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1.1 Introduction générale 
	
	

L'azote (N) est le cinquième élément le plus abondant dans l'univers, après l'hydrogène 

(H), l'hélium (He), l'oxygène (O) et le carbone (C), et fait partie de la catégorie des éléments 

volatils (comme H et C). Ces éléments jouent un rôle fondamental durant l'évolution des 

corps planétaires. En effet, ils contrôlent la dynamique mantellique, les processus 

magmatiques dans le manteau et la croûte, les éruptions volcaniques qui elles-mêmes 

influencent la composition de l'atmosphère et par conséquent l'évolution du climat et la 

possibilité de constituer une planète habitable comme la Terre (e.g., Zhang et Cherniak, 2010; 

Hirschmann, 2016; Lammer et al., 2018; Dasgupta et Grewal, 2019). A ce titre, tracer 

l'origine, l'évolution et le cycle des ces éléments apporte des informations clés à la 

compréhension de l'origine de la vie sur Terre ainsi que la dynamique des planètes terrestres 

au cours de leur formation. Aujourd'hui, l'origine de ces éléments volatils dans le système 

solaire interne comprenant les planètes telluriques, Mercure, Venus, la Terre, et Mars, est 

fortement débattue. Il est supposé que ces planètes terrestres étaient dépourvues en éléments 

volatils car elles se seraient formées dans le disque interne du système solaire présentant des 

contraintes de températures trop élevées pour leurs condensations (Albarède, 2009). 

Cependant, la Terre, Mars et Venus présentent aujourd'hui des atmosphères riches en 

éléments volatils et concernant la Terre, la présence d'océans et l'émergence de la vie à sa 

surface (Smrekar et Sotin, 2012; Taylor, 2013). Ces observations montrent que des processus 

et mécanismes permettent l'apport et la préservation de ces éléments au sein du système 

solaire interne. Comprendre comment les éléments volatils ont été délivrés, préservés et 

même perdus durant la formation et l'évolution des planètes telluriques nécessite des données 

expérimentales sur la solubilité, la spéciation et la diffusion de ces éléments durant les 

processus magmatiques majeurs que ces planètes ont connu comme, par exemple, lors des 

phases d'océan magmatique partielles ou totales. Aujourd'hui, peu de données portées sur le 

comportement de l'azote durant les processus à haute température sont disponibles mais de 

plus en plus d'études sont menées sur le comportement de cet élément durant les différents 

stades de formation et d'évolution planétaire (Libourel et al., 2003; Li et al., 2013; Yoshioka 

et al., 2018; Speelmanns et al., 2018; Dalou et al., 2019a; Grewal et al., 2019a-b; Grewal et 

al., 2020). Cependant, de nombreuses questions restent en suspens comme par exemple, le 

comportement de l'azote durant les phases d'océan magmatique, un événement majeur 

planétaire influençant le budget des éléments volatils terrestre. L'objectif de cette thèse est 
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d'apporter des contraintes supplémentaires sur le comportement (solubilité, spéciation et 

diffusion) de l'azote lors des processus à haute température, qui sont nécessaires à la 

compréhension de l'évolution de l'abondance des éléments volatils au sein des corps 

planétaires terrestres du système solaire. 

	
1.2 Origine et répartition des éléments volatils dans le système 
solaire 
 
1.2.1 Formation du système solaire 
 
  Le système solaire s'est formé à partir de l'effondrement gravitationnel et la 

fragmentation d'un nuage moléculaire. En raison de la conservation du moment cinétique, le 

proto-Soleil était entouré d'un disque protoplanétaire constitué de gaz (~ 99%) et de 

poussières sub-micrométriques principalement amorphes (~ 1%). L'évolution du disque 

protoplanétaire entraine une augmentation importante de la taille et de la cristallinité des 

poussières qui vont s'agglomérer pour former des planétésimaux et des corps planétaires. La 

chronologie de formation du système solaire et de l'évolution du disque proto-planétaire est 

essentiellement basée sur les météorites qui sont représentées par plusieurs groupes et dont 

certaines appartiennent aux chondrites, qui sont des météorites primitives non-différenciées. 

Aujourd'hui, nous avons donc à disposition des témoins des premiers solides et stades de 

formation du système solaire avec les principaux constituants des météorites primitives.  Les 

chondrites sont pour la plupart composées de CAIs (inclusions réfractaires riches en calcium 

et aluminium), de chondres (billes silicatées) et d’une matrice complexe. Les CAIs sont les 

plus anciens solides datés dans les système solaire (i.e., 4567.30 ± 0,16 Ma; Connelly et al., 

2012) et seraient les premiers solides à se former par condensation du gaz à haute température 

(<1500 K) dans le disque d'accrétion (Scott et Krot, 2014). On utilise le plus souvent l'âge des 

CAI comme point d'ancrage ou âge 0 permettant de dater les événements dans le système 

solaire. Le modèle actuel de la formation des corps planétaires propose que les solides (CAIs, 

chondres et matrice) vont s'agglomérer pour former des corps astéroïdaux qui lors de chocs 

vont atteindre des tailles de plus en plus conséquentes formant des embryons planétaires ou 

planétésimaux aboutissant ensuite aux planètes observables aujourd'hui (Chambers, 2014).  
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1.2.2 Répartition des éléments volatils dans le système solaire 

 

Les éléments hautement volatils (H, C, N, O, et les gaz rares) présentent des températures 

de condensation (Tc < 371 K à 10–4 bar) très basses comparées aux autres éléments (Lodders, 

2003). La répartition de ces éléments dans le disque d'accrétion est alors contrôlée par la 

structure thermique du disque influençant la zone où les composants hautement volatils 

peuvent condenser (Lodders, 2003; Zhang et al., 2015; Bergin et Cleeves, 2018). La distance 

radiale par rapport au soleil à partir de laquelle les volatils condensent est indépendante pour 

chaque molécule (e.g., Zhang et al., 2015; Bergin et Cleeves, 2018). La limite de 

condensation de la molécule H2O appelée ligne de glace aurait une influence majeure sur la 

répartition des éléments volatils en deux zones différentes (e.g., Raymond et Izidoro, 2017):  

- Une zone dominée par les astéroïdes de type S associés aux chondrites ordinaires qui 

sont relativement secs (H2O ≤ 0.1%; Robert et al., 1977) qui se situe entre le soleil et 

la ceinture d'astéroïdes entre Mars et Jupiter. 

- Une zone relativement hydratée où la condensation de éléments volatils est possible, 

qui est dominée par des astéroïdes de type C associés aux chondrites carbonées et 

qui se situe au delà de la ceinture d'astéroïdes. 

La position de cette ligne de glace par rapport au soleil n'est pas bien définie (de 1 à 3 AU; 

unité astronomique AU = 150 × 106 km; Boss, 1996; Sasselov et Lecar, 2000; Garaud et Lin, 

2007). De plus, basé sur des modélisations astrophysiques, la ligne de glace aurait migré au 

cours de l'évolution du disque de ~ 3 AU à 1 AU (Bitsch et al., 2015) à cause de la baisse du 

taux d'accrétion stellaire (Hartmann et al., 1998) et des variations des propriétés physiques (T, 

P, et ρ) du disque au cours du temps (Lecar et al., 2006; Martin et Livio, 2012). Cette 

migration implique la présence possible de solides riches en glace d'eau dans le système 

solaire interne. De même, la ligne de glace de la molécule NH3 (estimée représenter 10 à 33% 

de l'azote élémentaire dans le système solaire; Booth et Ilee, 2019; Lodders et al., 2009; 

Altwegg et al., 2019) se situerait à proximité de la ligne de glace de la molécule H2O et aurait 

donc eu un effet sur la répartition des objets enrichi en azote dans le disque. En revanche, 

l'azote sous la forme N2 (estimé représenter jusqu'à 90% de l'azote élémentaire) se serait 

condensé beaucoup plus loin dans le disque dû à sa température de condensation plus faible 

(< 20 K; Bisschop et al., 2006). Le système solaire interne sera défini ici comme la zone 

d'accrétion et d'évolution des planètes telluriques allant du soleil à la ceinture d'astéroïdes 

entre Mars et Jupiter (située entre 2 et 3 AU), et au-delà de la ceinture d'astéroïdes, le système 
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solaire externe. Les objets du système solaire interne (e.g., chondrites à enstatite, chondrites 

ordinaires) sont généralement plus secs que ceux du système solaire externe (e.g., chondrites 

carbonées) (Fig. 1.1). Les planètes telluriques formées dans la partie interne du système 

solaire se seraient principalement accrétées à partir de matériaux appauvris en éléments 

volatils par rapport aux chondrites de type CI auxquels s'ajouterait dans une moindre mesure 

(~ 2%) la contribution relativement enrichie en volatils comme les chondrites carbonées 

provenant du système solaire externe (Albarède, 2009; Marty, 2012).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 1.1: Représentation schématique de la proportion en eau des différents corps parents 
dans le système solaire en fonction de leurs distances au soleil lors de la formation de la 
Terre (modifié d'après Fritz et al., 2014). Les comètes et les chondrites carbonées, situées 
dans la zone externe du système solaire, seraient les corps les plus riche en eau. Les 
chondrites à enstatite, les briques de base qui auraient servi à former la Terre dans le 
système solaire interne, sont appauvries en eau. Les distances héliocentriques des différents 
objets correspondent aux positions actuelles (les positions de formations et d'accrétions de 
ces objets étant aujourd'hui toujours débattues). Enfin les proportions d'eau correspondent 
pour les météorites aux valeurs extraites de la roche totale et des glaces pour les comètes, en 
opposition avec celles pour la Terre correspondant aux proportions estimées pour le système 
surface-manteau terrestre.  
 

Une autre hypothèse aujourd'hui fortement discutée serait que la planète Jupiter se serait 

formée très tôt dans l'histoire du système solaire (e.g., Kruijer et al., 2017) et aurait inhibé une 

grande partie des échanges de matière entre le système solaire interne et externe (Walsh et al., 

2011; Lambrechts et al., 2014; Morbidelli et al., 2016; Bitsch et al., 2019; Kleine et al., 2020). 

La période durant laquelle Jupiter commence son accrétion est alors très importante pour 
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déterminer quand les échanges entre ces deux parties du système solaire ont été limités. 

Récemment, il a été suggéré que le noyau solide de Jupiter, faisant 20 fois la masse de la 

Terre, se serait déjà formé 1 Ma après le début de l'histoire du système solaire (Kruijer et al., 

2017). Cette information impliquerait que Jupiter serait l'une des premières planètes à se 

former dans le système solaire et aurait un impact sur la répartition et les échanges de 

particules dans le disque d'accrétion (e.g., Morbidelli et al., 2016). Les particules enrichies en 

volatils du système solaire externe auraient été par conséquent bloquées par la proto-Jupiter 

(Lambrechts et al., 2014; Morbidelli et al, 2016; Bitsch et al., 2019). L'hypothèse de rôle de 

barrière que Jupiter aurait joué durant les premiers stades d'évolution du disque d'accrétion est 

aussi soutenue par les analyses en anomalies nucléosynthétiques des météorites caractérisant 

les deux réservoirs. Les isotopes nucléosynthétiques correspondent à des isotopes formés au 

niveau d'environnements et de processus stellaire particuliers et constituent un outil de 

premier choix pour tracer les mélanges et le transport dans le disque (Dauphas et al., 2010; 

Zinner et al., 2014; Kleine et al., 2020). Les isotopes nucléosynthétiques regroupent des 

éléments réfractaires comme Ti et Mo et non-réfractaires comme Ni et Cr. Une dichotomie 

entre le système solaire interne représenté par les météorites non-carbonées (incluant la Terre, 

la lune, Mars) et externe représenté par les météorites carbonées est observée (Figure 1.2). 

Les météorites carbonées présentent des valeurs en ε50Ti, ε54Cr, ε58Ni, et ε95Mo plus 

importantes comparées aux chondrites non-carbonées démontrant que le système solaire 

présente deux réservoirs distincts (Trinquier et al., 2009; Warren, 2011; Budde et al., 2016; 

Dauphas, 2017; Kruijer et al., 2017; Nanne et al., 2019). Cette dichotomie est interprétée 

comme une répartition hétérogène de la matière héritée du nuage moléculaire dans le disque 

et qui aurait été maintenue par la formation de Jupiter (e.g., Kleine et al., 2020). Alors que la 

formation rapide de Jupiter aurait joué un rôle de barrière à l'homogénéisation de ces deux 

réservoirs pendant 3–4 millions d'années (Kruijer et al., 2017; Nanne et al., 2019), les 

astéroïdes carbonés auraient pu ensuite atteindre la zone de formation des planètes telluriques 

(e.g., Walsh et al., 2011; Raymond et Izidoro, 2017). Basé sur les modèles de dynamique du 

disque, le modèle du "Grand Tack" propose que deux réservoirs, celui les astéroïdes carbonés 

(système solaire externe) et celui des non-carbonés (système solaire interne) où la Terre se 

serait formée étaient séparés par Jupiter. Ensuite, de par la migration interne et externe de 

cette planète, les astéroïdes carbonés auraient pu être importés dans le système solaire interne 

et vice-versa pour les astéroïdes non-carbonés (Walsh et al., 2011). En revanche, Raymond et 

Izidoro, (2017) proposent que des planétésimaux auraient migré du système solaire externe 

vers le système solaire interne et vice-versa durant la formation du noyau de Jupiter, sans 
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implication de processus de migration de géante gazeuse. Cette dernière hypothèse se base 

principalement sur des simulations astrophysiques de formation des planètes dans le système 

solaire. 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
	
Figure 1.2: Représentation du ε54Cr vs ε50Ti caractérisant la dichotomie nucléosynthétique 
entre les météorites non-carbonées (incluant la Terre, la lune et Mars) et carbonées (Warren, 
2011).  

	
La répartition des éléments volatils au sein du système solaire peut aussi être étudiée via 

les isotopes de l'azote car les proportions de 14N et 15N présentent une augmentation globale 

du δ15N avec la distance héliocentrique (Fig. 1.3) (Füri et Marty, 2015). Les comètes, très 

riches en éléments volatils présentent des valeurs en δ15N (Eq. 1.1) positives élevées (~ 

+1000‰), alors que les météorites de types chondrites ordinaires et les planètes présentent au 

sein du système solaire interne présentent (pour les atmosphères de la Terre et Venus ainsi 

que pour l'intérieur de Mars) des valeurs proches de 0‰ (Grady et Wright, 2003; Füri et 

Marty, 2015). En revanche les atmosphères des planètes gazeuses (par exemple Saturne et 

Jupiter) sont appauvries en 15N par rapport aux planètes telluriques du système solaire interne 

aves des valeurs comparables à la signature isotopique de l'étoile, le soleil, qui présente des 

valeurs négatives en δ15N (mesuré sur les cibles de la sonde spatiale Genesis: ~ –400‰; 

Marty et al., 2010; Marty et al., 2011) (Fig. 1.2). L'augmentation du δ15N avec la distance 

héliocentrique est toujours débattue et impliquerait un ou plusieurs mécanismes spatiaux et 

temporels permettant d'expliquer cette évolution. Füri et Marty, (2015) proposent que 



Chapitre 1 : Introduction 

	 9

l'enrichissement en 15N des particules 15NHx et C15N est induit par réactions ion-molécule au 

niveau des régions froides du disque ou par photodissociation de N2 par lumière ultra-violette 

émise par le soleil jeune et/ou par les étoiles à proximité du disque. Ces molécules enrichies 

en 15N seraient ensuite retirées du gaz lorsque celui-ci est refroidit (formant ainsi des glaces) 

ou piégé directement au niveau de composés organiques (Füri et Marty, 2015). Enfin, ces 

variations de signatures en δ15N au sein du système solaire permettent d'apporter des 

informations sur les objets ayant contribué à l'apport de volatils sur Terre, et sera développé 

dans la partie suivante (partie 1.3.1).  

 

Figure 1.3: Variations de la composition isotopique de l'azote dans les différents objets et 
réservoirs du système solaire (Füri et Marty, 2015). 
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1.3 Origine des éléments volatils sur Terre 

 

L'origine et l'abondance des éléments volatils sur Terre (H2O, C, N, gaz rares) sont 

aujourd'hui toujours fortement débattues malgré les nombreuses études portées sur cette 

problématique (e.g., Allègre et al., 1983; Dauphas, 2003; Albarède et al., 2009; Marty, 2012; 

Dauphas, 2017;  Grewal et al., 2019b). La température dans le système solaire interne était 

trop élevée (photo-évaporation par exposition aux radiations UV du soleil jeune) pour la 

préservation et la condensation d'éléments volatils dans la zone interne du disque (Albarède, 

2009). Cependant, les différentes planètes du système solaire interne comme Mars, Venus et 

la Terre par exemple, présentent aujourd'hui des atmosphères riches en éléments volatils 

(Taylor, 2013; Smrekar et Sotin, 2012). De plus, la Terre possède de l'eau liquide à la surface, 

et une quantité importante d'eau serait potentiellement aussi piégée au niveau des enveloppes 

internes (e.g., manteau) (Thompson, 1992; Ohtani, 2005). Différents mécanismes basés sur 

des modélisations, des données géochimiques (manteau primitif et actuel, atmosphère) et des 

analyses de météorites primitives et différenciées ont été évoqués pour contraindre l'origine 

des éléments volatils sur Terre. Plusieurs mécanismes ont été proposés: 

- Capture de gaz nébulaire par adsorption, implantation ionique sur grains pré-

planétaires ou corps protoplanétaires, ou par capture gravitationnelle (Pepin et 

Porcelli, 2002; Péron et al., 2016; Williams et Mukhopadhyay, 2019). 

- Apport des éléments volatils par accrétion précoce (avant l'impact lié à la formation de 

la lune, i.e., avant ~ 100 Ma après la formation des CAI) d'objets relativement riches 

en éléments volatils, comme les météorites du groupe des chondrites carbonées 

(Sarafian et al., 2014; Sarafian et al., 2017). 

- Apport "tardif" (après impact lié à la formation de la lune) de ces éléments volatils par 

impact météoritique (chondritique) et/ou cométaire aussi appelé "vernis tardif" ou 

"accrétion tardive" (Albarède, 2009; Albarède et al., 2013). 

- Accrétion de planétésimaux enrichis en éléments volatils durant l'accrétion terrestre 

(Morbidelli et al., 2000; Raymond et al., 2009; Marty, 2012; Grewal et al., 2019b). 

 

D'autres processus peuvent également modifier l'abondance et la signature isotopique des 

éléments volatils comme par exemple: la différenciation, le dégazage mantellique, la 

décroissance radioactive et les impacts météoritiques. Afin de tracer l'évolution des éléments 

volatils (H, C, N, gaz rares) dans le système solaire interne et plus particulièrement sur Terre, 
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il est donc important de connaître les teneurs et les rapports isotopiques de ces éléments au 

niveau des différents objets qui composent le système solaire, allant des météorites primitives, 

aux météorites différenciées, jusqu'aux comètes. Les variations observées apportent des 

informations clés sur l'origine des volatils dans le système solaire interne, et plus 

particulièrement sur les différents objets accrétés par la Terre.  

 

1.3.1 L'azote dans les météorites  

 

Trois méthodes sont principalement utilisées pour déterminer les teneurs en azote dans 

les météorites, à savoir la pyrolyse, la méthode kjeldahl et l'activation neutronique (Goel et 

Khotari, 1972; Khotari et Goel, 1974; Becker et Clayton, 1975; Kung et Clayton, 1978). 

Aujourd'hui la pyrolyse est la méthode la plus utilisée car elle permet de chauffer 

progressivement l'échantillon extraterrestre mais aussi d'éliminer la contamination 

atmosphérique à la surface de l'échantillon (e.g., Becker et al., 1976; Des Marais, 1983; 

Mathew et Marti, 2001; Füri et al., 2015) voir partie 1.5.5.2 pour plus de détails sur les étapes 

d'extraction de l'azote dans les météorites. Dans les météorites primitives, l'azote se trouve 

principalement au niveau de la matière organique insoluble et sous forme de nitrures pour les 

météorites formées en conditions réductrices (e.g., les chondrites à enstatite) avec comme 

exemples la sinoïte (Si2N2O) et l'obsornite (TiN). La comparaison des différentes teneurs en 

azote dans les chondrites carbonées, ordinaires et à enstatite est représentée dans la figure 

suivante (Fig. 1.4). Les teneurs en azote dans ces différents objets peuvent présenter des 

variations importantes pour un même groupe de météorites et parfois même pour une série de 

mesures sur une même météorite (e.g., Grady et al., 1986). Les chondrites carbonées et plus 

particulièrement de type CI et CM correspondent aux météorites présentant les teneurs les 

plus élevées en azote (Fig. 1.4). Pour les comètes, l'azote sous la forme N2 (la molécule azotée 

la plus répandue dans le système solaire) est difficilement détectable dû au bruit de fond et à 

la résolution spectrale des instruments de mesure, contrairement aux formes azotées telles que 

CN, HCN, NH, NH2 et NH3 qui ont été détectées plus facilement (Bockelée-Morvan et al., 

2004; Rousselot et al., 2013; Rubin et al., 2015). L'accrétion des ces différentes météorites sur 

Terre est aujourd'hui sujet à débat et les principales questions qui se posent autour de cette 

problématique sont quels types de météorites en été accrétées et surtout dans quelles 

proportions ? 
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Figure 1.4: récapitulatif des teneurs en azote dans les différentes météorites. Les teneurs pour 
les différents types de chondrites carbonées (CC; en bleu) proviennent des analyses 
présentées par Kerridge, (1975); celles pour les chondrites ordinaires (OC; en vert) 
proviennent des travaux de Kothari et Goel, (1975) et Hashizume et Sugiur, (1995); enfin les 
teneurs en azote des chondrites à enstatite (EC; en rouge) sont issues des travaux de Grady et 
al. (1986). La valeur pour la "bulk silicate Earth" (BSE) est celle proposée par Marty, (2012) 
pour l'ensemble des réservoirs atmosphère-croûte-manteau et qui sera discuté dans la partie 
1.4.2.1. 
 

1.3.2 Les matériaux accrétés par la Terre 
 

La Terre se serait principalement formée à partir de matériaux relativement appauvris 

en éléments volatils par rapport aux chondrites carbonées de type CI, provenant du système 

solaire interne comme représenté sur les figures 1.2 et 1.4. Elle serait issue de l'accrétion de 

corps semblables aux chondrites à enstatite (Javoy et al., 2010; Dauphas, 2017) qui sont 

relativement appauvries en éléments volatils (i.e., 0.1%pds H2O; 4%pds CO2; 0.02%pds N2) 

comparées aux chondrites carbonées de type CI/CM (8%pds H2O; 4%pds CO2; 0.1%pds N2) 

(Kerridge, 1985; Pepin, 1991; Muenow et Wilson, 1992; Pearson et al., 2006; Marty et al., 

2012). Les chondrites à enstatite partageraient un réservoir isotopique en oxygène commun 

avec la Terre (Clayton et al., 1984) et présentent des similitudes avec les signatures 

isotopiques terrestres pour les éléments non volatils et traces comme le molybdène, le 

ruthénium, l'osmium, le chrome et le titane (Dauphas et al., 2004; Meisel et al., 1996; 
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Trinquier et al., 2009). Récemment, Dauphas (2017) a soutenu cette hypothèse avec une étude 

basée sur des éléments lithophiles (O, Ca, Ti, Nd), des éléments modérément (Cr, Ni, Mo) et 

hautement (Ru) sidérophiles dans le manteau qui auraient enregistré différentes phases 

d'accrétions sur Terre et dont la signature isotopique est principalement en accord avec celle 

des chondrites à enstatite. Concernant l'isotopie de l'azote, les valeurs en δ15N pour le manteau 

appauvri sont de –5 ± 3‰ en moyenne (Palot et al., 2012; Cartigny et Marty, 2013; Cartigny 

et al., 2014) et peuvent atteindre des valeurs très négatives i.e., δ15N < –25‰ dans certains 

diamants supposés formés dans le manteau inférieur (Cartigny et al., 1997; Pallot et al., 2012; 

Cartigny et Marty, 2013). Les chondrites à enstatite présentent des signatures plus négatives 

en δ15N variant entre –45 à –15‰ (Grady et al., 1986) et les chondrites carbonées présentent 

au contraire des signatures positives avec des δ15N de +15 à +55‰ (Kerridge, 1984). La 

comparaison de ces différentes signatures isotopiques suggère que les chondrites à enstatite 

seraient la source principale de l'azote sur Terre (Javoy et al., 1986). Cependant, un 

déséquilibre isotopique est observé au niveau de la croûte terrestre actuelle présentant un δ15N 

positif de +6‰ (Thomazo et Papineau 2013) (Fig. 1.5).  

Figure 1.5: Illustration du déséquilibre isotopique et du recyclage de l'azote entre les 

différents réservoirs terrestres (Cartigny et Marty, 2013). 

 

Ce déséquilibre isotopique aurait tendance à s'équilibrer avec le recyclage de la croûte 

et du manteau comme présenté sur la figure 1.5. Cependant ce modèle se base sur quelques 

valeurs de δ15N mantellique présentant une certaine hétérogénéité avec des valeurs pouvant 

varier de –40 à +6‰ en fonction des zones d'échantillonnage (Cartigny et Marty, 2013). Nous 
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pouvons nous demander aussi, quels sont les autres processus pouvant affecter le 

fractionnement isotopique de l'azote ?  

Récemment, Dalou et al. (2019a) (présenté en annexe 1 de ce manuscrit), ont 

démontré avec des expériences de partage metal-silicate à 1 GPa et 1400°C un fractionnement 

isotopique de l'azote entre la phase métallique et silicatée. Ce fractionnement serait lié à la 

fugacité en oxygène du système et à la spéciation de l'azote dans les silicates et le métal. Ces 

données montrent que le δ15N du manteau lors de la formation du noyau pourrait augmenter 

de ~ 20‰. Ces résultats sont en accord avec le modèle de formation de la Terre à partir de 

chondrites à enstatite (δ15N ~ –45 à –15‰; e.g., Grady et al., 1986), car lors de la formation 

du noyau, le fractionnement isotopique lié à la séparation métal-silicate permettrait d'obtenir 

une signature en δ15N mantellique comparable à la valeur actuelle du manteau de –5 ± 3‰ 

(Dalou et al., 2019a). Les signatures en δ15N mantellique les plus basses (δ15N ~ –40‰; 

Cartigny et Marty, 2013) correspondraient alors à des valeurs associées à des reliques de 

manteau primitif accentuant la potentielle hétérogénéité du manteau terrestre (Cartigny et 

Marty, 2013). Cette dernière hypothèse est soutenue par Labidi et al. (2020) grâce à une étude 

portée sur les isotopes de l'azote de gaz volcaniques collecté au niveau des systèmes 

hydrothermaux de plusieurs localités: Islande, Hawaii (USA), Eifel (Allemagne) Yellowstone 

(USA) et Ayrolaf (Ethiopie). Ces travaux proposent que le manteau retiendrait certainement 

de l'azote primordial, et donc que celui-ci n'aurait pas totalement dégazé durant l'histoire 

magmatique de la Terre. Cependant la contribution de l'azote primordial hérité durant 

l'accrétion terrestre par rapport à l'azote recyclé à la surface terrestre reste toujours 

controversée (Javoy, 1998; Barry et Hilton, 2016). 

 
1.3.3 Accrétion de matériaux riches en éléments volatils 

 

1.3.3.1 Apport de chondrites carbonées 

En revanche, différents modèles supposent que la Terre aurait accrété la majorité de 

ses éléments volatils soit au début de son accrétion (avant l'impact géant lié à la formation de 

la lune) (Sarafian et al., 2014; Sarafian et al., 2017) soit sous forme d'un "vernis tardif" ou 

"accrétion tardive", correspondant à un épisode de bombardement météoritique sur Terre, 

après différentiation manteau-noyau, lorsque celle-ci aurait quasiment atteint sa masse (M) 

finale (i.e. MEarth > 98%) (e.g., Albarède, 2009; Albarède et al., 2013; Morbidelli et Wood, 

2015). Pour ces deux hypothèses d'accrétion, la contribution de chondrites carbonées au 

budget des volatils sur Terre est au cœur des débats. En effet, plusieurs études ont démontré 
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que les éléments volatils sur Terre ont une signature isotopique qui pourrait s'apparenter aux 

chondrites carbonées de type CI/CM si on s'intéresse aux deux rapports isotopique (15N/14N) 

et (D/H) (Alexander, 2017) suggérant ainsi un apport de volatils (principalement pour H et N) 

sur Terre provenant principalement des chondrites carbonées couplé à un rapport mineur de 

matériaux cométaires (Javoy, 1998; Marty, 2012; Fisher-Gödde et al., 2020). Les éléments 

volatils terrestres seraient alors issus d'un mélange entre des chondrites à enstatite (matériaux 

relativement appauvri en volatils par rapport aux chondrites carbonées CI) et des chondrites 

carbonées (matériaux relativement hydratés) (e.g., Vacher et al., 2020). Cette hypothèse est 

aussi soutenue part des modèles d'accrétion planétaire supposant que la croissance et/ou la 

migration des planètes géantes, permettrait des échanges entre les corps enrichis en éléments 

volatils du système solaire externe et ceux appauvris du système solaire interne (Walsh et al., 

2011; Raymond et Izidoro, 2017).  

En revanche, des études récentes présentent des signatures isotopiques en Ru 

(ruthénium) similaires entre les chondrites à enstatite et la BSE ("Bulk Silicate Earth" 

regroupant la croûte et le manteau terrestre) suggérant que le vernis tardif serait 

principalement composé de chondrites à enstatite (Fisher-Gödde et Kleine, 2017; Dauphas, 

2017). Cette hypothèse est aussi soutenue par les récentes modélisations présentées par 

Gillmann et al. (2020) portant sur l'accrétion tardive sur Vénus. Ces modélisations supposent 

que l'apport de chondrites carbonées durant cet événement ne devait pas dépasser 2.5% des 

objets accrétés tardivement, et ainsi, que la Terre aurait accrété la majeure partie de ses 

éléments volatils avant le vernis tardif. L'accrétion tardive de matériaux ne serait alors 

certainement pas la principale source des volatils sur Terre. Cette dernière hypothèse 

nécessite de trouver d'autres sources ou modèles pouvant expliquer les signatures et les 

teneurs en éléments volatils sur Terre. L'importance de l'accrétion tardive sur le budget en 

éléments volatils sur Terre est aujourd'hui débattue. 

 

1.3.3.2 Apport de planétésimaux riches en volatils 

 

Une attention particulière est portée aujourd'hui au rapport C/N de la BSE (Rosksoz et 

al., 2013; Tucker et Mukhopadhyay, 2014; Chi et al., 2014; Bergin et al., 2015; Hirschmann, 

2016; Dasgupta et Grewal, 2019; Grewal et al., 2019b; Marty et al., 2020) dû à son rapport 

plus important que celui retrouvé dans les chondrites carbonées de type CI (Fig. 1.6) étant 

souvent associées aux matériaux accrétés par la Terre de part leurs compositions et signatures 

isotopiques en éléments volatils (Marty et al., 2012; Halliday, 2013).  
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Figure 1.6: Comparaison du rapport C/N entre les 
différents réservoirs chondritique et terrestre (Dasgupta et 
Grewal, 2020). Avec CI (Ivuna-type), CM (Mighei-type), 
CV (Vigarano-type et CO (Ornans-type) représentant le 
réservoirs des chondrites carbonés; LL (low total iron, low 
metal), L (low total iron) et H (highest total iron) 
représentnat le réservoir des chondrites ordinaires; EL 
(low enstatite) et EH (high enstatite) représentant le 
réservoirs des chondrites à enstatite.  
 
 
 
 
 
 
 

 
 

 

 

 

Le rapport C/N de la BSE varie selon les études, avec (i) Marty (2012) et Marty et al. 

(2020) qui proposent un rapport C/N ≥ 160 (basé sur le rapport N/40Ar de la BSE obtenu à 

partir des proportions en 40Ar calculées à partir de la teneur en potassium (K) dans la BSE), 

alors que (ii) Bergin et al., (2015) ont estimé un rapport C/N de la BSE de 40 ± 8 en calculant 

la teneur de C dans le manteau à partir des rapports CO2/Nb et CO2/Ba dans des OIB (Ocean 

Island Basalts). Cette dernière estimation est en accord avec les travaux de Halliday (2013) et 

sera la valeur de référence pour la BSE utilisée dans la figure 1.6.  

Les différentes estimations de rapport C/N de la BSE proposent un déficit de N par 

rapport à C (Marty, 2012; Halliday, 2013; Bergin et al., 2015; Marty et al., 2020). Lorsque 

l'on compare le rapport C/N avec celui des chondrites carbonées, à enstatite et ordinaires (Fig. 

1.6) on peut noter que la BSE aurait un rapport superchondritique (Bergin et al., 2015; 

Hirschmann, 2016; Dasgupta et Grewal, 2019) excluant l'hypothèse de l'apport de volatils 

d'origine chondritique lors de l'accrétion tardive (Grewal et al., 2019b). Basé sur le fait que C 

et N sont volatils/sidérophiles, la phase silicatée de la proto-Terre se serait appauvrie en ces 

éléments durant les processus de recyclage de l'océan magmatique (Dasgupta et al., 2013; Chi 

et al., 2014). En revanche, le rapport C/N de la BSE est relativement élevé ce qui impliquerait 
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un fractionnement C/N lié aux planétésimaux et autres corps accrétés par la Terre (Bergin et 

al., 2015). Un modèle basé sur le comportement des éléments volatils (C-N-S) entre une 

phase silicaté et une phase métallique à hautes pressions et hautes températures a permis de 

contraindre leurs comportement durant la ségrégation noyau-manteau (Grewal et al., 2019b). 

Ce modèle supporte que l'impact géant d'un embryon planétaire riche en éléments volatils 

pourrait être à l'origine de la formation de la Lune et surtout à l'origine de la principale 

proportion des éléments volatils sur Terre (Fig. 1.7; Grewal et al., 2019b).  

 

Figure 1.7: modèle de Grewal et al. (2019b) présentant le scénario d'un embryon planétaire 
riche en éléments volatils qui impacte une proto-Terre relativement pauvre en éléments 
volatils. Cet impact serait lié à la formation de la lune et surtout à l'apport de la principale 
proportion d'éléments clés à l'émergence de la vie sur terre (H, N, C, S). 
 

1.3.4 L'azote manquant - "The missing Nitrogen" 

 

L'azote est d'après le rapport C/N appauvri par rapport au carbone, mais pas seulement: 

lorsqu'on normalise aux chondrites les teneurs en éléments volatils présent au niveau de la 

BSE, on peut noter un déficit d'un ordre de grandeur de l'azote par rapport aux autres éléments 

comme l'eau et la plupart des gaz rares (Marty, 2012; Halliday, 2013; Dauphas et Moridelli, 

2014) (Fig. 1.8). Ces données montrent que si on admet que la Terre aurait principalement 

accrété des objets dont la composition est comparable à celle des chondrites de type CI/CM 

présentant en moyenne 1100 ppm d'azote (Kerridge, 1985; Javoy, 1997; Marty, 2012), alors 
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plus de 95% de l'azote manquerait sur Terre (e.g., Li et al., 2013; Speelmanns et al., 2019). La 

teneur en azote normalisé aux chondrites dans la figure 1.8 a été obtenue en additionnant la 

teneur en azote dans l'atmosphère terrestre et dans le manteau (bulk mantle). Cependant, la 

teneur en azote dans le manteau est toujours débattue et ici la valeur représentée se base sur 

analyses de roches de type MORB dont la teneur en éléments volatil est probablement 

fractionnée durant le dégazage du magma. La valeur relativement élevée du rapport C/N dans 

la BSE et le déficit en azote par rapport à d'autres éléments volatils permet de poser le 

problème de l'azote manquant. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
Figure 1.8: Abondance des éléments volatils terrestres (addition du réservoir atmosphérique 
avec celui mantellique normalisé à la masse de la Terre silicaté: 4 × 1027 g) normalisé aux 
chondrites de type CI/CM (Marty, 2012).  
 

Deux hypothèses sont principalement évoquées pour expliquer cet appauvrissement en azote: 

- L'azote manquant serait soit piégé dans le manteau et/ou le noyau terrestre (Miyazaki 

et al., 2003; Kadik et al., 2011; Marty,  2012; Roskosz et al., 2013; Li et al., 2013; 

Speelmanns et al., 2018; Yoshioka et al., 2018). 

