
HAL Id: tel-04525324
https://hal.science/tel-04525324

Submitted on 10 Apr 2024

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépôt et à la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche français ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

De la production primaire aux climats du passé : Vers
une meilleure compréhension du cycle du carbone et du

cycle de l’eau.
Stéphanie Duchamp-Alphonse

To cite this version:
Stéphanie Duchamp-Alphonse. De la production primaire aux climats du passé : Vers une meilleure
compréhension du cycle du carbone et du cycle de l’eau. : Approches micropaléontologique, géochim-
ique et minéralogique. Climatologie. Université Paris-Sud, 2018. �tel-04525324�

https://hal.science/tel-04525324
https://hal.archives-ouvertes.fr


HAL Id: tel-04525324
https://hal.science/tel-04525324

Submitted on 10 Apr 2024

HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.

L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destinée au dépôt et à la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publiés ou non,
émanant des établissements d’enseignement et de
recherche français ou étrangers, des laboratoires
publics ou privés.

De la production primaire aux climats du passé : Vers
une meilleure compréhension du cycle du carbone et du

cycle de l’eau. Approches micropaléontologique,
géochimique et minéralogique

Stéphanie Duchamp-Alphonse

To cite this version:
Stéphanie Duchamp-Alphonse. De la production primaire aux climats du passé : Vers une meilleure
compréhension du cycle du carbone et du cycle de l’eau. Approches micropaléontologique, géochimique
et minéralogique. Climatologie. Université Paris-Sud, 2018. �tel-04525324�

https://hal.science/tel-04525324
https://hal.archives-ouvertes.fr


 

  
 
 

UNIVERSITÉ PARIS SUD-SACLAY 
 

Mémoire présenté en vue de l’obtention de 
L’Habilitation à Diriger des Recherches 

 
 

 
 

DE LA PRODUCTION PRIMAIRE AUX CLIMATS DU PASSÉ : 
Vers une meilleure compréhension du cycle du carbone 

et du cycle de l’eau 
 

Approches micropaléontologique, géochimique et minéralogique 
 
 
 
 

Stéphanie Duchamp-Alphonse 
 

2018 
 

 
Composition du Jury 

 
Franck Bassinot, Directeur de Recherche, LSCE/CEA  Rapporteur 
François Baudin, Professeur, Sorbonne Université, ISTeP  Rapporteur 
Philippe Martinez, Professeur, Université de Bordeaux, EPOC Rapporteur 
Annachiara Bartolini, Professeure, CR2P/MNHN   Examinatrice 
Luc Beaufort, Directeur de Recherche, CEREGE   Examinateur 
Christophe Colin, Professeur, Université Paris Sud, GEOPS  Examinateur 
 
 
 
 

Département des Sciences de la Terre 
Laboratoire GEOPS (GEOsciences Paris Sud) 

Bâtiment 504 – F-91405 Orsay Cedex 
  

soutenue le 19 décembre



 
 

 2 

  



 
 

 29 

 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Partie 2 : BILAN DES ACTIVITÉS DE RECHERCHE 
(2008-2018) 

 
 



 
 

 30 

  



 
 

 31 

1. Introduction 
 

 Les activités de recherche que j'ai mené au laboratoire GEOPS (UMR 8148), ont porté sur la 

restitution des climats anciens et sur les interactions biogéochimiques associées au sein du système 

Océan-Atmosphère. L’objectif était de mieux contraindre les schémas de causalités à l’origine de grands 

changements paléoenvironnementaux, comme ceux observés au Valanginien (Crétacé inférieur, ~ 135 

Ma), où au cours de la dernière déglaciation. Les dimensions géologiques, biologiques et chimiques de 

cette problématique m'ont demandé une approche multidisciplinaire que j'ai articulé autour de trois volets 

complémentaires : la micropaléontologie (nannofossiles calcaires), la géochimie (élémentaire et 

isotopique), et la minéralogie (argiles et roche totale). Je me suis plus particulièrement attachée à restituer 

et appréhender les variations de la production des coccolithophores (phytoplancton calcaire) dans le 

passé, afin de comprendre leur(s) relation(s) avec le cycle du carbone. Les problématiques abordées, m’ont 

amené à investir plusieurs chantiers d’étude : i) les Bassins Vocontien (SE France) et Lombard (Italie), le 

domaine Boréal (passages Groenland-Norvège et Polonais), et l’Océan Atlantique pour le Valanginien 

et ii) l’Océan Austral (secteur Pacifique) ainsi que le Golfe du Bengale pour la dernière déglaciation.  

Les problématiques concernant le Valanginien reposent sur de fortes collaborations avec l’ISTE de 

l’Université de Lausanne, le MNHN de Paris, et le CR2P de l’Université Paris VI (UMR 7202), et 

sont en continuité avec les thématiques abordées au cours de ma thèse, et développée pendant mes contrats 

d’ATER. Elles font partie intégrante de la thèse de G. Charbonnier, que j'ai co-encadré entre 2010 et 2013. 

Les problématiques développées sur le Quaternaire reposent sur de fortes collaborations avec 3 laboratoires 

nationaux : le LSCE (UMR 8212), le LMD (UMR 8539) et le CEREGE (UMR 7330) et 4 Université 

étrangères : les Universités de Bern (Suisse), de Magallanes (Punta Arena, Chili), de Concepción (Chili) 

et de Tongji (Shanghai, Chine).  

 

A) Productivité biologique du Valanginien, climat à effet de serre, et province magmatique du 

Paraná-Etendeka, existe-t-il un lien ? 

 

Le Valanginien (~135 Ma) marque une période clé dans l’histoire climatique de la Terre, puisqu’elle 

enregistre des changements paléoenvironnementaux globaux qui se caractérisent par une diminution 

drastique de la production carbonatée néritique et (hémi-) pélagique, et une eutrophisation accrue des 

écosystèmes marins. Le paroxysme des perturbations coïncide avec l’enregistrement d’une anomalie positive 

en d13C dans les fractions carbonatées et organiques des sédiments : « l’épisode Weissert », attestant d’une 

perturbation significative du cycle du carbone à l'échelle du globe. 

Deux principaux objectifs étaient associés à cette thématique. Il s’agissait de : i) comprendre à haute 

résolution temporelle (<100 ka), les interactions majeures existantes entre le climat, l’altération-érosion sur 

le continent et la productivité primaire au Valanginien; et ii) contraindre les facteurs externes forçant ces 
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changements paléoenvironnementaux en étudiant notamment les rôles qu’ont pu jouer la mise en place de 

la province magmatique du Paraná-Etendeka (~ 134-136 Ma), hypothèse encore largement controversée, et 

les changements orbitaux (thèse de Guillaume Charbonnier, 2010-2013). Des études micropaléontologiques 

(coccolithes), couplées à des analyses géochimiques ( d13C, d18O, Hg…), minéralogiques (roche totale et 

fraction argileuse) et cyclostratigraphiques (analyses spectrales des signaux de susceptibilité magnétique) ont 

été menées sur des archives sédimentaires du Bassin Vocontien, du proto-océan Atlantique Nord, et du Sud 

de la Téthys. Nos résultats ont montré que l’intensification de l’activité volcanique du Paranà-Etendeka (Hg, 

Charbonnier et al., 2017, Charbonnier et al., en révision (GSA book)) pourrait être à l’origine de l’épisode 

Weissert ( d13C, Duchamp-Alphonse et al., 2007 ; Charbonnier et al., 2013, 2016, 2017), dont la durée a été 

estimée à ~ 2.08 Ma (cyclostratigraphie, Charbonnier et al., 2013). L’excès de CO2 alors induit dans le 

système océan-atmosphère, couplé à une configuration orbitale propice à une forte insolation aux basses et 

moyennes latitudes (analyse spectrale de la susceptibilité magnétique, Charbonnier et al., 2013, 2016), 

seraient probablement à l’origine du climat à effet de serre à ces latitudes, provoquant une accélération du 

cycle hydrologique et une intensification de l’altération chimique sur les continents (minéralogie des argiles, 

Duchamp-Alphonse et al., 2011 ; Westermann et al., 2013 ; Charbonnier et al., 2015). Couplée à une 

expansion océanique accrue, et à une augmentation du niveau marin de 2ème ordre (minéralogie de la roche 

totale et des argiles, Duchamp-Alphonse et al., 2011), la fertilisation des eaux de surface nord-téthysiennes 

expliquerait le déclin des nannofossiles calcaires (coccolithes, Duchamp-Alphonse et al., 2007, 2011), et plus 

particulièrement celui des nannoconides du bassin Vocontien pendant l’épisode Weissert (Duchamp-

Alphonse et al., 2014). Par ailleurs, il semblerait que de faibles [CO2aq] et de fortes [Ca2 +] aient contribué à 

la reprise de production de nannofossiles calcaires, et plus particulièrement celle des nannoconides et des 

pentalithes du bassin Vocontien, contribuant massivement à la production carbonatée de la marge Nord-

téthysienne, à la suite de l'épisode de Weissert (Duchamp-Alphonse et al. 2014). 

  

Cette problématique s’est concrétisée par 10 articles publiés dans des revues de rang A (Scientific Report, EPSL, Palaeo3, 

Marine Micropal, Cretaceous Research), un article soumis à GSA book (révisions majeures), et un article en cours 

de rédaction (partie 1, chapitre 2.2.4). 

 

 B) La productivité biologique de l'Océan Austral : un facteur forçant les changements de pCO2 

atmosphérique au cours de la dernière déglaciation. 

 

La dernière déglaciation est le changement climatique majeur récent le mieux documenté. Elle est 

associée à une augmentation globale des températures de 4 à 5°C et une augmentation du niveau des mers 

d’~120 m. Pendant cette période, la concentration en dioxyde de carbone atmosphérique a augmenté d’ ~ 

80 ppm. Comprendre la combinaison des facteurs biochimiques et physiques à l'origine de cette 

augmentation et le lien avec le changement climatique est essentiel dans le contexte actuel de modification 

majeure de la composition atmosphérique. 
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Les modèles numériques montrent que l’Océan Austral aurait joué un rôle central dans le système 

climatique global de la dernière déglaciation, via des interactions complexes entre la glace de mer (étendue), 

les masses d'eau océanique (stratification vs mélange), et la productivité primaire (pompe biologique). En 

effet, il semblerait que ces processus puissent expliquer l’intégralité de l’augmentation de CO2 

atmosphérique enregistrée pendant cette période, la productivité, via la Pompe Biologique, pouvant 

engendrer à elle seule, la moitié des changements. Cependant, à cause du manque d'études sur la productivité 

marine de l’Océan Austral, il reste difficile de quantifier et dater les changements d’efficacité de la Pompe 

Biologique (PB) pour les mettre en regard du changement de pCO2 atmosphérique.  

Dans le cadre des projets INSU-LEFE-IMAGO CHICO (porteuse du projet) et SEPORA, et des 

projets de coopération ECOS-Sud et du Conseil Suédois pour la recherche, nous avons proposé d’explorer 

la dynamique de la pompe biologique marine pendant la dernière déglaciation via une analyse 

micropaléontologique (coccolithophoridés et foraminifères) et géochimiques (COT, CaCO3, BrXRF, CaXRF, 

 d13Corg, C/N) de carottes marines prélevées dans la zone subantarctique de l’Océan Austral (secteur 

Pacifique) (stages de Licence et de Masters et thèse de G. Rouaud).  Les coccolithophoridés jouent un rôle unique 

dans le cycle du carbone puisqu’ils sont les seuls à utiliser le Carbone Inorganique Dissous (CID) des eaux 

de surface aussi bien pour les processus de photosynthèse que pour les processus de calcification, et sont 

donc les seuls à contribuer à la fois à la Pompe des Tissus Mous (PTM) et à la Contre Pompe des Carbonates 

(CPC), i.e. à la production de Carbone Organique Particulaire (COP) et de Carbone Inorganique Particulaire 

(CIP) dans les eaux de surface, et leur transfert vers le réservoir océanique profond. 

Nos travaux ont permis de mettre en évidence une diminution d’efficacité de la Pompe Biologique 

au cours des principales phases d’augmentation de la pCO2 atmosphérique de la dernière déglaciation 

(Duchamp-Alphonse et al., 2018, Nature Coms). Cette réduction d’efficacité est en partie due à une CPC 

plus efficace (liée à une augmentation de la production de carbonates par les coccolithophoridés et les 

foraminifères planctoniques), associée à des teneurs en nutriments et en CO2aq plus élevées dans les eaux de 

surface subantarctiques. Nous proposons que les changements dans l'efficacité de la PB de la zone 

Subantarctique, combinés à une ventilation accrue du réservoir océanique profond via une revigoration de 

la divergence antarctique, ont joué un rôle majeur dans l’entrée en déglaciation.  

 

Concrètement, cette thématique a alimentée 3 stages de L3, 4 stages de M1, et 4 stages de M2. Deux articles sont 

publiés (Duchamp-Alphonse et al. 2018, Nat. Coms et Haddam et al., 2018, QSR) et deux articles sont en 

cours de rédaction (Duchamp-Alphonse et al., et Siani et al.). 

 

C) Reconstruction de la variabilité de la mousson d’été indienne depuis le Dernier Maximum 

Glaciaire. 

 

Le système de mousson se caractérise par un balancement saisonnier méridien des vents et des 

précipitations engendrés par les gradients thermiques opposés qui se créent entre l'océan et le continent en 
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été et en hiver, et entre les deux hémisphères. Il conduit à des hivers secs et des étés humides sous tous les 

tropiques, avec une forte influence en Asie, en Australie et en Afrique, ainsi que dans les océans Pacifique 

Nord et Indien. La mousson est particulièrement importante dans le système climatique terrestre, car elle 

est essentielle dans la distribution globale de la chaleur et de l'humidité. 

Les études paléoclimatiques montrent que la dynamique des systèmes de mousson indo-asiatiques a 

changé au cours du temps. Il ne fait aucun doute qu'elle a varié en fonction des paramètres orbitaux de la 

Terre et du forçage de l'insolation qui modulent la durée et l'intensité des moussons d'été et d'hiver. 

Cependant, des processus complexes et des interactions au sein du système Océan-Atmosphère (étendue 

des calottes de glaces, pCO2 atmosphérique etc…) ont également joué un rôle majeur. 

Dans le cadre de la mission océanographique MONOPOL que j’ai effectuée dans le Golfe du Bengale 

en juin-juillet 2012, j’ai eu l’occasion d’encadrer 2 stages de Master (E. Feuermann (M1, 2012) et R. Joussain 

(M2, 2013) portant sur la dynamique de la mousson indienne dans le passé (Joussain et al., 2017). Ces stages 

ont permis d’initier mes activités de recherche sur cette thématique, visant principalement à reconstruire la 

variabilité de la mousson d’été indienne depuis le Dernier Maximum Glaciaire, et son impact sur le régime 

d’érosion/altération et de transport sur les bassins-versants péri-himalayens, via l’étude minéralogique 

(argiles) et géochimique (éléments majeurs et isotopes) de carottes sédimentaires lacustres prélevées au NE 

du plateau tibétain (Sun et al., 2016) et marines, prélevées dans le Golfe du Bengale (Joussain et al., 2017). 

L’étude de carottes sédimentaires a par ailleurs été complétée par l’étude géochimique (éléments traces) 

d’échantillons d’eau prélevés durant MONOPOL (Yu et al., 2017). Nos travaux ont mis en évidence un 

cycle sédimentaire ralenti jusqu’à ~15 ka, lié à un climat froid et sec, favorisant la présence encore 

significative de glaciers alpins sur le plateau tibétain. Vers 15 ka, une augmentation de l’érosion physique et 

du transport de matériel sédimentaire depuis les reliefs marqueraient la transition vers un climat plus humide 

et plus chaud, avec un optimum climatique et un maximum de précipitations liées à une mousson d’été 

indienne plus intense, entre 10-9 ka et 7-6 ka, selon les régions étudiées. Au cours des derniers 6 ka, le 

passage graduel vers un climat plus aride favoriserait l’érosion et le transport du matériel sédimentaire depuis 

la plaine indo-gangétique vers le Golfe du Bengale, au détriment des hauts reliefs. 

 

Cette problématique s’est concrétisée par 4 articles publiés (Sun et al., 2016, 2018, Quaternary International ; Joussain et 

al., 2017, G3; Yu et al., 2017, G3). Elle a également alimentée 3 stages de L3, 2 stages de M1, et 1 stages de M2.  

 

 Chacun des axes de recherche exposés ci-dessus est détaillé à la suite de ce mémoire. Je 

présente les problématiques scientifiques abordées ces 10 dernières années, sur la base de brèves 

synthèses bibliographiques documentant l'évolution des états de l'art. Après les avoir brièvement 

mis en regard de mes activités doctorales et postdoctorales, je détaille les travaux de recherche 

menés et encadrés en tant que Maitre de Conférence et ayant abouti à des publications. Je mets en 

lumière, à la fin de chacun de ces axes de recherche, des points majeurs qui me semblent 

importants de développer dans le futur, et qui constituent les perspectives de mon travail de 

recherche que j'aborde dans la 3ème partie de ce mémoire. 
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2. Productivité biologique du Valanginien, climat à effet de serre et province 

magmatique du Paraná -Etendeka (PE) : Existe-t-il un lien ?    

 

2.1. Évènement Weissert : Bref état de l’art et évolution des problématiques de 1977 à nos 

jours 

 

• De 1977 à 1997 

Le climat du Crétacé inférieur est souvent décrit comme un climat à effet de serre (Barron, 1983; 

Hallam, 1986; Frakes et al., 1995), caractérisé par des niveaux de CO2 atmosphérique (Barron et al., 1993; 

Berner et al., 1983) et un gradient de température équateur-pôle (Frakes et al., 1995) respectivement plus 

élevés et plus faibles que ceux d’aujourd’hui. Ces conditions ne seraient pas propices à la présence de glaces 

polaires qui seraient remplacées par une faune et une flore de climat tempéré à chaud (Vakhrameev, 1991). 

Toutefois, la description de dépôts à affinité glaciaire (Kellogg, 1975; Dalland, 1977; Kemper, 1983, 1987), 

et les premières reconstructions de paléotempératures océaniques (Sloan et Barron, 1991; Pirrie et al., 1995) 

suggèrent des conditions subpolaires aux hautes latitudes, et questionnent par-là, l'hypothèse d'un climat 

durablement chaud pour cette période de temps. 

•  De 1997 à 2002 

 La multiplication des études à haute résolution temporelle se focalisant sur la reconstruction des 

paléotempératures du Crétacé inférieur permet de confirmer la répétition de périodes plus froides au Crétacé 

inférieur, et pouvant être favorables à la présence des glaces aux pôles (Ditchfield, 1997; Price, 1999). Ce 

serait plus particulièrement le cas du Valanginien, où des analyses d18O effectuées sur des rostres de 

bélemnites et des dents de poissons attestent d'un refroidissement significatif des masses d'eau océaniques 

entre 30 et 70°N (Ditchfield, 1997; Van de Schootbrugge et al., 2000), tandis que l'évolution des valeurs de 

d18O obtenues sur roche carbonatée totale montre une cyclicité de 250-500 ka et suggère des pulses de 

production de glaces de mer (Stoll et Schrag, 1996). Or le Valanginien est souvent décrit comme étant la 

première période de climat à effet de serre du Crétacé inférieur. En effet, la transition Valanginien inférieur–

Valanginien supérieur enregistre une anomalie positive en  d13C d’une amplitude proche de 2‰ dans les 

fractions carbonatées des sédiments des basses latitudes, et interprétée comme reflétant une perturbation 

majeure du cycle du carbone en lien avec la mise en place de la Province Magmatique du Paranà-Etendeka 

(PE) (Lini et al., 1992; Weissert et al., 1998; Price et al., 2000). 

 Plus particulièrement, l'anomalie isotopique, devenue l'Évènement ou Épisode Weissert (Erba et al., 2004), 

s’accompagne d’importants renouvellements faunistiques et floristiques qui affectent de façon synchrone, 
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la répartition de plusieurs taxons téthysiens et pacifiques, que ce soit en domaine néritique (Föllmi et al., 

1994) ou (hémi-) pélagique (Erba, 1994 ; Bersezio et al., 2002) (Fig. 2.1.) 

 

Fig. 2.1 : Représentation schématique des évènements chimio-stratigraphiques ( d13C) et biostratigraphiques (bouleversements faunistiques 
et floristiques majeurs) du Valanginien, mis en évidence dans les sédiments marins des basses latitudes (modifié après Gardin et Bartolini 
(CR2P), et Charbonnier (GEOPS).  

Le modèle articulant l’ensemble de ces archives sédimentaires met en scène la mise en place de la 

province magmatique du PE, affleurant en Amérique du Sud et en Afrique (Piccirillo et al., 1988; Marzoli et 

al., 1999), et datée entre 137 et 127 Ma (Renne et al., 1992; Stewart et al., 1996), comme facteur forçant ces 

évènements stratigraphiques (Fig. 2.2).  En effet, dans ce contexte, il est envisageable d'émettre l'hypothèse 

qu'une intensification de l'activité volcanique du PE au Valanginien ait pu causer une augmentation 

significative de pCO2 atmosphérique, et un climat à effet de serre. L'intensification du cycle du carbone 

aurait engendré une accélération du cycle hydrologique, une intensification des conditions d’hydrolyse et 

une altération/érosion accrue sur les continents. Ces changements climatiques s'accompagneraient d'une 

mobilisation plus importante des nutriments vers les bassins sédimentaires (notamment du phosphore), 

entrainant une fertilisation accrue des écosystèmes marins directement influencés par des apports terrigènes, 

causant une crise des organismes producteurs de carbonates et plus forte productivité de surface 

(augmentation de l'enfouissement du Carbone Organique Particulaire (COP) au détriment du Carbone 

Inorganique Particulaire (CIP). 
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Figure 2.2. Schéma synoptique des évènements stratigraphiques du Valanginien vus par Lini et al., (1992), Föllmi et al., (1994) et 
Weissert et al., (1998). Les encadrés montrent les thématiques portant sur le Valanginien sur lesquelles je me suis focalisée au cours de mes 
activités doctorales et postdoctorales (orange), et depuis ma prise de fonction en tant que Maître de Conférence (rouge). 

 

Cependant, à cause d’un manque crucial d’études multidisciplinaires à haute résolution temporelle, 

certaines hypothèses restent à démontrer (notamment le caractère global des dépôts riches en matière 

organique marine (Herbin et al., 1983; Lini et al., 1992; Bersezio et al., 2002)), et aucun résultat empirique 

ne permet d’articuler concrètement l’ensemble des évènements stratigraphiques mis en évidence à faible 

résolution temporelle. Par ailleurs, bien qu’envisageable, le lien éventuel qui pourrait exister entre la mise en 

place de la province magmatique du Paranà-Etendeka et ces changements paléoenvironnementaux n’est pas 

démontré.  

En conclusion, le climat du Crétacé inférieur reste difficile à contraindre. Il est probablement plus chaud et plus humide 

que le climat actuel, et caractérisé par un gradient pôle équateur plus faible et des masses d’air chaud et humide plus 

équitablement réparties. Des interludes froids caractérisés par la présence de glaces aux pôles semblent vraisemblables. C'est 

notamment le cas pour le Valanginien. Cependant, l’évolution des changements environnementaux au Valanginien est mal 

contrainte, en raison d'un manque crucial d'études à haute résolution temporelle. L’hypothèse d’un climat chaud et humide en 

phase avec la perturbation globale du cycle du carbone et avec les renouvellements floristiques et faunistiques recensés dans les 

écosystèmes marins reste d’actualité toutefois, la chronologie des évènements stratigraphiques n'est pas connue et leur lien avec les 

évènements géodynamiques reste à démontrer. Ceci est en parti lié à l'absence d'une échelle des temps robuste pour le Crétacé 

inférieur. 

C'est dans ce contexte, que j'ai effectué mes travaux de thèse et mes activités postdoctorales, dont 

l'objectif principal était de comprendre à haute résolution temporelle (<100 ka), les interactions 

majeures existantes aux basses latitudes, entre le climat, l'altération-érosion sur le continent et la 

productivité primaire au Valanginien.  
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• De 2002 à 2008  

Cette période de temps correspond à mes travaux de thèse et mes activités postdoctorales valorisés jusqu'en 2014 (Duchamp-

Alphonse et al., 2014). 

Mener à bien mes travaux de thèse et mes travaux postdoctoraux imposait d'étudier des archives 

sédimentaires permettant une approche multidisciplinaire (Fig. 2.2), à haute résolution temporelle. Le choix 

s'est porté sur 7 coupes sédimentaires européennes, situées entre la Pologne et l'Italie, et disposées long de 

la marge Nord téthysienne, selon un transect plate-forme bassin (Figure 2.3). Le choix des coupes a par 

ailleurs été motivé par le fait qu'elles présentent des alternances marno-calcaires généralement continues, 

dont la richesse en fossiles à caractère biostratigraphique, permet de fournir des canevas temporels précis. 

Par ailleurs, certaines coupes présentent des niveaux riches en Matière Organique (MO). 

Dans le cadre de mes activités de recherche, le signal du d13C de la fraction carbonatée a été obtenu 

à haute résolution temporelle sur l'ensemble des coupes, afin d'identifier stratigraphiquement l'Évènement 

Weissert (Erba et al., 2004; Duchamp-Alphonse et al., 2007; Westermann et al., 2011, 2013), et de mieux 

contraindre les variations du cycle du carbone global. Le signal du d18O a parfois été envisagé comme 

marqueur potentiel de tendances de paléotempératures des eaux de surface (Duchamp-Alphonse et al., 

2007). L'étude semi-quantitative des minéraux de la roche totale et de la fraction argileuse de l'ensemble des 

coupes a été effectuée dans le but de caractériser les changements des conditions d’altération et d’érosion 

au niveau des régions sources, tributaires des variations du niveau marin, et de la dynamique des 

précipitations (Duchamp-Alphonse et al., 2011; Westermann et al., 2013). L’analyse semi-quantitative des 

assemblages de nannofossiles calcaires (principaux producteurs primaires du Crétacé inférieur) de la coupe 

d'Angles, a permis d’étudier l’évolution de la production carbonatée planctonique et de reconstruire les 

conditions trophiques et les conditions de salinité des eaux de surface du bassin Vocontien (domaine 

hémipélagique : Duchamp-Alphonse et al., 2007; 2014). L'étude des éléments majeurs et en traces de la 

roche totale a apporté des informations complémentaires sur l’ensemble des processus géologiques, 

biologiques et chimiques mis en évidence par les marqueurs précédents. Plus particulièrement, les teneurs 

en phosphore des sédiments étudiés ont été interprétées (quand cela était possible), comme marqueur 

potentiel des apports en nutriments sur la marge Nord téthysienne, et plus particulièrement dans le bassin 

Vocontien (Westermann et al., 2013). L'analyse des teneurs en Carbone Organique Total (COT) et en Azote 

(N) des sédiments, couplée à l'étude du degré de maturation et d'altération de la MO (Tmax et indices 

d’Hydrogène (HI) et d’Oxygène (OI)) ont permis d'identifier l'origine (marine ou continentale) de la MO 

des niveaux organiques présents sur certaines coupes (Westermann et al., 2010). En parallèle, l'analyse des 

éléments traces pouvant être sensibles aux conditions redox à l'interface eau-sédiment (U, V, Co, Mo, As, 

Mn, Cr, Cu, Zn, Fe) a permis d’évaluer l’étendue des conditions anaérobiques à l’interface eau-sédiment, et 

ainsi d’explorer les mécanismes impliqués dans les changements de stockage de carbone à l’échelle du globe 

au Valanginien (Westermann et al., 2010).  
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Figure 2.3 : Localisation des bassins et des sites étudiés (pastilles rondes) au cours de mes activités doctorales et postdoctorales. Les analyses 
géochimiques, minéralogiques et/ou micropaléontologiques obtenues ici ont été comparées avec des résultats provenant de la littérature (pastilles 
carrées). A) Carte paléogéographique du Crétacé inférieur (modifiée de Duchamp-Alphonse et al., 2014 après MacSotay, 1980) - B) Carte 
paléogéographique de la Téthys occidentale au Crétacé inférieur (modifiée de Westermann et al., 2013 après Hennig et al., 1999). 

Après avoir contrôlé le potentiel d’altération diagénétique de chacun des traceurs, les études à haute 

résolution temporelle de la production carbonatée hémipélagique et des conditions trophiques de la marge 

NO téthysienne, ainsi que de l’intensité de l’érosion/altération sur les régions sources, ont permis d’établir 

les changements paléoenvironnementaux de cette région, ainsi que leur chronologie (Fig. 2.4). Pour la 

première fois, il a été démontré que l'Évènement Weissert se matérialisait par une crise des nannofossiles 

calcaires (Duchamp-Alphonse et al., 2007), et plus particulièrement des nannoconides (Duchamp-Alphonse 

et al., 2007, 2014), en phase avec la crise des producteurs de carbonates néritiques (Duchamp-Alphonse et 

al., 2007), et engendrée par une fertilisation accrue de la zone photique de la marge Nord-Ouest téthysienne 

(Duchamp-Alphonse et al. 2007; Westermann et al., 2013)  à la suite d’une intensification de 

l’altération/érosion du continent, dans un scénario de climat à effet de serre (Duchamp-Alphonse et al., 

2011; Westermann et al., 2013). Alors que la nutrification des écosystèmes vocontiens et la crise des 
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organismes producteurs de carbonates se produisent avant l'Évènement Weissert, les perturbations 

atteignent leur maximum au paroxysme de cet Évènement. Les niveaux riches en matière organique 

contemporains de l’anomalie positive en  d13C sont généralement rares, et s’ils existent, présentent une 

origine mixte, i.e. marine et continentale, avec pour certains affleurements, une très forte composante 

continentale. Dans tous les cas, les conditions des eaux de fond restent relativement bien oxygénées 

(Westermann et al., 2010). Il semblerait donc que l'Évènement Weissert, à la différence de l'anomalie positive 

en d13C enregistrée à l'Aptien inférieur, ne soit pas caractérisé par un évènement anoxique global, mais 

pourrait être la conséquence i) d’une augmentation du stockage de COP (enrichie en 12C) dans les mers 

marginales, (comme précédemment observé en Atlantique Nord et dans la mer de Weddell (Meyers, 1987; 

Barker et al., 1990)), et sur les continents (Ziegler et al. 1987) et ii) du démantèlement des plate-formes 

carbonatées, diminuant la capacité de stockage du CIP (enrichi en 13C) dans le réservoir sédimentaire 

(Weissert et al., 1998).     

  

En conclusion, les résultats obtenus au cours de mes travaux doctoraux et postdoctoraux ont permis de tester le modèle 

proposé par Lini et al., (1992), Föllmi et al., (1994) et Weissert et al. (1998) (Fig. 2.1) sur la marge NO téthysienne, c.à.d 

pour la zone intertropicale, et dans le cas d'écosystèmes marins directement tributaires des apports terrigènes. Dans ce contexte, 

l'Évènement Weissert reflète des réactions en chaines au sein du système Océan-Atmosphère, induites par des conditions plus 

chaudes et plus humides suggérant la mise en place d'un climat à effet de serre aux basses latitudes. Cet évènement caractérise 

clairement le paroxysme des perturbations paléoenvironnementales impliquant les cycles du carbone, des carbonates, et de l'eau. 

