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Résumé

Le fer est un micronutriment essentiel pour la croissance du phytoplancton dans I’océan.
Le cycle du fer est donc intimement lié au cycle du carbone et au climat. Dans certaines parties
de I’océan, que I’on appelle les zones HNLC («High Nutrient Low Chlorophyll»), le fer est
I’élément principal qui limite la production primaire en raison de ses trés faibles concentrations
en surface. Cependant, en dépit de son importance fondamentale, son cycle biogéochimique est
encore trés mal connu.

Les premieres études sur les isotopes du fer ont permis de mettre en évidence de
nouvelles sources potentielles de fer, a travers des mécanismes de libération de fer jusqu’alors
ignorés. Il etait suspecté que les sédiments des marges continentales pouvaient étre une source
de fer au moins aussi importante que celle des aérosols, qui ont longtemps été considérés
comme la source principale de fer a I’océan. Les études sur les isotopes du fer ont permis de
subdiviser cette source sédimentaire en 2 catégories, I’une impliquant une libération réductrice
du fer depuis les sédiments, I’autre n’impliquant pas de processus redox. En moins d’une
dizaine d’années, les isotopes du fer sont donc devenus un outil permettant de discriminer
diverses sources de fer a I’océan.

C’est dans cette dynamique que s’est inscrit mon doctorat. J’ai analysé les compositions
isotopiques du fer sur la fraction dissoute (<0,4um) et sur la fraction particulaire (>0,4um)
d’échantillons d’eau de mer prélevés dans le cadre de la mission Bonus-GoodHope en 2008
entre I’ Afrique du Sud et I’ Antarctique. Lors de cette mission, une zone HNLC a été traversée.
Les concentrations en fer dissous peuvent y descendre jusqu’a 0,02nmol/L. J’ai participé a
I’amélioration des protocoles existants, permettant de réduire les contaminations lors du
traitement chimique des échantillons, et aussi de gagner en productivité.

Les compositions isotopiques obtenues nous ont permis de caractériser chaque source
de fer dans cette zone de I’océan Austral, mais également de mettre en évidence des processus
gue nous n’aurions pas pu repérer en utilisant seulement les données de concentrations de fer.
Nous avons ainsi repéreé principalement de la libération non réductrice de fer dissous depuis les
sédiments de la marge sud-africaine, une légeére contribution hydrothermale au-dessus de la ride
médio-océanique, ainsi que des apports atmosphériques qui semblent différent entre le domaine
de la Gyre de Weddell et le reste de la section. Des facteurs de fractionnement isotopique
associés a divers processus clés du cycle du fer ont été estimés. Lors de I’assimilation
biologique, le phytoplancton semble préférer assimiler le fer lourd dans les domaines de I’ACC
(Antarctic Circumpolar Current) et de la Gyre de Weddell, mais le fer 1éger dans le domaine
subtropical. La reminéralisation de la matiere organique, a la fois dans la colonne d’eau mais
également depuis les sediments des marges continentales, favoriserait un enrichissement en
isotopes légers dans la fraction dissoute, de méme que les processus d’adsorption ou de
précipitation. Nos résultats suggerent que la désorption et/ou la dissolution depuis les particules
qui chutent serait la source principale de fer dissous dans les masses d’eau profondes,
contrairement a I’hypothése communément admise selon laquelle il s’agirait de la
reminéralisation in situ de la matiére organique.
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Abstract

Iron is an essential micronutrient for phytoplankton growth in the ocean. Its cycle is
therefore intimately linked to the carbon cycle and climate. In some parts of the ocean, the so
called HNLC (High Nutrient Low Chlorophyll) areas, iron is the main element limiting primary
production due to its low surface concentrations. However, despite its fundamental importance,
its biogeochemical cycle is still poorly understood.

The first studies on iron isotopes permitted to reveal new potential iron sources and
processes releasing iron that were so far ignored. Continental margin sediments were suspected
to be an iron source as important as aerosols, which were long thought to be the main source of
iron to the ocean. Studies on iron isotopes permitted to divide the sediment source into two
categories, one involving reductive release of iron from the sediments, the other being without
redox processes. In less than a decade, iron isotopes have thus become a powerful tool to
discriminate iron sources to the ocean.

My PhD started in this context. | analysed the iron isotopic compositions both in the
dissolved (<0.4pum) and the particulate phases (>0.4um) of seawater samples taken during the
Bonus-GoodHope cruise in 2008, between South Africa and Antarctica. During that cruise, a
HNLC area was crossed, in which iron concentrations were as low as 0,02nmol/L. | participated
to the improvements of the existing protocols, allowing both to reduce the contamination during
the samples chemical treatments, but also to increase productivity.

Measured iron isotopic compositions allowed us to identify each iron source in this area
of the Southern Ocean, but also to highlight processes that would go unnoticed using iron
concentrations only. We notably evidenced non-reductive release of dissolved iron from the
South-African margin sediments, a weak hydrothermal signal above the mid-oceanic ridge, and
distinct atmospheric inputs in the Weddell Gyre and the rest of the section. Isotopic
fractionation factors associated to various key processes of the iron cycle have also been
estimated. During biological uptake, phytoplankton seems to favour heavy iron in the ACC
(Antarctic Circumpolar Current) and Weddell Gyre domains, but light iron in the subtropical
domain. Remineralization of organic matter, both in the water column and in the continental
margin sediments, would produce light iron enrichment in the dissolved phase as also observed
for adsorption (or precipitation) processes. Our data suggest that desorption and/or dissolution
from sinking particles would be the main dissolved iron source in deep water masses. This goes
against the commonly accepted paradigm according to which in situ remineralization of organic
matter is the main iron source in deep water masses.
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CHAPITRE I : INTRODUCTION

1. L’importance du fer sur terre et dans I’océan

1.1. Le fer sur terre

Le fer est le 4°™ élément le plus abondant de la croQte terrestre (en masse), derriére
I’oxygéne, le silicium et I’aluminium (ex. Taylor, 1964). Son r6le au sein du systeme terrestre
a toujours été déterminant. Lors de la formation des océans et de I’apparition de la vie sur terre,
la photosynthése exercée par les bactéries marines (cyanophycées) a augmenté
considérablement la quantité d’O> dissous au sein de I’océan qui, auparavant réducteur, est
devenu oxydant. Le fer présent dans I’océan a joué un réle de tampon de I’augmentation d’O>
dissous, en consommant I’O. pour étre oxydé sous forme de goethite, ferrihydrite, magnétite et
d’hématite principalement. Ces oxydes ont alors précipité pour donner lieu a des lits de fers
rubanés que I’on appelle les BIF (pour «Banded Iron Formation ») déposés sur le plancher
océanique entre 2,7 et 1,9 milliards d’années (Konhauser et al., 2002). Toutes les especes de fer
ayant été consommeées par I’oxydation, I’océan a alors commencé a dégazer son O, dans
I’atmosphére, favorisant ainsi I’apparition de la vie sur la terre ferme.

Le fer est tres répandu dans les systémes biologiques, il est notamment impliqué dans
de nombreux systemes nécessaires a la vie terrestre. Par exemple, il joue un réle important dans
la constitution de I’hémoglobine (contenue dans les globules rouges du sang), de la myoglobine
(dans les muscles), ainsi que dans de nombreux enzymes fondamentaux pour le fonctionnement
des organismes.

1.2. Le fer dans I’océan

1.2.1. Réle dans la pompe biologique du carbone

Le dioxyde de carbone (CO2) présent dans I’atmosphere est un gaz a effet de serre
important du systeme climatique terrestre. Dans le contexte actuel, les émissions
anthropogéniques de CO2 ont considérablement augmenté la concentration de CO- au sein de
I’atmospheére. Cette augmentation de la pression de CO, atmosphérique (environ 400ppm en
2014), est correlée avec I’augmentation globale des températures terrestre. Dans ce contexte de
réchauffement climatique, les puits de CO. atmosphérique sont largement étudiés. A ce titre,
I’océan mondial constitue un systéme de piegeage du CO> atmosphérique a travers les échanges
de gaz entre I’atmospheére et la surface de I’océan. La « pompe biologique » de carbone est
effectuée par le phytoplancton de surface qui utilise le CO> dissous dans I’eau afin de fabriquer
sa propre matiére organique via la photosynthése (Figure 1). De nombreuses études se
concentrent d’ailleurs sur I’export du carbone depuis I’océan de surface vers les sédiments de
fond ou il peut étre stocké durablement (des millions d’années).

Lors de la photosynthese, le fer, qui est un micronutriment essentiel au développement
du phytoplancton (Morel et Price, 2003), intervient en tant que donneur d’électrons sous sa
forme réduite Fe?*, et constitue un cofacteur d’enzyme lors de I’oxydation de I’ammonium, de
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la fixation de I’azote gazeux (N2), ainsi que lors de la nitrification/dénitrification des nitrates
(NOsz, NO2). Il est donc également un élément essentiel pour la photosynthése. Le fer est
désormais intégre dans différents modeles biogéochimiques et climatiques comme élément
essentiel intervenant dans la production primaire (Aumont et Bopp, 2006; Moore et Braucher,
2008).

Un autre processus résultant des échanges gazeux entre I’océan de surface et
I’atmosphére peut permettre le piégeage du CO. En effet, lorsque le CO: se retrouve sous forme
dissoute, il peut étre exporté en profondeur dans I’océan via la circulation des masses d’eau.
C’est le cas par exemple pour la Labrador Sea Water (LSW), qui en raison de ses
caractéristiques physiques (température, salinité) devient plus dense et plonge jusqu’a 2000m
de profondeur dans I’océan Atlantique Nord (Dickson et Brown, 1994), et permet alors au CO>
dissous présent a I’origine dans les eaux de surface de se retrouver piégé par la circulation
océanique (thermohaline). Le temps de résidence du CO2 dans I’océan profond est estimé a
environ 1000 ans. On appelle ce processus la « pompe physique » du COo.

H.0

H,CO,

N,
HCO,; S e » Chimie du Fer Nutriments majeurs
M, P, 51)

co

Advection et
mélange

Océan profond

Figure 1. Cycle et pompe biologigue de carbone (voir texte). Adapté de (Sunda, 2010).
1.2.2. Limitation de la photosynthese dans les zones HNLC

Les zones HNLC (pour High Nutrient Low Chlorophyll) représentent environ plus du
tiers de I’océan global (Figure 2). Ces zones se situent au niveau de I’océan Antarctique (que
I’on appellera océan Austral par la suite), de I’océan équatorial Pacifique Est, et de I’océan
Pacifique arctique. Elles montrent de fortes concentrations en nutriments majeurs en surface,
tels les nitrates, phosphates et silicates. Or le phytoplancton consomme ces nutriments pour
favoriser le développement de son métabolisme et donc effectuer la photosynthése. Ces fortes
concentrations en surface révelent que le phytoplancton ne consomme pas tous les nutriments
dont il dispose (Pitchford et Brindley, 1999).
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Figure 2. Concentration de surface des nitrates en pumol/kg (a gauche) et de chlorophylle en pg/L (&
droite). Les concentrations de nitrates sont pondérées par le rapport N/P de la matiere organigue (donc
divisé par 16). (A gauche) Les cercles représentent les éléments limitants la production primaire dans
les différentes régions de I’océan (couleur centrale : limitant primaire, couleur de contour : limitant
secondaire). Fe en rouge, N en vert, P en noir, Si en orange, Co en jaune, Zn en cyan et la vitamine B12
en violet. Les zones HNLC sont indiquées par les ellipses jaunes. Figures adaptées de Moore et al.
(2013) a gauche et de Gledhill et Buck (2012) a droite.

La limitation de la photosynthese au sein des zones HNLC serait principalement due a
un manque de fer dans ces régions de I’océan, selon I’hypothése de Martin (1990) qui avait
relié la chute des concentrations en CO2 atmosphérique pendant la période du dernier maximum
glaciaire avec une augmentation des dépots atmosphériques a I’océan de poussiéres riches en
fer. Cependant, le fer ne serait responsable que de la moitié des chutes de CO2 observées durant
cette période (Kohfeld et al., 2005). De nombreuses expeériences ont tenté de déemontrer
I’hypothéese de Martin (1990) par des expériences de fertilisations artificielles (Philip W. Boyd
et al., 2004; Boyd et al., 2000; Coale et al., 1996; de Baar et al., 2005; Mills et al., 2004;
Smetacek et al., 2012; Tsuda et al., 2003; Watson et al., 2000), ou naturelles (Blain et al., 2007;
Pollard et al., 2009) de I’océan par du fer au sein de zones HNLC. Ces expériences ont pour la
plupart montré une croissance conséquente du phytoplancton apres I’ajout de fer (bloom), et
diminution de la pression partielle de CO> au-dessus de la colonne d’eau, validant ainsi
I’hypothése de la limitation de production primaire par le fer. Cependant, l'augmentation de
I'export de carbone en dessous des couches de surface n'a pu étre établie que pour environ la
moitié de ces expériences (ex : Blain et al., 2007; Pollard et al., 2009; Smetacek et al., 2012).
Le fer n’est pas le principal élément limitant dans toutes les zones de I’océan. En effet, I’azote
(N), serait le principal élément limitant dans I’océan Atlantique Nord (Figure 2, a gauche,
Moore et al., 2013). D’autres éléments comme le phosphore (P), le silicium (Si), le cobalt (Co),
le zinc (Zn), et la vitamine B12 peuvent contribuer a limiter la photosynthése dans certaines
zones de I’océan. Dans le cadre de cette these, nous nous focaliserons uniquement sur I’océan
Austral (présenté a la section 1 du Chapitre 11), ou le fer apparait étre clairement le principal
élément limitant la photosynthése.
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2. Sources et cycle du Fer dans I’océan
2.1. Sources de fer

Nous avons vu que les apports de fer au sein de I’océan et notamment des zones HNLC
pouvaient provoquer une croissance du phytoplancton et par consequent favoriser la
photosynthése et la production primaire. L’hypothése de Martin (1990) évoquait comme source
principale de fer a I’océan les depdts atmosphériques de poussieres. Cependant de nombreuses
autres sources de fer a I’océan peuvent étre considérées, comme notamment les apports de
rivieres, I’hydrothermalisme ainsi que les sédiments dont la contribution au contenu en fer de
I’océan peut étre significative. Dans cette section, nous allons décrire les estimations de flux de
fer apporté a I’océan par ces différentes sources, calculés par différents auteurs, ainsi que de
leur impact potentiel sur la zone d’étude que nous privilégierons, I’océan Austral.

2.1.1. Apports atmosphériques

La crolte terrestre étant composée d’environ 3,5% de fer (en masse) (Taylor et
McLennan, 1995), I’érosion puis le transport de matériel lithogénique dans I’atmosphere
constitue une source significative de fer a I’océan. Les apports atmosphériques (ou aérosols)
furent longtemps considérés comme la principale source de fer a I’océan (Duce et Tindale,
1991; Jickells et al., 2005). Ces apports peuvent étre de 2 types : les apports secs par chute
gravitaire des aérosols, et les apports humides par I’action des précipitations qui lessivent la
colonne atmosphérique de ses aérosols.

Les apports atmosphériques sont issus du transport de particules (poussiéres >1um)
depuis les régions arides et semi arides. Ces particules sont appelées aérosols et sont
suffisamment Iégeres pour étre entrainées par les vents a haute altitude, et ont un temps de
résidence suffisamment long pour pouvoir étre transportés sur de longues distances (des milliers
de kilometres). L’océan mondial recevrait environ 450 Tg par an de dépots atmosphériques
(Figure 3). Les poussieres atteignant I’océan Atlantique (essentiellement sahariennes)
constituent le flux le plus important de particules atmosphérique vers I’océan. En effet on estime
a environ 47% en moyenne la contribution du dépét atmosphérique sur I’ensemble de I’océan
Atlantique par rapport a I’océan mondial (Jickells et al., 2005). L’océan Austral recevrait en
moyenne 6% des dépbts atmosphériques a I’océan mondial.

Jickells et al. (2005) estiment les apports de fer & I’océan via les aérosols a environ
2,9.10"mol/an, dont moins de 2% serait effectivement soluble dans I’eau de mer (Jickells et
Spokes, 2001). Cela aménerait donc un total de 5,7.10°mol de fer soluble par an & I’océan. Une
autre estimation de ce flux par Moore et Braucher (2008) indique 23,6.10°moles de fer soluble
par an apporté a I’océan global. Nous considererons donc que les aérosols aménent entre 5,7 et
23,6.10°mol/an de fer soluble & I’océan. Sur la figure 3, on se rend compte que I’Amérique du
sud, I’Afrique du sud ainsi que I’Australie peuvent constituer des sources importantes
d’aérosols dans I’océan Austral qui nous intéressera plus particuliérement.
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Figure 3. Dép6t moyen annuel des aérosols (en g/m2/an) a la surface de la Terre. D'apres Jickells et al
(2005)

Nous pouvons également évoquer I’apport de fer par les poussieres extraterrestres (par
exemple par les micrométéorites qui sont riches en fer) avec un flux d’environ 3.107 mol
Fe/mz2/an, soit environ 1.10% moles de Fe biodisponible par an (Johnson, 2001). Ce flux
représenterait ainsi entre 1 et 2% des apports atmosphériques a I’océan mondial. Cependant au
niveau de I’océan Austral, le flux de fer biodisponible provenant des aérosols serait d’environ
1.10°® mol Fe/m2/an (Fung et al., 2000; Lefévre and Watson, 1999; Measures and Vink, 2000)
pour une solubilité de 10%. En supposant que la solubilité serait plutot de I’ordre de 1 a 2%, les
poussiéres extraterrestres pourraient apporter entre 1,5 et 3 fois plus de fer biodisponible que
les aérosols dans I’océan Austral (Johnson, 2001). Cette source reste trés mal contrainte (ainsi
que la source atmosphérique dans I'océan austral dailleurs), largement issue de travaux de
modélisation, et les conclusions ci-dessus matiére a débat.