- Ou alors l'azote manquant aurait été libéré durant l'échappement atmosphérique vers 

l'espace durant l'accrétion terrestre dû au dégazage de part le/les épisode(s) d'océan(s) 

magmatique(s) ou lors de l'altération de l'atmosphère induit par impact (Ahrens, 1993; 

Shuvalov, 2009; Tucker et Mokhopadhyay, 2014; Bergin et al., 2015; Hirschmann, 

2016; Odert et al., 2018; Schlichting et Mukhopadhyay, 2018; Speelmanns et al., 

2019; Gillmann et al., 2020).  
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Cependant, l'abondance relative de l'azote par rapport aux gaz rares (Fig. 1.8), indique que 

l'échappement de l'azote vers l'espace à lui seul ne suffirait pas à expliquer l'appauvrissement 

en azote observé aujourd'hui (e.g., Li et al., 2013). Cette hypothèse implique donc une 

contribution de réservoir(s) azoté profond. Ces différentes questions sont très certainement 

liées aux différents processus ayant affecté la Terre durant la période d'accrétion, et surtout au 

comportement des éléments volatils suite à ces processus planétaires. 

 

1.4 Evolution et répartition des différents réservoirs azotés 

terrestres  

1.4.1 Les processus planétaires pouvant affecter la répartition et le budget  

de l'azote de la Terre primitive 

 

Durant sa période d'accrétion, la Terre a été soumise à plusieurs processus planétaires 

ayant affecté la répartition et le budget des éléments volatils (e.g., Hirschmann, 2016; Li et 

al., 2016; Grewal et al., 2020). Les processus clés de l'accrétion terrestre comprennent le(s) 

épisodes d'océan(s) magmatique(s), la formation du noyau, la cristallisation de l'océan 

magmatique (OM), l'impact géant lié à la formation de la lune, et le tout associé à un potentiel 

dégazage atmosphérique vers l'espace (Fig. 1.9). Comprendre comment l'azote s'est comporté 

durant l'accrétion terrestre permettrait de contraindre la problématique autour de l'azote 

manquant (cf. partie 1.3.4). Cependant, peu de données sont disponibles sur le comportement 

de l'azote durant les premiers stades de formation de la Terre (Fig. 1.9). Plusieurs évidences 

géochimiques permettent de mettre en avant des événements à haute température (e.g., océan 

magmatique), comme par exemple l'appauvrissement en éléments alcalins de la Terre par 

rapport aux chondrites (Gast, 1960; Larimer, 1971). La Terre aurait connu durant son 

accrétion un à plusieurs épisode(s) d'OM où la surface de la Terre était totalement ou 

partiellement recouverte de magma (e.g., Safronov, 1978; Hayashi et al., 1979; Melosh, 1990; 

Abe, 1997; Wood et al., 2006). Ces épisodes d'OM seraient liés à l'énergie libérée par 

décroissance radioactive de radio-isotopes de courte et longues durée de demi-vie (e.g., 

Neumann et al., 2014); aux impacts majeurs (géants) (e.g., O'brien et al., 2006; Canup, 2008) 

ou encore à la formation du noyau terrestre (e.g., Elkins-Tanton, 2012) (Fig. 1.9).  
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Figure 1.9: représentation schématique des principaux événements ayant impacté l'histoire 
des premiers 200 Ma de la Terre et qui auraient influencé l'abondance de l'azote des 
différents réservoirs terrestres  (modifiée d'après Mikhail et Füri, 2019). 
 

Le dégazage via les processus magmatique contrôle la composition des atmosphères 

des planètes telluriques (e.g., Gaillard et Scaillet, 2014) et agit par conséquent sur le budget et 

les échanges en volatils depuis l'intérieur des planètes, vers leur surface (Hirschmann, 2012; 

Hirschmann, 2016). Les phases d'océan magmatique ont alors joué un rôle primordial dans le 

budget des éléments volatils durant les 200 premier Ma de la Terre (Fig. 1.9) (Elkins-Tanton, 

2008; Hirschmann, 2012; Hamano et al., 2013; Grewal et al., 2020). Cependant, aujourd'hui 

très peu de données sont disponibles sur le comportement de ces éléments à la surface de 

l'OM  permettant de caractériser les interactions entre l'océan magmatique et l'atmosphère 

primitive. Contraindre le comportement des éléments volatils (solubilité, spéciation, 

diffusion) à la surface de l'océan magmatique est donc capital pour comprendre l'évolution du 

budget des éléments volatils des planètes telluriques. Cette thèse à pour but de mieux 

comprendre comment l'azote se comporte durant ces événements magmatiques, et quels sont 

les paramètres (e.g., fugacité en oxygène, propriétés physico-chimique des magmas) 

influençant la solubilité, et la diffusion de l'azote dans les silicates fondus.  
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1.4.2 Les différents réservoirs azotés terrestres 
1.4.2.1 L'azote dans la BSE 
 

L'azote est l'élément principal de l'atmosphère terrestre actuelle, avec ~78% d'azote, se 

trouvant principalement sous la forme N2. L'atmosphère actuelle présente alors ~4.1018 kg 

d'azote équivalent à 1 PAN (Present Atmospheric Nitrogen), étant l'unité de référence utilisée 

pour les estimations de budget des différents réservoirs azotés (e.g., Li et al., 2013; Yoshioka 

et al., 2018). Les proportions en azote dans les différents réservoirs internes terrestres restent 

aujourd'hui énigmatiques. Cella est principalement dû à l'impossibilité d'avoir accès à des 

échantillons directs et par conséquent, les teneurs en azote de ces différents réservoirs 

profonds sont débattues. Les teneurs en volatils des roches de types MORB et OIB sont 

supposées fractionnées à cause du dégazage lors de la remontée du magma. Plusieurs 

approches indirectes sont alors proposées pour estimer les teneurs en azote dans le manteau 

terrestre. Marty, 2012 propose à partir de l'estimation de l'40Ar toujours préservé dans la Terre 

silicaté et de la relation N2/
40Ar des magmas dérivés du manteau, que la teneur en azote de la 

BSE est de 1.68 ± 0.85 ppm. D'autres études, basées sur des compilations de données 

obtenues pour divers contextes géologiques, proposent des concentrations en azote pour la 

BSE de 2.8 ppm (Halliday, 2013) et 6 ± 4 ppm (Johnson et Goldblatt, 2015). Sachant que 1 

ppm au niveau du manteau terrestre est équivalant à 1 PAN, la proportion d'azote stockée 

dans le manteau peut alors atteindre plusieurs PAN.  

Des études expérimentales ont été menées à haute pression dans le but de vérifier si les 

phases silicatées présentes dans le manteau terrestre sont susceptibles d'incorporer de l'azote 

et donc, si l'azote manquant serait en partie piégé au niveau du manteau terrestre. Li et al., 

2013 ont démontré que l'azote peut être piégé dans les minéraux du manteau supérieur 

(forsterite, diopside, enstatite et pyrope) en proportions relativement importantes (de 5 à 24 

ppm) avec un potentiel estimé de 20 à 50 PAN (Present Atmospheric Nitrogen abundance 

~4.1018 kg) (Li et al., 2013) (Fig. 1.10). Plus en profondeur, au niveau de la zone de transition 

et du manteau inférieur, Yoshioka et al. (2018) ont démontré expérimentalement une capacité 

de stockage de l'azote dans les minéraux du manteau profond (wadsleyite, ringwoodite, 

bridgmanite et perovskite) variant de 10 à 250 ppm, pouvant potentiellement piéger 33 à 53 

PAN (Fig. 1.10). Rejoignant cette idée de stockage dans le manteau inférieur, Fukuyama et 

al., 2020 montrent que 90 à 404 ppm d'azote peut être incorporé dans la stishovite, faisant de 

ce minéral celui à plus fort potentiel de piégeage d'azote dans le manteau inférieur. 

Cependant, les teneurs en azote présentées par Li et al. (2013) et Fukuyama et al. (2020) 
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présentent certaines limitations analytiques qui seront développées dans la partie 2.3.2 de la 

méthodologie. Ces études basées sur le stockage de l'azote dans les minéraux du manteau 

suggèrent alors que des quantités importantes d'azote peuvent être incorporées dans ces 

phases minérales durant la cristallisation de l'océan magmatique, impliquant aussi une 

ambiguïté quant à la véracité des teneurs en azote estimées pour la BSE. 

 

1.4.2.2 L'azote dans le noyau terrestre 

 

Le dernier réservoir potentiel de "l'azote manquant" pourrait être le noyau terrestre et/ou 

des agrégats de métal dans le manteau inférieur (Fig. 1.10). L'azote présente un coefficient de 

partage métal/silicate noté DN
métal/silicate dépendant de la fugacité en oxygène (Kadik et al., 

2011; Roskosz et al., 2013; Li et al., 2016; Dalou et al., 2017). L'azote serait plus compatible 

dans la phase métallique pour des fO2 comprises entre IW –2.2 et IW –0.4 et dans la phase 

silicatée pour des fO2 comprises entre IW –3.5 et IW –2.2 (e.g., Dalou et al., 2017) (la 

fugacité en oxygène étant donné par rapport au tampon fer-wüstite; domaine de fO2 dans 

lequel ces deux phases peuvent coexister à l'état cristallin). L'azote peut alors avoir un 

comportement sidérophile en fonction des conditions fO2 et être stocké en quantité importante 

(de l'ordre du %) dans le noyau terrestre et dans des agrégats de métal non accrété par le 

noyau (Roskosz et al., 2013; Dalou et al., 2017; Speelmanns et al., 2018). Speelmanns et al. 

(2018) proposent que les teneurs en azote dans les phases métalliques à la transition manteau-

noyau peuvent atteindre des valeurs de 4% (Figure 1.10). Sachant que la proportion de métal 

dans le manteau actuel terrestre pour des profondeurs comprises entre 200 et 700 km serait 

comprise entre 0.1 et 1.5 % (e.g., Frost et al., 2004; Rohrbach et al., 2007), ces agrégats 

métalliques pourraient alors constituer des pièges à azote non négligeable pour le calcul du 

budget azoté terrestre global. Enfin, la teneur en azote dans le noyau terrestre est fortement 

débattue, avec des valeurs dans la littérature variant de 75 ppm à 3% (e.g., Adler et Williams, 

2005; Litasov et al., 2017; Speelmanns et al., 2018) équivalent à 40 et 15 000 PAN. Le 

manteau et le noyau terrestre sont alors deux candidats potentiels pour le stockage de l'azote 

manquant sur Terre. 

Cependant, Speelmanns et al. (2019) proposent finalement que la perte d'azote par 

dégazage de l'océan magmatique, synchrone avec la formation du noyau, est trop importante 

pour que le noyau soit le réservoir de l'azote manquant (i.e., N ≤ 100 ppm). Cette hypothèse 

suggère alors que la majorité de l'azote terrestre (> 95%) est perdue vers l'espace durant les 

principales étapes de l'accrétion terrestre (Speelmanns et al., 2019). 
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Figure 1.10: Schéma représentant les différents réservoirs potentiels azoté terrestre. Les 
données de surface (atmosphère - croûte continentale) sont obtenues par mesures sur 
échantillons naturels. Les données en profondeur (manteau supérieur - zone de transition- 
manteau inférieur - noyau) sont des estimations établies à partir de données expérimentales.  
 

Ces différentes hypothèses liées au "missing nitrogen" dépendent fortement des 

contraintes physico-chimiques imposées durant l'accrétion terrestre. En effet, les éléments 

volatils, et en particulier l'azote, se comportent différemment en fonctions des conditions 

telles que la fO2, la pression, la température (e.g., Libourel et al., 2003; Roskosz et al., 2013; 

Dalou et al., 2017; Grewal et al., 2020). En revanche, la fO2 du manteau terrestre de son 

accrétion à aujourd'hui est débattue et différentes gammes redox sont proposées.  

 

1.5 Comportement de l'azote dans les verres et silicates fondus 

 

Les silicates fondus ont joué un rôle majeur durant l'histoire magmatique de la Terre 

de par leurs implications dans les échanges entre la surface et les réservoirs plus profonds 

(atmosphère, croûte, manteau, noyau) comme décrits ci-dessus. La Terre a connu un à 

plusieurs épisodes d'océan magmatique permettant des échanges directs entre l'atmosphère et 

la surface de l'océan magmatique (e.g., Safronov, 1978; Hayashi et al., 1979; Melosh, 1990; 

Abe, 1997; Dhaliwal et al., 2018). Cet événement est considéré comme une phase majeure 

pour le budget des volatils (e.g., Ballentine et al., 2005; Gillmann et al., 2020). C'est 
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pourquoi, contraindre le comportement de l'azote dans les silicates fondus est capital pour 

tracer son origine et son évolution sur Terre. 

	

1.5.1 Notions de verre et de silicate fondu 

  

Un silicate fondu correspond principalement à un mélange de cations (e.g., Si4+, Al3+, 

Ca2+, Mg2+, Na+) et d'oxygène (O2–). Ces liquides présentent le plus souvent des structures 

arrangées autour du silicium étant lui-même associé à 4 oxygènes pour former des tétraèdres 

ܵ݅ ସܱ
ସି . Les tétraèdres peuvent s'associer pour former un réseau qui lui même sera alors 

constitué de différentes structures tridimensionnelles comme par exemple SiO2, 

ܵ݅ ସܱ
ସି, ܵ݅ଶܱହ

ଶି	݁ݐ	ܵ݅ଶܱ଺
ସି . Dépendant de la composition globale du silicate fondu, ces 

tétraèdres peuvent être entourés par d'autres ions formateurs (e.g., Al3+) ou des modificateurs 

de réseau (e.g., Na2+) (Zachariasen, 1932). Certains cations ont même la capacité de pouvoir 

jouer un rôle de formateur ou modificateur de réseau, on les appelle les cations intermédiaires 

(e.g., Al3+; Mg2+). Le NBO/T (nombre d'oxygènes non-pontant par tétraèdre) est un paramètre 

permettant de mettre en relation la composition du silicate avec sa structure (Mysen et Richet, 

2005, 2018). Les oxygènes pontants permettent de faire les liaisons entre les différents 

tétraèdres du réseau (Fig. 1.11). Lorsque les formateurs de réseau tel que Al3+ ou Fe3+ forment 

des tétraèdres, un déficit de charge doit être compensé par des cations dits compensateurs de 

charge pour se stabiliser dans cette disposition tétraédrique. L'ordre de cette balance de charge 

est la suivante K+>Na+>Ca2+>Fe2+ (Mysen et Richet, 2005, 2018). Le NBO/T permet de 

mettre en relation toutes les fonctions qu'occupent les ions (formateur-modificateur-

compensateur) dans les silicates fondus. Ce paramètre est calculé en plusieurs étapes qui 

consistent à déterminer dans un premier temps le NBO (le nombre d'oxygène pontants) (Eq. 

1.2): 

NBO = (2O – 4T)      (Equation 1.2) 

 

avec O l'oxygène (charge 2–) et T, le nombre de cations en sites tétraédriques (charge 4+) 

formateur de réseau étant déterminé de la façon suivante (Eq. 1.3): 

 

T = Si + Al + Fe3+     (Equation 1.3) 
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tout en attribuant les compensateurs de charge nécessaires. Ceci nous permet d'obtenir ainsi 

l'équation finale (Eq. 1.4) proposée par Mysen et Richet, (2005): 

 

NBO/T = (2O – 4T) / T     (Equation 1.4) 

Le calcul est valable pour des silicates fondus soumis à de faibles pressions car à haute 

pression comme dans le manteau terrestre, Si4+ et Al3+ peuvent présenter des transformations 

dans leurs coordinations (Mysen et Richet, 2005). Le paramètre NBO/T permet de 

caractériser le degré de polymérisation du silicate fondu ou degré d'inter connectivité des 

différents sites tétraédriques dans le réseau silicaté (e.g., Mysen et al., 2005). Le NBO/T varie 

de 0 pour les liquides les plus polymérisés ne présentant pas d'oxygènes non-pontant (Fig. 

1.11) à 4 pour les silicates fondus les plus dépolymérisés. Les oxygènes non-pontants 

présentent des énergies de liaisons plus faibles avec le cation formateur de réseau (e.g., Si4+). 

Les liquides dépolymérisés présentent alors une énergie interne plus faible que les liquides 

polymérisés, et par conséquent, une structure plus facile à déstabiliser d'un point de vue 

physique (Mysen et Richet, 2005). La présence de modificateur de réseau comme Na2O 

permet donc d'augmenter le degré de dépolymérisation et par conséquent le NBO/T (Fig. 

1.11). En effet, la molécule Na2O permet de casser les chaînes –O–Si–O–Si–O– pour former 

deux groupements –O–Si–O– (Jambon et Richet, 1993; Barton et Guillemet, 2005).  

Le NBO/T permet aussi d'avoir une idée de la viscosité des liquides, qui elle-même est 

corrélée à la température du système (Mysen, 1995; Giordano et Dingwell, 2003) permettant 

de contraindre la migration des liquides silicatés dans différents types de contextes 

magmatiques. La composition globale du silicate influence par conséquent les propriétés 

physico-chimiques du liquide, comme par exemple la viscosité, l'entropie de configuration et 

l'enthalpie de mélange (Richet, 1984; Toplis et al., 1997).  
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Figure 1.11: représentation schématique de la structure polymérisée (à gauche) et 
dépolymérisée (à droite) de deux tétraèdres SiO4– (d'après Jambon et Richet, 1993). Les ions 
oxygènes dans le cas où le NBO/T = 0 sont tous liés à deux atomes de silicium. En revanche, 
lorsque des modificateurs de réseau entrent en jeu comme le sodium (exemple de droite), les 
liaisons Si–O–Si sont affectées formant ainsi un oxygène non-pontant par tétraèdre de silice 
(NBO/T = 1) (Jambon et Richet, 1993). 
 

Lors du refroidissement des silicates fondus, les paramètres extensifs du liquide 

comme le volume, et l'enthalpie du système ont tendance à diminuer pour former soit un 

cristal, soit un verre (Scholze, 1991) (Fig. 1.12). C'est généralement en fonction de la 

cinétique de refroidissement que se formera un cristal ou un verre. En effet, lorsque la vitesse 

de refroidissement est suffisamment lente, le liquide commence à cristalliser à sa température 

de cristallisation (notée Tf sur la figure 1.12) qui est fonction de la composition du silicate 

fondu. Une fois la température de cristallisation atteinte, une diminution brutale du volume et 

de l'enthalpie du système est initiée par la formation de premiers cristaux et par conséquent la 

nucléation. En revanche, si la température diminue plus rapidement, la cinétique de 

refroidissement peut-être plus efficace que la cinétique de cristallisation, permettant d'aboutir 

à un état de "liquide surfondu" jusqu'à atteindre la température de transition vitreuse (à la 

température Tg; Fig. 1.12) (Richet et Bottinga, 1983; 1984). Le liquide surfondu est 

métastable, ce qui signifie que si la température cesse de diminuer, le liquide risque de 

cristalliser. La température de transition vitreuse (Tg) peut varier pour une même composition 

avec la vitesse de trempe influençant directement les propriétés physiques du verre final 

(Richet et Bottinga, 1986). 
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Figure 1.12: Diagramme présentant l'évolution des liquides silicatés en fonction des 
paramètres extensifs (volume et enthalpie) et de la température (d'après Scholze, 1991). Avec 
Tg la température de transition vitreuse et Tf la température de fusion. 
 

Au niveau de la structure des solides, les verres silicatés présentent une structure 

amorphe, formée par refroidissement rapide du liquide empêchant la nucléation. Un verre 

correspond par conséquent d'un point de vue physico-chimique à un liquide surfondu figé 

(Scholze, 1991) formant un solide présentant au niveau de sa structure atomique un 

arrangement désordonné (Fig. 1.13a), contrairement au solide cristallisé qui lui présente un 

arrangement atomique ordonné (Fig. 1.13b) (Barton et Guillemet, 2005). Plusieurs topologies 

ioniques peuvent être rencontrées dans un verre d'oxyde (i.e., triangulaire, tétraédrique, 

octaédrique ou encore hexaédrique). Dans les verres silicatés, la proportion de SiO2 et de 

Al2O3 constitue la majorité des oxydes, offrant une topologie arrangée autour du tétraèdre. 

 

 

 

Figure 1.13: représentation 

schématique de la structure (a) 

d'un solide cristallisé (i.e., 

ordonnée) et (b) d'un verre 

(i.e., désordonnée) (Barton et 

Guillemet, 2005). 
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1.5.2 Solubilité et spéciation de l'azote dans les silicates fondus à pression 
atmosphérique 
 
1.5.2.1 Dans les silicates fondus industriels 

 

 Le comportement de l'azote dans les silicates fondus a pour la première fois été étudié 

dans le domaine de la synthèse de verre, par pur intérêt industriel. En effet, l'azote représente 

pour les verriers un élément indésirable à l'origine des bulles et des défauts dans les verres 

(Washburn et al., 1920; Todd, 1956; Neerman et Bryan, 1959; Schier et al., 1964). L'origine 

de l'azote dans les verres était alors fortement débattue. Au départ, il était pensé que l'azote 

provenait de l'air piégé dans le matériel de départ (e.g., poudre de silice) ou des constituants 

réfractaires du four. Des études sur l'incorporation de l'hélium et de l'azote sous la forme N2 

(étant la forme la plus stable dans l'air) démontrent qu'un effet de la température et de la 

composition du gaz environnant influençait la solubilité de l'azote dans les verres (Mulfinger, 

1966). Basé sur une étude de la solubilité de l'azote dans les verres fondus (i.e., SiO2–Na2O; 

SiO2–CaO-Na2O; B2O3 et B2O3–Na2O) à ~1 atm, Mulfinger (1966) a proposé pour la 

première fois que l'azote pouvait être incorporé dans les silicates fondus physiquement ou 

chimiquement en fonction de la fugacité en oxygène (fO2). Pour les conditions les plus 

oxydantes, sous flux de N2, l'azote serait incorporé de manière moléculaire sous la forme N2. 

Cette molécule aurait le même comportement que les gaz rares qui sont chimiquement inertes, 

et remplirait les espaces vacants du réseau silicaté sans établir de liaisons chimiques avec les 

ions environnants. Pour les conditions les plus réductrices, la solubilité de l'azote est 105 fois 

plus importante comparée à celle en conditions plus oxydantes. Cette grande différence est 

expliquée par le changement de spéciation de l'azote en conditions réductrices avec la 

présence de nitrures et de groupements N–H (Mulfinger, 1966). 

 

1.5.2.2 Dans les silicates fondus d'intérêt géologique 

 

Des études portées principalement sur la solubilité de l'azote dans les liquides 

basaltiques à 1 atm ont été réalisées dans le but d'étudier le comportement de l'azote durant les 

processus magmatiques (Libourel et al., 2003; Javoy et Pineau, 1991; Marty, 1995). Pour les 

expériences à basse pression (i.e., 1 bar), le partitionnement de l'azote entre verre-silicate 

fondu et silicate fondu-vapeur suit la loi de Henry (Kesson et Holloway 1974, Miyazaki et al., 

1995). Les différentes expériences aboutissent à des coefficients de Henry KN2 du même 
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ordre de grandeur avec KN2 = 3.6 x 10–9 mole.g–1.bar–1 pour les travaux de Javoy et Pineau 

(1991) et KN2 = 3.7.10–9 mole.g–1.bar–1 pour ceux de Marty et al. (1995). L'azote sous la 

forme N2 présente une forte liaison covalente, le comportement de cette espèce chimique 

devrait être comparable à celui des gaz rares (e.g., Marty, 1995; Miyazaki et al., 1995; 2004).  

La solubilité de l'azote dans les silicates fondus serait principalement liée à la fugacité 

en oxygène (fO2) d'après les résultats présentés par Libourel et al. (2003). Ces travaux 

expérimentaux à 1 atm, réalisés dans des fours verticaux à atmosphère contrôlée, ont montré 

que la solubilité de l'azote dans les silicates fondus dépendait fortement de la fO2 (Fig. 1.14). 

La solubilité de l'azote dans ces liquides basaltiques augmente fortement pour des fO2 

inférieures à IW (fO2 donné selon le tampon Fe-wüstite). Deux principaux mécanismes 

d'incorporation de l'azote dans les liquides silicatés sont proposés: (i) l'azote serait incorporé 

physiquement sous la forme N2 en conditions oxydantes (fO2 > IW –1.3) et (ii) chimiquement 

sous la forme principale N3– en conditions réductrices (fO2 < IW –1.3) (Fig. 1.14).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 1.14: Synthèse de données de solubilité de l'azote en fonction de la fugacité en oxygène 
pour des expériences à pression atmosphérique. L'azote est solubilisé dans les liquides 
silicatés principalement sous la forme N2 pour les conditions de fO2 ≥ IW –1.3 (zone rouge) et 
sous la forme N3– pour des fO2 < IW –1.3 (zone bleu). 
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Pour ce qui est de la solubilité dite physique, la molécule N2 occuperait comme les gaz rares, 

les espaces disponibles dans le liquide sans proposer de liaisons covalentes ou ioniques avec 

le réseau silicaté, avec comme principale réaction (Eq. 1.5): 

N2 (gas) = N2 (melt)  (Equation 1.5) 

La solubilité de l'azote dans les silicates fondus basaltiques sous la forme N2 est identique à 

celle de l'Ar lorsqu'on tient compte des barres d'erreurs (Figure 1.15) (Miyazaki et al., 1995; 

Libourel et al., 2003). Cette observation suggère que l'azote sous la forme N2 devrait avoir le 

même comportement que l'argon lors des différents processus magmatiques en conditions 

relativement oxydantes (fO2 > IW –1.3) (Libourel et al., 2003).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 1.15: Solubilité des gaz rares et de l'azote sous la forme N2 dans les silicates fondus de 
type MORB en fonction du diamètre atomique ou moléculaire (d'après Libourel et al., 2003). 

 

En revanche, en conditions réductrices (fO2 < IW –1.3), l'azote serait chimiquement lié au 

réseau silicaté (Mulfinger et al., 1966; Libourel et al., 2003). La formation de nitrure dans le 

bain silicaté serait régit principalement par l'équation suivante (Eq. 1.6): 

 

3 C (graphite) + N2 (gaz) + 3 O2– (liquide) = 2 N3– (liquide) + 3 CO (gaz)   (Equation 1.6). 
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Certaines des compositions basaltiques utilisées par Libourel et al. (2003) présentent du titane 

en faibles proportions (de 1.27 à 2%pds). En conditions réductrices, les ions Ti4+ changent de 

valence et passe en Ti3+ selon l'équation suivante (Eq. 1.7): 

 

2 TiO2 (liquide) = Ti2O3 (liquide) +1/2 O2 (gas)    (Equation 1.7). 

 

Ainsi, l'association des nitrures avec le titane sous la forme Ti3+ propose aussi des liaisons 

avec l'azote en conditions réductrices selon la réaction suivante (Eq. 1.8): 

 

1/2 N2 (gaz) + 2O2– (liquide) + Ti4+ (liquide) = TiN (osbornite) + O2 (gaz)    (Equation 1.8). 

 

 Enfin, en présence de graphite et de monoxide de carbone (CO), Libourel et al. (2003) 

évoque la possibilité de former des complexes CN– à partir de l'équation suivante (Eq. 1.9): 

 

 C (graphite) + 1/2 N2 (gaz) + 1/2 O2– (liquide) = CN– (liquide) + 1/4 O2– (gaz)   (Equation 1.9). 

 

 En revanche, Libourel et al. (2003) concluent que pour les silicates fondus basaltiques, la 

spéciation et l'incorporation de l'azote sous la forme de nitrures (N3–) est favorisée par rapport 

au CN–. Cette conclusion est soutenue par des études métalurgiques de solubilité de carbone 

et d'azote dans le système CaO-SiO2-Al2O3, démontrant que la proportion de N3– est 1 ordre 

de grandeur supérieur à la proportion de CN– (Schwerdtgefer et al., 1978).  

Beaucoup de questions restent cependant en suspens en ce qui concerne le comportement de 

l'azote dans les silicates fondus à basse pression, comme par exemple, l'effet de la 

composition du silicate fondu sur la solubilité de l'azote, l'effet de la composition du gaz sur la 

spéciation et la solubilité de l'azote.  

 
 

1.5.3 Solubilité et spéciation de l'azote dans les silicates fondus à haute 
pression 
 
L'étude du comportement (solubilité, spéciation) de l'azote à haute pression dans les silicates 

et métaux fondus permet d'apporter des contraintes sur l'évolution des réservoirs azotés 

profonds (manteau, noyau) durant l'accrétion et l'évolution de la Terre comme discuté dans la 

partie 1.4.2 (e.g., stockage potentiel, distribution/partage de l'azote entre métal et silicate, 

comportement de l'azote durant la différenciation). De nombreuses études ont été menées sur 
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ce sujet et démontrent que l'incorporation de l'azote dans les silicates fondus à haute pression 

dépend de la fO2, la pression, la température, la présence d'autres volatils (e.g., H, C, S) ainsi 

que de la composition des silicates fondus (Roskosz et al., 2006; Roskosz et al., 2013; Li et 

al., 2016;  Dalou et al., 2017; Speelmanns et al., 2018; Speelmanns et al., 2019; Grewal et al., 

2019a-b; Grewal et al., 2020). Ces travaux montrent la corrélation positive de la solubilité de 

l'azote avec la pression et la température (Fig. 1.16a-b) et une corrélation qui semble être 

globalement négative avec le paramètre NBO/T (Fig. 1.16b). 

 
Figure 1.16: Concentration en azote pour un système saturé en graphite de silicates fondus en 
équilibre avec une phase métallique (Fe-Ni-C-N-S-Si). Dans cette figure, sont présentées 
uniquement les teneurs en azote dans les silicates fondus en fonction de A) la fO2, la pression 
et la température et B) en fonction du NBO/T, la pression et la température (d'après Grewal 
et al., 2019a). 
 

Dans le but de contraindre le fractionnement élémentaire de l'azote lors de la 

différenciation noyau-manteau, l'étude du coefficient de partage métal-silicate de l'azote (noté 

DN
métal/silicate) est capital pour déterminer dans laquelle de ces deux phases l'azote est 

préférentiellement stocké. Le DN
métal/silicate dépend principalement de la fO2 (e.g., Dalou et al., 

2017; Speelmanns et al., 2019) (Fig. 1.17) et permet d'identifier deux comportements distincts 

de l'azote, à savoir un comportement lithophile (pour les fO2 < IW –2) et un comportement 

sidérophile (pour les fO2 > IW –2). Le caractère lithophile de l'azote est d'autant plus 

important lorsque les conditions sont très réductrices (Fig. 1.17). Ce comportement est 

principalement lié à la spéciation de l'azote qui, en conditions réductrices se trouve 
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majoritairement sous la forme de complexes N-H (Dalou et al., 2017, 2019b). Cependant, 

Grewal et al. (2020) proposent que pour ces conditions réductrices < IW –2, l'azote peut aussi 

être présent sous la forme de nitrure (N3–) comme discuté dans la partie précédente (1.5.2.2). 

La concurrence entre les groupements N-H et les nitrures en conditions réductrices dépendrait 

de la proportion d'hydrogène disponible dans le système (atmosphère-océan magmatique) 

(Grewal et al., 2020). Ainsi, la spéciation de l'azote couplée à la fO2 de l'océan magmatique, 

jouerait un rôle majeur dans le fractionnement élémentaire entre la phase silicaté et métallique 

lors de la phase de différenciation planétaire noyau-manteau.  

 
Figure 1.17: Evolution du coefficient de partage métal-silicate de l'azote en fonction de la 
fugacité en oxygène, de la température et de la pression (d'après Speelmanns et al., 2019).  
 
D'après les données de la littérature, pour des conditions relativement oxydantes > IW –1.5, 

l'azote serait donc principalement présent dans les silicates fondus sous la forme N2, avec la 

contribution de complexes N-O et C-N (Roskosz et al., 2006; Li et al., 2015; Grewal et al., 

2020). Pour des conditions plus réductrices comprises entre IW –3 et IW –1.5 l'azote serait 



Chapitre 1 : Introduction 

	 34

majoritairement dissout sous forme de complexes N-H comme par exemple NH2–et NH2
– 

(Mysen et Fogel, 2010; Kadik et al., 2015; Li et al., 2015; Mosenfelder et al., 2019; Dalou et 

al., 2017; 2019b; Grewal et al., 2020). Enfin, pour les conditions les plus réductrices < IW –3, 

l'azote serait essentiellement incorporé dans les silicates fondus sous la forme de nitrure 

(Roskosz et al., 2006; Grewal et al., 2020). Un modèle de spéciation de l'azote dans l'océan 

magmatique a récemment été proposé en fonction des conditions de fugacité en oxygène par 

Grewal et al. (2020) (Fig. 1.18). Ce modèle s'appuie essentiellement sur des données à haute 

pression, comprises entre 1 et 7 GPa et des températures allant de 1500 à 2200°C. Ce modèle 

ne reflète donc pas directement l'interaction entre la surface de l'océan magmatique et 

l'atmosphère primitive, mais plutôt ce qui se produit plus en profondeur (> 30 km). 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
Figure 1.18: représentation schématique de la répartition potentielle des éléments volatils C-
O-N-H dans différents scénarios d'océans magmatiques et les effets sur la proto-atmosphère 
formée durant le dégazage de l'océan magmatique (d'après Grewal et al., 2020). Ce modèle 
peut-être appliqué aux différents objets rocheux du système solaire interne. Les rectangles 
noirs au niveau du modèle le plus réduit correspondent au graphite flottant à la surface de 
l'océan magmatique. Les nodules gris correspondent eux à des agrégats de fer. 
 

1.5.4 Conditions redox du manteau terrestre 

 

La fO2 contrôle les interactions physiques et chimiques au sein du manteau terrestre 

mais aussi entre le manteau et la surface (Frost, 1991). Nous avons vu dans les parties 

précédentes que la fO2 est un paramètre clé influençant la solubilité et le comportement de 
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l'azote dans les silicates fondus, mais aussi, comme proposé par Ballhaus et Frost, (1994) et 

Frost et McCammon, 2008, ceux d'autres éléments volatils comme C, O et H. La fO2 du 

manteau terrestre de son accrétion à aujourd'hui est débattue et différentes gammes redox sont 

proposées. Le potentiel redox du manteau terrestre est déterminé principalement à partir de la 

teneur en Fe2+ par rapport au Fe3+ dans les silicates fondus naturels et synthétiques, avec le 

rapport Fe3+/ΣFe augmentant avec la fO2 (e.g., Sack et al., 1980; Zhang et al., 2017). L'état 

redox du manteau actuel est censé être reflété par le degré d'oxydation des MORB étant 

compris entre FMQ et FMQ –2.5 (avec FMQ représentant le tampon Fayalite-Magnetite-

Quartz selon la réaction 3Fe2SiO4 + O2 = 2Fe3O4 + 3SiO2; équivalent à IW +3.5, pour P = 1 

bar et T = 1425°C). Cependant, plusieurs études proposent que la fO2 du manteau actuel 

diminue avec la profondeur (e.g., O'Neill et al., 1993; Frost et al., 2004; Frost et McCammon, 

2008). Basé sur des données obtenues dans des MORB, des péridotites à grenats, le  manteau 

supérieur (de 30 à 200 km de profondeur; représenté par des pressions comprises entre 1 et 6 

GPa) présenterait des fO2 comprises entre FMQ +2 et FMQ –2 (Frost et McCammon, 2008). 

Plus en profondeur, au niveau du manteau supérieur profond et de la zone de transition, la fO2 

est estimée être autour du tampon IW (Frost et McCammon, 2008). Enfin, la fO2 du manteau 

inférieur est estimée comme étant comprise entre IW et IW –1.5 (Frost et McCammon, 2008). 

D'après les travaux de Hirschmann, (2012), Li et al. (2015), Li et al. (2016), Dalou et al. 

