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Introduction

1-La productivité biologique marine et le climat au

Quaternaire

Le climat du Quaternaire est caractérisé par une alternance entre des périodes
glaciaires et interglaciaires. La productivité biologique marine est sensible aux forcages
climatiques qui modifient les conditions physico-chimiques au sein des océans, notam-

ment en induisant des variations:

- de la concentration des nutriments ou des éléments qui limitent la croissance des
organismes, comme certains métaux présents a I’état de traces (e.g. Martin and
Fitzwater, 1988; Martin, 1990; Morel et al., 1994),

- de la salinité et de la température, qui modifient, d’une part, I’équilibre des
réactions de spéciation du CO, (cf annexe C), et, d’autre part, la circulation

océanique génerale,

- de la stratification verticale des océans, qui controle les échanges, notamment de
CO;, et de nutriments, entre la zone euphotique mélangée et les eaux profondes (e.g.
Francois et al., 1997).

En retour, la productivité biologique, par son réle dans le cycle océanique du carbone,
influence également les échanges de CO,, I’'un des principaux gaz a effet de serre

(Hansen et al., 1981), entre les océans et I’atmosphere (Mix et al., 1989).

2 - Variations glaciaires/interglaciaires de la concentration

atmosphérique du CO,

2.1 - Données des carottes de glace

L Gne des données qui a le plus marqué les recherches sur la climatologie du
Quaternaire provient de Ianalyse des bulles de gaz piégées dans les glaces des poles.

L dir contenu dans ces bulles a montré que la pression partielle de CO, était de 30 a 40 %
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plus basse lors du dernier maximum glaciaire - il y a environ 18 000 ans - que lors de la
période préindustrielle de I Holocene — ¢’ est-a-dire lors des derniers 12 000 ans (Neftel et
al., 1982; Barnola et al., 1987; Raynaud et al., 1993; Petit et al., 1999). Les valeurs de la
concentration atmosphérique de CO, sont ainsi passées de 180-200 ppmv (partie par
million en volume) a 280-290 ppmv. Plusieurs processus qui pourraient étre a I' origine
des variations observées sont identifiés ainsi qu'un certain nombre de rétroactions
possibles, mais il n’existe pas de consensus sur un mécanisme, ou un ensemble de
mécanismes, qui pourraient induire les variations de la concentration du CO, dans
I'atmosphére (Archer et al., 2000; Pedersen and Bertrand, 2000; Sigman and Boyle,
2000). L Btude du cycle du carbone est donc un point fondamental pour la compréhension

des variations du climat au cours du Quaternaire.
2.2 - Les réservoirs de carbone

Le cycle naturel du carbone est présenté figure 1. La crolte terrestre et les
sédiments représentent le réservoir de carbone le plus important. Cependant, comme le
temps de résidence du carbone dans ce réservoir est de I'ordre de la centaine de millions
d’années (tweahering, figure 1), il ne peut jouer un réle sur les phénomeénes glaciaires/inter-

glaciaires dont I' échelle de temps caractéristique est de I' ordre du millier d’ années.

Les temps caracteéristiques d’'échange du CO- entre, d’une part, I'atmosphere et
les eaux de surface et, d’autre part, I'atmosphere et I'ensemble constitué de la biosphére
terrestre et des sols, noté “terrestrial ” dans la figure 1, montrent que ces trois réservoirs
permettraient de réguler la concentration atmosphérique du CO, a I' échelle des variations
glaciaires/interglaciaires. Toutefois, cela impliquerait un doublement de la quantité du
carbone dans le réservoir “terrestrial ”. Cette hypothese est contredite par les analyses
83C des squelettes de foraminiféres benthiques (Shackleton, 1977; Curry et al., 1988)
qui montrent un enrichissement en *2C lors des périodes glaciaires. Cet enrichissement
indiquerait un transfert de carbone de la biosphére continentale, dont le rapport *?C/**C
est plus élevé, vers les océans. Cette interprétation est confirmée par des reconstructions

de biomes qui montrent une diminution du stockage du carbone dans la biosphére
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continentale, de 1350 Gt (Adams et al., 1990) a 430 Gt (Van Campo et al., 1993), lors de
la derniére période glaciaire.