2.1.2. Apports des rivieres

Le flux de matériel dissous et particulaire apporté par les riviéres a I’océan est estimé
respectivement a 3,7.10% et 15,5.10%g/an (Chester, 2000). Les riviéres drainent toutes sortes
de sols et de roches qui liberent principalement du fer sous forme de minéraux (par exemple
des oxydes). Le flux de fer dissous amené dans les estuaires par les rivieres est estimé a
4,7.108mol/an, et le flux de fer particulaire a 2,3.10*mol/an (Sunda, 2001). Cependant, lorsque
toute cette matiére (dissoute et particulaire) arrive dans les estuaires, elle se retrouve piégée a
hauteur de 95% dans les sédiments par des processus de floculation. Si I’on considere que 95%
du fer dissous (DFe) est piégé dans les sédiments, alors le flux net de DFe a I’océan venant des
riviéres serait de 0,023.10° mol/an (Chester, 2000; de Baar et de Jong, 2001). Ce flux est donc
tres faible comparé au flux de DFe apporté par les aérosols (moins de 0.5% du flux des
aerosols). Etant donné que peu de riviéres importantes se déversent dans I’océan Austral, nous
considererons leur apport de DFe comme négligeable par rapport aux apports atmosphériques
dans notre zone d’étude.
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2.1.3. Apports de I’hydrothermalisme
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Figure 4. Flux annuel de fer dissous issu de I'hydrothermalisme. D’aprés Tagliabue et al (2010)

Une autre source potentielle de fer dissous a I’océan est I’activité hydrothermale (Boyle
etal., 2005; Coale etal., 1991). Le flux de fer dissous vers I’océan profond depuis les cheminées
hydrothermales serait compris entre 5,4.10° et 47.10° mol/an (Bennett et al., 2008) et a une
concentration comprise entre 0,75 et 6,47 mmol/L (Elderfield et Schultz, 1996). Cette source
hydrothermale a longtemps été considérée comme négligeable lorsque I’on s’intéresse aux
interactions entre le fer et le phytoplancton en raison de la profondeur des rides océaniques. Les
panaches hydrothermaux ne remonteraient pas a la surface pour nourrir le phytoplancton. Par
ailleurs lorsque le fluide hydrothermal entre en contact avec la colonne d’eau, les changements
brutaux de pH et de composition chimique permettent la formation massive et rapide de
particules polymétalliques, notamment des sulfures de fer et d’oxyhydroxydes de fer qui
précipitent et chutent a proximité de la cheminée hydrothermale (Feely et al., 1987). Cependant
la présence de ligands organiques permettrait la stabilisation du fer et son export a I’océan
profond sur de plus longues distances ; une concentration en fer dissous a 20nmol/L a méme
été mesurée a 2,5km d’un panache hydrothermal (Bennett et al., 2008). Ceci correspondrait a
environ 4% du flux de fer dissous émis par I’hydrothermalisme qui pourrait étre intégré dans la
circulation océanique profonde (Bennett et al., 2008), c’est-a-dire un flux net de DFe issu de
I’hydrothermalisme & I’océan profond compris environ entre 0,2.10° et 1,88.10°mol/an. Ce flux,
bien que négligeable a premiére vue, serait plutét important dans I’océan Austral en raison
d’apports directs et de transport abyssaux longues distances importants comparés aux autres
régions du globe (Figure 4. Tagliabue et al, 2010).

Lors des campagnes océaniques organisées par le programme international
GEOTRACES, de nombreuses sections ont permis les mesures de fer dissous a proximité des
dorsales médio-océaniques (Figure 5). Pratiquement toutes les études ont démontré I’impact
non négligeable des sources hydrothermales par des concentrations en fer beaucoup plus
élevées au niveau de ces dorsales. Ces concentrations en fer dissous varient de 0.6 nmol/L
(région de Bouvet dans I’océan Austral) a plus de 40nmol/L (dans I’atlantique Nord, données
de R. Middag, K. Bruland, T. Conway, S. John et J. Wu), avec en moyenne 2 nmol/L mesurés
au niveau des dorsales médio-oceaniques de I’océan Atlantique Sud, Indien, Austral et Arctique
(Klunder et al., 2014, 2012, 2011; Nishioka et al., 2013; Saito et al., 2013). Ces fortes variations
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en concentrations de DFe, notamment entre I’océan Atlantique Nord et I’océan Atlantique Sud
pourraient étre dus soit a I’activité de la dorsale au moment de la campagne, soit au type de
dorsale océanique (vitesse d’expansion par exemple), soit a la distance du prélevement par
rapport aux panaches hydrothermaux.

Océans Atlantique et Austral Océan Arctique

Données : Ken Bruland, Tim Conway, Hein de Baar, Fanny
Chever, Seth John, Marteen Klunder, Patrick Laan, Francois
Lacan, Rob Middag, Abigail Nobie, Micha Rijkenberg, Mak
Saito, Geraldine Sarthou, Jingfeng Wu, Andrew Bowie, Jun
Nishioka et Hajime Obata

Graphiques : Reiner Schlitzer

Figure 5. Sections GEOTRACES completes de Fer dissous (ici Fe_D) en nmol/kg. L’influence des
panaches hydrothermaux sur les concentrations en Fe_D sont clairement visibles en profondeur au
niveau des dorsales océaniques.

2.1.4. Apports des sédiments

Ce que I’on appelle la source sédimentaire comprend surtout I’apport des sédiments des
marges continentales, ainsi que les sédiments de fond du plancher océanique. Au niveau des
marges continentales, la remise en suspension des sédiments par des courants de bords
entrainerait la libération du fer contenu dans les sédiments par dissolution du fer particulaire en
fer dissous (Johnson et al., 1999; Laes et al., 2007). Ce fer serait alors transféré aux eaux de
surface et serait alors disponible pour le phytoplancton c6tier occasionnant des blooms
phytoplanctoniques (Johnson et al., 1999; Luther Il et Wu, 1997). Une relation a également été
mise en évidence entre la largeur du plateau et la concentration de fer dissous libérée depuis les
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sédiments (Chase et al., 2005). Plusieurs blooms phytoplanctoniques observés dans des régions
océaniques contrastées ont été attribués a cette libération de fer depuis le plateau continental :
dans la baie de Monterey en Californie (Biller et al., 2013; Chase et al., 2005; Elrod et al., 2004;
Johnson et al., 1999) ; dans le Pacifique subarctique au niveau du golfe d’Alaska, alors que la
marge continentale est tres éloignée, di a des phénomeénes d’advection ou a des tourbillons
(Johnson et al., 2005; Lam et al., 2006) ; au sein du courant antarctique circumpolaire (ACC),
grace a des conditions d’advection tres rapides, ainsi que par I’apport de couches nephéloides
(Loscher et al., 1997) ; au niveau de la marge continentale du Pérou (Bruland et al., 2005) ;
également au niveau d’iles océaniques telles les Tles Kerguelen (Blain et al., 2008; Bucciarelli
et al., 2001; Chever et al., 2010b) I’7le Crozet (Pollard et al., 2009), et les iles Shetland du Sud
(Ardelan et al., 2010) dans I’océan Austral, ainsi qu’au niveau des fles Galapagos (Gordon et
al., 1998) dans le Pacifique Est.

Plusieurs estimations existent concernant le flux de fer dissous depuis les sédiments, en
se basant sur le processus de dissolution réductrice du fer (appelé DIR et discuté dans la suite).
Une limite inférieure de 2,2.10° mol/an pour le flux de fer et qui serait réellement disponible
pour le phytoplancton a été proposée par Elrod et al. (2004), correspondant a 2.5% de ce qui
serait réellement libéré depuis les sédiments, soit un flux réel de 88.10° mol de DFe par an
(estimations provenant d’appareils posés a méme le sédiment pour caracteriser les échanges a
I’interface eau/sédiment que I’on appelle des « chambres benthiques »). Moore et Braucher
(2008) proposent un flux de DFe en provenance des sédiments de 32.10° mol/an, avec une
contribution tres forte des sédiments situés a moins de 500 m de profondeur et un flux de DFe
estimé & 20.10° mol/an. Cette estimation est en accord avec celle de Sunda (2001) qui supposait
que 50% de la production de fer exporté vers les sédiments (66.10° mol/an) pouvait étre
remobilisée vers la colonne d’eau, soit un flux de 33.10° mol de DFe par an. Bien que
différentes, ces estimations démontrent I’importance des apports sédimentaires dans le cycle du
fer, qui concurrencent d’ailleurs les apports atmosphériques des aérosols.

Cet apport de fer d’origine sédimentaire serait d’ailleurs la source principale de fer a
I’océan Austral, avec des apports qui seraient entre 1,4 et 9 fois plus importants que ceux des
aerosols (Tagliabue et al., 2009).

2.1.5. Autres sources

En complément des sources principales de fer a I’océan, d’autres sources plus mineures
peuvent également avoir un impact local sur les concentrations de fer, et sur sa biodisponibilité
pour le phytoplancton. Par exemple des apports de fer issus du volcanisme peuvent étre évoqués
(Gaiero et al., 2003). En effet, des apports conséquents de fer dus a I’activité volcanique ont été
reportes suite a I’éruption de I’Eyjafjallajokull (Islande) avec des concentrations en DFe allant
jusqu’a 10 nmol/L juste en dessous du panache de cendres (Achterberg et al., 2013). Les eaux
souterraines peuvent également étre une source de fer pour I’eau de mer cotiere (Moore,
2010).L’activité anthropique peut également constituer une source importante de fer aux
riviéres lorsque celles-ci s’écoulent en milieu fortement anthropisé (combustion de biomasse,
activités indstrielles..), comme c’est le cas pour la Seine (Chen et al., 2014). Ce fer anthropique
sera ensuite fatalement transporté a I’océan ou il pourra avoir un impact sur la production
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primaire. Par ailleurs, des apports atmospheriques de fer d’origine anthropique dans les zones
cotieres fortement anthropisées peuvent également étre évoqués comme I’a montré une récente
étude dans la Baie du Bengale (Srinivas et al., 2015); la solubilité du fer des aérosols
anthropique étant tres supérieure a celle des aérosols naturels. Concernant I’océan Austral, nous
pouvons notamment relever I’influence de la fonte de la glace de mer sur les concentrations en
fer de I’eau de mer (Lannuzel et al., 2008, 2007; Raiswell et al., 2008; Sedwick et al., 1997),
ainsi que la fonte des glaciers et des icebergs (Gerringa et al., 2012; Lancelot et al., 2009;
Planquette et al., 2013; Smith et al., 2007).

2.2. Facteurs de contrdles du cycle du fer dans I’océan

Malgré la forte abondance du fer dans la cro(te terrestre (3,5%), celui-ci n’est présent
gu’en tant qu’élément trace dans I’océan (de I’ordre de 0,1 a 1nmol/L seulement). Cette
différence entre la croQte terrestre et I’océan est principalement due a des facteurs qui contrélent
la concentration du fer dans I’océan. Ces principaux facteurs de contrdle sont la spéciation du
fer, physique et chimique, ainsi que des contrdles biotiques et abiotiques.

2.2.1. Speéciation du fer

La speciation du fer dans I’océan est déterminante pour comprendre I’évolution des
concentrations en fer a la fois verticalement avec la profondeur ainsi que latéralement.

2.2.1.1. Spéciation physique

Lors du prélevement d’un échantillon d’eau de mer, des filtrations peuvent étre realisées
afin de séparer physiquement plusieurs fractions de fer. La taille des pores des filtres utilisés
permet de determiner la fraction de fer qui a été échantillonnée, a la fois dans le filtrat ainsi que
sur le filtre. Les différentes fractions de fer sont représentées sur la figure 6.

0,1 nm 1 nm 10 nm 0,1 pm 1 pm 10 pm 100 pm

Fe soluble W Fe colloidal &N Fe particulaire
Fe dissous &\\ Fe particulaire

Figure 6. La spéciation physique du fer dans I’eau de mer. D’aprés Bruland et Rue (2001).

La fraction dissoute du fer (DFe) est conventionnellement la fraction de fer qui passe a
travers un filtre ayant une porosité de 0,4 ou 0,2 um. La fraction particulaire (PFe) est celle qui
se dépose sur ces filtres. La fraction dissoute peut étre subdivisée en 2 autres fractions : la
fraction soluble (SFe), qui représente du fer qui passe a travers un filtre de 0,02um, et la fraction
colloidale (CFe) qui est retenue par un filtre de 0,02um et qui passe au travers d’un filtre de 0,4
ou 0,2um. C’est en utilisant I’ultrafiltration que ces fractions solubles et colloidales peuvent
étre echantillonneées.
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Dans les eaux de surface, les concentrations de DFe varient généralement entre 0,02 et
1 nmol.L™. Les concentrations les plus faibles de DFe (entre 0,02 et 0,05 nmol.L™?) se retrouvent
généralement dans les zones HNLC (Bruland et Rue, 2001), mais également en dehors de ces
zones comme par exemple dans I’ Atlantique Sud-Est avec un DFe mesuré a 0,02nmol.L* dans
les eaux de surface (Sarthou et al., 2003). Cependant, les eaux cotieres ont généralement des
concentrations en DFe entre 0,1 et 10 nmol.L?, et peuvent parfois dépasser 1umol.L™ dans des
estuaires ayant de faibles régimes de salinités (Bruland et Rue, 2001). Dans I’ocean profond,
les concentrations en DFe sont généralement de I’ordre de 0,6 nmol.L™* mais peuvent varier
entre 0,3 et 1,4 nmol.L* (Bruland et Rue, 2001; de Baar et de Jong, 2001). La fraction dissoute
de fer est celle qui est la plus étudiée en raison de sa capacité a étre assimilable par le
phytoplancton (Wu et al., 2001). Les profils des concentrations de DFe ressemblent trés souvent
a des profils de type sels nutritifs, avec des faibles concentrations en surface et une
augmentation en profondeur (Figure 7, Johnson et al., 1997).
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Figure 7. Profil des concentrations de fer dissous (DFe) dans différents bassins océaniques. D apreés
Johnson et al. (1997)

Le fer particulaire domine généralement le contenu en fer dans I’océan (Bruland et Rue,
2001). Les concentrations en PFe peuvent atteindre jusqu’a 11 pmol.L™? sur les marges
continentales lors de la mise en suspension des sédiments (Wu et Luther 1ll, 1996), mais
peuvent également descendre jusqu’a 0,1 nmol.L™ en océan ouvert (de Baar et de Jong, 2001).

2.2.1.2. Speciation chimique

Dans I’océan, le fer existe sous deux degrés d’oxydation : Fe(ll) et Fe(lll). La forme
Fe(Il) est la plus soluble dans I’océan a pH 8 mais la moins stable thermodynamiquement
(Byrne et Kester, 1976). Elle est alors rapidement oxydée par I’action de I’oxygene et du
peroxyde d’hydrogéne (H202) notamment. Par conséquent c’est la forme Fe(l11) qui domine le
contenu en fer dans I’océan. L’océan moderne étant oxydant, et la forme Fe(l1l) peu soluble,
une partie du Fe(lll) peut précipiter sous forme d’hydroxydes de fer (Millero, 1998). Dans
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certains environnements particuliers, ou les concentrations en oxygene sont tres faibles (par
exemple, les zones de minimum d’oxygene notées OMZ), la forme Fe(ll) domine en raison des
conditions réductrices de I’environnement. Le Fe(l1l) peut étre réduit en Fe(ll) selon plusieurs
processus. Dans I’océan de surface, les processus susceptible de réduire le Fe(l11) en Fe(l1) sont
nombreux, on citera notamment la photoréduction par les irradiations UV (ex : Sarthou et al.,
2011; Wells et Mayer, 1991), la réduction extracellulaire par le superoxide (O2) produit
photochimiquement (ex : Kustka et al., 2005; Rose et Waite, 2002; Salmon et al., 2006; VVoelker
et Sedlak, 1995), la bioréduction a la surface des cellules (ex : Maldonado et Price, 1999; Morel
et al., 2008; Shaked et al., 2004; Sunda, 2001), la réduction par le superoxide biogénique (ex :
Rose et Waite, 2002; Salmon et al., 2006), la lyse des cellules (Gobler et al., 2002), et le
broutage par le phytoplancton (ex: Hutchins et al., 1995; Sarthou et al., 2008). Au niveau des
marges continentales, la dégradation de la matiere organique dans les sédiments par des
bactéries anaérobies créé des microenvironnements réducteurs qui favorisent la formation de
Fe(Il), lequel sera alors introduit dans I’eau porale des sédiments, puis, par diffusion, dans la
colonne d’eau de I’océan, ou il peut alors étre réoxydé. Ce flux de fer depuis les sediments est
appelé « dissolution réductrice du fer » ou DIR (pour « Dissimilatory Iron Reduction »). Ce
processus redox peut egalement avoir lieu lors de la reminéralisation de la matiere organique
dans la colonne d’eau par I’activité des bactéries, qui se nourrissent de la matiére organique
particulaire qui chute dans la colonne d’eau.

Le fer possede également une spéciation organique et inorganique, qui joue un role
important dans la distribution du fer dans I’océan. Entre 80 et 99% du DFe est complexé par
des ligands organiques dans I’océan (Gledhill et VVan den Berg, 1994; Gledhill et al., 1998; Rue
et Bruland, 1995). La nature de ces ligands est encore mal connue, mais certains auteurs
estiment qu’une partie de ces ligands est libérée par les organismes marins afin d’aller
complexer le fer biodisponible pour favoriser son internalisation dans leurs cellules, c’est le cas
des sidérophores notamment qui chélatent le fer afin de le rendre biodisponible pour les
bactéries (ex : Rue et Bruland, 1997; Wandersman et Delepelaire, 2004). Une partie du fer
dissous peut également étre complexé par des ligands inorganiques : A pH 8, les espéces de
Fe(l) principalement présentes sont les formes Fe?* (76% du Fe(ll) total), FeCO3° (23% du
Fe(ll) total) et FeOH"* (1% du Fe(ll) total), tandis que pour les espéces de Fe(lll), ce sont les
formes Fe(OH)s (92% du Fe(lll) total), Fe(OH)s (5% du Fe(lll) total), et Fe(OH)." (4% du
Fe(I11) total) qui sont majoritairement présentes (Figure 8, Millero et al., 1995).
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Figure 8. Spéciation du Fe(ll) (a gauche) et du Fe(ll1) (a droite) a une salinité de 35. D’aprés Millero
et al. (1995)

2.2.2. Controles biotiques et abiotiques

Lors des évenements de blooms phytoplanctoniques (prolifération algale), qui se
produisent en été dans la couche euphotique (couche éclairée) de I’océan, le fer dissous et
particulaire est soustrait de la colonne d’eau, a la fois lors de son assimilation par la biologie
ainsi que lors de la chute des particules biogéniques dans la colonne d’eau. Cependant le
phytoplancton n’est pas le seul acteur biologique qui joue un réle dans le cycle du fer.

En effet le zooplancton (plancton animal), qui peut étre soit brouteur (dans ce cas il se
nourrit du phytoplancton), soit prédateur (dans ce cas il se nourrit de zooplancton) intervient
également dans le cycle du fer. En effet, les particules biogéniques (matiere organique, MO)
qui chutent dans la colonne d’eau peuvent étre des pelotes fécales de zooplancton, mais aussi
étre du zooplancton (ainsi que du phytoplancton) mort. Par ailleurs, grace a leur capacité de
déplacement dans la colonne d’eau, le zooplancton peut également transférer du fer présent en
surface a de plus grandes profondeurs.