(2017), Speelmanns et al. (2019) et Grewal et al. (2020), l'azote (lithophile pour des fO2 < IW 

–2 et sidérophile pour des fO2 > IW –2) aurait un comportement sidérophile dans les 

conditions redox du manteau actuel. Cependant, basé sur une étude portée sur le cerium dans 

des zircons de magma Hadéen, l'état redox du manteau terrestre primitif se serait oxydé au 

cours du temps, allant de IW –2 à IW +3 en 200 Ma (Trail et al., 2011). Cette oxydation 

mantellique serait liée, à l'augmentation de la masse terrestre durant son accrétion (e.g., Wade 

and Wood, 2005; Rubie et al., 2011; Cartier et al., 2014), à la réduction de H2O en H2 lors des 

processus de différenciation (Ringwood 1997; O'Neill, 1991), aux processus de subduction 

lorsque la Terre s'est refroidie (Kasting et al., 1993), et/ou encore à la cristallisation de l'océan 

magmatique (Wade et Wood, 2005). D'après des modélisations portées sur la variation du 

redox de la BSE durant l'accrétion terrestre et durant le/les épisodes d'océan(s) 

magmatique(s), des conditions encore plus réductrices comprises entre IW –5 et IW –2 sont 

proposées (Fig. 1.19) (Wade et Wood, 2005; Rubie et al., 2011; Cartier et al., 2014; Zhang et 

al., 2017). Durant son accrétion, la Terre primitive présentait sans doute des conditions 

favorables à l'incorporation de l'azote dans la phase silicatée. Enfin, contrairement au manteau 

actuel, la fO2 de l'OM terrestre augmenterait avec la profondeur, proposant ainsi à la surface 
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les conditions les plus réductrices, étant estimées proches de IW –5 et approximant IW –2 à 

700 km de profondeur dans le modèle de Zhang et al. (2017), considérant que le métal est 

déjà ségrégé à la base de l'OM.  

Les différents changements d'état redox du manteau terrestre (Fig. 1.19) auraient donc 

eu une influence sur le comportement de l'azote durant l'accrétion terrestre étant donné que 

celui-ci est lithophile pour des fO2 < IW –2 et sidérophile pour des fO2 > IW –2 (Hirschmann, 

2012; Li et al., 2015; Li et al., 2016; Dalou et al., 2017; Speelmanns et al., 2019; Grewal et 

al., 2019a, 2020). 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 1.19: Représentation schématique de l'évolution de la fO2 de l'océan magmatique 
durant l'accrétion terrestre jusqu'à la cristallisation partielle du manteau primitif (d'après les 
modèles de Rubie et al., 2011; Cartier et al., 2014). Cette figure est adaptée à partir des 
travaux de C. Dalou et R. Dennen. 
 

1.5.5 La diffusion 

1.5.5.1 Introduction à la diffusion 

 

La diffusion joue un rôle fondamental dans la majorité des processus géologiques et en 

particulier durant les processus magmatiques. En effet, les données de diffusion sont 

convoitées pour une multitude d'application comme la modélisation des échanges entre 
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différents réservoirs terrestres (e.g., silicates solides ou fondus, gaz), la zonation élémentaire 

dans les minéraux, le contrôle de la taille des bulles durant les processus volcaniques, et par 

conséquent sur les processus influençant les éruptions volcaniques (Zhang et Cherniak, 2010). 

La diffusion est au premier ordre due à l'activation thermique à l'échelle atomique du 

mouvement des particules (e.g., atomes, molécules) dans divers types de matériaux (vitreux, 

cristallisés, fondus ou même gazeux). Plusieurs méthodes existent pour étudier la diffusion 

des éléments dans différents types de matériaux comme par exemple les expériences 

d'émanation qui consistent à chauffer progressivement un échantillon dans le but de faire 

diffuser les gaz qu'il contient (e.g., Amalberti et al., 2016). De même, de nombreuses 

équations permettant de contraindre la diffusion sont disponibles dans la littérature (e.g., 

Carslaw et Jaeger, 1959; Crank, 1975; Zhang et Cherniak, 2010). La plupart de ces équations 

découlent des travaux d'Adolph Fick à partir des travaux de Fourier sur la conduction de la 

chaleur, et dérivent de la première loi de Fick suivante (Eq.1.10), valable pour les milieux 

isotropes : 

 

J = –Dቀ
ப஼

ப௫
ቁ   (Equation 1.10) 

 

Avec J le flux diffusif par unité de section, D le coefficient de diffusion, C la concentration de 

l'élément considéré, x la distance effective de la diffusion et ∂C/∂x	 le gradient de 

concentration. Le flux est généralement exprimé en g.s–1.m–2 et le coefficient de diffusion en 

m2.s–1. La seconde loi de Fick permet d'exprimer quant à elle l'évolution d'un profil de 

concentration en fonction du temps (Eq. 1.11): 

 

ቀ
ப஼ሺ௫,௧ሻ

ப௧
ቁ = D ቀ

பమ஼ሺ௫,௧ሻ

ப௫మ
ቁ    (Equation 1.11) 

 

Avec t le temps, et D indépendant des paramètres C et x. Pour l'étude de la diffusion en 

coordonnées sphériques (e.g., Behrens et Stelling, 2011), le paramètre x est remplacé par r, le 

rayon de la sphère, donnant l'équation suivante (Eq. 1.12): 

ቀ
ப஼ሺ௥,௧ሻ௥

ப௧
ቁ = D ቀ

பమ஼ሺ௥,௧ሻ௥

ப௫మ
ቁ    (Equation 1.12) 

 

Enfin les différentes expériences montrent que D suit une loi d'Arrhenius décrite par 

l'équation suivante (Eq. 1.13): 
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D = D0 exp ቀ–
ா௔

ୖ்
ቁ  (Equation 1.13) 

 

Avec D0 le facteur pré-exponentiel (m2.s–1) correspondant à la valeur de D lorsque T  ∞, Ea 

l'énergie d'activation (J.mol–1), R la constante des gaz parfaits (8.314 J.mol–1.K–1) et T la 

température (K). Grâce aux paramètres D0 et Ea, il est possible de déterminer la valeur du 

coefficient de diffusion (D) pour une température donnée. En reportant le coefficient de 

diffusion dans un diagramme d'arrhenius, log(D) vs 1000/T (Fig. 1.20 et 1.21), la pente de la 

régression linéaire permet d'obtenir le rapport –Ea/R et l'ordonnée à l'origine permet d'en 

déduire le facteur pré-exponentiel (log D0). Ces différents paramètres ont été obtenus pour la 

plupart des éléments volatils (e.g., H2O, CO2, gaz rares) mais l'azote reste un élément pour 

lesquels ces paramètres de diffusion sont extrêmement limités. 

 

1.5.5.2 Diffusion de l'azote dans les silicates fondus et vitreux 

 

La diffusion des éléments volatils présente des applications importantes dans la 

compréhension des échanges entre les différents réservoirs terrestres et processus 

géologiques. Une des applications des plus répandue concerne le dégazage des liquides/verres 

silicatés (e.g., Zhang et Stolper, 1991; Zhang et Cherniak, 2010). En effet, le dégazage 

magmatique de volatils (H2O, CO2, N2, gaz rares) vers l'atmosphère terrestre joue un rôle 

majeur dans l'évolution de la composition de l'atmosphère (Gaillard et Scaillet, 2014). Le 

dégazage des magmas est principalement contrôlé par la diffusion (e.g., Verhoogen, 1951; 

Gardner et al., 1996; Zhang et Stolper, 1991). La diffusivité d'une grande partie des éléments 

volatils (e.g., H2O, CO2, gaz rares) est relativement bien contrainte aujourd'hui pour différents 

types de silicates fondus naturels (e.g., basalte, andésite, rhyolite) (Zhang et Stolper, 1991; 

Baker et al., 2005; Zhang et Ni, 2010; Lux, 1987; Roselieb et al., 1995; Amalberti et al., 

2018), alors que l'azote ne présente dans la littérature aucune donnée adaptée à un contexte 

naturel. En effet, il existe dans la littérature uniquement des données de diffusion de l'azote 

dans des silicates fondus d'intérêt industriels (Frischat et al., 1978) mais qui restent cependant 

très limitées.  

Le comportement de l'azote sous la forme N2 durant les processus magmatiques est 

souvent comparé à celui de l'argon (Marty, 1995; Miyazaki et al., 1995, 2004) de par leurs 

tailles comparables (Hirschfelder et al., 1954) et leurs solubilités similaires dans les silicates 
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fondus de type MORB (cf. Fig. 15; partie 1.5.2.2). Cependant, une différence du rapport N/Ar 

est observée au niveau du manteau (N2/
36Ar > 106; déterminé à partir des verres de type 

MORB) et de l'atmosphère terrestre (N2/
36Ar ~104) (Marty, 1995; Marty et al., 1995; Marty et 

Humbert, 1997). Cette différence de rapport N2/
36Ar peut être due à un déséquilibre cinétique 

durant la formation et l'évolution de l'atmosphère terrestre lors du dégazage mantellique 

(Marty et al., 1995), ou indique des histoires distinctes pour ces deux réservoirs (Marty et 

Humbert, 1997). La détermination du coefficient de diffusion de l'azote dans les verres et les 

silicates fondus pourrait alors apporter des réponses plus précises quant à ce fractionnement.  

De plus, comme décrit dans les parties 1.5.2 et 1.5.3, l'azote présente une spéciation 

plus complexe en fonction des conditions redox et de la composition du milieu d'interaction 

(gas-liquide-solide). Etant donné que la spéciation des éléments sensibles aux différentes 

conditions redox présentent des variations de coefficient de diffusion (Friscchat et al., 1978; 

Zhang et Ni, 2010), la diffusion de l'azote devrait par conséquent être aussi affectée et 

présenter des différences par rapport à la diffusion de l'argon. L'étude de Frischat et al. (1978) 

portait sur la diffusion moléculaire N2 et chimique N3– de l'azote dans des liquides silico-

sodocalcique (SiO2-Na2O-CaO) dans le but d'étudier l'apparition des bulles dans les liquides 

et verres silicatés industriels (cf. partie 1.5.2.1). Le but de cette étude était de comparer la 

diffusion de l'azote sous la forme N2 et de nitrures (N3–) dans les liquides sodocalcique de 

1000 à 1400°C. La diffusion de N2 a été étudiée par expériences de dégazage d'un verre qui a 

été pré-saturé en azote sous la forme N2 durant 24h. Ces verres ont ensuite été fondus dans 

des creusets Au-Pt puis placé dans un four sous atmosphère oxygénée. L'échantillon est 

chauffé à différentes températures par induction et les teneurs en azote extraites par dégazage 

sont déterminées par chromatographie gazeuse. En ce qui concerne la diffusion de N3–, de la 

poudre de nitrure de silicium est directement mélangé avec la poudre de verre sodocalcique 

puis fondue dans un creuset Pt-Au. Le verre obtenu est ensuite recuit de 965 à 1325°C dans 

son creuset d'origine sous une atmosphère Ar-H2. Le cylindre de verre est ensuite découpé à 

la scie et les teneurs en azote présentes dans les différentes sections de verre sont analysées 

chimiquement (par procédé Kjeldahl). Les résultats obtenus montrent que la diffusion de 

l'azote sous la forme N2 semble être légèrement plus rapide que la diffusion de l'azote sous la 

forme N3– (Fig. 1.20). Ce résultat prouve ainsi que l'effet de la spéciation de l'azote joue un 

rôle sur la vitesse de diffusion dans les silicates fondus. Cependant, ces résultats sont valables 

pour des silicates fondus industriels qui ne sont pas représentatif de ce que l'on retrouve dans 

la nature. Etant donné que l'effet de la composition du silicate fondu joue un rôle majeur sur 

la vitesse de diffusion des autres éléments (e.g., les gaz rares ou H2O; Behrens, 2010; Zhang 
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et Ni, 2010), des données supplémentaires doivent être obtenues pour des systèmes naturels 

dans le but de contraindre les échanges azotés entre l'atmosphère et la Terre silicatée. Par 

exemple, le paramètre log D de l'argon augmente pour une même température avec le NBO/T 

(Behrens, 2010; Spickenbom et al., 2010).  Pour une température de 1400°C (1000/T = 0.6; 

avec T la température en K) le paramètre log D varie de ~ –11 (pour un NBO/T = 0) à ~ –10 

(pour un NBO/T = 0.2) (Behrens, 2010; Spickenbom et al., 2010). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Figure 1.20: Comparaison de la diffusion du Ne, de O2, N2 et N3– dans les liquides sodo-
calciques modifiée d'après Frischat et al. (1978) et Behrens, (2010). 

 

En ce qui concerne la diffusion de l'azote dans les verres silicatés naturels, aucune 

donnée n'est présentée dans la littérature. Cependant, une étude récente a proposé des 

coefficients de diffusion de l'azote dans des minéraux (orthoclase, quartz, olivine et 

clinopyroxène) (Fig. 1.21) (Watson et al., 2019). Pour cette étude, Watson et al. (2019) ont 

réalisé deux types d'expériences de diffusion ("in-diffusion") de l'azote dans les 4 minéraux 

d'intérêts, de 1 bar à 1 GPa, i) par fusion de NH4Cl dans des ampoules de silice; ii) par 

implantation ionique de N+. Même si aucune analyse de spéciation de l'azote n'a été menée, le 

mécanisme d'incorporation privilégié dans cette étude se trouve être la substitution de K+ par 

NH4
+, comme décrit par Mookherjee et al. (2005) ou Busigny et Bebout (2013), même si les 

molécules N2 et NH3 sont aussi été estimées stables dans les fluides profonds (de 1 à 5 GPa) 

(Mikhail et al., 2017).  
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Enfin, les analyses des teneurs en azote d'échantillons extraterrestres consistent à 

chauffer l'échantillon d'intérêt par palier de température (Becker et al., 1976; Des Marais, 

1983; Matthew et Marti, 2001a; Füri et al., 2015). Le but du chauffage par pallier est 

d'extraire les différents composants de l'azote avec: l'azote piégé à la surface de l'échantillon 

(e.g., contamination atmosphérique et contribution du vent solaire), l'azote dit indigène 

(spécifique à l'échantillon), et l'azote cosmogénique (produit dans l'échantillon par 

rayonnements cosmiques). Par exemple, pour des échantillons lunaire, l'azote indigène serait 

extrait pour des températures comprises entre 700 et 1100°C et pour les météorites martiennes 

à des températures ≥400°C (Mathew et Marti, 2001a-b). Cette méthode d'extraction implique 

un besoin de contrainte de la diffusion de l'azote dans le but de pouvoir définir et interpréter 

les signatures azotées caractérisant les différents paliers de température. 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 1.21: Evolution du coefficient de diffusion de l'azote en fonction du rapport 104/T pour 
les quatre phases minérales olivine, clinopyroxène, quartz et feldspath potassique (Watson et 
al., 2019). 
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1.6 Positionnement du sujet de thèse  

1.6.1 Conclusion de l'étude bibliographique 

 

Parmi les éléments volatils (H, C, N, gaz rares), l'azote est l'élément le plus abondant 

dans l'atmosphère terrestre et se trouve être déterminant en ce qui concerne l'émergence et 

l'évolution de la vie sur Terre. Son origine et son évolution sur Terre est cependant 

aujourd'hui très controversée, avec plusieurs hypothèses possibles, toutes liées aux processus 

d'accrétion planétaire. En effet, les processus planétaires, tels que les phases d'océan 

magmatique, ou encore les impacts météoritiques auraient joué un rôle capital dans la 

distribution des éléments volatils sur Terre et d'un point de vue plus général, au niveau des 

autres corps planétaires du système solaire interne (e.g., Hirschmann, 2016). Lorsque l'on 

normalise les teneurs en éléments volatils de la Terre silicatée actuelle à celles des chondrites 

de type CI/CM, on peut noter un déficit d'un ordre grandeur de l'azote par rapport aux autres 

éléments volatils (e.g., Marty et al., 2012). Le concept d'azote manquant sur Terre peut alors 

être expliqué de différentes manières comme par exemple, l'échappement du gaz de la proto-

atmosphère vers l'espace ou alors par le piégeage d'importantes quantités d'azote dans le 

manteau et/ou le noyau terrestre (cf. parties 1.3.3 et 1.4.2). Il est alors important d'étudier les 

processus ayant pu affecter l'abondance et la distribution de l'azote sur Terre depuis son 

accrétion jusqu'à aujourd'hui. Cependant les mécanismes gouvernant les échanges de l'azote 

entre les différents réservoirs terrestres (atmosphère, manteau, noyau) sont aujourd'hui peu 

connus. Contraindre le comportement de l'azote (solubilité, spéciation et diffusion) dans les 

silicates fondus est alors essentiel à la compréhension de sa distribution et de ses échanges 

entre les différents réservoirs terrestres au cours de l'histoire de la formation de la Terre. 

Aujourd'hui, peu de données sont disponibles en ce qui concerne la solubilité de l'azote à 

basse pression et surtout, aucune donnée de diffusion de l'azote dans les silicates fondus 

naturels n'est reportée.  

 

1.6.2 Objectifs de la thèse 

 

Les objectifs de cette thèse sont focalisés sur la caractérisation du comportement de 

l'azote dans les verres silicatés et les silicates fondus dans le but de déterminer quels sont les 

paramètres physico-chimiques influençant les échanges azotés entre les différents réservoirs 

terrestres et particulièrement entre la Terre silicatée et l'atmosphère (Fig. 1.22). L'idée du 
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premier volet de cette thèse, présentée dans le chapitre 3, est alors de s'intéresser à la 

solubilité et la spéciation de l'azote dans les silicates fondus en faisant varier différents 

paramètres comme la fO2 et la composition des silicates. En effet, les données sur la solubilité 

de l'azote à basse pression (partie 1.5.2.2) présentent dans la littérature peu d'informations 

adaptées aux conditions à la surface d'un océan magmatique terrestre. Par exemple, les 

compositions de silicates fondus dans la littérature sont relativement polymérisées avec des 

NBO/T < 1.2 (e.g., Humbert, 1998) alors que l'océan magmatique est supposé être très 

dépolymérisé avec des NBO/T ~ 2 (e.g., Javoy et al., 2010; Hirschmann, 2016; Grewal et 

Dasgupta, 2019). Ces données sont fondamentales à la compréhension des échanges azotés 

durant les phases d'accrétion planétaire.  

 
Figure 1.22: représentation schématique de l'interaction entre les différents réservoirs 
terrestres. Les échanges entre l'atmosphère et l'océan magmatique sont représentés en rouge 
tout comme les paramètres influençant les échanges à la surface. Les interactions métal-
silicate représentées en violet, et développées dans les parties 1.4.2 et 1.5.3 seront discutées 
et mis en lien avec les données obtenues à basse pression.  

 

La seconde partie de la thèse est focalisée sur la diffusion de l'azote dans les verres et 

les silicates fondus. Comme décrit ci-dessus (partie 1.5.5.2), aucune donnée portée sur la 

diffusion de l'azote dans les silicates fondus naturel n'est présentée dans la littérature alors que 
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la diffusivité de cet élément joue un rôle fondamental dans l'établissement de la composition 

de l'atmosphère actuelle dont la composition est dominée par cet élément volatil. Les objectifs 

de ce deuxième volet de thèse sont d'apporter les premières contraintes cinétiques à la 

diffusion de l'azote dans les verres silicatés et les silicates fondus pour des compositions 

analogues à ce qui est observable dans la nature. Ces résultats permettront d'étudier les 

échanges représentés en rouge sur la figure suivante (Fig. 1.22) mais aussi, d'un point de vue 

plus technique, les températures nécessaires au dégazage de l'azote dans les échantillons 

naturels. Cette partie fera l'objet du chapitre 4 de cette thèse.  

 

1.6.3 Approche expérimentale et analytique 

 

L'étude expérimentale est le seul moyen de reproduire et d'étudier le comportement de 

l'azote durant les différentes phases d'accrétion de la Terre. Des expériences en fours 

verticaux ont été réalisées afin de reproduire à moindre échelle, des conditions comparables à 

celles de la surface de la Terre primitive. Les échantillons ont été caractérisés par différentes 

techniques, comme la tomographie à rayons X pour la caractérisation de la structure interne 

des charges obtenues, la μ-sonde électronique pour la composition en éléments majeurs des 

verres, la microscopie électronique à balayage (MEB) pour caractériser la texture et la 

composition des charges expérimentales, et la spectroscopie Raman pour la spéciation de 

l'azote dans les verres silicatés. Les teneurs en azote seront quant à elles obtenues par 

spectrométrie de masse gaz rares (VG-5400 et Noblesse HR) avec le développement des 

analyses en teneurs en azote sur le Noblesse HR étant arrivé en cours de thèse au CRPG et par 

SIMS (spectrométrie de masse des ions secondaires - Cameca 1280 HR2). Enfin, plusieurs 

travaux présentés ci-dessus ont été menés sur le comportement de l'azote lors des différents 

processus planétaires, et seront discutés dans les prochaines parties avec, comme objectif 

d'apporter des informations clés au comportement de l'azote durant les différents processus 

planétaires.  
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2.1. Synthèse des verres silicatés 
2.1.1 Choix et synthèse des compositions de départ 
 
 

Afin d'étudier l'effet de la composition sur la solubilité de l'azote, 7 compositions 

différentes ont été préparées avec différentes proportions en éléments majeurs (à savoir SiO2, 

Al2O3, CaO et MgO) et en éléments alcalins (Na2O et K2O) (Tableau 2.1).  

 

Tableau 2.1: Composition moyenne (en pds. %) obtenues par microsonde électronique des 
différents verres de départ utilisés pour les différentes expériences. L'incertitude (1 SD) entre 
parenthèse affecte uniquement le dernier chiffre. Avec "s.l.d." = sous la limite de détection. 

 

Echantillon SiO2 Al2O3 MgO CaO Na2O K2O 
Total 
(%) 

AND1 53.6(2) 20.7(2) 9.9(1) 15.0(1) 0.45(7) 0.16(2) 99.8 

KH/C1 9.2(1) 46.3(3) 4.7(1) 39.5(3) s.l.d. s.l.d. 99.7 

KH/C2 29.8(3) 35.0(2) 3.6(1) 30.1(2) 0.78(7) 0.18(1) 99.5 

KH/C3 49.1(4) 25.1(1) 2.6(1) 21.3(2) 0.71(3) 0.92(3) 99.7 

KH/C4 67.0(3) 14.9(2) 1.5(1) 12.5(3) 1.12(7) 1.13(5) 98.2 

CC3 52.0(4) 22.8(2) 5.2(1) 19.6(2) 0.47(6) 0.16(2) 100.2 

MCE1 61.9(9) 23.5(8) 2.1(1) 1.8(2) 9.3(1) s.l.d. 98.6 

MO2 47.4(7) 4.6(3) 19.8(3) 26.1(4) s.l.d. s.l.d. 97.9 

 
 

Pour synthétiser ces différentes compositions, les différents mélanges d'oxydes purs 

(SiO2, Al2O3, MgO, K2O et Na2O) et de carbonate (CaCO3) sous forme de poudre sont mises 

dans un four à moufle GERO HTK 8.4 à 1000°C durant une nuit pour décarbonatation, mais 

aussi dans le but d'éliminer les éventuels résidus d'eau. La seconde étape consiste à peser à 

l'aide d'une balance Mettler-Toledo de type AG204, les poudres dans les proportions requises 

pour obtenir la composition de verre souhaitée. Ce mélange de poudre est ensuite broyé et 

homogénéisé dans un mortier en agate. De l'éthanol est incorporé à la poudre puis flambé afin 

d'éliminer les carbonates résiduels. Les poudres vont ensuite subir 2 à 3 cycles 

d'homogénéisation se déroulant en plusieurs étapes: 

‐ Le mélange de poudre est ensuite placé dans un creuset de platine puis fondu dans un 

four à moufle GERO HTK 8.4 à 1500°C pour former le verre de base (Fig. 2.1). La 

durée et la température dans le four sont fixées en fonction de la composition et de sa 

température de liquidus, (ici le liquidus étant atteint pour l'ensemble des compositions 

à 1400°C). La durée étant ici fixée à 15 minutes pour les compositions contenant des 

alcalins (Na2O et K2O; à cause de leur évaporation à haute température, e.g., 
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Tsuchiyama et al., 1981; Tissandier et al., 1998) et 3h pour les compositions sans 

alcalins.  

‐ Le creuset subit ensuite, au niveau de sa partie inférieure, une trempe à l'eau 

permettant de figer le système sous forme de verre. La vitesse de refroidissement 

durant la trempe à l'eau est estimée à plusieurs centaines de degrés par secondes, cela 

permettant d'éviter une potentielle nucléation de cristaux.  De plus, cette trempe 

permet aussi de fracturer le verre, qui sera alors plus facile à extraire. 

‐ Une fois trempé, le verre est alors extrait du creuset de platine puis broyé une nouvelle 

fois dans un mortier en agate puis dans un broyeur vibreur automatique en agate dans 

le but d'assurer une bonne homogénéisation de la poudre. 

‐ La poudre obtenue subit un second cycle de fusion puis de broyage et ainsi de suite, 

jusqu'à obtenir un verre translucide sans bulles. Généralement après la deuxième 

fusion, le verre présente des bulles beaucoup moins grossières par rapport à la 

première fusion (Fig. 2.1A). Les compositions les plus polymérisées nécessitent 

généralement plus de cycles de fusion et broyage car les bulles y sont moins 

effacement éliminées.  

‐ Une fois que le verre ne présente plus de bulles, celui-ci est broyé finement sous forme 

de poudre qui sera utilisée pour les expériences présentées dans cette étude. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 2.1: Photos de la préparation de la composition MCE1 qui sur la photo (A) présente 
une multitude de bulles d'air après la première fusion alors que ces bulles sont moins 
grossières après un second cycle de broyage et fusion (B). 
 

Les différentes compositions synthétisées correspondent pour la plupart à des 

compositions analogues à ce qui est présent dans la nature (échantillons terrestres comme 

extraterrestres). Les compositions KH/C3 et KH/C4 sont comparables aux compositions des 
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mésostases de chondres de type I PO/POP (porphyritic olivine/porphyritic olive-pyroxene) et 

PP (porphyritic pyroxene (Soulié et al., 2017). Les compositions KH/C1 et KH/C2 sont elles 

non-représentatives d'échantillons naturels et correspondent à des compositions appauvries en 

SiO2 par rapport à KH/C3 et KH/C4 qui ont été utilisées pour étudier l'effet de la proportion 

de SiO2 sur la solubilité de l'azote dans les silicates fondus (les résultats d’expériences avec 

ces deux compositions sont présentés en annexe 2 de ce manuscrit). La composition MCE1, 

est enrichie en éléments alcalins par rapport aux autres compositions (Tableau 2.1) et se 

rapproche de la composition de mésostase de chondre de la chondrite à enstatite Sahara 97096 

(Piani et al., 2016). La composition AND1 correspond à un analogue terrestre de type basalte 

andésitique. Enfin, la composition MO2 a été synthétisée dans le but d'avoir une composition 

présentant un degré de polymérisation comparable à celui de l'océan magmatique dont 

l'estimation de la valeur du NBO/T est donnée autour de 2 (e.g., Ringwood, 1966; Javoy et 

al., 2010; Hirschmann, 2016; Dasgupta et Grewal, 2019). Cette composition, comme toutes 

les compositions présentées ici sont simplifiées et ne contiennent pas de fer (ou de métaux en 

général). Cette simplification des compositions permet d'étudier exclusivement l'effet de 

certains oxydes sur le comportement de l'azote mais aussi de s'affranchir de certaines 

limitations expérimentales induites par les phases métalliques comme le fer. En effet, le fer 

est réputé pour être un élément pouvant fractionner durant les expériences, avec le platine par 

exemple pour former un alliage, modifiant ainsi la composition du silicate. De plus, pour des 

conditions plus réductrices en creuset de graphite, le fer sera sous forme Fe0 impliquant des 

coefficients de partage entre une phase silicatée et une phase métallique. L'ajout de fer dans la 

composition initiale rend alors le système silicaté ou métal-silicate plus complexe et la 

déconvolution des paramètres influençant le comportement de l'azote dans les silicates fondus 

serait mal contraint. 

 

2.1.2 Synthèse des échantillons 
 
2.1.2.1 Expériences en fours verticaux 
 

Les différentes expériences de solubilité et de diffusion de l'azote dans les silicates 

fondus ont été réalisées sous atmosphère contrôlée dans un four vertical de type Nabertherm 

RHTV 120-300/18 et un four de type GERO HTRV 70-250 (Figure 2.2 et 2.3). Ces fours 

verticaux sont composés de résistances chauffantes en bisiliciure de molybdène (MoSi2), 

entourées de briques réfractaires (Fig. 2.2B). Les parties haute et basse du four sont équipées 

d'une boite à eau, permettant de refroidir les joints d'étanchéités situés autour du tube en 
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alumine (Fig. 2.3). Ces fours présentent une entrée de gaz en bas du four par laquelle vont 

fluer à 300 cc/min un mélange de gaz de composition connue. La sortie se situe au niveau de 

l'autre extrémité du tube d'alumine, au niveau de la boite à eau de la partie haute (Fig. 2.3). 

Avant de réaliser des expériences, la température dans le four est calibrée en deux temps :  

la première calibration consiste à déterminer la "zone chaude" du four qui peut être 

définie comme la partie dans le tube d'alumine présentant les températures les plus élevées. 

Cette partie s'étend généralement sur plusieurs centimètres (3-4 cm) et sera la zone dans 

laquelle les échantillons seront positionnés durant les expériences. Pour déterminer la position 

de cette zone, une canne ou tige en alumine avec un thermocouple (Pt-Pt rhodié à 10%) à son 

extrémité est plongée progressivement dans le four vertical. Cette calibration est réalisée à 

différentes températures (i.e., 1100°C, 1300°C et 1500°C) afin de s'assurer que cette zone est 

la même pour des températures variées (la température maximale de ces fours étant fixée à 

1650 °C). 

La seconde calibration consiste à déterminer la température exacte (à ± 1°C) au niveau 

de la zone chaude où l'échantillon sera positionné. Pour cette calibration, un morceau de 

céramique est suspendu par un fil de métal pur à l'extrémité d'une canne en alumine. L'or 

(température de fusion, Tf = 1064°C) et le palladium (Tf = 1555°C) sont les métaux de 

référence utilisés ici.  

Enfin, afin de s'assurer que la température de fusion soit bien celle escomptée, deux 

charges de chaque métal sont testées simultanément. La température de consigne est 

augmentée progressivement jusqu'à la chute du fragment d'alumine. La température mesurée 

par le thermocouple à l'extrémité de la canne d'alumine et celle de la température de consigne 

(température sur l'afficheur du four) sont alors calibrées à partir de la fusion de ces métaux 

purs. 

L'ensemble des expériences de solubilité et de diffusion a été réalisé à 1425 ± 1°C, 

correspondant à une température supérieure à celles des liquidus des différentes compositions 

présentées ci-dessus. De plus, cette température permet une comparaison directe de nos 

résultats avec les données figurant dans la littérature pour une gamme de composition allant 

des basaltes sous-saturés en silice à des basaltes saturés de type tholéiitiques (i.e., Humbert, 

1998; Libourel et al. 2003).  
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Figure 2.2: (A) Photo et (B) schéma simplifié du Nabertherm utilisé pour les différentes 
expériences de synthèse des verres. Les différents composants présentés sur le schéma sont 
identiques pour le four de type GERO (Fig 3). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figure 2.3: Photo du four GERO utilisé au cours de la thèse. 
 

A A 
B B 
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2.1.2.2 Fugacité en oxygène (fO2) des expériences 
 
2.1.2.2.1 Choix de la fO2 

 

Dans l'objectif d'étudier la solubilité de l'azote dans différents types et contextes 

géologiques (terrestres comme extraterrestres), et pour comprendre comment cet élément se 

comporte en fonction de la concentration en oxygène du milieu, une large gamme de fO2 a été 

étudiée (i.e., de IW –9.2 à IW +4.1; Fig. 2.4). Cette gamme de fO2 est similaire à celle de 

l'étude de Humbert (1998) (Fig. 2.4), ce qui permettra de comparer directement nos résultats 

avec ces travaux. La fugacité en oxygène des différents tampons redox présentés dans la 

Figure 2.4 peut être calculée à partir de l'équation suivante (Eq. 2.1) (Frost, 1991): 

 

log fO2 = A/T+B+C(P–1)/T   (Equation 2.1) 

 

Avec A, B et C des constantes thermodynamiques dépendantes du tampon redox 

d'intérêt (pour IW, le tampon redox de référence de cette étude, A = –27489; B = 6.702; C = 

0.055; Huebner, 1971), la fO2 et P en bars et T la température en Kelvin. Pour les conditions 

présentées dans cette thèse (i.e., 1425°C et 1 bar) le logarithme décimal de la fugacité en 

oxygène du tampon naturel IW (2Fe + O2 = 2FeO) est de –9.4. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 2.4: Représentation de la variation des différents tampons redox en fonction de la 
température et les gammes de fO2 et température déjà étudiées dans la littérature pour la 
solubilité de l'azote dans les silicates fondus. 
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2.1.2.2.2 Contrôle de la fO2 

 
Comme mentionné ci-dessus, un flux de gaz circulant avec un débit de 300 cc/min 

dans les fours verticaux permet de tamponner la fugacité en oxygène dans le four. Le débit de 

gaz est contrôlé par des débitmètres TYLAN® (Fig. 2.3). Les gaz utilisés durant cette thèse 

sont le monoxyde de carbone (CO; provenant de chez MESSER®), pur à 99.997%, le dioxyde 

de carbone (CO2; de chez MESSER® également) pur à 99.97% et l'azote sous la forme N2 

provient de la partie supérieure du réservoir à azote liquide situé à l'extérieur du CRPG. Les 

différentes proportions des gaz en fonction des fO2 des expériences sont données dans le 

tableau suivant (Tableau 2.2) et ont été calculés à partir de la base de données JANAF et 

Thermodata.  

 

Tableau 2.2: Récapitulatif de l'ensemble des fugacités en oxygène de cette étude et des 
mélanges de gaz et supports utilisés permettant de tamponner la fO2. 

 
fO2 (IW) log fO2 Support de l'échantillon CO CO2 N2 

IW –9.2 –18.6 Creuset en graphite 0.0500 – 0.95 

IW –8 –17.4 Creuset en graphite 0.2000 – 0.80 

IW –6.8 –16.2 Creuset en graphite 0.8000 – 0.20 

IW –5.3 –14.7 Ruban en rhénium 0.4995 0.0005 0.50 

IW –5.1 –14.5 Ruban en rhénium 0.4994 0.0006 0.50 

IW –4.1 –13.5 Ruban en rhénium 0.4990 0.0010 0.50 

IW –3.4 –12 Fil de platine 0.4920 0.0080 0.50 

IW –2.9 –11.4 Fil de platine 0.4860 0.0140 0.50 

IW –1.5 –10.4 Fil de platine 0.4300 0.0700 0.50 

IW –9.4 Fil de platine 0.3850 0.115 0.50 

IW +4.1 –5.3 Fil de platine – – 1 

 

 
2.1.2.2.3 Supports des échantillons 

 
Les supports des échantillons doivent aussi être adaptés pour tamponner la fO2, et sont 

répertoriés dans le tableau 2.2 et schématisés sur la figure suivante (Fig. 2.5). Pour les 

conditions les plus oxydantes (fO2 > IW –4.1) les charges expérimentales sont montées sur fil 

de platine (Fig. 2.5A). Concernant les valeurs redox intermédiaires, à IW –5.1 et IW –5.3, les 

conditions sont trop réduites pour conserver le platine et trop oxydantes pour l'utilisation de 

creusets en graphite. Pour réaliser les expériences de solubilité de l'azote à IW –5.1 et IW –
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5.3, des supports en rhénium (Re) sous forme de rubans ont été utilisés (Figure 2.5C). Pour les 

conditions redox les plus réduites de cette étude (i.e., IW –6.8; IW –8 et IW –9.2), le tampon 

redox se trouve dans le domaine de stabilité C/CO (carbone/monoxyde de carbone), et donc 

un support en graphite, en l'occurrence des creusets en graphite, sont utilisés (Figure 2.5D). 

En effet, le graphite permet d'être en accord avec le tampon C/CO de par la réaction suivante  

C +1/2 O2 = CO 

avec la constante d'équilibre de cette réaction définie par l'équation suivante (Eq. 2.2), 

 

f ଶܱ
ଵ/ଶ ൌ 	

௉಴ೀ
൫௔஼	ൈ	௄೐೜൯

     (Equation 2.2), 

il est possible de réaliser des expériences sous la valeur du tampon C/CO (i.e., < log fO2 = –

9.4) par dilution du CO avec du N2. 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.5: Photo et schémas simplifiés des différents supports utilisés pour les différentes 
expériences de solubilité. Avec (A, B) une photo et un schéma du support en platine pour les 
fO2 > IW –4.1, (C) le support en rhénium pour les expériences à IW –5.1 et IW –5.3 et (D) les 
creusets en graphite pour les conditions les plus réductrices ≤ IW –6.8 avec une photo de la 
partie en graphite du système. Les parties en alumine sont représentées par les composés 
orange.  
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La pression partielle d'azote (PN2) varie alors pour les expériences sous le tampon 

redox C/CO. Avec dans cette équation 2.2, PCO la pression partielle de CO, aC l'activité du 

carbone et Keq la constante d'équilibre. 