Toutefois, bien que le caractère global de cet évènement ne soit plus à démontrer, il reste toujours difficile, si ce n'est impossible, 

de le relier à la mise en place de la province magmatique du PE. En effet, l'absence d'échelle des temps robuste pour le Crétacé 

inférieur ne permet pas de relier directement les évènements stratigraphiques aux évènements géodynamiques. Par ailleurs, 

l'hypothèse d'un forçage orbital n'est pas à exclure (Kujau et al., 2013; Duchamp-Alphonse et al., 2014). Bien que le modèle 

synoptique proposé dans les années 90 se vérifie sur la marge NO téthysienne, il ne permet pas d’expliquer les crises 

contemporaines de biocalcification mises en évidence dans des environnements de mer ouverte (Erba et al., 2004). Plus 

généralement, à cause d'un manque significatif d'études en dehors de la marge NO téthysienne (c.à.d. en domaine océanique 

ouvert et à différentes latitudes), il reste difficile d'estimer le caractère local/régional vs global des changements 

paléoenvironnementaux identifiés, et ainsi d'avoir une vision globale des mécanismes climatiques associés à l'Évènement 

Weissert.  
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Figure 2.4: Figure synthétique montrant les évènements tectoniques, paléocéanographiques et paléoenvironnementaux du Berriasien - Hautérivien à l'échelle du globe, et dans le domaine téthysien (Duchamp-Alphonse 
et al., 2014). Les échelles temporelles (Ma), magnétostratigraphiques et biostratigraphiques sont de Gradstein et al., (2012). Les évènements globaux sont représentés par: i) les taux de production de la croute 
océanique (Larson, 1991), ii) l'Épisode Weissert (Emmanuel et Renard, 1993; Hennig et al., 1999; Van de Schootbrugge et al., 2000; Follmi et al., 2006; Follmi, 2012); iii) les taux d'accumulation en 
phosphore (Follmi, 1995); iv) les changements du niveau marin (Hardenbol et al. (1998), et v) la présence schématique des nannofossiles calcaires indicateurs de productivité (Erba et al., 2004; Bornemann et 
Mutterlose (2008) concomitante au déclin des nannoconides (Channell et al., 1993; Bersezio et al., 2002; Erba et Tremolada, 2004; Bornemann et Mutterlose, 2008; Barbarin et al., 2012; Duchamp-Alphonse 
et al., 2014). Cette figure intègre les schémas caractéristiques pour la Téthys i) du rapport Mg/Ca et du  d18Obelemnites (McArthur et al., 2007) ; ii) du rapport Kaolinite/(Illite+Chlorite) (Duchamp-Alphonse et 
al., (2011); iii) des flux d'argiles (Gréselle et al., 2011), et des pourcentages de kaolinite (Morales et al, 2013); iv) des conditions trophiques (indice des nutriments basé sur des assemblages de nannofossiles calcaires 
(Duchamp-Alphonse et al., 2007). Les bandes horizontales blanches et grises documentent la succession de 6 périodes majeures, fluctuant entre les conditions plus arides/humides et plus fraiches/chaudes 
(blanches/grises). 
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 C'est dans ce contexte scientifique, que j'ai débuté mes activités de recherche en tant 

qu'Enseignant-Chercheur à l'Université Paris Sud, et que j'ai co-encadré les travaux de thèse de 

Guillaume Charbonnier (2010-2013), qui répondaient à deux objectifs principaux: i) comprendre les 

changements paléoenvironnementaux du Valanginien à l'échelle locale/régionale et globale; et ii) 

contraindre les facteurs externes forçant ces changements paléoenvironnementaux (Fig. 2.2). Il 

s'agissant notamment d'étudier les rôles qu’ont pu jouer la mise en place de la province 

magmatique du Paraná-Etendeka et les changements orbitaux. Ma collaboration avec Guillaume 

autour de ces problématiques s'est poursuivie, et se poursuit toujours, au gré de ses activités 

postdoctorales, à GEOPS (2013-2014), à l'ISTeP (2014-2015) et à l'ISTE (2015-2019).  

• De 2008 à nos jours 

 Les travaux de recherche effectués avec Guillaume ont participé à l'évolution des problématiques 

associées à l'Evènement Weissert ces dernières années, et sont donc inclus brièvement, dans ce chapitre 

introductif. Toutefois, ils font l'objet d'une partie importante de mes activités de recherche en tant que 

Maître de conférence et les parties ayant fait l’objet de publications ou en cours de valorisation sont 

développées en chapitres 2.2 et 2.3. Dans le cadre de sa thèse, Guillaume Charbonnier a obtenu des résultats très 

rapidement. Cependant, leur valorisation a été effective à partir de 2013 (Charbonnier et al., 2013, 2015, 2017), et sont 

toujours en cours (2 publications sont en cours de rédaction). 

Depuis 2008, outre les travaux de thèse de G. Charbonnier, les problématiques scientifiques associés 

à l'Evènement Weissert se sont généralement recentrées autour de la question de la durée des évènements 

stratigraphiques et des facteurs forçants. Les calibrations astronomiques du Valanginien et de l'Évènement 

Weissert basées sur l'analyse spectrale des signaux de Gamma Ray (GR, Martinez et al., 2013) et de 

Susceptibilité Magnétique (SM, Charbonnier et al., 2013) portés par des séries sédimentaires du Bassin 

Vocontien, ont permis de converger vers des durées d'~ 5 Ma pour le Valanginien et d'~2 Ma pour 

l'Evènement Weissert (5,08 Ma/4,67 Ma et 2,14/2,08 Ma d'après Martinez et al., 2013/Charbonnier et al., 

2013). Elles ont également permis le calcul à haute résolution temporelle des flux terrigènes (taux 

d'accumulation en matériel détritique, en kaolinite, et en phosphore) arrivant au bassin Vocontien, mettant 

en évidence pour la première fois, à l'échelle régionale, la succession tous les 2,43 Ma environ, de 3 épisodes 

humides et probablement plus chauds, incluant l'Évènement Weissert (Charbonnier et al., 2015). Le 

caractère cyclique de ces épisodes humides suggère une intensification des précipitations associées à un 

système de mousson régulé par un forçage orbital, et plus particulièrement par l'excentricité (cycles de 2,4 

Ma). Dans ce contexte, les paramètres orbitaux semblent avoir contribué et probablement renforcé les 

changements environnementaux enregistrés pendant l'Évènement Weissert. Cependant, au regard du 

caractère unique de l'anomalie positive en  d13C caractérisant l'Évènement Weissert en lui-même, une origine 

volcanique n'est pas exclue. Cette hypothèse a d'ailleurs récemment été vérifiée, grâce à l'enrichissement en 
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Mercure (d'origine volcanique et/ou hydrothermale), pendant l'Evènement Weissert, d'archives 

sédimentaires localisées à différentes latitudes (Charbonnier et al., 2017; Charbonnier et al., en révisions 

majeures à GSA Book).  

En conclusion, la multiplication des études multidisciplinaires couplée à l'avancée des technologies, en cyclostratigraphie 

et chimiostratigraphie notamment, a permis de débloquer certains verrous concernant les changements climatiques et 

environnementaux du Valanginien, et plus particulièrement ceux associés à l'Evènement Weissert. Des efforts restent cependant 

à faire pour avoir une vision globale des conditions climatiques (précipitations et températures notamment), et démontrer plus 

directement la relation qui pourrait exister entre la mise en place de la province magmatique du Paranà-Etendeka et 

l'Evènement Weissert. Cela passe probablement par: i) l'étude multianalytique d'archives sédimentaires prélevées aux hautes 

latitudes que ce soit sur les séries sédimentaires existantes (sites ODP), ou futures (nécessité de programmer de nouvelles missions 

océanographiques); ii) l'utilisation de nouvelles techniques analytiques (D47 par exemple (Price et Passey, 2013) et enfin iii) 

la découverte/ratification de nouvelles coupes de références pour le Crétacé inférieur, seule période encore orpheline en matière de 

Points Stratotypiques Mondiaux (PSM ou GSSP "Global Boundary Stratotype Sections and Points") 

(http://www.stratigraphy.org/index.php/ics-chart-timescale). 

 

2.2 Calage temporel des évènements stratigraphiques pour une meilleure compréhension 

des mécanismes climatiques locaux/régionaux vs globaux 

 

2.2.1 Stratégie scientifique 

 
Contraindre le caractère local/régional vs global des changements paléoenvironnementaux du 

Valanginien tenait en l'étude d'archives sédimentaires localisées en différents points du globe, et plus 

particulièrement, à différentes latitudes. En l'absence d'échelle d'âge robuste pour le Crétacé inférieur, définir 

les facteurs forçant ces changements paléoenvironnementaux (volcanisme, paramètres orbitaux, interactions 

au sein du système Océan-Atmosphère (?)), nécessitait de connaître la durée des évènements 

stratigraphiques. Ainsi, le choix des archives sédimentaires sélectionnées pour mener à bien la thèse de 

Guillaume s'est tout naturellement porté sur i) les alternances marno-calcaires des coupes de La 

Charce/Arnayon (Drôme, SE France) et d'Orpierre (Hautes-Alpes, France), localisées dans les zones 

occidentales et centrales du Bassin Vocontien (~ 25-30°N) et initialement décrites dans la littérature comme 

des coupes de références pour le Valanginien (Moullade, 1966; Busnardo et al., 1979); et ii) la série argilo-

carbonatée du site ODP 765C, situé aux hautes latitudes de l'Hémisphère Sud (53°S, Ludden et al., 1990) 

sur la marge passive nord-ouest australienne, dans la plaine Argo. Plus particulièrement, les coupes de La 

Charce/Arnayon (~ 210 m) et d'Orpierre (~ 250 m) formaient avec la coupe d'Angles (Duchamp-Alphonse 

et al., 2007, 2009, 2011, 2014), un transect NW-SE dans le Bassin Vocontien (Fig. 2.5), et propice à la 

restitution des changements paléoenvironnementaux régionaux des moyennes latitudes. Le site ODP 765C 

fournissait l'exemple d'un environnement (hémi-) pélagique, des hautes latitudes Sud à la jonction entre le 
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domaine austral et le domaine téthysien (Gradstein et al., 1990; Bown, 1992). L'ensemble des résultats 

obtenus ont été intégré dans une synthèse bibliographique regroupant les résultats minéralogiques et 

géochimiques de 12 sections, localisées entre 70°N (Océan Arctique) et 70°S (Extrémité Sud la Téthys), 

dans le but de reconstruire les conditions d'altération/érosion et les températures océaniques à l'échelle du 

globe, et de mettre en évidence les principales ceintures climatiques caractérisant le Valanginien. 

Très rapidement, la coupe d'Orpierre s'est révélée être la clé de voute des travaux de thèse de Guillaume 

Charbonnier. Initialement considérée comme un affleurement de référence pour le Valanginien (Moullade, 

1966), elle est longtemps restée dans l'ombre de coupes plus proximales (comme la coupe d'Angles), dotées 

d'une ammonitofaune plus fournie, et présentant un intérêt particulier pour les études biostatigraphiques 

des années 1960-1980. Cependant, la succession dilatée et quasiment continue des alternances marno-

calcaires d'Orpierre font de cette archive sédimentaire, une coupe de premier choix pour les études 

cyclostratigraphique et chimiostratigraphique envisagées pour répondre aux problématiques énoncées. 

 

 

Figure 2.5. : Localisation des coupes sites étudiés dans le cadre des travaux de thèse de G. Charbonnier, replacé dans un contexte global 
(A) et régional : (B) dans le bassin Vocontien (SE de la France) et (C) dans la plaine d’Argo (marge NO Australienne).   La coupe de 
Vergol, reportée sur la figure, a fait l’objet d’une calibration astronomique (Martinez et al., 2013) utile aux travaux engagés avec G. 
Charbonnier.    
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Ainsi, toutes les archives sédimentaires mentionnées ci-dessus ont été étudiées suivant l'approche 

multianalytique précédemment développée à Angles, et basée sur des analyses géochimiques (d13C, d18O, 

éléments majeurs et traces) et minéralogiques (roche totale et fraction argileuse) à haute résolution 

temporelle (<100 ka), dans le but de discuter de la dynamique du cycle du carbone et du cycle de l'eau au 

Valanginien (voir chapitre 2.1). Cependant, la coupe d'Orpierre a également fait l'objet d'une étude 

biostratigraphique et cyclostratigraphique à très haute résolution temporelle dans le but de proposer une 

calibration astronomique du Valanginien, d'estimer la durée des évènements stratigraphiques (et notamment 

de l'Evènements Weissert), et de discuter de leurs implications paleoenvironnementales. Cette approche n'aurait 

pas été possible sans l'encadrement de Slah Boulila, Bruno Galbrun et Silvia Gardin de l'Institut des Sciences de la Terre de 

Paris (ISTeP, Université Paris-Sorbonne). 

Les traceurs minéralogiques et géochimiques utilisés dans le cadre des travaux portant sur le 

Valanginien sont sensibles à la diagenèse et leur signal primaire peuvent être significativement altéré. Par 

ailleurs, ils peuvent être tributaires de processus sédimentaires, telles que des passées turbiditiques identifiées 

sur les coupes de La Charce et Arnayon par exemple. Ainsi, avant toute interprétation 

paléoenvironnementale, la signification de chacun des signaux a été étudiée dans le détail et de manière 

indépendante (voir Charbonnier, 2013). Seuls les signaux portant clairement un message paléoclimatique 

ont été publiés et sont présentés comme tels, dans ce manuscrit. 

 

2.2.2 Calibration astronomique de l'Épisode Weissert: les alternances marno-calcaires d'Orpierre 

 
Les âges absolus attribués aux limites inférieures et supérieures du Valanginien ont très largement 

variés depuis l'élaboration de la première échelle des temps géologiques proposée par Holmes en 1960. Ils 

varient de 140,7 Ma (Harland et al. 1990) à 128 Ma (Haq et al., 1987) pour la limite Berriasien – Valanginien 

et de 136,4 (Gradstein et al., 2004) à 121 Ma (Haq et al., 1987) pour la limite Valanginien – Hautérivien (Fig. 

2.6).  
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Figure 2.6: Projection de la durée et de la position du Valanginen (en orange) sur les principales échelles de temps proposées entre 1960 et 
2012. L'activité volcanique du Paraná-Etendeka, datée entre 132 et 135,6 Ma (Renne et al., 1992; Steward et al., 1996; Thiede et al., 
Vasconcelos, 2010; Janasi et al., 2011; Pinto et al., 2011) est également reportée. 

Par là même, les durées du Valanginien, publiées jusqu'en 2010, présentent des disparités considérables, 

variant de 3,8±3 Ma (Gradstein et al., 2004) à 8,0±6 Ma (Odin, 1994). Ceci est principalement dû au manque 

de datations radiogéniques et au manque de contraintes magnétostratographiques (manque d'inversion de 

polarité du champ magnétique) au Crétacé inférieur, conditions nécessaires à l'extrapolation des âges 

radiométriques obtenus. Par ailleurs, les estimations de la durée du Valanginien à partir d'études 

cyclostratigraphiques présentent également une grande dispersion, allant de 4,7 à 7,04 Ma (Giraud et al., 

1995; Gréselle et al., 2011; Martinez et al., 2013), en raison d'une grande diversité dans les techniques 

employées depuis les années 1990 (Huang et al., 1993). 

C'est dans ce contexte que Guillaume Charbonnier a effectué l'étude cyclostratigraphique de la coupe 

d'Orpierre, basée sur l'analyse spectrale du signal de Susceptibilité Magnétique (SM) porté par 2898 niveaux, 

et échantillonnés à pas constants le long des alternances marno-calcaires de la série (Charbonnier et al., 2013) 

(Figs. 2.7. et 2.8). La SM signe les teneurs en minéraux magnétiques, le plus souvent détritiques, d'un 

sédiment. Or les variations des apports en matériel détritique sont étroitement tributaires des conditions 

climatiques, et sont susceptibles de mettre en évidence le contrôle orbital de la sédimentation, s'il existe. 

L'analyse spectrale permet de détecter les fréquences apparentes enregistrées par le signal de SM, en d'autres 

termes, ses périodicités majeures, que l'on peut alors comparer aux périodes orbitales connues. Dans cette 

étude, les cyclicités sédimentaires ont été mises en évidence et extraites via la méthode "Multitaper" (MTM, 

Thomson, 1982) couplée à l'outil de modélisation du bruit rouge "SSA-MTM" (Ghil et al., 2002). À Orpierre, 

elles montrent les cycles caractéristiques des paramètres orbitaux (précession, obliquité et excentricité), le 

cycle de l'excentricité à 405 ka étant particulièrement présent, il a permis le transfert du signal depuis le 

domaine spatial vers le domaine fréquentiel (Figure 2.7). 
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Figure 2.7: Transfert du signal de Susceptibilité Magnétique depuis le domaine spatial vers le domaine fréquentiel (Charbonnier et 
al. 2013). Biostratigraphie, lithologie et variations du signal de Susceptibilité Magnétique (SM) de la coupe d'Orpierre (Bassin Vocontien, 
SE France). A) Zones standards à Nannofossiles Calcaires (Bralower et al., 1995 modified par Applegate et Bergen, 1986). (B) 
Variations du signal de SM, les doubles flèches verticales représentent les intervalles utilisés pour les analyses des séries temporelles (voir A). 
(C) Zoom du signal de SM et de la lithologie révélant les variations graduelles des valeurs de SM, qui sont inversement corrélées aux teneurs 
en CaCO3. Une moyenne pondérée du signal de SM (en rouge) permet de mettre en évidence 2 cycles à long terme (indiqué par les arcs verts). 
Ces derniers sont interprétés comme reflétant les cycles d'excentricité à 405 ka, les minimas des signaux de SM correspondant à 2 marqueurs 
stratigraphiques bien connus à l'échelle du Bassin Vocontien: le 'Faisceau médian” et le “Faisceau à nicklesi” (Cotillon et al., 1980). Les 
arcs bleus reflètent de possibles cycles d'Excentricité à 100 ka, inclus dans les cycles à 405 ka. Les couplets bancs-interbancs sont enregistrés 
comme représentant les cycles de SM de plus fortes fréquences et sont interprétés comme des cycles de Précession. 

 

L'utilisation de la méthode des rapports de fréquences (Mayer et Appel, 1999) a ensuite permis le transfert 

des signaux fréquentiel dans le domaine temporel, sur la base de la reconnaissance des cycles à 405 ka (orbital 

tuning) (Figure 2.8). 
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Fig. 2.8: Transfert du signal de Susceptibilité Magnétique depuis le domaine fréquentiel vers le domaine temporel (Charbonnier et al. 2013). 
Variations du signal de Susceptibilité Magnétique (SM) et « tuning orbital » des cycles à 405 ka de la section d’Orpierre. (A) Signal brut 
de SM, avec une moyenne pondérée de la série, et une courbe polynomiale de 2ème ordre. Un filtre passe-bande gaussien (0.052- 0.02 
cycles/m) est aussi appliqué pour isoler les cycles épais de w20-m (Val 1 à Val 12). Ces derniers sont interprétés comme reflétant les cycles 
d’excentricité à 405 ka. (B) Signal de SM calés à 405 ka après avoir retiré l’effet de la courbe polynomial de 2ème ordre. Une moyenne 
pondérée du signal de SM permet de mettre en évidence les cycles à long-termes, interprétés comme pouvant refléter les cycles d’excentricité de 
grande période raccourcis ou distordus (indiqués par les arcs violets).  Les Taux de sédimentation calculés à partir de ce calage orbital sont 
également mentionnés. 

 

La durée de la série a été obtenue en calant l'évolution de l’excentricité à 405 ka extraite par l'analyse spectrale 

sur les enregistrements sédimentaires suivant les solutions astronomiques récentes (Laskar et al., 2004). 

Ainsi, la durée de l'Évènement Weissert a été estimée à 2,08 Ma (anomalie positive en  d13C + plateau) 

(Charbonnier et al., 2013), ce qui est cohérent avec les estimations précédemment proposées dans le bassin 

Vocontien (~2,14 Ma, Martinez et al., 2013) et dans le bassin d'Umbria Marche (~2,3 Ma, Sprovieri et al., 

2006) (Fig. 2.9). 
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Figure 2.9 : Anomalies positives en  d13C carbonate et calibrations astronomiques de l’Évènement Weissert à Orpierre (Charbonnier et 
al., 2013), et comparaison avec les études précédentes (Sprovieri et al., 2006 et Martinez et al., 2013). 

 

Plus particulièrement, la durée de l'anomalie positive en  d13C a été estimée à ~980 ka, ce qui est 

foncièrement plus élevé que les anomalies isotopiques (positives ou négatives) du Mésozoïque associées à 

la mise en place de grandes provinces magmatiques (LIP). Plus particulièrement, elle est 2 fois, 6 fois, et 20 

fois supérieure aux durées estimées pour les anomalies isotopiques du Toarcien (Kemp et al., 2011), du 

Cénomanien-Turonien (Sageman et al., 2006; Voigt et al., 2008) et de l'Aptien inférieur (Li et al., 2008; 

Malinverno et al., 2010), suggérées refléter la mise en place des LIP du Karoo-Ferrar (Suan et al., 2008), de 

Madagascar/des Caraïbes (Barclay et al., 2010) et d'Ontong-Java (Kuroda et al., 2011). Dans ce contexte, il 

semblait difficile d'envisager la mise en place du PE comme forçant l'Évènement Weissert. Par ailleurs, 

l'ensemble de ces évènements sont associés à des évènements anoxiques (T-OAE, OAE2, OAE1a), 

confirmant une perturbation majeure dans le cycle du carbone, ce qui n'est pas le cas au Valanginien.  

Ces résultats mettent en évidence la singularité de l'Évènement Weissert vis à vis des perturbations du cycles du carbone 

recensées au Crétacé, et la complexité des processus impliqués au Valanginien.  
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2.2.3 Système climatique de la marge Nord-Ouest téthysienne du Valanginien au rythme de la 

mousson et des cycles de l'Excentricité  

 
Au Mésozoïque, de nombreux changements dans les conditions de précipitation, de température, et 

d'altération/érosion sur les continents, ont été associés à la mise en place d'un système de mousson. C'est 

notamment le cas dans le domaine téthysien (Barron et al., 1985; Bellanca et al., 1996; Herrle et al., 2003; 

Suchéras-Marx et al., 2010) puisque la Téthys, encadrée par des continents au Nord et au Sud, présente la 

configuration géographique idéale pour générer des gradients de pression terre-mer et maintenir l'inversion 

saisonnière de vents et des précipitations dans la région. Par ailleurs, depuis les années 80, il est admis que 

la précession influe de manière quasi-linéaire sur le contraste saisonnier Terre-Mer, et joue un rôle majeur 

dans le système de mousson en lui-même (Barron et al., 1985; Kutzbach, 1994). Il est également admis que 

l'excentricité détermine indirectement l'insolation reçue par la Terre, car elle régule la distance Soleil-Terre 

et ainsi renforce ou atténue les gradients de pression Terre-Mer (Hays et al., 1976; Laskar et al., 1993). Par-

là, elle module l'amplitude des cycles de précession et détermine l'intensité de la mousson : plus l'insolation 

est importante, plus la mousson est intense. Or, les analyses spectrales effectuées au préalable sur les coupes 

d'Orpierre (Charbonnier et al., 2013), d'Angles et de Vergol/La Charce (Martinez et al., 2013) révèlent sans 

aucune ambiguïté des alternances marno-calcaires "forcées" par le cycle de précession, et modulées par le 

cycle d'excentricité à 405 ka. Par ailleurs, ces calibrations astronomiques permettent d'obtenir pour la 

première fois, les variations des taux de sédimentation des coupes étudiées. Couplées à l'étude minéralogique 

(roche totale et fraction argileuse) et géochimique (Al2O3, CaCO3, P) des sédiments de la coupe d'Orpierre, 

elles permettent de calculer à haute résolution temporelle, les flux de matériel détritique arrivant dans le 

Bassin Vocontien au Valanginien et de tester : i) l'effet du forçage orbital sur le cycle hydrologique et ii) 

l'hypothèse d'un climat de type mousson (Charbonnier et al., 2015). 

115 échantillons marneux ont été analysés à Orpierre. Ils sont principalement constitués de calcite (43-80%), 

de phyllosilicates (9-37%) et de quartz (5-15%). Les phyllosilicates sont représentés par l’illite (20-70%), la 

kaolinite (1-35%), la chlorite (1-12%) et les interstratifiés illite-smectite (10-70%). Les teneurs en phosphore 

varient entre 145 et 1447 ppm. Les proportions relatives des minéraux et du phosphore recensés à Orpierre, 

mais aussi à Angles (Duchamp-Alphonse et al., 2011), et à Vergol/La Charce (Gréselle et al., 2011) ont été 

converties en taux d'accumulation (MAR), afin de considérer l'évolution des taux de sédimentation de 

chacune des coupes (Fig. 2.10). Les taux d'accumulations en matériel détritique (DAR), en Kaolinite (KAR) 

et en Phosphore (PAR) ont été calculé selon l'équation suivante : 

MARs = D x Srate x [éléments] 

 Où D est la densité du sédiment sec, estimée à 2,3 g/cm3 pour les interbancs marneux (Attewell et Farmer, 1976); Srate 

correspond au taux de sédimentation obtenu pour chaque point grâce aux calibrations astronomiques des sections 

(Charbonnier et al., 2013; Martinez et al., 2013); enfin [éléments] représente les teneurs en matériel détritique 
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(quartz+phyllosilicates, %), ii) phyllosilicates (%), ou iii) phosphore (mg/g). Le taux d'accumulation en kaolinite a été 

obtenu en multipliant le taux d'accumulation en phyllosilicates par les teneurs en kaolinite (%) (John et al., 2006). 

Les variations du taux d'accumulation en matériel détritique (DAR) ont été interprétées comme 

reflétant les variations d'altération et de ruissellement sur les continents, en lien avec des changements dans 

la dynamique des précipitations (Duchamp-Alphonse et al., 2011; Westermann et al., 2013) (Fig. 2.10). Le 

taux d'accumulation en kaolinite (KAR) a été exploité pour reconstruire les conditions d’hydrolyse sur les 

régions sources (Dera et al., 2009; Duchamp-Alphonse et al., 2011). En effet, les précipitations contrôlent 

la formation des argiles détritiques sur les continents via la réaction d'hydrolyse (Chamley, 1989). C'est 

particulièrement le cas de la kaolinite qui se forme par altération chimique, dans des sols acides fortement 

lessivés, nécessitant des conditions d’hydrolyse importantes.  

 

Figure 2.10: Évolution : i) du signal de d13C de Duchamp-Alphonse et al., (2007), Kujau et al., (2012) (après Hennig et al., 1999 et 
Gréselle et al., 2011) et Charbonnier et al., (2013) ; des KAR, DAR et PAR de la coupe d’Orpierre et mis à jour à Angles (Duchamp-
Alphonse et al., 2011), Vergol et la Charce (Gréselle et al., 2011) ; iii) du signal de d18O obtenu sur roche totale de Duchamp-Alphonse 
et al. (2007), Kujau et al., (2012), Hennig et al., (1999) et Gréselle et al., (2011) ; et iv) du signal composite de d18O obtenu sur rostres 
de bélemnites. Le calcul des moyennes pondérées (courbe rouge) a été effectué par le logiciel LOESS avec un a de 0,1. Les courbes bleues 
indiquent un intervalle de confiance de 95%. Trois périodes humides sont reportées au cours du Valanginien et mises au regard des cycles 
d’excentricité à 405 ka, préalablement obtenus par analyse spectrale (Charbonnier et al., 2013). Le « tuning » orbital de l’enregistrement 
composite du bassin d’Umbria Marche (cycles d’excentricité à 2.4 Ma) est reporté (Sprovieri et al., 2006) et met en évidence la possibilité 
de maxima d’Excentricité en phase avec les maxima des périodes humides (Charbonnier et al., 2015). 
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Le taux d'accumulation en phosphore (PAR) a été interprété comme reflétant les variations des teneurs en 

nutriments dans le Bassin Vocontien. 90% du phosphore marin provient des rivières (Meybeck, 1982; 

Föllmi, 1995), et est tributaire des conditions d'altération sur les continents. Considéré comme un nutriment 

essentiel et limitant de la biosphère, il modulerait la productivité organique des océans et contrôlerait par-là 

indirectement, le cycle du carbone. Enfin, le signal de  d18O préalablement obtenu sur la fraction carbonatée 

de la coupe d'Orpierre, principalement composée de nannofossiles calcaires, a été utilisé, avec précaution 

comme indicateur potentiel de tendances de paléotempératures et/ou de paléosalinité des eaux de surface 

au Valanginien (Charbonnier et al., 2015).  

Il apparait que la distribution régionale du KAR n'est pas hasardeuse mais caractérisée par trois 

augmentations majeures, identifiées au Berriasien terminal (sous-Zone NK2B), à la transition Valanginien 

inférieur - Valanginien supérieur (NK3A-NK3B) et au Valanginien terminal (NC4A). Elles s'accompagnent 

généralement d'augmentations significatives du DAR, et en ce qui concerne le Berriasien supérieur et le 

Valanginien supérieur, d'augmentations importantes du PAR. Ce n'est qu'à la transition Valanginien 

inférieur-Valanginien supérieur (c.à.d. au début de l'Évènement Weissert) que les valeurs du PAR restent 

relativement faibles.  Enfin, il est intéressant de noter que le signal du  d18O est caractérisé par des valeurs 

graduellement décroissantes dans les Zones NK2B et NK3A–NK3B. 

Ces tendances ont été interprétées comme reflétant la présence de 3 évènements humides à l'échelle 

régionale, associés à une intensification systématique des apports en matériel silicoclastique, et partielle des 

apports en nutriments, en réponse à une altération et un ruissellement accrus sur le continent (Charbonnier 

et al., 2015). Il n'est pas exclu que les eaux océaniques de surface soient plus chaudes et/ou moins salées au 

Berriasien supérieur et à la transition Valanginien inférieur–Valanginien supérieur, le Bassin Vocontien, étant 

aussi particulièrement influencé par les apports en eau douce. Le caractère cyclique de ces 3 périodes 

humides suggère un cycle hydrologique rythmé par un régime de type mousson, tributaire des paramètres 

orbitaux de la Terre (cycles de Milankovitch). Plus particulièrement, les maximas des cycles à 405 ka sont 

clairement en phase avec les maximas des taux d'accumulation en matériel détritique et plus particulièrement 

en kaolinite, tandis que des durées de 2,43 Ma ± 0.012 (6*405 ka) ont été estimées entre les maximas de 

chacune des périodes humides.  En considérant la possibilité d'une réponse non-linéaire au forçage de 

l'excentricité (Huybers et Aharonson et al., 2010), cette durée peut refléter le cycle d'excentricité de 2,4 Ma.  

Dans un tel scénario, des excentricités plus extrêmes auraient généré des maxima d'insolation dans les cycles 

de précession, se traduisant par des précipitations plus intenses, et une altération accrue sur les continents 

entourant la marge NO téthysienne. 

Ces conditions climatiques régionales, rythmées par les paramètres de Milankovitch, ont probablement 

contribué aux changements paléoenvironnementaux caractérisant l'Evènement Weissert aux basses et 

moyennes latitudes. Toutefois, l'éventualité d'un forçage volcanique reste toujours d'actualité. 
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A la suite de cette étude, la nécessité de travailler sur des sites non-européens, et localisés aux hautes latitudes s'est fait 

davantage ressentir. C'est donc tout naturellement que Guillaume Charbonnier a finalisé ses travaux de thèse en étudiant les 

sédiments du site ODP 765 C, localisé sur la marge Nord-Ouest australienne (paléolatitude de 53°S). Les résultats 

géochimiques et minéralogiques obtenus ont été intégrés à une synthèse bibliographique approfondie permettant de discuter des 

changements paléoclimatiques à l'échelle du globe, en termes de précipitations et de conditions de température. 