Les bactéries interviennent également dans le cycle du fer, notamment pendant la
reminéralisation (ou dégradation) de la matiére organique qui permet de remettre en phase
dissoute du fer qui était adsorbé (ou absorbé) sur (dans) les particules biogéniques (voir section
2.2.1.2). En effet, la consommation de I’oxygene dissous par les bactéries crée des
environnements réducteurs dans lesquels le Fe(lll) principalement adsorbé sur la surface de la
MO est réeduit en Fe(ll) soluble. Dans I’océan il s’agirait du processus principal qui transfere
du fer depuis le réservoir particulaire, vers le réservoir dissous (Boyd et Ellwood, 2010; Bruland
et al., 1994; Wu et Boyle, 2002).

Lors de la chute des particules dans la colonne d’eau, un processus abiotique appelé
« scavenging » peut intervenir. Ce processus consiste en I’adsorption de fer sur les particules
(organiques ou inorganiques) qui peuvent s’agglomérer pour former de plus grosses particules,
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et donc augmenter leur vitesse de chute dans la colonne d’eau. Lors de ce processus, du fer
dissous est alors soustrait de la colonne d’eau, et du fer particulaire est produit.

Le profil type des concentrations de fer dissous (Figure 7) montre bien I’influence des
contréles biotiques et abiotiques : I’assimilation du DFe par le phytoplancton couplé au
scavenging entraine de faibles concentrations en DFe en surface, la reminéralisation de la
matiere organique qui permet de transférer du fer depuis le réservoir particulaire vers le
réservoir dissous entraine une augmentation des concentrations de DFe autour de 1000m de
profondeur, et enfin le scavenging qui provoque une diminution/stabilisation des concentrations
de DFe a des profondeurs plus importantes.
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3. Isotopie du fer

Le fer posséde 4 isotopes stables, le >*Fe °Fe >’Fe et le *®Fe, dont les abondances relatives
dans la nature sont respectivement de 5,8%, 91,72%, 2,1% et 0.28 % (Figure 9).
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Figure 9. Abondances relative des isotopes du fer dans la nature

Conventionnellement, la composition isotopique du fer (ou signature isotopique du fer)
est déterminée par le rapport entre les abondances relatives de I’isotope 56 ou 57 et de I’isotope
54 mesurées dans un échantillon et rapporté a ce méme rapport mesuré dans un standard et est
exprimée sous la forme 5°°Fe en pour mille (%o) (équation 1). Le standard isotopique de fer
certifié que nous utiliserons dans le cadre de cette thése sera I’IRMM-14 (Taylor et al., 1993)
provenant de I’ Institute for Research Materials and Measurements. Cependant certains auteurs
utilisent d’autres standards, comme par exemple celui des roches ignées (ex. Beard et al., 2003a;
Johnson et al., 2003). Pour pouvoir comparer des compositions isotopiques calculées avec un
standard différent de I’IRMM-14, il faudra corriger les valeurs de compositions isotopiques de
fer de la différence entre ce standard et I’IRMM-14. Pour les roches ignées, la valeur de la
composition isotopique du fer par rapport a I’ IRMM-14 est de 8°°Fe roches ignéesirRmm-14= +0,09
%o (Beard et al., 2003a). Le calcul du 5°Fe dans un échantillon est effectué selon I’équation 1 :

56, 54
("Fel" F&)schantilion _ 1] x103 Equation 1
(SGFe/S4Fe)IRMM—14 .

5°°Fe (%0)=

Certains auteurs utilisent la notation 5°’Fe, oU I’isotope 56 du fer est remplacé par
I’isotope 57 dans I’équation 1. Nous verrons comment passer d’un 8°'Fe a un §°®Fe & la section
3.1.1.

3.1. Rappels de géochimie isotopique

Dans le cadre de cette these, la géochimie isotopique est un outil qui nous permet
d’identifier non seulement des sources de fer, mais également d’identifier des processus
chimiques, physiques et biologiques intervenant dans le cycle du fer. Lorsque deux réservoirs
sont en présence, le fer de I’un des deux réservoirs peut étre transféré vers I’autre réservoir. Ce
transfert de fer peut étre unidirectionnel, mais également bidirectionnel, c’est-a-dire que les
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deux réservoirs peuvent s’échanger du fer au cours d’un ou plusieurs processus. Lors de ces
processus, certains isotopes du fer peuvent étre préférentiellement transférés d’un réservoir a
I’autre, on parle alors de fractionnement isotopique du fer.

3.1.1. Fractionnement isotopique : Généralités

Afin de caractériser ce fractionnement isotopique, on utilise la notion de facteur de
fractionnement, noté a. Lorsque deux réservoirs (ou phases, ou espéces chimiques) A et B
échangent préférentiellement certains isotopes du fer entre eux, le facteur de fractionnement
isotopique aa-g est défini comme suit (ex. Criss, 1999):

_ (56F€/54F€)A

a (1000 + §5°Fey)
A=B T (S6Fe/5tFe)p

Equation 2(a). Ou a,_p = (1000 + 356Fep)

Equation 2(b).

La notation A®®Feag est également utilisée pour définir la différence de composition
isotopique entre deux phases contenant du fer (ex. Criss, 1999):

A%Feap = 5°°Fen - 5°°Feg Equation 3.

Par approximation (équation 4a.) cette différence de composition isotopique du fer

entre deux réservoirs peut étre reliée au facteur de fractionnement aa-s en combinant I’équation

2b et I’équation 3 (ex. Criss, 1999) :

103[In (1000+x) — In (1000+y)] =X -y Equation 4a.

10%In (0a-8) = 8°°Fen - §°°Feg = A>°Fea.s Equation 4b.

Cette approximation permet d’estimer le facteur de fractionnement avec moins de 0,6%
d’erreur sur la valeur réelle aa-s pour une différence A%Fea.g de 10%o.

Genéralement, les fractionnements isotopiques observés sur les isotopes du fer sont de

I’ordre de grandeur du pour mille (%o), ainsi une valeur typique de aa-s= 1.001 désignera un

facteur de fractionnement isotopique de 1%o entre les réservoirs A et B, c’est-a-dire que le

réservoir A sera enrichi de 1%o en isotope 56 du fer par rapport au réservoir B. On parlera

également d’enrichissement en isotopes lourds lorsque les valeurs de o sont supérieures a 1, et

d’enrichissement en isotopes légers lorsque les valeurs de o sont inférieures a 1. En notation

A%Feag, c’est lorsque la valeur de A%®Feag est positive que I’on parlera d’enrichissement en

isotopes lourds, et lorsqu’elle sera négative que I’on parlera d’enrichissement en isotopes légers.

Pour certains éléments chimiques comme le fer, possedant au moins 3 isotopes stables,

differents fractionnements isotopiques peuvent étre calculés en utilisant différents rapports

isotopiques. En supposant que le fractionnement isotopique se produit pendant un processus

dépendant de la masse, I’ampleur du fractionnement sera alors fonction de la différence de

masse relative entre les 2 rapports isotopiques. Le facteur de fractionnement isotopique utilisant

i K . - i il -
le rapport R¥/ (noteaA_é) peut étre relié a celui utilisant le rapport R (noté Ot'A_JB) en utilisant
I’équation 5 (ex. Criss, 1999):
k/j il . :
Upp = (Tp5)? Equation 5.
Ou Z = (mi/my)[(mk-m;)/(mi-m;)] est une constante dite “coefficient de la loi de
fractionnement dépendant de la masse", et m représente la masse de I’isotope i , j ou k.
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Dans le cas ou un élément chimique E présente de faibles variations isotopiques
(comme c’est le cas pour le fer), une approximation de I’équation 5 peut étre réalisée selon
I’équation 6 (ex. Criss, 1999):

§KE ~ ¥ sig Equation 6.
@i-5

On obtient alors pour le fer la relation suivante entre le 5°°Fe et le 6°'Fe : §°°Fe ~ 2/3 §°'Fe.

Les fractionnements isotopiques mis en évidence dans la nature pour le fer etant tous
dépendants de la masse, nous n’aborderons pas les fractionnements isotopiques indépendants
de la masse dans le cadre de cette these.

Nous allons voir dans les sections suivantes les différents types de fractionnement que
peut représenter le facteur de fractionnement aa-s. Il peut caractériser soit un fractionnement
isotopique a I’équilibre, soit un fractionnement cinétique.

3.1.2. Fractionnement isotopique a I’équilibre

Le fractionnement isotopique a I’équilibre peut étre décrit comme une réaction
d’échange isotopique, qui représente le transfert d’isotopes entre deux phases ou deux especes
moléculaires. Dans le cas du fer, prenons comme exemple la réaction d’oxydo-réduction entre
les phases aqueuses du Fe(ll) et du Fe(lll) dans laquelle les isotopes échangés seraient les
isotopes 54 et 56 du fer (équation7).

1
Fe (H20)6*" +%Fe(H20)6* —— *Fe (H20)6* + %Fe (H20)6%
2
Equation 7.

Le facteur de fractionnement isotopique oeq aSSOCié & cette réaction d’équilibre entre les
deux phases Fe(lIl) et Fe(lll) peut étre directement relié a la constante d’équilibre Keq de la
réaction d’oxydo-réduction classiquement définie par I’équation 8 (ex. Criss, 1999):

[54Fe(IIN]X[3°Fe(II)]

Keq - [S6Fe(11)]x[54Fe(I)]

Equation 8.

Cependant, la constante Keq peut également étre définie comme le rapport des constantes
cinétiques des réactions 1 et 2, notées Mky et k2 ¢, selon I’équation 9 (ex. Criss, 1999) :

. 56k1/56k2

Keq = 54k, /5%, Equation 9.
Et teq = (Keg) " Equation 10.

Ou n est le nombre d’atomes échangés entre les phases Fe(ll) et Fe(lll).

1 Les constantes cinétiques ™k; et Mk, sont les pentes définies par régression linéaire respectivement dans des
graphiques [°®Fe (H20)s%*] vs temps et [**Fe (H20)e3*] vs temps.
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Il est important de noter que les constantes cinétiques ki et k2 sont dépendantes de la
température 2 : plus la température sera élevée, plus I’amplitude du fractionnement isotopique
a I’équilibre sera faible.

3.1.3. Fractionnement cinétique

Dans les environnements naturels, les réactions ne sont généralement pas a I’équilibre,
c’est-a-dire que les constantes cinétiques Mky et ™k2 ne sont pas égales (ou du méme ordre de
grandeur). La réaction peut alors étre considérée comme unidirectionnelle, et un produit de
réaction est favorise. Dans ce cas on parlera de fractionnement cinétique (a.i).

En fonction de I’isotope que I’on étudie, les valeurs des constantes ™kyx seront
différentes. En raison de la relation entre la masse de I’isotope et de I’énergie de liaison
chimique, les isotopes légers seront préferentiellement transférés vers les produits de la
réaction. Par conséquent, un fractionnement cinétiqgue donnera lieu a des facteurs de
fractionnements ai plus faibles, et donc a des A'Eci plus négatifs.

Dans le cas d’une réaction unidirectionnelle du type A — B, le facteur de fractionnement
cinétique aci Sera defini selon I’équation 2(a).

A titre de comparaison, un fractionnement cinétique entrainera des facteurs de
fractionnements plus importants que lors d’un fractionnement a I’équilibre. En effet, un
fractionnement a I’équilibre résulte du rapport entre deux fractionnements cinétiques, étant
donné que le processus d’equilibre correspond a deux processus de directions opposees.

3.1.4. Systéme fermé a I’équilibre et distillation de Rayleigh

Lors d’un échange d’isotopes entre deux réservoirs A et B au cours d’un processus, les
compositions isotopiques des deux réservoirs (6'Ea et 6'Eg) peuvent étre modifiées. Il est
nécessaire alors d’anticiper le fractionnement isotopique en modélisant le systeme.

L’un des processus les plus simples qui produit deux réservoirs isotopiquement distincts
est la lente réaction qui consomme le reservoir A et produit le réservoir B, ou A et B peuvent
interagir jusqu’a arriver a un échange isotopique complet au cours du processus. Les réservoirs
A et B sont alors en équilibre chimique tout au long de la réaction. On appelle ce systeme, le
systeme fermé a I’équilibre (ou « closed-system equilibrium »). Dans le cas d’un processus
faisant intervenir les isotopes du fer, les changements de compositions isotopiques qui se
produisent dans les deux réservoirs peuvent alors étre définis selon I’équation 11 :

ap-A 656Fe5y5+1000f(a3_A—1)
ap-a—ap-af+f

5°¢Fey = Equation 11.

2 Les constantes Mk et ™k suivent la loi d’Arrhénius : k=A exp(-E«/RT) (avec A un facteur pré exponentiel, E,
I’énergie d’activation d’Arrhénius, R la constante des gaz parfaits, T la température en Kelvin)
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OU ag_ 4 est le facteur de fractionnement entre le réservoir B et le réservoir A, §°¢Fegyg
est la composition isotopique du systeme total (A+B) et f est la fraction de A restante (f = 1
au début de la réaction) (ex. Criss, 1999).

Si ag_, estproche de 1, alors I’équation 11 peut étre simplifiée en :
5°6Fep ~ §°Fegyg + 1000f (ag_s — 1) Equation 12.
En utilisant I’approximation Ag-a = 10® (az_, — 1), I’équation 12 peut également étre
simplifiée en :
5%¢Fep ~ §%Fesys + fA®Feg_, Equation 13 (a).

5%°Fe, =~ §°°Fegys + (f — 1)A%¢Fep_, Equation 13 (b).

Aun f donné,ona:
A5CFep_, ~ §%Fey — 6°°Fe, Equation 14.

On obtient alors une droite en §°°Fe en fonction de f sur la figure 10, oti I’on considére
que a,_p = 1,0015%0 et ou I’échange isotopique entre le réservoir A et le réservoir B a lieu
durant toute la réaction. ASFea.g est constant tout au long de la réaction, et lorsque la réaction
est compléte, le réservoir B possede la méme composition isotopique que celle du réservoir A

a I’état initial.

4.0

— Cys. fermé a1 équilibre
Distillation Rayleigh

3.0+

556Fe (%o)

Figure 10. Comparaison des facteurs de fractionnement produits par un systeme fermé a I’équilibre et
par la distillation Rayleigh. La phase A produit la phase B. Binst constitue le produit instantané et By le
produit accumulé donc total. La composition isotopique des réservoirs 6°°Fe en %o est exprimée en
fonction de la fraction de A restante f. Les droites noires et les courbes grises représentent I’évolution
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des compositions isotopiques des réservoirs A et B respectivement dans un systeme clos a I’équilibre, et
lors de la distillation Rayleigh.

Cependant, dans de nombreux cas, le systeme n’est pas a I’équilibre isotopique et ces
équations ne sont plus valables. Lorsque les produits n’échangent plus avec les autres phases
du systéme (comme par exemple lors de la précipitation d’un minéral depuis une solution), la
distillation de Rayleigh décrit le mieux les changements des °°Fe de chaque réservoir.
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Distillation Rayleigh
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Figure 11. Evolution de la différence de composition isotopique A°Feaswr €ntre le réservoir A et le
réservoir By en fonction de la fraction f de A restant, dans un systéme fermé a I’équilibre (droite noire)
et lors d’une distillation Rayleigh (courbe grise).

En distillation Rayleigh, le produit (réservoir B) est isotopiquement isolé du réactif
(réservoir A) immédiatement apres sa formation. Dans I’exemple précedent, chaque incrément
de B produit (Binst) a été fractionné de 1,5%o par rapport au réactif A restant a un f donné. Le
fractionnement isotopique entre Binst €t le réservoir A restant est de 1,5%o et reste constant tout
au long de la réaction (Figure 10, Binst est en tiret gris, et A en pointillés gris). Si I’on s’intéresse
au produit B total (Bt représenté par la courbe grise sur la figure 10), résultat de I’accumulation
d’incréments Binst depuis le début de la réaction, alors la différence entre la composition
isotopique de Byt et de la fraction A restante augmente d’autant plus que la réaction est avancée.
On a alors A®®Fea-ginst qui est constant au cours de la réaction, tandis que A%®Fea-gtot augmente
au fur et a mesure que la réaction se produit (Figure 11). Par conséquent les fractionnements
isotopiques observés lors de la distillation de Rayleigh peuvent étre trés importants.

L’equation de Rayleigh (équation 15) nous permet de calculer les fractionnements
isotopiques en distillation de Rayleigh (ex. Criss, 1999):

[RY7)g

[RY1]p=q

= f@B-a~1) Equation 15.
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Ou [R'/7];_, est le ratio initial de [R*//], (qui peut étre défini soit pour A, soit pour B)
et f la fraction de A restante.

Exprimée en 6°°Fe, cette équation devient :

(1000+68°¢Fey)

— _a1—-1 . .
(1000+856Fef—) - f(aB S Equation 16.

Que I’on peut également exprimer sous la forme :

+(856FeA)f
In (ﬁ) = (ag_s— D In(f) Equation 17.

1000

e On peut alors définir I’évolution de la composition isotopique du substrat A en
distillation Rayleigh par I’équation 18 (ex. Criss, 1999):

(8%Feq); ~ (8%Fes) sy + In(f) 45€Fes_y Equation 18.

e Afin de s’intéresser a I’évolution de la composition isotopique du produit accumulé B
(Btot), nous devons faire la somme du substrat restant et du produit accumulé a la
composition isotopique du substrat de depart selon I’équation 19 :

f(8°°Feq) s+ (1 — f)(6°CFep, ) r = (6°°Fes)poy Equation 19.
On peut alors I’exprimer en faisant intervenir le facteur de fractionnement ag, ,_4

1—f%Btot—A

(656FeBwt)f ~ (556FeA)f=1 1—r

Equation 20.

L équation 21 nous permet alors de définir I’évolution de la composition isotopique du
produit accumulé Bt (ex. Criss, 1999):

(6%Fep,,,); ~ (65°Fey) oy — (%?)A56F63—A Equation 21.

 Le facteur de fractionnement ap . _4 aunavancement donné f de la réaction entre les
56
(1000 + 6°°Fep, )

h Binst €t A est défini selon I’équation 2(b) : ag. _, =
phases Binst et A est defini selon I’équation 2(b) : ap, .4 (1000 55Fe

On arrive alors a I’équation 22 caractérisant I’évolution de la composition isotopique
du produit instantané Binst (ex. Criss, 1999):

(6%¢Fep, )r =~ (6°¢Fen)p=1 + (1 +1In(f)) 4%°Fep_, Equation 22.
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Cette equation peut étre simplifiée en I’associant a I’équation 18 :

(556FeBinst)f =~ (556F6A)f + A56FeB_A

Equation 23.