Atmosphere
Terrestrial / CO, =600 x101° g¢
Corg =2100 x105 g~ Tatm-terr. ~ 6 yr Tatm-ocean = 10 YT
Tatme tere. — 18
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Figure 1 - Cycle naturel du carbone (d’aprés Holmen, 1992; Siegenthaler and
Sarmiento, 1993; Sigman and Boyle, 2000). Influence de la pompe biologique et des

remontées d’eaux profondes sur le cycle océanique du carbone.

Les eaux profondes ont un temps de meélange de I'ordre du millier d’ années
(Broecker and Peng, 1982) qui correspond au temps caractéristique des transitions
glaciaires/interglaciaires. Le réservoir de carbone de I’ océan profond est plus de soixante
fois plus important que le réservoir atmosphérique, ce qui lui permet d’accommaoder les
variations de la concentration atmosphérique de carbone. De plus, I'océan profond régule
I'enfouissement du carbone organique et du carbonate de calcium dans les sédiments
marins qui constituent un puits pour le carbone a I'échelle de temps des variations
glaciaires/interglaciaires.

10



Introduction

L'ensemble des arguments précédents montre que les variations de la
concentration atmosphérique du CO, au Quaternaire sont liés a des changements qui

interviennent dans les océans.

2.3 - Stockage du carbone dans I’océan et les sédiments océaniques

La capacité de stockage du carbone de I'océan dépend, entre autre, de la

circulation océanique générale et des processus biochimiques.

2.3.1 - La pompe de solubilité

La solubilitt du CO, dans I'eau augmente lorsque la température diminue.
Lorsque les masses d’eau se déplacent, en surface, des régions tropicales vers les pdles,
elles se refroidissent et se chargent donc en CO,. Dans I' Atlantique nord et la mer de
Weddell dans I' Antarctique, les conditions de salinité et de température de ces masses
deau font que leur densité est suffisante pour induire leur plongée. La circulation
océanique, dite thermohaline, est donc a I'origine d'une partie du gradient vertical et
horizontal de CO, dans les océans. Maier-Reimer and Hasselmann (1987) ont attribué
20 % du gradient vertical de concentration de CO, dans les océans a ce phénomene, le
reste est lié a des phénomenes biologiques (Bacastow and Maier-Reimer, 1990).

2.3.2 - La pompe biologique et la dissolution des carbonates

2.3.2.1 - Productivité biologique dans les eaux de surface

Dans les premieres dizaines de metres sous la surface, la photosynthese (1)
consomme les nutriments dissous, essentiellement les ions NOs et PO,, et du carbone
inorganique dissous (DIC), principalement sous forme d'ions HCOj3 (cf- annexe C): c’est
le mécanisme de production primaire (figure 1)

16 HNO3 + H3PO4 + 106 CO5 + 122 H,0 — CqeH263N16P +138 O5 (l)
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La fabrication des squelettes de certains organismes diminue également la teneur

des océans en carbone inorganique dissous (2)
Ca*" + 2 HCO3 — CaCOs3 + CO; + H,0 (2).

90 a 95 % de la productivité primaire est recyclée dans la zone euphotique (Eppley and
Patterson, 1979; Berger, 1989; Eppley, 1989). Le reste est transféré vers I'océan profond
(productivité exportée) sous forme de carbone organique particulaire (POC) et dissous

(DOC), ainsi que de carbonate de calcium.

2.3.2.2 - La dissolution des carbonates

75 % du carbonate de calcium est dissous dans les océans profonds. Le reste est
enfoui dans les sédiments. Cette sortie du cycle océanique du carbone est compensée par
les apports continentaux. Le faible approfondissement de la lysocline, < 1 km, lors des
périodes glaciaires (Catubig et al., 1998) invalide I'hypothése d'une variation de la
concentration du CO, dans I'atmosphére qui serait induite par une érosion accrue des
carbonates continentaux, par une augmentation de la croissance des barrieres de corail,
ou par la variation du rapport CaCOs/Cyg dans les particules marines aux latitudes

tropicales (Sigman and Boyle, 2000).