 

2.2.4 Synthèse des conditions paléoenvironnementales et paléoclimatiques au Valanginien: vers 

une meilleure compréhension des processus locaux vs globaux 

 

Parallèlement aux études minéralogiques qui renseignent les conditions d'hydrolyses affectant les 

continents au Valanginien, les études géochimiques à haute résolution temporelle, visant à restituer les 

conditions de température des eaux océaniques, se sont multipliées (Ditchfield, 1997; Van de Schootbrugge 

et al., 2000; Pucéat et al., 2003; Price et Nunn, 2010; Barbarin et al., 2012). Elles reposent principalement 

sur le signal de  d18O obtenu sur la fraction carbonatée des sédiments (riches en nannofossiles calcaires) 

et/ou des rostres de bélemnites, et interprété comme reflétant les températures des eaux de surface et/ou 

des eaux intermédiaires (si les conditions de préservation le permettent), sur la base de l'équation empirique 

d'Epstein et al., (1953), modifiée par Craig et Gordon (1965) et Anderson et Arthur (1983) et mettant en 

évidence une relation entre le signal de d18Oc et la température (Sharp, 2006): 

 

T°C = 16 – 4.14 (δ18Oc - δ18Ow) + 0.13 (δ18Oc- δ18Ow)2 

 

où: 
 
T°C = température (°C) 
d18Oc = composition isotopique du test carbonaté (‰ vs PDB) 
d18Ow = composition isotopique de l’eau de mer ambiante (‰ vs PDB) 
 

Cependant, même si le signal géochimique primaire semble préservé et montre un potentiel certain pour 

restituer les conditions de température des eaux océaniques, il est également tributaire de la signature 

isotopique des masses d'eau (d18Ow), qui est fonction de la salinité (contrôlée par les apports en eau douce, 

l'évaporation et la circulation océanique) et du volume des glaces (la glace est enrichie en 16O, ce qui enrichi 

d18Ow) (Sharp, 2006). Dans ce contexte, il a semblé judicieux de se baser sur les tendances des signaux 

pondérés d'un nombre important d'analyses géochimiques et de les mettre au regard des résultats multi-

traceurs obtenus dans la littérature à des fins paléoclimatiques, afin de restituer les changements de 

températures océaniques dans un cadre climatique relativement bien contraint.  C'est d'ailleurs en suivant 

cette démarche, que nous avons pu émettre l'hypothèse d'un climat plus chaud (diminution des valeurs de 

 d18O sur les coupes d'Angles, la Charce, Vergol et Orpierre) à la transition Valanginien inférieur - 

Valanginien supérieur (Épisode Weissert) et au Valanginien terminal, c.à.d. pendant les phases humides 
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(augmentation des teneurs en kaolinite) du pourtour NO Téthysien (Fig. 2.10., Duchamp-Alphonse et al., 

2007, 2011; Charbonnier et al., 2015). De plus, ces résultats vont de pair avec les signaux géochimiques 

obtenus à plus large échelle, qui mettent en évidence la présence d'un épisode plus froid au Valanginien 

supérieur entre ~20 et ~70°N (Ditchfield, 1997; Van de Schootbrugge et al., 2000; Pucéat et al., 2003; Price 

et Nunn, 2010; Barbarin et al., 2012), et qui confirment la présence de variations climatiques rapides à ces 

latitudes. Cependant, ils sont remis en cause par des mesures de TEX86 effectuées sur les sites ODP 534A 

et 603B, et relançant l'hypothèse d'un climat durablement chaud dans le proto-océan Atlantique Nord (32°C, 

15-17°C) et dans le sud de la Téthys (26°C, 53°S), s'accompagnant d'un gradient latitudinal plus faible 

qu'aujourd'hui (Littler et al., 2011).  

 

Malgré l'augmentation significative du nombre d'études minéralogiques, micropaléontologiques et 

géochimiques effectuées à haute résolution temporelle, et permettant de restituer les conditions d'hydrolyse 

et de températures à différentes latitudes, aucuns travaux ne discutent des conditions climatiques du 

Valanginien à l'échelle du globe. Cela tient en partie en l'absence de données paléoclimatiques aux hautes 

latitudes Sud. C'est dans ce contexte, que nous avons choisi d'étudier le site ODP 765C, localisé à 53°S, dans 

la plaine abyssale d'Argo. Ce site présente une série sédimentaire datée au Valanginien, et relativement bien 

conservée. Il offre la possibilité de restituer les conditions climatiques à la jonction entre le domaine austral 

et le domaine téthysien (Gradstein et al., 1990; Bown, 1992), via une approche minéralogique et géochimique 

à haute résolution temporelle. Couplé à un important travail de collecte et d'articulation des données 

paléoclimatiques existantes, il permet pour la première fois, d'aborder la question des variations climatiques 

du Valanginien à l'échelle du globe. Il s’agit plus particulièrement de discuter des signaux minéralogiques 

(fraction argileuse) et géochimiques (d18Oc) en termes de précipitations et de températures océaniques de 

surface, et de mettre en évidence d'éventuelles ceintures climatiques au Valanginien. Plus particulièrement, 

la fraction carbonatée des sédiments étudiés, étant principalement composée de nannofossiles calcaires, et 

plus particulièrement de coccolithes, il est fort probable que la signature du δ18O de la roche totale représente 

un signal de surface. Par ailleurs, les valeurs de δ18O des coccolithes, principaux constituants de la fraction 

carbonatée des sédiments étudiés, sont également tributaires des conditions de température (Dudley et 

Goodney, 1979; Goodney et al., 1980).  

 

 Concrètement, les analyses des isotopes du carbone ( d13C) et de l'oxygène (d18O) du site ODP 

765C ont été effectuées sur la fraction carbonatée de 73 échantillons, au laboratoire des isotopes stables de 

l'ISTE-UNIL à l'aide d'un spectromètre de masse Delta Plus XL (incertitudes analytiques de 2s). 
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Tableau 2.1: Détail des informations concernant l'origine des mesures géochimiques et minéralogiques recensées et utilisées dans cette étude (Charbonnier et al., en préparation). 

 

A) Geochemical data        

Basin Section Latitude 
Depositional 
environment Location Lithology Analyses References 

Polish  Wawal core ~45°N  Narrow seaway Southern Boreal Realm sandy and silty claystone bulk rock Morales et al., 2015 
Vocontian  Angles ~30°N hemipelagic  NW tethyan margin marl-limestone alternations bulk rock Duchamp-Alphonse et al., 2007 
Vocontian  Vergol/La Charce ~30°N hemipelagic  NW tethyan margin marl-limestone alternations bulk rock Kujau et al., 2012 
Vocontian  Orpierre ~30°N hemipelagic  NW tethyan margin marl-limestone alternations bulk rock Charbonnier et al., 2015 
Umbria Marche  Composite section ~25°N pelagic  Northwestern tethyan margin white to gray pelagic limestone bulk rock Sprovieri et al., 2006 
Blake Bahama  Site 534A ~15°N pelagic  proto North Atlantic ocean pelagic carbonates bulk rock Bornemann, Mutterlose, 2008 
Continental rise Cape Hatteras Site 603B ~17°N pelagic  proto North Atlantic ocean pelagic limestones bulk rock Bornemann, Mutterlose, 2008 
Argo abyssal plain Site 765C ~53°S abyssal plain NW margin of Australia pelagic claystone and nannofossil chalk bulk rock This study 

        
B) Mineralogical data        

Basin Section 
Latitud
e 

Depositional 
environment Location lithology Analyses References 

Polish Basin Wawal core ~45°N Narrow seaway Southern Boreal Realm sandy and silty claystone clays Morales et al., 2015 
Vocontian Basin Angles ~30°N hemipelagic setting NW tethyan margin marl-limestone alternations clays Duchamp-Alphonse et al., 2011 
Vocontian Basin Orpierre ~30°N hemipelagic setting NW tethyan margin marl-limestone alternations clays Charbonnier et al., 2015 
Subbetic Basin Barranco del Garranchal ~30°N hemipelagic setting NW tethyan margin marl-limestone alternations clays Fesneau, 2008 This study 
Subbetic Basin Molina de las Oicas ~30°N hemipelagic setting NW tethyan margin marl-limestone alternations clays Fesneau, 2008 this study 
Continental rise Cape Hatteras Site 603B ~17°N pelagic setting proto North Atlantic ocean pelagic limestones clays Huff, 1993 
Blake Bahama Basin Site 534A ~15°N pelagic setting proto North Atlantic ocean pelagic carbonates clays Chamley et al., 1983 
Gulf of Mexico Site 535 ~15°N pelagic setting proto North Atlantic ocean limestone and marly limestone clays Debrabant et al., 1984 
Argo abyssal plain Site 765C ~53°S abyssal plain NW margin of Australia pelagic claystone and nannofossil chalk clays This study 
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La semi-quantification des argiles a été effectuée sur 103 échantillons, au laboratoire GEOPS, à l'aide d'un 

Diffractomètre Panalytical (incertitudes analytiques de 5 %). Les résultats obtenus ont été comparés aux 

résultats minéralogiques (argiles) et géochimiques (d18Oc) de 12 sections, réparties dans 5 bassins différents, 

localisés entre 45°N (Océan Arctique) et 53°S (Extrémité Sud la Téthys) (Tableau 2.1 et Fig. 2.11). Au final, 

1151 données géochimiques et 604 données minéralogiques ont été retenues. Elles ont permis de discuter 

des conditions d'altération/érosion et les températures océaniques de surface du domaine Téthysien et du 

proto-océan Atlantique Nord au Valanginien.  

 

 
Fig. 2.11: Carte paléogéographique du Crétacé inférieur montrant la localisation du domaine téthysien (Nord-Ouest et Sud) et du proto-
océan Atlantique Nord (modifiée après R. Blakey : http://cpgeosystems.com/ euromaps.html). Les coupes Européennes se trouvent dans 
le domaine NO téthysien, dans le Bassin Polonais (Wawal), le Bassin Vocontien (VB), et le Bassin Subbétique). 

 

 Sur le site ODP 765C, Les valeurs de  d13C varient entre -2.49 et 1.54 ‰ et montrent un schéma 

comparable à celui obtenu sur la marge NO téthysienne, le proto-océan Nord Atlantique et dans le sud du 

domaine Boréal (Fig. 2.12). Ceci tient à l'enregistrement de l'excursion isotopique positive du carbone à la 

transition entre le Valanginien inférieur et le Valanginien supérieur (amplitude de 3.8 ‰), qui confirme le 

caractère global de cet Evènement (Weissert) ainsi que son fort potentiel comme outil stratigraphique. La 

plupart des valeurs de d18Oc sont comprises entre -1,0 et -2.5‰, c.à.d. un intervalle relativement restreint 

(Fig. 2.12). Deux échantillons présentent des valeurs excessivement faibles : -10,9 ‰ au Berriasien et -5.63 

‰ au Valanginien inférieur, et posent la question de la signification du signal, au moins pour ces 2 

échantillons, qui ne seront pas discutés ici, mais qui nécessiteront un intérêt particulier en vue de la 

publication des résultats. 

La fraction argileuse du site ODP 765C est essentiellement représentée par des interstratifiés Illite-Smectite 

(moyenne de 93%), la moyenne des teneurs en illite étant de 4,6%, et les teneurs en chlorite et en kaolinite 

restant toujours inférieures à 2% (Fig. 2.13).  
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Fig. 2.12: Enregistrements des isotopes du carbone et l'oxygène ainsi que du TEX86 dans la Téthys, le proto-océan Atlantique Nord et le 
domaine boréal. Pour le calcul des moyennes pondérées par LOESS (courbe rouge), une valeur de a de 0,15 a été utilisée. Les courbes 
bleues représentent un intervalle de confidence de 95% (Charbonnier et al. en préparation).  
 

La comparaison des résultats géochimiques et minéralogiques du site ODP 765 C avec l'ensemble 

des résultats de la littérature montre que la plupart des signaux ne sont pas hasardeux mais peuvent s'intégrer 

dans un schéma climatique cohérent. Tous, montrent des variations significatives pendant l'Evènement 

Weissert (transition Valanginien inférieur – Valanginien supérieur) et au Valanginien supérieur. Plus 

particulièrement, les tendances générales du signal de d18Oc sont relativement bien marquées et il semble 

possible d’interpréter les tendances à long terme du signal du d18Oc en termes de changements 

paléocéanographiques (température et/ou salinité) des masses d’eau superficielles.  

Dans l'Hémisphère Nord, l'Évènement Weissert est associé à la diminution des valeurs de d18Oc. Avec des 

amplitudes de 0,7 ‰ sur la marge NO téthysienne (Sprovieri et al., 2006; Duchamp-Alphonse et al., 2007; 

Kujau et al. 2012; Charbonnier et al., 2015), de 1,3 ‰ au Sud du domaine boréal (Morales et al., 2015), et 

de 1,0 ‰ dans le proto-océan Atlantique Nord (Bornemann et Mutterlose, 2008), elles peuvent 

respectivement refléter des augmentations de T°C des eaux de surface de ~ 3°C,  ~ 5°C et  ~ 4°C, une 

diminution de la salinité, ou un mélange des deux. Par là-même, au Valanginien supérieur, les diminutions 

des valeurs isotopiques recensées sur la marge NO téthysienne (amplitude de ~0,5 ‰), au Sud du domaine 

boréal (amplitude de ~1,9‰), et dans le proto-océan Atlantique Nord (amplitude de ~0,4 ‰), peuvent être 

associées à des refroidissements de l'ordre de ~2 °C sur la marge NO téthysienne et le proto-océan 

Atlantique Nord, et d'~8°C au Sud du domaine boréal, et/ou des eaux plus salées. Compte tenu des 

similitudes des signaux isotopiques enregistrés sur la marge NO téthysienne et la proto-océan Atlantique 

Nord, (tendances et valeurs absolues) il est fort probable qu'ils ne sont pas liés à d'importants changements 

de salinité, plutôt tributaires de facteurs locaux (bilan hydrologique et la circulation de chaque bassin) aux 

échelles de temps considérées, mais reflète davantage les changements de température. Cette hypothèse va 

de pair avec les mesures de TEX86 obtenues dans le proto-océan Atlantique Nord (Littler et al., 2011). Bien 

qu'elles attestent de conditions globalement stables et chaudes au Valanginien, elles sont représentées par 
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des fluctuations à long terme, en phase avec le signal de  d18Oc (légères diminution/augmentation des 

valeurs de TEX86 durant l'Évènement Weissert/le Valanginien supérieur; Fig. 2.12). A l'inverse, l'amplitude 

des variations est significativement plus élevée dans le sud du domaine boréal. Il n'est pas exclu que le signal 

de salinité soit important dans ce secteur, la coupe de Wawal, située dans un étroit passage connectant la 

Téthys au domaine boréal, étant extrêmement sensible aux apports d'eau douce venant du continent. Cette 

hypothèse va de pair avec le signal minéralogique obtenu sur cette coupe, et attestant des changements 

d’altération/érosion de grande amplitude dans le secteur (voir ci-dessous et Fig. 2.13).  

 

 
Fig. 2.13: Enregistrements des teneurs en kaolinite et en smectite dans la Téthys, le proto-océan Atlantique Nord et le domaine boréal. 
Pour le calcul des moyennes pondérées par LOESS (courbe rouge), une valeur de a de 0,15 a été utilisée. Les courbes bleues représentent 
un intervalle de confidence de 95% (Charbonnier et al., en préparation).  
 

Dans l'hypothèse où les fluctuations du signal de d18Oc obtenus dans les secteurs hémipélagiques de 

l'Hémisphère Nord (1036 échantillons), refléteraient principalement les variations de température des eaux 

océaniques de surface, et que cette relation se vérifie dans la plaine abyssal d’Argo, alors l'extrémité Sud de 

la Téthys (53°S) serait caractérisée par des températures relativement stables et probablement plus fraîches 

que son extrémité Nord (45°N). Ceci confirmerait le signal de température enregistré par le TEX86 dans le 

secteur (Littler et al., 2011). Plus généralement, au climax de l'évènement Weissert, les valeurs, proches de -

2 ‰ sur le site ODP 765C et dans le domaine boréal, et les valeurs proches de -4 ‰ obtenues sur la marge 

NO téthysienne et dans le proto-océan Atlantique Nord, attesteraient de températures ~8°C plus fraiches 

aux moyennes latitudes qu'aux basses latitudes. 
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Le signal minéralogique obtenu dans l'Hémisphère Nord montre des différences notoires selon les 

secteurs étudiés (Fig. 2.13).   

Alors qu'il est établi que la marge NO téthysienne est représentée par des variations importantes dans les 

assemblages minéralogiques, attestant de variations climatiques rapides (voir chap. 2.2.3), les enregistrements 

minéralogiques du domaine boréal et du proto-océan Atlantique Nord sont clairement dépourvus de 

variations à court-termes (malgré une plus faible résolution d'analyses), et seuls des tendances à long-termes 

sont mises en évidence (Fig. 2.13). Les très faibles/fortes proportions en kaolinite/smectite du proto-océan 

Atlantique Nord tout au long du Valanginien, attestent de conditions stabilisées autour d'un climat 

relativement sec.  La diminution/augmentation à long-terme des teneurs en kaolinite/smectite dans le 

domaine Boréal reflète la transition progressive d'un climat relativement hydrolysant pendant l'Evènement 

Weissert, vers un climat plus tempéré au Valanginien supérieur. Enfin, dans l'hypothèse ou la mono-

spécificité du signal minéralogique obtenu sur le site ODP 765 C puisse être attribué à un signal climatique, 

et non à la proximité de roches volcaniques (Compton et Locker, 1992) dont l'altération/érosion favoriserait 

la production d'illite et de smectite (Deconinck et Debrabant, 1985), des conditions stables et faiblement 

hydrolysantes caractériseraient l'extrémité sud de la Téthys au Valanginien.  

 

En résumé, l'articulation des données géochimiques et minéralogiques discutées au cours de 

l'Evènement Weissert et du Valanginien supérieur, permet de distinguer 4 principales zones climatiques:  

 i) un climat tropical humide sur la marge NO téthysienne, caractérisé par des variations climatiques 

rapides oscillant entre des conditions chaudes et humides (Évènement Weissert) et des conditions tempérées 

et plus sèches (Valanginien supérieur). Cette dynamique est probablement due à la configuration 

paléogéographique du secteur favorisant sa sensibilité aux paramètres de Milankovitch et le développement 

d'un système de mousson (voir partie 2, chapitre 2.2.3).  

 ii) un climat tempéré au sud du domaine Boréal, représenté par des conditions climatiques plus 

stables en raison de sa position plus septentrionale, mais toujours représentées par une transition progressive 

depuis un climat chaud et humide pendant l'Évènement Weissert, vers un climat plus tempéré et plus sec 

au Valanginien supérieur.  

 iii) un climat aride dans le proto-océan Atlantique Nord, recensant les variations de températures 

similaires (amplitude de ~3-4°C) à celles plus à l'Est pendant l'Évènement Weissert. Cependant, le climat 

reste global sec tout au long du Valanginien. Le Jurassique et le Crétacé inférieur sont marqués par 

d'importants changements paléogéographiques associés à la fragmentation progressive de la Pangée 

(Dercourt et al., 1986). La mise en place de nouvelles connexions entre les bassins océaniques, génère des 

changements significatifs dans les circulations océaniques et atmosphériques (Donnadieu et al., 2006). Ils 

impactent particulièrement l'intensité du transfert de chaleur à l'échelle du globe (Hotinski et Toggweiler, 

2003). Au Crétacé inférieur, une connexion entre le domaine téthysien et le proto-océan Atlantique Nord a 

probablement favorisé la mise en place du courant circum-téthysien, migrant d'Est en Ouest (Hotinski et 
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Toggweiler, 2003; Pucéat et al., 2005; Friedrich et al., 2008), et alimentant les bassins restreints du proto-

océan Atlantique Nord en masses d'eau chaudes et salées.  

 

Ce chapitre fait l'objet d'une publication en cours de rédaction et qui sera proposée à la revue « Earth Science Review » 

début 2019. 

 

2.3. Possible effet du volcanisme sur le système océan-atmosphère  

 

2.3.1 Stratégie scientifique 

 
Jusque dans les années 2010, répondre aux problématiques scientifiques associés à l'Évènement 

Weissert tenait principalement à la découverte et à l'étude multi-analytique et à haute résolution temporelle 

d'archives sédimentaires de référence, permettant d'étudier les changements paléoenvironnementaux du 

Valanginien, et leur chronologie.  Depuis quelques années, les problématiques ont clairement évolué au grès 

des avancées technologiques, et tiennent beaucoup à la découverte de nouveaux outils permettant d'ouvrir 

le champ des possibles en matière de problématique. Nos derniers travaux portant sur le Valanginien ont 

notamment bénéficié de la découverte du Mercure (Hg) comme outil puissant pour évaluer le rôle de la mise 

en place de grandes provinces magmatiques au cours de perturbations paléoenvironnementales majeures du 

Phanérozoïque (Sanei et al., 2012; Percival et al., 2015; Thibodeau et al., 2016; Font et al., 2016; Charbonnier 

et Föllmi, 2017).  

Les activités hydrothermales et volcaniques sont les principales sources de mercure (Hg) dans le 

système océan-atmosphère (Varekamp et Buseck, 1981; Pyle et Mather, 2003; Pirrone et al., 2010), et un 

enrichissement en Hg est souvent utilisé pour tracer l'augmentation de l'activité volcanique, que ce soit en 

domaine proximal ou distal. En effet, après avoir été émis sous forme gazeuse (Hg0) puis redistribué 

globalement dans l'atmosphère (temps de résidence de 0,5-1 an (Selin et al., 2008)), il précipite et se dépose 

dans les environnements continentaux ou marins sous sa forme oxydée (Hg2+). Dans les sédiments, Hg est 

préférentiellement adsorbé sur la matière organique, les oxydes de fer, ou les phyllosilicates (Sial et al. 2013). 

Cependant, lorsque l'enrichissement en mercure persiste alors qu'il est normalisé par rapport aux teneurs en 

Carbone Organique Total (TOC), en fer (Fe) et en argiles, et/ou que les teneurs en Hg ne présentent pas 

de corrélation significative avec ces dernières, l'explication la plus probable à l'origine de ces enrichissements, 

est celle d'une intensification de l'activité volcanique.  

Ces travaux ont bénéficié des études effectuées sur le Valanginien depuis 2002, et qui ont permis de 

construire une collection sans précédent de séries sédimentaires localisées en différents points du globe, et 

ayant déjà montré leur capacité à archiver à haute résolution temporelle, les changements 

paléoenvironnementaux du Valanginien. Dans un premier temps, le choix s'est porté sur des coupes 

européennes (Wawal, Breggia, Orpierre et Angles), représentant un transect N-S du domaine téthysien. Dans 
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un second temps, l'étude de ces coupes a été complétée par l'analyse en mercure de 3 sites ODP/DSDP de 

référence : le site ODP 765 C (plaine Argo, sur la marge Nord australienne), représentant l'extrémité Sud de 

la Téthys, et les sites DSDP 534 A (bassin Blake Bahamas, paléolatitude de ~15°N) et 603B (plateau 

continental de Cape Hatteras, paléolatitude de ~17°N), documentant les archives sédimentaires du proto-

océan Atlantique Nord (Fig. 2.14). Ces études n'auraient pas été possibles sans le parc analytique de pointe 

qu'offre l'Université de Lausanne, et qui a permis de faire les mesures d'Hg (830 analyses), et de compléter 

les analyses en COT (332 analyses), et en Fer (246) préalablement obtenues sur les coupes sélectionnées 

(Duchamp-Alphonse, 2006; Westermann et al., 2013).  

 

Figure 2.14 : Carte paléogéographique du Crétacé inférieur montrant la localisation du domaine téthysien (Nord-Ouest et Sud), du proto-
océan Atlantique Nord et de la Grande Province Magmatique (LIP) du Paranà-Etendeka (modifiée après R. Blakey : 
http://cpgeosystems.com/ euromaps.html). Les coupes Européennes se trouvent dans le domaine NO téthysien, dans le Bassin Polonais 
(PB Wawal), le Bassin Vocontien (VB : Angles et Orpierre), et dans le Bassin Lombard (LB, Breggia). 

 

2.3.2 Province magmatique du Paranà-Etendeka et Évènement Weissert, existe-t-il un lien ? 

 
Toutes les coupes étudiées enregistrent leurs plus fortes teneurs en Hg aux abords de l'Evènement 

Weissert, et le plus souvent, au tout début de l'augmentation de l'anomalie positive en  d13C (Fig. 2.15) 

(Charbonnier et al., 2017; Charbonnier et al., révisions majeures). La normalisation du signal de Hg par 

rapport aux teneurs en COT, Fe et argiles confirme cette tendance et met plus particulièrement en évidence 

un enrichissement significatif et ponctuel (donc rapide) de mercure dans les sédiments des coupes d'Angles, 

Orpierre, et du site ODP 765 C. 
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Fig. 2.15 : Comparaison du signal de Mercure (Hg) obtenu au cours de l’Épisode Weissert sur des coupes européennes, 
représentant les environnements Nord-Ouest et centre- téthysiens (Téthys NO et centrale, Charbonnier et al., 2017), avec ceux 
obtenu sur des sites ODP/DSDP, représentant l’extrémité Sud de la Téthys (ODP 765C) et le proto-océan Atlantique (Sites 
DSDP 534 A et 603B) (Charbonnier et al., GSA révisions majeures). 

Le signal obtenu sur les coupes de Wawal, Breggia, et sur les sites DSDP 534 et 603B, est moins 

évident car cet enrichissement ponctuel en Hg fait partie intégrante d'un enrichissement moins prononcé 

en Hg, à plus long terme, et encadrant l'Évènement Weissert. Cependant, bien que les schémas des 

enrichissements en mercure diffèrent d'un site à l'autre, ils attestent tous d'une anomalie positive supra-

régionale en Hg, et aux abords de l'Evènement Weissert, qui n'est pas le fait d'une adsorption préférentielle 

du mercure sur la matière organique, les oxydes de fer ou les argiles de sédiments, mais reflète bien un 

enrichissement non tributaire des processus syn-sédimentaires. Par analogie avec les études précédentes 

interprétant les anomalies positives en Hg comme marqueur d'intensification d'activité volcanique dans le 

passé, nous suggérons que ces enrichissements reflètent une augmentation rapide des concentrations en Hg 

atmosphérique, juste avant la transition Valanginien inférieur et Valanginien supérieur. L'explication la plus 

probablement est celle de l'activité volcanique du Paranà-Etendeka, traduisant l'ouverture de l'Atlantique 

Sud (Stewart et al., 1996), et dont les vestiges affleurant actuellement au Sud des continents Sud-Américains 

(Brésil, Argentine, Urugay) et Africains (Namibie), attestent d'une des plus larges provinces magmatiques 

en domaine continental. Cette hypothèse semble confirmée par les âges 40Ar/39Ar (Thiede et Vasconcelos, 

2010) et U-Pb (Janasi et al., 2011; Pinto et al., 2011) récemment obtenus pour la province magmatique du 

PE et révélant un épisode volcanique rapide (1,2 Ma) avec un pulse principal à ~ 135 Ma (Pinto et al., 2011). 

Cependant à Angles et à Orpierre, les enrichissements abrupts en Hg coïncident avec un niveau riche en 

goethite identifié régionalement, et pouvant être l'expression d'une éruption volcanique plus locale, située 

au niveau de la zone de subduction téthysienne (Fesneau et al., 2009; Charbonnier et al., révisions majeures). 

En effet, la goethite peut provenir de l'altération météorique de pyrite sous des conditions faiblement 

oxygénées (Fesneau et al., 2009). Par ailleurs, l'analyse par pyrolyse Rock Eval de la Matière Organique 

présente dans ce niveau, révèle une MO de type III, faiblement préservée (teneurs en COT ~ 0,3 % et 
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faibles valeurs d'HI) (Charbonnier et al., révisions majeures). Le mercure ayant une forte affinité avec les 

niveaux riches en MO (Grasby et al., 2013), il est possible qu'une forte altération météorique de ces niveaux 

affecte également la MO, tout en laissant un signal d'Hg intact. Par conséquent, la séquestration du mercure 

dans ces niveaux aurait pu être initialement contrôlée par la présence de niveaux riches en MO, sous des 

conditions faiblement oxygénées, et les enrichissements abrupts en Hg des séries téthysiennes pourraient 

être le fruit d'une éruption volcanique locale, se superposant à l'éruption volcanique du PE.  

Dans tous les cas, des éruptions volcaniques régionales et/ou globales seraient à l'origine de 

l'Évènement Weissert, et expliqueraient aussi bien les changements faunistiques et floristiques recensées 

dans les environnements hémipélagiques des basses et moyennes latitudes, que ceux identifiés en 

environnements pleinement pélagiques, via des changements importants dans la chimie des eaux océaniques. 

La perturbation majeure du cycle du carbone associée à cet (ces) évènement(s) volcaniques se superposerait 

à l'action des paramètres orbitaux, amplifiant ainsi, aux basses latitudes, les conditions chaudes et humides 

initialement induites pendant l'Evènement Weissert, par un maximum d'excentricité (plus forte insolation), 

ayant modulé positivement les cycles de précession (mousson plus intense). Ce serait donc la superposition 

exceptionnelle d'évènements volcaniques et orbitaux qui donnerait à l'Évènement Weissert sa particularité.   

Cependant, comme mentionné précédemment (chapitre 2.1) des efforts restent à faire pour avoir une vision globale des 

conditions climatiques au Valanginien, et démontrer plus directement la relation qui pourrait exister entre la mise en place de 

la province magmatique du Paranà-Etendeka et l'Evènement Weissert.  

 

2.4 Synthèse 

 

o Principaux résultats 

 
1/ Reconstruction à haute résolution temporelle de la chronologie des évènements stratigraphiques 

observés sur la marge NO téthysienne via une approche multi-outils.  Interprétation en termes de 

changements paléoenvironnemetaux locaux à régionaux. Þ L’Évènement Weissert reflète des réactions en 

chaines au sein du système Océan-Atmosphère, induites par des conditions plus chaudes et plus humides, 

suggérant la mise en place d’un climat à effet de serre dans le secteur. Cet évènement se caractérise clairement 

dans l’écosystème marin (néritique à pélagique), par une crise des organismes producteurs de carbonates.  

 

2/ Estimation de la durée des évènements stratigraphiques étudiés à haute résolution temporelle et calculs 

de flux terrigènes sur la marge NO téthysienne. Réflexion autour des facteurs forçants Þ Des durées de ~ 

5 Ma et ~ 2 Ma ont été estimées pour le Valanginien et l’Évènement Weissert. Plus particulièrement, 
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l’augmentation des flux terrigènes tous les ~ 2,4 Ma, a permis de mettre en évidence 3 épisodes humides 

pouvant être associés à un système de mousson dans la région NO téthysienne.  

 

3/ Étude de la composition isotopique et de la fraction argileuse du site ODP 765 C, localisé sur la marge 

Nord-Ouest australienne (paléolatitude de 53°S). Intégration des résultats obtenus aux résultats de 12 

sections, réparties dans 5 bassins différents, localisés entre 45°N (Océan Arctique) et 53°S (Extrémité Sud 

la Téthys). Reconstruction des changements climatiques (T°C et précipitations) à l’échelle du globe. Þ Cette 

démarche a permis de définir trois principales zones climatiques caractérisées par : i) un climat tropical 

humide sur la marge téthysienne ; ii) un climat tempéré au sud du domaine boréal ; et iii) un climat aride 

dans le proto-océan Atlantique Nord.  

 

4/ Mesures des teneurs en Mercure (Hg) des coupes de références pour le Valanginien, réparties entre 53°S 

et 30°N et réflexion autour des facteurs forcants l’Evènement Weissert. Þ Le Paranà-Etendeka est 

probablement à l’origine de l’Evènement Weissert et des changements paléoenvironnementaux associés à 

l’échelle du globe. La superposition d’évènements volcaniques régionaux avec une configuration orbitale 

particulière, donneraient à cet Évènement, un caractère particulier.  

 

o Perspectives de recherche 

 

Comme mentionné précédemment, la multiplication des études multidisciplinaires couplée à 

l'avancée des technologies, notamment en cyclostratigraphie et chimiostratigraphie, a permis de débloquer 

certains verrous concernant les changements climatiques et environnementaux du Valanginien, et plus 

particulièrement ceux associés à l'Evènement Weissert. Des efforts restent cependant à faire pour avoir une 

vision globale des conditions climatiques (précipitations et températures notamment), et démontrer plus 

directement la relation qui pourrait exister entre la mise en place de la province magmatique du Paranà-

Etendeka et l'Evènement Weissert. Cela passe probablement par: i) l'étude multianalytique d'archives 

sédimentaires prélevées aux hautes latitudes que ce soit sur les séries sédimentaires existantes (sites ODP), 

ou futures (nécessité de programmer de nouvelles missions océanographiques); ii) l'utilisation de nouvelles 

techniques analytiques (D47 par exemple (Price et Passey, 2013) et enfin iii) la découverte/ratification de 

nouvelles coupes de références pour le Crétacé inférieur, seule période encore orpheline en matière de 

Points Stratotypiques Mondiaux (PSM ou GSSP "Global Boundary Stratotype Sections and Points") 

(http://www.stratigraphy.org/index.php/ics-chart-timescale). Souhaitant me consacrer davantage aux 

problématiques liées aux changements de productivité primaire du Quaternaire que j’ai amorcé depuis ma 

prise de fonction en tant que Maître de Conférence, je ne présenterai pas ici de perspectives détaillées sur 

mes activités de recherche portant sur les changements paléoenvironnementaux du Valanginien. Cependant, 

mes collaborations restent effectives. 
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o Collaborations scientifiques 

 

-Institut des Sciences de la Terre de l’Université de Lausanne (Suisse) : K. Föllmi, T. Adatte, G. 