3.2. Les isotopes du fer sur terre

Depuis I’avénement de la spectrométrie de masse a source plasma (ICPMS), et surtout
des ICPMS a multi-collection (MC-ICPMS) dans les années 2000, la communauté
internationale a commenceé a étudier avec précision les isotopes du fer dans I’environnement
(Belshaw et al., 2000). Actuellement, les mesures des isotopes du fer (exprimées en 5°°Fe)
révelent une gamme de variation d’environ 8%o (llina et al., 2013; Rouxel et al., 2008b).

Tableau 1. Compilation de mesures de composition isotopique du fer dans divers compartiments

terrestres
Type 3°°Fe/IRMM-14 .
d'échantillon (%) References
Ex : Fekiacova et al. (2013); Mansfeldt et al.
) s (2012);Poitrasson et al. (2008); Emmanuel et al. (2005);
Sols 0.622+0.72 Fantle et DePaolo (2004); Thompson et al. (2007);
Wiederhold et al. (2007)
Ex : Archer et Vance (2006); Duan et al. (2010); Hofmann
Formation de et al. (2009); Johnson et al. (2003); Liermann et al. (2011);
Fer rubanés -3.50a +1.66 Matthews et al. (2004); Owens et al. (2012); Planavsky et
(BIFs) al. (2012); Rouxel (2005); Yamaguchi et al. (2005);
Yesavage et al. (2012)
Roches ignées +0.04 & +0.14 Beard et al. (2003a)
Roches
magmatiques 0a+0.4 Dauphas et al. (2014)
terrestres
EncroGtements
Fe-Mn -0.80 4 -0.10 Ex : Chu et al. (2003); Steinhoefel et al. (2009); Zhu (2000)
Sédiments de ) s Ex : Percak-Dennett et al. (2013); Song et al. (2011);
lacs 1.72a+0.47 Teutsch et al. (2009)
Xénolites du
manteau -0.54 4 +0.11 Poitrasson et al. (2013)
lithosphérique
Basaltes des
rides médio +0.11 £ 0.01 Teng et al. (2013)
océanique
Chondrites 0+0.01 Craddock et Dauphas (2011)
Terre silicatée 0a+0.05 Craddock et al. (2013)
Migmatites +0.08 2 +0.48 Telus et al. (2012)
Pegmatites -0.08 a +0.39 Telus et al. (2012)
. 5 Ex : Heimann et al. (2008); Poitrasson et Freydier (2005);
Granitoides +0.06 a +0.31 Telus et al. (2012)
) s Ex : Beard et Johnson (2004); Steinhoefel et al. (2009);
Grenats 0.41a+0.39 Williams et al. (2005, 2009)

La composition isotopique de fer des roches ignées (c’est-a-dire a la fois des roches
basaltiques océaniques ou continentales, des roches ultramafiques et des roches siliciques) est
tres homogéne avec une valeur moyenne de +0,09+0,05%eo (26) par rapport a I’ IRMM-14 (Beard
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et al., 2003a). Ces roches sont formeées lors de processus magmatiques a haute température, qui
différent avec les processus de formation des roches sédimentaires détritiques par exemple.
Cependant, en combinant les compositions isotopiques de fer des roches ignées et des roches
sédimentaires détritiques, Poitrasson (2006) a pu définir la composition isotopigue de la crodte
terrestre supérieure a +0,.074+0,02%o0 (2c) par rapport a I’IRMM-14. La découverte de
I’homogéneite de ce réservoir que constitue la crodte continentale a permis de servir de ligne
de base pour I’étude du cycle du fer dans I’environnement.

En effet, dans I’environnement les variations de compositions isotopiques du fer sont
beaucoup plus importantes que celles de la crolte continentale (Tableau 1). Parmi les différents
réservoirs identifiés dans le tableau 1, les formations de fer rubanés (BIFs pour « Banded Iron
Formations », voir section 1.1) présentent la gamme de variation la plus large, de -3,5 a +1,7%o
par rapport aux roches ignées (ex. Beard et Johnson, 2004; Dauphas, 2004; Dauphas et al.,
2007; Fabre et al., 2011; Frost et al., 2007; Halverson et al., 2011; Hashizume et al., 2008;
Johnson et al., 2008; Li et al., 2013; Tsikos et al., 2010). Ces BIFs déposés au fond des océans
entre -2,7 et -1,9 Ga (Konhauser et al., 2002) par précipitation du Fe réduit refléteraient le cycle
biogéochimique du fer avant et apres I’oxygénation de la terre.

3.3. Les isotopes du fer dans I’océan

Dans cette partie nous allons nous intéresser plus particulierement a la composition
isotopique du fer dans I’océan. Nous aborderons tout d’abord les compositions isotopiques des
sources de fer évoquées a la section 2.1, puis les différents processus susceptibles de produire
des fractionnements isotopiques de fer dans la colonne d’eau.

3.3.1. Sources de fer a I’océan : leur signature isotopique

3.3.1.1. Aérosols

Quelques études ont permis la mesure des compositions isotopiques de fer dans des
aerosols de différentes origines, dont peu étaient des aérosols marins. En effet, la plupart des
études se sont focalisés sur des aérosols continentaux. Des compositions isotopiques de fer ont
été mesurées dans des aérosols en provenance de la province de Dunhuang en Chine et ont
montré une gamme de variation entre -0,06 et -0,01%. (Beard et al., 2003b), contrastant
legerement avec une étude plus récente montrant une moyenne de 0,10+0,08%o (proche de la
valeur crustale donc) au-dessus du lac Aha, dans la province de Guizhou en Chine également
(Song et al., 2011). Des études sur des sols de déserts ont également montré des valeurs proches
de la crodte terrestre autour de +0,05%o dans les poussiéres du désert Sosuvlei en Namibie (de
Jong et al., 2007), ainsi qu’a +0,08+0,04%0 dans des sols de désert en Chine et en Australie
(Waeles et al., 2007) et a +0,04+0,10%o0 dans des poussiéres du désert de Mojave en Californie
(Fantle et DePaolo, 2004). Des mesures ont également éte effectuées dans des aérosols
originaires d’émissions industrielles en France allant de 0,08 a 0,80%. (Flament et al., 2008)
montrant ainsi une source anthropogénique de fer lourd a I’atmosphere.

Des aérosols en milieu marin ont également été analysés. Beard et al. (2003b) ont trouvé
des 8°Fe allant de 0 & +0,21%o sur le site coréen de Kosan. Waeles et al. (2007)ont mesuré en
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moyenne un 3°°Fe a +0,04+0,09%o dans I’Atlantique Nord-Est et au niveau de I’fle de la
Barbade, ainsi qu’un §°°Fe de +0,130,18%o aprés dissolution des aérosols. Labatut et al. (2014)
ont mesuré des 5°°Fe dans des aérosols prélevés au large de la Papouasie-Nouvelle-Guinée en
milieu marin entre +0,27+0,15%o et 0,38+0,08%o. Lors d’un transect sur I’Atlantique Nord,
Conway et John (2014) ont déterminé une composition isotopique de fer tres lourde qui serait
en relation avec la dissolution des aérosols originaires du Sahara entre +0,61 et +0,75%o. Enfin
Mead et al. (2013) ont mesuré des §°°Fe sur la fraction fine (< 2.5um) et sur la fraction grossiére
(> 2.5um) d’aérosols au niveau des Bermudes. Ils ont observé que la composition isotopique
de la fraction grossiere ne variait pas au cours de I’année avec une valeur moyenne de
0,10+0,11%0 donc autour de la valeur crustale, et que la composition isotopique de la fraction
fine était en moyenne de 0,08%o lors de la saison saharienne (dép6ts importants d’aérosols en
provenance du Sahara), et qu’elle était en moyenne de -0,10%. tout le reste de I’année (pouvant
méme descendre jusqu’a -0,46%o). lls suspectent donc une source de fer 1éger a environ -0,5%o
qu’ils attribueraient a la combustion de la biomasse provenant d’Amérique du Sud.

Globalement, toutes les compositions isotopiques de fer mesurées dans les aérosols se
déposant en milieu marin sont positives entre +0,0%o et +0,40%0. Nous prendrons donc ces
valeurs comme références pour la signature isotopique des aérosols pouvant se déposer a la
surface de I’océan austral. Cependant, il faudra noter qu’en fonction de I’abondance des apports
atmosphériques et d’un fractionnement isotopique au cours de leur dissolution, cette
composition isotopique peut s’alourdir entre +0,13 et +0,80%o.

3.3.1.2. Rivieres

Beaucoup de rivieres ont été échantillonnées afin de mesurer leur composition
isotopique de fer (a la fois sur la fraction dissoute, la fraction particulaire, et sur la fraction
totale i.e. non-filtrée). Des mesures effectuées sur le fleuve Amazone ainsi que ses affluents ont
montré des §°°PFe (c’est-a-dire le §°°Fe mesuré sur la fraction particulaire) entre 0 et +0,15%o,
soit proche de la valeur crustale sur des eaux pauvres en matiéres organiques (donc riches en
matériel détritique d’origine crustal), tandis que sur des eaux riches en matiere organique (par
exemple le rio Negro, affluent de I’Amazone, dont les sources principales de fer sont les podzols
tropicaux ou des réactions redox ont lieu a I’interface eau-sols) le 5°°PFe variait entre -0,82 et
-0,34%o (dos Santos Pinheiro et al., 2014). Une étude portant sur le fer total de I’Amazone et de
ses affluents (c’est-a-dire dissous + particulaire) a montré une tendance similaire quoique de
plus faible amplitude avec des §°°TFe (5°°Fe mesuré sur la fraction totale non filtrée) entre -
0,14 et +0,12%o, avec des valeurs négatives pour les riviéres riches en matiére organique, et des
valeurs positives (et donc crustales ici) pour les rivieres pauvres en matiere organique
(Poitrasson et al., 2014).

Sur des riviéres d’Amérique du Nord, le §°°TFe a été mesuré entre -0,78 et +0,13%o,
dont les valeurs proches de 0%o ont été mesurées dans des rivieres avec beaucoup de matieres
en suspension (MES), a I’inverse des valeurs plus négatives de 5°°TFe qui ont été mesurées
dans des riviéres avec peu de MES (Fantle et DePaolo, 2004). Ces mesures confirmaient alors
les résultats d’une précédente étude focalisée sur les MES des riviéres d’Amérique du Nord
riches en particules ayant des 5°°PFe variant entre -0,04 et +0,20%o (Beard et al., 2003b). Les
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MES des rivieres boréales, montrent une gamme de variation en composition isotopique de fer
5°®PFe de -0,13 & +0,31%o, oU les colloides de type Fe-C (i.e. du fer complexé & de la matiére
organique) étaient enrichis en isotopes légers, et ou les colloides de type oxyhydroxydes de Fer
étaient enrichis en isotopes lourds (Ingri et al., 2006). Des filtrations en cascade ont également
éteé réalisées sur des eaux de rivieres boréales et ont montré une gamme de variation de +0,27
(préfiltration a 100um) a +2,79+0,10%o (ultrafiltration a 10kDa) dans des eaux riches en matiere
organique, et de -0,02+0,20%o (préfiltration a 100um) a +0,80+0,20%. (ultrafiltration a 10kDa)
dans des eaux pauvres en matiere organique (llina et al., 2013).

Des etudes portant sur des estuaires ont également été réalisées afin de caractériser
I’évolution de la composition isotopique de fer le long du gradient de salinité. Dans I’estuaire
de la riviére Scheldt (Belgique), la valeur §°°DFe a salinité 0 était de -0,6%o et montrait une
gamme de variation entre -1,2%o (soit en relation avec la floculation, a une salinité de 12 donc
au milieu de I’estuaire, soit en raison d’une décharge d’eau souterraine, voir ci-apres) et
+0,10%o (pour une salinité de 25, donc en fin d’estuaire), alors que les valeurs de §°°PFe étaient
moins variables entre -0,4 et environ + 0,1%o (de Jong et al., 2007).Une autre étude portant sur
I’estuaire de la North River (Massachusetts, USA) a montré des valeurs de 5°°DFe (6°°Fe de la
fraction dissoute) plutot positives entre +0,37 et +0,51%o, et des valeurs de 5°°PFe entre -0.09%o
(quand il n’y a pas du tout de floculation) et +0,15%o (lors du maximum de floculation dans
I’estuaire). Certains auteurs se sont egalement intéresses aux estuaires souterrains, ou des
valeurs de 5°°DFe entre -1,3 et +0,3%o ont été mesurées dans des eaux porales de sédiments
anoxiques (Rouxel et al., 2008b) dans la baie de Waquoit (Massachusetts, USA) par exemple.
Dans cette méme étude, le mélange entre les eaux oxygénées marines et les eaux porales
anoxiques des sédiments conduisent a la précipitation d’oxydes de fer engendrant un trés fort
fractionnement isotopique entre le fer particulaire et le fer dissous avec une valeur de §°°DFe
entre -2 et -4,91%o.. Une autre étude portant sur I’estuaire souterrain du lagon de la riviére Indian
(Floride, USA) a montré des valeurs de §°°DFe entre -1,16 et +0,20%o (Roy et al., 2012). Sur
ces deux derniéres études, ce sont les conditions redox des sediments dans I’estuaire qui
déterminent la composition isotopique des eaux porales.

Enfin, une étude récente portant sur la Seine (France), a montré que les riviéres
pouvaient avoir une composition isotopique de fer dissous modifiée en raison d’apports
anthropiques (Chen et al., 2014), avec des valeurs de §°°PFe entre -0,05 et +0,09%o et de §°°DFe
entre -0,60%o et +0,06%0. Dans la fraction dissoute, I’enrichissement en isotopes légers serait
attribué a une source anthropique difficilement identifiable (eau provenant des égouts, du
ruissellement des toits ou des routes, ou bien des eaux usées), tandis que les valeurs positives
représenteraient le bruit de fond crustal.

Au final, la signature isotopique du DFe de la source fluviale & I’océan serait
principalement autour de la valeur de la crodte continentale entre 0 et +0,15%.. Cependant dans
des conditions trés particuliéres (conditions redox, floculation, précipitation d’oxydes de fer) la
composition isotopique du fer dans les riviéres et les estuaires peut varier entre -5 et +0,5%o (en
5%°DFe), et entre -0,8 et +0,30%o (en 5°°PFe). Ces larges variations de compositions isotopiques
n’ont pour le moment été observées qu’a I’intérieur des estuaires et dans certains sediments
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fluviaux — donc extérieurs a I’océan-, et ne semblent donc impacter que tres localement la
composition isotopique du fer.

3.3.1.3. Hydrothermalisme

La composition isotopique du fer a éte mesurée dans les fluides hydrothermaux des
dorsales medio-océaniques. Les premieres mesures au sein du fluide hydrothermal lui-méme
ont montré une gamme de variation en 5°°DFe entre -0,13 et -0,60%o (par rapport a I’IRMM-14)
au niveau de la ride de Juan de Fuca (au large de Seattle, USA) (Sharma et al., 2001), et ont été
confirmé peu de temps apres par de nouvelles mesures entre -0,12 et -0,45%o dans des fluides
hydrothermaux de dorsales médio-océaniques du Pacifique Est et de I’ Atlantique (Beard et al.,
2003b). Le fer particulaire a I’intérieur du panache hydrothermal a également été mesuré
a-0,09%o (au début du panache, en 5°°PFe), et un enrichissement en isotopes lourds a été détecté
plus loin dans le panache avec des valeurs de 5°°PFe entre +0,24 et +1,29%o, correspondant
avec I’oxydation du Fe(ll) aqueux en Fe(l1l) aqueux, tandis que le fluide initial était mesuré a
-0,14%o en §°°DFe (Severmann et al., 2004). Par ailleurs, la composition isotopique du panache
serait stable une fois que tout le Fe(Il) est oxydé (Severmann et al., 2004). La précipitation de
la chalcopyrite (CuFeSy) a I’intérieur de la cheminée hydrothermale mene a des valeurs de
5°°PFe entre 0,11 et -0,33%o (Rouxel et al., 2008a). De plus, un fractionnement isotopique entre
-0,91 et -2%0 a constamment été observé entre la pyrite (FeS2) qui précipite dans la cheminée
et le fluide initial, dont les valeurs en 5°°DFe entre -0,25 et -0,67%o confirmaient également les
précédentes mesures de composition isotopique de fer dans les fluides hydrothermaux initiaux
(Rouxel et al., 2008a). Le DFe a I’intérieur des panaches hydrothermaux serait donc enrichi en
isotopes lourds par rapport a la composition isotopique du fluide hydrothermal initial lorsque
des sulfures de fer précipitent, et enrichi en isotopes légers lorsque de la précipitation
d’oxydes de fer se produit (Bennett et al., 2009; Rouxel et al., 2014). Le §°°DFe dans un
panache hydrothermal dépendrait donc de la composition isotopique des fluides initiaux mais
également du type de minéral qui précipite. Plus récemment, une nouvelle étude a présenté les
premiers résultats de composition isotopique de fer dissous issu d’un panache hydrothermal
dans I’océan Atlantique Nord, avec une valeur en 5°°DFe mesurée a -1,35+0,03%o (26, Conway
et John, 2014). En supposant que la composition isotopigue des fluides hydrothermaux initiaux
(c’est-a-dire dans la cheminée hydrothermale) serait comprise entre -0.13 et -0.67%o en 5°°DFe
et _entre -0.09 et +1.29%0 en &°°PFe, la valeur mesurée a -1,35+0,03%o résulterait de la
précipitation préférentielle d’oxydes de fer a I’intérieur du panache hydrothermal.

3.3.1.4. Sédiments

L apport de fer a I’océan depuis les sédiments des marges continentales par dissolution
réductrice du fer (détaillé a la section 2.2.1.2) est caractérisé par une signature isotopique légere
en 8°°DFe (Figure 12). La majeure partie des mesures a été effectuée sur la marge continentale
de la Californie (USA). Au niveau du canyon Monterey et du bassin de Santa Barbara, ou les
sédiments présentent des conditions réductrices, des §°°DFe dans les eaux porales proches de
la surface des sédiments ainsi que dans I’eau de mer au-dessus des sédiments ont été mesurés
entre -3,45 et -1,73%0 (Seth G. John et al., 2012; Severmann et al., 2006). Sur le plateau
continental de la riviere Eel, on retrouve des §°°DFe jusqu’a -3,40%o0 proche de I’interface
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eau/sédiment (Homoky et al., 2009). Dans le bassin de San Pedro des valeurs de 5°°DFe a -
1,82%0 ont également été mesurées (Seth G. John et al., 2012), et des mesures effectuées dans
des chambres benthique (c’est-a-dire au-dessus du sédiment) ont également montré des valeurs
négatives de 5°°DFe jusqu’a -2,6%o (Severmann et al., 2010). Dans les eaux porales du plateau
de I’Amazone, une valeur de 6°°DFe de -1,27%o révelerait la réduction microbienne de la phase
Fe(lll) solide (Bergquist et Boyle, 2006), tandis qu’une valeur plus lourde de &°°DFe
a -0,53+0,15%0 (Scholz et al., 2014) a éeté proposée comme source de fer réduit depuis les
sédiment de la marge du Pérou, au sein d’une zone de minimum d’oxygene (OMZ). Toutes ces
études mettent en évidence que la dissolution réductrice des sediments libere du Fe enrichi en
isotopes légers. Ces signatures isotopiques légéres ont été attribuées a un fractionnement
isotopique durant la diagénése précoce au sein des sédiments réducteurs.