 

2.1.2.2.4  Vérification et durée d'équilibration de la fO2  

 

Afin de vérifier si la fO2 imposée à l'échantillon correspondait à celle définie par les 

mélanges de gaz et pour déterminer la durée d'équilibration de la fO2 dans le four, une sonde à 

oxygène en oxyde de zirconium (ZrO2) (référence: SIRO2 C700+ Solid Zirconia Electrolyte 

Oxygen Sensor) provenant de chez Ceramic Oxide Fabricators© a été utilisée. La sonde 

permet de mesurer des concentrations en oxygène pour des températures > 700°C. Le 

dispositif est composé d'un tube en alumine imperméable présentant à sa base un 

thermocouple (Pt/PtRh10) et un capteur à oxygène de type électrolyte solide conducteur d'ions 

(Fig. 2.6). Le principe de fonctionnement de la sonde zircone, consiste à mesurer une tension 

générée par un gradient de fO2 entre l'intérieur de la tige en alumine et l'électrolyte solide 

exposé au gaz fluant dans le four. Lorsqu'un gradient de concentration traverse le capteur, une 

force électromotrice obéissant à la loi de Nernst (définie par l'Equation 2.3) est générée. Cette 

force est convertie en tension notée E et donnée en mV, permettant d'obtenir alors directement 

la fO2 à partir de l'équation de Nernst (Eq. 2.3). La sonde zircone est placée à la même hauteur 

que l'échantillon dans le four (i.e., la zone chaude) pour être sûr que les conditions redox 

soient similaires à celles des charges expérimentales. Cependant, pour les conditions les plus 

réductrices avec creuset en graphite (i.e., < IW –6), le platine, composant la tête de la sonde 

zircone, s'évapore et risque ainsi de couper l'information sur la tension mesurée (Fig. 2.6). La 

calibration de la sonde est proposée par le fournisseur australien qui propose aussi de calculer 

la fO2 directement sur le site de l'entreprise (www.cof.com.au/Nernst.html) à partir de 

l'équation de Nernst (Eq. 2.3). 

E = (RT/nF) ln (fO2/fO2
’)   (Equation 2.3) 

 
Avec E la tension en mV; R la constante des gaz parfaits = 8.31; T la température en 

K; n le nombre d'électrons échangés, F la constante de Faraday = 96485 C.mol–1; fO2 la 

fugacité en oxygène; et fO2' la fugacité en oxygène de l'air = 0.209. 
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Figure 2.6: Schéma simplifié du capteur SIRO2 C700+ utilisé lors des mesures de vérification 
de la fO2 imposée par les différents mélanges de gaz et la durée d'équilibration de la fO2 dans 
le four. La partie thermocouple a un double rôle étant le contrôle de la température et la 
mesure de la force électromotrice générée entre l'intérieur de la gaine et l'électrolyte solide, 
qui sont exposés à la même température. 
 
 
 Différents tests ont alors été réalisés à différentes fO2 (IW –6.8 < fO2 > IW +4.1) afin 

de vérifier que les valeurs obtenues soient en adéquation avec les données basées sur les 

calculs thermodynamiques (Figure 2.7). 

 

 
 
 
 
 
Figure 2.7: Représentation des données 
de fO2 obtenues avec la sonde zircone 
en fonction des fO2 calculée à partir 
des mélanges de gaz utilisés dans cette 
étude. Le point obtenu avec le support 
en graphite est décalé car la durée 
d'acquisition de la valeur a été 
perturbée par  l'évaporation du platine 
au niveau de la tête de la sonde à 
oxygène. 
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Les données de fugacité d'oxygène mesurées avec le support en platine montrent une 

très bonne corrélation entre les fO2 mesurées et celles calculées. Le point obtenu avec le 

support en graphite est légèrement décalé à cause du temps limité de la communication de la 

tension au niveau de la tête zircone composée de platine. Au bout de 8 minutes d'analyses, le 

fil de platine est rompu, et comme le propose la partie suivante, le temps d'équilibration de la 

fO2 n'était sans doute pas encore atteint.  

En effet, la durée de stabilité de la fO2 varie entre 5 et 10 minutes (Figure 2.8). Cette 

durée correspondra alors au temps que l'échantillon passera en zone froide avant d'être plongé 

dans le four. Lorsque le mélange de gaz de référence circule dans le four, il est interdit d'en 

ouvrir une partie car le mélange de gaz contient dans la plupart des expériences beaucoup de 

CO (gaz inflammable et toxique). La canne est alors mise dans le four avec l'échantillon placé 

dans la zone supérieure au niveau de la boite à eau avant de faire fluer le gaz. Une fois 

l'équilibration de la fO2 atteinte, la charge expérimentale est plongée au niveau de la zone 

chaude du four, sans avoir à démonter la canne en alumine portant la charge expérimentale. 

Afin d'assurer une bonne homogénéité de la fO2, les échantillons sont plongés après 15 

minutes d'équilibration.  

 

Figure 2.8: Durée d'équilibration de la fO2 dans les fours verticaux. La tension électrique 
notée ici E (donnée en mV), mesurée par la sonde à oxygène, est liée directement à la fO2 du 
système. Cinq différentes fO2 sont représentées ici allant de IW –4.1 à IW +4.1. La zone 
grisée entre 5 et 10 minutes correspond au temps à partir duquel la fO2 est équilibrée. 
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2.1.2.3  Equilibre chimique et durée d'expérience: 
 
 

Pour l'étude de la solubilité de l'azote dans les silicates fondus, l'équilibre chimique 

entre le gaz et le silicate doit être atteint. Les travaux de Humbert (1998) montrent que pour  

100 mg de composition de départ (en creuset de graphite), cet équilibre est atteint à partir de 

24h. Pour cette étude, les durées ont été fixées à 24h avec 5 fois moins de composition de 

départ ( 20 mg). L'une des caractéristiques principales des expériences en creuset de graphite 

est que le verre final obtenu est sous forme de bille, car l'angle de mouillage (θ) du silicate 

fondu avec le graphite est de 0. Un profil dans le verre final a été réalisé par SIMS (secondary 

ion mass spectrometry; cf. partie 2.3.2) (Fig. 2.9) afin de s'assurer que la teneur en azote est 

répartie de manière homogène dans l'ensemble de la charge finale, et si le silicate fondu était 

en équilibre avec le gaz (les teneurs en bordures étant similaires à celles au centre de la 

charge). Toutes les expériences de solubilité ont été réalisées avec des durées de 24h pour les 

supports en platine, rhénium et graphite. En revanche, pour l'étude de la diffusion de l'azote 

dans les silicates fondus, les durées d'expériences sont différentes. 

 

 

Figure 2.9: Analyse par SIMS d'une section polie d'une bille de verre silicaté de type AND1 
synthétisé à IW –8 durant 24h.  
 

2.1.2.4 Trempe des charges expérimentales 

 

La trempe consiste à figer le système en le refroidissant rapidement. Avec les gaz 

utilisés (notamment le CO), les trempes ont été réalisées à l'air et non pas à l'eau. En effet, 

avec le CO fortement inflammable, une trempe à l'eau risque de créer une explosion. Pour 

réaliser la trempe à l'air, la canne en alumine supportant la charge expérimentale est retirée 
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rapidement  du four. Durant cette étape, une flamme liée à la combustion du CO au contact de 

l'oxygène accompagne la sortie de la canne en alumine. La vitesse de refroidissement du 

système est estimée à 500°C/s, ce qui est suffisamment rapide pour figer les silicates fondus 

sous forme de verres, et ainsi limiter les potentiels échanges avec l'atmosphère ambiante 

durant le refroidissement. 

 

2.1.2.5  Caractéristiques principales des verres obtenus 

  

Les expériences réalisées sur les supports en platine (Pt) et en rhénium (Re) aboutissent à des 

verres transparents, sans cristaux et ne contenant pas de bulles exceptés pour certains cas où 

quelques bulles ont nucléé depuis la surface de contact Pt-Re/verre. Le contact avec ces 

supports offrant des surfaces favorables à la nucléation de bulles. En revanche pour les 

expériences réalisées en conditions réductrices (fO2 ≤ IW –6.8) et donc en creuset en graphite, 

les charges finales présentent des bulles (Fig. 2.10). L'abondance et la répartition des bulles 

dans les verres silicatés seront discutées dans le chapitre suivant (Chapitre 3). Les différentes 

techniques utilisées pour caractériser ces verres et pour les mesures des teneurs en azote sont 

représentées dans les parties suivantes de ce chapitre. 

 

 

 
 
 
 
Figure 2.10: Photographie d'une bille de 
verre AND1 obtenue après une expérience 
de 24h à IW –8.  
 

 
2.1.2.6 Protocoles expérimentaux pour l'étude de la diffusion de l'azote dans les silicates 
fondus 
 

Pour étudier la diffusion de l'azote dans les silicates fondus, des expériences hors-

équilibre chimique gaz-silicates fondus ont été réalisées (à 1 bar et 1425°C) dans l'objectif de 

mesurer des profils de diffusion dans les verres. Différents protocoles expérimentaux ont été 

testés avec différents supports, différentes durées et conditions de fO2. Toutes les expériences 

de diffusion de l'azote dans les silicates fondus sont réalisées pour des fO2 < IW –5.1 afin 
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d'avoir des teneurs suffisamment importantes pour les analyses par SIMS (cf. partie 2.3.2 et 

chapitre 4). 

Les expériences de diffusion ont été adaptées au protocole expérimental développés 

pour l'étude de la diffusion uni-axiale (e.g., Amalberti et al., 2018). L'idée étant de faire 

diffuser de manière unidirectionnelle un élément d'intérêt, ici l'azote, depuis la surface d'un 

cylindre de silicate fondu pour obtenir un profil de diffusion. Trois différents supports ont été 

testés, à savoir, i) en tube de platine, ii) en tube de graphite vitreux et iii) en tube de graphite 

compact. Les dimensions de ces différents types de tube sont présentées dans le tableau 

suivant (Tableau 2.3). Pour ces expériences, les compostions AND1 et MO2 ont 

exclusivement été utilisées afin de discuter un potentiel effet de la composition du silicate 

fondu sur la diffusion de l'azote et aussi pour proposer des implications sur la diffusion de 

l'azote à la surface de l'océan magmatique terrestre. 

 

Tableau 2.3: dimensions des différents tubes utilisés pour l'étude de la diffusion de l'azote 
dans les silicates fondus. 

 

 

 

 

 

 Afin d'obtenir un cylindre de verre sans bulles pour les expériences de diffusion en 

tube de platine, la poudre de départ (AND1 et MO2 exclusivement) est ajoutée 

progressivement (en 5 à 10 fois). Les étapes de fusion sont réalisées sur des durées de 30 

minutes à 1450°C dans le four vertical GERO avec un flux de CO2 (300 cc/min) pour 

minimiser une éventuelle contamination en azote atmosphérique. Une fois rempli, et pour 

s'assurer que les bulles soient éliminées, le tube de platine contenant le cylindre de verre est 

exposé à 1550°C sous le même débit de CO2 durant 15h. Plusieurs charges expérimentales 

sont préparées en même temps (Fig. 2.11A) et seulement 2 sont utilisées par expérience de 

diffusion (une avec AND1 et l'autre avec MO2) (Fig. 2.11B). Les conditions de fO2 durant 

cette expérience de diffusion sont fixées à IW –5.1. Le système est suspendu grâce à un fil de 

platine épais de 0.6 mm (Fig. 2.11B). Le platine s'évaporant à haute température et en 

conditions réductrices, la durée des expériences de diffusion avec ce support est limitée à 1h. 

Cette méthode est notamment décrite par Amalberti et al., 2018 pour l'étude de la diffusion 

des gaz rares (Ar et He) dans les liquides basaltiques.  

Type de tube Longueur (mm) Diamètre externe (mm) Epaisseur (mm) 

Platine 13.0 3.0 0.2 
Graphite vitreux 12.0 7.0 1.0 

Graphite compact 15.0 6.0 1.5 
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Concernant les expériences en graphite vitreux et compact, comme pour la préparation 

des cylindres de verres sans bulles et sans traces d'azote, la quantité de composition de départ 

est augmentée étape par étape toutes les 30 minutes à 1450°C. Le gaz injecté permettant 

d'éviter la contamination d'azote atmosphérique correspond ici à l'Ar (à 300 cc/min). Ces 

mêmes conditions (i.e;, 1450°C sous flux d'Ar) sont imposées durant 15h pour conclure la 

préparation des cylindres de verre. Les expériences de diffusion sont elles ensuite réalisées à 

IW –8 durant 3h à 1425°C pour ces deux types de supports en graphite. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 2.11: Photos des étapes de préparation (A) et du dispositif (B) utilisé pour l'étude de la 
diffusion de l'azote dans les silicates fondus avec les tubes de platine. Les deux tubes de 
platine sont séparés par un rondelle en alumine (B) pour limiter d'éventuels mélanges de 
composition durant les expériences de diffusion. 
 

Tout comme les expériences de solubilité, une trempe à l'air est réalisée pour figer le 

système. Les charges expérimentales obtenues sont ensuite coupées en deux dans le sens de la 

diffusion (Fig. 2.12) puis préparées pour les analyses par SIMS (cf. partie 2.3.2). Les résultats 

et la discussion concernant ces expériences de diffusion uni-axiales sont présentés et discutés 

dans le chapitre 4.  

 
Figure 2.12: Photo de la découpe 
d'une capsule de platine à la scie 
à fil après expérience de diffusion 
(à gauche) et, photo des deux 
moitiés d'une charge obtenues 
avec le support de type graphite 
compact (à droite). 
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2.2 Caractérisation des verres synthétisés 
 
2.2.1 Microscope électronique à balayage (MEB) 
 

Au cours de cette thèse, certaines compositions en oxydes majeurs de verres silicatés 

ont été déterminées par MEB afin de vérifier de potentielles variations de compositions mais 

aussi la nature des cristaux apparus sur certaines charges expérimentales.  

 Le principe de fonctionnement du MEB se décompose en plusieurs étapes. Un flux 

d'électrons primaires est généré au niveau du canon à électrons par chauffage d'un filament de 

tungstène. Ce flux est ensuite accéléré et focalisé par des lentilles électromagnétiques pour 

former un faisceau d'électrons balayant la surface de l'échantillon. Suite à l'interaction 

électrons-matière au niveau de la poire d'interaction (Fig. 2.13), des électrons secondaires, 

rétrodiffusés, et Auger ainsi que des rayons X sont émis. Les électrons secondaires, arrachés 

de la surface de l'échantillon par le flux d'électrons primaire, sont de plus faible énergie, et 

donnent des informations sur la topographie des échantillons et sont émis principalement au 

niveau des 10 premiers nanomètres de l'échantillon. Les électrons rétrodiffusés (BSE: Back 

Scattered Electrons) sont eux plus énergétiques et sont produits suite à l'interaction entre les 

électrons primaires et le noyau des atomes de l’échantillon, donnant ainsi des informations sur 

le numéro atomique et par conséquent la nature chimique des éléments balayés. Le mode BSE 

permet par contraste chimique d'obtenir une image de l'échantillon reflétant le numéro 

atomique des éléments (plus l'élément est lourd, plus les électrons seront déviés et plus 

l'image sera claire). L'imagerie BSE est souvent employée pour observer et caractériser les 

cristaux et les microstructures. Enfin, les rayons X caractéristiques permettent d'obtenir une 

analyse qualitative et semi-quantitative des phases, ou éléments détectés. Le mode de 

spectroscopie X à dispersion d'énergie (EDX) permet alors de déterminer la composition et 

l'abondance des différentes phases dans les charges expérimentales synthétisées. La poire 

d'interaction s'étend sur quelques micromètres (~1-2 μm) à partir de la surface des 

échantillons (Fig. 2.13).  

Le MEB utilisé dans cette étude, situé au centre de recherches pétrographiques et 

géochimiques (CRPG, Nancy, Fance), est un JEOL JSM-6510 équipé d'un détecteur à énergie 

dispersive (détecteur au silicium à diffusion, SDD, Bruker-AXS). Pour l'acquisition des 

données, le courant du faisceau d'électrons primaire était réglé à 3 nA pour être accéléré à 15 

kV. Les échantillons analysés sont préalablement polis puis carbonés afin d'avoir une surface 

conductrice. 
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Figure 2.13: représentation schématique de la poire d'interaction générée lors des analyses 
MEB. 

 

2.2.2 Microsonde électronique: 
 

Les compositions en oxydes majeurs des différents verres synthétisés ont été mesurées 

par microsonde électronique (ou EMPA eletron microprobe analysis): 

- au service commun de microscopie électronique et de microanalyses X 

(SCMEM) à Nancy (France) avec une microsonde CAMECA SX100 et un 

courant primaire de 6 nA accéléré à 15 kV. 

- à l'Université Pierre et Marie Curie, Paris (France) avec une microsonde 

CAMECA SXFive et un courant primaire de 10 nA accéléré à 15 kV. 

Le principe de fonctionnement est comparable à celui du MEB détaillé dans la partie 

précédente (partie 2.2.1), à l'exception que ce sont des photons X émis par la réaction du 

faisceau d'électron avec l'échantillon qui seront analysés préférentiellement. Le MEB est 

plutôt utilisé pour l'imagerie alors que la microsonde électronique est plus  adaptée à  l'analyse 

des compositions. En effet, les rayons X émis par l'échantillon sont réfléchis au niveau de 

cristaux monochromateurs caractérisés par des distances réticulaires différentes permettant de 

recouvrir l'ensemble des longueurs d'ondes et ainsi toute la gamme des éléments chimiques. 

Chaque élément est caractérisé par un spectre d'émission X alors que pour les analyses MEB, 

on analyse tous les spectres sur une gamme relativement large. De plus, une calibration des 

spectres d'émissions X est réalisée à partir de standards répertoriés dans le tableau suivant 

(Tableau 2.4). Enfin, sous l'effet du réchauffement et de l'accumulation de charge, les 

éléments alcalins présentent une certaine mobilité pouvant affecter les mesures (Spray et Rae, 
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1995) en augmentant ainsi l'intensité des signaux Si, Al, Mg, Ca et diminuant ceux des 

alcalins (Morgan et London, 2005). Les programmes d'analyses de cette étude consistaient 

alors à mesurer dans un premier temps les alcalins (Na, K) puis les autres éléments d'intérêt 

(Si, Al, Mg, Ca). Le temps d'analyse pour chaque élément est de 10 secondes. 

 

Tableau 2.4: Standards utilisés pour la caractérisation des éléments majeurs constituants les 
verres silicatés synthétisés au cours de cette thèse. 
 

Elements Standards (SCMEM) Standards (CAMPARIS) 

Na Albite Albite 
Mg Forsterite Olivine 
Al Al2O3 pur Feldspath orthose 
K Feldspath orthose Feldspath orthose 
Ca Andradite Diopside 
Si Wolastonite Olivine 

 

 

2.2.3 Tomographie aux rayons X: 
 

La plupart des verres synthétisés durant cette étude présentaient des bulles (Fig. 2.10). 

Afin de caractériser la répartition spatiale, la forme, et la taille des bulles dans les charges 

expérimentales, des analyses par tomographie à rayons X ont été réalisées. En effet, cette 

technique permet de caractériser l'architecture des échantillons solides en fonction de la 

densité des composant qu'ils contiennent et ce avec une résolution pouvant être inférieur au 

micromètre. Cette partie analytique a été réalisée au service commun de microscopie 

électronique et de microanalyses X (SCMEM) du laboratoire GéoRessources à Nancy 

(France). Le principe de la tomographie aux rayons X est d'illuminer un échantillon par 

rayons X puis de collecter le faisceau traversant l'échantillon à l'aide d'un détecteur de 

photons X. Cette opération est répétée sous différents angles (grâce à un porte échantillon 

rotatif) de sorte à pouvoir reconstruire les images de l'ensemble de l'échantillon en 3D (Fig. 

2.14). Cette technique a l'avantage d'être non-destructive, nécessite aucune préparation 

particulière de l'échantillon dont la taille peut varier de 1 mm à une dizaine de centimètres.  

Ces études ont été réalisées avec un tomographe à rayons X Nanotom Phoenix (GE) 

avec une tension de 75 kV. La résolution, exprimée en μm/voxel (l'équivalent pour la 3D du 

pixel pour la 2D) est de 1.5 pour les images présentées dans cette étude. Le logiciel VGStudio 

a été utilisé pour la reconstruction en 3D des images compilées. Enfin cette méthode permet 
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aussi de quantifier les volume que représentent les différents composants de l'échantillon, et 

donc ici, le volume des bulles a pu être quantifié. 

 
 

Figure 2.14: Exemples de reconstruction en 3D par Tomographie à rayons X d'une bille de 
verre présentant des bulles (AND1 - IW –8 - 1425°C). La couleur des bulles étant liée à leurs 
volumes. La partie de gauche montre un exemple de coupe dans l'échantillon réalisé avec le 
logiciel VGStudio, la partie grisée étant la bordure de l'échantillon. La partie de droite met 
en évidence uniquement les zones de très faible densité, ici les bulles, avec une vue globale de 
leur disposition dans le verre. 
 
 
2.2.4 Spectroscopie Raman: 
 

La spectroscopie Raman est une méthode optique non destructive permettant de 

déterminer la spéciation ainsi que la structure des espèces chimiques composant la matière 

liquide, solide ou gazeuse. Cette méthode se base sur l'énergie vibrationnelle et rotationnelle 

des liaisons moléculaires qui est propre à chaque molécule (comme pour la spectroscopie 

infrarouge). Un laser permet d'émettre à une certaine longueur d'onde une lumière 

monochromatique (i.e., bleu à 458 nm; vert à 514 nm et rouge à 660 nm) qui sera ensuite 

diffusée par l'échantillon à une autre fréquence ou un autre niveau d'énergie (Fig. 2.15). 

Lorsqu'une partie de la lumière est diffusée à la même fréquence que celle de la radiation 

incidente, on parle de diffusion de Rayleigh, et lorsqu'elle est modifiée, de diffusion Raman 

(Fig. 2.15). Ce qu'on appelle l'effet Raman correspond donc à ce changement de fréquence 

entre la lumière émise par le laser et celle diffusée par l'échantillon. Ainsi, la spectroscopie 
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Raman consiste à analyser cette lumière diffusée par l'échantillon. La vibration d'une 

molécule s'exprime par des pics ou raies Raman à certaines longueurs d'onde suivant les 

molécules. La position des raies Raman est indiquée en nombre d'onde (ū = 1/λ) exprimé en 

cm–1. Une même molécule peut présenter différents modes de vibrations et par conséquent 

vibrer à différentes longueurs d'onde comme par exemple la molécule d'eau H2O qui est 

caractérisée par trois raies principales (Fig. 2.16).  

 

Figure 2.15: Représentation 
schématique du processus 
vibrationnel Raman (d'après 
Kim et al., 2017). 
 
 
 
 
 
 
 

 
La position d'un mode de vibration d'une molécule peut varier de quelques cm–1 en 

fonction du milieu dans lequel la molécule est présente. L'intensité des pics est quant à elle 

dépendante de la concentration, du volume diffusant, de la polarité de la molécule et des 

effets instrumentaux. D'un spectromètre Raman à l'autre, la position d'une bande peut aussi 

être décalée de quelques cm–1. La largeur des raies Raman est fonction de l'agencement des 

atomes. Par exemple pour un minéral, les atomes sont ordonnés selon une structure cristalline, 

les raies seront fines, contrairement au verre où le désordre atomique sera caractérisé sous 

forme de raies Raman plus larges. Les positions des raies de vibrations Raman pour une 

grande partie des molécules d'azote sont répertoriées dans le tableau suivant (Tableau 2.5). 

Ces positions sont définies par mesures réalisées sur des verres silicatés. 

Au cours de cette thèse, les analyses par spectroscopie Raman sur les différents verres 

synthétisés ont été réalisées au laboratoire GeoRessources (Nancy, France) avec un 

microspectromètre Raman LabRAM de la marque Horiba Jobin Yvon® (Fig. 2.17). L'avantage 

de cette méthode étant qu'elle ne nécessite aucune préparation préalable des échantillons 

présentés ici et par conséquent, les verres synthétisés pouvaient être directement analysés.  
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Figure 2.16: Spectre typique de la molécule d'eau avec ses trois modes de vibrations (spectre 
réalisé sur de l'eau liquide avec un laser vert 514 nm). La raie de vibration angulaire étant 
située à 1595 cm–1, celle associée à l'élongation symétrique à 3652 cm–1 et pour l'élongation 
asymétrique à 3756 cm–1. 
 
Tableau 2.5: Récapitulatif des principales molécules azotées et leurs fréquences de vibration 
Raman associées dans les verres silicatés.  
 

 
 

Le spectromètre utilisé est un spectromètre dispersif, i.e. l'analyse des composantes 

spectrales du rayonnement diffusé est obtenue par diffraction sur un réseau 1800 tr/min. Un 

système de miroirs prismatiques dirige les photons sur un système dispersif qui permet alors 

la séparation des photons selon leurs longueurs d'onde. Ce réseau permet de faire varier la 

résolution spectrale ainsi que la taille de la fenêtre spectrale. Le signal est ensuite collecté sur 

un détecteur multicanal CCD (Charge Coupled Device) Si.  

Molécules N v (cm
–1) Reference(s) 

NO 2053-2085 Roskosz et al., 2006 

N2 2330 
Klimm et Botcharnikov, 2010; Li et al., 2015, Roskosz et al., 

2006;  Dalou et al., 2019b 

NH 3180-3250-3280-3350 Mysen et al., 2008; Kadik et al., 2017; Dalou et al., 2019b 

SiN 800 Wada et al., 1981; Soignard et McMillan, 2004 

CN 2258-2261-2274 Parker et Hope, 2010;  Dalou et al., 2019b 

TiN 405 Dam et al., 2012 
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Un laser à Ar+ (Stabilite 2017, Spectra Physics, Newport©) vert (λ  = 514 nm) et bleu 

(λ = 458 nm) ont été utilisés durant cette étude avec une puissance de 100 mW et 200 mW 

respectivement. Ces types de laser sont le plus souvent utilisés pour les analyses 

d'échantillons inorganiques alors que le laser rouge (λ  = 660 nm) est plutôt utilisé pour les 

composés organiques afin de limiter les problèmes liés à la fluorescence. Le laser bleu est 

quant à lui le plus adapté pour l'intensité et la définition des positions des pics des molécules 

vibrant entre 2000 et 4000 cm–1 comme les complexes N-H par exemple (Tableau 2.5) car 

pour cette gamme de vibration, l'efficacité quantique du collecteur CCD est plus intense 

(Dalou et al., 2019b).  

Un microscope de chez Olympus® a permis la mise au point sur les échantillons (les 

objectifs ×20 et ×50 étant ceux les plus utilisés) et la diffusion du laser vers l'échantillon. Les 

zones d'analyses sont de 1-3 μm. Une platine connectée à un boitier de contrôle permet un 

déplacement précis en X-Y-Z du support de l'échantillon (Fig. 2.17). Les paramètres et 

réglages utilisés pour les analyses sont : une fente d'entrée fixée à 100 μm et un trou confocal 

à 500 μm. Aucun filtre permettant de limiter l'énergie du laser du laser incident n'a été utilisé. 

Le temps d'acquisition sur la gamme 100-4000 cm–1 était de 10 secondes pour 10 

accumulations. Les différents spectres ont été traités avec les logiciels Labspec5 et Labspec6 

développés par HORIBA©. 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 2.17: Photo du spectromètre Raman LabRAM HR (Horiba Jobin Yvon) utilisé au cours 
de cette thèse (photo provenant du site du laboratoire GeoRessources). 
 
 
 
 
 
 
 
 



Chapitre 2 : Matériel et méthodes 

 71

2.3 Analyses quantitatives de l'azote  
 
2.3.1 Spectrométrie de masse gaz rares  
 

Les teneurs en azote des verres synthétisés ont pu être déterminées par spectrométrie 

de masse gaz rares au CRPG. Ces analyses se décomposent en trois étapes principales, à 

savoir: (1) l'extraction du gaz piégé dans l'échantillon, (2) la purification du gaz et (3) 

l'analyse du gaz. Ces différentes étapes sont détaillées dans l'ordre chronologique dans les 

parties suivantes. 

 

2.3.1.1 Systèmes d'extraction 

 

 Deux méthodes différentes d'extraction des gaz par chauffage ont été utilisées: Le 

chauffage laser CO2 à haute température pour l'étude de la solubilité de l'azote (Tmax = 1600 

+/- 100°C) et le chauffage par palier de température à l'aide d'une lampe halogène (Tmax = 

1000°C +/- 1°C) ou de fours résistifs (i.e., avec chauffage d'un tube en quartz et par paniers 

résistifs, avec Tmax = 1000 +/- 5°C et Tmax ~ 2150°C respectivement) pour étudier la 

diffusion de l'azote dans les verres silicatés.   

 
2.3.1.1.1 Extraction par chauffage laser CO2 

 

La principale méthode d'extraction  utilisée pour l'étude de la solubilité de l'azote est le 

chauffage par laser CO2, associé à une chambre d'extraction munie d'une fenêtre en ZnSe 

adapté à l'ultravide (Fig. 2.18) (Humbert, 1998; Zimmermann et Marty, 2014). Le laser CO2 

utilisé est un laser de puissance maximale de 30 W et de longueur d'onde 10.6 μm de chez 

Melles Griot®. Une platine sur laquelle repose l'ensemble du laser permet le déplacement en 

XY du faisceau laser et de chauffer l'ensemble de l'échantillon situé dans la chambre laser (la 

zone de focalisation étant comprise entre 100 et 200 μm). La température est augmentée 

graduellement durant le chauffage d'un échantillon puis maintenue à une intensité maximale 

durant 2-3 minutes (la température estimée lors de ce dernier palier est 1600°C +/- 100°C). 

L'ensemble du système est équipé d'une caméra CCD permettant d'observer la fusion des 

échantillons qui, après fusion, forment des billes de silicate. Le chauffage par laser CO2 est 

adapté pour des expériences de chauffage par paliers de température (step heating) grossiers 

(incertitude de la température à +/- 100°C)  pour des échantillons de moins de 10 mg. Au de-

là de cette masse, cette technique n'est plus adaptée car la fusion de l'échantillon est 
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incomplète (Zimmermann et Marty, 2014). Des lasers CO2 de dernière génération comme le 

MIR 10 par exemple, permettent en revanche une gestion plus stable de l'intensité sur 

l'échantillon pouvant permettre de contrôler la température avec plus de précision.  

Les échantillons sont placés dans une chambre laser adaptée à ce type de chauffage 

(Fig. 2.18). Son enceinte est en acier inoxydable 316L. Elle est équipée d'une fenêtre en ZnSe 

transparente au rayonnement du laser (longueur d'onde 10.6 μm) et collée par une résine 

époxy E 505 de la société Epotecny® directement sur l'enceinte métallique. Le porte-

échantillon se compose de 7 à 21 cupules circulaires (selon le modèle) destinées aux 

différents échantillons (Fig. 2.18B). Entre chaque série d'analyse, le support à échantillons est 

nettoyé avec un mélange H2O(50%)-HNO3(45%)-HF(5%) puis est rincé à l'eau et à l'acétone 

avant d'être étuvé à 100°C durant 30 minutes. La propreté de chaque cupule est ensuite 

vérifiée à la loupe binoculaire.  

 
Figure 2.18: Schéma (A) et photos de l'enceinte d'extraction par chauffage laser CO2 (B et C) 
avec en (C) une photo représentant le chauffage d'un échantillon. 
 
 
2.3.1.1.2 Extraction par chauffage par palier 

 

L'extraction des gaz par palier de température permet d'étudier  la diffusion de l'azote 

dans des billes de verres silicatés. En connaissant la masse, la taille (rayon de la sphère 

silicatée), et les teneurs extraites à chaque palier, il est possible de déterminer les coefficients 
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de diffusion à partir des équations (Eq. 2.4, 2.5 et 2.6) dérivant des travaux de Reichenberg 

(1953); Fechtig et Kalbitzer (1966); Crank, 1975 et McDougall et Harrison (1999).  
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Avec D, le coefficient de diffusion en m2.s–1, a le rayon du domaine de diffusion (en m), t la 

durée du palier d'extraction (en s) et F la fraction de gaz extraite. 

La technique de chauffage utilisée doit permettre de couvrir une large gamme de 

température (500-1500°C si possible) avec une précision sur chaque palier ≤ 50°C. 

Différentes méthodes de chauffage par palier de température ont été testées au cours de cette 

thèse. 

 

2.3.1.1.2.1 Extraction par chauffage externe par lampe halogène 

 

La première méthode testée durant cette thèse est celle du chauffage par lampe 

halogène développée par Farley et al. (1999) et utilisée par exemple, pour l'étude de la 

diffusion de certains gaz rares (i.e., He, Ne, Ar) par Amalberti et al. (2016). Le système 

présenté dans la figure suivante (Fig. 2.19) permet d'atteindre des températures comprises 

entre 500 et 1000°C avec une faible incertitude sur la température (~1°C) grâce au 

thermocouple placé au niveau de l'échantillon. Pour atteindre cette gamme de température, 

Amalberti et al. (2016) propose un système avec une ampoule de 250 W permettant une 

montée en température rapide de 50°C/s. Malgré l'installation d'un protocole similaire à celui 

de Amaberti et al. (2016), la limitation de la température maximale autour de 800°C n'a pas 

permis de retenir ce four pour les expériences d'extraction de l'azote par palier de température. 
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Figure 2.19: Photo et schéma du système de four à ampoule halogène. L'échantillon est placé 
avec le thermocouple dans une feuille de tantale. Le schéma provient des travaux de 
Zimmermann et Marty (2014). 
 
2.3.1.1.2.2 Extraction par chauffage externe d'une enceinte en quartz 

 

Un second système permettant d'atteindre des températures relativement élevées 

(~1000°C) a été testé durant cette thèse. Ce système présenté dans la thèse de Humbert (1998) 

et dans les travaux de Zimmermann et Marty (2014), consiste à chauffer un tube en quartz 

avec un four résistif (Fig. 2.20). Le thermocouple situé au niveau de la zone de l'échantillon 

permet un contrôle précis de la température (+/- 5°C) tout au long des expériences. Le 

ramollissement de l'enceinte en quartz (à partir de 1300°C) et la température limitée à 

~1000°C du four résistif, constituent les principales limites de cette méthode d'extraction. Des 

tests ont néanmoins pu être réalisés avec ce système sur une bille de verre (CC3) présentant 

une concentration homogène de 2039 ± 54 ppm d'azote. Les résultats sont présentés dans la 

deuxième partie du chapitre 4 (partie 4.2). 
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Figure 2.20: Schéma du système de chauffage externe d'une enceinte en quartz par four 
résistif (d'après Zimmermann et Marty, 2014). 
 
2.3.1.1.2.3 Extraction par chauffage interne - paniers résistifs  

 

Un dernier protocole avec des paniers résistifs a été testé dans l'objectif d'atteindre des 

températures supérieures à 1000°C. Ce dispositif, présenté par Burgess et al. (2009) et 

Bekaert et al. (2018), consiste à chauffer les échantillons au niveau de résistances chauffantes 

agencées sous forme de paniers (Fig. 2.21). La température des paniers est augmentée 

progressivement à l'aide d'un courant électrique. Une calibration de la température du panier 

en fonction de l'intensité électrique est réalisée à partir de la température de fusion de métaux 

purs (i.e., Au, Ag, Al, Sn, Ni, Pd) (Fig. 2.22). En complément, une lecture pyrométrique du 

rayonnement du panier a été faite à l'aide d'un pyromètre préalablement calibré en fonction du 

type de métal constituant les paniers (documents provenant de MIKRON®). Les paniers 

utilisés dans les études de Burgess et al. (2009) et Bekaert et al. (2018) sont constitués d'un 

filament de tungstène entouré d'une gaine en alumine (W-alumine). Des blancs analytiques 

ont été réalisés avec ce type de paniers résistifs (cf. partie 2.3.1.3.4) mais pour des raisons 

d'interactions potentielles de l'azote avec le support chauffé, un autre type de panier a été 

élaboré. Des nacelles en platine (Fig. 2.21) ont été conçues pour s'affranchir d'une 

chimisorption de N2 déjà observée sur des métaux réfractaires comme le molybdène (Yokochi 

et Marty 2016). En revanche, durant l'établissement de la courbe de calibration des paniers en 

platine, des difficultés ont été rencontrées pour les paliers de température au-delà de 1100°C. 

