,16 0,74 1,51 0,29 0,94
2 0,17 0,12 0,68 1,57 0,32 0,94
3 0,19 0,11 0,69 1,61 0,27 0,97
4 0,18
5 0,19
6 0,19
7
moyenne 0,19 0,13 0,7 1,56 0,29 0,95
ecart-type 0,01 003 0,03 0,05 0,03 0,02

Les échantillons restants sont des eaux de pluies et deux neiges qui proviennent du
Népal central et quelques uns du Bangladesh. Leurs concentrations en bore sont faibles,
le plus souvent inférieures & 5 ppb. En moyenne la concentration en bore est de 1,5 ppb
pour 34 analyses de pluie (Fig.4.6).

[B]moyenne sur 34 plUieS = 15 ppb

neiges du Québec -

| précipitations du Népal

Fréquence
N W A~ O » ~N ©

—

0O 05 10 15 20 25 3.0 35 4.0 4.5 5.0 55
[B] ppb

Fig.4.6: Répartition des concentrations en bore dans les précipitations, sur 34 analyses
faites par ICP-MS (Annexe 1).

Les concentrations en cations et anions majeurs des pluies et les compositions
isotopiques de l'oxygene et du bore sont données dans le Tableau 4.6.
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Tableau 4.6: Compositions chimiques et isotopiques des précipitations au Népal et Bangladesh (* neige).
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4.2.3) Origine du bore atmosphérique : influence de la distance a la mer

L'influence océanique sur la concentration en bore de I'atmosphére a déja été
observée par Meybeck (1984). Ses analyses de riviéres francaises ont montré qu'a partir
de =200 km de la c6te, les teneurs en bore des eaux de surface ne sont plus influencées
par les apports océaniques. Les données obtenues dans cette étude sur les lichens
présentent également une décroissance de la teneur en bore avec 'augmentation de la
distance a la mer (Fig.4.7). Deux espéces de lichens ont été échantillonnées, évernia et
bryoria. Toutes les deux sont de type lichens filamenteux, mais peuvent présenter des
différences de concentrations en bore importantes (les deux €chantillons 4 45km de la

mer) a cause de probléme d'orientation par rapport au vent dominant ou d'age du lichen.

. | ' | o Lichens du Québec
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Fig.4.7 : Variation de la concentration en bore dans les lichens du Québec le long du
profil de la Baie d'Hudson a Noranda, i.e. en fonction de la distance a la mer.

Sur les 200 premiers km d'éloignement de la cbte, la concentration en bore chute
d'un facteur 5 a 10. Cet ordre de grandeur rappelle les résultats précédents de Meybeck
(1984). Des pluies prélevées le long d'un profil traversant la Floride du Golfe du
Mexique jusqu'a I'Atlantique ont également mis en évidence une diminution d'un facteur
4 des concentrations en bore sur une distance de 80 km (Carriker & Brezonik, 1978).
Dans ce cas, la moindre diminution des concentrations en bore s'explique sans doute par
le fait que la Floride est une péninsule entourée de mer. La similitude entre les résultats
sur la chimie atmosphérique obtenus a partir de I'étude directe des précipitations et ceux
de l'étude des lichens confirme que ceux-ci sont, a priori, de bons traceurs du bore

atmosphérique.
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Pour s'affranchir des problémes éventuels liés a l'échantillonnage de lichen
(endroit plus ou moins abrité ou au contraire trés expos€, dge du lichen, tempétes
locales....) qui pourraient introduire des variations erratiques de concentrations

élémentaires, les raisonnements suivants sont tirés des rapports élémentaires.

Le chlore et le sodium sont des éléments trés abondants dans les océans. Le
chlore, comme le bore, est fortement influencé par la proximité des océans et certains
auteurs ont décrit la diminution des concentrations en chlore des précipitations avec la
distance au littoral (e.g., Stallard & Edmond, 1981; Meybeck, 1984). Le chlore est
exclusivement d'origine marine a la différence du sodium qui peut provenir a la fois des
océans et des continents. Cette différence permet de mettre en évidence l'influence de la
proximité de la mer sur le rapport Na/Cl des précipitations récoltées par les lichens. Ainsi
certains auteurs ont montré (Carignan et al., 1995) que le rapport Na/Cl des pluies
augmentait avec la distance a la mer car (1) parce que la concentration en chlore de
'atmosphére diminue dans les sites de plus en plus loin de la mer et (2) parce que I'apport
de sodium d'origine continentale augmente (Fig.4.8).

1005 T T 11T T T TTTTT] T T T 11T

— @® deNorandaalamer ||

B roche silicatée | O autres lichens du Québec| ]

10 E —

—t - o © -
& — -
3 O -
Z B O .
l Eeee— O ® - =

—  eau de mer Cp O O ® -

— < Eloignement a la mer croissant —

| Ll |
0.1 Lttt IR
10 100 1000 16"

Cl (ppm)

Fig.4.8 : Variation du rapport Na/Cl en fonction de la teneur en chlore. Une augmentation
du rapport Na/Cl dans les échantillons moins riches en chlore (Carignan & Gariepy,
1995).

Le chlore est souvent utilisé€ comme traceur de I'origine océanique des pluies et de
certains auteurs ont étudi€ et décrit les caractéristiques de cette influence océanique avec
I'€loignement des cotes (Stallard & Edmond, 1981; Meybeck, 1984). La décroissance des
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concentrations en chlore "océanique” dans les eaux de surfaces a l'intérieur des continents
et trés variable. Stallard & Edmond (1981) ont montréque pour I'Amazone cette chute se
poursuit jusqu'a 2000 km au dessus du continent. Dans les pluies frangaises, la
décroissance de la concentration en chlore est rapide sur les 200 premiers km
d'éloignement (perte d'un ordre de grandeur) et plus lente entre 200 et 500 km (perte d'un
facteur 2; Meybeck, 1984). Les différents stades de décroissance sont attribués a la chute
de particules d'aérosols marins (i.e. de sels marins dans ce cas) de tailles de plus en plus
petites (Delmas R., 1974).

11 est 2 noter d'autre part que pour des concentrations en chlore élevées (entre 103
et 10% ppm), le rapport Na/Cl des lichens prélevés prés de la mer, est le méme que celui
de I'eau de mer. Ceci peut s'interpréter de deux manieres : soit sodium et chlore ne sont
pas fractionnés lors de leur transfert de I'eau de mer a l'atmosphére par dégazage, soit la
pluie qui se forme au dessus des océans est constituée d'embruns marins asséchés (i.e.
sels marins) qui se redissolvent ensuite. Dans ce dernier cas, le rapport Na/Cl de 1'eau de
pluie obtenu est celui de I'eau de mer (Fig.4.9).

sels marins (=phase particulaire)

a
&
vapeur (=phase gazeuse) , ¢
=}
% 5 air
— — — — '-D —————
_\?)n E eau de mer
bl

Fig.4.9 : Schéma des différentes phases (gazeuse et particulaire) sous lesquelles les
éléments peuvent étre transférés des océans a I'atmosphere.

Il est probable que les sels marins passent dans 1'atmosphere, car il est difficile de
concevoir que le sodium et le chlore soient volatilisés dans le méme rapport que celui de
I'eau de mer. Il a d'ailleurs été prouvé que la majorité du chlore (en masse) était transféré
a l'atmosphere par des particules de rayons variant entre 1 et 5 um a 90% d'humidité
relative (Moyers J. L. & Duce R. A, 1972b). Par conséquent le rapport Na/Cl peut étre
considéré comme un traceur fiable de l'origine marine, mais il ne refléte que 1'origine des

éléments soustraits a I'eau de mer par évaporation des embruns.

Par analogie, les variations du rapport B/Cl en fonction des variations des

concentrations en chlore (Fig.4.10) peuvent s'interpréter de maniére identique. Pour les
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lichens du Québec proches de la mer (i.e. a des concentrations en Cl élevées, Meybeck,
1984) le rapport B/CI est constant & environ 3x10-2 ce qui semble indiquer une source
prépondérante commune de bore et de chlore. Plus 1'€loignement a la mer augmente, plus
le rapport B/Cl augmente (comme pour le rapport Na/Cl) car la concentration en chlore
diminue. Par analogie avec les variations du rapport Na/Cl, celles de B/CI suggerent
également un éventuel apport de bore continental combiné a cette diminution de la
concentration en chlore de 1'atmosphere.

Cependant le rapport B/CI des lichens proches des océans (qui accumulent les
éléments dissous dans les pluies et les éléments particulaires de I'atmosphere) est 10 fois
plus élevé que celui de I'eau de mer. Si le bore et le chlore de I'atmosphére au dessus des
océans était identique a celui des océans, ils auraient le méme mode de transfert des
océans a 'atmosphére par les embruns. Cet ordre de grandeur entre les rapport B/Clocéan
et B/Cljjchen suggere qu'une part du bore et du chlore sont transférées des océans a
I'atmospheére par voie gazeuse. Il est cependant difficile de quantifier la part relative du
bore transféré sous forme gazeuse ou particulaire, et il est certain qu'avec une différence
d'un seul ordre de grandeur entre le rapport B/Cl de l'atmosphere et B/Cl des océans,
l'intervention d'un transfert de bore océan-atmosphére par le embruns n'est pas excluse.

b lichens du Népal
® lichens du Québec

0.01 {1 =
o i o -
= * ]
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Fig.4.10 : Variation du rapport B/CI de lichens du Népal et du Québec en fonction de la
concentration en chlore des lichens. Le rapport B/Cl des lichens est constant pour les
€chantillons riches en chlore (pour les lichens du Québec), alors qu'il augmente pour les
échantillons moins riches en chlore.

Dans l'atmosphére, 10% du bore est sous forme particulaire (Fogg & Duce,
1985). Parmi ces 10%, 1'étude des lichens a montré qu'il y avait certainement des
aérosols marins (sels marins, Fig.4.10). Il doit certainement également exister une
composante détritique dans la phase particulaire contenant du bore et les résultats sur les

pluies du Népal et du Bangladesh suggerent que cette composante détritique vient
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probablement des carbonates (Fig.4.11).
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Fig.4.11 : Variation du rapport B/Ca dans les pluies du Népal et du Bangladesh, en
fonction de la concentration en Ca. Les rapports B/Ca mesurés dans les pluies se situe
entre une composante d'origine marine et une d'origine détritique carbonatée.

4.2.4) Comportement du bore lors de I'évaporation de 1'eau de mer

Pourquoi le rapport B/CI des lichens est-il, a la différence du rapport Na/Cl des
lichens qui est le méme que celui des océans, 10 fois plus élevé que celui de 1'eau de mer?
Il se peut que le bore et le chlore soient fractionnés différemment par le lichen par rapport
a leur rapport atmosphérique.
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Fig.4.12 : Variation du rapport B/CI dans les pluies du Népal, Bangladesh et de Calcutta
(données des pluies de Calcutta d'apres Handa, 1969).
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Les résultats sur la chimie des pluies du Népal et du Bangladesh ajoutéss aux
données de la littérature sur les variations du rapport B/Cl dans les pluies de Calcutta
(Handa, 1969), confirment plusieurs faits (Fig.4.12). Tout d'abord le rapport B/CI des
pluies est bien plus variable que dans les lichens. Cependant, la moyenne du rapport B/Cl
des lichens du Népal représente une moyenne des rapports B/Cl des pluies népalaises.
Ensuite, le rapport B/Cl pour de fortes concentrations en chlore (i.e. proche de la mer)
semble converger vers une valeur constante de =0.0087, qui est & peu pres la moyenne
des pluies "marines" (& Calcutta). Cette valeur est toujours un ordre de grandeur plus
élevée que B/Clyarin=0.00022, comme observé lors de 1'étude des lichens. Les lichens
sont donc bien des bioindicateurs fiables de la chimie de I'atmosphere pour le bore, et
'étude des rapports élémentaires Na/Cl, B/Cl, I/Cl et Br/Cl aide a identifier les sources et
comprendre le comportement de ces éléments lors de leur transfert des océans aux
continents. Tout le chlore de 'atmospheére semble provenir d'une phase particulaire (les
sels marins) qui se redissout dans les pluies. Comme expliqué précédemment, le sodium
accompagne le chlore puisqu'il est également contenu dans les sels marins et le rapport
Na/Cl des pluies océaniques est égal au rapport Na/Cl des océans.