. Région de Crozet (Homoky et al, 2009)

. Bassin du Cape (Homoky et al, 2013)

. Papouasie Nouvelle-Guinée (Radic et al, 2011)

Bassin San Pedro et Santa Barbara
(John et al, 2012; Severmann et al, 2006)

_ Rividre Eel . platean (Homoky et al. 2009)

Canyon Monterey (Severmann et al, 2006)

Marge du Pérou (Scholz et al, 2014)

Plateau Amazone (Bergquist et Boyle, 2006)
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39 DFe  ;gapr14 (%)

Figure 12. Compositions isotopiques de fer dissous dans les eaux porales de sédiments de différentes
régions océaniques.

Cependant un autre processus libérant du fer depuis les sédiments mais ne suivant pas
de réduction du fer (Figure 12) a été identifié en Papouasie-Nouvelle-Guinée avec une
composition isotopique 3°°DFe plus lourde que la valeur crustale & +0,37+0,15%o, mais
également plus lourde que celle mesurée sur le fer particulaire avec un facteur de
fractionnement A%Fepre.pre entre le DFe et le PFe de +0,20+0,11%o0 (Radic et al., 2011). Ce
processus a tout d’abord été appelé « dissolution non-réductrice » (NRD) de fer dissous depuis
les particules (Radic et al., 2011), mais a récemment étée renommeé « libération non réductrice »
de fer dissous depuis les particules étant donné que le processus peut étre une dissolution, mais
également une désorption de fer depuis les particules (Labatut et al., 2014). Cette signature
isotopique plutét lourde dans la fraction dissoute a également été retrouvée dans les sédiments
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du Cape Basin (Afrique du Sud) avec une valeur de §°°DFe caractérisant cette libération non
réductrice de fer depuis les sédiments a environ +0,22+0,18%. (Homoky et al., 2013), ainsi que
dans la région de Crozet avec des valeurs de §°°DFe entre -0,01 et +0,12%o (Homoky et al.,
2009).

Nous pouvons donc définir deux gammes de compositions isotopiques pour la source
sédimentaire : La dissolution réductrice des sédiments (DIR) aménerait du DFe léger & I’océan
avec un §°°DFe entre -3,45 et -0,53%o, tandis que la libération non réductrice du fer aménerait
du DFe plus lourd & I’océan avec un §°°DFe entre +0.04 et +0.52%o (Figure 12).

3.3.2. Compositions isotopiques du fer dans I’océan

A I’heure actuelle, la mesure des compositions isotopiques du fer dans I’océan est en
plein essor, et plusieurs études dans diverses régions océaniques commencent a fournir les
données nécessaires a notre compréhension du cycle du fer dans I’océan.

Les premiéres mesures sur des échantillons d’eau de mer ont été réalisées en
environnements cotiers en mer du Nord et montrent des variations de compositions isotopiques
en fer dissous 5°°DFe entre -0,3 et +0,16%o, et en fer particulaire 5°°PFe entre -0,06 et +0,06%o
environ (de Jong et al., 2007). Cependant, le protocole expérimental utilisé ne permettait pas la
mesure des compositions isotopiques du fer & des concentrations inférieures a 2 nmol.L* alors
que les concentrations de fer dans I’océan ouvert (c’est-a-dire non c6tier) sont généralement
inférieures & 1 nmol.L™ . Dans les bassins de San Pedro et de Santa Barbara, les mesures de
John et al. (2012) avaient également été effectuées en milieu cdtier (voir section 3.3.1.4) avec
des 5°°DFe jusqu’a -3,45%o0 proche des sédiments et entre -1 et +0,01%o dans les échantillons
de surface. En mer Baltique (relativement fermée), des données sur le fer dissous et le fer
particulaire ont montré une gamme de variation entre -0,44 et +0,28%o en 5°°DFe et entre -0,61
et -0,09%o en 5°°PFe (Staubwasser et al., 2013).

Il existe actuellement 5 études en océan ouvert ou des compositions isotopiques de fer
ont été mesurées avec des concentrations inférieures a 1nmol.L™. Les premiéres mesures ont
été réalisées au large de I’ Afrique du Sud, avec des §°°DFe entre -0,13 et +0,21%o (Lacan et al.,
2008) ou un lien a été établi entre les compositions isotopiques de fer et les masses d’eau
contenant ce fer. La masse d’eau profonde circumpolaire supérieure UCDW (pour Upper
Circumpolar Deep Water) porte le signal isotopique le plus négatif, tandis que I’eau antarctique
de fond AABW (pour Antarctic Bottom Water) présente le signal isotopique le plus positif.
Dans I’océan Pacifique, au large de la Papouasie-Nouvelle-Guinée, les compositions
isotopiques en fer dissous §°°DFe varient entre +0,01 et +0,58%o et en fer particulaire §°°PFe
entre -0,02 et +0,46%0 (Radic et al., 2011). C’est lors de cette étude qu’a été identifié un
processus d’apport de fer par les sédiments jusque-la ignoré via la libération réductrice du fer
dissous depuis les particules (voir section 3.3.1.4). Dans I’océan Atlantique, au niveau de la
station BATS proche des Bermudes, les compositions isotopiques de fer dissous §°°DFe varient
entre +0,30 et +0,71%o0 (Conway et al., 2013; John et Adkins, 2012). Enfin, trés recemment une
section compléte sur I’ Atlantique Nord a apporté de nouvelles valeur de 5°°DFe entre -1,35 et
+0,08%0 (Conway et John, 2014), ou une estimation des contributions des différentes sources
de fer est proposée, notamment & I’aide des compositions isotopiques. La valeur la plus négative
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de -1,35%0 a été mesurée au sein d’un panache hydrothermal, tandis que la valeur la plus
positive de +0,80%o était attribuée a la dissolution des aérosols saharien dans I’eau de mer de
surface, bien qu’elle puisse egalement étre mise en relation avec I’assimilation biologique
(échantillon a environ 30m de profondeur dans le maximum de fluorescence). Lors de cette
étude, la libération de fer réduit sur la marge africaine ainsi que la libération non-réductrice de
fer depuis la marge canadienne ont pu étre suggérées grace aux compositions isotopiques de
fer.

Avec ces dernieres études, il est désormais confirmé que la composition isotopique du
fer apporte des informations uniques sur le cycle du fer que les concentrations seules ne
permettraient pas d’obtenir (par exemple : depuis les sediments : dissolution réductrice du fer
vs libération non réductrice, hydrothermalisme : précipitation d’oxydes vs précipitation de
sulfures). Néanmoins, I’océan est un milieu ou la biologie a une trés grande importance et ou
des facteurs biotiques comme abiotiques sont susceptibles de modifier la composition
isotopique du fer dans la colonne d’eau.

3.3.3. Processus fractionnant les isotopes du fer dans la colonne d’eau

Nous allons voir maintenant quels sont les processus susceptibles de modifier la
composition isotopique du fer dans la colonne d’eau de I’océan et définir les fractionnements
isotopiques qui ont été détectés a I’heure actuelle. Ces processus peuvent étre d’origine
biologique ou abiotique.

La plupart des processus fractionnant les isotopes du fer ont été détectés au cours de
mesures expérimentales in vitro qui ne reflétent pas forcément ce qui se passe a I’intérieur de
I’océan. En effet, les conditions naturelles en milieu océanique sont trés difficiles a reproduire
en laboratoire et plusieurs processus peuvent se produire en méme temps, rendant donc la
quantification des facteurs de fractionnements plus difficiles (une composition isotopique
donnée étant souvent le résultat de plusieurs fractionnements isotopiques simultanés).
Cependant il est necessaire de mener ce genre d’études afin de comprendre ces processus
individuellement dans un premier temps.
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Tableau 2. Compilation de facteurs de fractionnement des isotopes du fer entre différentes espéces
dans des systemes abiotiques et biologiques. Dauphas et Rouxel, (2006).

Species Reactions 5°Fe  References

Aqueous species fractionation factor

Fe(ll)sq - Fe(lll)ag Abiotic oxidation 22C (equilibrium) -2.9 +/- 0.2 Welch et al. (2003)

Fe(ll),, - Fe(l)>Fe(lll)-oxides Abiotic adsorption -0.8 Teutsch et al. (2005}

Fe(ll)aq - Fe(ll)>Fe(lll)-oxides Abiotic adsorption 2.1 [copini et al. {2004)
(calculated)

Fe(ll),, - Fe(ll)>Fe(lll)-oxides Adsorption in DIR experiment -0.9to-0.4 Crosby et al. (2005)

Fe(lll}y, - {[Fell(bipy)3]2+)  Ligand disscciation (kinetic} -1.7 to -11.7 Matthews et al. (2001)

Fluid-mineral fractionation factor during mineral precipitation

Fe(ll)., - Fe{lll)-oxides Abigtic precipitation (kinetic) -0.9 +/- 0.2 Bullen et al. (2001)
Fe(ll)a, - FesO, (magnetite)  Dissimilatory Fe reduction (kinetic) -1.3 +/- 0.1 Johnsen et al. (2005)
Fe(ll)oq - FeCOs (siderite) Abictic precipitation (equilibrium) 0410 0.6 Wieslietal (2004)
Fe(ll)qq - FeCO;4 (siderite) Dissimilatory Fe reduction (kinetic) 0.0 +/- C.1 Johnson et al. (2005)

Fe(ll)o - FeS (gregite) Abiotic precipitation (kinetic) 0.91t00.2 Butler et al. (2005)
Fe(lll}a, - Fe;0;5 (hematite)  Abiotic precipitation (equilibrium) 0.1 +/-0.2 Skulan et al. (2002)
Fe(lll)s, - Fe:05 (hematite)  Abiotic precipitation (kinetic) Upto 0.8 Skulan et al. (2002)

Fluid-mineral fractionation factor during Fe(lll) reduction

Fe(ll)qq - Fe{lll)-oxides Dissimilatory Fe reduction (kinetic) -2.6 to-1.3 Beard et al. (1999, 2003);
Johnson et al. (2005)

Fluid-mineral fractionation factor during Fe(ll) oxidation

Fe(ll)aq - Fe{lll)-oxides Photosynthetic Fe oxidation -1.5 +/- 0.2 Croal et al. (2004)

Fe(ll)eq - Fe(lll)-oxides Abiotic Fe oxidation -0.9 +/- 0.2 Bullen et al. (2001)

Dans le tableau 2, une compilation de plusieurs facteurs de fractionnement entre
différentes espéces de fer dans des systemes abiotiques et biologiques est présentée (Dauphas
et Rouxel, 2006). Parmi les réactions qui générent les plus forts facteurs de fractionnements
isotopiques, la réaction d’oxydation du Fe(ll) en Fe(lll) dans la phase aqueuse genére un
AS®Fereiyag-Fe(iinag d’environ -3%. (Figure 13, Anbar, 2004; Anbar et al., 2005) ainsi que la
réduction bactérienne du fer (DIR) avec un A%®Fe reqiyag-Feqiys entre -2,6 et -1,3%o. Ces deux
processus ont donc tendance a alléger le Fe(l1) en phase dissoute et a alourdir le Fe(l11) en phase
particulaire. Le processus de sorption du Fe(ll) sur la surface de la goethite a également été
étudié avec un facteur de fractionnement cinétique allant de -2,19 a -0,96%o. entre la phase
dissoute et la fraction adsorbée (Beard et al., 2010; Wiederhold et al., 2006), tandis que le
fractionnement isotopique a I’équilibre (en fin de réaction) montrait un alourdissement de la
fraction dissoute de +0,5%0 (Wiederhold et al., 2006). Enfin des processus de
dissolution/précipitation de fer depuis différents minéraux ont montrée des facteurs de
fractionnement entre -3,11 et -0,33%o, donc un enrichissement en isotopes légers dans la phase
dissoute systématiquement (Balci et al., 2006; Frierdich et al., 2014; Kappler et al., 2010;
Percak-Dennett et al., 2011; Wu et al., 2011).
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Figure 13. Facteur de fractionnements isotopiques engendrés par différents processus biologiques et
abiotiques entre différentes espéces de fer. Anbar (2004).

Tous les facteurs de fractionnement présentés dans le tableau 2 et la figure 13 ont été
déterminés expérimentalement, mais certains processus étudiés in situ ont également permis de
déterminer des facteurs de fractionnement a I’intérieur méme de la colonne d’eau, concernant
notamment I’assimilation biologique du fer par le phytoplancton. Méme s’il est difficile
d’évaluer quantitativement ces facteurs de fractionnement en raison des incertitudes concernant
la prédominance du processus étudié, certaines tendances ont été observeées.

Au large de I’Afrique du Sud, Lacan et al. (2008) proposent que le fractionnement
isotopique engendré par I’assimilation biologique de fer dissous dans I’eau de mer par le
phytoplancton (A%®Fephyto-cau de mer) devrait étre compris entre -0,32%o et +0,32%o. Cette
hypothése semble étre confirmée par une étude au large de la Papouasie-Nouvelle-Guinée ou
le A°Fephyto-Eau de mer €St estimé entre -0,25+0,10%0 et -0,13+0,11%o, suggérant ainsi une
assimilation de fer léger par le phytoplancton, qui engendre alors un enrichissement en isotopes
lourds du fer dans la phase dissoute de I’eau de mer (Radic et al., 2011). Ce fractionnement
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isotopique pourrait correspondre a celui observé lors de I’assimilation du fer par les plantes
supérieures de stratégie 1, c’est-a-dire ou le Fe(lll) est tout d’abord réduit en Fe(ll) dans le
médium avant d’étre assimilé dans les cellules (Guelke and von Blanckenburg, 2007). Selon
une étude in vitro, il pourrait également correspondre a la réduction du Fe adsorbé a la surface
des cellules phytoplanctoniques qui favoriserait I’assimilation des isotopes légers du fer par le
phytoplancton, tandis que le médium serait enrichi en isotopes lourds (John et al., 2012). Dans
cette méme étude, la photoréduction du Fe(lll) en Fe(ll) dans le médium favoriserait
I’assimilation d’isotopes lourds du fer par le phytoplancton.

Les variations de compositions isotopiques observées dans le zooplancton pourraient
étre dues au régime alimentaire de ces derniers (différentes variétés de phytoplancton
consommeg) selon une récente étude, ou des dents de mollusques invertébrés se nourrissant
d’algues rouges présentent une composition isotopique de fer §°°PFe de -0,65+0,25%o tandis
que les dents d’une espéce différente de ce mollusque se nourrissant d’algues vertes montrent
des valeurs plus négative de 5°°PFe a environ -1,47+0,98%0 (Emmanuel et al., 2014). Nous
pouvons donc supposer que la composition isotopique du phytoplancton peut dépendre du type
de phytoplancton échantillonné, avec ici par exemple une différence de 5°°PFe entre les algues
rouge et les algues vertes d’environ 0,8%o (en supposant un fractionnement isotopique identique
lors du métabolisme du fer de ces 2 especes).

En surface de la colonne d’eau, Conway et John (2014) ont suggéré que la dissolution
des aérosols dans I’eau de mer pouvait entrainer un fractionnement isotopique entre les
particules atmosphériques et la fraction dissoute dans I’eau de mer avec un A%®Fe entre +0,3 et
+0,7%o. Cependant aucune étude a I’heure actuelle n’a réalisé une expérience donnant lieu a un
tel fractionnement isotopique lors de la dissolution d’aérosols.

Enfin, une étude en mer Baltique a montré que la précipitation d’oxyhydroxydes de Fer
entraine un enrichissement en isotopes lourds dans la fraction dissoute et un enrichissement en
isotopes légers dans la fraction particulaire (Staubwasser et al., 2013). Ce résultat est a I’opposé
des valeurs déterminées expérimentalement ci-dessus. Il pourrait étre di au fait que le
fractionnement isotopique est d’ordre cinétique alors que les précédentes études quantifiaient
un facteur de fractionnement isotopique a I’équilibre. Il est donc nécessaire de coupler les
études expérimentales avec des études de terrain.

3.3.4. Synthese sur les compositions isotopiques du fer dans I’océan

Les compositions isotopiques du fer dans la fraction dissoute, particulaire et totale (DFe,
PFe et TFe) des sources de fer (aérosols, rivieres, sediments et hydrothermalisme) ainsi que les
fractionnements isotopiques liés a I’assimilation biologique et a la dissolution des aérosols sont
représentées sur la figure 14.

Ces derniéres années, beaucoup d’études ont permis de mieux contraindre le cycle du
fer dans I’océan grace notamment aux isotopes du fer. Cependant, beaucoup de variations
isotopiques sont observées en fonction de la zone océanique étudiée, et certaines sources ont
besoin d’étre mieux contraintes isotopiquement. Les aerosols, par exemple, semblent avoir une
composition isotopique plus lourde que ce qui était suggeré auparavant, a savoir une
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composition isotopique crustale. Les rivieres montrent également d’importantes variations
selon la localisation et le régime de la riviére considérée. La source hydrothermale (c’est-a-dire
dans le panache de la colonne d’eau) pourrait avoir une signature isotopique plus légere que
celle des fluides initiaux, et variable en fonction du type de minéral qui précipite dans le
panache. La source sédimentaire, quant a elle, semble la mieux contrainte avec deux processus
de libération distincts amenant des compositions isotopiques différentes. Par ailleurs, les
apports sédimentaires étant majeurs dans I’océan austral, cette source-la sera intéressante a
identifier grace aux isotopes.
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Figure 14. Compositions isotopiques des sources de fer a I'océan ainsi que de certains processus a
I'intérieur de la colonne d'eau. DFe, PFe et TFe représentent respectivement la fraction dissoute,
particulaire et totale du fer. a : De Jong et al. (2007); b : Chen et al. (2014); c : Beard et al. (2003b);
d : Ingri et al. (2006); e : Dos Santos Pinheiro et al. (2014); f : Poitrasson et al. (2014); g : Fantle et
DePaolo (2004); h : Waeles et al. (2007); i : Song et al. (2011); j : Mead et al. (2013); k : Labatut et al.
(2014); | : Conway et John (2014); m : John et al. (2012); n : Severmann et al. (2006); o : Severmann
et al. (2010); p : Homoky et al. (2009); g : Bergquist et Boyle (2006); r : Scholz et al. (2014); s : Radic
et al. (2014); t : Homoky et al. (2013); u : Sharma et al. (2001); v : Severmann et al. (2004); w : Rouxel
et al. (2008a).