Charbonnier. 

-Centre de recherche sur la paléobiodiversité et les paléoenvironnements/ Muséum National 

d’Histoire Naturelle de Paris (UMR 7207) : S. Gardin, A.C. Bartolini. 

 

o Principales publications 

 
• Charbonnier, G., Adatte, T., Duchamp-Alphonse, S., Spangenberg, J.E., Föllmi, K.B. Global 
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book, Révisions majeures. 
• Charbonnier, G., Morales, C., Duchamp-Alphonse, S., Westermann, S., Adatte, T., Föllmi, K.B. 
Mercury enrichment indicates volcanic triggering of Valanginian Environmental Change. Scientific Report, 
doi:10.1038/srep40808. 
• Charbonnier, G., Duchamp-Alphonse, S., Adatte, T., Föllmi, K.B., Colin, C., Spangenberg, J.E., 
Gardin, S., Galbrun, B. Eccentricity paced monsoon-like system along the Northwestern Tethyan margin 
during the Valanginian (Early Cretaceous): new insights from detrital and nutrient fluxes into the Vocontian 
Basin (SE France). Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology 443, 145 – 155. 
• Duchamp-Alphonse, S., Gardin, S., Bartolini, A. Calcareous nannofossil response to the Weissert 
episode (Early Cretaceous): Implications for palaeoecological and palaeoceanographic reconstructions. 
Marine Micropaleontology 113, 65 – 78. 
• Westermann S., Duchamp-Alphonse S., Fiet, N.; Fleitmann, D.; Matera, V.; Adatte, T.; Föllmi, K. 
Paleoenvironmental changes during the Valanginian: new insights from variations in phosphorus contents 
and bulk- and clay mineralogies in the western Tethys. Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology 392, 196 
– 208. 
• Charbonnier, G., Boulila, S., Gardin, S., Duchamp-Alphonse S., Adatte, T., Spangenberg, J.E., 
Föllmi, K.B., Colin, C., Galbrun, B. Astronomical calibration of the Valanginian “Weissert” episode: The 
Orpierre marl-limestone succession (Vocontian Basin, southeastern France). Cretaceous Research 45, 25 – 42. 
• Duchamp-Alphonse, S., Fiet, N., Adatte, T., Pagel, M. Climate and sea-level variations along the 
northwestern Tethyan margin during the Valanginian C-isotope excursion: mineralogical evidence from the 
Vocontian Basin (SE France). Palaeogeography, Palaeoclimatology, Palaeoecology 302, 243 – 254. 
• Westermann, S., Föllmi K., Adatte T., Matera V., Fleitmann D., Fiet N., Ploch I., Duchamp-
Alphonse S. The Valanginian d13C excursion may not be an expression of a global oceanic anoxic event. 
Earth and Planetary Science Letters, 290, 118-131. 
• Duchamp-Alphonse, S., Fiet, N., Pagel, M., Remane J. A chemical method for extracting 
calpionellids from indurated calcareous rocks. Micropaleontology 55 (1), 87-93. 
• Westermann, S., Matera, V., Adatte, T., Schnyder, J., Duchamps-Alphonse, S., Fiet, N.,  Fleitmann, 
D., Ploch, I., Föllmi, K.B. (2009). Paleoceanographic change associated with the Valanginian d13C excursion 
in the western Tethys. Geochimica et Cosmochimica Acta 06/2009. 
• Duchamp-Alphonse, S., Gardin, S., Fiet, N., Bartolini, A.C., Blamart, D., Pagel, M. Fertilization of 
the Northwestern Tethys (Vocontian Basin, SE France) During the Valanginian Carbon Isotope 
Perturbation: Evidence From Calcareous Nannofossils and Trace Element Data. Palaeogeography, 
Palaeoclimatology, Palaeoecology 243, 132-151. 
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3. Cycle du carbone aux hautes latitudes vs cycle de l’eau aux basses latitudes : 

vers une meilleure compréhension des changements climatiques rapides de la 

Terre depuis le Dernier Maximum Glaciaire 

 

3.1. La mousson d'été indienne à l’Holocène : un acteur important du cycle de l’eau  

 

3.1.1. Les cellules de Hadley, la Zone de Convergence Intertropicale et les mécanismes de la 

mousson actuels et passés 

 

 
La Terre, quasiment sphérique, reçoit et restitue plus d’énergie solaire au niveau des tropiques (30°S-

30°N) qu’aux hautes latitudes. Son bilan radiatif net (c.à.d. rayonnement reçu moins rayonnement émis) y 

est excédentaire, ce qui créer un fort gradient thermique entre les pôles et les tropiques (Trenberth et Caron, 

2001). Les circulations atmosphérique et océanique globales contribuent à rétablir l’équilibre radiatif en 

redistribuant l’excès de chaleur des basses latitudes vers les hautes latitudes. Ainsi, dans la zone 

intertropicale, la circulation atmosphérique est représentée dans chaque hémisphère, par une cellule de 

Hadley caractérisée par : i) une branche ascendante proche de l’équateur, où l’air chaud, moins dense s’élève, 

se refroidit et se décharge de son humidité par l’intermédiaire de précipitations importantes ; et ii) une 

branche descendante au niveau des régions subtropicales, formée par l’air refroidi et asséché de la branche 

ascendante. Une cellule de basse pression se créer lorsque l’air s’élève. A l'inverse, une cellule de haute 

pression prend forme lorsque l’air descend (Fig. 2.16). Les vents de surface provenant de la branche 

descendante de la cellule de Hadley correspondent aux alizés qui convergent vers l’équateur pour former la 

Zone de Convergence Intertropicale (ZCIT). Ils sont déviés vers l’ouest par la force de Coriolis (bien que 

minimale à ces latitudes), résultant de la rotation de la Terre sur elle-même. À leur origine, les alizés sont des 

vents secs. Cependant, lorsqu’ils soufflent au-dessus des océans, ils se chargent en humidité, et contribuent 

à transporter la vapeur d’eau vers la ZCIT. 

 

A l’échelle de l’année, l’insolation reçue par la Terre est plus forte dans l’hémisphère Nord en été 

boréal (hiver austral : juin-septembre), et plus forte dans l’hémisphère Sud en été austral (hiver boréal : 

décembre-mars). Ceci créer des variations saisonnières dans la position latitudinale des cellules de Hadley, 

et donc de la ZCIT se trouvant toujours dans l’hémisphère d’été (Marshall et Plumb, 2008).  Par ailleurs, le 

climat à la surface de la Terre est aussi tributaire des interactions continents- air -mer. Superposées au cycle 

annuel du rayonnement solaire elles régulent dans les tropiques, la circulation de mousson, consistant en un 

changement saisonnier du régime des vents et des précipitations (Webster, 1987) au niveau de l’Asie, de 

l’Australie et de l’Afrique, mais aussi au niveau des Océans Indien et Nord-Pacifique. 
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Fig. 2.16: Représentation de la structure spatiale des vents 
(flèches grises), de leur circulation méridienne (contours pleins et 
pointillés), des précipitations (lignes bleues), et du transport de 
chaleur vertical (flèches violettes) associés aux cellules de Hadley 
pour l'été boréal (A) et l'été austral (B). L'équateur est 
représenté par la ligne pointillée verte (modifiée d’après Donohoe 
et al., 2013).  

 

Mes travaux de recherche se sont particulièrement focalisés sur la mousson indienne, composante 

énergétique importante du système climatique terrestre, avec un impact socio-économique important en 

raison de son rôle primordial sur l’agriculture et le développement de l’Inde et de la Chine. En été austral, 

du fait de la différence de capacité thermique existante entre océans et continents, l’Asie se réchauffe plus 

facilement que l’Océan Indien. Il se créer alors une cellule de basses pressions sur le continent et une cellule 

de hautes pressions sur l’océan. Ce gradient de pression est le moteur du transport des masses d’air humide 

de l’océan indien vers le continent asiatique, générant d’importantes précipitations sur le continent (Fig. 

2.17).  

 

 
 
Fig. 2.17 : Représentation des précipitations moyennes (mm/jour) et des champs de vent (flèches noires) pour la mousson 
asiatique d’été boréale (A : juillet-août) et d’hiver (B : janvier-février) (Wang et al., 2003 après Xie et Arkin, 1997). Les 3 
encadrés définissent les zones de précipitations majeures des moussons Indienne (5-27,5°N ; 65-105°E), Nord-Ouest 
Pacifique (5-22,5°N ; 105-150°E) et de la mousson Est-Asiatique (22,5-45°N ; 105-140°E).  
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En hiver austral, le continent asiatique (et plus particulièrement le plateau tibétain) se refroidit plus 

facilement que l’océan indien créant un gradient thermique opposé à celui de l’été austral. Il se forme alors, 

centré sur la Sibérie, un anticyclone responsable de vents froids et secs venant du Nord-Est. La ZCIT migre 

alors vers le Sud, entraînant un climat sec sur le continent asiatique, et des précipitations importantes en 

Australie.   

 

Dans le passé, il ne fait aucun doute que les variations d’intensité de la mousson d’été indienne sont 

étroitement tributaires des changements d’insolation reçue par la Terre aux basses latitudes. Les variations 

de la précession des équinoxes (cycles de 21 ka) sont principalement responsables de la distribution 

méridionale et saisonnière du rayonnement solaire, tandis que les cycles d’excentricité (100 ka) peuvent 

moduler la quantité de rayonnement reçu aux basses latitudes (Clemens et Prell, 1990). L’effet de l’insolation 

sur la dynamique de la mousson indienne est particulièrement visible à l’échelle de plusieurs cycles 

climatiques (Beaufort, 1996 ; Prell and Kutzbach, 1987 ; Anderson et Prell, 1993 ; Emeis et al., 1995 ; 

Clemens et al., 1996 ; Wang et al., 2005 ; Colin et al., 2006 ; Caley et al., 2011) mais peut être également mis 

en évidence, par des études empiriques ou de modélisation sur des échelles de temps plus courtes, et 

notamment à l’Holocène (Jolly et al., 1998 ; Gupta et al., 2006 ; Fleitmann et al., 2007 ; Braconnot et al., 

2008 ; Marzin et Braconnot, 2009 ; Bassinot et al., 2011). A titre d’exemple, les études portant sur la 

reconstitution de la dynamique des précipitations et des champs de vents mettent en évidence une mousson 

d’été indienne amplifiée et étendue vers le nord-ouest à l’Holocène inférieur (Wang et al., 2005 ; Fleitmann 

et a., 2007 ; Contreras-Rosales et al., 2014 ; Sarkar et al., 2015), lorsque l’insolation d’été de l’Hémisphère 

Nord atteint un maximum (Berger, 1978).  

Cependant, l’insolation n’est pas le seul facteur à influencer la mousson indienne dans le passé. Des 

processus et des interactions complexes au sein du système Océan-Atmosphère semblent également jouer 

un rôle important aux échelles centenaires et millénaires (Gupta et al., 2003). Des connections avec 

l’Atlantique Nord ont été documentées et les changements rapides d’intensité de la mousson indienne du 

dernier cycle climatique pourraient être reliés aux cycles de Dansgaard-Oeschger et aux évènements de 

Heinrich : les périodes de refroidissement associées à l’injection d’eau douce en Atlantique Nord, et à une 

circulation thermohaline ralentie, s’exprimeraient aux basses latitudes par une mousson d’été indienne moins 

intense, suggérant l’importance de forçages communs comme l’humidité de l’air (Bond et al., 1997 ; Schulz 

et al., 1998 ; Marzin et al., 2013 ; Contreras-Rosales et al., 2014 ; Dutt et al., 2015). Le rôle de ce paramètre 

serait confirmé à l’échelle des derniers 25 ka, où des enregistrements paléoclimatiques et des sorties de 

modèle montrent que les larges calottes de glaces et les faibles niveaux de pCO2 atmosphériques de la 

dernière glaciation auraient générés un climat globalement plus sec, et une mousson indienne moins intense, 

en raison d’une diminution du transport d’humidité (Braconnot et al., 2008 ; Yanase and Abe-Ouchi, 2007).  

 

Plus particulièrement, les variations de précipitations liées à la mousson indienne contrôlent les 

changements de la balance érosion physique/altération chimique des chaines himalayennes et indo-birmanes 

ainsi que les modalités de transferts du matériel terrigène aux bassins sédimentaires (Colin et al., 1998, 2006). 
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Il semblerait notamment, que la dynamique de la mousson d’été se reflètent dans la signature minéralogique 

et géochimique de carottes sédimentaires prélevées dans le Golfe du Bengale (France-Lanord et Derry, 

1997 ; Colin et al., 1998, 1999 ; Marzin et al., 2013 ; Contreras-Rosales et al., 2014). Ceci tient probablement 

du fait que la partie Nord du Golfe du Bengale est représentée par l’éventail sous-marin le plus large au 

monde (avec une surface d’environ 3,9 millions de km2 ; Curray et al., 2003) et alimenté à 95% pendant la 

mousson indienne d'été, par du matériel sédimentaire provenant du Gange et du Brahmapoutre, 2 fleuves 

drainant la chaîne himalayenne. Cependant, malgré la qualité des enregistrements fournis par les sédiments 

du Golfe du Bengale, les changements de sources et d’altération sur les continents sont parfois difficiles à 

détecter car leurs effets peuvent être modulés par les variations du niveau marin qui modifient le trajet 

emprunté par les sédiments (profil et réseau des vallées incisées) que ce soit au niveau du continent et/ou 

au niveau de l’éventail sous-marin (Joussain et al., 2016 ; Fournier et al., 2016). 

Ainsi, malgré le nombre et la richesse des études portant sur la mousson indienne dans le passé, les 

mécanismes climatiques impliqués restent sources de débat, et l’amplitude des changements climatiques ainsi 

que leur chronologie à l’échelle régionale restent mal contraints. La mousson indienne agit sur un domaine 

géographique vaste (incluant le Plateau Tibétain, l’Inde, et la région Nord de l’Océan Indien, c.à.d. la mer 

d’Arabie, le Golfe du Bengale et la mer d’Andaman), encore mal représenté dans le passé, les études à haute 

résolution temporelle portant principalement sur des archives sédimentaires marines. Par ailleurs, la 

complexité topographique, géologique, et environnementale de cette région ne permet pas de fournir un 

schéma climatique simple et unique. A titre d’exemple, le Plateau Tibétain, culminant en moyenne à plus de 

4500 m d’altitude, sur 2,5 millions de km2, est caractérisé par une évolution spatio-temporelle non homogène 

des températures et des précipitations à l’actuel. Ceci se traduit dans le passé, par des réponses différentes 

dans la chronologie, la durée et l’amplitude des changements climatiques enregistrés sur le Plateau Tibétain 

et associés à la mousson d’été indienne (Wischnewski et al., 2011).  

 

C'est dans ce contexte, et pour mieux comprendre les changements environnementaux induits par la dynamique de la 

mousson d’été indienne dans le passé, que nous avons choisi d'étudier les relations existantes entre le régime de l'érosion de 

bassins versants péri-himalayens et les variations rapides du régime des précipitations. Il s’agissait plus particulièrement 

d’identifier les éventuels changements dans les sources du matériel sédimentaire et dans son temps de transit vers les bassins 

sédimentaires, en lien avec les changements climatiques, via l’étude des signatures minéralogiques et géochimiques d’archives 

sédimentaires.  

 

 

3.1.2. Stratégie scientifique 

 

Mener à bien cette problématique nécessitait la sélection d’enregistrements sédimentaires permettant 

de travailler à haute résolution temporelle, et reflétant la complexité de la région étudiée. Le choix s’est porté 

sur une carotte prélevée sur le Plateau Tibétain, dans le lac Kuhai, et 2 carottes dans l’éventail sous-marin 
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du Bengale, au niveau de la levée du principal chenal actif (b) (Figure 2.18). La carotte lacustre (35°18’21’’ 

N, 99°11’00’’ E) fournit un enregistrement continu du matériel sédimentaire récolté au cours des derniers 

14,9 ka par un petit bassin versant (~1200 km2), culminant à 4150-4850 m d’altitude, et influencé par les 

précipitations de la mousson d’été indienne (Wischnewski et al., 2011). Cette carotte a la particularité de 

présenter une fraction argileuse essentiellement fluviatile (Mischke et al., 2010 ; Dietze et al., 2014), reflétant 

les conditions d’altération au niveau du bassin versant pouvant être liées à la dynamique des précipitations 

ou la dynamique des glaciers alpins coiffants les chaines de montagnes du bassin versant (montagnes 

Nianbaoyeze) (Zhang et Mischke, 2009). Les carottes marines (Calypso MD12-3417 : 16°30’03’’ N, 

87°47’82’’ E et CASQ MD12-3418CQ : 16°30’27’’ N, 87°47’92’’ E) fournissent un enregistrement 

sédimentaire composite des 9,8 derniers ka (Fournier et al., 2016 ; Joussain et al., 2017).  Elles récoltent le 

matériel sédimentaire du système Ganges-Brahmapoutre (Lupker et al., 2013), drainant les roches cristallines 

des hauts reliefs himalayens et les formations de la plaine Indo-Gangétique (Joussain et al., 2017). A partir 

de 9,2 ka, les signatures minéralogiques et géochimiques de ces carottes ont la particularité de ne pas être 

influencées par des variations du Niveau Marin (important entre 9,6 et 9,2 ka) ou par la 

position/morphologie du système Gange/Brahmapoutre (Joussain et al., 2017). Ainsi, elles reflètent des 

changements dans la source du matériel sédimentaire (hauts reliefs himalayens vs plaine Indo-Gangétique), 

et/ou dans l’intensité des conditions d’hydrolyse au cours de l’Holocène, deux processus tributaires de la 

dynamique des précipitations de la mousson d’été indienne. 

 

 
 

Figure 2.18 : Carte topographique représentant la localisation des carottes sédimentaires étudiées et prélevées dans le lac Kuhai 
((35°18’21’’ N, 99°11’00’’ E) et au niveau de la levée du chenal actif situé dans l’éventail sédimentaire du Golfe du Bengale (MD12-
3417 : 16°30’03’’ N, 87°47’82’’ E et CASQ MD12-3418CQ : 16°30’27’’ N, 87°47’92’’ E). 
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Un bilan minéralogique et géochimique a été effectué avec une résolution temporelle d’~300 ans sur 

la carotte lacustre et inférieure à 100 ans sur la carotte marine composite. Dans tous les cas, les 

enregistrements sédimentaires ont été replacés dans des contextes géologiques, géomorphologiques et 

climatiques bien définis à l’actuel, afin d’identifier les sources et le degré d’altération chimique du matériel 

silicoclastique. Plus particulièrement, l’analyse semi-quantitative des assemblages minéralogiques des 3 

carottes a permis d’identifier trois minéraux argileux clés pour répondre à notre problématique : la smectite, 

l’illite et la chlorite. Au niveau du bassin versant du lac Kuhai, la smectite et la chlorite viennent 

principalement de l’érosion physique et/ou de l’altération modérée des roches ignées et métamorphiques 

permiennes des hauts reliefs. L’illite peut se former aussi bien au niveau des reliefs que sur le pourtour du 

lac. Cependant, des mesures de la cristallinité et de la chimie de l’illite ont permis de distinguer les illites 

riches en Fe et en Mg, provenant de l’érosion physique des reliefs, et les illites riches en Al, associées à une 

altération chimique plus prononcée du bassin versant. Par conséquent, l’évolution des rapports 

minéralogiques smectite/illite et chlorite/illite, couplée à celle des indices de cristallinité et de chimie de 

l’illite ont été exploitées pour reconstruire la balance entre érosion physique des hauts-reliefs et altération 

chimique des bas-reliefs en lien avec la dynamique des glaciers et des précipitations au cours des 14,9 derniers 

ka (Sun et al., 2016). Au niveau du Golfe du Bengale, l’illite et la chlorite présentent des comportement 

similaires et sont principalement formées par érosion physique des roches granitiques et métamorphiques 

des hauts reliefs himalayens tandis que la smectite vient principalement des processus pédogénétiques 

affectant la plaine Indo-Gangétique. Par ailleurs, le bilan minéralogique de la carotte marine composite a été 

complété par un bilan géochimique permettant (entre autres) de mieux identifier le degré d’altération 

chimique des sédiments (Lupker et al., 2013 ; Joussain et al., 2017). Cette problématique repose 

essentiellement sur le caractère mobile vs immobile des éléments majeurs mesurés dans la carotte étudiée. 

Concrètement, Si, Al et Fe, sont des éléments non affectés (« c.à.d. non mobilisés ») par la réaction 

d’hydrolyse. Ils représentent la signature chimique initiale des roches altérées. A l’inverse, K, est 

particulièrement sensible à l’altération chimique et sera d’autant plus mobilisé que le temps de transit du 

matériel sédimentaire au Golfe du Bengale sera long. Dans ce contexte, le rapport élémentaire K/Si de la 

carotte étudiée, apparait comme un outil puissant pour reconstituer le degré d’altération du sédiment, et 

donc son temps de transit. Cependant, ce n’est pas le seul paramètre à influencer la distribution de ces 

éléments. Une ségrégation minéralogique, et donc élémentaire, s’opère au cours du transport fluviatile des 

sédiments vers le Golfe du Bengale (Lupker et al., 2013). Ceci tient du fait que les éléments tels que Al, Fe, 

et K se concentrent préférentiellement dans la phyllosilicates et donc dans le matériel en suspension, tandis 

que Si reflète plutôt la charge de fond riche en Quartz. Cette ségrégation minéralogique se reflète clairement 

dans les rapports Fe/Si et Al/Si, tributaires des proportions relatives en Quartz et en phyllosilicates des 

sédiments. Il peut en être de même pour le rapport K/Si, qu’il est nécessaire de normaliser par le ratio Al/Si 

(Lupker et al., 2011), afin d’obtenir un indice d’altération chimique indépendant du tri minéralogique à savoir 

K/Si* (Lupker et al., 2011 ; Joussain et al., 2017). 
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3.1.3. La balance érosion/altération des bassins versants péri-himalayens au rythme des 

précipitations de la mousson indienne au cours de l’Holocène 

 

Par souci de comparaison entre les signaux minéralogiques et géochimiques des carottes étudiées, et 

afin de sélectionner une période de temps ou la dynamique de la mousson d’été indienne est le principal 

paramètre à influer le régime d’érosion/altération des bassins versants péri-himalayens, je présente ici les 

résultats obtenus au cours de l’Holocène.  

 

Les signaux minéralogiques et géochimiques obtenus sur la carotte marine composite fournissent un 

signal paléoenvironnemental cohérent, permettant de reconstruire la dynamique du transfert du matériel 

sédimentaire depuis la haute chaine himalayenne vers le Golfe du Bengale, et de mettre ces résultats au 

regard des reconstructions de précipitations obtenues dans la littérature (Sarkar et ak., 2015 ; Marzin et al., 

2013). 

 

 
 

 
Figure 2.19 : Évolutions des rapports K/Si* et smectite/(illite+chlorite) des sédiments de la carotte marine composite au cours de l’Holocène 
(Joussain et al., 2017), mises en regard des phases climatiques importantes recensées dans la région (Sarkar et al., 2015).  
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La diminution et l’augmentation respectives à long terme des rapports K/Si* et 

smectite/(illite+chlorite) sont probablement associées à la réduction graduelle des précipitations de la 

mousson indienne, déjà mise en évidence à terre ou en mer, au cours de l’Holocène (Sarkar et ak., 2015 ; 

Marzin et al., 2013) (Fig. 2.19). Concrètement, les plus fortes valeurs du rapport K/Si* (> à la valeur 

moyenne de 0,05) enregistrées entre 9,8 et 6 ka, c.à.d. sous des conditions de fortes précipitations, 

concordent avec des valeurs du rapport smectite/(illite+chlorite) relativement faibles, et attestent d’une 

érosion physique importante des hauts-reliefs himalayens, et d’un transit rapide du matériel sédimentaire 

vers le Golfe du Bengale, réduisant le stockage des sédiments et la formation de smectite dans la plaine 

Indo-Gangétique. Plus particulièrement, les faibles valeurs de K/Si* observées entre 9,2 et 7 ka BP, reflètent 

probablement une augmentation de l’altération chimique des minéraux primaires grossiers, sous les 

conditions de fortes précipitations mises en évidence dans la littérature (Sarkar et ak., 2015 ; Marzin et al., 

2013). Il est probable que le couvert végétal dense, enregistré pendant cette période de temps ait protégé la 

plaine d’une érosion physique importante. Dans un tel scénario, depuis 5 ka BP, la diminution graduelle du 

rapport K/Si*, et l’augmentation graduelle du rapport smectite/(illite+chlorite) attesteraient d’un temps de 

transit du matériel sédimentaire du plus en plus long, favorisant une altération chimique plus poussée, et la 

formation de la smectite au niveau de la plaine Indo-Gangétique. C’est particulièrement le cas au cours de 

la phase aride recensée entre 5 et 4 ka BP dans le secteur (Sarkar et ak., 2015 ; Marzin et al., 2013), et 

caractérisée par les valeurs les plus faibles de l’indice d’altération K/Si* et les proportions relatives en 

smectite les plus importantes.  

L’ensemble des changements recensés entre la haute chaine himalayenne et la plaine Indo-

Gangétique sont en phase avec les changements d’érosion et d’altération enregistrés au niveau du bassin 

versant du lac Kuhai (Sun et al., 2016). En effet, à l’Holocène inférieur, il semblerait que ce bassin versant 

soit affecté par de fortes précipitations, favorisant l’érosion physique des roches ignées et métamorphiques 

des hauts reliefs, et se traduisant au niveau de la carotte lacustre par des valeurs maximales des rapports 

smectite/illite et chlorite/illite tandis que la cristallinité de l’illite reste relativement faible. La diminution à 

long terme des rapports minéralogiques à l’Holocène moyen et terminal, couplée à l’augmentation 

progressive des valeurs de cristallinité de l’illite confirment le passage graduel vers des conditions plus sèches 

(Mischke et al., 2010), favorisant les apports sédimentaires depuis le pourtour du lac Kulai au détriment des 

hauts reliefs.  

 

En conclusion, il semblerait que les changements dans la dynamique du cycle sédimentaire enregistrés sur le continent 

asiatique au cours de l’Holocène fassent écho à la diminution à long terme de l’intensité de la mousson indienne, en lien avec 

une diminution de l’insolation reçue aux basses latitudes (Berger, 1987). Ce changement dans l’insolation se répercute au 

niveau des sources, du transport, et du degré d’altération du matériel sédimentaire, et cela, quelques soit la position géographique 

(latitude, altitude), ou la taille du bassin versant étudié. Dans tous les cas, la forte insolation enregistrée à l’Holocène inférieur, 

s’accompagne de précipitations intenses sur le continent, favorisant l’érosion mécanique des hauts reliefs (Himalaya ou montagne 

Nianbaoyeze), et le transit rapide du matériel sédimentaire vers les bassins sédimentaires (Golfe du Bengale et lac Kuhai). La 

diminution progressive de l’insolation au cours de l’Holocène, se traduit par des précipitations devenant moins intenses, associée 



 
 

 75 

à un temps de transit plus long du matériel sédimentaire, ce qui favorise son altération chimique pendant de son trajet (au 

niveau des bas-reliefs et de la plaine Indo-Gangétique notamment).  

 
 

3.1.4. Synthèse 

 

o Principaux résultats 

 
1/ Reconstruction du régime de l’érosion de 2 bassins versants péri-himalayens à l’Holocène, en lien avec 

les variations rapides du régime des précipitations. Mise en évidence de l’importance du temps de transit du 

matériel sédimentaire dans les signatures minéralogique et géochimique des sédiments Þ La forte /faible 

insolation reçue par la Terre à l’Holocène inférieur/supérieur, s’accompagne de précipitations 

intenses/modérées sur le continent, favorisant le transit rapide/lent du matériel sédimentaire (alors peu/très 

altéré) dans le bassin versant.  

 

2/ Identification des sources du matériel sédimentaire et mise en relation avec son temps de transit dans les 

bassins versants Þ Les fortes précipitations enregistrées à l’Holocène inférieur s’accompagnent d’une 

érosion mécanique importante des hauts reliefs et d’un temps de transit court du matériel sédimentaire dans 

les bassins versants. L’altération chimique du matériel sédimentaire est favorisée lorsque son temps de transit 

est ralenti dans les plaines. Cela se produit à l’Holocène supérieur, lorsque les précipitations sont plus faibles. 

  

3/ Articulation des signaux minéralogiques et géochimiques à moyen terme des archives sédimentaires 

lacustres et marines Þ Reconstruction d’un schéma climatique cohérent à moyen-terme, pour l’Holocène. 

 

o Perspectives de recherche 

 

Ces travaux ont permis de mettre en évidence des variations rapides dans les précipitations de la 

mousson d’été indienne au cours de l’Holocène, et leurs impacts sur les processus de formation, de transport 

et de dépôt du matériel sédimentaire depuis les hauts reliefs vers les bassins sédimentaires. Ils confirment 

par ailleurs, l’effet de l’insolation sur la dynamique de la mousson à moyenne terme, à l’échelle de l’Holocène. 

Cependant, ils n’ont pas permis d’aborder clairement la question des interactions existantes au sein du 

système Océan-Atmosphère (télé-connexions avec l’Atlantique Nord, présence des calottes de glace, pCO2 

atmosphérique) qui nécessiteraient d’être abordés (au moins) à l’échelle des derniers 25 ka.  

Ils révèlent également l’existence d’outils géochimiques et minéralogiques robustes pour tracer les 

changements dans le cycle hydrologique, et par-là, reconstruire la variabilité des pluies liée à la mousson 

d’été. Cependant, le système de mousson ne se traduit pas seulement en termes de précipitations mais 

s’exprime aussi au travers du changement saisonnier de la direction des vents. Peu d’outils et par conséquent 
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peu d’étude, documentent la variabilité du stress éolien dans le passé. Or, dans les systèmes de mousson 

indo-asiatiques, l’inversion saisonnière de la direction des vents affectent les coccolithophores qui colonisent 

la zone photique, en impactant la profondeur de la zone de mélange. Cette sensibilité au régime des vents a 

été mise en application pour restituer la dynamique des moussons d’été et d’hiver indiennes et Est-Asiatiques 

à différentes échelles temporelles (de Garidel-Thoron et al., 2001 ; Beaufort et al., 2003 ; Liu et al., 2008 ; 

Beaufort et al., 2010 ; Su et al., 2013).  

C’est dans ce contexte qu’il semble intéressant d’étudier les archives sédimentaires marines via une 

approche micropaléontologique. La sélection de séries sédimentaires dilatées et bien datées sur les derniers 

25 ka permettra d’étudier la relation entre productivité primaire et dynamique de la mousson à haute 

résolution temporelle, et ainsi d’aborder plus largement la question des interactions complexes existantes au 

sein du système océan-atmosphère à ces échelles de temps. Une comparaison modèles-données permettrait 

d’affiner les interprétations. 

 

 

o Collaborations scientifiques 

 
- Laboratoire de Géologie Marine de l’Université de Tongji (Shanghai, Chine) : L. Zhifei, C. Liu.  

- Faculté de Géographie de l’Université « Northwest Normal » (Lanzhou, Chine) : Q. Sun. 

- Laboratoire des Sciences du Climat et de l’Environnement (LSCE, UMR 8212, Gif Sur Yvette) : F. 

Bassinot. 