En effet, à haute température et en conditions réductrices (imposées par les conditions 

d'ultravide), le platine est instable et s'évapore au niveau de la soudure du panier sur le 
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support d'alimentation (zone la plus fragile du système) empêchant ainsi toute alimentation 

électrique. Ces nacelles en platine ne sont alors pas adaptées aux conditions souhaitées pour 

l'étude de la diffusion de l'azote dans les verres silicatés au-delà de 1100°C. Par conséquent, 

aucun test de blancs analytiques n'a été réalisé avec les paniers en platine.  

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.21: Photos du dispositif de chauffage par panier résistifs. (A) Configuration des 
paniers pour la calibration de la température. (B) Système en cours de chauffage (panier 1 
avec le fil d'or). 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figure 2.22: Courbe et droite de calibration de la température en fonction de l'intensité 
électrique pour les paniers W-alumine (Bekaert et al., 2018) (à gauche) et ceux en platine (à 
droite).  
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2.3.1.2 Purification de l'azote  

 

Après extraction, les gaz sont détendus dans une ligne en verre dédiée à la purification 

de l'azote appelée ici "ligne azote" ou "ligne de purification" (Fig. 2.23). La purification du 

gaz est essentielle pour (Zimmermann et al., 2015): 

 contrôler les effets de pression (introduire une pression compatible avec le 

spectromètre de masse, i.e., ~6 × 10–6 mbar, afin d'éviter de saturer et d'endommager 

les collecteurs). 

 minimiser les interférences isobariques susceptibles d'affecter la détection de l'azote: 

12C16O, 13C16O, 12C2
1H4, 

12C1H16O et 12C2
1H5. La purification contribue de ce fait à 

améliorer le rendement d'ionisation. 

 

Le principe de purification de l'azote est basé sur la dissociation et l'oxydation des 

impuretés CO et CxHy en CO2, H2O (pour l'hydrogène), SO2 pour le soufre et NOx pour 

l'azote (Zimmermann et al., 2009). Cette réaction se fait à partir d'O2 produit par la réaction 

réversible du CuO qui en chauffant (jusqu'à 800°C) libère de l'oxygène. Son refroidissement 

permet la réadsoprtion de l'oxygène n'ayant pas interagit avec les gaz de l'échantillon, selon la 

réaction réversible suivante (Eq. 2.7): 

 

2CuO  Cu2O + 1/2 O2              (Equation 2.7) 

En conditions oxydantes, le platine (présent comme contenant de la poudre CuO, Fig. 

2.23) permet de catalyser ces réactions d'oxydation et de dissociation (Boyd et al., 1988). Les 

différents composés oxydés sont piégés par physisorption autour de –180°C au niveau des 

deux doigts froid (Fig. 2.23) dont l'un contient des filaments en Ti (au niveau du doigt froid 2) 

pour augmenter la surface d'adsorption et favoriser ainsi l'efficacité du piégeage des espèces 

cryosorbées. Ensuite, le refroidissement du CuO de 800°C à 300°C doit se faire 

progressivement pour une réadsoption complète et optimale de l'O2 non utilisé dans la 

réaction d'oxydation.  
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Figure 2.23: Schéma simplifié de la ligne azote permettant de purifier l'azote extrait des 
échantillons (à partir de Zimmermann et al., 2015). Les doigts froids correspondent à des 
pièges d'azote liquide régulés à des températures de ~ –180°C. Le four permet de réaliser des 
cycles de température (ici de 800 à 300°C) au niveau de la capsule en platine contenant la 
poudre de CuO. La partie "Std N2" représente un ballon en verre contenant le standard 
d'azote, ici de l'air atmosphérique sec.   
 

Une fois l'oxygène réincorporé, les conditions réductrices dans la ligne de purification 

permettent la transformation des composés NOx en N2 (Boyd et al., 1988). Cette ligne de 

purification montée en 2004 est en verre (Pyrex® et Quartz) contrairement à la ligne de 

purification des gaz rares en métal, car l'état de surface du verre permet de minimiser 

l'adsorption de N2. La partie chauffée (four CuO, Fig. 2.23) est composée d'un tube de quartz 

tandis que le restant de l'enceinte est en Pyrex®. 

Le protocole de purification de l'azote avec les différentes durées et températures de 

paliers, est le suivant: 

 Isolement du gaz dans la ligne de purification puis chauffage du CuO à 800 °C durant 

20 min. Le doigt froid 1 est régulé à –180°C (Fig. 2.23). 

 Diminution de la température du CuO à 700°C (15 min). 

 Diminution de la température du CuO à 600°C (15 min). Le doigt froid 2 est refroidit 

entre –160 et –175°C. 
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 Diminution de la température du CuO à 500°C (15 min) puis 300°C (15 min).  

Ces différentes étapes de purification de l'azote sont détaillées par Humbert et al. (2000) et 

Zimmermann et al. (2009). Une fois purifié, le gaz est prêt à être analysé par spectrométrie de 

masse gaz rares.  

 
2.3.1.3 Spectrométrie de masse gaz rares  

2.3.1.3.1 Principe de fonctionnement 
 
 
 Le principe de fonctionnement d'un spectromètre de masse à source Nier consiste à 

ioniser un gaz, si possible le plus pur possible, de séparer ses isotopes en fonction de leurs 

rapport m/q (m = masse et q = charge) dans un secteur magnétique et de mesurer les signaux 

au niveau d'un collecteur permettant de transformer les flux ioniques en courants électriques 

(Fig. 2.24). Les spectromètres de masse gaz rares permettent d'analyser les gaz rares mais 

aussi N2. La principale source utilisée pour ioniser les gaz est la source de type Nier (Fig. 

2.24, 2.25 et 2.26). Cette source permet, à partir d'un filament (Fig. 2.25), de générer un flux 

d'électrons venant arracher, suite à la collision électron-atome, un à plusieurs électrons de 

l'atome cible. La trajectoire des électrons produits est optimisée par des aimants permanents 

situés à l'extérieur de l'enceinte pour permettre de maximiser l'ionisation du gaz. Les ions sont 

ensuite extraits du bloc source à l'aide d'une tension appliquée sur le repousseur. Après avoir 

traversé la fente d'extraction, les ions sont focalisés et accélérés à l'aide de différentes plaques 

et demi-plaques (selon le géométrie de la source) pour aboutir  à un faisceau ionique intense 

et stable en aval de la fente de définition (Figures 2.25 et 2.26) (Botter et Bouchoux, 1995). 

Les ions sont ensuite déviés par un champ magnétique et séparés les uns des autres en 

fonction du rapport m/q  (Fig. 2.24). Le rayon de courbure des isotopes lourds qui en 

découlera sera plus important que celui des plus légers. Les détecteurs collectent (par collision 

sur une plaque métallique) le faisceau ionique et le transforment en signal électrique. Les 

détecteurs utilisés sont principalement des cages de Faraday (FC) de résistance ohmique 

variant entre 1011 et 1012 Ω, et des multiplicateurs d'électrons à dynodes discrètes (CDD).  

Tous les spectromètres modernes  possèdent les deux types de collecteurs (e.g. Helix MC, 

SFT, Argus VI, NGX-600, Noblesse).  

Le principe de fonctionnement d'une cage de Faraday consiste à recueillir le flux 

d'ions dans une cage métallique (Fig. 2.24), où chaque particule chargée impactant la cage va 

charger sa surface et générer un courant permettant de mesurer le nombre d'ions impactant la 

cage. Le courant généré est ensuite amplifié par un amplificateur électronique (de forte 
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résistance ohmique, e.g., 1011Ω dans l'exemple de la figure 2.24) pour ensuite être mesuré. 

Les collecteurs de type CDD sont eux utilisés pour des analyses de plus faibles teneurs grâce 

à un système d'amplification électronique à partir de dynodes secondaires (Fig. 2.24). Le 

système consiste à convertir les ions en électrons primaires (au niveau de la dynode de 

conversion) puis secondaires grâce à une série de dynodes (Zimmermann et Bekaert, 2020a). 

Enfin, comme pour la cage de Faraday, le signal est ensuite amplifié puis mesuré. Les 

collecteurs de type CDD permettent d'analyser des quantités de gaz plus faibles (~ 10–20 à 10–

13 moles) que les FC (≥ 10–14 moles). 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.24: représentation schématique du principe de fonctionnement d'un spectromètre de 
masse. Le schéma de la source de type Nier provient des travaux de Mabry et al. (2012) et 
celui de la cage de Faraday (exemple pour une cage de résistance 1011 Ω) est inspiré des 
travaux de Barthelemy (2009). 
 

Les différentes analyses par spectrométrie de masse gaz rares se déroulent sous 

conditions d'ultravide (UHV) (~10–9 mbar) obtenues à l'aide d'une pompe ionique et/ou d'un 

groupe de pompage turbo-moléculaires (Zimmerman et Marty, 2014). Ces conditions 

d'ultravide sont très importantes car elles permettent d'optimiser la transmission des ions entre 

le bloc source et les collecteurs. L'UHV rend possible l'utilisation de haute tension dans la 

source permettant de focaliser le faisceau d'ions. Enfin, l'un des aspects les plus importants en 

spectrométrie de masse est la résolution de masse propre à chaque type de spectromètre. Ce 
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paramètre est défini par le rapport m/Δm où m est la masse de l'ion d'intérêt et Δm la 

différence de masse entre la masse d'intérêt et celle de la masse d'une espèce interférente. 

Nous verrons dans la partie suivante 2.2.1.3.3 que plusieurs pics peuvent être présents à une 

masse proche (pics interférents). Ces signaux interférents peuvent être séparés grâce à la 

résolution de masse du spectromètre. Par exemple, si l'on veut distinguer un ion de masse 

30.000 (15N15N) d'un ion de la masse 30.047 (12C2
1H6

+) alors une résolution de masse de 

minimum 639 est nécessaire (30.000/(30.047–30.000) = 639). 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.25: vue éclatée d'une source par impact électronique de type Nier (exemple de la 
source du VG-5400 de Fisons Instruments®) (Zimmermann et Bekaert 2020a).  
 

 
 
 
 
Figure 2.26: photo du dessus d'une source de 
type Nier (exemple de celle du VG-5400) 
dont le filament, situé sous la fente de 
définition (cf. Fig. 2.25), a été remplacé 
durant cette thèse. 
 
 
 

 
2.3.1.3.2 Spectromètres de masse gaz rares VG-5400 et Noblesse HR 

 

Durant cette thèse, deux spectromètres de masse ont été utilisés, le VG-5400 et le 

Noblesse HR (Fig. 2.27). Les deux spectromètres de masse sont équipés d'une source de type 
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Nier (comme décrit ci-dessus). Le spectromètre VG-5400, permet de travailler en mode 

statique et d'obtenir des résultats d'une haute sensibilité pour les gaz rares mais aussi, et 

surtout, pour l'azote (e.g. Libourel et al., 2003; Füri et al., 2013). Le VG-5400 est arrivé en 

1989 au CRPG mais suite à une contamination trop importante en hydrocarbures interne au 

spectromètre (discuté dans la partie 2.3.1.3.7.1), il a dû être retiré de la plateforme gaz rare en 

juin 2019. Le Noblesse HR est quant à lui arrivé en juin 2018 au CRPG et permet tout comme 

le VG-5400 d'analyser les gaz rares et l'azote avec une excellente  sensibilité (Tableau 2.6). 

 
Figure 2.27: Photos des deux spectromètres de masses gaz rares utilisés durant cette thèse 
avec (A) le VG-5400 et (B) le Noblesse HR. 
 
Tableau 2.6: Résumé des principaux paramètres des deux spectromètres de masse utilisés 
durant cette thèse: 
 

Paramètres VG-5400 Noblesse HR 

Rayon de courbure (cm) 54 24 
Source Nier Nier 

Mode analytique Mono-collection Multi-collection 
Résolution de masse sur CDD 600 600 
Résolution de masse sur FC 200 600 

MRP 200 5280 
Sensibilité 14N14N (A/Torr) 3.7 × 10–5 1.7 × 10–4 

Courant de Trap (μA) 70 150 
 

Les masses 28 (14N14N), 29 (14N15N) et 30 (15N15N) sont les masses d'intérêt pour les 

analyses des teneurs et des rapports isotopiques en azote. Les signaux pouvant interférer aux 
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masses cibles sont répertoriés dans le tableau suivant (Tableau 2.7) ainsi que les résolutions 

de masse nécessaires pour s'affranchir des signaux interférant. L'étape de purification (cf. 

partie 2.3.1.2) permet notamment de réduire l'abondance des ces complexes CO et CxHy. 

 

Tableau 2.7: Récapitulatif des isotopes d'intérêt et espèces interférentes pour les analyses de 
l'azote par spectrométrie de masse gaz rares ainsi que la résolution de masse nécessaire pour 
s'affranchir des signaux interférant aux masses 28, 29 et 30 (d'après Zimmermann et al., 
2015). 
 

Isotopes mesurés Masse/charge (uma) Espèces interférentes Masse/charge (uma) 
Resolution 
de masse 

14N14N 28.006 
12C16O+ 27.995 2493 
12C2

1H4
+ 28.031 1114 

14N15N 29.003 
12C17O+ 28.999 7160 
12C2

1H5
+ 29.039 807 

15N15N 30 12C2
1H6

+ 30.047 639 

 
 
2.3.1.3.2.1 VG-5400 
 

Au début de cette thèse, les analyses quantitatives d'azote des échantillons ont été 

réalisées avec le VG-5400 (provenant de Fisons Instruments®). Ce spectromètre de masse est 

équipé d'un important rayon de courbure (i.e., 54 cm; Tableau 2.6) permettant de couvrir une 

large gamme de masse (de 1 à 200). Ce spectromètre est équipé au niveau des collecteurs 

d'une cage de Faraday de résistance 1011 Ω et d'un multiplicateur d'électrons de résistance 1013 

Ω  dont les résolutions de masse sont présentées dans le tableau 2.6 ci-dessus. Les masses 28 

et 29 de l'azote sont collectées sur la cage de Faraday en mode "peak-jumping". Les masses 

29 et 30 sont mesurées sur un CDD pour apporter des corrections vis à vis du signal du CO. 

Le courant de trap (ou courant électronique) est fixé à 70 μA et la sensibilité (cf. partie 

2.3.1.3.3) est de 3.7 ± 0.3 × 10–5 A/Torr.  

 
2.3.1.3.2.2 Noblesse HR 
 

Au cours de cette thèse, j'ai pu participer en juin 2018 à l'installation, la mise en 

fonction et la calibration d'un nouveau spectromètre de masse, le Noblesse HR de chez Nu 

Instrument®. Le spectromètre de masse est équipé de 3 cages de Faraday (F0, F1 et F2) et de 4 

multiplicateurs d'électrons (ICO, IC1, IC2 et IC3) (Fig. 2.28). Les masses 28, 29 et 30 de 
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l'azote sont respectivement mesurées sur deux cages de Faraday (F1 et F2) et un CDD (ICO) 

(Fig. 2.28). 

 
Figure 2.28: photo du Noblesse HR (à gauche) et schéma de la disposition des collecteurs (à 
droite) avec "F" correspondant aux cages de Faraday et "IC" correspondant aux 
multiplicateurs d'électrons (CDD). 
 

L'une des différences majeures entre le Noblesse HR et le VG-5400 réside dans le 

mode d'acquisition pour les isotopes de l'azote (i.e., mono-collection pour le VG-5400 et 

multi-collection pour le Noblesse HR). La seconde différence étant la résolution de masse sur 

les cages de Faraday qui est 3 fois plus importante que pour celle du VG-5400 (Tableau 2.6). 

Les analyses des différents isotopes de l'azote avec le Noblesse HR peuvent être séparées en 

plusieurs étapes (Fig. 2.29), l'ensemble de ce celles-ci représentant un cycle de mesure: 

 Etape 1: mesure du 28CO (12C16O) permettant de corriger la contribution du CO au 

signal total à la masse 28. La proportion de 29CO et 30CO étant ensuite déterminée de 

par la relation de proportionnalité connue entre le 28CO, le 29CO et le 30CO (i.e., 29CO 

= 12C16O/98.893 × 1.107 et 30CO = 12C16O/99.759 × 0.204). 

 Etape 2 : mesure en multi-collection de 28N+28CO sur Fa2, 29N+29CO sur Fa1 et 
30N+30CO sur IC0 (Fig. 2.28 et 2.29). Les contributions de 28,29,30CO étant connues, il 

suffit de les retrancher au signal total mesuré sur les collecteurs pour en déduire 

l'abondance de chaque isotope de l'azote.  

 Etape 3 : mesure du  flanc du pic 28N+28CO permettant de vérifier la stabilité du 

spectromètre de masse (HT, Champ magnétique). Cette position est importante pour 

vérifier si le spectromètre est stable tout au long de l'analyse, car si l'erreur interne sur 

les mesures de la position du flanc de pic est > 10% cela prouverait une certaine 

instabilité du signal pouvant être liée à un effet d'hystérèse du champ magnétique. 
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 Etape 4: Mesure des hydrures permettant  de contrôler la qualité de la purification. 

 
Le protocole d'acquisition comprend dans son ensemble 25 cycles et dure environ 20 minutes. 

Les signaux recueillis sont ensuite convertis en mole (cf. partie 2.3.1.3.6). 

 
Figure 2.29: Exemple d'acquisition et de procédure analytique d'un cycle pour une analyse 
des masses 28, 29 et 30 de l'azote dont la description est présentée dans le texte ci-dessus. 
 
2.3.1.3.3 Sensibilité 

 

La sensibilité d'un spectromètre de masse se définit par la capacité de l'analyseur à 

donner un signal électrique (A) à partir d'une quantité de gaz connue (Torr). Elle doit être la 

plus élevée possible de manière à abaisser la limite de détection. L'optimisation de la 

sensibilité correspond à la maximisation d'un courant mesuré pour un flux d'ions donné.  Il est 

préconisé de la déterminer tous les jours, et l'ensemble des données permet de connaître la 

reproductibilité externe des mesures. La sensibilité est déterminée à partir de l'injection d'un 

gaz standard, de pression et de composition connue. Le gaz standard pour l'azote correspond à 

de l'air sec piégé dans un ballon de verre de 2350 cm3 connecté sur la ligne de purification des 

gaz (Fig. 2.23 et 2.30). Un volume de 0.3026 cm3 au niveau de VStdN (Fig. 2.23, et 2.30) 

permet de prélever une fraction du gaz et de le détendre ensuite dans la ligne de purification. 

(Fig. 2.23). Il est ensuite purifié selon un protocole développé au laboratoire (cf. partie 

2.3.1.2) puis analysé par spectrométrie de masse. La sensibilité du spectromètre est calculée à 

partir de l'équation (Eq. 2.8) suivante. Les sensibilités déterminées pour le VG-5400 et le 

Noblesse HR sont données dans le tableau 2.6. 
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 ܵ ൌ 	
௎	ൈ	்ಽೌ್೚
ோᇲ	ൈ	௉	ൈ	ௗ

       (Equation 2.8) 

 

avec, S: la sensibilité en Ampère/Torr ; U: la tension mesurée par le collecteur en Volt (V); 

TLabo, la température moyenne du laboratoire en K; R' la résistance électrique du collecteur 

(Ω) P: la pression en Torr (1 mbar = 0.75 Torr); d : le coefficient de dilution. 

 

 
 
Figure 2.30: Schéma simplifié de l'ensemble de la ligne d'extraction et de purification utilisée 
au cours de cette thèse. La ligne Vazp (ou ligne azote) étant représentée en détails dans la 
figure 2.23. 
 
2.3.1.3.4 Blancs analytiques 
 

La seconde étape avant d'extraire les gaz des échantillons, est de réaliser des blancs 

des différents systèmes d'extractions et de la ligne de purification. Le blanc ou blanc 

analytique consiste à déterminer la quantité de gaz résiduel (e.g., 28N2) dans une enceinte 

d'analyse (système d'extraction, ligne de purification et spectromètre de masse) de manière à 

la soustraire de celle issue des échantillons. Il est réalisé dans les mêmes conditions 
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d'extraction (durée-température), même protocole de purification et de séquence analytique 

que pour l'analyse d'un échantillon. 

Chaque système d'extraction utilisé au cours de cette thèse (i.e., chambre laser CO2, 

systèmes de chauffage externe) a été étuvé sous pompage afin de dégazer au mieux les parois 

internes de l'enceinte et ainsi, réduire par définition le niveau d'azote résiduel.  

La chambre laser est le système d'extraction présentant les blancs analytiques les plus 

bas (Tableau 2.8) pour les températures d'extractions les plus élevées (i.e., 1500-1600°C). Ce 

système a été utilisé pour l'étude de la solubilité de l'azote dans les verres silicatés (cf. 

Chapitre 3) et permet de limiter la contribution du signal du blanc sur les analyses à faibles 

teneurs d'azote (de l'ordre du ppm). Les blancs du système avec le tube de quartz chauffé sont 

eux globalement plus importants que ceux obtenus pour la chambre laser (Tableau 2.8) mais 

suffisamment bas pour réaliser des tests d'extraction (voir chapitre 4). De plus, on remarque 

que lorsque la température augmente, la contribution du blanc augmente et à partir de 900°C, 

cette contribution commence à être significative pour des analyses de teneurs en azote (< 100 

ppm). Enfin les blancs des systèmes de chauffage par panier sont quant à eux relativement 

élevés pour des analyses des teneurs faibles (< 100 ppm) mais à 1000°C tout de même plus 

bas que pour le système avec le tube de quartz chauffé (Tableau 2.8).  

 
Tableau 2.8: Récapitulatif des blancs d'azote des différents systèmes d'extractions présentés 
dans la partie précédente. Les abréviations VG et N correspondantes respectivement au VG-
5400 et au Noblesse HR. 
 

Système d'extraction Température (°C) Blanc (moles de N2) 

Chambre laser (VG) 25 5.3 × 10–12 

Chambre laser (N) 25 1.7-3.3 × 10–12 

Tube de quartz (VG) 600 3.7 × 10–12 

Tube de quartz (VG) 700 5.3 × 10–12 

Tube de quartz (VG) 800 7.0 × 10–12 

Tube de quartz (VG) 900 3.2 × 10–11 

Tube de quartz (VG) 1000 5.8 × 10–11 

Paniers W-alumine (N) 1000 6.3 × 10–12 

Paniers W-alumine (N) 1100 8.3 × 10–12 

Paniers W-alumine (N) 1200 2.1× 10–11 

Paniers W-alumine (N) 1300 4.3 × 10–11 
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2.3.1.3.5 Analyse des échantillons 

 

Les analyses des concentrations d'azote dans les verres synthétisés pour l'étude de sa 

solubilité dans les silicates fondus, ont été réalisées sur des fragments de verres de masses 

variées allant de 2.19 à 0.15 mg. Ces fragments ont été triés au microscope optique, pour 

sélectionner ceux qui ne présentent pas de bulles, puis nettoyés à l'acétone et aux ultrasons 

durant 5 minutes avant d'être séchés à l'étuve (60°C) durant 10 minutes. Les échantillons sont 

ensuite pesés à l'aide d'une balance METTLER TOLEDO Excellence plus XP6 (précise à ± 1 

μg) puis placés dans les différentes cupules de la chambre laser (Figure 2.18). Avant 

l'étuvage, la chambre laser est mise sous ultravide. Une fois l'étuvage terminé (12 h à 90°C) et 

que la chambre laser est à nouveau à la température de la pièce (22°C), plusieurs blancs sont 

effectués. Un niveau de blanc analytique <  8.10–12 moles de N2 était nécessaire avant toute 

analyse d'échantillon. La contribution des blancs étant > 10% pour les échantillons présentant 

des teneurs ≤ 1 ppm d'azote. Après purification du gaz, la pression est vérifiée à l'aide d'une 

jauge (type "hot cathode controller" de chez mks®) afin d'ajuster la quantité de gaz de 

l'échantillon introduite dans l'analyseur à celle du gaz standard. Si la pression est > 6 × 10–6 

mbar (pression moyenne du standard), les gaz est détendu dans d'autres parties de la ligne 

(i.e., V4 ou V4 et Vstd; Fig. 2.30) pour diminuer la pression.  

 
2.3.1.3.6 Calculs des teneurs et des incertitudes 
 
L'abondance en mole de N2 est déterminée à partir du signal en volt mesuré par une cage de 

Faraday à partir de l'équation suivante (Eq. 2.9): 

 

14N2 = ቆ
ೆ	ൈ	ೇ
ೃ

ೄ	ൈ	ವ	ൈ	ళలబ
ೇಾ

ቇ  (Equation 2.9) 

 

Avec 14N2 l'abondance de 14N2 en mole, U le signal à la masse 28 en volt, V le volume du 

système d'extraction en cm3, R la résistance en Ohm, S la sensibilité en A/Torr, D le 

coefficient de dilution calculé à partir des volumes dans lesquels le gaz a été dilué, et VM le 

volume molaire du gaz à 25°C et 1 bar.  

 

L'abondance de 14N14N corrigée de celle du blanc est calculée à partir de l'équation 2.10 : 
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ா௖௛௔௡௧௜௟௟௢௡ܥ ൌ 	
஺

ಿమ	ሺ೘೐ೞೠೝéሻ
భర ି	஺

ಿమ	ሺ್೗ೌ೙೎ሻ
భర

௠
  (Equation 2.10) 

 

Avec  
CEchantillon : la concentration de N2 (mol.g–1)   
ܣ ேమ	ሺ೘೐ೞೠೝéሻ
భర  : l'abondance de N2 (

14N14N) mesurée;  

ܣ ேమ	ሺ್೗ೌ೙೎ሻ
భర  : l'abondance de 14N14N du blanc analytique. 

m : la masse de l'échantillon (g) 
 

L'incertitude sur la concentration en azote déterminée à partir de l'équation 2.10, est 

calculée à partir de l'équation suivante (Eq. 2.11). Cette équation prend en compte, l'erreur 

associée à la masse de l'échantillon, la reproductibilité des standards, ainsi que les blancs 

analytiques (Zimmermann et Bekaert, 2020b). 

 

஼ߪ
ଶ ൌ ቀଵ

௠
ቁ
ଶ
	ൈ	൫ߪ	஺೅൯

ଶ
൅ ቀ஺್೗ೖ

஺೅
ቁ ቀିଵ

௠
ቁ
ଶ
ൈ	൫ߪ஺್೗ೖ൯

ଶ
൅	ቀ

ିሺ஺೅ି஺್೗ೖሻ

௠మ ቁ
ଶ	
ൈ 	ሺߪ௠ሻଶ               (Equation 

2.11) 

 

Avec: 

 ߪ஼
ଶ ∶	l'incertitude sur la teneur finale de l'échantillon à 1σ (degrés de confiance = 67%). 

Les teneurs en azote présentées dans cette étude sont données à 2σ (intervalle de 

confiance = 95%). 

 ߪ	஺೅ : l'incertitude sur l'abondance de 14N14N mesurée. Ce paramètre correspond à la 

reproductibilité du spectromètre de masse (%) correspondant à l'écart-type sur un 

ensemble d'analyse du standard N2. Etant donné que la pression des échantillons est 

rapportée à celle des standards, la reproductibilité du standard (%) reflète la 

reproductibilité pour un ensemble d'échantillons. Pa exemple, pour le Noblesse HR, la 

reproductibilité sur un mois d'analyse est de 1.38%. 

 ߪ	஺್೗ೖ ∶   l'incertitude sur l'abondance des blancs. Ce paramètre correspond à la 

reproductibilité externe des blancs analytiques déterminés par la mesure de plusieurs 

blancs du système d'extraction. 

 ߪ	௠ : l'incertitude sur la pesée (0.04%). 

 m : la masse de l'échantillon. 

 ܣ௧ ൌ ܣ ேమ	ሺ೘೐ೞೠೝéሻ
భర ∶ l'abondance totale de 14N2 (mole). 

 ܣ௕௟௞ : l'abondance du blanc  (mole). 
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2.3.1.3.7 Problèmes rencontrés 
 
Au cours de cette thèse, de nombreuses limitations ont retardé et empêché des tests de 

développement analytique ainsi que des analyses de teneurs en azote. Ces limitations sont 

résumées dans la figure ci-dessous (Fig. 2.31) et détaillées dans les deux parties suivantes.  

 

 

Figure 2.31: récapitulatif des limitations et problèmes rencontrés durant cette thèse en lien 
avec les analyses de l'azote par spectrométrie de masse gaz rares. 
 
 
2.3.1.3.7.1 Contamination aux hydrocarbures (VG 5400) 
 

Au début de la thèse, le VG 5400 présentait une importante contamination aux 

hydrocarbures (cf. masses interférentes; tableau 2.2), perturbant les analyses quantitatives et 

empêchant la détermination des rapports isotopiques de l'azote. En effet, ces hydrocarbures 

présentant des signaux de forte intensité avoisinaient les masses d'intérêt de l'azote (28, 29 et 

30; correspondant respectivement à 14N14N, 14N15N et 15N15N). L'étuvage du spectromètre 

sous pompage n'étant pas efficace, le début de la thèse consistait alors à diminuer l'intensité 

des signaux en hydrocarbures en passant de nombreux standards. Au bout de quelques mois, 

les signaux d'hydrocarbures n'influençaient plus les analyses à la masse 28 (d'intérêt pour 
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déterminer les teneurs en azote). Les analyses quantitatives de l'azote pouvaient alors être 

réalisées. Cependant, après plusieurs analyses qui sont représentées dans le chapitre suivant 

(Chapitre 3), le filament au niveau de la source (permettant de générer les électrons; Fig. 2.25 

et 2.26) et le multiplicateur d'électron au niveau des collecteurs devaient être changés. Après 

un étuvage à 300°C durant 3 jours consécutifs, le signal de l'azote à la masse 28, sans doute 

lié aux hydrocarbures, augmentait lorsque le spectromètre était en mode statique. Cette 

anomalie avait tendance à diminuer au cours du temps après le passage de nombreux 

standards mais était tout de même toujours significative, empêchant toute analyse possible. 

L'arrivée du nouveau spectromètre de masse (i.e., le Noblesse HR), a permis de réaliser la 

suite des analyses prévues.  

 
2.3.1.3.7.2 Changement de la capsule contentant le CuO 
 

Pour rappel, une capsule en platine contenant du CuO est chauffée dans le but de 

libérer de l'oxygène pour oxyder les molécules non désirables et les piéger au niveau des 

doigts froids (Figure 2.23 et partie 2.3.1.2). Au cours de ma thèse, le chauffage de la capsule 

contenant le CuO ne libérait plus assez d'oxygène pour la purification des gaz injectés (i.e., 

tests réalisés sur des MORB). Un rechargement en oxygène était alors nécessaire. Cependant, 

après une tentative d'injection d'oxygène pur (à 99,99%) dans la ligne, la capacité du CuO à 

réaliser la réaction réversible d'absorption et de désorption d'oxygène n'était plus efficace et la 

capsule devait alors être remplacée pour la première fois depuis l'installation de la ligne (Fig. 

2.31). La ligne de purification devait alors être exposée à l'air durant le remplacement de la 

capsule durant l'intervention d'un verrier. Une fois remplacée, la ligne ainsi que la capsule de 

platine ont été étuvées sous pompage jusqu'à atteindre des blancs à chaud < 2.10–12 mole de 

N2, environ 2 mois après avoir changé la capsule en platine (Fig. 2.32). Une fois que les 

blancs analytiques d'azote étaient raisonnablement bas, l'oxygène a été injecté directement 

dans la ligne pour charger la poudre de CuO. Les blancs de la ligne de purification après 

injection de l'oxygène présentaient des pressions autour de 10–3 mbar au lieu de 10–7 mbar. 

Cette pression de 10–3 mbar était maintenue même après plusieurs semaines de cycle et de 

pompage. L'oxygène injecté était alors suspecté de contenir des hydrocarbures, et une 

nouvelle bouteille d'oxygène d'une pureté plus importante (à 99.9999%) et un nouveau 

système d'injection ont été commandés pour éviter tout problèmes liés à l'injection de 

l'oxygène. Cependant, malgré ces changements, le blanc à chaud (750°C) après 2 semaines 

d'étuvages présentait toujours des pressions excessives autour de 10–3 mbar. Le tube de verre 

contenant la capsule présentait quant à lui un dépôt cuivré (Fig. 2.33) et était ensuite suspecté 
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de contribuer à ce signal. Après 3 tentatives d'incorporation d'oxygène il a été décidé de 

remplacer le tube en quartz entier, et une nouvelle fois la capsule en platine en y mettant des 

bâtonnets de CuO plutôt que de la poudre comme utilisé par exemple à l'institut de physique 

du globe (IPGP; Paris, France). Les blancs mesurés très récemment après un mois de 

pompage à 800°C sont bas (9 × 10–13 mole) et par conséquent de l'oxygène pur a pu de 

nouveau être injecté. Les blancs de la ligne avec l'oxygène sont depuis le 16 septembre 2020 

relativement bas (< 5 × 10–12 mole). Des tests sur échantillons naturels ont récemment été 

réalisés, et montrent que la purification est désormais efficace. Ce problème de purification a 

en parti retardé de nombreuses analyses et tests de systèmes d'extractions en lien avec cette 

thèse, l'écriture d'un article technique sur le Noblesse mais aussi des collaborations établies 

avec d'autres laboratoires pour des analyses Ne-Ar-N sur échantillons extraterrestres.  

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.32: Evolution des blancs après le premier changement de la capsule CuO en 
fonction des jours d'étuvage. Deux types de blancs sont présentés ici, ceux avec une 
température à 800°C et ceux à 750°C pendant 80 minutes (le temps d'une purification). 
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Figure 2.33: Photo du tube de quartz contenant la 
capsule en platine avec le CuO après 1 mois d'étuvage 
et remplacement de la capsule. Un dépôt de cuivre 
orangé semble s'être déposé sur les parois et aurait 
sans doute une influence sur les blancs de la ligne 
azote.  
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2.3.2 Analyse par SIMS (secondary ion mass spectrometry) - CAMECA 
1280 HR2 
 
2.3.2.1 Principe de fonctionnement 
 
 Les teneurs en azote ont aussi été obtenues de manière in-situ par SIMS 1280 HR2 

(CAMECA®; installée au CRPG en 2009). Le développement des microsondes ioniques a 

commencé en 1962 avec la mise en fonction du premier microscope ionique grâce aux 

travaux de George Slodzian, et la première sonde ionique (SMI 300) a été commercialisée par 

CAMECA® en 1968. Le principe général de la spectrométrie de masse des ions secondaires 

peut être décrit en plusieurs étapes, avec en illustration, un schéma de la sonde ionique 1280 

HR2 (Fig. 2.34). 

 

Figure 2.34: représentation schématique de la SIMS 1280 HR2 (modifiée à partir du journal 
n°1386 de l'université d'Heidelberg). Les étapes numérotées de 1 à 9 sont décrites dans le 
texte ci-dessous. 
 
 Les numéros représentés en rouge (Fig. 2.34) permettent de suivre les étapes et les 

parties de la sonde impliquées dans le fonctionnement de la sonde. Le principe de la SIMS 

consiste à (1) focaliser une source primaire d'ions (Cs+, O–, O2
– ou O+) concentrée en un 
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faisceau (Fig. 2.34). Un zoom sur la partie source est proposé au niveau de la figure 2.35 avec 

le "Cs gun" permettant de générer du Cs+ et le "RF Plasma" permettant l'émission d'ions 

d’oxygène négatifs ou positifs (O–, O2
– ou O+). Dans la source de césium, un réservoir de 

carbonate de césium (Cs2CO3) est chauffé pour libérer de la vapeur de césium qui est ensuite 

ionisée au niveau d'une plaque de tungstène chauffée à 1100°C (Storms et al., 1977). Ce type 

de source est adapté à la mesure d'ions secondaires chargés négativement (e.g., OH–, C–, NO–

). La source RF plasma remplace depuis 2016 la source duoplasmatron (développée par Von 

Ardenne, 1956), car celle-ci se trouve être plus stable et plus brillante. Cette source utilisée 

pour l'analyse d'ions secondaires positifs (e.g., Mg+, Ca+), libère à partir d'une bobine 

chauffante un plasma chaud d'oxygène de haute densité (voir Malherbe et al., 2016 pour plus 

de détails). Grâce aux lentilles électrostatiques, diaphragmes et déflecteurs (Fig. 2.35), le 

courant primaire est optimisé et surtout focalisé. Lors de la deuxième étape (2), la zone 

d'intérêt de l'échantillon est pulvérisée suite à l'impact du faisceau primaire à sa surface, 

émettant une partie des éléments sous forme d'ions secondaires (atomes + molécules) (Fig. 