Le brome est un second halogéne dont le comportement dans l'atmosphere,
normalisé au chlore, rappelle celui du bore (Fig.4.13). Le rapport Br/Cl des lichens
proches de la mer est de moins d'un ordre de grandeur supérieur a celui des océans. 11
suggere qu'une part importante du transfert du brome a I'atmosphére a lieu de la méme

maniere que celle du chlore, via les embruns.
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Fig.4.13 : Variation du rapport Br/Cl dans les lichens du Québec en fonction de la
concentration en chlore.
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L'iode est I'halogéne pour lequel le fractionnement chimique a l'interface
océan/atmosphere est le plus important. L'enrichissement en iode dans les aérosols marin
se calcule par rapport au chlore en normalisant au rapport I/Cl des océans (facteur de
fractionnement = (I/Cl)a¢rosol/(I/Clmarin)- Certaines études (Moyers J. L.. & Duce R. A,
1972b; Duce R. A. & Hoffman E. J., 1976) ont montré que l'enrichissement en iode
dans les aérosols marins varie entre un facteur 100 et 1000. Cet enrichissement a été
attribué a l'incorporation d'iode gazeux dans les particules, I'importance de cette
incorporation étant inversement proportionnelle au rayon de chaque particule (Duce et al.,
1967). Ainsi plus la particule d'aérosol marin est grande, moins il y a d'iode gazeux
incorporé. Les résultats sur l'enrichissement en iode ont été€ obtenus a partir de 1'étude
d'aérosols de tailles différentes collectés & 20 m au dessus d'une ile hawaienne (Fig.4.14
modifiée d'aprés Moyers & Duce, 1972b).

A partir de la courbe Fig.4.14, un facteur de fractionnement de l'iode d'environ
20 est déterminé pour les particules de grandes tailles (rayons >2.5um), celles qui
contiennent essentiellement de 1'iode provenant d'aérosols marins (qui ne contiennent pas
d'iode gazeux). Pour les plus petites particules (rayon=0.3um) le facteur de
fractionnement de l'iode est de =800. La courbe Fig.4.14 extrapolée pour des particules
infiniment petites qui ne contiennent par conséquent, a l'extréme, que de 1'iode gazeux,
donne un facteur de fractionnement de I'iode =1500.
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Fig.4.14 : Fractionnement de 1'iode rapporté au
chlore et normalisé au rapport I/Cl de 1'eau de
mer, en fonction de la taille des particules

collectées a 20 m au dessus d'Hawaii (d'apres
Moyers & Duce, 1972b).
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Les résultats obtenus 2 l'aide des lichens du Québec, le long du profil Noranda-
Baie d'Hudson (Fig.4.15) confirment la grande différence entre le rapport I/Cl dans
l'atmosphére et celui de l'eau de mer. Le chlore et liode sont fractionnés dans
l'atmosphere par rapport a leur teneur relative dans les océ€ans. Le rapport I/Cl est environ
3 ordres de grandeur plus élevé dans les lichens "océaniques” (i.e. ceux proche de la mer)
que dans la mer. D'aprés les résultats de la littérature décrits précédemment, ce rapport

suggére qu'une part importante du transfert de I'iode de I'océan a I'atmosphere se fait par

dégazage.
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Fig.4.15 : Variation du rapport I/Cl des lichens du Québec en fonction de la concentration
en chlore.

Les lichens ayant de fortes concentrations en chlore sont donc des trageurs des
échanges dans l'atmosphere océanique. Les proportions relatives de chaque élément dans
les phases gazeuse ou particulaire de 'atmosphére sont trouvées dans la littérature. Ainsi
le bore a un rapport de concentration en phase gazeuse sur concentration en phase
particulaire de 9 (Fogg & Duce, 1985), le brome de 7 (£3) (Moyers & Duce, 1972a). et
I'iode un rapport gazeux sur particulaire de 1500/20=75 (d'aprés la Fig.4.13). A l'aide
des résultats sur les lichens, et en normalisant les rapports moyens B/Cl, Br/Cl et I/Cl des
lichens riches en chlore a ceux de I'eau de mer, I'évolution des fractionnements du bore,
brome et iode, peut étre tracé par rapport au chlore en fonction du rapport gaz/particule de
chaque élément (Fig.4.16). La parfaite concordance entre ces deux approches totalement
indépendantes démontre que les lichens sont des traceurs atmosphériques fiables
notamment pour les fractionnements chimiques des rapports élémentaires qui ont lieu lors
de I'évaporation de I'eau de mer.
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Fig.4.16 : Fractionnement chimique des rapports B/Cl, Br/Cl et I/Cl entre les lichens et

l'eau de mer, en fonction du rapport atmosphérique entre les phases gazeuses et
particulaires de chaque élément B, Bret L.

En résumé, les rapports élémentaires B/Cl, Br/Cl et I/Cl dans les lichens et leur
comparaison avec ceux des océans (en normalisant ces rapports a leur analogue océanique
respectif) peuvent étre utilisés pour estimer l'importance relative du fractionnement
chimique de ces éléments, et identifier leur mode de transfert des océans & 1'atmosphére.
L'iode est principalement transféré a l'atmosphere lors du dégazage de l'eau de mer
(phase gazeuse), alors que le chlore est amené a 1'atmospheére par les aérosols et les sels
marins (phase particulaire). Le bore et le brome passent sans doute dans I'atmosphére par
voie gazeuse et particulaire, dans des proportions variables, le mode gazeux étant
dominant dans le cas du bore.

4.3) Une approche expérimentale du comportement du bore lors de
I'évaporation de l'eau de mer

Les masses nuageuses a l'origine des précipitations atmosphériques se forment au
dessus des océans dont le 811B est de +40%o. Aucune mesure isotopique de bore n'a été
réalisée jusqu'a présent sur des précipitations atmosphériques mais des instruments de
nouvelle génération tels que la microsonde ionique, vont permettre de telles analyses de
3!1B sur des pluies et des neiges (cf. Tableau 4.6). La composition isotopique moyenne
du bore de 5 échantillons de pluie du Népal est de +6,4%o, ou de +5,2%o si on ne prend
en compte que les échantillons hors Kathmandu, c'est-a-dire ceux qui sont susceptibles
d'étre moins pollués.
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Les deux neiges ont une valeur moyenne 8!1B de +20,8%0 (Fig.4.17). Sans
aucune connaissance expérimentale des fractionnements isotopiques du bore dans les
processus atmosphériques, la différence de 8!1B entre pluie et neige rappelle la différence
de 3!1B entre les deux espéces B(OH)3 et B(OH)4™ en solution (cf. Fig.1.2b). Ces
premiers résultats suggeérent que de grandes variations isotopiques de bore existent dans
I'atmosphére (vapeur, aérosols, pluie) elles soulignent la nécessité d'essayer de
déterminer l'effet de la température, du pH et de la composition chimique de la solution
lors des processus d'évaporation sur le 811B atmosphérique.
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Fig.4.17 : Histogramme des différentes compositions isotopiques de bore de
précipitations du Népal. Les pluies sont reportées en gris clair et les neiges en gris foncé.

Comme ces résultats sont inédits, il n'y a aucune comparaison possible par
rapport a des résultats existants. Le recours & une approche expérimentale a donc été
envisagée pour mieux comprendre les fractionnements isotopiques du bore lors de la
formation des nuages aux dessus des océans, en effectuant en laboratoire des expériences
d'évaporation ménagée d'eau de mer. Afin d'identifier les facteurs contrdlant le
fractionnement isotopique, les paramétres tels que le pH, la température initiale de la
solution et la température de piegeage de la vapeur ont été fixés a différentes valeurs.

4.3.1) Protocole expérimental

L'expérience consiste a évaporer de I'eau de mer préalablement placée dans un
premier tube 2 la température requise (10, 20 et 30°C), et de la condenser dans un second
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tube, a l'aide d'un piége froid (Fig.4.18). Un filtre de laine de quartz tassée permet
d'éviter le passage d'aérosols dans la vapeur condensée. Trois pH ont été choisis pour
l'eau de mer initiale, chacun correspondant & des proportions différentes des deux especes
borées en solution (100% de B(OH)3 pour un pH=6, 76% de B(OH)3 pour un pH=8,5 et
10% de B(OH)3 pour un pH=9,5). Tous les tubes et tuyaux utilis€s sont en quartz et ont
été préalablement lavés a l'eau bidistillée. Les blancs réalisés sur cette verrerie montrent
des concentrations de B en solution <1ppb.

manometre pompe

laine de quartz

- enceinte adiabatique

> piege froid :
alcool + azote liquide

—> " vapeur condensée

bain thermostaté

eau de mer
Fig.4.18: schéma du montage pour les expériences d'évaporation d'eau de mer.

La vapeur condensée est pesée puis analysée par sonde ionique pour la
composition isotopique du bore suivant le protocole de dépot décrit au chapitre 2. La
concentration en bore est mesurée par chromatographie ionique et les analyses de
compositions isotopiques de deutérium et d'oxygeéne ont été réalisées au CRPG par P.
Coget.

Etant donné que la vapeur produite au cours de 1'évaporation est instantanément
transférée dans le piege froid par condensation, elle ne se ré-équilibre pas avec I'eau
résiduelle, de sorte que I'évolution des compositions isotopiques (H ou B) de la vapeur
ou de la solution résiduelle peut étre décrite par une loi de distillation de Rayleigh. Le
détail des conditions des expériences est donn€ dans le Tableau 4.7.
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11 faut aussi noter que la précipitation a partir d'eau de mer de sel de gypse et de
halite, voire de minéraux de MgSO4 et de KMgSOy4 est possible pour des degrés
d'évaporation poussées au dela de =60% (Vengosh A., 1992). Pour étudier les
fractionnements isotopiques vapeur-solution, la précipitation de sels n'est pas
souhaitable, car elle peut entralner des fractionnements chimique et isotopique
supplémentaires du bore entre solution et minéral. D'autre part, des degrés d'évaporation
supérieurs a 10% du volume de la solution initiale entraineraient un changement non
négligeable (=10%o0) de 1la composition isotopique de I'hydrogene de la solution, ce qui
riquerait de compliquer l'intreprétation des résultats. Pour ces deux raisons, toutes les
expériences ont été menées avec des degrés d'évaporation inférieurs a 10%. Dans ces
conditions, les quantités de bore évaporées sont au maximum de 0.1% de la quantité de
départ (Fig.4.19).

9 I I | T I | T T T |

I d

I'd

eau évaporée

% d’

O ] I | 1 | | I | | I
0 0.010.02 0.03 0.04 0.050.06 0.070.08 0.09 0.10 0.11

% de bore évaporé

Fig.4.19: Comparaison des quantités de bore et d'eau évaporés.

4.3.2) Résultats des expériences : 8!1B et concentrations en bore des condensats

Le 511B de la vapeur varie entre -12,4+2,0%o et +13,940,5%o, alors que l'eau de
mer résiduelle garde sa valeur de +39,5%0 (Tableau 4.7 et Fig.4.19). Le premier
enseignement de ces expériences est donc que la vapeur est fortement appauvrie en
isotope lourd du bore lors de I'évaporation lors des réactions d'évaporation ou de
volatilisation, comme c'est le cas pour de nombreux autres €léments légers (e.g. H, O...).
Ces résultats sont cependant contraires A ce qui avait été suggéré précédemment (Ishikawa
et Nakamura, 1990) a partir de deux expériences d'évaporation d'acide borique.
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Le deuxieéme résultat des expériences est que la grande variation de 3! !B produite
par les expériences d'évaporation d'eau de mer recoupe la gamme de 8!1B des pluies
(Fig.4.17). Or, aucune expérience ne produit une vapeur ayant un 311B aussi positif
(=4+20%0) que celui mesuré pour les deux neiges Himalayennes. De plus, aucune
systématique évidente ne semble relier les 3!1B des vapeurs aux pH des solutions initiales
ou aux températures d'évaporation. Les causes de variation de 8!1B de la vapeur

apparaissent donc complexes.

Tableau 4.7 : caractéristiques des expériences d'évaporation d'eau de mer avec laine de
quartz, composition isotopique en bore et concentration en bore de la vapeur (le 8!1B de
I'eau de mer résiduelle de l'expérience n°11 a été€ mesurée a +39.5+1.5%o et le pH de
toute les vapeurs est constant =5).

N° Teau T°picge PHinit. 811Bvapeur o 6Dvapeur Temps mvapeur Minit.  [Blvap

sw final (%o) (%0) min g g g/l
4 11 -55 6,2 +5,1 0,8 -67,2 105 1,058 26,233 85,7
5 11 -58 8,5 +10,1 0,7 -71,2 79 0,941 26,303 37,1
6 11 5,1 9,5 +12,7 0,5 -643 133 1,184 25,767 43,5
7 21 -5,0 6,2 -8,0 1,0 -51,9 82 1,276 25,449 50,9
8 21 -54 8,5 +1,4 0,5 -64,1 76 1,725 25,624 229
9 21 -5,2 9,5 +0,4 1,0 -584 81 1,375 25,621 30,6
15 22 -6,7 9,5 +8,5 1,4 -672 79 1,445 25,175 68,3
10 30 -6,3 6,2 +7,5 2,1 -56,0 38 1,824 25,781 -
11 30 -6,3 8,5 -55,4 55 3,275 26,794 -
12 30 -6,6 9,5 -1,5 L5 -52,0 24 2,109 25,608 54,3
13 30 -6,8 6,2 +6,9 3,7 -59,1 42 1,345 25,945 25,6
14 30 -7,6 8,5 +13,3 1,2 -59,8 63 0,495 26,150 27,1
17 20 -64 6,2 -9,9 14 -544 15 0,510 27,109 844
18 20 -68 8,5 -6,9 2,5 -659 37 1,123 27,319 38,7
16 20 -55 9,5 +13,9 0,5 -559 19 0,744 25,638 39,9

4.3.3) Fractionnement isotopique du bore lors de I'évaporation de l'eau de mer.