2.3.2.3 - La pompe biologique

Le mécanisme d’exportation du carbone organique vers I'océan profond est
appelé pompe biologique. Il a pour effet de diminuer la concentration de carbone
inorganique dissous et I'équilibre des carbonates dans les eaux de surface (annexe C). La
concentration du CO; des eaux de surface étant a I' équilibre avec celle de I'atmosphere,
la pompe biologique induit donc un transfert de CO, de I'atmosphére vers les eaux de

surface.

Lorsqu’elle coule dans la colonne d’eau, la fraction organique est minéralisée (3)

ce qui enrichit les eaux profondes en carbone inorganique dissous et en nutriments :

CiosH263N16P +138 O, — 16 HNO3 + H3PO4 + 106 CO5 + 122 H,0 (3)
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Une grande partie de la fraction organique qui atteint les fonds marins est minéralisée par
des bactéries anaérobies (4): (C, O, N, P) + H,SO4 — HCO3 + NH4" + HS

(4).

Finalement, seulement 0,5 & 2 % de la matiere organique produite dans la zone eu-
photique est enfouie dans le sédiment (Berger, 1989) et sort donc du cycle du carbone qui
peut étre pris en compte dans les échelles de temps relatives aux variations glaciaires
/interglaciaires. Lors des périodes de stabilité climatique, cette sortie est compensée par

les apports liés a I’ érosion.

2.3.2.4 - Remontées d’eaux profondes

Du fait des processus de minéralisation qui ont lieu dans I'océan profond
(équations (3) et (4)), les remontées d'eau profonde (“upwelling”) aménent donc en
surface des nutriments et du carbone inorganique dissous. Ainsi, dans les zones
d “upwelling”, il existe une compétition entre la pompe biologique, stimulée par les
apports de nutriments, et I'enrichissement des eaux de surface en carbone inorganique

dissous qui tend a créer un transfert de CO, de I'océan vers I'atmosphere.

2.3.3 - Pompe biologique et variations de la concentration du CO, dans

I’atmosphére

La pompe biologique est I'un des mécanismes susceptibles de faire varier la
concentration atmosphérique du CO, (Siegenthaler and Sarmiento, 1993). Une
intensification de la pompe biologique induirait I'enfouissement d'une quantité plus
importante de carbone organique dans les sédiments. Ainsi, la quantité de carbone
disponible dans la partie du cycle du carbone qui peut avoir un réle a I' échelle de temps

caracteristique des variations glaciaires/interglaciaires serait plus faible.

1«

Cependant, actuellement, dans la plupart des zones d' “upwelling”, le transfert de
CO;, se fait de I'océan vers I'atmosphere, ce qui indique que la pompe biologique n’est
pas assez stimulée, par la concentration élevée de nutriments, pour compenser I’ apport de

carbone inorganique dissous. Ce phénomeéne est vraisemblablement lié & une limitation
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de la productivité biologique, soit par un élément présent a I' état de traces dans la zone
euphotique, comme le fer (Martin and Fitzwater, 1988) ou le zinc (Morel et al., 1991;
1994), soit par le silicium (Egge and Aksenes, 1992; Dugdale et al., 1995; Leynaert et al.,
2001).

La plupart des mécanismes proposes pour expliquer une intensification de la
pompe biologique et donc une diminution de la concentration atmosphérique du CO,
impliquent une augmentation des apports de fer, elle-méme due a une intensification des

apports éoliens.

Dans les zones a forte concentration d'ions nitrate et faible concentration de
chlorophylle (“High Nitrate - Low Chlorophyll”, HNLC) (Levitus et a., 1993), ce
phénomene stimulerait directement la productivité biologique (Martin, 1990) et
augmenterait le taux d’utilisation des ions nitrate par le phytoplancton (Altabet, 1996;

2001), ce qui permettrait également une augmentation de la productivité biologique.