- Laboratoire Géosciences Paris Sud (GEOPS, UMR 8148) de l’Université Paris Sud/Saclay : C. Colin. 
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Bengal. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, doi:10.1002/2016GC006749. 
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of the northeastern Tibetan Plateau since the late glaciation inferred from clay mineralogy of sediments in 
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• Zhao, Y., Liu, Z., Colin, C., Paterne, M., Siani, G., Cheng, X., Duchamp-Alphonse, S., Xie, X. 
Variations of the Nile suspended discharges during the last 1.75 Myr. Palaeogeography, Palaeoclimatology, 
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Ratios Tracer; Geochemistry, Geophysics and Geosystems 7 (3), 1-16. 
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3.2. La productivité biologique de l’Océan Austral : un facteur forçant les changements de 

pCO2 atmosphérique dans le passé            

 

3.2.1. Cellules de Ferrel, vents d’ouest et upwellings austraux actuels et passés 

 

Comme indiqué précédemment, la circulation atmosphérique globale possède une organisation bien 

définie dans chaque hémisphère, et caractérisée par des cellules convectives dans les plans méridiens. Au 

niveau des régions polaires, une circulation analogue à celle de la cellule de Hadley, c.à.d. basée sur le 

transport d’un excès de chaleur vers les zones ayant un déficit (voir partie 2, chapitre 3.1.1), est impulsée 

par le mouvement descendant de l’air froid, asséché et alourdi, venant du haut de la troposphère, et le 

mouvement ascendant de l’air plus chaud, chargé en humidité, et complétant le cycle : c’est la cellule polaire 

(Fig. 2.20). Entre les latitudes extrêmes de la cellule de Hadley (±30°) et de la cellule polaire (±60°), apparaît 

la cellule de Ferrel. Cette cellule est caractérisée par une circulation générale indirecte, résultant de la 

rencontre entre l’air chaud du Nord-Ouest (dans l’Hémisphère Sud) venant de la cellule de Hadley, et l’air 

froid du Sud-Est venant de la cellule polaire, qui génère un ruban thermique (ici le front polaire) plus ou 

moins continu et dense, circulant d’Ouest en Est car dévié par la force de Coriolis (Cerveny, 1998). En effet, 

dans ce système, l’air chaud et humide venant de la cellule de Hadley, s’élève en pente douce, non pas par 

convection, c.à.d. grâce à un réchauffement intense de la surface comme dans les tropiques, mais par forçage 

dynamique, lié à sa rencontre avec l’air plus froid et plus dense, de la cellule polaire. Cette ascension doit 

être compensée en avant et en aval par un mouvement vertical descendant. Il se créer ainsi une succession 

de cellules de basse pression (dépression) et de haute pression (anticyclone) le long du ruban thermique, et 

générant les vents d’ouest (westerlies). La différence de température entre les 2 zones s’intensifiant avec 

l’altitude, il en est de même pour la différence de pression, et pour l’intensité des vents, caractérisés en 

altitude, par le courant-jet polaire. Une partie de cet air retourne vers 30°N et S, pour former la branche 

descendante de la cellule de Ferrel. 

 

La position et l’intensité du front polaire, et donc des westerlies, tributaires du gradient latitudinal de 

températures océaniques de surface, varie en fonction des saisons. Une augmentation (diminution) du 

gradient latitudinal de températures provoque une intensification (un affaiblissement) des vents d’ouest, qui 

migrent vers le Sud (Nord) (Brayshaw et al., 2008). Plus particulièrement, pendant l’été austral, le front 

polaire migre au Sud de 45°S, et la ceinture des vents se concentre autour de 50-55°S (Lamy et al., 2010). 

Pendant l’hiver austral, le front polaire remonte vers l’équateur jusqu’à 33-35°S. Cette migration 

s’accompagne d’une propagation vers le Nord de la ceinture des vents qui se dilate et se caractérise par des 

vents moins intenses vers 50-55°S. 
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Fig. 2.20 : Représentation de la structure spatiale la circulation méridienne (contours pleins et pointillés) et des précipitations (lignes bleues), 
dans l’Hémisphère Sud, mettant en évidence la convection directe associée à la cellule de Hadley et à la cellule d Polaire, et la particularité 
de la cellule de Ferrel. La structure de cette cellule est détaillée afin de mettre en évidence l’origine des vents d’ouest (westerlies représentés en 
vert), associés aux anticyclones et aux dépressions caractérisant le front polaire. L'équateur est représenté par la ligne pointillée verte. 

Dans tous les cas, les westerlies sont à l’origine d’importantes précipitations, notamment sur le 

continent Sud-Américain, seule bande continentale soumise aux vents d’ouest (Garreau et al., 2009). Ils 

contrôlent par ailleurs la circulation océanique de surface, dominée par le courant froid circumpolaire 

Antarctique (ACC), circulant d’Ouest en Est (Strub et al., 1998), et assurant la connexion entre les océans 

Indien, Atlantique et Pacifique depuis l’ouverture du passage de Drake, il y a environ 33 Ma. Combinés à 

l’action de la force de Coriolis, les westerlies sont à l’origine du transport d’Ekman, générant la migration 

d’un flux d’eau de surface de faible densité vers le Nord (Fig. 2.21). Le déficit en eaux alors créé en surface 

est comblé par la remontée d’eaux profondes « vieilles », riches en CO2 et en nutriments, correspondant aux 

upwellings austraux (représentant la pompe physique). Les eaux qui atteignent la surface aux abords de la 

banquise se refroidissent, et plongent le long du plateau continental antarctique pour former les eaux 

profondes antarctiques. Les eaux qui affleurent plus au Nord se réchauffent et alimentent la couche 

d’Ekman, représentée par les eaux de surface et les eaux modales subantarctiques (~ 500-700 m de 

profondeur), ainsi que les eaux intermédiaires antarctiques (~700 – 1200 m de profondeur). En période pré-

industrielle, les upwellings austraux représentent la principale source océanique de CO2 pour l’atmosphère 

(Fig. 2.21; Morrison et al., 2015). Ceci tient en partie du fait que la productivité primaire de l’Océan Austral, 

principal puits de CO2 atmosphérique via son activité photosynthétique, est limitée par de faibles teneurs 

en fer dans la région (Martin et al., 1990 ; Pollard et al., 2009), et ne peut contrebalancer l’évasion physique 

du CO2 vers l’atmosphère.       
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Fig. 2.21 : Représentation en 3 dimensions de la dynamique actuelle de l’Océan Austral, mettant en évidence l’importance des westerlies et 
du transport d’Ekman dans la formation des upwellings austraux, source de CO2 atmosphérique en période pré-industrielle (Morrison et 
al., 2015).  
 

Dans le passé, les mesures du CO2 piégé dans les glaces de l’Antarctique révèlent que la pCO2 de 

l’atmosphère au dernier maximum glaciaire (DMG) était 80 à 110 ppm plus faible que la valeur de pCO2 

enregistrée en période interglaciaire avant l’activité anthropique (Barnola et al., 1987). Les études montrent 

par ailleurs, une étroite corrélation entre la pCO2 atmosphérique, le volume des glaces, et les températures 

Antarctiques, ce qui suggère la pCO2 comme facteur forçant ou amplifiant les cycles glaciaires/interglaciaires 

(Petit et al., 1999), et met en lumière l’importance des hautes latitudes Sud dans les changements 

paléoclimatiques rapides (Fig. 2.22). Plus particulièrement, depuis le dernier maximum glaciaire, les 

enregistrements des isotopes de l’oxygène des carottes de glace du Groenland et de l’Antarctique montrent 

que les phases de réchauffement dans les régions australes s’accompagnent d’une augmentation de la pCO2 

atmosphérique tandis que le Groenland se refroidit (Blunier et Brook, 2001 ; Fig. 2.22). C’est notamment le 

cas pendant l’Heinrich 1 (H1, ~ 17,6 – 14,7 ka BP), et le Dryas Récent (12,8 – 11,5 ka BP). 
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Fig. 2.22 : Variations du signal de  d18O enregistré au Groenland (NGRIP, Rasmussen et al., 2006) et du signal de dD 
enregistré en Antarctique (EDC, Stenni et al., 2011) mises en regard des variations des teneurs en pCO2 atmosphérique 
(Marcott et al., 2014). Les rectangles représentent les phases climatiques importantes dans l’Hémisphère Nord (LGM : Last 
Glacial Maximum (Dernier Maximum Glaciaire) ; H1 : Heinrich 1 ; B/A : Bølling-Allerød ; YD : Younger Dryas) et 
dans l’Hémisphère Sud (ACR : Antarctic Cold Reversal).   
 

Cette variabilité climatique "antiphasée" d’un hémisphère à l’autre, peut en partie, être expliquée par 

le concept du « bipolar seesaw » (Crowley, 1992 ; Broecker, 1998 ; Stocker, 1998), impliquant la circulation 

thermohaline : la fonte de l’inlandsis groenlandais (sous des conditions de plus forte insolation dans 

l’Hémisphère Nord) provoquerait des apports importants d’eau froides en Atlantique (H1), à l’origine d’une 

réduction significative de la circulation méridienne de retournement (l’AMOC), générant une accumulation 

de chaleur, et une phase de réchauffement dans l’Hémisphère Sud (McManus et al., 2004 ; Martrat et al., 

2007 ; Buizert et al., 2014 ; Montade et al., 2015). A l’inverse, l’excès de chaleur emmagasiné dans l’HS 

provoquerait une augmentation de la température de l’air et des eaux de surface de l’Océan Asutral d’~5 et 

3°C (Barker et al., 2009 ; Parrenin et al. 2009), engendrant ainsi la fonte de l’Inlandsis antarctique, des 

apports d’eau froides dans l’Océan Austral et une réactivation de l’AMOC (Knorr et Lohmann, 2003 ; 

McManus e al., 2004).  

Cependant, à ce concept de « Bipolar Seesaw », s’ajoute l’influence de la ceinture des vents d’ouest 

austraux, dont la position et l’intensité pourraient engendrer des changements importants dans les échanges 

de CO2 entre l’océan et l’atmosphère (via i) la pompe physique, c.à.d. la ventilation des masses d’eaux 

océaniques intermédiaires et profondes (stratification des eaux vs upwellings ; Toggweiler et al., 2006 ; 

Anderson et al., 2009 ; Siani et al., 2013 ; Skinner et al., 2010 ; Martinez-Boti et al., 2015 : Menviel et al., 

2018) et ii) la pompe des tissus mous (pompe biologique), c.à.d. l’export et la minéralisation dans l’océan 

intérieur, de la matière organique produite en surface (François et al., 1997 ; Sigman and Boyle, 2001). Ces 
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deux pompes régulent les échanges de CO2 entre l’océan et l’atmosphère, et pourraient expliquer l’amplitude 

des variations de pCO2 atmosphérique enregistrées à chaque transition glaciaire/interglaciaire, et 

notamment au cours de la Terminaison 1 (Anderson et al., 2009 ; Siani et al., 2013 ; Skinner et al., 2010 ; 

Martinez-Boti et al., 2015 : Menviel et al., 2018) confirmant ainsi le rôle majeur de l’océan Austral dans les 

changements climatiques passés. L’importance des westerlies et des upwellings austraux a notamment été 

confirmé très récemment, par des comparaisons modèles 3D-données, à haute résolution temporelle, et 

montrant que l’augmentation de la pCO2 atmosphérique (~ 40 ppm) enregistrée pendant l’HS1, pourrait 

être expliquée par une intensification de la convection en Océan Austral, suite à une intensification des 

westerlies (Menviel et al., 2018).  

Étonnamment, très peu d’études s’intéressent aux changements de productivité de l’Océan Austral 

et notamment dans la zone Subantarctique, au cours de la dernière déglaciation, alors qu’elle pourrait 

expliquer jusqu’à 40 ppm des changements de pCO2 observés au cours des transitions G/IG des derniers 

1,1 Ma (Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 2009). Les reconstructions de la productivité exportée 

reposent essentiellement sur des outils géochimiques organiques (COT, biomarqueurs) et inorganiques 

(SiO2, CaCO3, Ba), qui, malgré leur importance pour restituer les changements dans la dynamique des 

nutriments et de la ventilation de l’Océan Austral, ne fournissent pas d’information direct sur la pompe des 

tissus mous (Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 2009 ; Muratli et al., 2010 ; Martinez-Garcia et al., 

2014 ; Gottschalk et al., 2016). Par ailleurs, la plupart des études se concentrent sur le secteur Atlantique de 

l’Océan Austral, tributaire de l’action directe des champs de vents riches en Fe, et permettant de tester 

l’impact de la fertilisation de l’Océan Austral par voie éolienne (Martin et al., 1990). Cependant, ils ne sont 

pas représentatifs de l’ensemble de l’Océan Austral, puisque du fer hydrothermal ou sédimentaire pourrait 

jouer un rôle important sur la productivité des secteurs Pacifique et Indien de l’Océan Austral (Tagliabue et 

al., 2014). Par ailleurs, ces reconstructions ne documentent jamais la contribution de groupes 

phytoplanctoniques spécifiques. L’enfouissement de l’opale et des carbonates biogènes, communément 

interprétés comme représentant la production des diatomées et des coccolithophoridés pourrait être 

modulée par des changements dans l'abondance du zooplancton (radiolaires et foraminifères 

principalement), la pression de broutage exercée par le zooplancton et/ou des changements dans le degré 

de silicification ou de calcification des organismes. Par ailleurs, ces reconstructions ne tiennent jamais 

compte de la contribution relative de la Contre Pompe des Carbonates (CPC), qui génère une augmentation 

de la pCO2 des eaux de surface, et à fortiori de l’atmosphère, via une diminution de l'alcalinité océanique de 

surface (Salter et al., 2014).  

 

C’est dans ce contexte, et dans l’objectif de mieux comprendre l’impact de la pompe biologique sur 

le cycle du carbone dans le passé, que nous avons choisi d’étudier l’évolution décennale à centennale de la 

pompe des tissus mous (PTM) et de la contre-pompe des carbonates (CPC) de la zone Subantarctique au 

cours des derniers 20 ka, via l’étude micropaléontologiue et géochimique d’une carotte sédimentaire 

prélevée dans le SE de l’Océan Pacifique.  
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3.2.2. Stratégie scientifique 

 

La carotte MD07-3088 (46°04.30' S ; 075°41.23' W), prélevée dans la zone Subantarctique pendant 

la campagne de carottage IMAGES PACHIDERME (MD159), apparait comme la candidate idéale pour 

répondre à cette problématique (Duchamp-Alphonse et al., 2018). Échantillonnée au large de la marge sud-

chilienne, à 1536 m de profondeur, elle se situe dans la couche supérieure des eaux profondes du Pacifique, 

à la limite avec les eaux intermédiaires antarctiques (Strub et al., 1998), et au-dessus de la lysocline et du 

Niveau de Compensation des Carbonates, estimés respectivement à ~ 3600-3800 m et 4500 m de 

profondeur (Hebbeln et al., 2000). En surface, cette carotte est influencée par les eaux de Surface 

Subantarctique, directement alimentées (Fig. 2.21) par les eaux de surface Antarctiques riches en CO2 et en 

nutriments. Ces eaux de surface (Sub-) antarctiques représentent la source principale des eaux intermédiaires 

et des eaux modales subantarctiques, suggérées être le conduit majeur de transmission des changements 

océanographiques des hautes latitudes sud, vers l’équateur. La carotte MD07-3088 se situe notamment loin 

des principales sources de Fe d’origine éolienne (Mahowald et al., 2006). Elle bénéficie d’un modèle d’âge 

robuste contraint par 25 datations 14C, une stratigraphique isotopique ( d18O) à haute résolution temporelle, 

et une étude téphrochronologique basée sur la caractérisation de 6 niveaux de tephra volcaniques (Siani et 

al., 2013 ; Haddam et al., 2018), montrant qu’elle couvre les 20 derniers ka. Caractérisée par des taux de 

sédimentations élevés, elle fournit la rare opportunité de restituer les changements de productivité aux 

échelles décennale à centennale au cours de la dernière déglaciation et de comprendre leurs relations avec 

les changements de pCO2 atmosphérique. Plus particulièrement, cette carotte a la particularité d’enregistrer 

la dynamique des upwellings austraux depuis le DMG (Siani et al., 2013), ce qui permet de documenter le 

forçage qu’ils ont pu exercer sur la productivité primaire subantarctique.  

 

Parmi les organismes phytoplanctoniques, les coccolithophoridés jouent un rôle unique dans le cycle 

du carbone puisqu’ils sont les seuls à utiliser le Carbone Inorganique Dissous (CID) des eaux de surface 

aussi bien pour les processus de photosynthèse que pour les processus de calcification (Westbroek et al., 

1993). En effet, l'exosquelette calcaire (coccosphère) que ces algues sécrètent constitue une composante 

importante des carbonates enfouis dans les sédiments. Par conséquent, elles contribuent à la fois à la PTM 

et à la CPC et ont une incidence non négligeable sur la force de la PTM car les changements dans leur 

abondance relative et leur masse modulent le rapport COP/CIP du matériel biogène qui sédimente depuis 

la zone photique. Comprendre les changements de productivité dans l’Océan Austral, et leur impact sur le 

partage de CO2 entre l’océan et l’atmosphère dans le passé, demande la description et la bonne 

compréhension des processus associés à la PTM et à la CPC, et nécessite une approche 

micropaléontologique couplée à des analyses géochimiques.  

 

Concrètement, les variations de la productivité biologique de l’Océan Austral, ont été décrites via une 

approche micropaléontologique permettant d’estimer les abondances et la masse des coccolithes et des 
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foraminifères (benthiques et planctoniques) couplées à des analyses géochimiques (BrXRF, CaXRF, COT, 

CaCO3, d13Corg, rapport C/N) permettant de documenter les changements d'efficacité de la pompe 

biologique (COP/CIP) à haute résolution temporelle (décennale à centennale), afin de mieux comprendre 

les processus inhérents à la pompe biologique de l’Océan Austral et d’estimer le rôle de la PTM et de la CPC 

sur les augmentations de la pCO2 atmosphérique observées pendant la dernière déglaciation (Duchamp-

Alphonse et al., 2018).  

 

Le manque de travaux concernant la productivité des coccolithophoridés dans l’Océan Austral est dû 

au manque d’études à haute résolution temporelle traitant de l’abondance et de la masse des coccolithes, et 

qui nécessitent des instruments de pointe tels que SYRACO (SYstème de Reconnaissance Automatique des 

COccolithes, Beaufort et al., 2014). SYRACO est un logiciel couplé à un microscope optique automatique, 

qui reconnaît en routine les coccolithes présents sur une lame, les dénombre, et fournit leurs caractéristiques 

morphologiques (longueur, largeur, aire, épaisseur) ainsi que leur masse. Cette étude repose sur l’analyse par 

SYRACO de la douzaine d’espèce de coccolithes présents dans la carotte MD07-3088 et essentiellement 

représentée par la famille des Noëlaerhabdaceae (E. huxleyi, Gephyrocapsa muellerae, G. oceanica, petits 

Gephyrocapsa), et les espèces Calcidiscus leptoporus et Helicosphaera carteri. 

L’évolution du nombre de coccolithes depuis le DMG a permis de retracer les conditions de fertilité 

des eaux de surface. C’est notamment le cas de C. leptoporus et d’H. carteri qui se développent sous des 

conditions méso- à eutrophiques dans le SE de l’Océan Pacifique (Saavedra-Pelitero et al., 2010). L’évolution 

de la masse des Noëlaerhabdaceae, reflétant des changements dans le degré de calcification des coccolithes 

a permis de contraindre indirectement les conditions de [CO2aq]. En effet, à l’échelle des temps géologiques, 

les coccolithophores peuvent réguler l’acquisition du carbone dans la cellule, et délocaliser les ions 

bicarbonates (HCO3-) depuis le site de la photosynthèse vers le site de calcification lors que les conditions 

de pCO2 (et les teneurs en HCO3-) sont élevées (Bolton et al., 2013). Dans un tel scénario, une augmentation 

de la masse des Noëlaerhabdaceae reflète une augmentation de [CO2aq], et cette relation semble s’appliquer 

tout particulièrement au SE de l’Océan Pacifique (Beaufort et al., 2011). Dans tous les cas, la distribution 

des assemblages de coccolithes de la carotte MD07-3088 ne semble pas directement tributaire des conditions 

de températures océaniques de surface (Haddam et al., 2018). 

 

Le brome (BrXRF) et le calcium (CaXRF) mesurés dans les sédiments marins ouverts, se sont révélés 

être d’excellents marqueurs du COP et du CIP biogènes. Br est exclusivement associé à la matière organique 

marine (Mayer et al., 2007) car il est directement impliqué dans le cycle biologique marin et dans des 

réactions non biologiques présentes dans la colonne d'eau qui impliquent la matière organique marine 

(Ziegler et al., 2008). Ca est d’origine biogénique. En effet, la carotte MD07-3088 est dépourvue de calcaire 

détritique, puisqu’elle est alimentée par le matériel provenant de l’altération des roches plutoniques et 

métamorphiques des Andes qui contiennent des teneurs négligeables en minéraux riches en Ca (plagioclase), 

tandis qu’elle a été prélevée bien au-dessus de la lysocline et n’est probablement pas sujette à des processus 
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de dissolution importants. Il a donc été possible de calibrer les mesures de BrXRF et de CaXRF obtenues à 

haute résolution temporelle, par des mesures des teneurs en Carbone Organique et CaCO3 de la roche totale, 

tout en s’assurant de l'origine de chacune des fractions (fraction organique : signatures du  d13C, et du rapport 

C/N, fraction carbonatée : observations MEB, comptages et calcul des masses des coccolithophoridés, et 

des foraminifères). Une fois calibré, ce rapport reflète le rapport COP/CIP, et représente un excellent 

traceur de l’efficacité de la pompe biologique dans le passé. 

 

3.2.3. Le plancton calcaire : un acteur important dans l’augmentation de la pCO2 atmosphérique lors 

de la dernière déglaciation 

 

Cette partie, récemment publiée dans la revue Nature Communications (Duchamp-Alphonse et al., 

2018), a fait l’objet d’une alerte presse commune Université Paris Sud et CNRS, publiée le 19 juin dernier, 

sur le site de l’INSU (http://www.insu.cnrs.fr/node/9473?utm_source=DNI&utm_medium=email&utm_campaign=DNI). 

C’est donc sous la forme du communiqué de presse à l’origine de cette alerte que je développe cette partie.  
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Le plancton calcaire : un acteur important dans l’augmentation de la 
pCO2 atmosphérique lors de la dernière déglaciation 

 
Des chercheurs du laboratoire GEOsciences Paris Sud (GEOPS/UPS/CNRS/IPSL), en 

collaboration avec le Laboratoire des Sciences du Climat et de l’Environnement (LSCE-

CEA/CNRS/UVSQ/IPSL), le Centre Européen de Recherche et d’Enseignement des 

Géosciences de l’Environnement (CEREGE-CNRS), et le centre Oeschger pour la recherche sur 

le changement climatique (lnstitute of Geological Sciences/UNIBE) ont montré que le plancton 

calcaire de l'Océan Austral avait contribué à l'élévation de la pCO2 atmosphérique au cours de la 

dernière déglaciation (~18,6-11,5 ka), via une augmentation de la quantité de calcite sécrétée dans 

les eaux de surface et transférée vers les profondeurs. Ce processus, aussi appelé « la Contre Pompe 

des Carbonates », aurait été amplifié lors des périodes d’intensification des remontées d’eaux 

profondes dans l’océan Austral, ramenant en surface des eaux fertiles et riches en CO2, et favorisant 

notamment la production de squelettes plus lourds au sein du phytoplancton calcaire 

(coccolithophoridés). Ces résultats sont publiés en ligne, dans la revue Nature Communications, le 

19 juin 2018.  

 

L'océan austral joue un rôle important dans la circulation océanique globale et dans la régulation du 

climat. Témoin de la remontée des eaux profondes circumpolaires riches en CO2 et en nutriments (c.à.d. 

des upwellings caractérisant la divergence antarctique), il contrôle leur redistribution vers les basses latitudes, 

et régule une part importante des échanges de CO2 entre l'océan et l'atmosphère. Dans le passé, il semble 

être le pacemaker des changements de pCO2 atmosphérique. La dernière entrée en déglaciation serait 

d'ailleurs en partie due à une divergence antarctique plus vigoureuse. Bien que les processus physico-

chimiques du système océan-atmosphère impliquant l'océan austral soient de mieux en mieux contraints 

dans le passé, ce n'est pas le cas des processus biologiques, qui jouent cependant un rôle central dans le cycle 

du carbone naturel. Le phytoplancton océanique fixe le Carbone Inorganique Dissous (CID) et les 

nutriments disponibles dans les eaux de surface pour produire de la matière organique (Carbone Organique 

Particulaire ou COP), dont une fraction peut être exportée et reminéralisée dans le réservoir océanique 

profond. Par ce processus, aussi appelé la Pompe des Tissus Mous (PTM), il a la capacité de contre-balancer 

l'évasion du carbone océanique vers l'atmosphère. Par ailleurs, le plancton calcifiant fixe (entre autres) les 

ions carbonates des eaux de surface pour sécréter un squelette calcaire (Carbone Inorganique Particulaire 

ou CIP), dont une part importante est exportée vers les profondeurs, et génère ainsi un gradient d'alcalinité 

dans la colonne d'eau. Ce processus, la Contre Pompe des Carbonates (CPC), provoque le rejet de CO2 vers 
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l'atmosphère. Parmi le plancton océanique, seuls les coccolithophoridés contribuent à la fois à la PTM et à 

la CPC et ont la capacité de moduler les deux composantes du rapport COP:CIP du matériel biogénique 

quittant les eaux de surface, et ainsi de moduler les deux composantes de la Pompe Biologique (PB). Or, 

très peu d'études documentent la dynamique de la pompe des Tissus Mous dans l'Océan Austral au cours 

de la dernière déglaciation, aucune ne documente la contribution spécifique des groupes phytoplanctoniques 

tels que les coccolithophoridés, et plus important encore, toutes ignorent la contribution relative de la CPC, 

en dépit de son rôle fondamental dans le cycle du carbone marin. 

 

  

 

Fig. 2.23 : Photographie d'un squelette 
(coccosphère) d''Emiliania huxleyi, appartenant 
à la famille des Noëlaerhabdaceae, pêchée dans le 
SE de l'Océan Pacifique au cours de la mission 
océanigraphique BIOSOPE (BIogeochemistry 
and Optics South Pacific Experiment) à bord du 
Navire Océanographique Atalante. Crédit 
photo: Luc Beaufort. 

 

Des micropaléontologues, géochimistes et plus généralement paléoclimatologues de laboratoires 

français (GEOPS, LSCE, CEREGE) et suisse (UNIBE) réunis au sein du projet INSU-LEFE-IMAGO 

(CHICO), ont tenté de répondre à ces problématiques en explorant les changements d'efficacité de la pompe 

biologique de la zone subantarctique au cours de la dernière déglaciation et leur possible impact sur les 

changements de pCO2 atmosphérique, via une approche multidisciplinaire permettant l'étude des fractions 

organiques (COP) et carbonatées (CIP) d'une carotte sédimentaire prélevée dans le SE de l'Océan Pacifique 

(46,1 ° S, 75,7 ° W, expédition IMAGE PACHIDERME (MD159) à bord du N/O Marion Dufresne). 

Etudiée lors d'une précédente étude (Siani et al., 2013), cette archive sédimentaire a la particularité de 

présenter un excellent modèle d'âge, et d'avoir enregistré à haute résolution temporelle, la dynamique de la 

divergence antarctique au cours des 20 derniers ka. Elle offre ainsi la possibilité de comparer le tempo des 

changements d'efficacité de la pompe biologique avec celui de la pompe physique dans le passé.  

 

Concrètement, des mesures du rapport Br/Ca ont été obtenues tous les centimètres sur la carotte 

sédimentaire par la technique de la fluorescence des rayons X (XRF), et ont été calibrées pour refléter 

l'évolution décennale du rapport COP/CIP de la matière biologique marine exportée. Les mesures des 

teneurs en COT (Carbone Organique Total) et du rapport C/N des sédiments, couplées à l'analyse du 

d13Corganique, ont montré que le signal BrXRF reflétait le Corganique phytoplanctonique du sédiment, et pouvait, 

dans les conditions de préservation exceptionnelles de la carotte sélectionnée, refléter la PTM.  
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En parallèle, l'analyse des teneurs en CaCO3 couplée à l'étude des abondances et des masses des coccolithes 

(essentiellement des Noëlaerhabdaceae) et des foraminifères planctoniques, ont montré que le signal CaXRF 

documentait la quantité de calcite produite par le plancton calcaire dans les eaux de surface et préservé dans 

les sédiments, à savoir la CPC.  

 

 

Fig. 2.24 : Les diminutions d'efficacité de la Pompe Biologique (courbe verte) sont en phase avec les augmentations significatives 
de pCO2 atmosphérique (courbe bleu foncé) et l'intensification des upwellings austraux (bandes jaunes). Elles traduisent une 
augmentation de la production de calcite (CIP) par les coccolithophoridés (courbe bleu clair) et les foraminifères planctoniques 
(courbe orange). Ces augmentations de production de calcite par le plancton calcaire reflètent une augmentation du nombre de 
de coccolithes et de foraminifères planctoniques pendant les upwellings austraux en réponse à une fertilisation accrue des eaux 
de surface subantarctiques. Elles reflètent également, chez les coccolithophoridés, une augmentation de la masse des 
Noëlaerhabdaceae en réponse à des eaux plus acides. 
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L'obtention des caractéristiques morphométriques des coccolithes (longueur, largeur, aire et masse de plus 

de 150 000 spécimens), n'aurait pas été possible sans le logiciel de reconnaissance de formes SYRACO, outil 

unique au monde dans le domaine de la micropaléontologie, 

installé à GEOPS et développé/installé au CEREGE.  

 

Cette étude montre, qu'au cours de la dernière déglaciation, les trois phases majeures d'augmentation 

de pCO2 atmosphérique coïncident avec les réductions significatives du rapport Br/Ca, et donc de l’efficacité

de la Pompe Biologique. Ces diminutions sont principalement dues à une quantité plus importante de CIP 

exporté par les coccolithophoridés et les foraminifères planctoniques, rendant la CPC plus efficace. Il s'avère 

que ces organismes réagissent directement à la fertilisation et à l'acidification des eaux de surface 

subantarctiques générées par l'intensification des upwellings austraux (Siani et al., 2013). Ils répondent tous 

deux positivement à l'augmentation des teneurs en nutriments disponibles par une augmentation de leurs 

abondances. Les Noëlaerhabdaceae contribuent par ailleurs singulièrement à la CPC, puisqu'ils sécrètent des 

coccolithes plus lourds, sous des conditions de [CO2aq] plus élevées.  

Plus généralement, notre étude révèle qu'une diminution d'efficacité de la pompe biologique, associée à une 

meilleure ventilation de l'Océan Austral a joué un rôle majeur dans l'entrée en déglaciation, il y a 18.6 ka BP. 

 

Ce travail a été financé par le projet INSU-LEFE-IMAGO (CHICO), le Conseil suédois de la recherche, et 

le Fond National Suisse.  

 

Sources: 

- Duchamp-Alphonse Stéphanie, Siani Giuseppe, Michel Elisabeth, Beaufort Luc, Gally Yves. Enhanced ocean-

atmosphere carbon partitioning via the carbonate counter pump during the last deglacial, Nature Communications, doi: 

10.1038/s41467-018-04625-7 

- Siani Giuseppe, Michel Elisabeth, De Pol-Holz Ricardo, DeVries Tim, Lamy Frank, Carel Mélanie, Isguder Gulay, 

Dewilde Fabien, Lourantou Anna. Carbon isotope records reveal precise timing of enhanced Southern upwelling 

during the last deglaciation. Nature Communications doi:10/1038/ncomms3758. 

 

 

3.2.4. Synthèse 

 

o Principaux résultats 

 
1/ Reconstruction des changements de productivité des coccolithes de la zone Subantarctique (SE 

Pacifique) en lien avec les conditions physico-chimiques des eaux de surface subantarctiques, étroitement 

tributaires de la dynamique des upwelling austraux. Þ Au cours de la dernière déglaciation, la production 

(nombre) et le taux de calcification (masse) des coccolithes augmentent lorsque les upwellings austraux 
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s’intensifient et s’accompagnent d’eaux de surface subantarctiques plus fertiles et plus acides. Les 

changements de température de surface semblent jouer un rôle secondaire. 