Les expériences d'évaporation de I'eau de mer ont été effectuées dans le but de
découvrir les facteurs qui contrdlent les fractionnements isotopiques du bore. Il a été
décidé pour aider a cette recherche, d'analyser aussi les rapports D/H dont la systématique
de variation lors des réactions d'évaporation est bien connue. Au cours de chaque
expérience d'évaporation les mesures de D sur ont donc été effectuées pour (1) comparer
les systemes isotopiques de I'hydrogeéne et du bore, et (2) utiliser I'hydrogéne comme
contrdle des expériences par vérification avec ce qui est déja décrit dans la littérature a
propos de son fractionnement isotopique.
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4.3.3.1) Informations données par le 8D

Les premiers résultats qui décrive 1'évolution du 3D des expériences n°4 a 16 en
fonction de la température de la solution de départ (i.e. qui est également la température de
a laquelle se fait I'évaporation) montrent que ces expériences ne se font pas a 1'équilibre
(Fig.4.20). En effet, les données sont toutes au dessus de la droite d'équilibre isotopique
pour I'hydrogéne lors de 1'évaporation d'une eau pure (équation de la droite d'apres
Majzoub M., 1971). L'écart & I'équilibre semble plus important de 5 a 10%0 a 10°C qu'a
30°C. Plusieurs causes peuvent étre invoquées pour expliquer cet écart : (1) la salinité de
la solution, (2) les effets "gouttelettes”, (3) les effets cinétiques, et (4) les effets
réservoirs.

(1) La salinité a pour effet de diminuer le fractionnement isotopique de
I'hydrogeéne (ocHuq/vap) entre les phases liquide et vapeur, ce qui a pour effet d'augmenter
le 0D de la vapeur (Stewart M. K. & Friedman I, 1975). Le fractionnement isotopique &
I'équilibre de I'hydrogéne entre liquide et vapeur passe par exemple & 20°C de
IOOOXIn(ocHliq/Vap)=8 1,8 pour une solution d'eau pure a 78,5 pour une solution
contenant =1mol/kg de NaCl (ce qui est le cas dans I'eau de mer). Cependant cet effet ne

peut expliquer a lui seul les écarts observés.
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Fig.4.20: Variation du 8D lors de 1'évaporation de 1'eau de mer. Les expériences sont
toutes au dessus de la droite de I'équilibre_isotopique de I'hydrogéne (équation :
IOOOxlnaHliq/Vap=24,844><106><T2-76,248><103XT'1+52,612, d'aprés Majzoub, 1971).
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(2) I se peut que quelques gouttelettes d'eau de mer aient été projetées sur la paroi
du tube a essai cours des expériences (juste avant la laine de quartz) et se soient
entierement évaporées. La vapeur qui passerait ainsi aurait un 8D de 0%o (puisque 100%
de l'eau de la goutte se sont évaporés), ce qui tendrait également a faire diminuer le
fractionnement isotopique apparent de I'hydroge€ne entre les phases liquide et vapeur.
Cette hypothése semble cependant peu probable car elle prévoit un transfert trés important
de B dans le condensat. En effet, pour expliquer les écarts de 8D observés par un effet
"gouttelettes", il faut supposer qu'environ 10% de I'eau condensée proviennent de ces
gouttelettes. Lorsqu'elles s'évaporent, l'essentiel du B dissous est transféré dans la
vapeur (une faible fraction seulement peut étre incorporée a pH basique dans des sels qui
cristallisent). Cette hypothese prévoit donc des teneurs en B dans le condensat d'un ordre
de grandeur plus fort que celles observées (si 10% de l'eau condensée provient de
gouttelettes, ces 10% sont responsables a eux seuls d'une concentration de 450ppb de B
dans le condensat a comparer a la cinquantaine de ppb observée en moyenne cf. Tableau
4.7).

(3) Les effets cinétiques, bien connus lors des phénomenes d'évaporation,
auraient pour conséquence d'augmenter le fractionnement isotopique de 1'hydrogéne.

Dans le cas de I'évaporation de l'eau par exemple, le fractionnement isotopique cinétique

du rapport D/H est en premiére approximation un facteur ‘/1%8 plus fort que le

fractionnement a I'équilibre (Dansgaard, 1964).

(4) Des effets réservoirs peuvent se produire si la quantité d'eau évaporée devient
importante par rapport a la quantité d'eau résiduelle. Le 8D de la solution résiduelle doit
alors augmenter, par bilan de masse, au cours de l'expérience. Ces effets sont
négligeables dans le cas présent ou les quantités évaporées représentent moins de 10%
des quantités de départ. Cependant il est bien connu que I'évaporation de l'eau de mer
crée une couche de surface pouvant aller jusqu'a plusieurs metres d'épaisseur 1égérement
enrichie en 180 (et donc en D) (Epstein et Mayeda, 1953). Cet effet est interprété comme
résultant d'un retard a I'nomogénéisation isotopique par diffusion dans l'eau. Dans le
protocole exprimental choisi, un tel effet risque d'étre significatif (petit diamétre de tube,
évaporation rapide et durée d'expérience courte). La fraction d'eau qu'il faudrait évaporer
pour obtenir cet écart a 1'équilibre isotopique pour 'hydrogene peut étre calculée a partir
des 8D mesurés dans les expériences (Tableau 4.7). Le fractionnement isotopique de
I'hydrogéne en fonction de la température est donné par I'équation de Majzoub (1971, cf.
Fig.4.20) et la composition isotopique instantanée de I'hydrogéne de la solution résiduelle
apres évaporation d'un fraction f d'eau suit une équation de Rayleigh :

8Dsolution résiduelle = ODsolution initiale + Avapeur-liquide xIn f , avec dD initial=0%eo.

157



La composition isotopique instantanée d’hydrogene de la vapeur est alors:
Avapeur—liquide ~ 6D vapeur — 6Dliquide

La composition isotopique moyenne d'hydrogéne de la vapeur qui correspond a celle qui

est mesurée dans les expériences, se déduit par bilan de masse :
8Dvapeur moyenne = (8Dsolution initiale - (0Dsolution résiduelle X1 (1-+f)

Selon les équations précédentes, les fractions d'eau qu'il faudrait évaporer pour expliquer
les 8D mesurés dans les expériences a 'équilibre varient entre 0,45 et 0,70, c'est-a-dire

quand la moitié de la solution initiale est évaporée.

En conclusion, les écarts obtenus par rapport a I'équilibre pour le 8D de la vapeur
produite dans les expériences peuvent avoir plusieurs causes additionnées. La cause
essentielle semble cependant Etre I'effet réservoir. Les vitesses de diffusion des especes
borées en solution étant plus lentes que celle de 'eau, ces effets risquent d'étre encore
plus importants dans le cas de I'évaporation du bore.

4.3.3.2) Informations données par les concentrations en bore des

condensats

Les concentrations en bore des vapeurs varient entre 22,9 et 85,7 pg/l. Ces
valeurs sont en moyenne 10 fois supérieures aux concentrations mesurées dans les eaux
de pluies naturelles analysées dans cette étude. Elles se rapprochent en revanche des
concentrations mesurées sur des sites cotiers (Carriker & Brezonik, Fig.4.1). Toutefois
alors qu'il est possible d'avoir une contribution des aérosols pour la concentration en bore
dans les pluies du littoral, les expériences ont été réalisées avec un bouchon de laine de
quartz tassée qui empeche tout passage de particule d'eau de mer chargée de sels vers le
condensat.

L'espéce de bore qui se vaporise est B(OH)3. Il est possible de comparer les
concentrations de bore mesurées avec ce que prévoit la théorie quand une solution de
4,5ppm est en équilibre avec sa vapeur. Cette valeur théorique de B(OH)3 vapeur a
I'équilibre avec B(OH)3 de la solution, peut étre calculée (Tableau 4.8) pour chaque
température (ce qui change la constante de Henry, cf. Tableau 4.2) et chaque pH (ce qui
varie la fraction de B(OH)3 en solution) avec la loi de Henry :

[B(OH);] = H x| B(OH)3]|

avec H la constante de Henry.

vapeur solution
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Tableau 4.8 : Calcul de la concentration en B(OH)3 théorique présent dans la vapeur a
I'équilibre au-dessus des solutions d'eau de mer a différentes températures et différents

pH.
Exp. f(B(OH)z)solution B(OH); solution  B(OH)3 B(OH)5 B(OH)3
n° g/m3 g/m3  théorique (g/m3) mesuré (g/m3) mes./théor.
4 1 4,5 1,17x10-8 3,29x108 2,8

5 0,76 3,42 8,92x109 1,43x10-8 1,6

6 0,10 0,45 1,17x10-9 1,67x10-8 14,2
7 1 4.5 1,88x10-8 1,96x10-8 1,0

8 0,76 3,42 1,43x10-8 8,80x10-9 0,6

9 0,10 0,45 1,88x10-2 1,18x10-8 6.3
15 0,10 0,45 1,88x10-° 2,62x1078 13,9
10 | 4.5 2,80x10-8 - -

11 1 4.5 2,80x10-8 - -

12 0,10 0,45 2,80x10-° 2,09x10-8 7,5
13 1 4.5 2,80x10-8 9,84x10-9 0,4
14 0,76 3,42 2,13x10-8 1,04x10-8 0,5
17 1 4.5 1,80x10-8 3,24x10-8 1,8
18 0,76 3,42 1,36x10-8 1,49x10-8 1,1
16 0,10 0,45 1,80x10-° 1,53x10-8 8,5

Les rapports B(OH)3mesuré/B(OH)sthéorique varient de 0,4 4 14,2. En premiere
approximation les expériences faites avec des solutions ayant des pH de 6,2 et 8,5
vérifient la loi de Henry. Ce n'est par contre pas le cas des expériences faites a pH=9,5.
Etant donné que la cinétique d'évaporation est similaire pour toutes les expériences, ces
forts écarts par rapport a I'équilibre théorique pourraient s'expliquer si la fraction initiale
de B(OH)3 en solution était sous-estimée, c'est a dire si dans le cas des solutions
basiques l'évaporation se produisait a un pH plus acide que celui de la solution initiale.
Bien que l'évaporation ait pour effet d'augmenter le pH de la solution résiduelle, l'eau
évaporée (et recondensée) a elle un pH trés acide (=5). Il est donc concevable qu'il existe
a l'interface entre la solution et la phase vapeur une couche limite dont le pH soit rendu
plus acide que celui de la solution initiale par la redissolution de vapeur d'eau déja
évaporée (ou par le mélange avec des fines gouttelettes d'aérosols) et que I'évaporation
se produise a partir de cette couche limite. Cette hypothese est de plus cohérente avec les
résultats observés pour les isotopes de I'hydrogéne qui suggerent que seul un petit
volume superficiel d'eau est concerné par I'évaporation. Ce processus pourrait aussi
exister dans le cas de I'évaporation des océans puisqu'une hétérogénéité de surface des

océans existe: les centimétres d'eau les plus superficiels n'ont ni la méme température, ni
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la méme salinité ou densité que la colonne d'eau de mer sous-jacente (Pickard G. L.,
1963).
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Fig.4.21 : Variation du rapport B(OH)3 expérimental / B(OH)3 théorique dans la vapeur
en fonction du fractionnement isotopique de bore entre le 8! 1B du B(OH)3 de la vapeur
mesurée et le §!1B du B(OH)3 de la solution initiale. Les vapeurs provenant des
solutions a pH=9,5 (points noirs, cf symboles de la Fig 4.20) s'écartent le plus de la
tendance générale a cause de 'influence plus marquée des effets de la diminution du pH
dans la couche d'eau superficielle.