2.34 et 2.36). Les ions secondaires formés sont concentrés pour former un faisceau d'ions 

secondaires. La trajectoire de ce second faisceau est ensuite contrôlée par des lentilles et des 

déflecteurs électrostatiques à travers un champ électrique (3). Ces ions secondaires sont triés 

en fonction de leur énergie cinétique entre deux plaques inversement chargées (4). Le faisceau 

composé des ions triés en fonction de leurs énergies est filtré par un réseau de lentilles et 

déviateurs électrostatiques (5). Les ions secondaires sont ensuite triés en fonction de leurs 

rapports masse/charge grâce à un champ magnétique imposé par un aimant (6). Les ions 

secondaires séparés par leurs charges et leurs masses sont ensuite analysés soit 

simultanément, soit séquentiellement en faisant varier le champ magnétique, puis détectés au 

niveau de collecteurs (cages de Faraday ou multiplicateur d'électrons) (7). Les signaux sont 

ensuite traités en fonction des intensités des signaux obtenus aux différentes masses mesurées. 

 Les analyses en azote dans les verres silicatés par sonde ionique n'étaient pas 

réalisables avant les années 2000. En effet, des tests avaient été réalisés en amont de la thèse 

de Humbert (1998) mais la sonde ionique utilisée à cette époque (CAMECA ims 3f, arrivée 

en 1986 au CRPG) avait un rendement d'ionisation trop faible pour analyser l'azote. En 

revanche, les analyses en azote pour des échantillons riches en carbone (sous la forme 12C15N–

/12C14N–) sont possibles depuis Zinner et al., 1989 (sur des échantillons SiC) et pour d'autres 

échantillons comme par exemple les diamants et la matière organique (Lhuisser et al., 2000; 

Hauri et al., 2002; Aléon et al., 2003; Busemann et al., 2006). Aujourd'hui les nouvelles 

améliorations apportées au rendement d'ionisation et à la résolution de masse beaucoup plus 



Chapitre 2 : Matériel et méthodes 

 96

élevée, couplés à la possibilité d'analyser des matériaux de référence présentant différentes 

teneurs en azote permettent l'analyse d'autres types d'échantillons. Récemment, Füri et al. 

(2018) ont proposé un nouveau protocole analytique pour l'azote dans les verres basaltiques 

valables pour des échantillons riches ou pauvres en carbone. Ce protocole, adapté à notre 

étude, sera développé dans les parties suivantes. 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.35: représentation schématique de la 
source de la SIMS 1280 HR2 avec les principaux 
composants permettant d'optimiser le courant 
primaire et pouvant être paramétrés (source: 
présentation Deloule et al., 2018). 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 2.36: schéma représentant l'impact du faisceau primaire sur la surface d'un 
échantillon avec émission des ions secondaires (source: site internet Cameca®). 
 
2.3.2.2 Procédure d'analyse de l'azote dans les verres silicatés  

2.3.2.2.1 Préparation des échantillons 

 

 Pour les analyses par SIMS, des fragments de verre silicatés synthétisés sont nettoyés 

à l'acétone et aux ultrasons puis étuvés avant d'être pressés dans une matrice d'indium, au sein 
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d'une bague en aluminium (Fig. 2.37). Une presse est utilisée pour appliquer l'équivalent 

d'une tonne de pression afin que les échantillons soient correctement imprégnés et imbriqués 

avec une surface parfaitement plane. L'indium est préalablement chauffé (à ~60°C) avant le 

pressage de sorte à ce que le métal soit malléable. Une fois pressés, les échantillons sont polis 

à différentes granulométries (i.e., grain 1200; grain 2400 puis une finition à la pâte diamantée 

6 μm puis 1 μm de taille de grain) afin d'obtenir un état de surface sans rayures sur les verres.  

La surface de la bague est ensuite métallisée à l'or (Fig. 2.37). Cette métallisation de ~4-5 nm 

permet d'avoir une surface conductrice et d'augmenter le rendement ionique. Avant d'être 

analysée, la bague contenant les échantillons est mise dans un sas, sous vide (i.e. < 5 × 10–8 

mbar), afin d'éliminer une potentielle contamination de gaz atmosphérique absorbé à la 

surface de l'échantillon.  

 

Figure 2.37: photo d'une bague prête à 
être analysée. L'ensemble de la surface 
de la bague après polissage est recouvert 
d'une fine couche d'or (~ 4-5 nm). Les 
traits sur les verres représentent des 
fissures et fractures suite au pressage des 
échantillons dans l'indium. 
 
 

 

2.3.2.2.2 Paramètres et procédure analytique 

 

 Concernant les paramètres d'analyse, des tests ont été réalisés sur différentes 

molécules ioniques secondaires azotées tels que CN–, SiN–, AlN– et NO– , et les résultats sont 

présentés et discutés par Füri et al. (2018). Les mesures ont été réalisées sur des matériaux de 

référence de teneur en azote connue, qui ont été synthétisés à basse et haute pression (tableau 

2.9; Füri et al., 2018). Les matériaux de référence synthétisés basse pression ont été réalisés 

dans des conditions comparables à celles de cette étude (i.e., 1425°C et 1 bar). Les teneurs de 

ces matériaux de références ont été mesurées avant les analyses SIMS par spectrométrie de 

masse gaz rares (Humbert, 1998; Humbert et al., 2000; Füri et al., 2018). L'ion moléculaire 

NO– a été choisi pour cette étude car il permet des analyses avec une bonne précision et 

reproductibilité analytique valable pour les teneurs comme pour le rapport isotopique 15N/14N 

(Füri et al., 2018). Une relation entre les signaux 14N16O– normalisés à 16O2
2– établie par la 

SIMS et les teneurs en azote établies par spectrométrie de masse gaz rare permet d'établir une 
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courbe de calibration pour définir les teneurs des verres silicatés synthétisés dans cette étude 

(Fig. 2.38). Cette normalisation aux ions moléculaires 16O2
2– permet de vérifier au cours d'une 

analyse si un problème analytique est rencontré ou non (ce rapport ne devant pas varier au 

cours d'une acquisition). 

 La source Cs+ est par conséquent utilisée pour l'étude des signaux NO– avec un 

courant ionique primaire de 10 nA. Füri et al. (2018) démontrent que pour les analyses des 

masses 30 (14N16O–) une résolution de masse de minimum 5550 est suffisamment importante 

pour s'affranchir de l'interférence 28SiH2
– (masse voisine de  

14N16O–). Pour rappel, la résolution de masse (MRP = m/Δm) correspond à la faculté d'un 

spectromètre de masse à séparer deux ions de masse proche. En revanche, pour séparer le pic 
15N16O– de celui du 29SiH2

–, une résolution de masse ≥ 10725 est nécessaire (Füri et al., 2018). 

Cette résolution de masse élevée est d'autant plus importante pour la séparation entre ces deux 

pics lorsque l'échantillon contient de l'eau, comme par exemple, les matériaux de référence 

synthétisés à haute pression présentés par Füri et al. (2018) qui contiennent jusqu'à 1.9 wt% 

d'H2O. En effet, l’hydrogène contribue à l'augmentation de l'intensité des pics Si-H et ainsi 

son interférence sur le signal 15N16O– comme illustré ci-dessous (Fig. 2.39). Une résolution de 

masse de ~14000 est alors généralement utilisée pour les analyses des échantillons synthétisés 

dans cette étude. Enfin, avant d'analyser les masses d'intérêt, 180s d'ablation pré-analyse a été 

programmé sur une surface de 10 ×10 μm pour minimiser la contamination à la surface de la 

zone d'analyse. Le spot d'analyse mesure quant à lui ~20 μm sur une profondeur de ~10 μm.  

 
Tableau 2.9: Teneur en azote et composition en oxydes des différents matériaux de référence 
(mat. ref.) synthétisés à basse pression par Humbert (1998) et présentés dans les travaux de 
Füri et al. (2018). L'abréviation "s.d." signifiant "sous la limite de détection" et le chiffre 
entre parenthèses représentant l'incertitude sur le dernier chiffre significatif. 
 

Nom mat. ref. N (ppm) CO2 (ppm) SiO2 (wt%) Al2O3 (wt%) MgO (wt%) CaO (wt%) Na2O (wt%) TiO2 (wt%)

CM-1#13 0.022 ± 0.034 s.d. 56.5(4) 17.0(2) 9.0(2) 12.7(3) 2.7(1) 1.9(1) 

CM-1#10 1.4 ± 0.5 s.d. 56.9(4) 17.5(2) 9.4(2) 13.4(2) 1.8(1) 0.9(2) 

CM-1#3H 1.7 ± 0.3 s.d. 46.3(3) 22.4(2) 12.7(2) 18.6(3) 0.1(1) s.d. 

CM-1#9 136 ± 7 s.d. 57.0(4) 17.7(2) 9.3(1) 13.5(2) 0.3(1) 1.9(1) 

CB-2#3A 162 ± 8 s.d.. 44.0(2) 18.0(2) 11.0(2) 25.8(3) s.d. 1.5(1) 

CM-1#4A 1334 ± 118 s.d. 58.3(3) 16.5(2) 8.9(2) 13.8(3) s.d. 1.5(1) 

CM-1#1H 1511 ± 149 s.d. 56.7(4) 18.3(2) 9.5(1) 13.9(3) 0.1(1) 1.8(1) 

CB-2#1 3906 ± 188 122 42.9(4) 19.5(2) 10.2(2) 27.7(3) s.d. 0.2(1) 
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Figure 2.38: Relation entre l'intensité du rapport 14N16O2

–/16O2
– avec les teneurs connues en 

azote des différents verres de référence présentés dans le tableau 2.2. La pente permettant de 
déterminer à partir de l'intensité du rapport des signaux la teneur en azote des verres 
silicatés de cette étude. La régression linéaire sur les données étant réalisée avec IsoplotR 
(Vermeesch, 2018). 
 
 
 
 
 
 
 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.39: Spectres de masse à haute résolution obtenus aux masses 30 et 31 pour deux 
types de matériaux de référence présentant des teneurs en azote du même ordre de grandeur 
(i.e., CB-2#1 = 3906 ppm et le "standard 701" = 3284 ppm) mais des teneurs en H2O 
différentes (i.e., teneur du matériel de référence CB-2#1 étant sous la limite de détection et 
"Standard 701" ~ 8000 ppm). Ces spectres ont été obtenus avec une résolution de masse 
(m/Δm) de ~11000 (Füri et al., 2018). 
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 Les différentes masses analysées durant un cycle, ainsi que leurs durées d'acquisition, 

sont 27Al– (4s), 30Si– (4s), 14N16O– (8s), 15N16O– (12s) et 16O2
– (4s). Les masses différentes de 

celles de l'azote (e.g., 30Si– et 16O2
–) permettent notamment de vérifier si le signal a évolué 

durant une analyse de 20 à 25 cycles (avec une durée totale de 30 à 40 minutes) et donc si 

l'intensité du faisceau primaire et des ions secondaires reste stable (la composition chimique 

des verres synthétisés étant homogène). Les signaux sont mesurés en mono-collection avec 
14N16O– et 15N16O– mesurées sur un multiplicateur d'électrons et 27Al–, 30Si– et 16O2

– sur une 

cage de Faraday. La corrélation entre les teneurs en azote des matériaux de référence et le 

rapport 14N16O–/16O2
– permet d'avoir une reproductibilité ≤4% pour les verres contenant ≥162 

ppm d'azote (Füri et al., 2018), ce qui est comparable à l'incertitude sur les mesures par 

spectrométrie de masse gaz rare. En ce qui concerne les incertitudes sur les teneurs, celles-ci 

sont déterminées à partir des erreurs internes sur les signaux mesurés ainsi que sur les erreurs 

associées à la pente de la droite de calibration (Fig. 2.38). La reproductibilité des standards 

sur l'intensité du rapport des ions secondaire (14N16O–/16O2
–) est ≤4% pour les teneurs 

supérieures à 100 ppm; ≤30% pour les teneurs 10 à 100 ppm et entre 60 et 100% pour les 

teneurs les plus faibles. 

 

2.3.2.3 Comparaison avec d'autres groupes de recherche 

 

Li et al. (2013) et Fukuyama et al. (2020) ont réalisé des expériences de solubilité de 

l'azote à haute pression avec de l'azote principalement présent sous la forme 15N. En effet, ces 

deux groupes de recherche utilisent la décomposition par chaleur de 15NH4
15NO3 en 15N2O + 

H2O comme source d'azote pour leurs expériences. La présence d'hydrogène augmente 

notamment la contribution du signal 29SiH2
– interférant avec celui de 15N16O–. Leur méthode 

de quantification de l'azote dans les minéraux synthétisés consiste aussi à analyser les 

molécules ioniques secondaires NO–. Mais la résolution de masse de leurs appareils est trop 

basse pour séparer le pic de 15N16O– du pic de 29SiH2
– (i.e., MRP = 3800 pour l'ims 6f de 

CAMECA utilisée par Li et al., 2013 et MRP = 4000 pour la NanoSIMS 50 de CAMECA 

utilisée par Fukuyama et al., 2020; Fig. 2.40). Leur méthode consiste alors à calculer le 

nombre de coup de 29SiH2
– (à partir de la mesure du 28SiH2

–, et en connaissant le rapport 

28/29) et de le soustraire au signal total obtenu pour 15N16O– (Li et al., 2013). Cette correction 

implique une source importante de l'incertitude sur le signal 15N16O– final et par conséquent 

sur les teneurs en azote calculées.  La résolution de masse est suffisamment importante (i.e., 



Chapitre 2 : Matériel et méthodes 

 101

14000) avec la SIMS 1280 HR2 utilisée durant cette étude, pour s'affranchir des signaux 

pouvant interférer avec ceux d'intérêt (i.e., 14N16O– et 15N16O–). 

 

Figure 2.40: Spectres de masse obtenus par l'imf 6f de CAMECA pour les mesures d'azote sur 
des minéraux synthétiques aux masses 30 (A) et 31 (B) (Li	et al., 2013).		
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Pour ce chapitre, un article accepté dans le journal GCA permet de discuter l'ensemble 

des données obtenues au cours de cette thèse sur l'effet de la fO2 et de la composition des 

silicates fondus sur la solubilité de l'azote.   

 

Titre de l'article en français: Contrôle de la fugacité en oxygène et de la composition du 

silicate sur la solubilité de l'azote dans les silicates fondus. 

 

Résumé de l'article (version française): 

 

Peu de données sur la solubilité de l'azote dans les silicates fondus sont aujourd'hui 

disponibles. Pourtant, l'étude du comportement de l'azote dans ces matériaux est essentielle à 

la compréhension de son origine sur Terre, ainsi que de sa distribution entre les différents 

réservoirs terrestres depuis son accrétion jusqu'à aujourd'hui. Nous avons vu dans 

l'introduction de ce manuscrit que la Terre a connu un à plusieurs épisode(s) d'océan 

magmatique total et/ou partiel. L'idée de ce chapitre 3 est de comprendre comment la 

solubilité de l''azote évolue en fonction de la fO2 et de la composition des silicates fondus 

pour proposer des mécanismes d'incorporation de l'azote à la surface de l'océan magmatique 

terrestre. Pour se faire, des expériences de solubilité de l'azote dans les silicates fondus ont été 

réalisées sous différentes conditions de fO2 (de IW –8 à IW+4.1) et pour différentes 

compositions de silicate fondus présentant des degrés de polymérisation variés (avec des 

NBO/T allant de 0 à ~2). Les teneurs en azote dans les verres ont été déterminées par 

spectrométrie de masse gaz rare couplée au principe d'extraction par laser CO2 (cf. partie 

2.3.1) et par SIMS (cf. partie 2.3.2). Les données obtenues montrent une influence majeure de 

la fO2 et de la composition des silicates fondus sur la solubilité de l'azote. En effet, la 

solubilité de l'azote augmente avec la diminution de la fO2 de moins de 2 ppm.atm–1/2 (pour 

des fO2 > IW –3.4) à 6710 ppm.atm–1/2 (fO2 = IW –8). Pour les conditions les plus réductrices 

(i.e., < IW –3.4), la solubilité de l'azote augmente avec le NBO/T contrairement aux 

conditions plus oxydantes (i.e., > IW –3.4), pour lesquelles, la solubilité de l'azote ne montre 

pas de corrélation entre ces deux paramètres. Ces nouvelles données permettent d'estimer les 

teneurs en azote dans des silicates fondus de composition typique des chondrites à enstatites 

et montrent des variations de 60 à 6000 ppm pour des fO2 allant de IW –5.1 à IW –8. Enfin, 

ces résultats permettent aussi de préciser la solubilité de l'azote à la surface de l'océan 

magmatique terrestre. Pour des fO2 comprises entre IW –5 et IW, l'océan magmatique pourrait 

incorporer 0.3 à 35 ppm d'azote. Pour des conditions de fO2 comprises entre IW –3.4 et IW, la 
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teneur en azote serait inférieure à 1 ppm (ce qui est comparable avec les teneurs en azote 

estimées dans le manteau actuel). Néanmoins, ces données montrent que pour des conditions 

fortement réductrices (i.e., < IW –4), l'océan magmatique pourrait incorporer efficacement 

l'azote (jusqu'à ~35 ppm), rejoignant l'hypothèse que la Terre aurait soit perdu de l'azote vers 

l'atmosphère/espace durant son accrétion ou alors que l'azote aurait été transporté et stocké 

dans le manteau et/ou le noyau terrestre.	
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Abstract

Knowledge of N solubility in silicate melts is key for understanding the origin of terrestrial N and the distribution and
exchanges of N between the atmosphere, the silicate magma ocean, and the core forming metal. To place constraints on
the incorporation mechanism(s) of N in silicate melts, we investigated the effect of the oxygen fugacity (fO2) and melt com-
position on the N solubility through N equilibration experiments at atmospheric pressure and high temperature (1425 °C).
Oxygen fugacity (expressed in log units relative to the iron-wüstite buffer, IW) was varied from IW –8 to IW +4.1, and melt
compositions covered a wide range of polymerization degrees, defined by theNBO/T ratio (the number of non-bridging oxy-
gen atoms per tetrahedrally coordinated cations). The N contents of the quenched run products (silicate glasses) were ana-
lyzed by in-situ secondary ion mass spectrometry and bulk CO2 laser extraction static mass spectrometry, yielding results
that are in excellent agreement even for N concentrations at the (sub-)ppm level. The data obtained here highlight the fun-
damental control of fO2and thedegreeof polymerization of thesilicatemelt on N solubility. Under highly reduced conditions
(fO2= IW –8), the N solubility increased with increasing NBO/T from 17.4 ± 0.4 ppm atm 1/2 in highly polymerized melts
(NBO/T = 0) to 6710 ± 102 ppm atm 1/2 in depolymerized melts (NBO/T 2.0). In contrast, under less reducing conditions
(fO2> IW –3.4), N solubility is very low ( 2 ppm atm 1/2), irrespective of the NBO/T value. Our results provide constraints
on N solubility in enstatite chondritemelts and in theshallow part of a planetary magma ocean. Thenitrogen storagecapacity
of an enstatite chondrite melt, which may approximate that of planetesimals that accreted and melted early in the inner Solar
System, varies between 60 and 6000 ppm at IW –5.1 and IW –8, respectively. In contrast, a mafic to ultra-mafic magma
ocean could have incorporated 0.3 ppm to 35 ppm N under the fO2conditions inferred for the young Earth (i.e., IW –5 to
IW). The N storage capacity of a reduced magma ocean (i.e., IW –3.4 to IW) in equilibrium with a N-rich atmosphere is
1 ppm, comparable to the N content of the present-day mantle. However under more reducing conditions (i.e., IW –5 to

IW –4), the N storage capacity is significantly higher ( 35 ppm); in this case, Earth would have lost N to the atmosphere
and/or N would have been transported into and stored within its deep interior (i.e., deep mantle, core).
Ó 2020 The Author(s). Published by Elsevier Ltd. This is an open access article under the CC BY-NC-ND license
(http://creativecommons.org/l icenses/by-nc-nd/4.0/).

Keywords: Nitrogen; Solubility; Silicate melts; Oxygen fugacity; Magma ocean

1. INTRODUCTION

The origin of nitrogen on Earth, the timing of N accre-
tion, and the mechanisms controlling N exchange between
terrestrial reservoirs (atmosphere, crust, mantle, core)
during Earth’s evolution remain a matter of debate. For
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Appendix A. Supplementary material  

Oxygen fugacity measurements using the zirconia oxygen probe 

We used a zirconia oxygen probe (SIRO2 C700+ Solid Zirconia Electrolyte Oxygen 

Sensor) to constrain the fO2 conditions and the time required for gas equilibration in the 

Nabertherm RHTV 120-300/18 vertical drop-quench furnace. The probe was located in the 

same area as the samples during the nitrogen equilibration experiments. The probe measures 

fO2 by generating an electric potential in response to the difference in oxygen partial pressure 

in the furnace and a reference gas (i.e., air). This electric potential is related to the oxygen 

fugacity (i.e., oxygen partial pressure in the furnace) by the Nernst equation:  

	

ܧ ൌ
ܴܶ
ܨ݊

ln ቆ
ଶܱ݌
݌ ଶܱ

ᇱቇ 	 

 
where E = the sensor's electromotive force (mV); R = gas constant (J·mol-1·K-1); T = 

temperature (K); n = the number of charges per reactant species; F = Faraday constant 

(C·mol-1); p = oxygen partial pressure (mole fraction) in the furnace, and pO2 = 0.209 (partial 

pressure of oxygen in the atmosphere).  

Based on this equation, we determined pO'
2, i.e., the oxygen partial pressure in the 

furnace, for the different gas mixtures reported in Table 2. The measured oxygen fugacities 

are in excellent agreement with those calculated using Thermodata and the JANAF database 

(Fig. A1). However, given that the platinum wire on the extremity of the zirconia oxygen 

probe is not stable below IW –4.1 (i.e., log fO2  ≤ –13.5), attempts to measure fO2 for 

experiments with a graphite crucible failed after 5 minutes. The fO2 below IW –4.1 are 

calculated using Thermodata and the JANAF database. 

The time required for fO2 equilibration was estimated to be ~5 to 10 minutes (Fig. A2). 

Therefore, to ensure fO2 equilibration in the furnace during the experiments, the gas mixture 

flux was maintained for 15 minutes prior to lowering the samples into the hottest area of the 

furnace. 
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Fig. A1: Correlation between the calculated fO2 and the measured fO2 using the zirconia oxygen 

probe.  

 

 
Fig. A2: The electromotive force of the sensor (E) (i.e., a measure of fO2; see equation Nernst equation 

above) on the zirconia oxygen probe as a function of the duration of gas mixture equilibration. The 

blue area between 5 and 10 minutes represents the minimum time required for fO2 and gas 

equilibration. 
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Raman spectroscopy analyses 

Raman spectroscopy analyses were performed on a subset of the glasses containing 

>100 ppm N to determine the speciation of nitrogen dissolved in the glass or trapped in 

bubbles. Measurements were performed using a LabRAM HR (Horiba Jobin Yvon) 

spectrometer at GeoRessources (Nancy, France) using the 457.93 nm excitation beam with a 

power of 100 mW and the 514.53 nm excitation beam with a power of 200 mW of a Ar+ laser 

(Stabilite 2017, Spectra Physics, Newport Corporation). Measurements were performed with 

a 600 grooves·mm–1 grating. The apertures of the confocal hole and the slit were fixed at 500 

and 100 μm, respectively. Focus on the glass fragment was obtained using 20× and 50× 

objectives (Olympus).  

We were unable to detect or identify nitrogen species (as N2, N-H, or Si-N) in any 

glasses, even in those with high nitrogen concentrations (e.g., 6002 ± 91 ppm in sample MO2 

at IW –8; Fig. A3). The signal at 2329.7 cm–1 does not exceed that of atmospheric N2 (Fig. 

A3). In contrast to Raman spectra acquired on high pressure - high temperature experimental 

glasses (Mysen and Fogel, 2010; Kadik et al., 2015; Dalou et al., 2019b), we did not observe 

any peaks in the range of N-H vibration bands (between 3180 and 3370 cm–1). This can be 

explained by the fact that our experiments were performed in nominally anhydrous 

conditions, generating dry glasses with H2O contents below the SIMS detection limit (Füri et 

al., 2018). Under the experimental conditions used here, nitrogen is expected to be 

incorporated into silicate melts as Si-N complexes (see main text). The Si-N vibration is 

expected near 800 cm–1 (Soignard and McMillan, 2014). However, despite the use of a 20× 

objective to analyze a larger surface area, which should increase the Si-N contribution to the 

Raman signal, the Si-N vibration was not detected in the MO2 glass. Most likely, the 

vibration bands of Si-N complexes could not be resolved from the adjacent Si-O signal (Fig. 

A3). 

We also performed Raman analyses on a few bubbles in the glasses synthesized under 

very reducing conditions. However, no nitrogen species were detected, suggesting that the gas 

pressure within the bubbles is too low to allow any N vibrations to be detected. 
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Fig. A3. Raman spectrum of glass sample MO2 (IW –8, 6002 ± 91 ppm N). No N species were 

identified. The detected N2 vibration is from the air. Expected Si-N and N-H vibration bands are 

indicated. 
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Table A1: Major element compositions (wt.%) of the glasses, measured by electron microprobe 
analysis after the N-equilibration experiments. Reported values are the average of ten measurements 
per sample. Numbers in parentheses represent 1 uncertainties on the last digit. b.d.l.: below detection 
limit. 
	

Sample log fO2 (ΔIW) SiO2 Al2O3 MgO CaO Na2O K2O Total (%) (NBO/T)final 

KH/C4 IW+4.1 68.9(3) 15.0(4) 1.5(1) 12.6(2) 2.3(1) 1.0(1) 101.4 0.2 

CC3 IW+4.1 53.2(5) 23.1(5) 5.2(1) 19.6(2) 1.1(1) b.d.l. 102.3 0.4 

AND1 IW+4.1 54.2(7) 20.5(4) 9.8(2) 14.7(3) 1.2(1) b.d.l. 100.5 0.5 

MO2 IW+4.1 49.5(5) 5.3(3) 19.4(1) 26.2(3) b.d.l. b.d.l. 100.9 1.9 

KH/C4 IW 70.1(5) 15.1(1) 1.5(1) 12.8(3) 1.3(1) 0.4(1) 101.2 0.2 

CC3 IW 53.1(4) 23.0(4) 5.2(1) 19.7(2) 0.5(1) b.d.l. 101.6 0.4 

AND1 IW 55.3(7) 20.9(2) 9.9(1) 15.0(2) 0.7(1) b.d.l. 102 0.5 

MO2 IW 50.2(3) 5.4(3) 19.6(2) 26.3(2) b.d.l. b.d.l. 101.7 1.9 

KH/C4 IW-1.5 70.2(4) 15.1(3) 1.5(1) 12.9(1) 1.1(1) 0.5(1) 101.4 0.2 

CC3 IW-1.5 53.7(3) 23.2(6) 5.1(1) 19.6(3) 0.4(1) b.d.l. 102.2 0.4 

AND1 IW-1.5 55.6(5) 20.9(2) 9.9(2) 15.2(2) 0.5(1) b.d.l. 102.2 0.5 

MO2 IW-1.5 50.2(5) 5.2(5) 19.6(2) 26.3(3) b.d.l. b.d.l. 101.5 1.9 

KH/C4 IW-2.9 69.8(6) 15.2(3) 1.6(1) 13.2(2) 0.6(1) 0.2(1) 100.8 0.2 

CC3 IW-2.9 53.1(4) 23.7(9) 5.2(1) 20.1(3) 0.2(1) b.d.l. 102.3 0.4 

AND1 IW-2.9 54.8(4) 21.1(1) 10.2(1) 15.5(1) 0.2(1) b.d.l. 101.8 0.5 

MO2 IW-2.9 49.9(4) 5.4(4) 19.4(2) 26.4(4) b.d.l. b.d.l. 101.5 1.9 

KH/C4 IW-3.4 69.7(4) 16.0(5) 1.7(1) 13.4(2) 0.6(1) 0.3(1) 101.6 0.2 

CC3 IW-3.4 52.9(3) 23.5(6) 5.3(1) 20.1(1) 0.2(1) b.d.l. 102 0.4 

AND1 IW-3.4 54.8(5) 20.7(3) 10.0(1) 15.8(3) 0.2(1) b.d.l. 101.6 0.5 

MO2 IW-3.4 50.1(6) 5.4(4) 19.4(3) 26.6(4) b.d.l. b.d.l. 101.5 1.9 

MO2 IW-4.1 48.3(4) 5.8(2) 18.9(3) 28.3(5) b.d.l. b.d.l. 101.5 2.0 

KH/C3 IW-5.1 48.0(2) 24.8(1) 3.7(2) 23.5(1) b.d.l. b.d.l. 100 0.4 

KH/C4 IW-5.1 65.1(4) 16.7(2) 2.1(2) 14.1(1) b.d.l. b.d.l. 98.1 0.2 

CC3 IW-5.1 43.1(3) 27.4(2) 5.6(2) 22.7(1) b.d.l. b.d.l. 98.9 0.4 

AND1 IW-5.1 43.9(3) 27.8(2) 10.0(2) 16.9(1) b.d.l. b.d.l. 98.7 0.4 

MO2 IW-5.1 47.9(7) 5.9(2) 18.6(2) 29.1(4) b.d.l. b.d.l. 101.5 2. 

KH/C4 IW-5.3 62.7(6) 17.8(3) 2.4(2) 15.0(1) b.d.l. b.d.l. 98 0.2 

AND1 IW-5.3 42.5(2) 30.9(2) 9.4(3) 16.2(2) b.d.l. b.d.l. 99.1 0.3 

KH/C3 IW-6.8 48.9(3) 23.7(2) 3.7(1) 22.5(2) b.d.l. b.d.l. 98.8 0.4 

KH/C4 IW-6.8 66.7(4) 15.5(2) 2.3(1) 13.3(2) b.d.l. 0.4 98.2 0.2 

CC3 IW-6.8 50.0(2) 23.1(3) 5.5(1) 20.0(2) b.d.l. b.d.l. 98.6 0.4 

AND1 IW-6.8 52.5(4) 21.3(3) 10.0(2) 15.4(1) b.d.l. b.d.l. 99.2 0.5 

MO2 IW-6.8 46.9(7) 5.2(4) 19.2(3) 26.9(4) b.d.l. b.d.l. 98.2 2.0 

KH/C3 IW-8 48.0(6) 26.1(6) 2.6(3) 22.2(3) b.d.l. b.d.l. 98.8 0.3 

KH/C4 IW-8 66.1(4) 16.1(2) 1.6(1) 13.5(1) b.d.l. 0.32 97.6 0.2 

CC3 IW-8 50.8(2) 23.0(1) 5.1(1) 19.9(2) b.d.l. b.d.l. 98.9 0.4 

MCE1 IW-8 68.2(9) 22.2(9) 1.9(2) 1.7(2) 4.7 b.d.l. 98.6 0.0 

AND1 IW-8 52.4(4) 21.2(1) 10.0(1) 15.7(2) b.d.l. b.d.l. 99.3 0.5 

MO2 IW-8 47.9(4) 5.5(3) 19.1(3) 27.6(3) b.d.l. b.d.l. 100.1 2.0 
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Table A2: Experimental conditions for nitrogen equilibration experiments at P = 1 atm and T = 
1425°C, as well as nitrogen contents of the glasses determined by noble gas mass spectrometry (VG-
5400), from Humbert 1998 (Ph.D.). N solubility is calculated using the same equation reported in this 
study (Section 3.3) and by Libourel et al. (2003). 
 

Sample fO2 (ΔIW) log fO2 Time (hours) 
P(N2) 
(bar) N (ppm) N (ppm/atm) 

CM-1#5 -8.3 -17.7 48 0.85 1517 ± 80 1646 ± 87 

CM-1#6 -8 -17.4 72 0.8 1734 ± 29 1939 ± 32 

CM-1#8 -6.8 -16.2 96 0.2 446 ± 27 999 ± 60 

CM-1#9 -6.7 -16.1 48 0.05 135 ± 7 606 ± 32 

CM-1#10 -4.1 -13.5 36 0.5 1.4 ± 0.7 2.0 ± 1.0 

CM-1#11 -2 -11.4 48 0.5 0.14 ± 0.07 0.20 ± 0.10 

CM-1#12 0 -9.4 48 0.5 0.03 ± 0.02 0.05 ± 0.04 

CM-1#13 2 -7.4 48 0.5 ≤ 0.06 ≤ 0.11 

CM-1#14 3.6 -5.8 48 0.5 ≤ 0.10 ≤ 0.19 

CM-1#15 4.1 -5.3 48 1 0.06 ± 0.05 0.06 ± 0.05 

CM-1#16 4.3 -5.1 49 0.5 0.04 ± 0.03 0.08 ± 0.06 

CM-1#17 8.7 -0.7 48 0.78 0.05 ± 0.03 0.06 ± 0.04 

CB-2#2 -8.3 -17.7 48 0.85 3217 ± 125 3489 ± 136 

CB-2#3A -6.7 -16.1 48 0.05 162 ± 8 725 ± 34 

CB-2#3B -6.7 -16.1 48 0.05 129 ± 9 575 41 

CB-2#4 -4.1 -13.5 36 0.5 2.4 ± 2.6 3.4 ± 0.9 

CB-10#1A -8.3 -17.7 48 0.85 4400 ± 183 4772 ± 199 

CB-10#1B -8.3 -17.7 48 0.85 4014 ± 31 4354 ± 34 

CB-10#2 -4.1 -13.5 36 0.5 0.92 ± 0.42 1.3 ± 0.6 

CB-10#3 3.6 -5.8 48 0.5 0.05 ± 0.01 0.09 ± 0.02 

CB-11#1 -8.3 -17.7 48 0.85 5048 ± 117 5475 ± 127 

CB-11#2 -4.1 -13.5 36 0.5 1.27 ± 0.7 1.8 ± 1.0 

CB-11#3 3.6 -5.8 48 0.5 0.03 ± 0.01 0.06 ± 0.02 

CB-12#1 -8.3 -17.7 48 0.85 5846 ± 455 6341 ± 493 

CB-12#2 -4.1 -13.5 36 0.5 3.7 ± 1.5 5.2 2.1 

CB-12#3 3.6 -5.8 48 0.5 0.04 ± 0.02 0.07 ± 0.03 
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Table A3: Nominal compositions (wt.%) of the starting materials used by Humbert (1998), 
determined by electron microprobe analysis before the nitrogen equilibration experiments. Reported 
values are the average of several measurements per sample. Numbers in parentheses represent 1 
uncertainties on the last digit. b.d.l.: below detection limit. The degree of melt polymerization 
(NBO/T) was calculated from these initial compositions and does not reflect that after the 
equilibration experiments. 
 

Sample SiO2 Al2O3 MgO CaO Na2O TiO2 K2O Total (%) NBO/T 

CM-1 57.1 (8) 16.0 (7) 8.6 (4) 13.2 (4) 2.8 (4) 1.9 (9) 0.2 (1) 99.8 0.6 

CB-2 44.7 (4) 17.7 (1) 10.2 (2) 25.3 (2) b.d.l. 1.5 (1) b.d.l. 99.4 1.0 

CB-10 55.8 (4) 15.6 (1) 13.2 (3) 15.0 (2) b.d.l. b.d.l. b.d.l. 99.6 0.7 

CB-11 49.5 (3) 16.2 (1) 13.4 (2) 21.2 (1) b.d.l. b.d.l. b.d.l. 100.3 1.0 

CB-12 43.7 (5) 17.8 (2) 11.7 (2) 27.0 (2) b.d.l. b.d.l. b.d.l. 100.2 1.1 
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4.1 Diffusion de l'azote dans les silicates fondus 

 

Pour ce chapitre, un article en second tour de révision dans le journal American 

Mineralogist (format lettre) permet de discuter l'ensemble des données obtenues au cours de 

cette thèse sur la diffusion de l'azote dans les silicates fondus.  

 

Titre de l'article en français: Diffusion de l'azote dans les silicates fondus en conditions 

réductrices. 

 
Résumé de l'article (version française): 

 

Le comportement de l'azote durant le dégazage magmatique et son potentiel 

fractionnement cinétique associé par rapport aux autres éléments volatils (i.e., H, C, O et les 

gaz rares) sont très peu contraints. Dans la littérature, de nombreuses études ont été menées 

sur la diffusion de ces autres éléments volatils alors que subsiste une carence notable de 

données de diffusion pour l'azote. La raison principale de ce manque de données est 

principalement liée à la difficulté expérimentale et la limitation analytique autour de cet 

élément. Pour apporter des données sur la mobilité de l'azote durant les processus 

magmatique, nous avons étudié sa diffusion dans les silicates fondus en conditions 

réductrices. Plusieurs protocoles expérimentaux (en capsule de platine, de graphite compact et 

de graphite vitreux) basés sur le principe de la diffusion uniaxiale ont été développés à 1 atm, 

1425°C et en conditions réductrices (i.e., fO2 ≤ IW –5.1) sous lesquelles l'azote est 

principalement chimiquement incorporé dans les silicates fondus sous la forme de nitrure (N3–

). Les teneurs en azote ont été déterminées de manière in-situ par SIMS (cf. partie 2.3.2). 