Dans les zones oligotrophes des océans, la concentration des ions nitrate limite la
productité biologique (Redfield et al., 1963; Eppley and Peterson, 1979). Les apports de
fer plus important lors des périodes glaciaires auraient favorise la fixation de I'azote par
les cyanobactéries (Falkowski, 1997) induisant une augmentation de la concentration des
ions nitrates. Ainsi, la productivité biologique aurait augmenté dans I'ensemble des
océans (Broecker and Henderson, 1998).

Les premieres études relatives a une intensification de la pompe biologique
concernaient I'océan Antarctique (Knox and McElroy, 1984; Sarmiento and Toggweiler,
1984) dans lequel I' utilisation des nutriments était faible (zone HNLC). D’ autres régions
océaniques sont caractérisées par des conditions similaires: la mer d’ Arabie et les océans

Pacifique nord et équatorial.

3 - L’océan Pacifique équatorial

Actuellement, I'océan Pacifique équatorial est une zone de transfert de CO, de
I'océan vers I'atmosphére (Feely et al., 1999), notamment dans sa partie est (figure 2). La
remontée d'eau profonde équatoriale apporte donc plus de carbone dans les eaux de
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surface que la pompe biologique ne peut en transférer en sens inverse. Bien que la

productivité biologique y soit I'une des plus élevée des océans, I' utilisation relative des

nutriments par rapport a la disponibilité est faible.
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Figure 2 - Fugacité du CO, dans
I’atmosphére et ’océan, a 110 °W, dans
Pocéan Pacifique équatorial, en mai
1996. Du CO, est transféré de I’océan
vers I’atmosphére comme le montre la
différence de fugacité du CO, entre ces
deux milieux. (NOAA Underway pCO,

Measurement Program).

L’ océan Pacifique equatorial ouest, dont la température des eaux de surface est de

28 °C, représente la plus grande masse d’'eau chaude de la planete (Yang et al., 1992):

“western Pacific warm pool ”. La productivité biologique est moins forte que dans le reste

du Pacifique équatorial, mais avec d'importantes variations locales (Kawahata et al.,

2000), notamment, a cause de courants giratoires, comme le dome de Mindanao (cf:

annexe A), qui induisent des “upwellings” et réduisent localement la profondeur de la

thermocline. De plus, la proximité de I'fle de la Nouvelle Guinée permet d’'important

apports de matériaux terrigénes, en particulier de fer (Milliman, 1995).

L’ océan Pacifique équatorial est également le site des oscillations EI Nifio qui ont

une répercussion sur I'ensemble du climat mondial (Ropelewski and Halpert, 1989). Les

phases EI Nifio sont caractérisées par (Cane, 1983; 1986):

« un transfert de la masse d’eau chaude de la partie ouest a la partie est de I'océan

Pacifique équatorial,

 une diminution de I'intensité du courant équatorial sud, une inversion de la

pente de la surface de I' océan,

* une diminution de I' intensité des alizés (Rasmusson and Wallace, 1983),
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 une remontée de la thermocline dans la partie ouest et un approfondissement

dans la partie est.
Les phases El Nifio engendrent une tres forte diminution, voire un arrét, de la
productivité biologique (Barber and Chavez, 1983; Barber et al., 1996). Ainsi, une
variation de la fréquence des événements EI Nino (Cane, 1998; Clement et al., 1999;

2000) auraient des conséquences importantes sur les cycles des nutriments et du carbone.

L' océan Pacifique équatorial contribue donc de maniere notable aux cycles du
carbone et des nutriments (Chavez and Barber, 1987; Murray et al., 1994). Du fait de son

role important dans ces deux cycles, nous I'avons choisi comme région d’ étude.

4 - Objectifs de notre étude

Le but général de cette these est d’ étudier les variations de productivité biologique
au cours du Quaternaire dans I'océan Pacifique équatorial. Corrélativement, nous avons

cherché a déterminer les répercussions de ces variations sur le cycle naturel du carbone.