Dans cette hypothese la quantité de B(OH)3 en solution dans la couche de surface
des expériences faites a pH=9,5 serait multipliée par 10, i.e. le rapport
B(OH)3mesuré/B(OH)sthéorique des expériences faites 2 pH=9,5 serait ramené a des
valeurs de 1,4. Dans ce cas le Ayap.-liquide pour I'espéce B(OH)3 est augmenté d'environ
=20%¢ pour les expériences faites 2 pH=9,5 (cf. fleches dansp la Fig.4.21). L'effet du
changement de pH a l'interface vapeur-solution est corrigé en calculant a 1'équilibre a
partir de la loi de Henry, la concentration en B(OH)3 théorique dans la vapeur au dessus
d'une solution d'eau de mer a pH acide (pH<7,5), c'est a dire ne contenant que du
B(OH)3 en solution (soit 4,5ppm ou 4,5 g/m3). Ainsi les variations du rapport mesuré
sur théorique acide (théor.ac.) des concentrations en B(OH)3 des condensats en fonction
de l'écart a I'équilibre isotopique en 8D expriment l'enrichissement en B(OH)3 de la
phase vapeur en fonction de la fraction d'eau qui s'évapore réellement. Plus I'écart a
I'équilibre en 8D est grand, plus la fraction d'eau véritablement évaporée est importante

et plus il y a de bore qui est passé dans les condensats (Fig.4.22).
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Fig.4.22 : variation du rapport de concentration en B(OH)3 exp. /B(OH)3 théor. ac. du
condensat en fonction de 1'écart a l'équilibre isotopique pour l'hydrogéne. La

concentration B(OH)s théorique acide est calculée pour une solution a pH<7,5
correspondant  la diminution de pH dans la couche superficielle.

Les rapports de concentration en B(OH)3 expérience/théorique des condensats
supérieurs a 1, sont probablement diis a un effet cinétique (Fig.4.22). Les expériences
sont faites sous un vide ménagé et il y a certainement plus de bore extrait de la solution
que ce que prévoit la théorie. En revanche les rapports inférieurs a 1 sont difficiles a
interpréter, que ce soit sur la Fig.4.21 ou les effet de pH ne sont pas corrigés, ou sur la
Fig.4.22 ou ils le sont. La seule explication est que la valeur de la constante de Henry soit
surestimée d'un facteur =2,5 dans les conditions expérimentales présentes. Si les
expériences pour lesquelles 1'écart en 8D a 1'équilibre isotopique est le plus faible
(expériences a 30°, pH=8,5 et 6,5), sont considérées comme représentatives de I'équilibre
isotopique pour le bore, le rapport B(OH)3 expérience/théorique des condensats devrait

étre égal a 1 alors qu'il est égal & 0,4. La valeur de la constante de Henry a 30°C est donc
plut6t égale a 2,30x10-9 au lieu de 6,22x10-2 (cf. Tableau 4.2)

4.3.3.3) Informations données par les compositions isotopiques de bore
des condensats

Les compositions isotopiques du bore des condensats sont toutes appauvries en
isotope 1B par rapport  la solution d'eau de mer initiale. Ce premier résultat montre que
la phase vapeur est enrichie en isotope léger (10B) lors de 'évaporation d'une solution
contenant du bore, comme c'est le cas pour les autres isotopes stables. Ceci contredit des
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résultats antérieurs (Ishikawa T. & Nakamura E., 1990) qui ont proposé un
enrichissement en 1B de la phase vapeur & partir d'expériences d'évaporation sans
mannitol d'une solution standard d'acide de bore (NBS951, 8!11B=0%0) jusqu'a obtention
d'un dépot de sel. L'analyse par spectrométrie de masse & source solide de ce dépdt a
montré que seulement 10% du bore de départ était resté pi€gé dans le résidu et que ce
résidu avait un 811B de -25%o. Leur série d'expériences peut cependant étre réconciliée
avec la notre en considérant que dans leur expérience trois phases sont en présence,
liquide, vapeur et solide contenant 10% du bore initial. Ainsi par bilan de masse et en
supposant un fractionnement (Asolide-liquide) is0topique du bore entre solide et liquide de
-20%o par exemple (car le pH est acide) et un fractionnement isotopique (Avapeur-liquide)

du bore entre vapeur et liquide de -25%o (suggéré par nos expériences, Fig.4.23) :
8!Bsolution initiale=0.9%xd1 leapeur'*'(O- 1-H)x81 1 Bsolige+(1-H)¥81 1Bsolution résiduelle

La premigre vapeur qui s'évapore sera enrichie en 10B et aura un 8 1Byapeur = -25%o et 1a
solution restante aura un 8!1Bgglution résiduelle 16gérement plus élevé. Plus I'évaporation
se poursuit, plus le 811B de la vapeur instantanée augmente et celui de la solution
résiduelle augmente proportionnellement. Quand le produit de solubilité des sels est
dépassé, ils précipitent avec un fractionnement isotopique de bore Agolide-liquide = -20%0
et le résidu ainsi formé a bien une composition isotopique de bore inférieure a celle de la
solution initale. Le fait de trouver que la composition isotopique du bore du résidu apres
évaporation est inférieure a celle de la solution initiale ne doit pas étre interprété comme un
enrichissement de la phase vapeur en isotope lourd du bore: il s'agit plutdt du résultat
d'un fractionnement isotopique du bore entre liquide et solide que les auteurs ont oublié
de prendre en compte. Dans nos expériences seulement 10% du volume initial d'eau est
évaporé pour que des sels ne précipitent pas. De plus, accepter l'interprétation en faveur
d'un enrichissement de la vapeur en 1B lors de I'évaporation, n'est pas en accord avec ce
qui est observé dans les échantillons naturels d'eau de pluie, et elle est donc inapplicable
aux systémes naturels.

Les fractionnements isotopiques de bore de nos expériences varient en fonction de
la quantité de bore évaporée représentée par le facteur d'enrichissement B(OH)3 mesuré /
théor. ac. (Fig.4.23). D'apres la Fig.4.22, les expériences qui sont les plus proches de
I'équilibre isotopique en OD ont un rapport de concentration en B(OH);3
expérimental/théorique=0,4. Ces expériences prévoient un fractionnement isotopique du
B(OH)3 entre vapeur et liquide = -25%o0 pour les expériences & 10°C, = -27%o pour les
expériences a 30°C et ~ -36%o pour celle & 21°C, soit une valeur moyenne Ayapeur-liquide =
-29£5%o (Fig.4.23). Ce qui est surprenant, c'est que 1'écart a I'équilibre est d'autant plus
fort que la température est élevée. L'effet réservoir peut expliquer les variations de 8D
mais ni cet effet, ni la précipitation éventuelle de sels ne peuvent expliquer les variations
de compositions isotopiques des condensats.
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Fig.4.23 : Variation du rapport B(OH)3 expérience/théorique en fonction du
fractionnement isotopique de B(OH)3 entre vapeur et liquide en tenant compte du pH
acide de surface de la couche de surface.

Les variations de la composition isotopique de bore des vapeurs ne sont corrélées
a aucun des paramétres tels que la température, le pH, le temps de réaction ou le 8D des
vapeurs. Avec I'hypothése de la baisse de pH en surface et celle suggérée par les isotopes
de l'hydrogeéne, que seul un petit volume a la surface de l'eau soit concerné par
I'évaporation, le 811Bp(om)3 de la couche d'eau superficielle est plus faible que celui de
l'eau sous-jacente (cf. Fig.1.2b montrant la variation de 8!11Bgop)3 en fonction du pH).
Ainsi les fractionnements isotopiques (Avap-liquide B(OH)3) du bore entre B(OH)3 vapeur
expérimentale et B(OH)3 de la solution a pH fixé, sont moins négatifs que si I'expérience
avait eu lieu 2 partir d'une eau 2 pH=9,5 et homogeéne en 811Bpop)s (Fig.4.21).

Si les expériences pour lesquelles 1'écart & dD est le plus faible sont considérées
comme se faisant a I'équilibre, alors le fractionnement isotopique de B(OH)3 entre vapeur
et liquide vaut =-29%e.. Si cette valeur est prise pour le fractionnement isotopique du bore
a I'équilibre (i.e. Olyap-1iq=0,971), aux autres expériences pourrait se rajouter un
fractionnement cinétique (cf. chap.1, §1.1.2b) qui se calcule en premiere approximation a
l'aide du rapport des masses molaires des especes vaporisées soit :

Le fractionnement cinétique vaut donc 0.992 et, en s'ajoutant au fractionnement
isotopique entre B(OH)3 vapeur et B(OH)3 liquide, va tendre a décaller le fractionnement

isotopique du bore entre vapeur et liquide vers des valeurs plus négatives d'environ 10%eo.

163



Cette estimation est trés grossiere et des valeurs plus fortes du fractionnement cinétique
sont possibles, surtout si une petite fraction du bore était volatilisée sous une espece
différente. Ce fractionnement cinétique est probablement l'effet qui prime dans ces
expériences. Il n'y pas de contradiction entre le fait que les effets cinétiques soient
importants pour le bore et ne soient pas le facteur prépondérant dans le cas des isotopes
de I'hydrogéne. 1l est trés probable que 1'équilibre isotopique soit atteint beaucoup plus
vite pour les isotopes de 'hydrogéne que pour les isotopes du bore, du fait de la plus
grande vitesse de volatilisation de HpO par rapport a B(OH)3 (environ deux ordres de
grandeur de différence). Les résultats montrent simplement que ces effets cinétiques pour
le bore sont le plus accentués quand les volumes d'eau concernés par l'évaporation
d'apres les isotopes de I'hydrogéne sont plus faibles.

Ces premiers résultats sur les variations de compositions isotopiques du bore dans
les condensats d'évaporation d'eau de mer ont des implications directes sur les processus
naturels. Un fractionnement isotopique négatif du bore B(OH)3 entre vapeur et et liquide
tel que celui proposé par les expériences précédentes (-29+5%0) permet de reproduire les
compositions isotopiques de bore mesurées dans les échantillons naturels. Les pluies a
+5%o en 811B sont réalisables par évaporation de l'eau de mer en recondensant la vapeur
obtenue a +11%o. Pendant la condensation de l'eau dans le nuage, I'évolution de la
composition isotopique du bore de la pluie suit une loi de distillation de Rayleigh et les
variations isotopiques naturelles de bore peuvent étre reproduites (Fig.4.24).
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Fig.4.24 : schéma illustrant les variations possibles des compositions isotopiques du bore
lors de I'évaporation de I'eau de mer et de la condensation de la pluie.

Cette étude des compositions isotopiques du bore atmosphérique a démontré :
(1) que la vapeur produite par évaporation de 1'eau de mer était enrichie en isotope léger
10B d'environ 29%o a I'équilibre dans la gamme de température 10-30°C, et (2) qu'en
considérant un fractionnement isotopique du bore B(OH)3 entre vapeur et liquide négatif
(-29%o), une loi de distillation de Rayleigh pouvait expliquer les compositions isotopiques
de bore des échantillons naturels.
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En I'état actuel des connaissances, il est prématuré de vouloir interpréter plus
avant les résultats obtenus lors de ces expériences. 1l serait notamment intéressant de
pouvoir estimer les effets de distillation sur les concentrations en bore au niveau des
gouttes de pluie pour pouvoir mieux caractériser les processus qui expliquent les
compositions chimiques et isotopiques des précipitations naturelles.
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Uime la vérité, mass pardonne & [‘erreur.

Uoltaire

CHAPITRE 5

Conclusion générale

Cette €tude s'est intéressée aux échanges de bore entre trois réservoirs terrestres,
la crofite continentale, les océans et 1'atmosphére. La connaissance des fractionnements
chimiques et isotopiques du bore lors de son tranfert des continents a 1'océan est
primordial pour tenter de comprendre ce qui contrdle la composition isotopique du bore
des océans et évaluer le role potentiel des isotopes du bore en tant que traceurs de paléo-
pH des océans. Le transfert inverse du bore, allant des océans aux continents, passe par
une étape supplémentaire qui est I'atmosphere. L'évaporation de 1'eau de mer, qui est le
point de départ du cycle de l'eau, représente 86% du flux total d'évaporation a la surface
terrestre (Berner & Berner, 1996). Deés lors la compréhension des processus
d'évaporation du bore des océans semble une €tape essentielle pour étudier le cycle de
surface du bore.

La répartition du bore et les compositions isotopiques de bore dans les matériaux
terrestres sont contrdlés par des cycles d'altération de surface, de reprise par les
sédiments, de subduction et de dégazage. Une des conséquences de ces cycles est qu'il
existe de larges fractionnements isotopiques du bore entre les différents réservoirs
terrestres. Cette étude, loin d'étre exhaustive, a mis en évidence les grandes variations de
compositions isotopiques du bore dans des échantillons naturels aussi différents que les
riviéres, les sédiments argileux, les sols et les précipitations atmosphériques (pluies et
neiges). Certaines de ces analyses portant sur des échantillons faiblement concentrés en
bore (rivieres et précipitations atmosphériques) sont inédites. Ce travail a nécessité la mise
au point d’une méthode d’analyse des isotopes du bore par micro sonde ionique dans des

matériaux naturels contenant parfois moins de 1 ppb de bore.
5.1) Les compositions isotopiques du bore dans les rivieres

Les compositions isotopiques du bore dans les rivieres sont parmi les premiéres a
avoir été mesurées. Les grandes variations (de -7%o & +29.4%0) suggérent que le bore est
un traceur potentiel des processus d'altération de surface. Elles renseignent sur la nature
des roches érodées et sur les conditions d’altération telles que le rapport eau-roche ou le
pH. La systématique des isotopes du bore dans les rivieéres himalayennes permet de
distinguer les contributions du bore d’origine atmosphérique (pluie) du bore d’origine
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marine (dissolution de carbonates sédimentaires). Ces deux derni€res apparaissent comme
négligeables devant les deux principales sources de bore aux rivieres que sont la
dissolution d’évaporites et 1’altération des silicates. Les variations du 5''B daes 2
1’altération des silicates sont sensibles & la nature de la dissolution (congruente ou
incongruente) et au pH du sol ol les minéraux secondaires se forment.