Enfin, les estimations des facteurs de fractionnements isotopiques associés a I’assimilation
biologique sont encore trop peu nombreuses pour pouvoir étre généralisées, et plusieurs
processus susceptibles de fractionner les isotopes du fer a I’intérieur de la colonne d’eau n’ont
pas encore eté étudiés d’un point de vue isotopique (par exemple la reminéralisation et plus
géneralement les interactions entre DFe et PFe au sein de la colonne d’eau).
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4. Plan et objectifs de la these

Nous avons pu voir lors de cette introduction que les études sur les isotopes du fer se sont
largement développees ces derniéres années, notamment grace a I’avénement des spectromeétres
de masse a multi collection. Cependant de nombreuses inconnues demeurent concernant les
signatures isotopiques du fer dans I’océan, ainsi que sur les fractionnements isotopiques genérés
par des processus internes a la colonne d’eau.

Les compositions isotopiques des sources peuvent permettre I’identification de celles-ci
dans la colonne d’eau lorsque les échantillons sont prélevés pres des sources. Les isotopes du
fer peuvent nous permettre notamment de faire la différence entre une source sédimentaire liée
a la réduction du fer et une source sédimentaire ou la libération du fer se fait sans suivre de
réduction.

L’objectif de ma thése a tout d’abord été d’obtenir de nouvelles données de compositions
isotopiques du fer dans I’océan ouvert. Pour cela il me fallait améliorer les protocoles en vigueur
afin d’augmenter le rendement nombre d’échantillons/temps des manipulations. Puis, une fois
les résultats obtenus, il m’a fallu comprendre les mécanismes sous-jacents qui généraient ces
signatures isotopiques. Les signatures isotopiques observées permettent-elles de discriminer
une source potentielle de fer par rapport a une autre ? Résultent-elles de fractionnements
isotopiques au cours de processus comme I’assimilation biologique, la reminéralisation et les
processus de sorption? Plus généralement, peuvent-elles nous permettre de mettre en évidence
des interactions entre la fraction dissoute et la fraction particulaire du fer ? En quoi ces données
permettent-elles de mieux comprendre et de mieux contraindre le cycle du fer dans I’océan
Austral ? En quoi cette partie de I’océan est-elle particuliere pour le cycle du fer comparee a
d’autres études sur d’autres zones océaniques ? Comment se comporte le fer et ses isotopes
dans une zone HNLC ?

Dans cette these, je m’intéresserai essentiellement a I’océan Austral, a travers une section
entre I’ Afrique du Sud et I’ Antarctique, réalisée lors de la mission Bonus-GoodHope de 2008,
qui s’intégre a la fois dans le cadre de I'année polaire internationale (2007-2009) et dans le
programme international GEOTRACES.

Aprés un second chapitre consacré aux protocoles analytiques utilisés pour mesurer les
concentrations et les compositions isotopiques de fer a la fois sur la fraction dissoute et sur la
fraction particulaire, je présenterais les principaux résultats obtenus ainsi que la discussion
autour de ceux-ci dans un seul et méme chapitre. Il concernera donc la fraction dissoute du fer
ainsi que la fraction particulaire et les interactions entre ces deux fractions du fer dans I’océan
Austral. Enfin, le dernier chapitre reprendra les principaux résultats obtenus au cours de cette
these ainsi que les perspectives de recherche qu’ils soulevent.
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CHAPITRE Il : PROTOCOLES ANALYTIQUES

Dans ce chapitre, je vous présente les protocoles et méthodes permettant la mesure des
concentrations et des compositions isotopiques du fer dans I’eau de mer, a la fois dans la fraction
dissoute et dans la fraction particulaire.

L’échantillonnage de I’eau de mer constitue la premiere étape d’un long processus de
traitement de I’échantillon. 1l sera tout d’abord filtré afin de séparer la fraction particulaire de
la fraction dissoute. La fraction dissoute devra étre préconcentrée, pendant que les filtres seront
attaques avec des acides forts jusqu’a dissolution totale des particules. Une partie des
échantillons sera prélevée pour effectuer la mesure des concentrations multiélémentaires sur
HR-ICPMS (spectrométre de masse haute résolution & source plasma, Element XR). Elles
pourront également nous servir a déterminer la quantité de double-spike de fer a ajouter dans
les échantillons. Les deux fractions seront ensuite purifiées afin d’obtenir des échantillons ne
contenant idéalement plus que du fer (naturel et spiké). Ces échantillons purifiés seront alors
analyses au MC ICPMS (Spectromeétre de masse a source plasma équipe d’une multicollection,
Neptune) pour la détermination des compositions isotopiques du fer.

1. Exigences de propreté pour I’analyse du fer

Toutes les manipulations doivent étre faites dans des conditions ultra-propres, étant donné
les trés faibles concentrations de fer dans I’eau de mer, afin d’éviter toute contamination des
échantillons. Des précautions doivent donc étre prises depuis le prélevement sur le bateau
jusqu’a I’analyse finale des compositions isotopiques.

Tout d’abord, la qualité de I"air du lieu ou les échantillons sont manipulés doit étre contrélée
(une petite particule de rouille de moins d’1pg pouvant contenir plus de fer que ce qui est
présent naturellement dans I’échantillon). Les echantillons une fois ramenes sur terre sont
manipulés en salle blanche (ISO 7, classe 10 000, c’est-a-dire environ moins de 10 000
particules inférieures a 1um par m®) et ouverts a I’intérieur d’une hotte a flux laminaire de
norme 1SO 4 (classe 10) de préférence ou ISO 5 (classe 100) lorsque I’échantillon est trop
volumineux. A bord c’est dans un container propre équipé d’une hotte & flux laminaire de norme
ISO 5 que les échantillons étaient manipulés. Ces concentrations en particules dans I’air sont
atteintes grace a la surpression d’air filtré qui alimente les salles blanches et les hottes, et sont
mesurées plusieurs fois par an. Dans tous les cas, il est nécessaire de porter une blouse (équipée
de capuche) et des gants lorsque I’on manipule un échantillon.

Les acides, et autres réactifs, utilisés lors du traitement d’un échantillon sont tous produits
a partir de solutions que I’on distille nous-méme, de solutions commerciales ultra-propres et
d’eau désionisée (que I’on appellera eau mQ par la suite). L’eau mQ est congue gréce au passage
de I’eau du robinet sur un systeme d’obtention d’eau permutée (systéme Hélix) en premier lieu,
puis sur le systéeme Milli-Q millipore® afin d’obtenir une résistivité supérieure a 18,2 mQ/cm
a 25°C en sortie de systeme. Les solutions ultra-propres utilisées pour la confection des réactifs
sont soit des acides bi-distillés (notés 2Q) dans la salle blanche du LEGOS, et dont les
concentrations en métaux sont mesures pour chaque bouteille avant d’étre utilisés, soit des
acides Suprapur commerciaux dont les concentrations en différents métaux sont fournies dans
un certificat. Enfin, tous les matériaux (béchers, cénes a centrifuger, embouts de pipettes,
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pinces, tuyaux...) qui sont utilisés lors du traitement d’un échantillon sont lavés trois fois a
I’acide mono-distillé (noté 1Q) et rincés a I’eau mQ (3 fois avant et aprés lavage). Tout ce
mateériel est alors stocké fermé dans la boite qui aura servi au lavage, et ne seront ouverts sous
la hotte a flux laminaires que quelques minutes avant leur utilisation.

2. Echantillonnage et filtration de I’eau de mer

Les échantillons que nous avons analysés ont été prélevés lors de la campagne
Bonus-GoodHope (notée BGH) qui s’est déroulée entre février et mars 2008 a bord du Marion
Dufresne Il (TAAF/IPEV) entre I’ Afrique du Sud et I’ Antarctique, dans la partie Atlantique de
I’océan Austral (codirigée par Marie Boye et Sabrina Speich). Cette campagne s’est effectuée
dans le cadre de I’Année polaire Internationale, sous I’'impulsion de GEOTRACES, ICED et
CASO. Elle avait notamment pour but d’étudier les distributions des éléments traces, de
caractériser leurs sources et leurs puits, ainsi que les processus biogéochimiques intervenant
dans leur cycle interne, ainsi que dans le cycle du carbone.

L’eau de mer a été prélevée avec des bouteilles GoFlo (12L, Figure 15) qui avaient été
auparavant lavées a I’HCI Suprapur® (Merck) a environ 0,1M et rincées abondamment a I’eau

mQ.

Figure 15. Bouteille GoFlo attachée au cable Kevlar sur BGH en A. Salle de prélévement et de filtration
a bord en B et hotte a flux laminaire en C dans le container propre de I’INSU.
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Cing stations ont été échantillonnées (notées S1 a S5, figure 16) avec environ 10
prélévements par stations a différentes profondeurs. Dix bouteilles étaient alors montées sur un
céble en Kevlar et descendues aux profondeurs souhaitées. Un messager en Teflon® était alors
envoye pour déclencher la fermeture des bouteilles qui emprisonnaient alors I’eau de mer a la
profondeur souhaitée. Ces bouteilles étaient ensuite remontées a bord et transférées directement
dans le container propre.
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Figure 16. Emplacement des stations S1 & S5 prélevées lors de la campagne BGH. Les courants
principaux sont également indiqués. Les niveaux de couleurs correspondent a la bathymétrie océanique.

La filtration a été directement effectuée a bord dans le container propre (Figure 15.B), avec
des unités de filtration en PFA (Savillex®), connectées a un tuyau PTFE et préalablement rincé
avec de I’eau de I’échantillon. Ces supports ont été équipés de filtres membrane Nuclepore®
de 90mm de diametre et de porosité 0,4um. La filtration s’est faite grace a de I’azote filtré
(0,2um) sous pression. La fraction dissoute a été récupérée dans des cubitainers souples en
LDPE (appelés cubis par la suite) de 10 ou 20L en fonction de la quantité de fer attendue et
nécessaire pour I’analyse isotopique. Cette fraction dissoute a été acidifiée a bord a pH~2 avec
de I’HCI 9M ultra-propre. La fraction particulaire s’est donc retrouvée sur les filtres, qui étaient
pliés et stockes (sans séchage ni ringage) dans des béchers en téflon propres (Savillex®).

Sur les 5 stations prélevées, les stations S1 et S4 avaient déja été analysées pour la fraction
dissoute et la fraction particulaire par Amandine Radic (thése : Radic, 2011). J’ai donc effectué
la préparation des échantillons, les purifications et les mesures des concentrations
multiélémentaires et des compositions isotopiques (section suivante) des stations S2, S3 et S5
dans le cadre de ma these.
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3. Préparation des échantillons

3.1. Fraction particulaire

Afin de pouvoir analyser la fraction particulaire aux spectromeétres de masse, il est
nécessaire de dissoudre les particules au préalable. Pour cela, nous travaillerons sous hotte a
flux laminaire afin de réaliser une attaque (ou digestion) acide totale. Nous ne serons donc pas
en mesure d’estimer ni la fraction de fer particulaire réellement réactive (labile) ni celle qui ne
réagit pas (réfractaire).

Les filtres ont été placés dans des béchers en téflon de 30mL lors des prélevements. Le
protocole d’attaque acide des filtres que nous avons mis en place est la combinaison entre
d’autres protocoles déja publiés (ex : Landing et Lewis, 1991; Planquette et Sherrell, 2012;
Radic, 2011; Tachikawa, 1997). Les béchers sont ouverts sous la hotte a flux laminaire, et une
premiére observation de I’aspect des filtres est réalisée, notamment leur couleur, la quantité de
matiere apparente, la présence de particules visibles a I’eeil nu ou toute autre hétérogénéité du
filtre.

Une solution d’attaque de 5mL d’acide chlorhydrique HCL 5M, d’acide nitriqgue HNO3
2,1M et d’acide fluorhydrique HF 0,6M est versée dans chaque bécher contenant un filtre. Le
filtre devant entierement baigner dans la solution, il sera tasseé ou replié en conséquence a I’aide
de pinces en téflon. Le bécher (fermé mais avec une légere fuite d’air) est ensuite placé sur une
plaque chauffante réglée sur 130°C (mais la température de I’échantillon sera inférieure a
130°C) pendant 3 heures, puis retiré de la plaque pour le laisser refroidir pendant 45 minutes
minimum.

Le filtre est réecupéré a I’aide de pinces préalablement rincées, puis rincé délicatement a
I’eau mQ a I’aide d’une pissette. Le filtre est pressé de sorte a en extraire toute I’eau qui doit
ensuite tomber dans le bécher. Cette opération (rincage puis pressage du filtre) doit étre répétée
au moins 3 fois pour s’assurer d’avoir récupére toute la solution d’attaque (et donc toutes les
particules qui se retrouvent maintenant sous forme dissoute dans le bécher).

Cette solution d’attaque est ensuite évaporee totalement sur une plague chauffante
réglée a 140°C. Une fois la solution évaporée, le bécher est retiré de la plaque chauffante pour
le laisser refroidir a température ambiante.

Afin de dégrader d’éventuelles matiéres organiques, le dép6t sec au fond du bécher est
repris dans 0,8mL d’eau régale (4 HNO3 + % HCL en moles). Le bécher (fermé mais avec
une légere fuite d’air) est alors placé sur une plaque chauffante réglée a 90°C pendant une nuit,
puis évapore a 140°C (en terminant a 100°C) jusqu’a obtenir un dépot sec au fond du bécher.
L’échantillon est repris dans 6mL d’HNO3 0,3M. On en préléve alors 5% a I’aide d’une pipette,
que I’on place dans un cone a centrifuger de 156mL. Le bécher et le cone a centrifuger sont
pesés une fois le prélevement de 5% effectué afin de connaitre les proportions exactes des 2
aliquotes. Les 5% prélevés seront utilisés pour la mesure des concentrations multiélémentaires
des particules a I’Element XR, et les 95% restants pour la mesure des compositions isotopiques
du fer particulaire au Neptune. Aprés I’obtention des résultats de concentrations en fer
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particulaire, la solution contenant 95% de I’échantillon est ensuite « double-spikée » selon la
technique présentée a la section 5.3.2 de ce chapitre, puis évaporée a sec a 130°C et stockée
avant de passer au protocole de purification.

Le protocole que nous avons appliqué pour la digestion des filtres a pour but principal
de minimiser les contaminations éventuelles liées a I’'usage des réactifs (gain au niveau de la
validité de la mesure). Pour cela nous avons réduit les volumes d’acides utilisés (générant un
gain au niveau du co(t de la manipulation par conséquent) par rapport au protocole
précédemment mis en place par Radic et al. (2011) (cf. Tableau 3), tout en conservant les
molarités dans la solution d’attaque.

Tableau 3. Différences entre les solutions d’attaque acide des protocoles mis en place dans cette thése
et dans celle de Radic (2011).

Composition de la solution d'attaque acide
Solution utilisée Caractéristiques Radic (2011) Abadie (2014)
e molarité dans la solution 5M 5M
Volume 15mL 2,75mL
HNO, molarité dans la solution 2,1M 2,1M
Volume 2,5mL 0,704mL
HE molarité dans la solution 0,6M 0,6M
Volume 0,5mL 0,132mL
Eau mQ Volume 1,41mL
Volume total 18mL 5mL

Les volumes d’acides ont ainsi été diminués d’un facteur 3,6 par rapport a la méthode
utilisée précédemment dans notre laboratoire, garantissant ainsi un faible niveau de
contamination induit par I’ajout d’acides sur les échantillons. Certains filtres ont été réattaqués
avec cette méme solution, ce qui nous a permis de Vvérifier que I’attaque était totale.

3.2. Fraction dissoute

3.2.1. Préconcentration de la fraction dissoute sur colonne NTA

Etant donneé les tres faibles concentrations en fer dans les zones HNLC (pouvant
descendre jusqu’a 0,02nmol/L, c’est-a-dire 22ng de fer dissous dans 20L d’eau de mer), et le
fait qu’il peut étre jusqu’a 1.10'° fois moins concentré que la matrice de I’eau de mer
(essentiellement composée de sels), une étape de préconcentration est nécessaire afin de
pouvoir effectuer les mesures des concentrations et des compositions isotopiques du fer aux
spectromeétres de masse. Le but d’une préconcentration est de réduire considérablement le
volume de I’échantillon, tout en gardant le contenu intégral en fer de celui-ci. Ici, nous
cherchons a passer de 20L d’eau de mer avec x ng de fer, a quelques mg de depdts secs
contenant les mémes x ng de fer initialement présents dans I’eau de mer sans perte et avec un
minimum de contamination, que I’on pourra déposer facilement sur la colonne de purification.
Dans le cadre de cette these, j’ai alors suivi le protocole analytique mis au point par Lacan et
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al. (2010) permettant la mesure des compositions isotopiques du fer dans des échantillons dont
la concentration en fer peut descendre jusqu’a 0,05nmol/L, ce qui est typique des zones HNLC.

Plusieurs méthodes de préconcentration du fer ont déja été proposées, impliquant
notamment I’utilisation de la co-précipitation du fer avec du Mg(OH). (ex : De Jong et al.,
2007; Nicolaysen et al., 2003; Saito et Schneider, 2006; Wu et Boyle, 1998, 1997; Wu, 2007).
Cependant la co-précipitation avec du Mg(OH)2 ne permet pas d’obtenir une solution contenant
une quantité suffisante de fer pour obtenir une mesure isotopique de fer fiable en zone HNLC.
Par ailleurs, cette méthode présentait un blanc de chimie trop important. Il a donc été choisi de
suivre une méthode différente de la coprécipitation au Mg(OH). en utilisant une résine
chélatante échangeuse d’ion appelée NTA (pour « Nitriloacetique Acide Superflow »)
développée par Lohan et al. (2005). En effet cette résine permet d’obtenir un rendement de
100% sur le fer (Figure 17), a un pH proche de 2. Cette valeur de pH est importante car c’est a
un pH compris entre 1,7 et 1,8 que tout le fer complexé a des ligands organiques (tels les
sidérophores) peut étre libéré en phase dissoute (Boukhalfa et Crumbliss, 2001) et donc étre
susceptible d’étre retenu par la résine.

Iron (III)

120
100 } . e . + .