2/ Identification de l’origine des fractions organiques et carbonatées de la carotte MD07-3088 Þ Les 

fractions organiques et carbonatées de cette carotte sont clairement représentées par la production 

biologique de surface. La fraction organique a une origine phytoplanctonique (coccolithophoridés, 

diatomées, picoplancton), tandis que la fraction carbonatée est principalement représentée par les 

coccolithes et les foraminifères planctoniques.  

3/ Identification des éléments BrXRF et CaXRF comme d’excellents marqueurs des fractions organiques et 

carbonatées de la carotte MD07-3088 et calibration du rapport BrXRF/CaXRF en termes de COT/CaCO3 

exporté (« rain ratio), c.à.d. en termes d’efficacité de la Pompe Biologique. Mis au regard de la dynamique 

des upwellings et des changements de pCO2 atmosphérique    Þ Au cours de la dernière déglaciation, les 

périodes d’intensification des upwelling austraux s’accompagnent d’une diminution d’efficacité de la Pompe 

Biologique. L’action combinée de ces deux processus expliquerait une part importante des augmentations 

de pCO2 atmosphériques enregistrées au cours de la dernière déglaciation.  

o Perspectives de recherche 

L’étude micropaléontologique et géochimique de la carotte MD07-3088 a permis de mettre en 

évidence le potentiel des coccolithes et du rapport Br/Ca comme marqueurs des conditions des eaux de 

surface et de l’efficacité de la Pompe Biologique dans l’Océan Austral. Bien que leurs signaux soient en 

phase avec des signaux paléoclimatiques régionaux (océan Austral et Pacifique Équatorial) et globaux 

(composition chimique de l’atmosphère), il est nécessaire de tester et d’étendre cette démarche à d’autres 

sites, afin de discuter du caractère local vs régional des signaux, et par-là avoir une vision plus claire de 

l’impact des changements de productivité primaire dans l’océan Austral sur les changements de pCO2 

atmosphérique au cours de la dernière déglaciation. Par ailleurs, pour améliorer notre compréhension des 

changements de productivité primaire et leurs liens avec les changements de pCO2 atmosphérique, il semble 

pertinent d’étendre notre champ d’investigation à plusieurs déglaciations du Quaternaire, et d’aborder la 

question d’un point de vue local/régional et global. En effet, étudier plusieurs déglaciations permet de mieux 

étudier la variabilité de la productivité primaire d’une déglaciation à l’autre, dans des contextes orbitaux 

différents. Cela permet également de comparer les signaux de productivité locaux et régionaux (études de 

carottes sédimentaires selon une approche micropaléontologique et géochimique), avec les signaux globaux, 

fournis par les mesures de  D17O de l’O2 de l’air piégé dans les carottes de glace, existantes entre 0 et 400 ka, 

et en cours d’acquisition pour la période 400-800 ka. Au regard des archives sédimentaires et glaciaires à 

disposition, la période 0-800 ka semble être le meilleur compromis pour étudier les variations de productivité 

biologique régionale (australe) et globale de plusieurs terminaisons, tout en conservant une résolution 

temporelle milléniale à centennale, la résolution d’analyse pouvant être augmenté lors de terminaisons clés 

telles que la T5 et la T1. 
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o Collaborations scientifiques 

-Laboratoire des Sciences du Climat et de l’Environnement (LSCE, UMR 8212, Gif Sur Yvette) : E. 

Michel, A. Landais, M. Kageyama, N. Haddam, C. Kissel. D. Roche. 

-Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD, UMR 8539) de l’Université Pierre et Marie Curie : L. 

Bopp. 

-Centre Européen de Recherche et d’Enseignement des Géosciences de l’Environnement 

(CEREGE, UMR 7330, Aix en Provence) : L. Beaufort, Y. Gally. 

-Laboratoire Géosciences Paris Sud (GEOPS, UMR 8148) de l’Université Paris Sud/Saclay : G. Siani, C. 

Colin. 

-Institut des Sciences de la Terre de l’Université de Bern (Suisse) : S. Jaccard.  

-Université de Magallanes (Punta Arenas, Chili) : C. Aracena, R. de Pol Holz. 

-Département de Géologie de l’Université de Gent (Belgique) : S. Bertrand. 

 

o Principales publications 

 
• Duchamp-Alphonse, S., Siani, G., Michel, E., Beaufort, L., Gally, Y., Jaccard, S.L. Enhanced ocean-
atmosphere carbon partitioning via the carbonate counter pump during the last deglacial. Nature 
Communications 9, doi: 10.1038/s41467-018-04625-7. Alerte presse INSU associée à cette publication 
:http://www.insu.cnrs.fr/node/9473. 

• Haddam, N.A., Siani, G., Michel, E., Lamy, F., Duchamp-Alphonse, S., Hefter, J., Braconnot, P., 
Dewilde, F., Isgüder, G., Durand, N., Kissel, C. Changes in latitudinal sea surface temperature gradients 
along the Southern Chilean margin since the last glacial. Quaternary Science Reviews 194, 62-76. 
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1. Introduction 

 

Mes activités de recherche actuelles et futures sont en continuité parfaite avec les problématiques 

abordées au cours de ces dix dernières années. Je me focalise cependant davantage sur les changements de 

productivité primaire et les changements climatiques du Quaternaire via l'étude micropaléontologique 

(coccolithes) et géochimique (élémentaire et isotopique) de carottes sédimentaires marines. J'ai ainsi amorcé 

deux principales thématiques de recherche. La première s'intéresse à l'impact des changements de 

productivité primaire sur les cycles du carbone et de l'oxygène au cours des derniers 800 ka, incluant ainsi 

plusieurs déglaciations (thèse de M. Brandon). La seconde porte sur les changements de productivité du Golfe 

du Bengale et de la mer de Chine du Sud au cours des derniers 25 ka, dans le but de tracer la variabilité 

rapide des moussons indiennes et Sud-Est asiatique (thèse de X. Zhou). Par ailleurs, dans le cadre de l’ANR 

HAMOC, j’ai eu l’occasion de participer à la mission océanographique MINGULAY-ROCKALL, en Océan 

Atlantique Nord (juin-juillet 2016). Cette mission est le point de départ de travaux de recherches visant à 

restituer les changements de productivité primaire de la région en lien notamment avec la dynamique des 

gyres nord-atlantiques, et la production des coraux profonds au cours de l’Holocène.  

Dans un souci de clarté, et compte tenu de la diversité des chantiers en cours d’étude, je présente mes 

perspectives de recherche sur la base des 2 thèses que j’encadre depuis septembre 2017. Je présenterai donc 

dans un premier temps, mes projets de recherche concernant l’impact des changements de productivité 

biologique sur le cycle du carbone au cours des derniers 800 ka. Dans un second temps, j’exposerai les 

projets traitant des changements de productivité primaire en lien avec la variabilité des systèmes de mousson 

depuis le DMG. 

 

A) Impact des changements de productivité biologique sur le cycle du carbone au cours des 

derniers 800 ka.  

Les facteurs déclenchants les augmentations de pCO2 atmosphérique au cours des déglaciations du 

Quaternaire restent mal contraints. Les modèles numériques et les données expérimentales montrent que 

l’Océan Austral aurait joué un rôle central dans le système climatique global via des interactions complexes 

entre la glace de mer, la stratification des eaux, et la productivité primaire. Ces processus pourraient expliquer 

l’intégralité de l’augmentation de CO2 atmosphérique enregistrée pendant les déglaciations, la productivité 

pouvant engendrer à elle seule, prêt de la moitié des changements. Cependant, à cause du manque d'études 

sur la productivité marine, il reste difficile de quantifier et de dater ses changements au cours des dernières 

déglaciations. Par ailleurs, étonnamment, il semblerait que les changements globaux de productivité 

(intégrant les réservoirs marins et continentaux) aient tendance à diminuer le taux de CO2 atmosphérique 

pendant les périodes interglaciaires, allant par là à l’encontre du signal porté par les marqueurs de 

productivité marine locaux et régionaux. C'est dans ce contexte, qu’à la suite des travaux engagés sur la 

productivité primaire de l'Océan Austral au cours de la dernière déglaciation, il m'a semblé pertinent 
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d'étendre mon champ d'investigation à plusieurs déglaciations, en élargissant la gamme d’archives et d’outils 

utilisés pour restituer les changements de productivité passés, et en initiant de nouvelles collaborations, afin 

de mieux contraindre les interactions existantes entre productivité biologique et les cycles du carbone et de 

l’oxygène au cours du Quaternaire. J'ai ainsi amorcé une thèse IDI (M. Brandon : 2017-2020), co-encadrée 

avec A. Landais (LSCE) et G. Siani (GEOPS), et en collaboration avec M. Kageyama (LSCE) et L. Bopp 

(LMD/LSCE), et portant sur l'impact des changements de productivité primaire locaux/régionaux et 

globaux sur les cycles du carbone et de l’oxygène au cours des derniers 800 ka. Il s'agit plus particulièrement 

d'estimer l'impact des changements de productivité biologique sur les cycles de Carbone et de l'Oxygène, 

via l’analyse micropaléontologique et géochimique de carottes sédimentaires prélevées dans l'Océan Austral 

(coccolithes, COT, CaCO3, BrXRF, CaXRF), l’analyse du D17O de l'air piégé dans la carotte de glace EDC et 

l’utilisation de sorties de modèles de surface terrestre (ORCHIDEE) et de biogéochimie marine (PISCES). 

 

B) Les changements de productivité primaire du Golfe du Bengale et de la mer de Chine du Sud 

comme marqueurs de la variabilité des moussons d'hiver indienne et SE asiatique : vers une 

meilleure compréhension du concept de mousson globale. 

 

La mousson constitue une des composantes majeures du climat global via son rôle fondamental dans 

le transport d’énergie et de vapeur d’eau. Le régime des pluies de la mousson joue un rôle primordial sur 

l’agriculture et le développement socio-économique en Inde et en Chine, où la pression démographique est 

très forte. Ainsi, étudier la dynamique des systèmes de mousson actuels et passés n’est pas seulement crucial 

pour comprendre le système climatique ; c’est aussi primordial pour anticiper les conséquences que peuvent 

avoir les anomalies liées aux moussons sur les populations futures, dans notre contexte actuel de 

réchauffement climatique.  

Les dynamiques des moussons indienne et asiatique depuis le DMG restent encore mal connues, en 

particulier lorsqu'il s'agit de la variabilité de la mousson d'hiver qui est principalement caractérisée par des 

changements dans l'intensité des champs de vent. En effet, les études paléoclimatiques se concentrent 

particulièrement sur la variabilité des pluies liées à la mousson d'été car de nombreux outils permettent de 

déchiffrer les changements du cycle hydrologique. A l'inverse, peu d'outils permettent de documenter la 

variabilité du stress éolien, alors que la mousson d'hiver est prédominante dans ces régions. Or, dans les 

systèmes de mousson indo-asiatiques, l'inversion saisonnière de la direction du vent affecte les 

coccolithophores qui colonisent la zone photique selon une zonation verticale générée par la disponibilité 

en lumière et en nutriments. En effet, par son activité, la mousson affecte la profondeur de la zone de 

mélange, avec un impact direct sur la productivité primaire : une augmentation du stress éolien génère le 

mélange des eaux en surface, une nutricline peu profonde et une productivité plus élevée. C'est dans ce 

contexte que nous proposons de reconstruire la dynamique du système de mousson indo-asiatique au cours 

des derniers 25 ka, en mettant un accent tout particulier sur la dynamique des moussons d'hiver. Cette 

problématique scientifique s'inscrit dans les travaux de thèse de Xinquan Zhou, initiés en 2017 (2017-2021), 
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et dans le programme de coopération LIA-MONOCL, et visent à étudier les mécanismes du système de 

mousson indo-asiatique aux échelles décennales (si possible) à millénaires, sous plusieurs conditions limites 

(forçage orbital, étendue des calottes de glace, pCO2 atmosphérique), via une l'étude micropaléontologique 

(coccolithophoridés) et géochimique (COT, CaCO3, XRF si possible) de carottes sédimentaires prélevées 

dans le Golfe du Bengale et la mer de Chine du Sud (missions océanographiques MONOPOL, 

HYDROSED, DIPOMOUSS et LIGHTENED). Les résultats obtenus au cours de cette thèse seront 

comparés aux études documentant la dynamique des moussons indienne et SE Asiatique, dans le but de 

fournir des enregistrements complets de ces 2 systèmes de mousson dans le passé. Nous nous focaliserons 

sur leurs dissimilitudes quant à leurs réponses vis-à-vis des conditions limites, pour une meilleure 

compréhension du concept de mousson globale.  

 

 

2. Impact des changements de productivité biologique sur le cycle du carbone au 

cours des derniers 800 ka. 

 

2.1. Intérêt scientifique, contexte et état de l’art 

 

Depuis les années 50, l’augmentation des émissions de gaz d’origine anthropique a amplifié l’effet de 

serre naturel de la Terre, qui se traduit par une diminution de la couverture de glace, l’augmentation du 

niveau marin, et la récurrence d’évènements météorologiques et climatiques extrêmes, avec des 

conséquences importantes sur les systèmes naturels et humains (Rapport du GIEC, http://ipcc.ch). Plus 

particulièrement, le dioxyde de carbone (CO2) serait responsable de plus de la moitié de l’effet de serre actuel 

et est susceptible de le rester à l’avenir. Les rôles importants de la circulation océanique (en particulier dans 

l’océan austral) et de la productivité biosphérique dans les variations de pCO2 atmosphérique, ont été 

clairement identifiés. Cependant, les processus à l’origine de leurs variations et leurs impacts sur les 

écosystèmes depuis la révolution industrielle mais aussi en contexte pré-anthropique restent mal contraints, 

ce qui restreint notre compréhension du système climatique futur. Pour réaliser une quantification pertinente 

des changements de la productivité biosphérique dans le passé, il est nécessaire d'avoir recours à une gamme 

de climats plus froids et plus chauds que notre climat actuel. Une fois démontrée notre capacité à 

comprendre les changements de productivité biosphérique pour ces périodes passées, l'impact grande 

échelle de ces phénomènes dans le cadre du changement climatique actuel et futur pourra être abordé de 

façon cohérente. Dans ce contexte, l'étude des cycles G/IG du Quaternaire et plus particulièrement les 

déglaciations, apparait primordiale. 

 

Les travaux portant sur les changements climatiques du Quaternaire montrent une bonne corrélation 

entre les variations de la pCO2 atmosphérique (~80-150 ppm), les températures globales de la terre (~4-

5°C), et le volume des glaces à l'échelle des cycles Glaciaires/Interglaciaires (G/IG) (Fig. 3.1). Les études 
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empiriques révèlent que les changements de concentration en CO2 atmosphérique jouent un rôle crucial 

dans ces cycles, car ils modulent l'impact des changements d'insolation induit par les paramètres orbitaux, 

et la dynamique des calottes de glace (Shakun et al., 2012 ; Abe-Ouchi et al., 2013). A l'image des processus 

impliqués dans la dynamique du cycle du carbone au cours de la dernière déglaciation (voir partie 2, chapitre 

3.2), il semblerait que ces changements puissent être totalement expliqués par des variations dans les 

échanges de CO2 entre l'Océan Austral et l'atmosphère, via des interactions complexes entre la glace de mer, 

la stratification des eaux, et la productivité primaire (Fisher et al., 2010). Plus particulièrement, une part 

importante des augmentations de pCO2 atmosphérique observées pendant les déglaciations des derniers 800 

ka, a été attribuée à une meilleure ventilation des masses d'eau intermédiaires et profondes, via la revigoration 

des upwelling austraux, permettant de reconnecter le réservoir océanique profond enrichi en Carbone 

Inorganique Dissous (CID), aux eaux de surface et à l’atmosphère (Spero et al., 2002; Hodell et al., 2003 ; 

Marinov et al., 2006; Fischer et al., 2010) (partie 2, Fig. 2.21). Cependant, l’amplitude du changement de 

pCO2 lors des différentes déglaciations est aussi fonction de l’étendue de la couverture de glace (Stephen et 

Keeling, 2000 ; Wolff et al., 2006 ; Ferrari et al., 2014) et de la productivité biologique (Hain et al., 2010 ; 

Sigman et al., 2010). Or, cette dernière fournit des signaux contradictoires selon le(s) réservoir(s) étudié(s). 

Alors que la productivité primaire globale, intégrant les réservoirs marins et continentaux, auraient tendance 

à diminuer le taux de CO2 atmosphérique pendant les périodes interglaciaires (Blunier et al., 2002 ; Landais 

et al., 2007 ; Blunier et al., 2012), il semblerait que les changements de productivité marine, étroitement 

tributaires des processus physicochimiques impliqués dans l’Océan Austral, aient favorisé son augmentation 

via une diminution d’efficacité de la pompe des Tissus Mous (Martinez-Garcia et al., 2011). Par ailleurs, les 

comparaisons modèles-données visant à quantifier l'impact de la productivité australe sur les concentrations 

en CO2 atmosphérique, montrent qu'elle pourrait engendrer près de la moitié des augmentations de pCO2 

observées au cours des déglaciations (Watson et al., 2000 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et al., 

2009). 

Les changements de productivité globale sont difficiles à appréhender simplement à partir de la 

compilation de données d'écosystèmes locaux. Les carottes de glace permettent de restituer les variations 

de la pCO2 atmosphérique au cours des derniers 800 ka (Lüthi et al., 2008; Fig. 3.1), illustrant ainsi la 

variabilité d’une déglaciation à l’autre. Elles permettent également d’avoir accès à un autre paramètre, la 

composition isotopique triple de l’oxygène de l’air piégé dans la glace D17O de O2, qui a le potentiel de tracer 

directement la productivité biologique globale, c.à.d. la productivité marine, mais aussi celle du couvert 

végétal (Luz et al., 1999). En effet, le D17O de O2 permet d'avoir une quantification globale du flux brut 

d'oxygène issue de la photosynthèse (Luz et al. 1999) puisque le D17O issue des échanges avec la biosphère 

est significativement différent du D17O de l’atmosphère sans influence de la biosphère (c’est-à-dire 

uniquement tributaire des échanges avec la stratosphère où ont lieu des réactions photochimiques 

impliquant l’ozone). 
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Fig. 3.1 : Comparaison des enregistrements climatiques marins 
et terrestres au cours des derniers 800 ka. A) Concentrations en 
CO2 atmosphérique reconstruites à partir de la carotte de glace 
Epica Dome C (EDC, Antarctique) (Lüthi et al., 2008). B) 
Compilation des enregistrements de  d18O des foraminifères 
benthiques reflétant le volume des calottes de glace et les 
températures océaniques profondes (Lisiecki et Raymo, 2005) ; 
c) Variations des températures de l’air antarctique reconstruites 
à partir du signal en Deuterium d’EDC (Jouzel et al., 2007); 
d) Compilation des valeurs de  D17O de l’O2 piégé dans les 
carottes de glace Vostock, GISP2 et Simple Dome (Blunier et 
al., 2002) (bonne flèche ; e) Flux de Fe enregistré sur la carotte 
de glace EDC et sur le site ODP 1090/PS2489-2 situé dans 
la zone subantarctique de l’Océan Austral (secteur Atlantique) 
(Martinez-Garcia et al., 2009) ; f) Taux d’accumulation en 
alcénones (Martinez-Garcia et al., 2009 et en Carbone 
Organique Total (Diekmann et Kuhn, 2002) du site 
1090/PS2489-2 ; g) Rapport CaCO3/COT du site 
1090/PS2489-2 (Diekmann et Kuhn, 2002) mettant en 
évidence l’action potentielle de la pompe biologique dans l’Océan 
Austral sur le cycle du carbone au cours des cycles G/IG. 

 

Des mesures à basse résolution ont permis de décrire les variations de productivité biosphérique au 

cours des derniers 400 ka (Blunier et al., 2002 ; Landais et al., GBC, 2007 ; Blunier et al., 2012). Des mesures 

plus récentes, présentant une meilleure précision et une meilleure résolution ont permis de réévaluer la 

diminution de productivité globale en oxygène de la dernière déglaciation à 21% (Favre et al., EGU, 2017). 

Un effort similaire est souhaitable pour les autres déglaciations, afin d’étudier les cycles du carbone et de 

l’oxygène dans des contextes orbitaux différents. En particulier, l’étude de la période 400-800 ka, pendant 

laquelle les variations glaciaires-interglaciaires de concentration en CO2 atmosphérique sont plus faibles que 

pour les derniers 400 ka, est primordiale car aucune donnée de  D17O de O2 n’est disponible. 

 

Très peu d’études documentent la dynamique de la productivité marine et son impact sur les 

changements de pCO2 atmosphérique à l’échelle des cycles G/IG. À l’image des études portant sur la 

dernière déglaciation (voir partie 2, chapitre 3.2), l’essentiel des travaux reposent sur des outils géochimiques 
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(Charles et al., 1991 ; Diekmann et Kuhn, 2002 ; Martinez-Garcia et al., 2009, 2011 ; Flores et al., 2013 ; 

Jaccard et al., 2013 ; Anderson et al., 2014) ne rendant pas compte de la contribution relative des groupes 

phytoplanctoniques (coccolithophoridés ou diatomées) sur la pompe des tissus mous, ni même des 

éventuels changements dans le degré de silicification ou de calcification des organismes, qui pourraient 

moduler considérablement le signal porté par l’enfouissement de l’opale ou des carbonates biogènes dans 

les sédiments. Par ailleurs, ces reconstructions ignorent presque toujours la contribution relative de la Contre 

Pompe des Carbonates (CPC) s.s. (Barker et al., 2006) qui génère une augmentation de la pCO2 des eaux de 

surface, et à fortiori de l’atmosphère, via une diminution de l'alcalinité océanique de surface (Salter et al., 

2014), et dont nous avons récemment mis à jour la contribution dans l’augmentation de la pCO2 

atmosphérique au cours de la dernière déglaciation (Duchamp-Alphonse et al., Nature Communications, 

2018). Or, les quelques travaux révélant les teneurs en CaCO3 de carottes sédimentaires prélevées dans 

l’Océan Austral à l’échelle milléniale, montrent toujours des signaux au rythme des cycles G/IG (Charles et 

al., 1991 ; Hodell et al., 2001 ; 2003 ; Diekmann et Kuhn, 2002 ; Flores et al., 2003 ; Ridgwell, 2007). Bien 

que les sites actuellement localisés au-dessus (Secteur Atlantique : sites ODP 1090 et 704A, sites TN057-6, 

RC13-259, RC11-120 ; Secteur Pacifique : PS75/79-2) ou en-dessous de la lysocline (site ODP 1089 ; Hodell 

et al., 2001 ; Flores et al., 2012) montrent des signaux antagonistes, probablement lié à l’influence du Niveau 

de Compensation des Carbonates (NCP), et au degré de saturation en ions CO32- des eaux profondes dans 

le passé (Broecker et Peng, 1989 ; Howard et Prell, 1994 ; Hodell et al., 2001), il semblerait que les teneurs 

en CaCO3 sédimentaire de la zone Subantarctique, des sites non tributaires du NCP, soient plus élevées au 

cours des périodes interglaciaires (Charles et al., 1991 ; Hodell et al., 2000, 2001 ; Diekmann et Kuhn, 2002 ; 

Saavedra-Pellitero et al., 2017). Plus important encore, à titre d’exemple, les enregistrements sédimentaires 

de la carotte composite ODP 1090/PS2489-2 (~	42,5°S, 8,5°E ~3700 m de profondeur), documentent des 

teneurs en COT présentant une évolution opposée à celle des teneurs en CaCO3, et résultants en un rapport 

CaCO3 /COT plus élevé pendant les périodes interglaciaires (Diekmann et Kuhn, 2002) (Fig. 3.1). Dans 

l’hypothèse où les teneurs en CaCO3 et COT sédimentaires de cette carotte composite puissent refléter les 

flux de CIP et de COP exportés (Martinez-Garcia et al., 2009), et donc l’efficacité de la pompe biologique 

(Duchamp-Alphonse et al., 2018), nous pourrions envisager que la pompe biologique soit moins efficace 

pendant les périodes interglaciaires. Bien que cette hypothèse ne soit pas vérifiée, elle suggère la possibilité 

d’une action combinée de la PTM et de la CPC dans l’augmentation des pCO2 atmosphérique au cours des 

dernières déglaciations, et confirme par-là la nécessité d’aborder la question de la pompe biologique à 

l’échelle des cycles G/IG.  

Enfin, les études portant sur la productivité primaire de l’Océan Austral au cours des derniers 800 ka se 

focalisent surtout sur l’impact des flux de poussières, source naturelle de Fer et autres micronutriments, sur 

cette zone « HNLC » (High Nutrient Low Chlorophyll) c.à.d. riche en macronutriments mais déficitaire en 

micronutriments qui limitent la productivité primaire. Dans ce secteur, il semblerait que le processus de 

fertilisation par le fer éolien soit récurrent, opérant positivement sur la productivité primaire de la zone 

Subantarctique au cours des derniers 800 ka (Watson et al., 2000; Kohlfeld et al., 2005 ; Martinez-Garcia et 
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al., 2009 ; Ziegler et al., 2013 ; Lamy et al., 2014 ; Anderson et al., 2014). Plus particulièrement, bien que les 

processus physiques liés à la position des westerlies, la dynamique des upwellings austraux et l’étendue de la 

couverture de glace puissent être à l’origine des entrées en glaciation (Stephen et Keeling, 2000 ; Toggweiler 

et al., 2006 ; Martinez-Garcia et al., 2009), il semblerait que l’augmentation de l’efficacité de la PTM en 

réponse à une plus forte fertilisation éolienne pendant les périodes glaciaires, puissent engendrer une 

diminution de 40-50 ppm de la pCO2 atmosphérique (Watson et al., 2000 ; Kohfeld et al., 2005 ; Martinez-

Garcia et al., 2009 , 2011). Les études se concentrant sur le secteur Atlantique de l’Océan austral sont idéales 

pour tester l’impact des flux de poussières riches en Fe sur la productivité primaire (voir partie 1, chapitre 

3.2), elles ne reflètent pas nécessairement les processus pouvant être impliqués dans les changements de 

productivité (et donc potentiellement de pCO2 atmosphérique) des secteurs atlantique et indien (Tagliabue 

et al., 2014 ; Duchamp-Alphonse et al., 2018). 

 

Les modèles globaux du système Terre sont maintenant capables de simuler les productivités marines 

et terrestres. C’est le cas du modèle IPSL-CM (dans sa version IPSL-CM5A2) développé à l’Institut Pierre 

Simon Laplace (IPSL) (Dufesne et al., 2013). Ce modèle est composé du modèle de circulation 

atmosphérique LMDZ5A (Hourdin et al., 2013) couplé au modèle de surface terrestre ORCHIDEE 

(Krinner et al., 2005) et au modèle d’océan NEMO v3.6 (Madec, 2008) qui inclue le modèle PISCES 

simulant la géochimique et la productivité marine (Aumont et al. 2015). Ce modèle global a déjà été appliqué 

à des périodes paléoclimatiques en se concentrant en particulier sur le lien entre mousson et productivité 

marine (e.g. LeMezo et al., 2017) ou sur la réponse de la productivité primaire à une évènement de Heinrich 

(e.g. Mariotti et al., 2012). Lors du stage de Master 2 de Violaine Favre, une première étude pilote, 

préliminaire à cette étude, a utilisé ce modèle pour des estimations de productivité globale (en lien avec des 

mesures de  D17O de O2) et de productivité dans l’austral (en lien avec des mesures de Carbone Organique 

Total et de CaCO3 d'origine phytoplanctonique) pour la dernière déglaciation. Alors que la plupart des 

données suggèrent une plus forte productivité marine dans la zone Subantarctique de l’Océan Austral 

pendant le Dernier Maximum Glaciaire par rapport à l’Holocène, le modèle indiquait une tendance opposée 

(Favre et al., EGU, 2017). 

 

L’objectif de cette étude est de combiner plusieurs approches empiriques nouvelles et complémentaires, avec des résultats 

de modèles climatiques globaux afin de mieux quantifier les variations de la productivité biologique (régionale et globale), et 

estimer leur contribution dans les changements de CO2 et O2 atmosphériques observés aux cours des derniers 800 ka 

(Terminaisons 1 à 9). Cette période de temps illustre bien la variabilité en pCO2 et pO2 atmosphériques de plusieurs 

déglaciations, dans des contextes de forçage orbitaux différents, et offre l'opportunité de comprendre la dynamique du système 

climatique de la Terre lors de réchauffements majeurs, sans influence anthropique. 
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2.2. Stratégie scientifique 

 

2.2.1. Couplage modèles-données : vers une meilleure compréhension des déglaciations – focus sur 

les Terminaisons T5 et T1  

 

De façon concrète, cette étude repose sur l’analyse micropaléontologique (coccolithes) et 

géochimique de carottes sédimentaires prélevées dans l’Océan Austral, et l’étude géochimique (D17O) 

de l’O2 piégé dans la carotte de glace Epica Dome C (EDC) couplées à l’utilisation des modèles PISCES et 

ORCHIDEE. Les changements de productivité biologique australe et globale seront étudiés pour la 

première fois au cours des derniers 800 ka, documentant ainsi 9 terminaisons. La résolution des analyses 

sera augmentée pendant deux Terminaisons clés : 

• La Terminaison 1 (MIS 2 - MIS 1), période la mieux documentée du Quaternaire et associée à une 

augmentation globale des températures (~4-5°C), du niveau marin (120 m), et de la pCO2 atmosphérique 

(~80 ppm). Cependant les forçages biogéochimique et physique à l'origine de ces changements restent mal 

contraints, et particulièrement lorsqu'il s'agit des changements du cycle du carbone. Ceci est principalement 

lié au manque de marqueur direct de la productivité biologique, et au manque d'études couplant des 

approches micropaléontologiques et géochimiques dans l'Océan Austral.  

• La Terminaison 5 (MIS 12 – MIS 11), associée à l’un des plus forts changements de concentration 

en CO2 des derniers 800 ka, tandis que le stade isotopique 11 (424- 374 cal ka) est considéré comme l’un 

des meilleurs analogues d’un Holocène pré-anthropique (Candy et al., 2014). Il apparaît comme étant unique 

dans l'histoire climatique de la Terre car i) la durée des conditions interglaciaires chaudes est plus longue 

que celle des autres interglaciaires si l’on considère les 500 derniers ka (Howard, 1997; Dickson et al., 2009; 

Melles et al., 2012); ii) la diminution significative du volume des calottes de glace groenlandaise et antarctique 

a été évoquée pour expliquer un niveau marin 6-13 m au-dessus du niveau à l'Holocène (Raymo and 

Mitrovica, 2012); et iii) la production carbonatée en domaines néritique et pélagique a significativement 

augmenté (Flores et al., 2003 ; Ziegler et al., 2003 ; Barker et al., 2006 ; Flores et al., 2012 ), tandis que le 

Niveau de Compensation des Carbonates devait se trouver à une profondeur relativement faible pour 

assurer un état d’équilibre dans le cycle des carbonates, favorisant ainsi la dissolution des carbonates 

profonds dans certains secteurs  (e.g. Braker et al., 2006). Dans tous les cas, les changements 

environnementaux du MIS 11 ne peuvent pas être expliqués ou modélisés simplement par le forçage orbital 

(Droxler et al., 1999) (the "MIS 11 problem" (Imbrie et Imbrie, 1980) où « CO2 paradox of MIS 11 » 

(Raynaud et Barnola, 2005). Par ailleurs, quelques soient les hypothèses formulées dans la littérature 

(augmentation de la production carbonatée néritiques et des récifs coralliens notamment, diminution des 

apports en ions Ca2+ par les rivières…), la Terminaison T5 est associée à des changements majeurs dans la 

chimie des carbonates marins, induisant une diminution de l’état de saturation moyen des océans en ions 

CO32-, et impliquant des changements significatifs dans le cycle du carbone. Étonnamment, très peu de 

travaux empiriques s’intéressent à l’efficacité de la pompe biologique au cours de la Terminaison T5 (Barker 
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et al., 2006 ; Saavedra-Pellitero et al., 2017), et aucune ne documente à haute résolution temporelle, 

l’influence de la Pompe des Tissus Mous (PTM). Par ailleurs, l’augmentation de la production carbonatée 

pélagique serait le fait d’une prolifération et d’une calcification accrue du coccolithe Gephyrocapsa (Bollmann 

et al., 1998 ; Flores et al., 2003 ; Baumann et Freitag, 2004 ; Saavedra-Pellitero et al., 2017), sous des 

conditions plus chaudes (Bollmann et al., 1998 ; Saavedra-Pellitero et al., 2017), ce qui révèle une implication 

certaine du phytoplancton calcaire dans ces changements biogéochimiques.  