D’importantes variations du 8''B du Gange et du Brahmapoutre entre les périodes
de mousson et hors mousson (=15%o), soulignent 1’extréme hétérogénéité des apports a
1’océan dont il faudra tenir compte pour la compréhension des processus qui maintiennent
constant le 8''B de I’eau de mer.

5.2) Les compositions isotopiques du bore dans les fractions argileuses

Les compositions isotopiques du bore des fractions argileuses (<0,1um et <2pim)
de sédiments et de sols himalayens présentent également d’importantes variations. Elles
s’interpreétent par les fractionnements isotopiques du bore pendant la cristallisation de
minéraux secondaires dans les sols (kaolinite et smectite). Un modele simple a permis de
définir des gammes de rapport eau/roche et de pH en accord avec les conditions de
cristallisation de ces minéraux secondaires. La systématique du bore aide a faire la
différence entre les argiles riches en kaolinite (pH bas et/ou rapport eau/roche élevé) qui
ont un 8''B faible (-27%0), des argiles riches en smectites (pH=7,7 et rapport
eau/roche=4,5) qui ont un 5''B ¢élevé (+24.3%0). De telles variations sont accentuées par
les rythmes saisonniers trés marqués engendrés par la mousson. Cette étude démontre le
potentiel du bore en tant que traceur des pH et des rapports eau-roche aux zones de
formation des minéraux secondaires, et elle devrait ouvrir la voie a de nouvelles études,
d'autant plus que ces mesures sont maintenant accessibles a I'échelle du minéral argileux

par sonde ionique.
5.3) Les compositions isotopiques du bore dans l'atmosphere

La chimie du bore dans I'atmosphére est depuis longtemps le sujet de beaucoup
d'interrogations. Le paradoxe du rdle joué par l'océan, tantdét comme source de bore,
tantdt comme puits de bore semble elucidé dans les grandes lignes mais reste mal
quantifié.

Les rapports élémentaires mesurés au cours de ce travail dans les précipitations
atmosphériques et les lichens ont montré que les lichens sont des biomarqueurs fiables de
la chimie atmosphérique du bore. L'analyse des lichens a permis de déterminer l'origine
du bore atmosphérique et l'influence de la distance & la mer sur les concentrations
atmosphériques du bore. Les rapports B/Cl, I/Cl et Br/Cl des lichens normalisés aux
rapports marins ont été comparés aux rapports atmosphériques gazeux/particulaire de
chaque €éléments B, I et Br extraits de la littérature. La parfaite concordance de ces deux
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approches totalement indépendantes montre que les lichens sont des biomarqueurs fiables
pour déterminer les fractionnements chimiques des rapports B/Cl, I/Cl et Br/Cl entre
atmosphere et océans.

Les mesures inédites de compositions isotopiques du bore dans les précipitations
atmosphériques apportent pour la premi€re fois des informations sur les compositions
isotopiques du bore de l’atmosphére. La gamme de variation des compositions
isotopiques du bore des précipitations (pluies et neiges) est =15%o, avec les pluies en
moyenne a =+5%o et les neiges a =+20%o. Ces variations en compositions isotopiques
rendent compte de la complexité des processus qui induisent des fractionnements
isotopiques du bore dans I'atmosphére. Des expériences d’évaporation d’eau de mer en
laboratoire ont montré qu’il est possible de reproduire les concentrations et les 5''B des
pluies naturelles.

Les mécanismes responsables des fractionnements chimiques et isotopiques du
bore dans l'atmosphére restent encore inconnus. Dans le futur il sera notamment
nécessaire de préciser la spéciation du bore dans l'atmosphere et d'identifier les réactions
qui ont lieu a l'interface air-océans. De nouvelles expériences d'évaporation sont en cours
d'étude et d'autres devraient étre effectuées dans des conditions expérimentales
différentes (i.e. a I'équilibre isotopique pour 'hydrogeéne par exemple).

5.4) Bilan et Perspectives

L'étude du cycle du bore (Fig.5.1) méme si la tache est restreinte au cycle de
surface, reste une recherche en plein essor. En regardant la figure ci dessous il reste
beaucoup a faire (!!!) et le bilan de ce travail a illustré certaines de ces fléches entre les
réservoirs croiite supérieure, océans et atmosphere.

Des avancées importantes ont été réalisées sur la connaissance globale des
tranferts de bore entre les différents réservoirs terrestres et quelques zones d’ombres
subsistent pour de nouvelles orientations de recherche :

Le contrdle de la composition isotopique du bore de I’océan dans le passé
reste mystérieuse. L.a mesure de 8''B dans des phosphates marins anciens, moins
sensibles a la diagénese que les carbonates pourrait résoudre ce probléme.

La coordinance du bore adsorbé€ et la caractérisation des sites d’adsorption
du bore sur les minéraux argileux devrait affiner certaines conclusions quant aux
fractionnements isotopiques du bore et au rdle du bore comme traceur de 1’altération des
silicates. De plus des mesures in situ sur de gros minéraux argileux détritiques et
néoformés bien individualisés pourraient compléter les idées ébauchées sur la
systématique du bore lors des processus d'adsorption dans les sols, en comparant les
fractionnements isotopiques du bore suivant les minéraux sur lesquels il s'adsorbe.

La mesure de 8''B de davantage de précipitations atmosphériques

permettrait de définir les sources de bore a I’atmosphére et de mieux caractériser les
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différents fractionnements qui ont lieu lors du transfert du bore du réservoir marin au

réservoir atmosphérique.

Fig. 1 scha u cycle d bre (par xempl) entre s
différents réservoirs terrestres (modifié d'apres GERM 98).

Une meilleure connaissance de la distribution du bore et des 811B entre les roches

sources, les argiles, les phases gazeuse et particulaire de 'atmosphere et les eaux de
surface, permettra de comprendre 1'évolution 2 long terme du 8!!B des océans.
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ANNEXE 1

Dosage du Bore par ICP-MS

Préalablement filtrés a 0.45 micron, les échantillons d'eau de précipitation sont directement
analysés par ICP-MS (Perkin Elmer ELAN 6000). La concentration est déterminée par
comparaison avec une solution étalon de bore a 10 pg/L. Une mesure de blanc (eau
distillée) et une calibration est faite a tous les deux ou trois passages d'échantillon afin
d'avoir un bon contrdle sur une dérive éventuelle de 'appareil. Les possibles variations du
rendement d'ionisation du bore entre les échantillons et la solution étalon mono-
élémentaire furent vérifiées par 1'analyse de solutions de bore chargées en K, Ca et Na. Ces
tests ont démontré que des "effets de matrice” ne sont significatifs que pour des solutions
contenant plusieurs mg/L. (>20) de K, Ca et Na. Or, la grande majorité des échantillons
analysés posseédent des concentrations nettement inférieures a 20 mg/L. A titre d'exemple,
une suppression d'environ 15% du signal de bore est observée pour une solution contenant
100 mg/L de K, Ca ou Na.

La reproductibilité et la justesse pour des solutions étalons de 10 et 1 pg/L de bore sont
rapportées au tableau A.1. La limite de détection de l'appareil est d'environ 0.10 pg/L. Des
échantillons de neige ont été analysés plusieurs fois afin d'estimer la reproductibilité sur
des échantillons possédant des concentrations tres faibles en bore (Tableau A.1). Ces

résultats montrent la capacité de la technique d'analyse a résoudre des variations de
concentrations de 1'ordre de 0.10 pg/L.

Tableau A.1:
Solutions standards Neiges du Québec
Essai Ipg/t  10ug/l LAS4 LAS8 LAS9 LAS10 LAS12 LASI3
1 1.16 9.99 0.19 016 074 151 029 094
2 1.03 9.85 0.17 012 068 157 032 094
3 1.09 10.22 0.19 011  0.69 1.61 0.27 0.97
4 1.11 10.32 0.18
5 1 10.61 0.19
6 1.03 9.99 0.19
7 1.01 9.97
moyenne  1.06 10.14 0.19 0.13 07 1.56 029 095
ecart-type  0.06 0.26 001 003 003 005 0.03 0.02
RSD% 5.61 2.60 452 2035 457 322 858 1.82
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Analytical Procedures for the Measurement
of Boron Isotope Compositions by lon
Microprobe in Meteorites and Mantle Rocks
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An analytical procedure has been developed to
measure in situ the 11B/10B ratio in terrestrial
basaltic rocks and meteoritic chondrules having B
concentration of less than 1 ug g-! using a small
radius ims3f ion microprobe. The central difficulties
for these measurements are (i) the removal of the
trace amount of B contamination introduced in the
sample during polishing; (ii) the precise calibration
of instrumental mass fractionation of B isotopes and
(iii) the low count rates of OB and "1B. Contami-
nation experiments conducted with isotopically
labelled B enriched in 19B showed that ultrasonic
cleaning in bi-distilled water (¢ 1 ng g-! B) and pre-
sputtering of the analysed area decrease B
contamination to the level of 0.01 ug g-'. Analyses
of isotope standards spanning a range of 1'B/10B
between 3.93 and 4.20 showed that instrumental
mass fractionation was constant within ~+1%o
during one session of analyses. Repeated analyses
of a standard glass showed a reproducibility of
instrumental mass fractionation between February
1991 and October 1996 of +1.3%.. Taking into
account all sources of error, boron isotope
measurements are accurate to within +5%. for
meteoritic samples having B contents in the range
0.1 to T ug g-'. A slightly better accuracy of +1.5%
can be achieved for basaltic glasses which can be
sputtered with very intense primary beams.

Une procédure analytique a été développée pour
mesurer in situ par sonde ionique les rapports isotopiques
du bore 1'B/'0B dans les roches basaltiques temrestres et
les chondres des météorites ayant des teneurs inférieures &
I ug/gl. Les difficultés principales rencontrées lors de ces
mesures sont (i} Félimination de la contamination de
surface en B introduite lors du polissage et présente &
Fétat de trace, (i) la calibration précise de la discrimina-
fion de masse instrumentale des isotopes du B, (iii) les
faibles taux de comptage des signaux aux masses 108 et
1B, Des expériences de contamination artificielle d'échan-
tillons par une solution enrichie en 19B ont moniré qu’un
neffoyage poussé par ultrasons dans de Feau bi-distillée
(< 1 ng g'! B) suivi d'un nettoyage par pulvérisation
ionique de la zone analysée réduisent la contamination
de surface & moins de 0.01 ug g''. Uanalyse de stan-
dards isotopiques ayant des rapports 11B/10B variant entre
3.93 et 4.20 a moniré que la disaimination de masse ins-
trumentale élait constante & ~x1%o durant une session
d'analyses. Des analyses répétées d'un standard de vemre
ont montré une reproductibilité de +1.3%o entre février
1991 et octobre 1996. Si Fon tient compte de foutes les
sources d'emreur; les mesures des isotopes du bore sont
précises & +5%o dans le cas d'échantillons de météorites
ayant des teneurs enfre 0.1 et 1 ug g'!. Une précision
meilleure, de £1.5%, est atteinte dans le cas de verres
basaltiques, qui peuvent subir une pulvérisation ionique
avec des faisceaux primaires trés infenses.

lon probe techniques have experienced rapid
developments in the last fifteen years in the field of
stable isotope geochemistry (see reviews by Shimizu
and Hart 1982, Reed 1989, Hinton 1995). They have
also proved to be of unique interest in the field of iso-
tope cosmochemistry (e.g. in the determination of 2¢Al
see Russel ef al 1996 and references therein or isoto-
pe compositions of interstellar grains, see Hoppe et al

1995 and references therein). Using a Cameca ims 3f
ion microprobe (n°102 was one of the last 3fs manu-
factured and was installed in Nancy in 1986), we
have developed a technique for the precise determi-
nation of boron isotope ratios in B-poor mantle lavas
(Chaussidon and Jambon 1994; Chaussidon and
Marty 1995) and in meteoritic samples (Chaussidon
and Robert 1995). The 11B/10B ratio is measured for
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trace amounts of boron in mantle rocks and in meteo-
rites, following a similar approach than the one we
developed for sulfur (Deloule et al 1986, Chaussidon
et al 1987, Chaussidon and Llorand 1990), for hydro-
gen (Deloule ef al 1991) and for boron in B-rich mine-
rals such as tourmalines (Chaussidon and Albaréde
1992). These experimental protocols are reported in

the present paper.