% Recovery
[\ £ o)) co
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+
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Figure 17. Rendement de la résine NTA en fonction du pH pour le Fe(lll). D’aprés Lohan et al. (2005)

L’echantillon est donc acidifié jusqu’a pH = [1,75 ; 1,80]. Pour cela, on utilise soit de
I’HCI bi-distillé (noté HCL 2Q) ayant une concentration en fer inférieure a 20ppt pour diminuer
le pH s’il est > 1,80, soit une solution de NH4OH (a environ 500ppt de Fe) si le pH est < 1,75.
Dans le cas le plus extréme, ces 2 solutions ont apportées un total de 0.4ng de Fe dans un
échantillon contenant initialement 61ng de Fe ce qui représente 0,66% du total. Ce blanc est
donc considéré comme négligeable. Certains échantillons ont ensuite été divisés afin d’obtenir
des réplicats de chimie, puis tous les échantillons ont été « double-spikés » selon la technique
présentée a la section 5.3.2 de ce chapitre. Ces divisions se sont basées sur des estimations des
quantités de fer dans les échantillons (en nanogrammes) grace aux mesures de concentrations
DFe lors de la campagne BGH (Chever et al., 2010a), ainsi que sur le profil type du fer dans
I’océan (Figure 7). Nous avons ainsi réalise 14 duplicats et 2 triplicats d’échantillons,
permettant chacun au moins une mesure de composition isotopique de fer au Neptune (MC-
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ICPMS). Par ailleurs, 2 échantillons ont été prélevés a des profondeurs tres proches et
constituent donc 2 réplicats de prélevement (en S3 a 2034 et 2040m, ainsi qu’en S4 a 428 et
433m).

Lorsque les échantillons sont gardés pendant un temps long a un pH d’environ 2, il est
possible qu’une partie du Fe(l11) se soit réduit en Fe(l1), or la résine permet surtout de récupérer
le Fe(lll) (Figure 17) (Lohan et al., 2005). Nous avons donc ajouté dans tous les cubis du
peroxyde d’hydrogene H202 a 10umol/L (apportant au maximum 1pg de Fe dans un échantillon
de 20L) afin de réoxyder tout le Fe(ll) en Fe(lll) (Lohan et al., 2005) environ 30 minutes avant
de débuter la préconcentration.

Nous avons utilisé des tubes en Ethyléne-propyléne fluoré (FEP) afin de fabriquer ce
que I’on appellera par la suite une « colonne NTA ». Deux frittés sont placés au sein d’un tube
de 9.6mm de diametre interne et espacés de 1,65cm pour permettre I’ajout de 1,2mL de résine
NTA (Figure 18, Lacan et al., 2010). Cette manipulation étant potentiellement contaminante,
nous avons systématiquement lavé la colonne NTA sur un circuit d’élution apres sa conception
(ci-apres). Les échantillons sont ensuite placés en hauteur a environ 1m30 de la colonne NTA
pour permettre un écoulement par gravité a un débit d’environ 10mL/min et raccordés a des
tuyaux souples en téflon (Figure 18, Lacan et al.,, 2010), appelés « tuyaux de
préconcentration ».

Figure 18. Photographie de I’installation nécessaire a la préconcentration
(ici deux préconcentrations simultanées). Les rectangles blancs indiquent
la position des colonnes NTA. La colonne NTA est grossie sur le coin
supérieur gauche, ou I’on peut apercevoir les 2 frittés. D’aprés Lacan et al.
(2010).

Le bas de la colonne NTA est ensuite connecté a un cubis « poubelle »
via un robinet, qui permettra la récupération de la majeure partie de
I’eau de mer, tandis que le fer et certains autres éléments ayant de
fortes affinités pour la résine resteront piéges dans la colonne NTA.
L’écoulement de I’échantillon a travers le tuyau est enclenché par
siphonage grace a une seringue connectée au bas du tuyau de
préconcentration, qui est immediatement retirée du tuyau une fois
I’écoulement enclenché afin de permettre la connexion entre la
colonne NTA et le tuyau de préconcentration. Cela peut prendre
jusqu’a 20h pour préconcentrer 20L d’eau de mer.

3.2.2. Circuit d’élution.

Une fois la préconcentration terminée, la colonne NTA est rapidement amenée sous la
hotte a flux laminaire (afin d’éviter qu’elle ne seche, ce qui rendrait I’élution plus difficile) pour
étre connectée au circuit d’élution. Le circuit d’élution est représenté schématiquement sur la
Figure 19.
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Figure 19. Schéma du dispositif d’élution sur lequel est placée la colonne NTA aprés chargement d’un
échantillon. De gauche a droite (sens de I’écoulement) : les éluants, reliés a I’aides du tube #1 a des
vannes (V1 et V2) a 3 entrées, le tube #2, le tube #3 et la pompe, le tube #4 auquel est accrochée la
colonne NTA aprés chargement d’un échantillon, et le bécher dans lequel on récupére I’éluat avec
I’échantillon. Les tubes #1, 2 et 4 sont en téflon, le tube #3 est en plastique (color-codé Tygon®). Adapté
de Radic (2011).

Des tests effectués par Radic (2011) ont permis de déterminer le volume d’HNO3z 1,5M
nécessaire pour récuperer tout le fer qui était piégé dans la résine NTA. Il apparait que dans
cette configuration, tout le fer se retrouve élué avec 10mL d’HNOs 1,5M. Par ailleurs, un
ringage simple a I’eau mQ permet d’éluer une grande partie des €léments de la matrice encore
présents dans la résine.

La fabrication d’une colonne NTA est une manipulation trés contaminante. Par
conséquent, afin de laver une colonne NTA neuve (qui vient d’étre fabriquée), nous faisons
passer un volume important d’HNO3 1,5M (70mL) par mesure de précaution, pour retirer tout
le fer potentiellement présent, suivi de 10mL d’eau mQ (a un débit de 20mL/min) afin de rincer
la colonne. Cette colonne propre, est ensuite stockée jusqu’a subir le traitement nécessaire a
son utilisation pour un échantillon.

Avant de procéder a la préconcentration d’un échantillon, la colonne NTA est
systématiquement lavée avec 50mL d’HNO3 1,5M puis rincée avec 10mL d’eau mQ (Radic,
2011). Apres la préconcentration d’un échantillon sur colonne NTA, celle-ci est tout d’abord
rincée sur le circuit d’élution avec 30mL d’eau mQ (introduits a un débit de 10mL/min),
permettant a la majeure partie de la matrice d’étre eluée et qui sera recupéree dans un bécher
poubelle. Ensuite, un becher destiné a récupérer la fraction fer est place sous la colonne NTA,
et I’élution du fer se fait en faisant passer 10mL d’HNOsz 1,5M en 1 minute dans la colonne
NTA. Le bécher contenant I’éluat est ensuite retiré, et I’on replace un bécher poubelle afin de
récupérer 10mL d’HNO3 1,5M supplémentaire servant de solution de lavage pour la colonne
NTA. Les béchers contenant les 10mL d’éluat de la fraction fer sont alors conserves fermés
jusqu’a I’étape de purification des échantillons.

4. Purification des échantillons

4.1. Protocoles existants
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Lors de la digestion des filtres, tous les éléments chimiques se retrouvent en solution,
tandis que lors de la préconcentration de I’eau de mer filtrée, une partie des éléments de la
matrice est retirée. Les solutions obtenues ne sont donc toujours pas assez pures (au niveau du
fer) pour pouvoir étre analysées au Neptune. C’est pourquoi il est nécessaire de procéder a une
étape de purification des échantillons afin d’obtenir une solution ne contenant plus que du fer.
On utilise alors des résines echangeuses d’ions comme I’AG1-X4, AG1-X8 ou I’AG MP-1
(Dowex® ou Biorad®).

Pour les échantillons particulaires de toutes les stations (les 95% restants obtenus a la
section 3.1 de ce chapitre) ainsi que pour les échantillons dissous des stations S1 et S4, nous
avons utilisé le protocole de Poitrasson et al. (2004) qui découle des résultats de Strelow (1980)
utilisant une résine AG1-X4. On introduit dans la colonne 0,5mL (correspondant a une hauteur
de 4cm) de résine AG1-X4 (200-400 mesh) dans un réservoir de 4mm de diamétre. Nous avons
utilisé un support de colonne que nous avions fabriqué permettant de réaliser la séparation du
fer sur 6 colonnes simultanément. Les echantillons particulaires sont repris dans 0,5mL d’HCI
6M+H20. 0,32mM au moins 20 minutes avant le début du protocole de purification, et agités
pour permettre la dissolution du dépét sec (Radic, 2011).

Lorsque la résine est neuve, son introduction dans la colonne peut potentiellement la
contaminer (comme pour la NTA). Une colonne AG1-X4 venant d’étre fabriquée est alors
systématiquement rincée et lavée en introduisant successivement 7mL d’HCI 6M auxquels ont
été préalablement ajoutés 0,32mM d’H202 (pour réoxyder le Fe(ll) en Fe(l1l) et permettre son
élution), 7mL d’HNOs3 7M, et 5mL d’HF 0,1M (pour retirer tous les autres éléments
susceptibles d’avoir été introduits pendant la fabrication de la colonne). Cette étape est répétée
3 fois pour assurer un lavage efficace de la colonne.

Sur ce type de colonne, I’élution du fer se fait le plus efficacement avec de I’HCI 1M +
0,32mM d’H202 pour une eau de mer faiblement concentrée (de I’ordre du nmol) (Radic, 2011).
Par conséquent, avant la purification d’un échantillon, la colonne AG1-X4 (méme neuve) est
systématiquement rincée avec 2mL d’HCI 1M + 0,32mM d’H2O2 pour retirer toute trace
éventuelle de fer (provenant soit de I’échantillon précédent, soit d’une contamination au
moment de sa fabrication). Ensuite, nous appliquons les étapes successives du protocole
présenté au Tableau 4.

Tableau 4. Protocole de séparation du fer sur colonne AG1-X4. Adapté de Radic (2011)

1 : Conditionnement 1ml HCI 6M + H,0; 0,32mM

2 : Chargement de I'échantillon 0,5ml HCI 6M + H,0; 0,32mM (3 fois*)
3 : Elution de la matrice 3ml HCI 6M + H,0, 0,32mM

4 : Elution du fer 3ml HCI 1M + H,0, 0,32mM

5: Lavage 1 3ml HF 0.1M

6 : Lavage 2 3ml HCI 6M + H,0, 0,32mM

7 : Lavage 3 7ml HNO3 7M

*N.B : Pour s’assurer que 100% du fer a été introduit depuis le bécher dans la colonne
lors de I’étape de chargement de I’échantillon (il est possible que quelques gouttes accrochent
au niveau de I’endroit ou le dépot sec a été formeé), cette opération est répétée trois fois.
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4.2. Développement d’un protocole adapté aux échantillons d’eau de mer

4.2.1. Ajustement du volume de résine.

Le volume de résine et la géométrie de la colonne ont été développés initialement pour
des echantillons de roches ou de sols qui contiennent beaucoup de fer et d’autres eéléments
(Poitrasson et al., 2004). Etant donné les faibles concentrations en fer dans I’eau de mer, nous
avons supposé que les volumes d’acides et de résine utilisés pouvaient étre diminués, ce qui
diminuerait ainsi le blanc et augmenterait également la productivité de la manipulation. Le
processus de préconcentration sur résine NTA permet d’éliminer une grande partie des éléments
majeurs et lithogéniques contenus dans la fraction dissoute, tandis que pour un échantillon
particulaire, tous les éléments restent en solution. La purification des échantillons est alors
« facilitée » pour des échantillons dissous tandis qu’elle demande plus de précautions pour des
échantillons au départ sous forme particulaire. Le protocole que nous avons essayé de
développer doit donc répondre au critére le plus contraignant sur la fraction particulaire afin de
pouvoir étre adapté a nos échantillons. Nous avons utilisé la résine AG MP-1, qui est la version
macroporeuse de I’AG1-X4 et devrait ainsi permettre de mieux séparer le fer des autres
éléments, en facilitant leur adsorption et leur désorption sur les sites de surface de la résine. Elle
possede une capacité d’échange de 1 milliequivalent par mL. Un milliéquivalent (méq) est
défini comme étant le produit de la concentration de I’ion considéré avec sa charge en valeur
absolue (par exemple : ImmoL de Fe?* correspond a 2méq). Pour réaliser une purification
correcte d’un échantillon tres chargé, la capacité de la résine (ici 1még/mL) doit donc étre
supérieure au nombre de milliéquivalents amenés par I’échantillon.

Tableau 5. Eléments mesurés dans la fraction dissoute en sortie de colonne NTA dans la fraction
d’élution du fer (10mL HNOs 1,5M) et nombre de milliéquivalents calculés pour 10L d’eau de mer.
Adapté de Radic (2011)

mc?i?udc?: 211e()rL ESEE RS LEUEE RN e (omlb) mi“?érgg{\?a(ljeents
Elément (charge) ng (ng) (% du total) méq

Na (+) 108 000 000 000 22582 34 9.80E-04
Mg (2+) 12 900 000 000 24 187 37 2.00E-03
Ca(2+) 4110 000 000 11411 17 5.70E-04
K (+) 3920 000 000 838 1.3 2.10E-05
Sr (2+4) 81 000 000 197 0.3 4.50E-06
Mo (2+) 100 000 1443 2.2 3.00E-05
V (3+) 19 000 1754 2.7 1.00E-04
Al (3+) 10 000 10 0.02 1.1E-06
Fe (3+) 2 800 2 800 4.28 1.50E-04
TOTAL 65478 100 0.0039
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En sortie de colonne NTA, I’élution d’un échantillon de 10L d’eau de mer provenant du
sitt DYFAMED (en mer Méditerranée) et contenant 5nmol/L de fer dissous posséde la
composition en éléments majeurs présentée dans le tableau 5 (Radic, 2011). A partir de ces
données, nous pouvons estimer le nombre de milliéquivalents provenant d’un échantillon
dissous, en se basant sur les éléments majeurs (Mg, Na, Ca, K, Sr par exemple) ainsi que sur le
fer en supposant que la résine retient 100% du Fe(I11). On obtient alors un total approximatif
de 0,0039 méq pour 10L d’eau de mer. Cependant, nous ne considérerons que les éléments qui
sont présents en sortie de colonne NTA et retenus par la résine, c’est-a-dire le fer et le
molybdéne (Mo) pour des échantillons dissous (Radic, 2011). Le nombre de milliéquivalents
apportés par ces éléments est donc ramené a 0,00018 méq. Afin de s’affranchir de toute
variabilité, nous multiplions cette valeur par 2 et obtenons ainsi environ 0,0004 méqg au
maximum apportés par un échantillon dissous.

Pour les échantillons particulaires, les mesures de concentrations effectuées sur les 5%
de solution des échantillons de la mission BGH a I’Element XR permettent d’estimer les
quantités maximales d’éléments chimiques que I’on peut retrouver sur un filtre (Nuclepore de
90mm de diamétre et de porosité 0,4um). On s’intéressera notamment aux éléments chimiques
qui sont potentiellement retenus par la résine. 1l s’agit du Fe mais également de Sbh, U, In, Zn,
Se, Ga, Zr, Mo, W, et Tl (Radic, 2011). Parmi ces éléments, seuls U, Sb, In, Ga et Zr étaient
élués en méme temps que le fer sur la résine AG1-X4 (Radic, 2011). Nous pourrons ainsi definir
une valeur critique pour le volume de résine a préparer. Ces éléments ont €té mesurés sur les
matieres en suspension recueillies avec les bouteilles Niskin pour la mission BGH par Marie
Labatut (tableau 6). Cela nous permet d’avoir une estimation de la quantité maximale
d’éléments qui seront retenus par la résine et donc de pouvoir définir le volume de résine le plus
approprié a nos échantillons.

Tableau 6. Calcul du nombre de milliéquivalents (méq) apportés par un échantillon particulaire sur
la résine AG MP-1

. " . Quantité maximale

ey | crrse| QUETEANS T | Sorfwesson | genmeg

Fe 55.8 3 1.12E-03 2.01E-02 6.02E-02
Zn 65.4 2 1.67E-04 2.55E-03 5.09E-03
Ga 69.7 3 4.09E-08 5.87E-07 1.76E-06
Se 79 6 2.53E-05 3.20E-04 1.92E-03
Zr 91.2 4 1.61E-06 1.77E-05 7.07E-05
Mo 96 2 2.46E-06 2.56E-05 5.12E-05
In 114.8 3 8.17E-10 7.11E-09 2.13E-08
Sh 121.8 1 1.08E-05 8.87E-05 8.87E-05
W 183.8 6 2.32E-06 1.26E-05 7.58E-05
Tl 204.4 3 1.92E-09 9.38E-09 2.81E-08
U 238 6 6.35E-07 2.67E-06 1.60E-05
TOTAL 0.0675
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Nous obtenons alors une valeur de 0,0675 méq apportés au maximum a la résine par
un échantillon particulaire. Afin de s’affranchir de toute variabilité naturelle, ce total est
multiplié par 2 pour donner alors 0,135 méq que I’on arrondi a 0,15 még correspondant a
0,15mL de résine (1még/mL) nécessaires au minimum pour pouvoir purifier correctement un
échantillon particulaire. Ce volume de résine est donc 375 fois supérieur au volume nécessaire
pour purifier correctement un échantillon dissous, et 2 fois supérieur au volume nécessaire pour
purifier correctement un échantillon particulaire.

La géométrie de la colonne a donc été modifiée : tandis que le diamétre de la colonne
est resté a 4mm, la hauteur de la colonne a été diminuée a 1,2 cm pour permettre d’y introduire
les 0,15mL de resine AG MP-1. Ce volume de résine se retrouve au final étre un compromis
entre les travaux d’optimisation de Radic (2011) (avec un volume de résine de 0,5mL) et ceux
de John et Adkins (2010) (ou ne sont considérés que des échantillons dissous provenant d’1L
d’eau de mer, avec un volume de résine de 0,02mL).

4.2.2. Tests de rendement sur résine AG MP-1.

Le protocole de séparation du fer sur colonne AG MP-1 que nous avons utilisé pour
réaliser des tests de rendement de la résine est présenteé sur le tableau 7.

Tableau 7. Protocole de séparation du fer sur la résine AG MP-1

1 : Conditionnement 0,3ml HCI 6M + H,0, 0,32mM

2 : Chargement de I'échantillon 0,15ml HCI 6M + H,0; 0,32mM (3 fois*)
3 : Elution de la matrice 3,3ml HCI 6M + H,0, 0,32mM

4 : Elution du fer 1ml HCI 1M + H,0, 0,32mM

5: Lavage 1 0,9ml HF 0.1M

6 : Lavage 2 0,9ml HCI 6M + H,0; 0,32mM

7 : Lavage 3 4ml HNO3 7M

Les concentrations des acides utilisés lors de la purification des échantillons de BGH
avec la résine AG1-X4 (tableau 4) ont été conservées, mais les volumes d’acides ont diminué
proportionnellement a la diminution du volume de résine. Seul le volume d’HCI 6M + H20>
0,32mM correspondant a I’élution de la matrice a été augmenté afin de pouvoir améliorer
I’élimination de tous les éléments de la matrice (voir élution fractionnée en Annexe 2).