Parmi toutes les expériences réalisées, seulement une charge présente un profile de diffusion 

de l'azote. Cette charge expérimentale correspond à une composition de type basalte 

andésitique (AND1) pour une expérience de 3h à IW –8 en creuset de graphite compact. Le 

coefficient de diffusion (DN) obtenu (DN = 4.2 ± 0.1 × 10–8 cm2.s–1) est deux ordre de 

grandeur plus bas que celui obtenu par Frischat et al. (1978) pour l'étude de la diffusion de 

N3– dans des liquides silicatés de type sodo-calciques. Cette différence significative suggère 

une corrélation entre la vitesse de diffusion des nitrures et la composition des silicates fondus, 

avec une augmentation de la vitesse de diffusion lorsque le degrés de polymérisation du 

silicate diminue. Enfin, la dépendance de la diffusion des nitrures par rapport à la composition 

des silicates fondus est plus importante que pour l'argon, et la diffusion de l'azote sous la 
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forme de nitrures est plus lente que celle de l'argon pour une composition similaire à AND1. 

Cela implique que le rapport N/Ar peut être fractionné durant les processus magmatique en 

conditions réductrices, comme par exemple au cours des différents épisodes d'océan 

magmatique lors de l'accrétion terrestre. 

 
 

Mots clés: Azote, diffusion, nitrures, silicates fondus, basalte andésitique. 
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Abstract 
 

The behavior of nitrogen during magmatic degassing and the potential kinetic 

fractionation between N and other volatile species (H, C, O, noble gases) are poorly known 

due to the paucity of N diffusion data in silicate melts. To better constrain N mobility during 

magmatic processes, we investigated N diffusion in silicate melts under reducing conditions. 

We developed uniaxial diffusion experiments at 1 atm, 1425 °C, and under nominally 

anhydrous reducing conditions (fO2 ≤ IW –5.1, where IW is oxygen fugacity, fO2, reported in 

log units relative to the iron-wüstite buffer), in which N was chemically dissolved in silicate 

melts as nitride (N3–). Although several experimental designs were tested (platinum, 

amorphous graphite, and compacted graphite crucibles), only N diffusion experiments at IW –

8 in compacted graphite crucibles for simplified basaltic andesite melts were successful. 

Measured N diffusivity (DN) is on the order of 4.2 ± 0.1 × 10–8 cm2 s–1, two orders of 

magnitude lower than N chemical diffusion in soda-lime silicate melts (Frischat et al., 1978). 

This difference highlights that nitride diffusivity increases with increasing degree of melt 

depolymerization. The dependence of N3– diffusion on melt composition is greater than that 

of Ar. Furthermore, N3– diffusion in basaltic-andesitic melts is significantly slower than that 

of Ar in similarly polymerized andesitic-tholeiitic melts at magmatic temperatures (1400–

1450 °C; Nowak et al., 2004). This implies that N/Ar ratios can be fractionated during 

reducing magmatic processes, such as during early-Earth’s magma ocean stages. 
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Keywords: Nitrogen, diffusion, nitride, silicate melts, basaltic andesite. 

 

1. Introduction 

 Understanding the behavior of volatile elements (H, C, N, noble gases) in silicate 

melts is fundamental to better constrain their fate during the formation and evolution of Earth 

and other planetary bodies in the inner solar system (Marty et al., 2016). Because N, as 

molecular N2, is expected to behave like noble gases, particularly Ar, during magmatic 

processes (Marty, 1995; Miyazaki et al., 1995, 2004), the N2/
36Ar ratios of Earth's atmosphere 

and mantle are expected to be comparable. However, the N2/
36Ar value of Earth's mantle 

(>106, estimated from mid-ocean-ridge basalt glasses) is two orders of magnitude higher than 

that of the atmosphere (~104) (Marty, 1995; Marty et al., 1995; Marty and Humbert, 1997), 

perhaps as a result of kinetic disequilibrium during the formation of Earth's atmosphere due to 

mantle degassing (Marty et al., 1995) or the distinct volatile histories of these two reservoirs 

(Marty and Humbert, 1997). Diffusion strongly controls this ratio because it governs volatile 

transport and degassing during magmatic activity at all stages of planetary evolution (from 

magma ocean differentiation to volcanic eruptions). However, whereas the diffusion of H2O, 

CO2, and noble gases in silicate melts has been widely studied (e.g., Zhang and Stolper, 1991; 

Baker et al., 2005; Zhang and Ni, 2010; Lux, 1987; Roselieb et al., 1995; Amalberti et al., 

2018), N diffusion in silicate melts remains largely under-constrained. 

 Elemental speciation fundamentally controls the diffusion of redox-sensitive species 

such as nitrogen in silicate melts (Frischat et al., 1978; Zhang and Ni, 2010). Depending on 

fO2 conditions, N is incorporated as free molecular N2 and NH3 or bonded N3–, CN–, NH2–, 

and/or NH2
– (Libourel et al., 2003; Li et al., 2015; Dalou et al., 2017, 2019; Mosenfelder et 

al., 2019; Boulliung et al., 2020; Grewal et al., 2020). At atmospheric pressure and under 

anhydrous conditions, N is either incorporated as molecular N2 under oxidizing conditions 
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(fO2 > IW –1.5) or chemically dissolved as nitride (N3–) under reducing conditions (fO2 ≤ IW 

–1.5; Libourel et al., 2003; Boulliung et al., 2020). To date, N diffusion in silicate melts has 

only been studied in soda-lime silicate melts at atmospheric pressure and high temperature 

(1000–1400 °C) for molecular N2 and nitride species (Frischat et al., 1978). In these melts, 

physical diffusion of N2 is significantly faster than chemical diffusion of nitride (Behrens, 

2010). However, N solubility not only depends on fO2, but also on melt composition and 

structure; when dissolved as N3–, N solubility increases with increasing degree of melt 

depolymerization (Boulliung et al., 2020). These observations indicate that melt composition 

may affect N diffusion, and therefore that N diffusivities determined for soda-lime silicate 

melts cannot be representative of those in natural silicate melt compositions.  

 In this study, various experimental approaches were tested to determine uniaxial N 

diffusion in silicate melts of simplified basaltic andesite and highly depolymerized, magma 

ocean-like compositions to address the influence of melt composition on N diffusion under 

conditions in which N is chemically incorporated as nitride. Uniaxial diffusion experiments 

were conducted at 1425 °C, 1 atm, and IW –8 and IW –5.1. Nitrogen concentration profiles in 

the quenched run products were determined by in-situ secondary ion mass spectrometry 

(SIMS). The results provide new insights into the N diffusion mechanism(s) in naturally 

occurring silicate melt compositions, thereby improving our understanding of the behavior of 

N during reducing magmatic processes. 

 

2. Experimental and analytical methods 

 Two starting materials of different simplified iron-free compositions were synthesized 

and their bulk compositions determined by electron microprobe analysis at Université de 

Lorraine (Service Commun de Microscopie Electronique et de Microanalyses X, Nancy, 

France): (i) a basaltic andesite composition (AND1; 53.6 wt% SiO2, 20.7 wt% Al2O3, 9.9 
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wt% MgO, 15.0 wt% CaO, 0.45 wt% Na2O, 0.16 wt% K2O) and (ii) a mafic composition 

(MO2; 47.4 wt% SiO2, 4.6 wt% Al2O3, 19.8 wt% MgO, 26.1 wt% CaO). These starting glass 

materials are characterized by extreme NBO/T values (the number of non-bridging oxygen 

atoms per tetrahedrally coordinated cations) of 0.5 (AND1) and 2.1 (MO2); the latter is 

comparable to that estimated for the terrestrial magma ocean (Ringwood, 1966; Dasgupta and 

Grewal, 2019). To prepare these starting materials, oxide and carbonate powders were dried 

and decarbonated at 1000 ºC in a muffle furnace for 12 h. After mixing in appropriate 

proportions, they were fused in a platinum crucible at 1400 °C in a muffle furnace for 4 h and 

quenched in air. The fused starting glasses AND1 and MO2 were ground for 1 h for use in the 

different experiments. 

Different experimental supports were tested to study uniaxial N diffusion. Compacted 

graphite (15 mm long, 6 mm outer diameter, 1.5 mm wall thickness) and vitreous graphite (12 

mm long, 7 mm outer diameter, 1 mm wall thickness) cylinders were used for experiments at 

IW –8, whereas Pt cylinders (13 mm long, 3 mm outer diameter, 0.2 mm wall thickness) were 

used for experiments at IW –5.1 (Table 1). To obtain bubble-free glass prior to the diffusion 

experiments, the starting powder was incrementally filled into the cylinders and melted for 30 

min under a CO2 flux (300 cm3 min–1) at 1600 °C for Pt crucibles (as described by Amalberti 

et al., 2018) and under Ar flux (300 cm3 min–1) at 1450 °C for graphite cylinders to minimize 

potential atmospheric nitrogen contamination. The filled cylinders were subjected to a final 

melting step at 1550 °C for Pt crucibles and 1450 °C for graphite crucibles during ~15 h 

under the same Ar and CO2 fluxes to ensure the complete removal of bubbles. 

Uniaxial N diffusion experiments were performed in a Gero vertical furnace at 

atmospheric pressure, 1425 ± 1 °C, and under a controlled N2-CO-CO2 atmosphere at log fO2 

= –17.4 and –14.5 (IW –8 and IW –5.1, respectively; Table 1). Diffusion at such low oxygen 

fugacities is expected to result in discernable and measurable N concentration gradients, 
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whereas low N solubilities in silicate melts under more oxidizing conditions (log fO2 > IW –

1.5) limit N contents to a few ppm (Libourel et al., 2003; Boulliung et al., 2020).  

 

Table 1. Run conditions and fractional gas mixtures of nitrogen uniaxial diffusion (1–3 h) at P 
= 1 atm, T = 1425 °C for both AND1 and MO2 melt compositions. These nominal fO2 values 
were calculated using the JANAF and Thermodata database (see Boulliung et al., 2020, for 
details). 

 

The gas flux was maintained at 300 cm3 min–1 by TYLAN mass flow controllers. The 

graphite cylinders were placed into an alumina crucible, whereas the platinum cylinders were 

held in place using Pt wire (0.3 mm). Diffusion experiments using compacted graphite and 

vitreous graphite cylinders lasted 3 h, but were restricted to 1 h with Pt crucibles to minimize 

Pt loss by evaporation at high temperature under reducing conditions (Darling et al., 1970) 

(Table 1). Regardless of melt composition, these experimental durations are too short to reach 

gas-melt equilibrium; based on experiments using 2 to 5 mm diameter silicate melt spherules 

in graphite crucibles, equilibrium is expected to be achieved in 24 hours (Humbert, 1998; 

Boulliung et al., 2020). After quenching in air, run products were fixed onto a flat ceramic 

support using CrystalbondTM adhesive and cut in half along the direction of diffusion. The 

obtained glass half-cylinders were then mounted in high-purity indium, polished, and gold 

coated. 

N concentrations were quantified by in-situ measurements of 14N16O– secondary ions 

using the CAMECA 1280 HR2 SIMS at the Centre de Recherches Pétrographiques et 

Géochimiques (Nancy, France) operating with a 10 kV Cs+ primary ion beam, a current of 

~10 nA, and a nominal mass resolution of ~13,000 (for details, see Füri et al., 2018). N 

fO2 (IW) log fO2  Sample holder 
Duration 
(hours) 

CO CO2 N2 

IW –8 –17.4 Vitreous graphite 3 0.2 – 0.8 

IW –8 –17.4 Compacted graphite 3 0.2 – 0.8 

IW –5.1 –14.5 Platinum 1 0.4994 0.0006 0.5 
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contents were measured along profiles from each exterior edge of the glass cylinders towards 

their center (Fig. 1). Uncertainties on N contents (2 are ≤4% for N contents >100 ppm, 

≤30% between 10 and 100 ppm, and 50–100% below 10 ppm. Carbon (CO2) and water (H2O) 

contents were measured in one sample (along profile A of AND1; Fig. 1) using the CAMECA 

IMS-1270 E7 ion microprobe (see supplementary material for details) to assess the potential 

presence and abundance of these volatiles.  

 

Results 

Previous gas-melt equilibrium experiments at IW –5.1 yielded N contents of 68.1 ± 6 

ppm and 35.6 ± 11 ppm for AND1 and MO2, respectively, and those at IW –8 yielded 2672 ± 

40 ppm and 5987 ± 63 ppm, respectively, after 24 hours (Boulliung et al., 2020). These 

experiments demonstrated that N solubility is highest in depolymerized melts under very 

reducing conditions. 

The run products of diffusion experiments performed with platinum crucibles at IW –

5.1 contain <5 ppm N, and concentrations are indistinguishable within analytical 

uncertainties. The glasses produced using vitreous graphite crucibles at IW –8 have 

homogeneous N concentrations (208 ± 10 ppm in AND1 and 400 ± 47 ppm in MO2) and lack 

any apparent diffusion profiles. Therefore, N diffusion coefficients could not be determined in 

experiments using platinum and vitreous graphite crucibles. 

A significant loss of melt (~50%) and partial crystallization was observed in the 

experiment on the MO2 melt using a compacted graphite crucible at IW –8. Given its high 

degree of depolymerization (NBO/T = 2.1) and correspondingly low viscosity, this melt loss 

was likely caused by melt migration. We assume that minor evaporation of major oxides 

(mainly SiO2 and MgO) during the bubble elimination steps (at 1450°C under an Ar flux), 

affected the liquidus temperature (initially estimated just below ~1400°C) and promoted 
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crystallization upon quenching. Due to these limitations, no nitrogen diffusion profiles were 

observed for the MO2 melt. In contrast, using the same experimental design, the AND1 melt 

was successfully quenched to a crystal-free glass, and N concentration gradients were 

determined along four profiles (A–D; Fig. 1). The N concentrations range from 1068 ± 41 to 4 

± 3 ppm, 142 ± 5 to 7 ± 4 ppm, 220 ± 9 to 8 ± 4 ppm, and 2001 ± 80 to 541 ± 22 ppm along 

profiles A, B, C, and D, respectively (Fig. 1, Table 2). Although the surface of the melt adopts 

the shape of a concave meniscus (Fig. 1E), N concentrations along the gas-melt interface are 

nearly homogeneous (906 ± 37 to 1068 ± 41 ppm; supplementary Fig. A1).  

 

Fig. 1. Nitrogen concentration profiles A–D measured in glass cylinder AND1 (1 atm, 1425 

°C, 3 h, IW –8); the respective SIMS spot analyses are the small dark spots in the photograph 

in panel E. The indicated equilibrium nitrogen concentration (2672 ± 40 ppm) is that 

determined from the 24-h gas-melt equilibrium experiment on AND1 under similar 

experimental conditions (Boulliung et al., 2020). 
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Table 2: N contents measured along the profiles presented in Figure 1A–D. SIMS spot 
references refer to the profile (A–D) and number of each analysis along the profile as 
indicated by the arrows in Figure 1E. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

SIMS spot 
reference  

Depth (μm) N (ppm) 

A-1 30 1068 ± 41 

A-2 55 762 ± 15 

A-3 155 556 ± 11 

A-4 180 485 ± 10 

A-5 205 477 ± 10 

A-6 305 454 ± 9 

A-7 360 212 ± 5 

A-8 410 104 ± 4 

A-9 460 36 ± 5 

A-10 510 11 ± 3 

A-11 710 4 ± 3 

A-12 810 5 ± 3 

A-13 910 6 ± 4 

A-14 1110 7 ± 4 

A-15 1310 6 ± 4 

A-16 1510 7 ± 4 

A-17 1710 9 ± 4 

A-18 1910 15 ± 3 

 A-19 2110 33 ± 3 

B-1 20 142 ± 5 

B-2 120 56 ± 4 

B-3 190 22 ± 3 

B-4 240 10 ± 5 

 B-5 290 7 ± 4 

C-1 20 220 ± 9  

C-2 60 156 ± 6 

C-3 120 89 ± 9 

C-4 170 41 ± 6 

C-5 220 20 ± 6 

C-6 270 13 ± 4 

C-7 320 10 ± 5 

 C-8 480 8 ± 4 

D-1 20 2001 ± 80 

D-2 45 1720 ± 69 

D-3 70 1460 ± 58 

D-4 95 993 ± 40 

D-5 120 777± 31 

D-6 145 541 ± 22 
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Discussion - Implications 

The N contents of glasses produced in experiments using Pt crucibles are too low (<5 

ppm) to detect concentration gradients by SIMS. Although the 1-h experimental duration was 

probably too short to dissolve a significant amount of N, even at low fO2 conditions (IW –5.1) 

under which N contents are expected to be relatively important at gas-melt equilibrium (i.e., 

tens of ppm; Boulliung et al., 2020), longer experiments were not possible because Pt 

crucibles are prone to evaporative losses at such strongly reducing conditions. The run 

products of experiments using vitreous graphite are N-rich (208 ± 10 ppm in AND1, 400 ± 47 

ppm in MO2), but were likely homogenized by convection induced by the bottom-up 

migration of silicate melts along the vitreous graphite crucible. We therefore conclude that 

platinum and vitreous graphite are not appropriate for experiments on N diffusion in silicate 

melt under reducing conditions. 

On the other hand, the uniaxial diffusion experiment using compacted graphite yielded 

variable N concentration gradients in glass AND1 (Fig. 1). The occurrence of N gradients 

along profiles B, C, and D (Fig. 1) is surprising since no direct gas-melt interaction was 

expected at the edges or bottom of the glass cylinder. These gradients may have occurred due 

to N migration along or diffusion through the graphite crucible. Nevertheless, the central part 

of the glass cylinder is N-free (Table 2) which suggests that no or very limited convection 

movements occurred in the melt during the experiment. The N diffusion coefficients can be 

determined from each profile using the one-dimensional diffusion equation in a semi-infinite 

medium with a constant interface concentration (Crank, 1975): 

ሺ஼ሺ௫,௧ሻି	஼భሻ

ሺ஼బି஼భሻ
ൌ erf 	ቀ

௫

ଶ√஽௧
ቁ	      (1) 

 
where C(x,t) is the concentration at distance x from the gas-melt interface after time t (the 

experimental duration), C0 is the initial concentration in the glass (here, C0 = 0), C1 is the 

concentration at the gas-melt interface (x = 0), and D is the diffusion coefficient. For profile 
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A, we chose the starting point (x = 0) to be at the center of the meniscus, whereas the starting 

point for the other profiles was chosen arbitrarily. In each case, the concentration at the gas-

melt interface was obtained by extrapolating the diffusion profile to x = 0. Finally, we 

linearized the left-hand side of equation (1) by plotting the inverse error function against 

distance to extract the diffusion coefficient as (Van Orman et al., 1998): 

ܦ ൌ ሺ4݉ଶݐሻିଵ				(2) 

The slope of the best-fit line, m, was derived using IsoplotR (Vermeech 2018) with an 

uncertainty that takes into account the uncertainties on measured N concentrations and on x 

position (5 µm). The diffusion coefficients are reported in Figure 1, and the inversion error 

function of diffusion profile A is presented as a representative example in Figure 2.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fig. 2. Error function inversion of profile A (Fig. 1) as a function of depth in the sample. The 

nitrogen diffusion coefficient DN was calculated using an inverted error-function profile 

according to equations (1) and (2). The linear regression between the inverse function of 

concentration and depth was calculated using IsoplotR (Vermeesch, 2018).  
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The obtained N diffusion coefficients range from 4.2 ± 0.1 × 10–8 (profile A) to 7.8 ± 

0.2  × 10–9 cm2 s–1 (profile D; Fig. 1). The values obtained for the four profiles differ 

significantly, likely due to distinct boundary conditions; N diffusion along profiles B, C, and 

D may have been controlled by delayed transport of nitrogen through the graphite container 

wall. In the case of profile A, the meniscus shape of the gas-melt interface (Fig. 1E) suggests 

that N diffusion is not strictly one-dimensional. Thus, whereas the analytical uncertainties are 

small and well constrained, uncertainties related to the meniscus shape on the calculated 

diffusion coefficient are difficult to estimate.  

To date, the diffusion of molecularly (N2) and chemically incorporated nitrogen (N3–) 

in silicate melts has only been studied in soda-lime silicate compositions at atmospheric 

pressure and 1000–1400 °C (Frischat et al., 1978). They studied N2 diffusion by heating a 

pre-saturated glass slab under an oxygen atmosphere and chemical diffusion by heating a 

glass containing silicon nitride under an Ar-H2 atmosphere. Under these conditions, N 

diffuses faster as N2 than N3– in soda-lime silicate melts (Frischat et al., 1978; Behrens, 2010). 

However, nitride diffusivity increases more rapidly than N2 diffusivity with increasing 

temperature because of its higher activation energy (244 kJ mol–1 for N3– vs. 161 kJ mol–1 for 

N2; Frischat et al., 1978). Indeed, N2 displays an intrinsic diffusivity resembling that of noble 

gases (Dingwell and Webb, 1990; Dingwell, 2006), whereas N3– diffusivity seems to be 

extrinsic, as it increases significantly with increasing temperature.  

Under nominally anhydrous and very reducing conditions (i.e., IW –8), N is expected 

to dissolve predominantly as nitride species (Libourel et al., 2003), likely bonded as Si-N 

(Boulliung et al., 2020), whereas C-N and N-H species are inferred to represent a minor 

fraction of the total N budget (see supplementary material for details). After extrapolation of 

the data from Frischat et al. (1978) to 1425 °C, N3– diffusion in soda-lime silicate melts is two 

orders of magnitude higher (~6 × 10–6 cm2 s–1) than in our melt AND1 (4.2 ± 0.1 × 10–8 cm2 
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s–1). As soda-lime silicate melts are more depolymerized (NBO/T = 0.7) than basaltic andesite 

melts (NBO/T = 0.5), it appears that N3– diffusion increases with melt depolymerization. 

Similar behavior is observed for O2–, for which the activation energy decreases with 

increasing depolymerization (e.g., Lesher, 2010). As with oxygen, nitride diffusion requires 

the breaking of Si-O bonds, and the increased occurrence of Si-O-M (where M is a network-

modifying cation and O a non-bridging oxygen) compared to Si-O-Si bounds (with O a 

bridging oxygen) in highly depolymerized melts enhances nitride diffusion by oxygen 

substitution (Boulliung et al., 2020). To compare the diffusivity of network formers (such as 

Si and Al) and O2– (e.g., Dingwell and Webb, 1990) with that of nitride obtained for profile 

A, the Eyring equation was used (see supplementary material for more details). The Eyring 

diffusivity at 1425°C, ~3.6 × 10–7 cm2 s–1, is less than one order of magnitude higher than the 

diffusion coefficient obtained for N in this study (4.2 ± 0.1 × 10–8 cm2 s–1; supplementary Fig. 

A2). This similarity suggests that movements of network formers are involved in nitride 

diffusion, reinforcing the conclusion of Boulliung et al. (2020) that N diffuses as a Si-N 

species under highly reducing conditions in basaltic andesite melts.  

 As with N3– and O2–, noble gas diffusivity also increases with increasing degree of melt 

depolymerization. For example, at 1400 °C, Amalberti et al. (2018) reported that the argon 

diffusion coefficient (DAr) in a synthetic basaltic melt with NBO/T = 1 (9.3 × 10–7 cm2 s–1) is 

~3 times higher than that in a synthetic Hawaiitic melt with NBO/T = 0.7 (2.9 × 10–7 cm2 s–1; 

Nowak et al. 2004). The relative difference in NBO/T between the soda-lime silicate melt 

(NBO/T = 0.7) used by Frischat et al. (1978) and our melt AND1 (NBO/T = 0.5) is 

comparable to that between basaltic and Hawaiitic melts. However, DN is ~140 times higher 

in soda-lime silicate melts than in AND1, indicating that nitride diffusion is more dependent 

on the degree of melt polymerization than Ar diffusion in this temperature range. 

Furthermore, at the same degree of melt polymerization (NBO/T = 0.5), DAr = 1.5 × 10–7 cm2 



Chapitre 4 : Diffusion de l'azote dans les verres et silicates fondus 

	 147

s–1 in andesitic-tholeiitic melts at 1400–1450 °C and 500 MPa (Nowak et al., 2004), ~4 times 

higher than the DN value observed for our AND1 melt (4.2 × 10–8 cm2 s–1). Since increased 

pressure reduces noble gas diffusion in silicate melts (Roselieb et al., 1996; Behrens and 

Zhang, 2001; Zhang et al., 2007), DAr is expected to be even larger at 1 atm. This difference 

between DAr and DN suggests that under reducing conditions (i.e., N as N3–), diffusion during 

magmatic processes significantly fractionates the N/Ar ratio. 

Finally, our results imply the efficient transport of N as nitride under magma ocean 

conditions during early stages of Earth’s formation (i.e., fO2 between IW –3 and IW –5 for 

70% of Earth's mass accreted, Rubie et al., 2011; Wade and Wood, 2005; ~2000 K, Rubie, 

2007; Solomatov, 2007; and NBO/T ~ 2, Ringwood, 1966; Javoy et al., 2010; Dasgupta and 

Grewal, 2019). Under such conditions favorable to nitrogen diffusion as nitride, the N/Ar 

ratio may be kinetically fractionated during degassing and/or ingassing and melt migration. 

Therefore, the different N/Ar ratios of Earth's mantle and atmosphere (e.g., Marty, 1995) may 

have resulted from an early stage of atmospheric formation when Earth’s magma ocean was 

highly reducing. During later stages of magma ocean differentiation, for redox conditions 

between IW –3 and IW –1.5 (i.e., when Earth had accreted more than 70% of its final mass, 

Rubie et al., 2011), N dissolves not only as N3–, but as other species such as N-H or C-N 

complexes, and, to a lesser extent, N2 (e.g., Dalou et al., 2019; Grewal et al., 2020; Boulliung 

et al. 2020) depending on fH2 and fO2. Since the speciation of volatile elements affects their 

diffusivity in silicate melts (e.g., Frischat et al., 1978; Zhang and Ni, 2010), the diffusion and 

transport mechanism(s) of such species needs to be investigated through multi-component 

experiments over a range of P-T-fO2 conditions. With this respect, the experimental design 

(gas-melt interaction in compacted graphite crucibles), analytical protocol (in situ SIMS 

analysis), and first results presented here represent an important step towards improving our 

understanding of N behavior within planetary magma oceans.  
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Supplementary material: 
	
	

	
Figure A1: N content of the glass AND1 (1 atm, 1425 °C, 3 h, IW –8) at three different 
locations along the gas-melt interface. The picture on the right shows the AND1 glass in the 
compacted graphite crucible (the dotted white line delimits the contact between the 
compacted graphite and the glass). 
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Eyring diffusivity: 
 
 To compare the diffusion of nitride to that of network formers such as Si, Al, and O2– 

in the basaltic andesite melt AND1, we used the Eyring equation: 

ܦ ൌ
୩்

ఎఒ
                (Eq. A1) 

where D is the diffusion coefficient in m2 s–1; k is the Boltzmann constant, T is the 

temperature in K, η is the melt viscosity in Pas, and λ is the jump distance, which is fixed at 3 

Å for the diffusion of network formers (e.g., Nowak et al., 2004). The melt viscosity of 

AND1 was calculated using the model of Giordano et al. (2008) for non-Arrhenian 

multicomponent silicate melts which is based on the Vogel-Fulcher-Tammann (VFT) 

equation (Vogel, 1921; Fulcher, 1925; Tammann and Hesse, 1926): 

log	ߟ ൌ ܣ ൅
஻

்ି஼
                 (Eq. A2)    

where η is the viscosity of the melt; A, B, and C are adjustable parameters (see Giordano et 

al., 2008, for details); and T is the temperature in K. The predicted viscosity obtained for 

AND1 is 2.19 Pas at 1698 K (i.e., at the temperature of the N diffusion experiments, 1425°C).  

 The Eyring diffusivity is compared to nitride diffusion in AND1 melt in Figure A2. 

The diffusivity of network formers (Si, Al) and O2– at 1698 K (i.e., 1425 °C) is ~3.6 × 10–7 

cm2 s–1, whereas the diffusion coefficient for nitride is on the order of 4.2 × 10–8 cm2 s–1 (Fig. 

A2). 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure A2: Comparison of the N3– diffusivity obtained for AND1 (blue star) at 1698 K 
(1425°C) with the Eyring diffusivity for basaltic andesite melts (see text for details on the 
calculation). 
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Carbon and water content of sample AND1: 
 

 CO2 and H2O concentrations along profile A in sample AND1 (1 atm, 1425 °C, 3 h, 

IW –8) were measured using the Cameca IMS-1270 E7 ion microprobe at the Centre de 

Recherches Pétrographiques et Géochimiques (Nancy, France). A Cs+ primary beam was used 

with a current of 0.5 nA accelerated at 10 kV and a raster of 5×5 μm. Standards and samples 

were pre-sputtered for 180 s over an area of 10×10 μm with a primary beam current of 2 nA 

to remove any traces of contaminant carbon and hydrogen from the surface. For analyses, the 

beam was focused to a spot of 5 to 10 μm diameter. The 12C–, 16O1H–, 18O–, and 30Si– signals 

were collected in peak-jumping mode on an electron multiplier for 10 cycles. We used a mass 

resolution (m/m) of 7000 to separate masses 17O and 16O1H. Concentrations were obtained 

using a set of natural basaltic glass standards with known CO2 and H2O contents as calibrants 

(Moussalam et al., 2019). The major element composition of these standards is comparable to 

that of AND1 (e.g., SiO2 ~ 50 wt.%; see Moussalam et al., 2019 for more information on the 

standards). Based on the reproducibility of the count rates over 10 cycles and the standard 

signals, maximum uncertainties on the carbon and water contents are 12% and 24%, 

respectively. 

	  

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure A3: H2O, CO2, and N content as a function of depth along profile A in sample AND1 
(1 atm, 1425 °C, 3 h, IW –8). 
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 Along profile A, from the surface of the glass cylinder towards the center, measured 

carbon (equivalent CO2) concentrations range from 465 ± 49 to 172 ± 15 ppm (Fig. A3). The 

plateau with concentrations of ~200 ppm CO2 at ~500–2100 μm depth may be due to the 

dissolution of carbon into the melt during incremental filling of the compacted graphite tube 

with the starting material prior to the diffusion experiments. The second plateau (i.e., 400–500 

ppm equivalent CO2), close to the gas-melt interface, was likely formed during the diffusion 

experiment at fO2 = IW –8, T = 1425°C, and using a CO-N2 gas mixture, as a result of inward 

diffusion of carbon. Experiments at high pressure and under reducing conditions indicate that 

carbon can be present in the form of various species in silicate melts (e.g., C-N, C4–, C-O, 

and/or C-H; Dalou et al., 2019; Grewal et al., 2020). However, the C-N vibration band was 

not observed by Raman spectroscopy in N-rich MO2 glass (6002 ± 91 ppm), synthesized and 

equilibrated under similar conditions as AND1 (Boulliung et al., 2020). 

 The presence of 531 ± 52 to 217 ± 51 ppm equivalent H2O in the quenched glass 

(Fig. A3) indicates that conditions were not completely anhydrous during the diffusion 

experiments and/or during the melt synthesis, suggesting that hydrogen may form C-H and N-

H complexes, respectively. However, under these highly reduced conditions, N-H complexes 

are expected to represent a minor N-bearing species (Grewal et al., 2020), and no N-H 

vibration bands were detected by Raman spectroscopy in the N-rich MO2 glass (6002 ± 91 

ppm) (Boulliung et al., 2020).  
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4.2 Diffusion de l'azote dans les verres silicatés 

 
4.2.1 Introduction 
 

La diffusion de l'azote dans les verres silicatés constitue un paramètre important pour 

l'étude de l'origine et de l'évolution des éléments volatils sur Terre. Cependant, aucune donnée 

portant sur la diffusion de l'azote dans les verres silicatés naturels à partir d'expériences 

d'émanation n'est présente dans la littérature. Cet élément sous la forme N2 est supposé avoir 

un comportement similaire à l'argon lors des processus magmatiques. En effet, la molécule N2 

présente tout d'abord deux atomes d'azote fortement liés, empêchant de potentielles liaisons 

avec son environnement (et donc inerte au même titre que l'argon), et un diamètre moléculaire 

(i.e., 109.8 pm) comparable à celui de l'atome d'argon (diamètre atomique de 142 pm) (e.g., 

Marty, 1995; Miyazaki et al., 1995, 2004). Les températures à partir desquelles l'azote 

moléculaire N2 diffuse dans les verres devraient alors être comparable à celle de l'argon. 

Amalberti et al., 2016, ont montré à partir d'expériences d'émanation réalisées sur des verres 

basaltiques simplifiés, que l'argon diffuse pour une gamme de température allant de 200 à 

925°C, et présente des fractions d'extractions significatives (i.e., > 10%) à partir de 650°C. 

Cependant, comme proposé dans les parties précédentes, l'azote, en fonction des conditions 

du milieu (fO2, T, P, PN2, PH2), n'est pas inerte comme les gaz rares et ne peut alors pas être 

considéré comme une espèce chimique neutre pour les expériences de diffusion. En effet, 

l'azote peut être présent sous différentes formes dans les verres silicatés (i.e., sous forme de 

complexes Si-N, N-H, C-N, N-O; Mulfinger, 1966; Roskosz et al., 2006; Li et al., 2015; 

Dalou et al., 2019; Mosenfelder et al., 2019; Grewal et al., 2020; Boulliung et al., 2020) 

pouvant ainsi affecter sa diffusion dans les verres et silicates fondus (Frischat et al., 1978; 

Boulliung et al., en révision). Dans l'objectif d'apporter des informations sur le comportement 

diffusif de l'azote dans les verres silicatés, plusieurs systèmes de chauffage par paliers ont été 

testés et un système a été retenu pour une première série de tests. Le système de chauffage par 

tube de quartz présenté dans la partie 2.3.1.1.2.2, permet de chauffer des échantillons jusqu'à 

1000°C. 

 

4.2.2 Méthode et résultats 

 

Ce système de chauffage a été utilisé ici pour dégazer des échantillons à des 

températures comprises entre 600 et 1000°C. Cinq paliers de température (600-700-800-900-
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1000°C) de 20 minutes chacun ont été effectués. Les gaz extraits à ces températures ont été 

analysés par spectrométrie de masse gaz rares (VG-5400). Les blancs analytiques sont 

relativement élevés pour l'analyse de faibles teneurs en azote (i.e., > 1 × 10–11 moles à partir 

de 900°C). Par conséquent des charges expérimentales réalisées en conditions où l'azote est 

solubilisé principalement sous la forme N2 (i.e., fO2 ≥ IW –3.4; Boulliung et al., 2020) ne 

peuvent pas être utilisées avec ce système d'extraction car la contribution du blanc serait trop 

importante. En revanche, des tests peuvent être réalisés avec des échantillons présentant des 

teneurs importantes en azote comme les échantillons synthétisés à IW –8, où l'azote est 

présent majoritairement sous la forme de complexes Si-N (Boulliung et al., 2020). Des tests 

de diffusion de l'azote ont alors été réalisés sur une bille de verre (i.e., CC3; IW –8; cf. 

chapitre 3) présentant des teneurs de 2427 ±	 33	 	 ppm d'azote. Les résultats obtenus (Fig. 4.1) 

montrent qu'après les 5 paliers, moins de 1 ppm d'azote a été extrait de la bille de verre. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure 4.1: Expérience d'émanation de 600 à 1000°C d'une bille de verre (CC3 synthétisé à 
IW –8 et à 1425°C) contenant 2427 ± 33 ppm avec des paliers d'extraction de 20 minutes. 