Monitoring the boron contamination

The problem of boron
contamination of B-poor samples

Severe contamination of samples with low B
concentrations (< 1 ug g') can occur during cutting
and polishing because of the high B content of some
of the reagents used. This has been demonstrated in
meteorites (Shaw et al 1988) by detailed alpha track
imaging of boron introduced in thick sections of
meteoritic samples prepared with different polishing
pastes. Indeed, chondritic meteorites can be easily
contaminated by boron during polishing because of
their fine-grained, porous, heavily fractured and weakly
resistant nature. Such is not the case for unfractured
fresh basaltic glasses for which B cannot be introduced
at depth. In fact, during ion microprobe analysis of
basaltic glasses, no significant change of the ''B/10B
ratio nor any relationship between the 11B/10B ratio
and the B intensity is observed during sputtering,
showing that the analytical signal does not change at
different depths of penetration inside the sample.

Sample contamination tests and
cleaning procedure for meteorites

In order to assess contamination with depth and to
establish a cleaning procedure, a number of tests were
performed on two natural mantle peridotites, one
weakly serpentinized from Lherz (Eastern Pyrenees,
france) and the other being a sample from Kilbourne
Hole run at high temperature and pressure (24 hours
at 1450 °C and 10 kb) in a piston cylinder apparatus
{(sample CEP9 in Chaussidon and Libourel 1993). The
CEP9 sample contains ~12% of glassy matrix between
olivine and pyroxene crystals. Such samples were
taken as analogues of meteoritic chondrules because
of (i) the match in their mineralogy, grain size and
structure and (i) of their low B contents (0.81 ug g for
CEP9). Another advantage of using these samples for
tests is that their B isotope composition (given as the
5'1B value relative to the NIST SRM 951 standard with

1B/10B = 4.04558) is constant (- 5 = 5%), as
demonstrated for fresh mantle rocks (Chaussidon and
Marty 1995). Eight ion probe measurements of a
section of the Lherz peridotite give a 8§18 value of - 8.9
= 40% (1 sigma) and forty seven measurements (see
Figure 10 and section 5) of the Kilbourne Hole CEP9
sample give a 8''B value of - 4.8 = 59% (1 sigma).

Two different tests were conducted with these
samples in order to mimic the possible sources of
contamination that can be encountered in our
laboratory. in both types of tests, a solution containing
72 ng g of spike boron NIST SRM 952 enriched in
10B (11B/10B = 0.053197 as compared with the natural
isotopic composition 'B/10B = 4.0 = 0.4) was used.
This solution has a slightly higher boron content than
laboratory water (57 ng g') used during preparation
of the samples. In addition, it has the advantage of
being isotopically labelled so that measurement of the
NB/10B ratio in the contaminated sample or in the
sample after different successive procedures allows the
caleulation by mass balance of the amount of boron

contamination.

In the first fest, a thick section of 0.5 cm thickness
and 2.5 em diameter was cut from the Lherz peridotite.
The 10B enriched solution was used during cutting. The
section was then polished using laboratory water and
polishing pastes down to 1 pm size. Nine
measurements of the 1'B/10B ratio in this sample gave
a 8B value of - 4.2 = 3%, i.e. overapping that of the
uncontaminated Lherz peridotite. This first test
demonstrates that boron contamination, which might
be introduced during cutting of the sample, is
efficiently removed during polishing.

A second set of tests was conducted to determine
more precisely (i) the depth to which boron
contamination can penetrate the sample and (i) how
efficiently this contamination can be removed by
sample cleaning. A 10B-rich solution was evaporated
on to the polished sufface of CEPQ. The section was
then analysed by ion probe using the depth profiling
mode. In this type of analysis, the sample is
continuously sputtered by the primary beam for several
hours. By recording variations of the 1'B/10B ratio with
time, the variation of the 11B/10B ratio with depth in the
sample can be determined. In foct, a primary O
beam of =10 nA intensity created a hole in the sample
of ~20 um depth after 300 min, corresponding to @
sputtering rate of ~0.05 £ 0.02 um3 nA! 5! An
average '"B/OB ratio was calculated every 6 min



(corresponding to 2 blocks of 10 cycles with 6 and 4 s
count times at masses 11 and 10 respectively and 2 s
waiting time). This ratio was, therefore, the average
value of a layer in the sample of ~0.4 um thickness.
The 11B/10B ratic measured for the first 0.4 um of the
sample was 2.2 (ie. -456%0 in 811B notation) (Figure
1a). It then increased steadily to reach a value of 3.93
+ 0.05 after ~300 min and remained constant for the
next 300 min sputtering (Figure 1a). This ratio of 3.93
corresponds for this period of analysis to a §''B value
of -5.6%0. This 8''8 value is identical to that found for
forty seven different spot analyses of this sample
without contamination {see Figure 10) and is in the
middle of the range of 8B values known to

characterise mantle rocks. It can, therefore, be
considered to be that of the uncontaminated sample.

The evolution of the measured MB/10B ratio from
2.2 to 3.93 corresponds (using mass balance
calculations) to an amount of boron contamination
ranging between 0.65 pg g at the surdace of the
sample down to about zero contamination at ~20 pum
depth (i.e. after 300 min sputtering). The regular
increase of the 1B/10B ratio during the first 300 min
can be simply interpreted as a removal, by sputtering,
of layers containing decreasing concentrations of
spiked B. This first depth profile experiment
demonstrates that (i) the sample is strongly

Figure 1. Depth profiles of the
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contaminated with boron and that (ii) sputtering alone
cannot be used to remove surface contamination
totally if reasonable analysis times of less than two

hours per point are used.

A number of depth profiles were made to determine
the best method of removing the contamination at
depth in CEP9 (Figure 1b). Simple ultrasonic cleaning
in alcohol was not completely effective in removing
surface contamination since the 11B/'0B ratio at the
surface was stifl 2.2 after the first cleaning cycle (10
min ultrasonic cleaning) and 3.0 after the second ultra-
sonic cleaning cycle. However, it is clear (Figure 1b)
that such simple ultrasonic cleaning removes o large
fraction of B in depth since the “uncontaminated” ratio
of 3.93 is reached after only 15 to 20 min sputtering
as compared to the 300 min when no cleaning is per-
formed. This observation demonstrates that spiked B is
likely to be deposited in small cracks, and can be effi-
ciently removed by ultrasonic cleaning. Finally, the last
depth profile experiment (Figure 1b), made on the
same sample repolished using successive abrasions
with 3 um and 1 um diamond pastes and ultra-
sonically cleaned, shows no detectable variation in the
NB/OB ratio as compared with an uncontaminated

sample after 10 min sputtering (Figure 1a).

The cleaning procedure adopted for all the
samples (after polishing when necessary) was,
therefore, the following: (i) ultrasonic cleaning in
laboratory water or in alcohol (both containing ~60
ng g} boron) for 10 min (i) ultrasonic cleaning in bi-
distilled water (containing less than 1 ng g boron) for
15 min and (iii} as described in a later section,
discarding the first three blocks of ion microprobe
analysis corresponding to a sputtering time of ~15 min
(the corresponding B count rates are used to monitor
the possible surface contamination remaining after
cleaning). Following this procedure, the laboratory
contamination of boron monitored from isotopically
contaminated peridotite can be calculated, by mass
balance, to be = 0.01 ug g, taking 3.88 for the
minimum '1B/10B ratio of CEP9 (3.93 + 0.05) after

repolishing and cleaning.
lon microprobe background for boron

The major source of the high boron background
in ion microprobe measurements was found to be B
ions originating from the primary duoplasmatron
source: these ions are accelerated together with the
primary oxygen ions and are implanted into the

sample during sputtering. In the worst case, a
secondary ion count rate corresponding to a sample
concentration up to 2 pg g-!' B was observed. This
high level of B contamination was caused by (i) poor
purity of the nickel cathode of the duoplasmatron
and (i) the absence of a primary mass filter which
can be set to suppress the B ions from the primary
oxygen beam. Tests performed on different types of
cathode (Figure 2) demonstrated that medium grade
Ni (99.5% purity) can contain up to two hundred
times more B than high grade Ni ( 99.98% purity).
The second source of the instrumental B background
was found to be B deposited on the immersion lens.
However, this source of contamination was only
observed on special occasions (i.e. after sputtering B-
rich salts) and was not generally observed when
analysing common minera!l phases. The level of
instrumental B background was checked by
analysing two NIST glass reference materials (SRM
617 and SRM 614 with respectively 0.2 and 1.2 ug
g-! B, assuming SRM 617 is identical to SRM 616
given in Gladney and Roelandts 1985) plus one
rhenium foil, which had been degassed at high
temperature {~1400 °C) under vacuum. Because of
its high volatility, B is readily lost from the rhenium foil
during heating, a procedure commonly used on solid
source mass spectrometers to clean the filaments. The
maximum count rate measured on the rhenium foil at
mass 11 using a sputtering beam of ~100 nA was
0.15 s°!, corresponding to a detection limit in @
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Figure 2. B contents of Ni used to manufacture the Ni-
cathodes of the dvoplasmatron gun. High grade Ni
(» 99.98% purity) contains two orders of magnitude less B

than lower grade Ni {» 99.5 purity). B ions are produced with

the O jons in the duoplasmatron and can be implanted in

the sample and then re-sputtered.



silicate mineral of ~0.01 pg g-! boron. A routine detection
limit of 0.01-0.05 ug g! for B was, therefore, readily
achieved with the CRPG-ims 3f on samples which can be
sputtered with high intensity primary beams {up to 100 nA)

for a duration of at least thirty min.

lon microprobe settings

Boron isotope measurements

Boron isotope analyses by ion microprobe do not
require very specific setfings. We typically use a primary
negative oxygen beam accelerated to 10 keV when
secondary positive ions of 10B and "B are to be
analysed. The secondary accelerating voltage is of 4.5 kv
with no offset applied to the sample. The 150 pum transfer
lens is used with the largest field aperture of 1800 um
and the largest contrast aperture of 400 um. The energy
slit is centred and fully opened. 1B/19B measurements on
chondrules are made in twenty blocks of measurements
(+3 blocks systematically disregarded at the beginning of
the analysis) of 11 cycles each with counting fimes of 15 s
at mass 10 and 8 s at mass 11. This gives a total andlysis
time of 90 min per point. The intensity of the primary
beam is adjusted, according to the B content of the
sample, to produce a count rate of ot least 30 s! on
mass 10, necessary to obtain a counting statistic better
than =5%o on the 'B/10B ratio.

The only two maijor specific problems related to boron
isotope measurements are the possible intedference of
1H9Be* ions on 10B* ions and the stability of instrumental
mass fractionation (see hereafter the special section on
instrumental mass fractionation). Resolution of the 'HBe*
from the '0B* peak requires a mass resolufion (M/AM) of
1416. All other possible interferences such as 'H10B* on
1B+ or 305i3+ on 10B* or 44Ca4* on V'B* are resolved
using o much lower mass resolution (Figure 3), so that
operating the instrument at M/AM=~1500 is sufficient
while not decreasing the transmissivity too much. The
actual width of the entrance slit of the spectrometer is,
however, much smoller than that corresponding to a
M/AM of 1500 because, in order to get flat top pecks
and stable signals during peak jumping, the width of the
entrance slit must be set to approximately a third of that of
the exit slit. A typical peak shape is shown in Figure 3 for
a mass resolution of ~1800.