Un certain nombre d’études ont déja éeté réalisées au moyen de divers proxies
(tableau 1) de productivité biologique dont le détail est donné dans les chapitres 1 et 3.
Cependant, les conclusions dérivées de leur étude sont parfois contradictoires. De plus, la
plupart des études ont été effectuées dans les parties centrales et est de I'océan Pacifique
équatorial, ainsi que sur le plateau de Ontong Java. Les études relatives a la “western

Pacific warm pool ” sont peu nombreuses.

Pour remédier a ce manque de donneées et tenter de résoudre les contradictions
entre les proxies de productivité, nous avons choisi d’étudier, dans la premiere partie de
cette thése, le rapport corrigé de la décroissance radioactive, noté (>*Pa/>°Th)so, entre
les activités en excés du **!Pa et du ?*°Th, qui peut étre utilisé comme proxy de la
productivité biologique dans le Pacifique (Walter et al., 1999). Ce proxy a I'avantage
d'étre insensible a la dissolution dans la colonne d’eau et & la dilution par d'autres

fractions du sédiment, contrairement & la majorité des autres proxies de paléoproductivité.

Le premier chapitre de ce mémoire expose les comportements du %'Pa et du *°Th

dans I'eau de mer et les conditions nécessaires I'utilisation du rapport (***Pa/*°Th)xso
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comme proxy de productivité. Le chapitre 2 est consacré au développement d’'une
nouvelle technique de mesure du rapport (*Pa/*°Th),so par ICP-MS & secteur
magnétique. Les données obtenues a la suite de I'analyse de trois carottes sédimentaires

situées dans I’ océan Pacifique équatorial sont présentées et interprétées dans le chapitre 3.

Tableau 1 - “Proxy”, pl. “Proxies”

“Proxy ” est un raccourci pour “proxy variable”. Un proxy est donc une variable mesurable
qui décrit un paramétre non observable. Par exemple, la température des eaux de surface au dernier
maximum glaciaire n'est pas mesurable. Elle est estimée, par exemple, grace a la composition
isotopique de I'oxygéne des foraminiféres planctoniques, ou au rapport d'insaturation des

alkénones (U’ 37), trouvés dans les sédiments.

La corrélation entre le proxy et le paramétre n’est jamais parfaite. Généralement, un
proxy dépend de plusieurs paramétres qui ne sont pas toujours indépendants. Cette dépendance
multiple implique de déterminer le parametre dominant en fonction des conditions

environnementales ou de calibrer le proxy en fonction des différents paramétres auxquels il répond.

Les variations de la composition isotopique du zinc dans les nodules
ferromanganésiens semblent liées au développement d'une thermocline saisonniere et a
I'isolement de la zone euphotique qui en résulte (Maréchal et al., 2000). L' étude de la
position de la thermocline est trés importante, car elle contréle les transferts entre les eaux
de surface et les eaux profondes, or ces transferts influencent la productivité biologique et
le gradient de CO; entre I'océan et I'atmosphére. Dans I'océan Pacifique équatorial, la
thermocline est moins profonde a I'est qu’'a I'ouest, mais cet état est inversé lors des
phénomenes de type El Nifio. Dans la deuxiéme partie de cette these, nous avons donc
exploré le potentiel des variations de la composition isotopique du zinc de la fraction

carbonatée des carottes sédimentaires marines comme proxy en paléocéanographie.

Le chapitre 4 de ce mémoire décrit I'état des connaissances relatives a
I"incorporation du zinc dans les processus biologiques et aux fractionnements isotopiques
du zinc induits par ces phénomenes. La mise au point de la méthode utilisée pour
I'analyse de la fraction carbonatée des sédiments marins et les résultats relatifs aux
variations de la composition isotopique du zinc, dans une carotte sédimentaire de I'océan

Pacifique équatorial est, sont exposés dans le chapitre 5.
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