 

Comme mentionné précédemment, cette étude est le point de départ de la thèse de M. Brandon (2018-2021), qui repose 

sur de fortes collaborations au sein de plusieurs laboratoires de l’IPSL. Margaux est encadrée par A. Landais (LSCE), M. 

Kageyama (LSCE) et L. Bopp (LMD) concernant les analyses effectuées sur les carottes de glaces, et sur les modèles de l’IPSL. 

Je développe ci-dessous uniquement la stratégie développée au cours des années à venir pour répondre à la problématique de la 

productivité primaire dans l’Océan Austral. 

 

 

2.2.2. Étude micropaléontologique et géochimique de carottes sédimentaires australes : lien entre 

productivité marine et pCO2 atmosphérique au cours des déglaciations 

 

Comprendre les changements de productivité dans l’Océan Austral, et leur impact sur le partage de 

CO2 entre l’océan et l’atmosphère dans le passé, demande la description et la bonne compréhension des 

processus associés à la PTM et à la CPC, et nécessite une approche micropaléontologique couplée à des 

analyses géochimiques. La difficulté de cette problématique réside principalement :  

i) dans l’estimation de la contribution des coccolithophoridés et des foraminifères planctoniques de 

l’Océan de Austral dans les changements d’efficacité la CPC. Actuellement, cette estimation repose sur 

l’hypothèse d’une fraction carbonatée sédimentaire (%CaCO3) principalement associée aux coccolithes 

(Flores et al., 2003 ; Moreno et al., 2005 ; Flores et al., 2012), et néglige la contribution des foraminifères 

(planctoniques vs benthiques), ou d’éventuels processus sédimentaires et/ou diagénétiques ;  

ii) dans la caractérisation de l’origine du Carbone Organique Particulaire, pour estimer les changements 

d’efficacité de la PTM. Actuellement, cette estimation repose sur l’hypothèse d’une fraction organique 

essentiellement représentée par le phytoplancton (coccolithophoridés, diatomées, picoplancton) (Martinez-

Garcia et al., 2009). Dans le cas du site ODP 1090/PS2489-2, c’est probablement le cas puisque les 

variations des teneurs COT reflètent les variations des teneurs en alcénones. Cependant, ce n’est pas 

toujours vérifié, et cette fraction phytoplanctonique peut être polluée par des apports en Corganique terrestre 

(végétaux supérieurs) et/ou d’organismes marins hétérotrophes, ne reflétant pas la PTM ;  

iii) dans la calibration de traceurs géochimiques permettant d’estimer le rapport COP/CIP à très haute 

résolution temporelle. Le rapport CaCO3/COT a été documenté sur le site composite ODP 1090/PS2489-

2 (Diekmann et Kuhn, 2002), mais en l’absence d’un couplage avec des études micropaléontologiques et 
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géochimiques permettant d’identifier l’origine de la fraction carbonatée, il n’est pas possible de l’interpréter 

en termes d’efficacité de la pompe biologique.  

 

Il s’agit ici, de suivre la même stratégie scientifique que celle développée pour la dernière déglaciation 

(Duchamp-Alphonse et al., 2018, voir partie 2, chapitre 3.2), et de restituer les variations de la productivité 

biologique de l’Océan Austral, via une approche micropaléontologique permettant d’estimer les abondances 

et la masse des coccolithes (logiciel SYRACO) et des foraminifères planctoniques et benthiques, couplée à 

des analyses géochimiques (CaXRF, CaCO3, COT, BrXRF, d13Corg et C/N) permettant de documenter les 

changements d'efficacité de la pompe biologique (COP/CIP) à haute résolution temporelle (milléniale à 

décennale si possible). Ceci permettra de mieux comprendre les processus inhérents à la pompe biologique 

de l’Océan Austral et discuter leur rôle sur les augmentations de la pCO2 atmosphérique observées pendant 

les déglaciations. Quatre carottes sédimentaires prélevées dans l’Océan Austral, ont été identifiées pour 

répondre à cette problématique.  

 

Vers une meilleure compréhension des Terminaisons 10 à 1à l’échelle milléniale à centennale – focus sur les Terminaisons T5 

et T1. 

Ce travail repose sur l'étude les carottes sédimentaires MD97-2115 et MD04-2718, respectivement 

prélevées dans les secteurs pacifique et indien, pendant les campagnes de carottage IPHIS 1 et VIGO (Fig. 

3.2). Localisées à 43°10 S et 48°53 S et prélevées à 2160 et 1428 m de profondeur, chacune des carottes se 

situe bien au-dessus de la lysocline, localisée à ~ 4000 m dans les secteurs étudiés (Howard et Prell, 1994 ; 

Hebbeln et al., 2000), ce qui minimise les processus de dissolution des carbonates dans la colonne d’eau et 

la partie superficielle des sédiments. Par ailleurs, ces carottes situées en océan marin ouvert, reçoivent une 

faible quantité de matériel détritique dont les sources potentielles (roches métamorphiques et plutoniques 

de la Nouvelle Zélande pour la carotte MD97-2115 et de l’archipel Crozet pour la carotte MD04-2718) sont 

dépourvues de CaCO3. Les observations préliminaires des sédiments de ces carottes révèlent des fractions 

carbonatées riches en coccolithes, à l’image du site PS75059-2 (Pacifique) de l'Océan Austral (Saavedra-

Pellitero et al., 2017). Ces carottes se situent dans la zone Subantarctique, une zone clé pour comprendre la 

dynamique de la productivité biologique de l’Océan Austral, puisque les westerlies y sont actuellement les 

plus forts (Keeling et Visbeck, 2001). Ils ont d’ailleurs rythmé la productivité primaire du secteur atlantique 

dans le passé, via l’alimentation périodique des eaux de surface en fer d’origine éolienne (Martinez-Garcia 

et al., 2011 ; Jaccard et al., 2013 ; Lamy et al., 2014). Dans ce contexte, il semble intéressant d’investir des 

sites plus éloignés des principales sources de Fe éolien (Mahowald et al., 2006), pour tester dans quelle 

mesure les flux de poussière ont influencé la productivité des secteurs pacifique et indien, et étudier la 

dynamique de la productivité primaire, présentant potentiellement des schémas différents de ceux observés 

dans le secteur atlantique (Duchamp-Alphonse et al., 2018) au cours des derniers 800 ka. 
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Carotte MD97-2115 

La carotte MD97-2115 (43°10.84 S ; 171°48.55 W, 2160 m de profondeur), de 34,6 m de long, 

présente une série carbonatée bien stratifiée à l’échosondeur. Des analyses de la composition isotopique de 

l’oxygène ( d18O), effectuées sur le foraminifère planctonique Globigerina bulloïdes, tous les 10 cm, montrent 

que cette carotte recouvre de manière continue, les terminaisons T1 à T10, soit environ 850 ka (MIS 1 à 

MIS 21), avec un taux de sédimentation moyen de 4 cm/ka (Fig. 3.3). L’étude des Terminaisons T1 et T5 

tous les demi centimètres permettra une résolution temporelle d’une centaine d’année.  

 

Carotte MD04-2718 

La carotte MD04-2718 (48°53.30 S, 65°57.42 E, 1428 m), de 54 m de long, présente également une 

série riche en carbonates. D’après les analyses préliminaires de la composition isotopique de l’oxygène 

( d18O) effectuées sur le foraminifère planctonique Neogloboquadrina pachyderma senestre tous les 10 cm, et 

des mesures de CaXRF effectuées tous les centimètres, cette carotte représente une archive complète des 

terminaisons T10 à T1 (transitions MIS 22-MIS 21), sur 21 m, avec un taux de sédimentation moyen de 2,5 

cm/ka (Fig. 3.3). Le signal du CaXRF met bien en évidence le caractère unique de la Terminaison 5 présentant 

ici, un enrichissement significatif en cet élément, à l'image des séries sédimentaires archivant le stade MIS 

11 dans l’océan Austral (Hodell et al., 2000). L'étude des terminaisons T5 et T1 tous les demi-centimètres 

permettra une résolution temporelle d’environ 200 ans.  

 

 
 

 
 
 
 
Figure 3.2 (ci-contre): Carte représentant la localisation 
géographique des carottes proposées à l'étude dans ce 
travail: la carotte sédimentaire MD04-2718 située dans la 
zone Subantartique du secteur Indien, et les carottes 
MD97-2115 et « MD07 » (c.à.d MD07-3100 et MD07-
3082) localisées dans la zone subantarctique du secteur 
Pacifique de l'Océan Austral; ainsi que la carotte de glace 
Antarctique Epica Dome C (EDC). Les carottes « MD07 » 
sont détaillée en Fig. 3.4. 
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Figure 3.3 : Stratigraphies isotopiques ( d18OGlobigerina bulloides et d18ONeogloboquadrina pachyderma) des carottes MD97-2115 (A) et 
MD04-2718 (B), et du signal CaXRF (carotte MD04-2718 (B)), en fonction de la profondeur mettant en évidence les 
terminaisons T1 à T10 au cours des derniers 850 ka. 
 
 

Vers une meilleure compréhension de la Terminaison 1 à l’échelle centennale à décennale. 

Pour comprendre les changements de productivité à l’échelle centennale à décennale, nous avons 

sélectionné deux carottes sédimentaires (MD07-3100 et MD07-3082), prélevées en océan ouvert, au large 

de la marge sud-chilienne, pendant la campagne de carottage IMAGES PACHIDERME (MD159), afin de 

poursuivre l’étude amorcée sur la carotte MD07-3088 (Duchamp-Alphonse et al., 2018) et avoir une 

meilleure représentation des facteurs forçant les changements de productivité à l’échelle régionale (Figure. 

3.4). Localisées à 41°S, et 49°S, elles encadrent la carotte MD07-3088, et dessinent avec elle, un transect N-

S, au nord du front polaire actuel, une zone clé pour comprendre la dynamique de l’océan, puisque les 

westerlies et le transport d’Ekman y sont actuellement les plus forts (55°S et 50°S respectivement, Keeling 

et Visbeck, 2001) (Fig. 3.4). Prélevées respectivement à 1609 m, et 1790 m de profondeur, chacune des 

carottes se situe au-dessus de la lysocline et du Niveau de Compensation des Carbonates, estimés 

respectivement à ~ 3600-3800 m et 4500 m de profondeur dans la région (Hebbeln et al., 2000). Elles se 

situent par ailleurs en dehors des zones de forte dissolution des coccolithes, recensées vers 15°S et 38°S 

(Saavedra-Pellitero et al., 2010). 
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Figure 3.4 : Carte représentant la localisation 
géographique des carottes MD07-3100 et MD07-3082 
situées dans la zone subantartique du secteur Pacifique et 
dessinant un transect latitudinal avec la carotte MD07-
3088 (Duchamp-Alphonse et al., 2018) 

 
 

Carotte MD07-3100 

La carotte MD07-3100 (41°36 S ; 74°57 W), de 29,8 m de long, prélevée à 1609 m de profondeur, 

présente une série bien stratifiée à l’échosondeur, faite d’une succession d’argiles silteuses et de niveaux à 

diatomées et foraminifères (Kissel, 2007). Des analyses de la composition isotopique de l’oxygène et 27 

datations AMS 14C sur les premiers 14,8 m de la carotte, montrent que cet enregistrement recouvre la partie 

terminale de la dernière période glaciaire, la déglaciation et l’Holocène (Fig. 3.5), avec un taux de 

sédimentation moyen très élevé, et estimé à ~80 cm/ka (Haddam et al., 2018). Pour cette carotte, un 

comptage d’esquilles de verres volcaniques mené sur les premiers 14,5 m de la carotte a permis de détecter 

16 niveaux de cendres volcaniques et une étude téphrochronologique est en court pour affiner le modèle 

d’âge (G. Siani, projet INSU-LEFE-SEPORA).  

 

 
 

Fig. 3.5 : a) Analyse de la composition isotopique de l’oxygène sur le foraminifère planctonique Globigerina bulloides en fonction de la 
profondeur (cm) et b) modèle d’âge de la carotte MD07-3100 (Haddam et al., 2018). 
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Carotte MD07-3082 

La carotte MD07-3082 (49°10’S ; 76°34’W) de 20 m de long, prélevée à 1790 m de profondeur, 

présente une succession homogène d’argiles silteuses avec quelques intercalations sableuses (Kissel, 2007). 

Des analyses de la composition isotopique de l’oxygène et 16 datations AMS 14C montrent que cet 

enregistrement recouvre la dernière période glaciaire, la déglaciation et l’Holocène (Fig. 3.6), avec un taux 

de sédimentation moyen de ~5 cm/ka pendant l’Holocène, et ~ 30 cm/ka pendant la déglaciation et le 

glaciaire (Haddam et al., 2018). Une étude téphrochronologique préliminaire de la carotte a permis 

d’identifier 2 niveaux de tephra. 

 

 
 
Fig. 3.6 : a) Analyse de la composition isotopique de l’oxygène sur le foraminifère planctonique Globigerina bulloides en fonction de la 
profondeur (cm) et b) modèle d’âge de la carotte MD07-3082. 
 
 
 
2.3. Résultats préliminaires  

 

2.3.1. Origine des fractions organiques et carbonatées sur la marge Sud Chilienne  

 

o Origine de la fraction organique 
Les teneurs en Carbone Organique Total (COT) des carottes MD07-3082 et MD07-3100 varient 

respectivement entre 0,34 et 0,64 % (± 0,025) et entre 0,46 et 2,52 % (± 0,004) depuis la dernière glaciation 

(Fig. 3.7). Elles décrivent, avec les teneurs en COT de la carotte MD07-3088 (Duchamp-Alphonse et al., 

2018), un gradient latitudinal caractérisé par une évolution vers des pourcentages généralement plus élevés 

en direction de l’équateur, cette tendance étant indépendante des taux de sédimentation de chacune des 

carottes (les taux de sédimentations les plus faibles étant enregistrés sur la carotte MD07-3082, c.à.d la plus 

au Sud). 
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Fig. 3.7 : Distribution et origine du Corganique des carottes sédimentaires étudiées le long de la marge sud chilienne. a-c) Teneurs en COT (%) 
et signal du BrXRF des carottes MD07-3082 (a), MD07-3088 (b), et MD07-3100 (c). d-e) Relation des teneurs en COT vs BrXRF des 
carottes MD07-3082 et MD07-3100. f) Signaux  d13Corganique vs C/N des 3 carottes mettant en évidence l’origine du carbone organique. 
 

 

A l’image de la carotte MD07-3088, le Corganique sédimentaire de ces carottes présente un signal 

géochimique typique des algues marines (Fig. 3.7), attestant d’une origine phytoplanctonique, et révélant un 

potentiel certain pour représenter le Corganique exporté, c.a.d. la Pompe des Tissus Mous.  Généralement, les 

teneurs en COT des 2 carottes montrent de bons coefficients de corrélations avec le signal de BrXRF (r2 = 

0,94 pour MD07-3100 et r2 = 0.81 pour MD07-3082). Seule, la carotte MD07-3082, pour l’intervalle de 

temps 0-13 ka, ne présente pas de relation significative (r2 =0,06). Malgré cette exception, il semblerait que 

d’une façon générale, le signal du BrXRF obtenu sur la marge Sud Chilienne puisse refléter les teneurs en 

Corganique d’origine phytoplanctonique. 
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o Origine de la fraction carbonatée 
 

Les teneurs en CaCO3 des carottes MD07-3082 et MD07-3100 varient respectivement entre 0,5 et 

23 % (± 3%) et entre 0 et 16 % (± 3%) depuis la dernière glaciation (Fig. 3.8). Sur la carotte MD07-3082, 

elles se reflètent dans les teneurs en calcite associées aux coccolithes (r2=0,90), ce qui suggère une fraction 

carbonatée essentiellement biogène, et principalement représentée par les coccolithophoridés. Par ailleurs, 

les teneurs en CaCO3 de cette carotte montrent un très bon coefficient de corrélation avec le signal CaXRF 

sédimentaire (r2= 0,92). Ainsi, ce dernier semble pouvoir être utilisé comme un bon indicateur de la 

production carbonatée planctonique et représenter la CPC. Les signaux géochimiques portés par la carotte 

MD07-3100 sont plus complexes. Ceci est probablement lié au fait que cette carotte présente des 

proportions non négligeables de verres volcaniques riches en calcium entre 7 et 36 ka, et parfois même 

concentrés dans des niveaux de tephras importants (G. Siani, étude tephrochronologique en cours). Ceci se 

traduit par un coefficient de corrélation modéré (r2=0,6) entre les teneurs en CaCO3 et le signal CaXRF, ce 

dernier intégrant probablement à la fois la fraction carbonatée biogène, à la fois, les verres volcaniques calco-

alcalins de la série sédimentaire. Afin de se soustraire de cette fraction calco-alcaline terrigène qui « pollue » 

le signal carbonaté, il semble intéressant de normaliser CaXRF par FeXRF. En effet, les verres volcaniques 

riches en calcium, présentent aussi des teneurs en Fer non négligeables, et il semblerait que la distribution 

de FeXRF, puisse être étroitement liée à celle des tephras, et plus généralement à celle des minéraux 

magnétiques pouvant représenter certains verres volcaniques (Siani, communication personnelle). Dans un 

tel scénario (à vérifier), le rapport CaXRF/FeXRF pourrait représenter la fraction carbonatée de la série 

sédimentaire, comme indiqué par le coefficient de corrélation relativement correct (r2=0.78) que présente 

CaXRF/FeXRF avec les teneurs en CaCO3.  Enfin, à la différence de la carotte MD07-3082, située 8° de latitude 

plus au Sud, la fraction carbonatée de la carotte MD07-3100 n’est pas essentiellement représentée par les 

coccolithes. Dans le contexte de l’étude, une origine de CaCO3 détritique est peu probable puisque la carotte 

reçoit les produits de démantèlement des roches métamorphiques et plutoniques de la cordillère des Andes 

(Thornburg et Kulm, 1987). L’hypothèse la plus probable est celle d’une contribution importante des 

foraminifères (Haddam et al., 2018). Dans ce contexte, il sera nécessaire de compléter les comptages de 

foraminifères effectués sur cette carotte (Haddam et al., 2018) par des mesures de masse des tests.  
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Figure 3.8: Distribution et origine du CaCO3 des carottes sédimentaires étudiées le long de la marge sud chilienne. a) et d) teneurs en calcite 
des coccolithes des carottes MD07-3082 et MD07-3100 ; b) et d) Teneurs en CaCO3 (%) et signaux en CaXRF des carottes MD07-
3082 (b), MD07-3088 (c), et MD07-3100 (e). f-i) Relations des teneurs en CaCO3 vs CaXRF des carottes MD07-3082 et MD07-
3100. j) relation CaCO3 vs CaXRF/FeXRF de la carotte MD07-3100 mettant en évidence le potentiel du rapport CaXRF/FeXRF pour 
représenter la fraction carbonatée du sédiment. 
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2.3.2. Efficacité de la Pompe Biologique au cours de la Terminaison T1 

 
Bien qu’une étude plus approfondie des signaux micropaléontologiques (masses de foraminifères 

planctoniques vs benthiques) et géochimiques (BrXRF comme indicateur du COT exporté) des carottes 

MD07-3082 et MD07-3100 soit nécessaire pour mieux calibrer les rapports Br/Ca ou Br/(Ca/Fe)), les 

résultats préliminaires obtenus ici révèlent qu’ils présentent un potentiel certain pour refléter la dynamique 

de la Pompe Biologique (PTM/CPC) de la marge sud chilienne (entre 49 et 41°S) depuis la dernière période 

glaciaire. Les carottes MD07-3082 et MD07-3100 présentent des signaux clairement différents, avec des 

valeurs de Br/Ca relativement élevées entre ~26 et ~16 ka (et vers 13 ka, ?) pour la carotte MD07-3082, et 

entre ~3 et 0 ka pour la MD07-3100 (Fig. 3.9). Ainsi, les tendances à long terme montrent que la pompe 

biologique serait plus efficace au Dernier Maximum Glaciaire (et pendant/aux abords de l’Antarctique Cold 

Reversal, ?) vers 49°S, et plus efficace à l’Holocène terminal vers 41°S.  

Ces résultats confirmeraient la dichotomie récemment mise en évidence par les signaux de températures 

océaniques de surface (SST) entre ces deux carottes : la carotte MD07-3082 (49°S) reflétant un signal de 

température représentatif des environnements ouverts subantarctiques ; la carotte MD07-3100 (41°S) étant 

davantage tributaire de la proximité du Front Subtropical et de ses mouvements latitudinaux au cours du 

temps (Haddam et al., 2018). Les SST des carottes MD07-3100 et MD07-3088 sont par ailleurs sensibles 

aux apports locaux des flux d’eaux douce (Haddam et al., 2018). Cependant, si l’on se réfère au signal de 

productivité obtenu sur la carotte MD07-3088, cela ne devrait pas être le cas pour le signal de productivité 

de la carotte MD07-3100. Une étude micropaléontologique approfondie est nécessaire pour vérifier cela. 

Enfin, il est intéressant de remarquer que la carotte MD07-3088 (46°S) semble intègre les signaux clés des 

2 carottes situées plus au Sud (MD07-3082) et plus au Nord (MD07-3100), suggérant par-là un gradient 

latitudinal en termes de productivité primaire, caractérisé par une productivité primaire globalement plus 

efficace au Sud de 46°S au cours du dernier glaciaire et de l’ACR ( ?) et une productivité primaire devenant 

de plus en plus efficace au Nord de 46°S à l’Holocène.  

Ceci met en évidence, pour la première fois, un signal de productivité primaire non homogène à 

l’échelle de la zone Subantarctique dans le passé. À l’image du signal de productivité de la carotte MD07-

3088 (Duchamp-Alphonse et al., 2018), le signal porté par la carotte MD07-3082 serait en phase avec les 

changements de pCO2 atmosphérique : les diminutions d’efficacité de la PB seraient associées aux 

augmentations des teneurs en pCO2. Par ailleurs, ils confirmeraient l’influence de la productivité 

subantarctique sur l’augmentation de la pCO2 atmosphérique au cours de la dernière déglaciation (Martinez-

Garcia et al., 2009 ; 2011 ; 2014). Toutefois, cette relation ne semble pas être vérifiée pour la carotte MD07-

3100, située à 41°S. Dans un tel scenario, il semblerait que seuls les changements de productivité primaire 

de la zone Subantarctique non influencés par les mouvements du Front Subtropical puissent influencer de 

manière significative la pCO2 atmosphérique. La comparaison de ces résultats avec les résultats de la 

littérature est nécessaire, pour vérifier l’ensemble des hypothèses émises ici. 
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Figure 3.9 : Distribution des rapports Br/Ca des carottes MD07-3082 et MD07-3088 et Br/(Ca/Fe) de la carotte MD07-3100 
suggérés refléter l’efficacité de la pompe biologique (PB) à 49°, 46° et 41°S depuis la dernière période glaciaire (une augmentation des 
rapports représente une augmentation de l’efficacité de la PB), et comparaison avec les changements de pCO2 atmosphérique (Marcott et al., 
2014). 
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3. Les changements de productivité primaire du Golfe du Bengale et de la mer de 

Chine du Sud comme marqueurs de la variabilité des moussons d'hiver et d’été 

indiennes et SE asiatiques : vers une meilleure compréhension du concept de 

mousson globale 

 

3.1 Intérêt scientifique, contexte et état de l’art 

 
De tous les systèmes de circulation atmosphérique, la circulation de mousson est celle qui présente 

les variations saisonnières les plus significatives. Elle joue un rôle central dans le système climatique car elle 

l’influence à l’échelle du globe via son rôle fondamental dans le transport d’énergie et de vapeur d’eau. Les 

anomalies dans la circulation de la mousson peuvent causer des évènements climatiques extrêmes tels que 

des sécheresses ou des inondations, avec des conséquences socio-économiques importantes puisqu’elles 

affectent les continents asiatiques, africains et australiens, c.à.d. des régions habitées par plus de 70% de la 

population mondiale. Ainsi, étudier la dynamique des systèmes de mousson n’est pas seulement crucial pour 

comprendre la circulation atmosphérique globale et les changements climatiques associés, c’est aussi 

primordial pour prévenir et atténuer les conséquences désastreuses sur les populations, que peuvent générer 

les anomalies climatiques susceptibles de devenir de plus en plus fréquentes dans le contexte actuel de 

réchauffement climatique.  

Historiquement, le concept traditionnel de la mousson, c.à.d. la différence de capacité thermique des 

continents et des océans (voir partie 2, chapitre 3.1) est abordé de manière régionale. Il se réfère à certaines 

régions des tropiques qui présentent des variations saisonnières importantes dans la circulation 

atmosphérique et le régime des précipitations. C’est d’ailleurs dans cet état d’esprit que j’ai abordé mes 

travaux de recherche concernant la reconstruction de la dynamique de la mousson d’été indienne depuis le 

Dernier Maximum Glaciaire (partie 2, chapitre 3.1). Cependant, la mousson peut également être abordée 

sous la forme d’un mécanisme à grande échelle. Bien qu’apparu en 1966 (Sankar-Rao), ce n’est que depuis 

les années 2000 (Trenberth et al., 2000), que le concept de mousson global est reconnu et étudié dans la 

communauté scientifique comme un mécanisme à part entière à l’actuel mais aussi dans le passé (Qian, 

2000 ; Wang et Ding, 2006, 2008 ; Caley et al., 2011 ; Wang et al., 2014, 2017). Récemment, Zhisheng et al., 

(2015) définissent la mousson globale comme la variation saisonnière de la circulation atmosphérique en 3 

dimensions, forcée par des déplacements des systèmes de pression en réponse à l’action combinée du cycle 

annuel du rayonnement solaire, et des interactions continents-air-mer. Le climat associé, à la surface de la 

Terre, se caractérise par un renversement saisonnier de la direction des vents dominants et une alternance 

entre des conditions sèches et humides. Bien que le système de mousson global présente une structure 

verticale complexe s’étendant jusqu’à la stratosphère (Li et Zeng, 2000), nous nous intéresserons ici 

essentiellement au système affectant la troposphère inférieure, c.à.d. à la mousson tropicale associée à la 
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migration de la zone de convergence intertropicale (ZCIT) (Wang, 2009) et dans une moindre mesure à la 

mousson subtropicale impliquant aussi la topographie et les courants-jets (Molnar et al., 2010) (Fig. 3.10). 

 

 
Figure 3.10 : Distribution géographique des systèmes de moussons de surface à l’échelle globale. Les lignes rouges et bleues représentent la 
position de la Zone de Convergence Intertropicale en été et en hiver boréal (Zhisheng et al., 2015 après Li et Zeng, 2005). 
 

 

Dans les tropiques, en été boréal (Juin-Juillet-Août : JJA), l’insolation augmente dans l’Hémisphère 

Nord. Ceci se traduit par un réchauffement des continents dans cet hémisphère associé à la mise en place 

de cellules de Basse Pression (« L » sur la Figure 3.11). A l’inverse, les continents de l’Hémisphère Sud se 

refroidissent rapidement et s’accompagnent de cellules de Haute Pression. La circulation océanique de 

surface étant guidée par les gradients de pression terre-mer, les vents, initialement du SE au niveau de 

l’Afrique, du Sud de l’Océan Indien et de l’Australie (20°S-0°, 20°W-140°E), deviennent des vents du SO 

une fois l’équateur franchi, c.à.d. en Afrique du Nord tropicale, et en Asie du Sud (Figs 3.10 et 3.11). La 

ZCIT et les précipitations associées se déplacent au Nord de l’équateur, affectant ainsi l’Asie du SE, le Sahel 

et l’Amérique centrale. En hiver boréal, la direction des vents est inversée. La ZCIT se déplace vers le Sud, 

générant ainsi de fortes précipitations sur le bassin méditerranéen, au Sud de l’Afrique, en Amérique du Sud 

et en au Nord de l’Australie (Figs. 3.10 et 3.11).  
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Figure 3.11 : Schéma de circulation des vents à l’échelle du globe, mettant en évidence les vents impliqués dans la mousson globale en hiver 
boréal (flèches bleues) et en été boréal (flèches rouges) (Zhisheng et al., 2015 après Li et Zeng, 2005).  
 

 

La mousson australo-asiatique, incluant les sous-systèmes indien (ou Sud-asiatique), Est-asiatique, 

Nord-Ouest pacifique et australien, est l’archétype du système de mousson et sa variabilité dans le passé a 

fait l’objet de nombreuses études. Au cours de la dernière période glaciaire, les enregistrements marins, 

continentaux et les modèles numériques montrent que la présence de larges inlandsis aux hautes latitudes 

de l’Hémisphère Nord, couplés à des concentrations relativement faibles en CO2 atmosphérique, 

résulteraient en un climat plus sec et une mousson indo-asiatique plus faible, en raison d’une diminution du 

transport d’humidité via l’atmosphère (Yanase et Abe-Ouchi, 2007). Au cours des derniers 25 ka, ils 

documentent une variabilité climatique suborbitale en phase avec les cycles de Dansgaard-Oeschger et les 

évènements de Heinrich. Ces évènements abrupts semblent avoir influencé les systèmes de mousson des 2 

hémisphères, avec des variations quasi-simultanées dans l’Hémisphère Nord, et opposées dans l’Hémisphère 

Sud (Porter et An, 1995 ; Schultz et al., 1998 ; Altabet et al., 2002), impliquant ainsi la dynamique de la ZCIT 

(Wang et al., 2006). Les enregistrements marins de la variabilité de la mousson d’été indienne, basés sur des 

études multi-analytiques des sédiments de la mer d’Arabie (Schultz et al., 1998 ; Altabet et al., 2002) et dans 

une moindre mesure du Golfe du Bengale (Kudrass et al., 2001; Marzin et., 2013) permettant de reconstruire 

la dynamique des upwellings, de la productivité, de la ventilation des eaux intermédiaires, et des apports en 
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eau douce, montrent un schéma cohérent avec les enregistrements continentaux fournis par les analyses 

géochimiques (d18O essentiellement) des nombreux spéléothèmes (Fleitmann et al., 2003 ; Sinha et al., 2005) 

et révèlent que les évènements froids des hautes latitudes de l’Hémisphère Nord se traduisent par des 

moussons d’été de faible intensité, et des épisodes plus secs sur les continents. En Asie du SE, une forte 

télé-connexion avec le climat enregistré en Atlantique Nord, et plus particulièrement avec l’AMOC a 

également été mise en évidence. En effet, les études mutli-analytiques des séries de loess chinois (Porter et 

An, 1995 ; Ding et al., 1998 ; Fang et al., 1999 ; Wu et al., 2006) montrent une influence de vents d’ouest 

plus intenses sur le continent asiatique en phase avec les évènements de Heinrich, ce qui est confirmé par 

des signaux portés par des spéléothèmes chinois (Sun et al., 2012), des enregistrements sédimentaires marins 

(Oppo et Sun, 2005), lacustres (An et al., 2012), et des sorties de modèle (Sun et al., 2012).  

Ainsi, dans tous les cas, il semblerait que le ralentissement de l’AMOC, associé aux évènements de 

Heinrich se traduisent en Inde et en Asie du SE, par des moussons d’hiver plus intenses, et des moussons 

d’été plus faibles. Au regard de la cohérence des signaux fournis par les archives continentales et marines, 

et ce, dans des régions variées du globe, la circulation thermohaline semble être une bonne candidate pour 

expliquer les transferts latitudinaux de chaleur, et les télé-connexions observées au cours des derniers 25 ka 

(Alley et al., 1999). Une augmentation des apports en eaux douces et/ou une plus large couverture de glace 

en Atlantique Nord, pourrait engendrer un ralentissement de l’AMOC, résultant en une diminution des 

températures aux hautes latitudes de l’Hémisphère Nord et plus particulièrement sur l’Eurasie (et ce jusqu’à 

la troposphère supérieure), un shift vers le Sud de la ZCIT (Menviel et al., 2008 ; Zhang et al., 2010 ; 

Kageyama et al., 2009, 2010), et des moussons d’été/d’hiver plus faibles/intenses en Inde et en Asie du SE. 