Boron concentration measurements

Boron concentrations are obviously a crucial parameter
1o complement the ''B/10B ratio measurement for any
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Figure 3. High resolution mass spectrum at mass 11 on the
GB4 glass reference material. With a mass resolution
M/AM=~1800, the major interference of 10BH+ on 1B+ is

resolved.

geochemical interpretation. Because of possible fine
scale heterogeneity in the 'B/10B rafio, the B concentration
must be determined on exactly the same spot as that
used for the isotope ratio determination. This cannot be
achieved with a good accuracy using only the count
rates for the B peaks for which the isotope measurements
were made. |n fact, it is well known in ion microprobe
analysis (Shimizu et al 1978), that such measurements
are difficult to calibrate between different samples.
Therefore, a separate measurement of the boron
concentration using the classical energy filtering tech-
nique is required. This measurement is undertaken,
without modifying the settings of mass resolution, by
closing the energy slit to a width of 10 eV and by
applying an offset of -60 V to the sample. One calibration
curve made with NIST glass reference materials and
synthetic and natural CRPG glass reference materials is
shown in Figure 4. The ion yields nomalised to Si {defined
as the (B*/Si*)/(B/Si) atomic ratio) determined for boron
using this set of reference material glasses vary in our
laboratory between 0.526+0.050 (Chaussidon and
Liboure! 1993) and 0.474+0.043 (Gurenko and
Chaussidon 1997). These values are in agreement with
the emissivities determined using Cameca ims3-6f
instruments in a number of other laboratories (between
0.45 and 0.58, see compilation in Hervig 1996). No
significant matrix effect on the emissivity of B has yet
been detected in ion microprobe analysis of silicate
minerals: a similar value of 0.471 has been determined
for tourmalines (Chaussidon and Albarede 1992) and
no effect of variation caused by the coordination of
Boron (iri- or tetra-coordinated) in silicate glass was
found (Hervig and Navrotsky 1985).



log (ppmB/wt%SiO,)

7 NEWSLETTER

The Joumal of Geostandards and Gecanalysi
I T I
LC 19 (4.6 wt%)
2 L p
JV 1(1920 ppm)
RM 6 (252 ppm)
DK 89 (14 ppm) 207.7 ppm)
BCR 1 (3.1 ppm)
NBS 614 (1.3 ppm)
® NBS 617 (0.2 ppm)
1 | i 1 ! |

5 -4 -8 2 -1 0 1
log (11B/30Si)

Figure 4. Calibration curve made for B concentration measure-
ments obtained by plotting B/SiO, against 11B/30Si (data from
Chaussidon and Libourel 1993). The good fit obtained for all
the standards shows that the background for B is low (~0.05
ug g see text) and that matrix effects for B are negligible.

The only drawback to this method is that the B
concentration is measured on a slightly different volume
from that sputtered for the isotope ratio measurement.
This effect can, however, be minimised by measuring the
content before and after the isotope ratio measurement.

Spot size, sensitivity and detection limit

The great advantage of ion probe analysis compared
with other mass spectrometric techniques is the potential
for obtaining in situ isotope determinations of trace
boron in micro-phases. The sensitivity of the ion probe
can be defined as the minimum amount of B necessary
to give a stated precision in an isotope determination
on a given matrix. However, it is clear that the intensity
of the primary beam cannot be increased indefinitely
because the inherently larger spot size creates increased
aberrations in the secondary beam, which in turn make
the isotope measurement unreliable. For silicates, the
11B/10B ratio can be determined at +1%o for B contents
down to 0.5 ug g'! with spot size of up to 100 um dia-
meter and ~5 pum depth, comresponding to a mass of
~6x10-5 ng of B. For meteoritic chondrules, where small
scale variations are present and where phases are often
smaller than 100 um, 1"B/10B analyses are made on
30-50 um diameter and 2-5 um depth spots, where the
detection limit corresponds to a mass of between 0.2
and 1x10-5 ng of B.

Instrumental mass fractionation
(0sp) fOr 1'B/19B measurements

Calibration of instrumental
mass fractionation (o)

Instrumental mass fractionation (o) is defined for

B isotope measurements as:
Cingt = (”B/IOBion probe)/(”B/loBobsolute)

where 11B/10B,, _ . is the B isotope ratio measured
by ion probe with no correction for instrumental mass
fractionation and M"B/10B 1. is the absolute value of
the isotope ratio. Instrumental mass fractionation has
long been recognised as a central difficulty for isotope
measurements by ion probe (see, for instance,
McKeegan ef ol 1985, Defoule ef al 1986, Hervig ef
al. 1992). This isotopic discrimination occurs during
three different stages. Namely, (i) the sputtering of the
surface by the primary ions, (i) transmission through
the flight tube in the ion probe and (i) the collection
on the first dynode of the electron multiplier. As a first
order, the physical processes linked to these three
stages which cause variations in ., are, respectively,
(i) matrix effects due to variations in the composition of
samples (e.g. Deloule ef ol 1986 for S, McKeegan et
al 1985 and Deloule et al 1991 for H, Hervig et al
1992 for O, Chaussidon and Albaréde 1992 for B), (i)
settings of the ion probe (ie. position of field aperture,
Deloule et al 1986) and (iii) decrease of the electron
yield of the first dynode of the electron multiplier due
to its aging (Deloule et ol 1992). For B isotopes, set-
tings of the ion probe are simple and relatively easy to
reproduce so that aging of the electron multiplier and
matrix effects are the main causes of variations in 0y, -

No general physical model exists to colculate in-
sttumental mass fractionation from parameters such as
sputtering rate or chemical composition of the sample,
so that the only way to deal with this effect is experi-
mental calibration. Such a calibration is shown in
Figure 5 for measurements made over a period of one
week, a period for which variation of @, due to
aging of the electron multiplier is negligible. Data in
Figure 5 shows that over a wide range of !1B/10B
ratios (from 3.93 to 4.20. i.e. most of the range found
in terrestrial rocks and in meteorites), a;,,, is constant at
0.9538+0.0015 (i.e. £1.6%0) during this period of analysis.
In addition, the fact that different samples, including
silicate glasses, marine salts or boric acid evaporated
on to a silicon plate {this type of sample is prepared
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Figure 5. Calibration of instrumental mass fractionation (0;,) of
B isotopes durihg one session of analyses. The fact that
standards with different 11B/10B ratio plot on the same line
demonstrates that o, is constant (<1.6%) in the 11B/1°B range
from 3.9 to 4.2. Since data are derived from samples of different
composition and structure (glasses, salts), it can be concluded
that matrix effects on ¢, are negligible at the permil level.

by evaporating at ~40 °C solutions containing dissol-
ved boron), plot on the same line shows that matrix
effects are very small in the case of boron isotope
measurements. This observation is also confirmed by
the close similarity in o, of 1.2%0 for GB4 glass and
tourmalines from the schod-dravite series (Chaussidon
and Jambon 1994). A significant matrix effect on o
for boron has only been found in the case of Li-rich
tourmalines (elbaite), which show a difference in o,
compared with schorl-dravite tourmalines of ~10%0
(Chaussidon and Albarede 1992).

Variations of o;,, with time

Because matrix effects are not generally significant
{with the exception of Li-rich tourmalines), 11B8/10B ratio
can be measured in a mineralogically or chemically
heterogeneous matrix and corrected for a , with a
single value determined during the same period by
repeated analyses of standards. In practice, the GB4
glass is the standard which is analysed systematically
during each session in our laboratory in order to set
up the instrument and permit intercalibration between
sessions. Variations of o, with time between February
1991 and October 1996 are shown in Figure 6 for the
successive periods when B isotope determinations
were being undertaken on the ion probe. Values of
0, can vary significantly between different periods of
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Figure 6. Variation of ay,,, for B with time between 1991 and
1996. The range of variations is of ~25%. around a mean value
of 0.9564, and is caused by slight variations in the efficiency of
the elecron multiplier and in the settings of the primary and
secondary optics. However, if the settings are kept constant, ;s
is stable at the permil level over periods of one to two weeks.

analysis (a range of +25%o variation around a mean
value of 0.9564 is observed in Figure 6), mostly
because of changing or aging of the electron multi-
plier Variation in the electron yield of the first dynode of
the electron multiplier offects all isotope rafio measure-
ments of other light elements in a similar manner. This
observation is demonstrated by the comelation observed
between o, for B and for Li determined together during
the simultaneous determination of 7Li/6Li and ''B/0B in
a standard glass (Figure 7). However, o, for B appears
constant within analytical uncertainty (+1 permil on B-rich
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glass GB4) for a given analysis period of five to ten days.
Aging of the electron multiplier is a relatively long term
process, and electron multipliers need to be replaced

two or three fimes a year.
Precision and accuracy of the calibration of o,

Two sources of error must be evaluated when
correcting for instrumental mass fractionation (i) the
accuracy of the correction, i.e. by how much the comected
1B/10B ratio deviates from the “real absolute ratio” of a
reference material such as the intemational standard NIST
SRM 617 or secondary standards such as seawater and
(ii) the precision of the cormection, ie. the reproducibility of
the comected 1'B/10B ratio within one period of analysis
and between different periods of analysis.

Data in Figure 8 shows the accuracy of the comection
for o, for the same period of analysis as that shown in
Figure 5. All the "B/10B ratios measured on the primary
and secondary standards were corrected using o, =
0.9538+00015, giving a mean deviation of corrected
8'1B values from absolute values of -0.02+1.49%o (Figure
8). Therefore, it is clear than the major source of erors in
ion probe §1B measurements is not a problem of the
accuracy of the mass discrimination correction derived
from the calibration of 'B/19B ratios using intemational

reference materials.

Data in Figure 9 show the reproducibility of the correc-
tion for o, between different periods of analysis. One
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Figure 8. Accuracy of the correction for o, on data for the
reference materials plotted if Figure 5. After correction for a
constant o« the mean of all results is -0.02+1.49%. compared
with the true 11B/19B ratio.

hundred and seventy three measurements of the GB4
glass sample show a one sigma deviation of £1.3%
corresponding to =0.1%o (6/Vn) standard deviation on
the mean value. Such a value of £1.3%o represents the
precision limit (i.e. repeatability) when comparing
samples over periods of years. For low B concentration
samples such as meteorites, the precision on the
1B/10B ratio is, however, limited by counting statistics

173 measurements of
glass standard between
1992 and 1996 :
sigma = %1.3%eo,
error (6/Nn)=10.1%o

-20 -10 0

S11IB (%o)

Figure 9. Reproducibility of 11B/7°B measurements,
corrected for o, on the GB4 glass over a five year
period (1992-1996).



i.e. s=5%o. In the case of more precise measurements on
mantle rocks, variations in 8!'B between different
samples of 8''B can only be distinguished if o, is
shown to be constant to +1%o, i.e. if the samples are all
analysed within the same session of analysis (see Figure
12). This condition is generally fulfilied during analytical
periods of ~one week

Overall precision of §1'B measurements

in the case of meteorites or of B-poor mantle rocks,
the limiting factor for 1B/10B measurement with the
CRPG-CNRS ims 3f ion microprobe is generally the
counting statistics. This limitation is caused either by (i) the
very low B contents (less than 0.5 ug g') which limit
count rates on 10B+ and 1'B* peaks or (ii) indirectly if the
small size (=20 to 50 pum or less) of the phases to be
analysed restricts the selectable beam diameter and
hence the beam cumrents. In the case of B-rich samples
such as tourmalines, the long term reproducibility is
typically +1.5%0 (Chaussidon and Albaréde 1992). For
oceanic basalt glasses, which range in B content
between 0.4 pg g and a few ug g, can be sputtered
with very intense primary beams, and where small scale
inter growths cause no problems, variations of §'1B of
1%o can be detected with the ion probe as shown by
correlations observed between 811B values and trace or
major element contents or other isotope ratios measured
by different techniques (see Figure 12).

B-poor meteoritic chondrules are the most difficult
samples to analyse for the "B/10B ratio and the exis-
ting "'B/10B measurements cannot be used to evaluate
the ion probe reproducibility, because they can contain
large boron isotope variations on a small scale. in
order to assess this problem, measurements were
made on a section of the CEP9 peridotite from
Kilbourne Hole. This sample contains 0.81 ug g! B
{Chaussidon and Libourel 1993) and mimics meteoritic
chondrules in terms of mineralogy and crystal size.
Forty seven ion probe measurements on this sample
gave a one sigma value of +5.9% and an error
(6/Vn), calculated as the standard deviation of the
mean, of 0.9%o for the 11B/10B ratio (Figure 10). This
+£5.9%0 range might not be due entirely to an analyti-
cal variability because this peridotite was run for twenty
four hours at 1450 °C and 10 kb in a piston cylinder
apparatus. During the experiment, it might have gained
some exotic B with an unknown isotope composition
from the clay surrounding the experimental charge. In
fact, it contains more B than measured in other spinel-
bearing peridotite xenoliths (between 0.025 and
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Figure 10. Reproducibility of 1'B/19B measurements on a

sample of natural peridotite from Kilbourne hole. The small
scale natural variability of the 11B/10B ratio in this sample is
not known, but it can be anticipated to be on the level of a
few permil only. The standard deviation of all the measure-

ments is ~5%o.
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Figure 11. Histogram showing a range of ~80%. in 11B/10B
measurements on a single meteoritic chondrule from the
Semarkona meteorite (Chaussidon and Robert 1995 and
unpublished data). This range is much larger than that found
in terrestrial oceanic basalts (~10%; range, Chaussidon and
Jambon 1994, Chaussidon and Marty 1995) and nearly two
orders of magnitude higher than the analytical variability.