 

4.2.3 Interprétations - Discussion 

 

La température du liquidus de l'échantillon CC3 (i.e., 1403 ± 1°C; Soulié et al., 2017) 

n'est pas atteinte durant les expériences d'émanation. Cependant, la température de transition 

vitreuse (Tg) pour l'échantillon CC3 (Tg ~ 698°C; modèle: Giordano et al., 2008) devrait être 

atteinte dès le deuxième palier à 700°C. Cette transition vitreuse marque le passage de l'état 
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vitreux solide à un état visqueux élastique lorsqu'un verre est réchauffé, et où la résistance à la 

déformation devient < 1012 Pa/s (Richet et Bottinga, 1983; Barton et Guillemet, 2005). Cette 

viscosité (η) diminue avec la température (i.e., pour 700-800-900-1000°C le log (η) associé 

est de 11.9, 7.9, 5.4 et 3.8 respectivement; η calculées à partir du modèle de Giordano et al., 

2008).  L'augmentation de la température provoque l'augmentation du volume du verre, ainsi 

que le nombre d'arrangements possibles des unités tétraédriques. D'un point de vue atomique, 

les atomes ne sont plus figés, ce qui permet la relaxation du système et la création de 

nouvelles structures dans le silicate (Moynihan, 1996; Dingwell et Webb, 1990). Le 

mouvement atomique initié à partir de la température de transition vitreuse (Tg(CC3) = 698°C; 

d'après le modèle de Giordano et al., 2008) n'est pas assez efficace pour affecter les liaisons 

Si-N, ou alors la diffusion est trop lente pour obtenir une teneur en azote significative après 

20 minutes d'extraction. Le système Si-N présente alors une forte énergie de liaison, difficile 

à déstabiliser. Des températures plus élevées (i.e., > 1000°C), permettant d'atteindre des 

énergies d'activations plus importantes, doivent alors être testées avec d'autres systèmes 

d'extraction (e.g., les paniers résistifs) ou pour des compositions présentant des températures 

de transition vitreuse moins élevées. 

Enfin, ce résultat présente des implications pour les mesures en azote d'échantillons 

extraterrestres par extractions de l'azote par paliers de température. Les chondrites à enstatite 

se seraient formées dans des conditions extrêmement réductrices (i.e., entre IW –8 et IW –5) 

et de l'azote sous forme de complexes Si-N peut alors y être présent. Les expériences de 

chauffage par paliers (généralement allant de 200 à 1200°C; Grady et al., 1986; Hashizume et 

Sugiura, 1995; Hashizume et al., 2002) ne présentent peut-être pas des températures 

suffisamment élevées pour déstabiliser de potentielles liaisons Si-N. La non-extraction de 

l'azote des complexes Si-N pourrait affecter les signatures (teneur et isotopie) et modifier 

l'interprétation des résultats. De plus, les chondrites ordinaires et à enstatite présentent des 

complexes Si-N sous forme minérales, comme par exemple la nierite (Si3N4) (e.g., Alexander 

et al., 1995; Lee et al., 1995; Rubin, 1997). Le nitrure de silicium présente une température de 

fusion de ~1900°C, résistant par conséquent à des contraintes de températures très élevées 

(cette température de fusion étant pour un composé pur sans matrices complexes associées).  

Des expériences à températures plus importantes et pour différentes compositions devraient 

permettre de déterminer à partir de quelles températures les liaisons Si-N sont déstabilisées et 

si la température de transition du verre influence cette température de diffusion de l'azote 

lorsque celui-ci est fortement lié à la structure du verre.  
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4.2.4 Conclusion 

	
Pour étudier la diffusion de l'azote dans les verres silicatés, plusieurs systèmes 

d'extraction ont été utilisés, mais seulement un système, (i.e., par chauffage d'un tube en 

quartz) a pu être utilisé et testé. Les blancs analytiques à 900 et 1000°C présentent une 

contribution relativement importante pour des analyses de faibles teneurs en azote (i.e., < 10 

ppm). La diffusion de l'azote sous la forme N2 à partir d'échantillons synthétisés à des fO2 ≥ 

IW –3.4 n'est alors pas réalisable avec ce système. En revanche, des tests ont été réalisés sur 

une bille de verre CC3 synthétisée à IW –8 durant 24h et présentant une teneur de 2427 ±	 33		

ppm d'azote. L'azote présent dans ce verre est principalement sous la forme de complexes Si-

N (Boulliung et al., 2020). Les résultats montrent que des paliers de 20 minutes à des 

températures de 600-700-800-900 et 1000°C, ne permettent pas de dégazer de manière 

significative, l'azote piégé dans le verre (avec moins de 1 ppm extrait). Bien que la transition 

du verre CC3 soit atteinte dès ~ 698°C, la déformation élastique et le mouvement atomique 

n’est sans doute pas assez soutenu pour déstabiliser les liaisons Si-N. Cela montre que pour 

les analyses d'échantillons extraterrestres formés en conditions réductrices et présentant une 

certaine proportion d'azote sous la forme de complexes Si-N (e.g., chondrites ordinaires, 

chondrites à enstatite), des températures > 1000°C sont nécessaires pour le dégazage de 

l'azote présent sous cette forme.  
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5.1 Conclusions générales 
 

L'objectif principal de cette thèse est de mieux comprendre comment l'azote se 

comporte (solubilité, spéciation et diffusion) lors des processus à basse et haute température 

dans les verres et silicates fondus. Ces données sont essentielles à la compréhension de 

l'évolution des éléments volatils durant les différentes étapes de formation de la Terre. Pour 

répondre à cette problématique, l'approche expérimentale est utilisée pour simuler au mieux 

les différentes conditions présentes durant l'évolution de la Terre au niveau de sa surface. 

L'ensemble des expériences a été réalisé dans des fours verticaux à atmosphère contrôlée (1 

atm). Les différents échantillons synthétisés ont ensuite été caractérisés par différentes 

techniques permettant l'étude de la solubilité, la diffusion (i.e., spectrométrie de masse gaz 

rares, SIMS), et la spéciation (spectroscopie Raman). Un nouveau spectromètre de masse gaz 

rares (Noblesse HR) a été installé au CRPG au cours de cette thèse sur lequel j'ai pu 

contribuer aux différentes étapes de développement analytique. Comparé au VG-5400, le 

Noblesse HR présente une résolution de masse 3 fois plus importante au niveau des cages de 

Faraday et un mode d'analyse en multi-collection permettant d'analyser les différents isotopes 
14N14N, 14N15N et 15N15N simultanément. Les principaux résultats obtenus au cours de cette 

thèse sont résumés dans les parties suivantes. 

 

5.1.1 Effet de la fO2 et de la composition du silicate fondus sur la solubilité de l'azote 

 

La première partie de cette étude s'est intéressée à la solubilité de l'azote dans les 

silicates fondus à partir d'expériences d'équilibre gaz-silicates fondus sous différentes 

conditions de fO2 (de IW –8 à IW +4.1) et pour des compositions en silicates variées (NBO/T 

de 0 à 2.1). Ces expériences ont été réalisées en four vertical à atmosphère contrôlée (1425°C 

- 1 atm) durant 24h. Les teneurs en azote des verres synthétisés ont été obtenues par deux 

méthodes différentes, par SIMS (1280-HR2) et par spectrométrie de masse gaz rare (VG-5400 

et Noblesse HR). Les résultats obtenus par ces deux méthodes sont en accords. Les verres 

synthétisés peuvent alors servir de matériaux de références pour de futures analyses de 

teneurs en azote par SIMS ou par microsonde électronique par exemple. 

Les résultats obtenus et présentés dans le chapitre 3 montrent un effet majeur de la fO2 

et de la composition du silicate fondu sur la solubilité de l'azote. Pour les conditions les plus 

réductrices (i.e., IW –8) la solubilité de l'azote augmente de 17.4 ± 0.4 ppm.atm–1/2 pour un 

liquide polymérisé (NBO/T = 0.0) et à 6710 ± 102 ppm.atm–1/2 pour un liquide fortement 
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dépolymérisé (NBO/T = 2.0). En revanche pour des conditions de fO2 > IW –3.4, la solubilité 

de l'azote présente de faibles valeurs (i.e., ≤ 2 ppm.atm–1) et pas de corrélation directe avec le 

paramètre NBO/T. Ces principales différences de solubilités sont notamment dues à la 

spéciation de l'azote qui varie en fonction des conditions redox. Pour des fO2 ≥ IW –3.4 

l'azote est incorporé sous forme moléculaire N2 alors que pour des fO2 < IW –3.4, l'azote est 

incorporé chimiquement sous forme de complexes nitrures (N3–). Pour des fO2 < IW–3.4, la 

corrélation positive entre la solubilité et le paramètre NBO/T serait liée à la réaction de 

substitution des ions O2– par N3–, et ainsi à la formation de complexes Si-N. 

Ces nouvelles données ont ensuite été utilisées pour estimer la solubilité de l'azote 

pour des silicates fondus formés à partir de chondrites à enstatites (avec une composition 

moyenne roche totale estimée présenter un NBO/T ~ 1.2) sensées représenter le matériel de 

base accrété par la Terre et à la surface de l'océan magmatique terrestre. Cette étude propose 

que les chondrites à enstatites peuvent assimiler de 60 à 6000 ppm d'azote pour des fO2 de IW 

–5.1 et IW –8. Cette estimation suggère ainsi que ces silicates fondus peuvent solubiliser des 

quantités significatives en azote, mais d'autres paramètres peuvent affecter ces données (e.g., 

PN2, PH2) et doivent être pris en compte. Enfin, concernant la solubilité de l'azote à la surface 

de l'océan magmatique terrestre, les conditions de fO2 y régnant sont considérées comme étant 

comprises entre IW –5.1 et IW. La composition de l'océan magmatique est estimée comme 

étant fortement dépolymérisée, avec un NBO/T ~ 2.0 (e.g., Ringwood, 1966; Javoy et al., 

2010; Hirschmann, 2016; Dasguspta et Grewal, 2019). En tenant compte des ces paramètres, 

les teneurs en azote à la surface de l'océan magmatique peuvent varier entre ≤0.5 et 35 ppm. 

La solubilité de l'azote pour la gamme de fO2 comprise entre IW –3.4 et IW est en accord 

avec les estimations des teneurs en azote dans le manteau actuel et/ou dans la BSE, qui est de 

6 ± 4 ppm (Marty, 2012; Halliday, 2013; Johnson et Goldblatt, 2015). En revanche, cette 

étude suggère que pour des conditions plus réductrices (i.e., IW –5.1 < fO2 < IW –4.1), la 

solubilité de l'azote est significativement plus importante avec des valeurs pouvant atteindre 

plusieurs 10aines de ppm. Cette dernière estimation supposerait alors une perte de l'azote vers 

l'atmosphère ou alors que celui-ci soit stocké au niveau des réservoirs internes de la Terre 

comme par exemple : au niveau de la zone de transition, le manteau inférieur ou encore dans 

le noyau terrestre. Cependant, l'azote est supposé former d'autres molécules stables dans 

l'océan magmatique terrestre, tels que des complexes N-H en conditions hydratées (Grewal et 

al., 2020), et ainsi influencer les valeurs de solubilité présentées ici. Des expériences en 

incluant de l'hydrogène dans le système gaz-silicate fondus doivent alors être réalisées pour 

mieux comprendre comment cet élément se comporte dans les silicates fondus à 1 atm.  
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5.1.2 Diffusion de l'azote dans les verres et silicates fondus 

 

Un autre objectif de cette thèse était d'apporter les premières données de diffusion de 

l'azote dans les verres et silicates fondus (de compositions analogues aux magmas naturels), 

essentiels à la compréhension de la mobilité de cet élément lors des processus à haute 

température comme lors des processus magmatiques par exemple. L'étude de la diffusion de 

cet élément constitue un réel défi expérimental avec des difficultés induites de par les choix 

des supports à utiliser, les conditions de fO2 mais aussi un défi analytique (e.g., quels 

systèmes d'extractions sont le mieux adaptés ? Comment réaliser des analyses de diffusion 

avec précision ?)  

 

5.1.2.1 Diffusion de l'azote dans les silicates fondus: 

  

Pour étudier la diffusion de l'azote dans les silicates fondus, un protocole expérimental 

basé sur le principe de la diffusion uni-axiale a été développé. Ce protocole consiste à former 

un tube de verre (sans bulles) dans un support cylindrique (e.g., tube en platine ou en 

graphite) et de faire diffuser l'élément d'intérêt à la surface du cylindre pour obtenir un profil 

de diffusion. Dans notre cas, les expériences de diffusion uni-axiale ont été réalisées dans les 

mêmes conditions que pour l'étude de la solubilité de l'azote dans les silicates fondus (i.e., en 

four à atmosphère contrôlée; 1 atm; 1425°C). Dans le but d'incorporer efficacement l'azote 

dans les silicates fondus sous forme de nitrures (N3–), les expériences de diffusion ont été 

réalisées à deux fO2 différentes, IW –8 et IW –5.1. Après de nombreux tests réalisés avec 

différents types de supports (i.e., tube en platine, graphite compact et graphite vitreux), une 

expérience à IW –8 avec la composition de type basalte andésitique (AND1; NBO/T = 0.5) 

dans un tube de graphite compact a été réalisée avec succès. Le coefficient de diffusion 

obtenu est de 4.2 ± 0.1 × 10–8 cm2.s-1, ce qui est deux fois plus important que le coefficient de 

diffusion de l'azote sous forme de nitrure dans des silicates fondus de type soda-calciques 

(Frischat et al., 1978; composition non-naturelle; NBO/T = 0.7). Cette différence suggère que 

la vitesse de diffusion des ions nitrures augmente avec le degré de dépolymérisation du 

silicate fondu. Ces données ont ensuite été comparées aux coefficients de diffusion de l'argon 

dans les silicates fondus. La dépendance de la vitesse de diffusion associée à la composition 

des silicates fondus semble être plus importante pour N3– que pour l'argon. De plus, quand on 

compare la vitesse de diffusion de N3– avec celle de l'argon pour des conditions et 

compositions comparables (silicate fondu de type andésite-tholéitique; 1 atm; 1400°C-
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1450°C), on note que DN3– << DAr. Cette différence de vitesse de diffusion couplée à la forte 

dépendance de la diffusion de N3– à la composition des silicates fondus pourrait induire un 

fractionnement du rapport N/Ar lors des processus magmatiques en conditions réductrices 

comme par exemple, lorsqu'un océan magmatique recouvrait partiellement ou totalement la 

surface de la Terre primitive. 

 

5.1.2.2 Diffusion de l'azote dans les verres silicatés: 

 

Une étude préliminaire a aussi été menée sur la diffusion de l'azote dans les verres 

silicatés. Plusieurs systèmes de chauffages permettant d'extraire l'azote des échantillons à 

différents paliers de température ont été testés. Le seul système ayant fonctionné (i.e., le 

chauffage d'un tube en quartz par un four résistif) a permis de réaliser des paliers de 20 

minutes à des températures de 600-700-800-900 et 1000°C. L'azote extrait a été mesuré par 

spectrométrie de masse gaz rares (VG-5400). Un verre dopé en azote (i.e., CC3; 2427 ±	 33		

ppm d'azote ; synthétisé à IW –8; 1425°C; 1 atm; 24h) a été utilisé pour réaliser ces tests car 

la contribution des blancs analytiques est trop importante (> 50%) pour des verres contenant 

moins de 10 ppm d'azote (i.e., lorsque l'azote est incorporé dans les silicates fondus 

principalement sous la forme de molécules N2). L'azote dans ce verre est principalement 

présent sous la forme de complexes Si-N. Les résultats montrent que moins de 1 ppm d'azote 

a été extrait de l'échantillon après addition des différentes fractions extraites aux différents 

paliers. Ces résultats suggèrent que même si la température de transition vitreuse est atteinte, 

l'azote, à partir des groupements Si-N va diffuser trop lentement pour être significativement 

dégazé durant un palier de 20 minutes. Cela implique que pour des échantillons naturels 

présentant des groupement Si-N (e.g., chondrites ordinaires ou à enstatites), des températures 

> 1000°C sont nécessaires pour l'extraction de l'azote présent sous cette forme.  

 

5.2 Perspectives 
 
5.2.1 Solubilité de l'azote dans les silicates fondus en présence d'hydrogène 

 
Les résultats obtenus au cours de cette thèse ouvrent de nombreuses perspectives de 

recherches sur les différentes thématiques abordées ici. La première idée étant d'étudier la 

solubilité et la spéciation de l'azote dans les silicates fondus en présence d'hydrogène afin de 

vérifier pour la même gamme de fO2, si les valeurs de solubilité varient et sous quelle(s) 

formes(s) l'azote sera incorporé. Pour réaliser cette étude, un flux de H2 doit être inclus dans 
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le mélange de gaz tamponnant la fO2 dans le four vertical à atmosphère contrôlée. La thèse de 

Humbert (1998) présente des résultats préliminaires de la solubilité de l'azote dans les 

silicates fondus avec de l'hydrogène, et suggère des solubilités plus faibles pour des 

conditions de fO2 similaires. Par exemple, pour une composition basaltique de type 

tholéiitique (CM1), la solubilité de l'azote pour une fO2 = IW –6.7 (1425°C; 1 atm; 48h; PN2 

= 0.05 bar) est de 606 ±	 2 ppm.atm–1/2 pour un mélange de gaz CO-N2 (0.95-0.05), et de 88 ±	

6 ppm.atm–1/2 pour un mélange de gaz CO-N2-H2 (0.9-0.05-0.05). De plus, la dépendance à la 

composition du silicate fondu semble être inexistante lorsque H2 est présent dans le mélange 

de gaz en équilibre avec le silicate fondu. Ces résultats suggèrent ainsi d'autre(s) mécanismes 

d'incorporation de l'azote en conditions hydratées, comme par exemple, les complexes N-H 

tels que NH2–, NH2
– et NH3 observés dans les verres silicatés synthétisés à haute pression 

(e.g., Dalou et al., 2019; Grewal et al., 2020). Enfin, cette spéciation est plus facilement mise 

en évidence par spectroscopie Raman que les complexes Si-N.  

Un autre paramètre pouvant influencer la solubilité de l'azote dans les silicates fondus 

et pouvant être testé, est la température. Aujourd'hui, aucune étude ne montre comment la 

solubilité de l'azote dans les silicates fondus évolue avec la température à pression 

atmosphérique. En revanche, pour des expériences à hautes pressions, la solubilité de l'azote 

augmente avec la température (e.g., Grewal et al., 2020). Des expériences peuvent alors être 

réalisés à 1 atm, 1400, 1450 et 1500°C par exemple avec les mêmes compositions de silicates 

présentées dans le chapitre 3. La fO2 variant avec la température nécessite de recalculer des 

mélanges de gaz pour atteindre les mêmes fO2 que celles à 1425°C. Ces nouvelles expériences 

permettraient de comparer les résultats directement avec les données de solubilités obtenues 

dans le chapitre 3.  

 

5.2.2 Solubilité de l'azote dans les silicates fondus à haute pression 

 

Afin de compléter les données de solubilité de l'azote dans l'océan magmatique 

terrestre, des expériences à plus hautes pressions avec des silicates fondus dépolymérisés 

peuvent être menées. Durant cette thèse, des tests préliminaires ont été réalisés en utilisant le 

piston cylindre du CRPG (Mavo press LPC 250-300/50) avec des expériences à 1.5 GPa et 

1300°C. Ces expériences ont été réalisées dans des capsules en graphites qui présentaient 

deux compartiments, un avec uniquement la phase silicatée et un second avec la même phase 

silicate et du fer (afin de déterminer la fO2 de l'expérience). Le principal problème rencontré 

avec ce type de capsule était la perte de l'azote par diffusion à travers du graphite, et par 
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conséquent la sous-saturation en azote dans le silicate fondu. Pour réaliser des expériences 

sans perte en volatils, des capsules en forsterite peuvent être utilisées (e.g., Fichtner, 2018). 

Comme la solubilité de l'azote dans les silicates fondus semble augmenter avec la pression, 

des teneurs plus élevées que celles obtenues pour les expériences à 1 atm sont attendues. Ces 

données permettraient d'apporter des informations sur la solubilité de l'azote dans l'océan 

magmatique profond. Mais aussi, couplé à la spectroscopie Raman, ces verres apporteraient 

des informations sur la spéciation de l'azote à haute pression. 

 

5.2.3 Diffusion de l'azote dans les verres silicatés: 

 

Les échantillons synthétisés à 1 atm avec un mélange de gaz contenant de l'hydrogène 

et à plus haute(s) pression(s) peuvent alors être utilisés en partie pour l'étude de la diffusion 

de l'azote dans les verres afin de vérifier si l'azote sous la forme de complexes N-H peut être 

dégazé à des températures < 1000°C. 

Concernant la diffusion de l'azote sous forme de complexes Si-N présents dans un 

verre, des systèmes d'extractions par paliers de température doivent être développés pour 

atteindre des températures > 1000°C avec de faibles contributions de blancs analytiques. Le 

système de chauffage par panier résistif (en W-alumine) n'est cependant pas à exclure car il 

peut encore être dégazé plus efficacement afin de réduire les blancs analytiques. Néanmoins, 

certaines limitations avec les paniers W-alumine restent sans réponses comme par exemple, 

l'effet d'un potentiel fractionnement de l'azote issu de l'échantillon lorsque l'alumine (et/ou le 

tungstène) est chauffé au-delà de 1000°C. 

 

5.2.4 Diffusion de l'azote dans les silicates fondus: 

 

Ceci nous amène aux perspectives par rapport à l'étude de la diffusion de l'azote dans 

les silicates fondus. Des expériences de diffusion uni-axiales en tube de graphite compact (cf. 

Boulliung et al., en révision) doivent être menées à différentes températures (e.g., 1450 et 

1500°C) afin de déterminer l'énergie d'activation (Ea) et le facteur pré-exponentiel (D0) à 

partir de l'équation d'Arrhenius suivante (Eq. X): 

 

D = D0 exp(-Ea/RT) (Equation X) 
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avec D le coefficient de diffusion, D0 le facteur pré-exponentiel équivalent à la valeur de D 

pour T ∞, Ea l'énergie d'activation (kJ.mol–1), R la constante des gaz parfaits (J.mol–1.K–1), 

et T le température (K). L'énergie d'activation étant définie comme l'énergie nécessaire à 

l'atome (ou molécule) pour aller d'un site diffusif à l'autre. Ces données complémentaires à 

celles présentées dans le chapitre 4 serviront de comparaison avec les Ea et D0 d'autres 

éléments volatils comme par exemple l'argon, l'hydrogène ou le carbone qui sont relativement 

bien documentés mais surtout à contraindre le comportement de l'azote dans les silicates 

fondus à haute température. Ces énergies d'activation sont essentielles aux modélisations 

thermodynamiques portées sur le comportement des éléments volatils dans différents 

contextes magmatiques. 
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Annexe	2	
	
Les teneurs obtenues pour les compositions KH/C1 et KH/C2 ainsi que pour la majorité des 

composition de cette étude à IW -9.2 sont données dans le tableau suivant.   

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Echantillon fO2 (IW) log fO2 VG-5400 (v) Noblesse N (ppm) SIMS N (ppm) 

KH/C1 IW-6.8 -16.2 10.5 ± 0.3 (n) 18.4 ± 5.7 

KH/C1 IW-8 -17.4 170 ± 2 (v) 62.8 ± 2.6 

KH/C2 IW-8 -17.4 1061 ± 55 (v) 1451 ± 26 

AND1 IW-9.2 -18.6 1782 ± 44 (n) 1460 ± 41 

KH/C1 IW-9.2 -18.6 382 ± 10 (n) 243 ± 29 

KH/C2 IW-9.2 -18.6 1798 ± 49 (n) 1862 ± 50 

KH/C3 IW-9.2 -18.6 1701 ± 43 (n) 1811 ± 48 

KH/C4 IW-9.2 -18.6 1053 ± 29 (n) 1067 ± 42 

CC3 IW-9.2 -18.6 1837 ± 50 (n) 1741 ± 49 
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Nitrogen solubility and speciation in silicate glasses 
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a  Centre de Recherches Pétrographiques et Géochimiques, CNRS-UL, 15 rue Notre-Dame des Pauvres, BP20, 54501 Van-

doeuvre-lès-Nancy Cedex, France.  
b Université de Lorraine, CNRS, CREGU, GeoRessources Laboratory, BP239, 54506 Vandoeuvre-lès-Nancy Cedex, 

France. 

 
Nitrogen isotopes are key tracers to investigate the origin of volatiles of planetary bodies because 15N/14N ratios show out-
standing variability across the Solar System [Füri and Marty, 2015]. Therefore, a quantitative understanding of nitrogen 
incorporation into different materials (melt, glass, minerals, metal) is necessary to constrain the volatile evolution of plane-
tary objects. However, only a few data on nitrogen solubility and behavior in silicate melts and glasses are available today. 
In this study, we investigate the nitrogen solubility in silicate melts as a function of the oxygen fugacity (fO2) and chemical 
composition (i.e., NBO/T) using a one atmosphere, high temperature equilibration system under controlled nitrogen and 
oxygen partial pressures. Different melt compositions were investigated: basaltic (CMAS), rhyolitic, chondrule mesostasis, 
enstatite chondrite mesostasis. The oxygen fugacity was varied from IW-8 to IW. The nitrogen content of the quenched run 
products was determined by CO2 laser-extraction, static-mass spectrometry (VG-5400) and by secondary ionization mass 
spectrometry (SIMS). Our new results demonstrate, that the nitrogen concentration increases linearly (from 1144.3 to 3252.8 
ppm at IW-8) in silicate glasses with increasing melt polymerization (NBO/T) (from 0.206 to 0.494). Step-wise heating 
mass-spectrometry analyses reveal that nitrogen cannot be extracted from the glass at temperatures below 1000°C. Consist-
ently, Raman spectroscopy results suggest that nitrogen is chemically incorporated into silica network by forming Si-N 
complexes in silicate glasses. More data are being acquired to investigate the combined effects of the oxygen fugacity and 
melt composition on the nitrogen solubility and speciation. These results are key for constraining the nitrogen incorporation 
into and release from silicate melts and glasses, and, ultimately, for improving our understanding of the nitrogen signature of 
planetary objects. 
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Abstract DINGUE - Zurich - 2019 
 
NEW NITROGEN STUDY IN SILICATE MELTS USING NOBLESSE HR - IMPLICATIONS ON 
NITROGEN SOLUBILITY IN THE UPPER TERRESTRIAL MAGMA OCEAN.  J. Boulliung1, E. Füri1, 
and L. Zimmermann1, 1CRPG-CNRS, Univ. de Lorraine, Vandoeuvre-lès-Nancy, France (julienb@crpg.cnrs-
nancy.fr).  

 
 
Introduction:  During its accretion and earliest 

evolution, Earth experienced partial or perhaps com-
plete melting as a result of the heat provided by ra-
dioactive decay, energetic impacts, and core for-
mation. Magma ocean (MO) in- or outgassing thus 
controlled the abundance and distribution of N with-
in the young Earth. Knowledge of nitrogen (N) solu-
bility in silicate melts is key for understanding the 
origin of terrestrial N and the distribution and ex-
changes of N between the atmosphere, the silicate 
magma ocean, and the core forming metal. This 
study involved constraints on the N behavior in sili-
cate melts and will be focus on the developpment of 
a new Noblesse mass spectrometer technique for N 
content analyses on synthetic silicate glasses [1], [2]. 

Analytical methods:  To place constraints on 
the incorporation mechanism(s) of N in silicate 
melts, we investigated the effect of the oxygen fu-
gacity (fO2) and melt composition on the N solubility 
throught N equilibration experiments at atmospheric 
pressure and high temperature (1425°C). Oxygen 
fugacity (expressed in log units reliative to the iron-
wüstite buffer, IW) was varied from IW-9.2 to IW, 
and the melt compositions covered a wide range of 
polymerization degreees, defined by the NBO/T 
ratio (the number of non-bridging oxygen atoms per 
tetrahedrally coordinated cations). Bulk nitrogen 
abundances of the glasses was analyzed by CO2 laser 
extraction static mass spectrometry. Two different 
mass spectrometers were implied in this study, the 
VG-5400 and the new Noblesse HR. The Noblesse 
from CRPG is equipped with three Faraday cups and 
four ion counter collectors, thus allowing N isotope 
data to be acquired in multi-collection mode (mass 
28 (14N14N) on Fa2, mass 29 (14N15N) on Fa1, and 
mass 30 (15N15N) on IC0), the opposite of the VG-
5400 working in peak-jumping mode only. These 
two mass spectrometers have the same mass resolu-
tion on their electron multipliers (m/m ≈ 600) 
whereas the mass resolution on the Fraday collector 
is ~200 on the VG-5400 and ~600 on the Noblesse 
HR. Given the improved mass resolving power 
(~5280) of the Noblesse HR, the 12C16O and 12C2H4 
peaks are partially separated from that of the 14N2. 
Thus, our analytical procedure consisted of measur-
ing the 12C16O  and the 12C16O + 14N2 signals in 
peak-jumping mode with a sensitivity of 1.70 ± 0.02 

× 10–4 A/Torr at a trap current of 150 μA. Following 
data acquisition, which comprised 25 measurement 
cycles, the 14N2 signal was obtained by correcting for 
the 12C16O contribution. 

The N content results obtained by CO2 laser ex-
traction static mass spectrometry were compared to 
in-situ N content analyses by SIMS (CAMECA 
1280 HR2) on the same glass chips in order to char-
acterized new reference material for N content anal-
yses. 

First Results:  The results obtained by CO2 laser 
extraction static mass spectrometry and SIMS anal-
yses are in good agreement. They highlight a funda-
mental control of the fO2 (as observed by [3]) and 
the degree of polymerization of the silicate melt on 
the nitrogen solubility. The nitrogen contents of the 
glasses increased from 0.30 ± 0.10 ppm (NBO/T = 
0.2) to 1.51 ± 0.27 ppm (NBO/T = 0.4) at IW, and 
from 15.6 ± 0.4 ppm in highly polymerized melts 
(NBO/T = 0.05) to 5847 ± 454 ppm in moderatly 
polymerized melts (NBO/T = 1.2; [4]) at IW –8. 

Interpretations: We extrapolate our results to 
higher degrees of melt polymerization to constrain 
the behavior of N in the shallow part of a planetary 
magma ocean. A mafic to ultra-mafic magma ocean 
(NBO/T = 2–3.5) could have incorporated ~180 ppm 
to 2.1 wt.% N under reduced conditions (i.e., at IW –
5 to IW –8). The N storage capacity of a reduced 
magma ocean in equilibrium with a N-rich atmos-
phere is thus significantly higher than the N content 
of the present-day terrestrial mantle, consistent with 
the notion that Earth has lost N to the atmos-
phere/space and/or that N is stored in its deep interi-
or (i.e., transition zone, core). 

References:  
[1] Dalou et al. (2019), PNAS, accepted manu-

script. 
[2] Boulliung et al., under review, Geochim. 

Cosmochim. Acta. 
[3] Libourel G. et al. (2003), Geochim. Cosmo-

chim. Acta, 67, 4123-4135. 
[4] Humbert F. (1998), Ph.D. dissertation. 
Additional Information: A poster focus on the 

implications of these data will be presented during 
DINGUE VI workshop. 
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Nitrogen solubility in the upper 
terrestrial magma ocean:  
an experimental approach 
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AND Y. MARROCCHI1 

1CRPG-CNRS, Univ. de Lorraine, Vandoeuvre-les-Nancy, 
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During its accretion and earliest evolution, Earth expe-

rienced partial or perhaps complete melting as a result of 
the heat provided by radioactive decay, energetic impacts, 
and core formation. Magma ocean (MO) in- or outgassing 
thus controlled the abundance and distribution of nitrogen 
(N) within the young Earth. In this study, we investigate 
the influence of the oxygen fugacity (fO2) and melt com-
position on the N solubility in silicate melts through N 
equilibration experiments at atmospheric pressure and high 
temperature (1425°C). The oxygen fugacity (expressed 
with respect to the Fe-FeO (IW) buffer) was varied from 
IW-9.2 to IW, and the melt composition covered a wide 
range of polymerization degrees, defined by the NBO/T 
ratio (i.e., the number of non-bridging oxygen atoms per 
tetrahedrally-coordinated cations). The N content of the 
quenched run products (i.e., silicate glasses) was analyzed 
by both in-situ SIMS and bulk CO2-laser extraction-static 
mass spectrometry. The results from the two methods are 
in good agreement. Furthermore, SIMS analyses demon-
strate that the N concentration is homogenous across the 
glass spherules, confirming that equilibrium is reached 
between the gas and the melt during the 24-hour experi-
ments.  

The data obtained here highlight a fundamental control 
of both the fO2 and the polymerization degree of the sili-
cate melt on the N solubility. The N content at IW increas-
es from 0.3±0.1 (NBO/T = 0.2) to 1.51±0.27 ppm (NBO/T 
= 0.4) and at IW-8 from 15.6±0.4 for highly polymerized 
melts (NBO/T = 0.05) to 5847±454 ppm for moderately 
polymerized melts (NBO/T = 1.2). 

The new N solubility results provide constraints on the 
behavior of N in the shallow part of a MO. Mafic to ultra-
mafic melts can incorporate up to 180 ppm to 2.1 wt.% N 
under reduced conditions (i.e., at IW-5 to IW-8). The N 
storage capacity of a reduced MO, in equilibrium with a 
N-rich atmosphere, is thus significantly higher than the N 
content of the present-day terrestrial mantle, suggesting 
that Earth has lost N to the atmosphere and/or space, or, 
alternatively, that N is stored in its deep interior (i.e., tran-
sition zone, core). 



Résumé 
 

L'azote (N) fait parti des éléments volatils (comme l'hydrogène et le carbone) 
essentiels à la vie sur Terre. Le comportement de cet élément lors des processus géologiques à 
haute température comme par exemple durant les processus magmatiques reste aujourd'hui 
très parcellaire. Cette thèse est centrée sur la solubilité, la spéciation et la diffusion de N dans 
les verres et silicates fondus dans le but de mieux comprendre comment cet élément se 
comporte lors de ces processus. La solubilité de N dans les silicates fondus a été étudiée pour 
différentes compositions et pour une large gamme de fO2 (IW –8 à IW +4.1) à 1425°C et 1 
atm. Les résultats montrent un effet majeur de la fO2 et du degré de polymérisation des 
silicates fondus sur la solubilité de N. Ces nouvelles données suggèrent qu'un océan 
magmatique mafique à ultra-mafique aurait pu incorporer autant voir plus de N que ce qui est 
présent dans la Terre silicatée actuelle, supposant qu'une partie de N se soit échappée vers 
l'atmosphère ou que celle-ci est stockée dans la Terre profonde (i.e., manteau profond, 
noyau). Pour l'étude de la diffusion de N dans les verres et liquides silicatés, un 
développement expérimental et analytique a été nécessaire. Le premier coefficient de 
diffusion de N (sous la forme N3–) dans les silicates fondus, à partir de diffusion uni-axiale, a 
été mis en évidence pour un liquide de type basalte à andésite (i.e., 4.2 × 10–8 cm2.s–1). Cette 
étude a aussi permis de mettre en évidence l'effet de la composition du liquide sur la vitesse 
de diffusion de N3– dans les silicates fondus. Cette dépendance à la composition des silicates 
fondus est plus importante pour N3– que pour l'argon (Ar). Cela implique que le rapport N/Ar 
peut alors être fractionné lors de processus magmatiques en conditions réductrices (e.g., 
durant l'océan magmatique terrestre). 
 
Mots clés: azote, solubilité, spéciation, diffusion, silicates fondus, verres silicatés, océan 
magmatique, Terre primitive. 
 

Abstract 
 

Nitrogen (N) belongs to the volatile elements (like hydrogen and carbon) that are 
essential for life on Earth. The behavior of N during high temperature geological processes, 
such as during magmatic processes, remains poorly understood. This study focuses on N 
solubility, speciation, and diffusion in silicate glasses and melts to better understand the N 
behavior during these processes. N solubility in silicate melts was studied for different melt 
compositions and for a wide range of fO2 (IW –8 to IW +4.1) at 1425°C and 1 atm. The data 
obtained highlight the fundamental control of fO2 and the degree of polymerization of the 
silicate melt on N solubility. These new data suggest that a mafic to ultra-mafic magma ocean 
could have incorporated a similar or higher amount of N compared to the actual bulk silicate 
Earth, suggesting that N may have been to the atmosphere and/or stored in Earth's deep 
interior (i.e., deep mantle, core). For the study of N diffusion in silicate glasses and melts, 
experimental and analytical developments were necessary. The first diffusion coefficient of N 
(as N3–) in silicate melts was determined from uni-axial diffusion experiments in a basaltic 
andesitic melt (4.2 × 10–8 cm2.s–1). The data highlight that N3– diffusivity depends on melt 
composition. This dependence on the melt composition is more important than that of argon 
(Ar). Furthermore, N3– diffusion is significantly slower than that of Ar in similar silicate 
melts, implying that N/Ar ratios can be fractionated during reducing magmatic processes 
(e.g., during Earth's magma ocean stage). 

 
Keywords: nitrogen, solubility, speciation, diffusion, silicate melts, silicate glasses, magma 
ocean, primitive Earth.  
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