Il est également probable que la diminution des températures observées aux hautes latitudes soit associée à 

des glaciers alpins plus étendus au niveau du Plateau Tibétain (Overpeck et al., 1996), et des vents d’ouest 

plus intenses (Sun et al., 2012) pouvant renforcer /diminuer la mousson d’hiver/d’été. Dans de tels 

scénarios, l’AMOC apparaît comme étant la clé de voute de ces changements climatiques abrupts à l’échelle 

milléniale, et les autres interactions dans le système couplé continents-océan-atmosphère, joueraient le rôle 

d’amplificateur et de modulateur de la dynamique des moussons. Cependant, si les variations milléniales 

abruptes des moussons indiennes et SE-asiatiques montrent généralement des signaux relativement 

cohérents et associés aux changements climatiques des hautes latitudes nord, certains évènements peuvent 

présenter des caractéristiques différentes selon les régions étudiées. C’est notamment le cas de l’évènement 

froid du Dryas récent (12,9- 11,6 cal ka BP), semblant aussi connecté à l’Oscillation australe El Nino 

(ENSO : El Nino Southern Oscillation) en Asie de l’Est (Zhou et al., 2001). En effet, bien que cet 

évènement froid soit tributaire des interactions avec l’Océan Atlantique Nord, il semble aussi associé à des 

épisodes humides dans le secteur, et impliquant la mousson d’été des basses latitudes, probablement en lien 

avec la dynamique de de l’ENSO.  

Aux échelles centennales à interannuelles, les différences entre les sous-systèmes de mousson 

s’expriment d’autant plus que les mécanismes impliqués dans chacun d’eux font davantage appel aux 

configurations terre-mer, à la topographie, et aux circulations océaniques qui déterminent la réponse 
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atmosphérique au forçage solaire. Ainsi, la variabilité de la mousson globale est étroitement tributaire des 

interactions internes au système climatique, et implique des mécanismes climatiques tels que l’Oscillation 

australe El Nino (ENSO : El Nino Southern Oscillation), l’Oscillation Décennale du Pacifique (PDO : 

Pacific Decadal Oscillation) et/ou l’Oscillation Multidécennale de l’Atlantique (AMO : Atlantique 

Multidecadal Oscillation) (Wang et al., 2014, 2017) (Fig. 3.12). 

 

 
 

Fig. 3.12 : Mécanismes liés à la variabilité de la mousson globale à différentes échelles de temps (Wang et al., 2017). ENSO : El Nino 
Southern Oscillation ; PDO ; Pacific Decadal Oscillation, AMO : Atlantic Mutlidecadal Oscillation. 

 
 

A titre d’exemple, la variabilité des précipitations de la mousson d’été indienne serait connectée à 

l’Oscillation Nord Atlantique (NAO : North Atlantic Oscillation) (Goswami et al., 2006) tandis que les 

précipitations du Nord de la Chine seraient associées à la PDO (Cheng et Zhou, 2013). Dans le passé, la 

mousson indienne serait particulièrement affectée par les changements des conditions thermiques de 

l’Océan Atlantique (Ding et Wang, 2005 ; Kucharski et al., 2009; Losada et al., 2010 ; Marzin et al., 2013), 

alors que celle du secteur Est-asiatique serait davantage tributaire des conditions de températures 

enregistrées dans l’Océan Pacifique et étroitement liées à l’ENSO (Wang et al., 2014 , 2017). Cependant, un 

nombre important de variations centennales à interdécennales caractérisent les régions soumises au régime 

de la mousson, avec des périodicités et des changements de phases différents (Yim et al., 2013) et les 

mécanismes à leurs origines restent encore incompris, surtout dans le cadre du concept de Mousson Globale.  

 

Ainsi, bien que les études empiriques et numériques concernant les mécanismes liés à la mousson, et 

plus particulièrement au concept de mousson globale, se soient multipliées ces dernières décennies, elles ne 

permettant toujours pas de fournir une image claire de la variabilité (complexe) des tropiques et de leurs 

interactions avec les hautes latitudes dans le passé (Clement et Peterson, 2008). Il est donc nécessaire 

d’étudier à haute résolution temporelle la dynamique de plusieurs sous-systèmes de paléomoussons, 
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répondant différemment aux télé-connexions tropicales et extratropicales, pour mieux comprendre le 

concept de mousson globale. C’est dans ce contexte qu’il semble pertinent d’étudier à haute résolution 

temporelle, les changements dans la dynamique des moussons indienne et Est asiatique, deux sous-systèmes 

fondamentaux de la mousson australo-asiatique, mais qui diffèrent grandement dans leurs réponses aux 

forçages climatiques actuels et passés. En effet, bien que géographiquement proches, ces deux sous-systèmes 

divergent en plusieurs points. Ils présentent : i) une configuration méridienne océan-continent opposée : 

continent asiatique et océan respectivement distribués dans l’HN/HS et l’HS/HN dans le secteur 

indien/Est-asiatique; ii) des environnements marins significativement différents : pleinement pélagique dans 

le secteur indien et néritique (archipel indonésien) dans le secteur Est-asiatique iii) un environnement marin 

encadré au Nord, à l’Est et à l’Ouest par des continents mais ouvert à l’Est dans secteur Est-asiatique;  enfin 

iv) une position différente vis-à-vis du Plateau Tibétain, situé au Nord du secteur indien, et à l’Ouest du 

secteur Est-asiatique. À titre d’exemple, actuellement, il semblerait que la mousson Est-asiatique n’existerait 

pas sans le Plateau Tibétain, tandis que la mousson indienne serait plus faible (Kitoh, 2004; Chen et al., 

2014).  

Par ailleurs, les conditions de chacune des paléomoussons indiennes et asiatiques restent source de débat. 

Un bon nombre d’études se focalisent sur les variations climatiques du Quaternaire terminal, avec une 

résolution temporelle d’environ 1 ka. Les archives sédimentaires ou lacustres permettent de travailler à une 

résolution décennale (Wang L. et al., 1999 ; Higginson et al., 2003 ; Gupta et al., 2003), mais les études 

restent marginales et des efforts restent à faire à ce sujet. Par ailleurs, les études paléoclimatiques basées sur 

les archives sédimentaires marines se focalisent généralement sur la variabilité des précipitations liées à la 

mousson d’été, au détriment de la mousson d’hiver. Ceci tient principalement au choix des processus et des 

secteurs étudiés et/ ou au choix des outils analytiques utilisés. En effet, un bon nombre d’étude portent sur 

des secteurs où l’empreinte de la mousson d’hiver dans les sédiments est évincée par celle (plus importante), 

laissée par la mousson d’été. C’est notamment le cas des upwelling côtiers de la mer d’Arabie. Par ailleurs, 

un nombre conséquent d’outils analytiques permettent de restituer la dynamique de la balance érosion 

physique/altération chimique (Colin et al., 2010) ou les anomalies de salinités des eaux océaniques de surface 

(Duplessy, 1982 ; Marzin et al., 2013 ; Wang et al., 2014), c.à.d. des paramètres étroitement tributaires des 

perturbations dans le cycle hydrologique. A l’inverse, peu d’outils permettent de déchiffrer la variabilité du 

stress éolien caractérisant la mousson d’hiver (Wang et al., 2014).  

 

Or, en domaine océanique, le stress éolien génère des changements importants dans la productivité 

des coccolithophores qui peuvent être identifiés dans les enregistrements fossiles (Beaufort, 1996 ; Beaufort 

et al., 1997 ; Flores et al., 2000; Incarbona et al., 2008 ; Liu et al., 2008 ; Beaufort et al., 2010). Ces organismes 

phytoplanctoniques colonisent la zone photique selon une distribution verticale dépendante de la 

disponibilité en lumière et en nutriments. Aux basses latitudes, la zone photique supérieure (0-60 m), bien 

éclairée, mais relativement pauvre en nutriments, est souvent représentée par la famille des 

Noelaerhabdaceae (Emiliania et Gephyrocapsa), tandis que la zone photique inférieure (60-180 m), plus 

sombre, mais enrichie en nutriments, favorise le développement des espèces Floriphaera profunda et 
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Thorasphaera flabellata (Okada and Honjo, 1973). C’est notamment le cas de l’Océan Indien (Beaufort, 1996 ; 

Beaufort et al., 1997) et de la Mer de Chine du Sud (Liu et al., 2008). Actuellement, les Noelaerhabdaceae 

fleurissent juste au-dessus de la nutricline. Ainsi, lorsque la nutricline s'installe dans la zone photique 

supérieure, la proportion relative en Noelaerhabdaceae augmente au détriment des proportions de F. 

profunda. L’inverse se produite lorsque la nutricline se stabilise dans la zone photique inférieure (Molfino et 

McIntyre, 1990). La relation liant les proportions relatives en F. profunda et la profondeur de la nutricline a 

largement été utilisée pour reconstruire la dynamique de la nutricline dans le passé (Okada and Honjo, 1973 ; 

Beaufort, 1996; Bassinot et al., 1997; Beaufort, et al., 1997; Kinkel et al., 2000; Flores et al., 2000 ; Incarbona 

et al., 2008 ; Liu et al., 2008 ; Beaufort et al., 2010). Cette relation prend une dimension toute particulière 

dans les écosystèmes influencés par la mousson puisque la stratification vs mélange des eaux de surface, et 

donc la position de la nutricline, dépend généralement de la dynamique des vents de mousson d’hiver (de 

Garidel-Thoron et al., 2001 ; Beaufort et al., 2003) ou d’été (Ivanova et al., 2003) selon les secteurs étudiés. 

A titre d’exemple, en mer de Sulu (Philippines) (de Garidel-Thoron et al., 2001 ; Beaufort et al., 2003), en 

mer de Banda (Beaufort et al., 2010) et en mer de Chine du Sud (Liu et al., 2008 ; Su et al., 2013), il a été 

démontré que le stress éolien associé à la mousson d’hiver pouvait générer un approfondissement de la zone 

de mélange, une nutricline moins profonde et une augmentation de la productivité primaire 

(Noelaerhabdaceae) au détriment des F. profunda. Malgré le potentiel que représentent les assemblages de 

coccolithes pour reconstruire la dynamique des moussons, et plus particulièrement la mousson d’hiver dans 

le passé, peu d’étude s’intéressent aux changements de productivité primaire dans les secteurs indiens et Est-

asiatiques. Dans le secteur indien, la plupart des travaux se focalisent sur les systèmes d’upwelling côtiers de 

la mer d’Arabie occidentale, délaissant ainsi le Golfe du Bengale ou la mer d’Andaman, 2 secteurs pourtant 

clés pour reconstruire la dynamique de la mousson d’hiver indienne, puisque les vents y sont actuellement 

forts.  

 

C’est dans ce contexte qu’il semble pertinent d’étudier les changements de productivité primaire des 

secteurs indiens et Est-asiatique dans le passé, afin de reconstruire à haute résolution temporelle, la 

dynamique naturelle (pré-anthropique) des moussons, et plus particulièrement de la mousson d’hiver. La 

comparaison de ces systèmes dans le passé permettra de discriminer les variations locales/régionales et 

globales, et identifier ainsi les influences respectives des forçages internes et des interactions internes au 

système climatique. Les mécanismes seront étudiés aux échelles milléniales à décennales, au cours des 

derniers 25 ka, c.à.d. lorsque l’influence de la tectonique est négligeable. Cet intervalle de temps permettra 

notamment d’étudier les mécanismes sous différentes conditions limites telles que le forçage orbital, 

l’extension des calottes de glace, ou la pCO2 atmosphérique et d’aborder le concept de Mousson Globale 

sous l’angle des variations paléoclimatiques à l’échelle centennale. Des comparaisons avec des sorties de 

modèles sont largement envisagées dans le cadre de la thèse de X. Zhou (collaborations avec M. Kageyama 

(LSCE) et L. Bopp (LMD)). 
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3.2 Stratégie Scientifique 
 

3.2.1. De la productivité actuelle à la productivité passée, vers une meilleure compréhension des 

signaux micropaléontologiques depuis le DMG 

 

Afin de sélectionner les archives sédimentaires marines permettant de répondre à la problématique 

énoncée ci-dessus, il est nécessaire d’identifier les secteurs où la Productivité Primaire (PP) actuelle semble 

influencée par les moussons indiennes et Est-asiatiques, et présente un signal saisonnier. Il s’agit ensuite 

d’identifier si la PP porte plutôt un signal hivernal ou estival, c.à.d. susceptible de représenter la mousson 

d’été ou la mousson d’hiver. Cette étape passe par l’analyse de la distribution de la Productivité Primaire 

actuelle en mer d’Arabie, dans le Golfe du Bengale et en mer de Chine du Sud. Le caractère saisonnier des 

variations de PP peut être mis en évidence via l’étude des rapports PPhivernale/PPannuelle et PPestivale/PPannuelle 

comme représentés en Figure 3.13.  

 

 
 
Figure 3.13 : Distribution des rations PPestivale/PPanuelle (en haut) et PPhivernale/PPannuelle (en bas) dans les environnements marins influencés 
par les moussons indiennes et Est-asiatiques (concentration moyenne mensuelle de chlorophyll-a de 2003-2018, d’après MODIS). Les 
cercles verts correspondent aux localisations des carottes étudiées (ou envisagées) dans cette étude (1 : MD77-176 (Marzin et al., 2013) ; 
2 : MD77-191(Bassinot et al., 2011) ; 3 : BAR94-24 (Mathien-Blard, 2008) ; 4 : MD01-2393 (Colin et al., 2010)). Les croix 
bleues représentent les sites ayant fait l’objet d’études micropaléontologiques (coccolithes) (5 : MD12-3428 (Zhang et al., 2016) ; 6 : 
MD05-2904 (Su et al., 2013) ; 7 : MD05-2897 (Su et al., 2013) ; 8 : MD05-2901 (Su et al., 2013) ; 9 : ODP1143 (Liu et al., 
2008) ; 10 : MD97-2141 (Beaufort et al., 2003) ; 11 : MD98-2175 (Beaufort et al., 2010) ; 12 : SK17 (Cabarcos et al., 2014) ; 
13 : MD90-0963 (Beaufort et al., 1997)). 
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Cette figure met en évidence des hétérogénéités saisonnières pouvant être associées à la dynamique 

des moussons. Comme indiqué dans la littérature, les signaux de PP en mer d’Arabie et en mer de Chine 

sont particulièrement contrastés. Les upwellings générés le long des côtes somaliennes et arabiques par les 

vents du SO de la mousson d’été (Fig. 3.14), sont particulièrement bien représentés par des augmentations 

significatives de la PP tandis que la mer de Chine présente un signal de PP plutôt hivernal, avec une 

distribution latitudinale marquée par une PP relativement plus élevée en hiver aux extrémités sud et nord 

du bassin. Le Golfe du Bengale présente un signal saisonnier beaucoup moins contrasté. Cependant, il est 

représenté par des hétérogénéités pouvant clairement être mises en relation avec la dynamique des vents de 

mousson (Fig. 3.14). En été, les plus fortes productivités sont enregistrées dans le Sud-Ouest du bassin, sur 

le chemin des vents du Sud-Ouest. En hiver, elles sont enregistrées dans le centre du bassin, selon 

l’orientation NE-SO des vents hivernaux dominants. Ainsi, les signaux de PP du Golfe du Bengale 

présentent une vraie dichotomie saisonnière, présentant un potentiel certain pour restituer la dynamique des 

moussons d’été et d’hiver indiennes dans le passé (Duplessy, 1982).  

 
 

 
 

Fig. 3.14 : Cartes représentant la vitesse moyenne mensuelle des vents (entre 2003 et 2017) à la surface des océans, dans les secteurs Indien 
et Est-asiatique, et mettant en évidence l’influence hétérogène des vents de mousson d’été et d’hiver sur la productivité primaire.  
 
 
3.2.2. Étude micropaléontologique de sédiments de surfaces et de carottes sédimentaires du Golfe 

du Bengale et de la Mer de Chine du Sud : lien entre productivité marine et système de mousson 

 

Une part importante des signaux de productivité mis en évidence ici est attribuée à la productivité 

des coccolithophoridés, composant important du phytoplancton dans le secteur. A l’image des études 

effectuées dans les Maldives (Beaufort, 1996 ; Beaufort et al., 1997) mettant en évidence une relation 

empirique directe entre la distribution des coccolithes (et plus particulièrement de F. profunda (Fp)) des 

sédiments de surface et la PP (PP = 617- [279 x log (Fp+3) ], il est fort probable que la distribution des 

coccolithes dans les archives sédimentaires du Golfe du Bengale, puissent refléter la PP. Cependant, comme 

documenté en figure 3.13, les changements de PP dépendent de facteurs différents selon les secteurs, et 
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cette relation n’est pas nécessairement applicable en dehors des Maldives (le Mezo, 2017). Ceci ne remet pas 

en cause le potentiel de Fp comme marqueur de la dynamique de la nutricline dans le passé, mais montre la 

nécessité de calibrer les teneurs en Fp en fonction de la PP dans chacun des secteurs étudiés, si l’objectif est 

d’estimer les changements de PP. Cela passe par l’étude des coccolithes de sommets de carottes bien datés, 

et leur comparaison avec les données de PP actuelles. A ce jour, nous avons potentiellement à disposition, 

230 sommets de carottes dans le Golfe du Bengale, et la mer de Chine du Sud (Fig. 3.15). Ils feront l’objet 

d’une étude détaillée dans le cadre de la thèse de Xinquan Zhou. 

 

 
 
Figure 3.15 : Localisation des carottes prélevées en mer d’Arabie, dans le Golfe du Bengale, et en mer de Chine par les missions 
océanographiques OSIRIS I-IV et SHIVA, dans les années 70-90 (cercles rouges), BARAT (1994) (cercles vert clair), MONOPOL 
(2012) (cercles vert foncé) et HYDROSED (2018) (cercles violets), et mettant en évidence le panel de sommets de carottes potentiellement 
analysables pour des études micropaléontologiques. 
 

 

Par ailleurs, répondre à la problématique énoncée, nécessite la sélection (et l’existence) d’archives 

sédimentaires temporellement bien contraintes, dilatées, et présentant des enregistrements continus jusqu’au 

Dernier Maximum Glaciaire. Grâce aux nombreuses missions océanographiques effectuées dans le Golfe 

du Bengale depuis les années 70, plusieurs carottes sédimentaires répondent à ces critères et trois carottes 

sédimentaires ont été sélectionnées (MD77-176, BAR94-24 et MD77-191). Le choix a porté sur les carottes 

localisées bien au-dessus de la lysocline localisée à des profondeurs proches de 2600 m et de 3800 m à 

l’Ouest et à l’Est de l’Océan Indien équatorial (Cullen, 1981 ; Chen et al., 1995), et dont les signaux de 

productivité étaient susceptibles de restituer la dynamique des moussons d’hiver ou d’été. Afin de répondre 

à la problématique du concept de Mousson Globale, une carotte sédimentaire a été sélectionnée en Mer de 

Chine (MD01-2393). Cependant, le choix de cette carotte n’est pas arrêté, et l’étude d’une carotte 



 
 

 124 

sédimentaire récemment prélevée en juillet 2018 au cours de la mission océanographique HYDROSED est 

fortement envisagée (MD18-3569).  

 

Carotte MD77-176 

La carotte MD77-176 (14°30’5 N ; 93°07’6 E, 1375 m de profondeur), de 9,9 m de long, a été prélevée 

dans le Golfe du Bengale, par le N/O Marion Dufresne, pendant la campagne OSIRIS III (1977). Elle 

présente un modèle d’âge robuste, basé sur des analyses à haute résolution temporelle de la composition 

isotopique (d18O) du foraminifère planctonique Globigerina ruber, et de 31 datations AMS 14C (Marzin et al., 

2013) et montrant qu’elle couvre les derniers 40 ka. Caractérisée par un taux de sédimentation moyen de 17 

cm/ka pendant le dernier glaciaire et la déglaciation, et de 38 cm/ka au cours de l’Holocène, elle permet de 

restituer les variations de productivité des coccolithes à l’échelle centennale. Malgré l’influence certaine de 

l’Irrawaddy sur les conditions de salinité enregistrées à l’actuel mais aussi dans le passé au niveau de cette 

carotte (Marzin et al., 2013), elle reste dans un secteur ou la Productivité Primaire est plus forte en hiver 

(Figure 3.16). Les assemblages de coccolithes de cette carotte sont donc susceptible d’être influencés par la 

mousson indienne d’hiver. Il sera notamment intéressant de comparer le signal porté par les coccolithes 

avec les signaux de mousson d’été, portés par les anomalies de d18O et reflétant les anomalies de salinité 

(Marzin et al., 2013). 

 

Carotte BAR94-24 

La carotte BAR94-24 (6°44’N ; 94°50’E, 2676 m), prélevée au Nord de Sumatra pendant la mission 

océanographique BARAT. Elle présente un modèle d’âge contraint par 100 mesures de d18O obtenues sur 

le foraminifère planctonique G. ruber (Mathien-Blard, 2008) tout au long de la carotte, et 6 âges AMS 14C 

pour l’Holocène. Des datations 14C sur le reste de la carotte sont en cours dans le cadre de la thèse de 

Xinquan Zhou. 

Cette carotte se situe dans une cellule d’upwellings côtiers induits par les vents de mousson d’hiver (Fig. 

3.16). L’étude préliminaire des assemblages de coccolithes de la carotte à l’Holocène montre que les teneurs 

en F. profunda seraient tributaires de la dynamique de la nutricline dans le secteur, et associé à la variabilité 

de la mousson d’hiver (Mathien-Blard, 2008).  

 

Carotte MD77- 191 

La carotte MD77-191 (07°30’N, 76°43’E, 1254 m de profondeur), a été prélevée au niveau de la 

pointe Sud de l’Inde, par le N/O Marion Dufresne, pendant la campagne OSIRIS III (1977). Précédemment 

étudiée pour restituer les changements de productivité du secteur au cours de l’Holocène, via l’étude du 

foraminifère planctonique Globigerinoides bulloides (Bassinot et al., 2011), elle présente un modèle d’âge bien 

contraint pour l’Holocène, basé sur 9 âges AMS 14C obtenu sur des échantillons de G. bulloides (Bassinot et 

al., 2011), et une datation 14C effectuée sur des ptéropodes (Mléneck Vautravers, 1997). Des datations 14C 

sur le reste de la carotte sont en cours dans le cadre de la thèse de Ruifang Ma (GEOPS, 2015-2019). A 
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l’Holocène, les taux de sédimentation varient entre 23 et 91 cm/ka, avec une moyenne de 61 cm/ka, ce qui 

permettra de travailler à une résolution décennale à centennale. Actuellement, la productivité augmente le 

long des côtes Ouest-indienne pendant la mousson d’été (Fig. 3.16), en raison d’un approfondissement de 

la couche de mélange, et du développement d’upwelling côtiers (Sharma, 1978 ; Shetye et al., 1990).  De tels 

processus ont probablement rythmé la productivité de G. bulloides à l’Holocène (Bassinot et al., 2011) et sont 

susceptible d’avoir rythmé la productivité des coccolithophoridés depuis le Dernier Maximum Glaciaire.   

 

Carottes MD01-2393 et MD18-3569 

La carotte MD01-2393 (10°30’5N ; 110°03’68 E, 1230 m de profondeur) de 42,5 m de long, a été 

prélevée sur la pente continentale de la Mer de Chine du Sud, par le N/O Marion Dufresne au cours de la 

mission océanographique 122/IMAGE VII-WEPAMA. Le modèle d’âge de la carotte repose sur une 

stratigraphie isotopique (d18O) détaillée obtenue sur le foraminifère planctonique G. ruber, et 5 datations 

AMS 14C (Colin et al., 2010). Cette carotte fournit un enregistrement continu des changements climatiques 

des derniers 26 ka, avec un taux de sédimentation moyen de 40 cm/ka, permettant de travailler à une 

résolution centennale. Il s’avère que les changements dans la composition minéralogique de la fraction 

argileuse de la carotte reflètent les changements dans la nature des apports fluviatiles en lien avec la 

dynamique du cycle hydrologique au cours des derniers 26 ka, ce qui atteste de sa capacité à archiver les 

variations climatiques dans le passé. Cependant, même si la carte de la distribution de PP atteste d’une 

productivité plus forte dans la région en hiver (Fig. 3.13), ce n’est pas le cas du signal de productivité 

enregistré au niveau de la carotte, et qui présente une distribution bimodale, avec un des maxima de 

productivité en été et en hiver (Figs. 3.13 et 3.16). Dans un tel scénario, il est envisagé que le signal porté 

par les coccolithes fossiles ne permette pas de retracer la dynamique de la mousson d’hiver, mais puisse 

aussi porter un signal estival. Ceci est probablement lié à la promiscuité de l’embouchure du fleuve Mékong, 

pouvant alimenter le phytoplancton en nutriments pendant l’été. Même si le signal de température de surface 

(SST) obtenu sur la carotte et porté par les alcénones est en phase avec les enregistrements de SST de Mer 

de Chine du Sud et avec le signal de d18O de la carotte de glace GISP 2 (Dansgaard et al., 1993), suggérant 

que les assemblages de coccolithes peuvent archiver un signal climatique, une étude micropaléontologique 

préliminaire à faible résolution de la carotte est nécessaire avant d’amorcer des travaux à haute résolution 

temporelle. 

Par ailleurs, plusieurs carottes sédimentaires ont été prélevées en Mer de Chine du Sud en juillet 2018, 

pendant la campagne océanographique HYDROSED (Fig. 3.15). Parmi elles, la carotte MD18-3569 

(22°09.30’N ; 119°49.24’E, longue de ~ 40 m, et prélevée à 1320 m de profondeur présente un potentiel 

certain pour restituer la dynamique de la PP dans le passé et pourrait être une carotte de premier choix dans 

le contexte de notre étude.  
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Figure 3.16 : Variations annuelles de la Productivité Primaire actuelle (2003-2017) au niveau des carottes MD77-176, BAR94-24, 
MD77-191 et MD01-2393 obtenue via les concentrations en chlorophylle de chacun des secteurs (MODIS) 
(http://www.science.oregonstate.edu/ocean.productivity/index.php) et l’utilisation du modèle de productivité VGPM (Behrenfeld et 
Falkowski, 1997) (http://orca.science.oregonstate.edu/1080.by.2160.monthly.hdf.vgpm.m.chl.m.sst.php).  
 

 

3.3 Résultats préliminaires : carotte MD77- 176 

 

3.3.1. Florisphaera profunda comme indicateur de l’intensité de la mousson d’hiver dans le Golfe du 

Bengale depuis le DMG 

 
Les teneurs en Florisphaera profunda de la carotte MD77-176 varient entre 55 et 85% au cours des 

derniers 26 ka.  Elles présentent des variations centennales significatives mettant notamment en évidence 

trois périodes majeures, caractérisées par des teneurs inférieures à 65% et associées aux évènements de 

Heinrich 2 (HS2, ~ 24 ka), de Heinrich 1 (HS1 ~ 16,8 ka) et au Dryas Récent (YD, ~12 ka) (Fig. 3.17). 

Dans l’hypothèse où les coccolithes de cette carotte sont sensibles aux variations de la mousson d’hiver, et 

où les teneurs en F. profunda répondent à la position de la nutricline selon les modèles proposés en mer de 

Sulu (Philippines) (de Garidel-Thoron et al., 2001 ; Beaufort et al., 2003), en mer de Banda (Beaufort et al., 

2010) et en mer de Chine du Sud (Liu et al., 2008 ; Su et al., 2013), alors il est fort probable que ces 

diminutions importantes en F. profunda ( %) témoignent d’une nutricline peu profonde, associée à un 

approfondissement de la zone de mélange, en réponse à une augmentation du stress éolien. 
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Figure 3.17 : Distribution des proportions relatives en Florisphaera profunda de la carotte MD77-276 au cours des derniers 26 ka 
reflétant probablement la dynamique de la nutricline en lien avec les vents de NE de la mousson d’hiver. Ces résultats micropaléontologiques 
sont comparés avec les anomalies de salinité de cette même carotte (Marzin et al., 2013), le gradient de température entre la zone de mélange 
et la thermocline de la mer d’Andaman (Gebregiorgis et al., 2016), le  signal de dD des alkanes du Golfe du Bengale (Contreras-Rosales 
et al., 2014) et les mesures du  d18O de spéléothèmes (Mawmluh Cave, Dutt et al., 2015), reflétant tous la dynamique de la mousson 
d’été.   

 
En d’autres termes, elles reflèteraient une mousson d’hiver plus longue et/ou plus intense pendant 

HS2, HS1 et YD. Ce signal est en accord avec les anomalies de salinités (anomalies de  d18O) enregistrées 

sur la carotte MD77-176, attestant de conditions plus salées pendant ces périodes, en raison d’une mousson 

d’été plus faible et/ou moins longue (Marzin et al., 2013). Elles confirment également les reconstructions à 

faible résolution temporelle de la stratification vs mélange des eaux de surface en mer d’Andaman (carotte 

SK68, Gebregiorgis et al., 2016) qui révèlent des eaux de surface moins stratifiées pendant ces intervalles de 

temps (gradient de température « zone de mélange – thermocline » plus faible). Enfin, elles sont plus 

généralement en phase avec les reconstitutions de la variabilité de la mousson d’été enregistrée plus 

généralement dans le Golfe du Bengale (carotte SO188-342, Contreras-Rosales et al., 2014) et sur le 

continent (Grotte Mawmluh, Dutt et al., 2015), et caractérisées par des diminutions des précipitations d’été 

pendant ces périodes de temps.  
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3.3.2. Productivité de coccolithes comme indicateur des apports en nutriments dans le Golfe du 

Bengale depuis le DMG 

 

Les flux de coccolithes totaux obtenus sur la carotte MD77-176 varient entre 0,2 et 6,4 x1011/cm2/ka 

(Fig. 3.18). Ils sont relativement faibles au cours du dernier Glaciaire et de la déglaciation (26 – 11,5 ka) et 

augmentent graduellement à l’Holocène, jusqu’à 4 ka, pour atteindre des valeurs ~ 6 fois plus élevées qu’au 

Glaciaire. Bien que légèrement plus importants pendant les évènements HS2, HS1 et YD que pendant le 

reste du Glaciaire et de la déglaciation, ils ne semblent pas directement connectés avec ces évènements 

climatiques. Ils sembleraient davantage en phase avec le signal du rapport Ba/Ca obtenu en Mer d’Andaman 

(Gebregiorgis et al., 2016) reflétant le degré de ruissellement (et d’altération chimique) sur les continents, et 

donc vraisemblablement les teneurs en nutriments apportés par l’Irrawaddy, probablement plus importantes 

sous les conditions généralement plus hydrolysantes de l’Holocène que du dernier Glaciaire ou même de la 

dernière déglaciation. Cependant, une étude approfondie des assemblages de coccolithes de la carotte est 

nécessaire pour vérifier cette hypothèse. 

 
 

Figure 3.18 : Abondances absolues (nombre/g de sédiments et nombre/cm2/ka) des coccolithes de la carotte MD77-176 comparés au 
signal du rapport Ba/Ca obtenu en mer d’Andaman et reflétant le degré de ruissellement (donc d’altération chimique) sur les continents 
(Gebregiorgis et al., 2016) au cours des derniers 26 ka. 
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Figure 3.16 : Variations annuelles de la Productivité Primaire actuelle (2003-2017) au niveau des carottes MD77-176, 
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(http://www.science.oregonstate.edu/ocean.productivity/index.php) et l’utilisation du modèle de productivité VGPM 
(Behrenfeld et Falkowski, 1997) 
(http://orca.science.oregonstate.edu/1080.by.2160.monthly.hdf.vgpm.m.chl.m.sst.php).         124 
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