0.11 ug g, Ottolini and McDonough 1996) and
more B than assumed for the bulk silicate Earth (0.25
to 0.5 ug g, Higgins and Shaw 1984, McDonough
and Sun 1995, Chaussidon and Marty 1995).
Therefore, 1'B/0B measurements in meteoritic chondrules
can be considered precise at £5%o in the worst cases

(B-poor chondrules).
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Examples of 511B
variations measured by ion probe
in meteorites and mantle rocks

Two examples are given here to illustrate the potential
of boron isotope measurements by ion probe in
meteorites and mantle rocks. The first example
concems the 811B variability which has been found in
meteoritic chondrules. Data in Figure 11 shows 42 811B
measurements in one chondrule which span a range
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Figure. 12. Correlations observed between 11B/10B
ratios {shown as 81'B values in %o) and either {a) major
element composition of the lava measured by electron
micro probe (MgO content, data from Chaussidon and
Jambon, 1994) or (b) the isotope composition measured
by classical mass spectrometry (He/3He ratios given
normalised to the atmospheric ratio, data from
Chaussidon and Marty, 1995). These correlations
demonstrate that "B/19B variations can be detected at
the permil level by ion microprobe on B-poor {ug g-!
level) samples.

of nearly 80%o. This range is about fifteen times larger
than the precision of this type of measurement and is
also much larger than the range found in mantle
rocks (as evaluated from 113 measurements of ocea-
nic basalt glasses). The large range of §1'B values
found in meteorites has been interpreted as reflecting
mixing in the early solar nebula between two reser-
voirs of boron with distinct isotope compositions
(Chaussidon and Robert 1995).

The second example concerns the boron isotope
composition of oceanic basalt glasses (Figure 12). Two
linear correlations found between 8'B values and
either MgO contents or 3He/4He ratios are shown in
Figure 12 for basaltic glasses from Hawaii and from
Afar (Gulf of Tadjoura), respectively. These two
correlations, which can be explained in terms: of
assimilation-fractionation-degassing processes (see
Chaussidon and Jambon 1994 and Chaussidon and
Marty 1995 for details), show clearly that boron
isotope variations of 1% measured by the ion probe

are meaningful.

Conclusion

lon probe analysis of boron isotope compositions
in samples with low B concentrations is possible with
a small radius ion microprobe. The precision obtained
during routine analysis is typically +5%o in the case of
meteoritic samples having B contents in the range 0.1
to 1 pg g'! and of typically £1.5%0 in the case of
basaltic glasses. The factors limiting the precision of
1IB/10B ratic measurements are principally (i) the
instrumental mass fractionation which cannot be
stabilised to better than =1%o over analytical periods
of ten days and (i} the low count rate of B isotopes
on samples with low B concentration.

Acknowledgements

We thank Jean-Pierre Lorand for providing Lherz
sample, Etienne Deloule and Richard W. Hinton for discus-
sion and comments. This work was supported by INSU-
CNRS (DBT, PNP, PNCI) and CNES (Exobiology) grants.



References

Chaussidon M. and Albarede F. (1992)

Secular boron isotope in the continental crust: an ion
microprobe study. Earth and Planetary Science Letters,
108, 229-241.

Chaussidon M. and Jambon A. (1994)

Boron content and isotopic composition of oceanic
basalts: geochemical and cosmochemical implications.
Earth and Planetary Science Letters, 121, 277-291.

Chaussidon M. and Libourel G. (1993)

Boron partitioning in the upper mantle: an experimental
and ion probe study. Geochimica et Cosmochimica
Ada, 57, 5053-5062.

Chaussidon M. and Lorand J. P. (1990}

Sulfur isotope composition of orogenic spinel lherzolite
massifs from Ariege (North-Eastem Pyrenees, France): an
ion microprobe study. Geochimica et Cosmochimica
Acla, 54, 2835-2846.

Chaussidon M. and Marty B. (1995)
Primitive boron isotope composition of the mantle.
Science, 269, 383-386.

Chaussidon M. & Robert F. (1995)
Nudeosynthesis of 11B-rich boron in the presolar cloud
recorded in meteoritic chondrules. Nature 374, 337-339.

Chaussidon M., Albaréde £

and Sheppard SMF. (1987)

Sulfur isotope heterogeneily in the mantle from ion
microprobe measurements of sulfide inclusions in
diamonds. Nature, 330, 242-244.

Deloule E., Allégre C. J. and Doe B. R. (1986)
Llead and sulfur isotope microstratigraphy in galena
crystals from Mississipi Valley-type deposits. Economic
Geology, 81, 1307-1321.

Deloule E., Chaussidon M. and Allé P. (1992)
Instrumental limitations for isotope measurements with a
Cameca ims 3f ion microprobe: example of H, B, S and
Sr. Chemical Geology, 101, 187-192.

Deloule E., France-Lanord C. and Albarede F. (1991)
D/H analysis of minerals by ion probe. In: Taylor HP.,
O'Neil J. R and Kaplan iR {eds), Stable isotope geo-
chemistry: a tribute to Samuel Epstein. Geochemistry
Society, Special Publication 3 (University Park, Pa. USA),
53-62.

Gladney ES. and Roelandts L (1987)

Compilation of B concentration data for NBS, USGS and
CCMM reference materials. Geostandards Newsletter,
11, 167-185.

Gurenko A and Chaussidon M. (1997)
Boron concentrations and isotopic compositions in the

icelandic mantle: evidence from glass inclusions in olivine.

Chemical Geology. 135, 21-35.

Hervig RL (1996)

Analyses of geological materials for boron by secondary
jon mass spectrometry. In: Grew £S. and Anovitz L M,
{eds), Boron, mineralogy, petrology and geochemistry.
Reviews in Mineralogy, volume 33 , Mineralogical
Society of America (Washington, USA), 789-803.

YSTANDARDS
N NEWSLETTER
The Joumal

Hervig Rvi. and Navrotsky A. (1985)
Themochemistry of sodium borosilicate glasses. Joumal
of the American Ceramic Society, 68, 314-319.

Hervig RL., Williams P., Thomas RM. , Schauer S.N.
and Steele L. M. (1992)

Microanalysis of oxygen isotopes in insulators by
secondary ion mass spectrometry. Infemational Joumnal
of Mass Spectrometry and lon Processes, 120, 4563,

Higgins MD. and Shaw D.M. (1984)
Boron cosmochemistry interpreted from abundances in
mantle xenoliths. Nature, 308, 172-173.

Hinton RW. (1995}

lon microprobe analysis in geology. In: Potts P. J., Bowles
J.EW., Reed S. J. B. and Cave M. R (eds), Microprobe
techniques in the earth sciences. The Mineralogical
Society Series, volume 6, Chapman and Hall (tondon),
235-289.

Hoppe P, Amari S., Zinner E. and Lewis RS. (1995)
Isotopic compositions of C, N, O, Mg and Si, trace ele-
ment abundances and morphologies of single circum-
stellar graphite grains in four density fractions from the
Murchinson meteorite. Geochimica et Cosmochimica
Acta, 59, 4029-4056.

McDonough WF and Sun S5S. (1995)
The composition of the Earth. Chemical Geology, 120,
223-253.

McKeegan KD., Walker RM. and Zinner E. (1985)

lon microprobe isotopic measurements of individual inter-
planetary dust particles. Geochimica et Cosmochimica
Acta, 49, 1971-1987.

Ottolini L. and McDonough WEF. (1996)
Geochemistry of Li and B in the mantle: results from
studies of mantle peridotites. Joumal of Conference
Abstracts, 1, 446.

Reed S.UB. (1989)
lon microprobe analysis - a review of geological
applications. Mineralogical Magazine, 53, 3-24.

Russel $.S., Srinivasan G., Huss GR., Wasserburg GJ.
and McPherson GJ. (1996)

Evidence for widespread 26Al in the solar nebula and
constraints for nebula time scale. Science, 273, 757-762.

Shaw DM. , Higgins M.D. , Truscott M.G. and
Middleton TA. (1988)

Boron contamination in polished thin sections of meteo-
rites: implications for other trace element studies by
alpha-track images or ion microprobe. American

Mineralogist, 73, 894-900.

Shimizu N. and Hart S.R. (1982)

Applications of the ion microprobe to geochemistry and
cosmochemistry. Annual Reviews of Earth and Planetary
Science, 10, 483-526.

Shimizu N., Semet M. and Allegre CJ. (1978)
Geochemical applications of quantitative ion probe
analysis. Geochimica et Cosmochimica Acto, 42,
1321-1334.

dwww,






AUTORISATION DE SOUTENANCE DE THESE
DU DOCTORAT DE L'INSTITUT NATIONAL
POLYTECHNIQUE DE LORRAINE

o0o

VU LES RAPPORTS ETABLIS PAR :

Monsieur CIAUERN. , Directeur de Recherches, Université LPasteur Strasbourg,
Monsieur FOUILIAC C, Directeur de Recherches, BRGM Orléans.

Le Président de I'Institut National Polytechnique de Lorraine, autorise :

Mademoiselle ROSE Estelle

a soutenir devant un jury de I'INSTITUT NATIONAL POLYTECHNIQUE DE
LORRAINE, une these intitulée :
"Géochimie isotopique du bore dans les cycles supergenes d'altération."

en vue de l'obtention du titre de :

DOCTEUR DE L'INSTITUT NATIONAL POLYTECHNIQUE DE LORRAINE

Spécialité : "GEOSCIENCES"

Fait 2 Vandoeuvre le, 28 Janvier 1999
Le Président de 'LN.P.L,,

e &

INSTITUT NATIONA
POLYTECHNIQU:
DE LORRAIN:

TdNI

stoqerg-AoueN
UOHEJUDLITIIO(] B} IP UNUIUIO]) IAIS

NANCY BRABOI
2, AVENUE DE L
FORET-DE-HAY
BOITE POSTALE

> Fyud B4 530

- VANDCEUVRE CEDE

TEL. 33/03.83.59.59.
FAX. 33/03.83.59.59.












Géochimie isotopique du bore dans les cycles supergeénes

Cette étude a permis de mettre en évidence les grandes variations de compositions
isotopiques du bore dans des milieux naturels aussi différents que les rivicres, les
sédiments argileux, les sols et les précipitations atmosphériques (pluies et neiges). Ce
travail a nécessité la mise au point d’une méthode d’analyse des isotopes du bore par
micro-sonde ionique dans des matériaux naturels contenant parfois moins de 1 ppb de
bore.

Les compositions isotopiques du bore des rivicres, qui sont parmi les premiéres a
avoir été mesurées, sont trés variables (=35%o). Ces variations suggerent que le bore est
un traceur potentiel des processus d’érosion. Les variations de compositions isotopiques
du bore dues a ’altération des silicates sont sensibles a la nature de la dissolution
(congruente ou incongruente) et au pH du sol ou les minéraux secondaires se forment.
D’importantes variations de la composition isotopique de bore du Gange et du
Brahmapoutre entre les périodes de mousson et hors mousson (=15%o), soulignent
’extréme hétérogénéité des apports a I’océan, ce dont il faut tenir compte pour la
compréhension de la composition isotopique de bore de I’eau de mer.

Les compositions isotopiques du bore des fractions argileuses (<0,1pm et <2pm)
de sédiments et de sols himalayens présentent également d’importantes variations. La
systématique du bore permet de différencier les argiles riches en kaolinite qui ont des
compositions isotopiques de bore appauvries en 1B, des argiles riches en smectites qui
sont enrichies en '!B. Ces variations sont accentuées par le rythme saisonnier trés
marqué qu’engendre la mousson.

Les mesures inédites de compositions isotopiques du bore dans les précipitations
atmosphériques apportent pour la premiére fois des informations sur les compositions
isotopiques en bore de I’atmosphere. Des expériences en laboratoire sur des processus
d’évaporation d’eau de mer ont montré qu’il était possible de reproduire les
concentrations et les compositions isotopiques de bore des pluies naturelles.

Boron isotopic geochemistry during surface processes

Large variations in boron (B) isotopic compositions were found in river waters,
clay minerals from sediments and soils, rain waters, and snow. For this study, a new
analytical method was developed to analyse boron isotopes in natural samples with low
boron content (sometimes less than 1ppb).

Boron isotopic compositions of river waters, which are among the first to be
measured, are highly variable (=35%o). These variations suggest that boron is a potential
tracer of weathering processes. Variations in boron isotopic compositions due to silicate
alteration are sensitive to the extent of dissolution (total or partial) and to the pH of the
soil where secondary minerals are formed. Large changes in boron isotopic compositions
found in the Gange and the Brahmapoutre rivers between the monsoon and the dry
seasons (=15%o) reveal the extreme heterogeneity of inputs to the ocean, which has to be
considered to understand the processes regulating the B isotopic composition of
seawater. s

Boron isotopic compositions of clay minerals (<0.1pm et <2pm) from himalayan
sediments and soils display also large variations. However, it is possible to discriminate
between kaolinite rich clays, which display typical low !B enrichments, and smectite-
rich clays, which are usually enriched in !!B. These differences are enhanced by the
monsoon.

The newly measured boron isotopic compositions in rain waters and snows
unravel information on the boron isotopic composition of the atmosphere. Experiments
performed in the laboratory to mimic the evaporation of seawater showed that it is
possible to reproduce concentrations and isotopic compositions of natural rain waters.