Nous avons alors effectué des tests sur cette resine AG MP-1 en purifiant 2 solutions
multiélémentaires fabriquées artificiellement, I’une représentant une matrice proche de I’eau de
mer avec tres peu de fer (environ 20 ng) et dopé en éléments majeurs de I’eau de mer (Na, Mg,
Ca, K, Si, S, Mo par exemple, Dépét 1 tableau 8), et I’autre contenant beaucoup plus de fer
(1300 ng environ) avec un dopage moins important en éléments majeurs (Depdt 2 tableau 8).
Les résultats des tests de rendements de la résine AG MP-1 avec ces deux dépots sont présentés
dans le tableau 9. Nous pouvons remarquer que la plupart des éléments de la matrice sont
éliminés de la colonne dans la fraction prévue a cet effet (HCI 6M + H>O2 0,32mM) et ne se
retrouvent pas dans la fraction fer.
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Tableau 8. Quantités (en ng) d'éléments chimiques déposés sur les résines AG MPL1 lors des tests de
rendements. Dépét 1 : matrice chargée en sel et pauvre en fer ; Dépdt2 : matrice moins chargée en sel
et riche en fer. n.d: non détecté

Quantité de dép6t sur les colonnes

Elément Dépdt 1 (ng) | Dépdt 2 (ng) | Elément Dépdt 1 (ng) Dépdt 2 (ng)
Sr 1328 2135 S 39 641 35517
Zr 34 1058 Ca 69913 65 352
Mo 825 1082 Ti n.d. 1372
Ba 2.6 1207 \% 0.3 1361
w 0.3 1206 Cr 1953 1338
In 0.2 0 Mn 0.7 1356
Sbh 0.6 1243 Fe 20.5 1291
TI 0.07 1237 Co 0.4 1371
U 0.4 1218 Ni 1059 1355
Na 2545000 1689539 |Cu 0.7 1165
Mg 269 396 182 242 Zn 846 1142
Al 15 240 366 Ga 11 1376
Si 166 433 826 Sr 1378 2094
P 210 1123 K 79 908 75 580
Se 25 1465

Tableau 9. Rendements des tests effectués sur la résine AG MP-1 a partir de 2 solutions de dépét (A :
dépot 1 et B : dépdt 2)

A

Dépot 1
Elution Matrice Elution Fer Lavage 1 Lavage 2 Lavage 3 | Total dépot 1
HCI6 M + H202 | HCI 1M + + H202 HE 01 M HCI6M + H202 | HNO3
0.32mM 0.32mM ) 0.32mM ™

Na, Mg, Al, Si, P, S, Ca, Ti,
V, Cr, Mn, Co, Ni, Cu, K,
Sr, Ba, Pb, Th, REE...

100%

Fe

98%

3%

Zn

100%

1%

1%

Ga

33%

55%

1%

Se

2%

Zr

11%

1%

2%

100%

18%

5%

100%

14%

10%

100%

2%

1%

100%

101%
102%
89%
2%
0%
14%
100%
147%
0%
0%
103%
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Dépot 2
B Elution Matrice Elution Fer Lavage 1 Lavage 2 Lavage 3 | Total dépot 2
HCI6 M + H202 | HCI 1M + + H202 HE 01 M HCI6M + H202 | HNO3
0.32mM 0.32mM ) 0.32mM ™
Na, Mg, Al, Si, P, S, Ca, Ti,
V, Cr, Mn, Co, Ni, Cu, K, 100% 100%
Sr, Ba, Pb, Th, REE...

Fe 100% 100%
Zn 100% 2% 102%
Ga 13% 89% 1% 103%
Se 88% 88%
Zr 66% 66%
Mo 7% 6% 1% 14%
In 0%
Sb 38% 5% 3% 5% 51%
w 76% 76%
TI 1% 1% 2%
U 100% 1% 101%

Le dépot 2 qui est censé représenter une configuration plutét facile pour la séparation
du fer montre en effet un rendement de 100% sur le fer lors de I’élution avec HCI 1M + H20;
0,32mM. Le dépbt 1 montre également un trés bon rendement de 98% sur le fer alors qu’il
représente une configuration tres difficile pour la séparation du fer. Cependant, certains
éléments chimiques se retrouvent élués dans la fraction fer (HCI 1M + H202 0,32mM) : il s’agit
de : Ga, Mo, Sb, Se et U. Nous retrouvons donc les mémes éléments dans la fraction fer sur la
résine AG MP-1 que sur la résine AG1-X4, a deux différences pres : In et Zr (AG1-X4) sont
remplaces par Mo et Se (AG MP-1). Parmi ces éléments, celui qui poserait le plus de probleme
pour la mesure au Neptune serait le Mo dans la fraction dissoute puisqu’on le retrouve lors de
I’élution du fer en sortie de colonne NTA en quantité relativement élevée. Notre protocole
présente donc une limite au niveau du Mo pour la fraction dissoute, et il peut donc s’avérer
nécessaire d’effectuer 2 purifications pour des échantillons dissous contenant beaucoup de Mo.

J’ai donc choisi de mesurer les concentrations multiélémentaires des fractions dissoutes
des échantillons de la mission BGH une premiere fois avant leur purification pour évaluer les
principaux risques que nous pourrions rencontrer au Neptune en appliquant ce protocole (et
donc avec cette geométrie de résine), puis de nouveau apres une premiere purification. J’ai donc
prélevé 5% des solutions obtenues apres élution des colonnes NTA, ainsi qu’apres leur
purification sur les colonnes AG MP-1 pour les mesurer a I’Element XR. Les quantités déposées
sur les colonnes AG MP-1 ainsi que les rendements obtenus pour Fe, Mo, Sh, U, Ga et Se sont
récapitulés dans le tableau 10.
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Tableau 10. Quantités de dépdts pour certains éléments chimiques sur la résine AG MP-1 et rendements
obtenus sur les échantillons dissous des stations S2, S3 et S5 de la mission BGH aprés une purification
sur résine AG MP-1

Quantités déposées sur résine AG MP-1 Rendement des résines AG MP-1
Min (ng) Max (ng) Moyenne (ng) | Min (%) Max (%) | Moyenne (%)

Fe 51 417 106 96% 110% 102%

Mo 234 789 559 2.1% 12% 6%

Sb 0.003 0.77 0.12 - - -

U 4.7 10.3 6.6 83% 95% 91%

Ga 1.2 13.6 3.8 82% 103% 93%

Se 0.5 114 2.8 - - -

Nous pouvons ainsi voir que pour ces échantillons, le fer était trés bien récupéré avec
une moyenne de rendement de 102%. Sb et Se ont été éliminés de la fraction fer tandis que le
Ga et U sortaient en méme temps que le fer avec un rendement de 90% environ. Le Mo en
revanche présente un rendement de 6% en moyenne sur I’ensemble des échantillons. Environ
94% du Mo a donc éte séparé de la fraction fer. J’ai alors décidé d’effectuer une nouvelle
purification pour retirer a nouveau 94% du Mo restant et ainsi retrouver une solution contenant
en moyenne : en masse : 92% de fer, 1% de molybdéne, 4% d’uranium et 3% de gallium,
et en nombre d’atomes : 96% de fer, 1% de molybdéne, 1% d’uranium et 2% de gallium.
Ce niveau de pureté semble suffisant pour obtenir des mesures de compositions isotopiques
précises (Radic, 2011). Les compositions isotopiques du fer des échantillons ont ensuite été
mesurées au MC-ICPMS Neptune.

Au final cette méthode nous permet de pouvoir utiliser 12 colonnes de purifications
simultanément (contre 6 pour I’ancien protocole). Ainsi, grace aux volumes d’élution, nous
pouvons réaliser les purifications 4 fois plus rapidement qu’avec I’AG1-X4. De plus, les
mesures de blanc de manipulation de fer ont montré une amélioration entre la purification avec
I’AG1-X4 et la purification avec I’AG MP-1 : le blanc de fer a été réduit de 4,6+2,2 ng (lors de
la purification des échantillons particulaires sur un volume de résine AG1-X4 de 0,5mL) a
1,3+3,2 ng (lors de la purification des échantillons dissous sur un volume de résine AG MP-1
de 0,15mL).

5. Mesures aux ICPMS : Element XR (HR-ICPMS) et Neptune (MC-ICPMYS)

Les deux ICP-MS que j’ai utilisés au cours de ma thése sont I’Element XR et le Neptune.
L’Element XR est un spectromeétre de masse haute résolution a source plasma (HR-ICPMS). Il
permet de quantifier de maniere tres précise les concentrations de la plupart des éléments
chimiques présents dans un liquide, un solide, ou un gaz. Le Neptune est un spectrométre a
haute résolution de masse et a multicollection (MC-ICPMS), qui permet de mesurer les rapports
isotopiques pour un élément donné.

5.1. Principe et fonctionnement des ICP-MS

Les échantillons sont injectés dans I’appareil apres avoir été nébulisés (production de micro-
gouttes), sont transportés par un flux d’argon et introduits dans un plasma d’argon (~7000K)
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qui permet la vaporisation, I’atomisation et I’ionisation de toute la matiere. Par la suite, ces ions
vont passer a travers deux cones : un céne « échantillon » et un cone « écrémeur ». Le cbne «
échantillon » permet de récupérer environ 10% du faisceau entrant, qui se dilate ensuite sous
I’effet du vide (pression trés inférieure a la pression atmosphérique, environ 1-2mbar) dans
lequel il arrive. Ensuite le faisceau passe a travers le cone « écrémeur » a la sortie duquel un
systeme de vide différentiel va permettre aux ions d’étre accelérés et diriges vers des lentilles
électrostatiques qui vont extraire les ions chargés positivement. Ces ions chargés positivement
sont ensuite transportés vers une fente dont la largeur va permettre de déterminer la résolution
de masse (fentes de basse, moyenne et haute résolution, qui permettent chacune de laisser passer
les ions ayant un rapport masse/charge particulier). Le faisceau d’ions ayant traversé la fente
va ensuite étre soumis a un champ électromagnétique qui va permettre de dévier les ions trop
Iégers et les ions trop lourds hors de portée des détecteurs. Ainsi, les ions ayant uniquement le
rapport masse/charge désiré seront transmis au détecteur. Le détecteur (combiné a un
collecteur) sert a compter le nombre d’impacts de ces ions et est relié a un ordinateur qui
transmet alors a I’utilisateur le nombre de coups regus par le détecteur correspondant a un
isotope donné.

Dans le cadre du Neptune, plusieurs collecteurs permettent de mesurer plusieurs isotopes
simultanément, ce qui permet de mesurer des rapports isotopiques beaucoup plus précisément
qu’avec un seul collecteur. C’est donc avec cet appareil que j’ai effectué les mesures de
compositions isotopiques du fer.

5.2. Mesure des concentrations multiélémentaires a I’HR-ICP-MS

Lors de la mesure des concentrations multiélementaires a I’Element XR, plusieurs
parametres vont jouer sur la validité et la précision de la mesure. Les principaux parametres a
prendre en compte sont les limites de détection et de quantification de I’appareil, I’étalonnage
grace a I'utilisation de standards internes et externes et les corrections d’interférences et les
effets de matrice. En effet, tous nos échantillons présentaient une matrice trés salée lors des
analyses sur cette machine. Il nous a fallu réaliser des dilutions au préalable, de sorte que les
éléments tres abondants (par exemple les majeurs avec Na, Mg, Ca etc...) ainsi que les éléments
traces (comme Fe, Al, Ni, Cr) soient mesurables.

5.2.1. Limites de détection et de quantification

Afin de quantifier les limites de détection et de quantification, nous devons analyser la
composition chimique du blanc de la machine, autrement dit le « bruit de fond ». Pour cela nous
utilisons I’acide HNOz 0,32M dans lequel tous nos échantillons ont été repris avant la mesure
des concentrations et qui constitue donc le « blanc machine ». Pour chaque mesure d’échantillon
ou de standard, cette contribution du blanc machine sera donc retirée afin d’effectuer la
correction du signal obtenu sur un élément donné. Il est important de pouvoir suivre toute
anomalie de comportement de I’appareil tout au long de I’analyse. Nous avons donc introduit
entre chaque échantillon et chaque standard un blanc d’HNO:s.
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Cette mesure répétée du blanc nous permet alors de définir les limites de détection (LD)
et de quantification (LQ) de I’appareil suivant les équations suivantes :

LD = 3 X a(nombre de coups de “X dans le blanc) Equation 24.

LQ = 10 X a(nombre de coups de “X dans le blanc) Equation 25.
Ou o est I’écart type et ®X est I’isotope de masse a de I’élément X. La LQ et la LD sont ainsi
définies en nombre de coups mais peuvent également étre converties en concentrations (en ppt
ou en ppb par exemple). On estimera qu’une donnée est valide lorsque la concentration mesurée
est supérieure a la LQ.

5.2.2. Standards internes et externes

Lorsque I’on veut transformer un nombre de coup donné par I’appareil en une
concentration dans la solution, il est nécessaire de réaliser un étalonnage de I’appareil. On utilise
une gamme de solutions étalons, dont on connait la concentration pour chaque €lément et dont
la réponse est linéaire, que I’on mesure & intervalle régulier pendant la session de mesure. La
technique du « sample standard bracketting » (SSB) consiste a placer constamment une solution
étalon avant et apres un échantillon, c’est par conséquent une méthode tres robuste. Cependant
elle rallonge considérablement le temps des analyses. Par conséquent nous avons choisi un
compromis en placant un standard tous les 6 échantillons. Il est également préférable que les
concentrations des standards soient proches de celles des échantillons mesurés. La droite
d’étalonnage doit englober les concentrations attendues dans nos échantillons. Ensuite, on
applique une régle de trois a partir de la corrélation obtenue par les solutions étalons (aprés
avoir retiré la contribution du blanc machine), sa concentration (que I’on connait) et le signal
de I’échantillon (aprés avoir retiré la contribution du blanc machine) pour obtenir la
concentration d’un élément #X dans nos échantillons. Cette méthode s’appuie donc sur un
standard externe et peut suffire lorsque la machine ne connait pas de variation de sensibilité au
cours du temps. Pour s’affranchir du risque de variation de sensibilité au cours du temps, nous
avons également utilisé un standard interne qui permet de repérer ces variations. Cette technique
nécessite I’utilisation d’un élément chimique en quantité négligeable dans nos échantillons et
gue nous rajoutons a toutes nos solutions (dans les échantillons, mais également dans les
standards et les blancs d’HNO3) en connaissant parfaitement sa concentration. Nous avons alors
utilisé une solution d’Indium et de Rhénium (notée In/Re) pour doper toutes nos solutions car
ils sont tres peu concentrés dans nos échantillons. Nous faisons donc I’hypothése qu’une
variation de sensibilité sur I’In et le Re sera représentative de la variation de sensibilité sur les
autres eléments chimiques. Nous pourrons des lors corriger le nombre de coup d’un élément X
dans un échantillon en simulant sa variation de sensibilité grace a I’équation suivante :

“X]sta Coups(***In)seq/[**5In]sta
K sen = COUDS (“X)gpp X —2dst < <
X lecn Ps (H)ech X Goups@xrma ™ CoursTTmyecn/ o imleen

Equation 26.

Ou [*X]ech et [*X]sta sont les concentrations de I’élément 2X respectivement dans I’échantillon
et dans le standard, et Coups(®*X)ech et Coups(®X)sta sont les nombres de coups corrigés des
blancs machines de I’élément X respectivement dans I’échantillon et dans le standard. Pour
nos échantillons, nous avons utilisé un standard externe fabriqué artificiellement avant chaque
session de mesure pour réaliser I’étalonnage, a partir d’une solution multiélémentaire (notée
XR) ou tous les éléments avaient la méme concentration. Nous avons alors dopé cette solution
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en certains éléments (Na, Mg, Ca, K, Si, P, Mo, Sr, Fe, Ni et Zn grace a des solutions
monoélémentaires commerciales et certifiées en concentration) pour représenter une solution
proche de I’eau de mer (notée XRdopé) ainsi qu’en In et Re. Nous avons systématiquement
mesuré le standard XR et le standard XRdopé a chaque session de mesure, afin de vérifier que
la solution de dopage ajoutée au standard XR n’entrainait pas de contamination sur les éléments
non concernés par le dopage. Aucune contamination n’a été mise en évidence dans le cadre de
cette these.

5.2.3. Précision de la mesure

Afin de valider les mesures de concentrations sur nos échantillons, deux autres solutions
de reférence étaient utilisées lors de la session de mesure, dont les concentrations sont certifiées.
Il s’agit des standards SLRS-5 (une eau de riviére) et une solution dite « EPOND » (standard
artificiel multielémentaire a une concentration d’1mg/L pour tous les éléments). Ces deux
standards ont également été dopés en In/Re pour corriger des variations de sensibilité. Les
differentes mesures de SLRS-5 et d’EPOND sur toutes nos sessions de mesure a I’Element XR
et permettant de valider les mesures sur nos échantillons sont récapitulées dans les tableaux 11
et 12. En raison des variations de sensibilité de I’Element XR entre les différentes sessions de
mesures, certains éléments de la SLRS-5 et de I’EPOND étaient parfois sous la limite de
quantification, c’est pour cela que certains éléments ont été mesurés moins de fois que d’autres
(cf. colonne Nombre de mesures, tableaux 11 et 12).

Tableau 11. Compilation des concentrations certifiées et mesurées du standard de riviére SLRS-5 lors
de nos sessions d'analyses a I’Element XR. Sur fond blanc : les valeurs certifiées ; sur fond violet : nos
valeurs.

Valeur Incertitude Nombre Ecartala
Elément certifiée absolue '\rﬂgﬁ?gee aﬁ?c?lu %;g de valeur
(ppb) (= ppb) mesures | certifiée (%)
Na 5380 100 5312 651 12% 20 1.3%
Mg 2540 160 2 567 143 6% 20 1.1%
Al 49.5 5.0 47.3 10.4 22% 17 5%
K 839 36 876 71 8% 14 4%
Ca 10500 400 10 937 679 6% 20 4%
V 0.317 0.033 0.313 0.054 17% 20 1.3%
Cr 0.208 0.023 0.211 0.062 30% 20 1.5%
Mn 4.33 0.18 4.33 0.31 7% 20 0.1%
Fe 91.2 5.8 91.0 4.0 4% 20 0.2%
Co 0.05 - 0.055 0.011 | 20% 16 9%
Ni 0.476 0.064 0.460 0.110 24% 13 3%
Cu 17.4 1.3 18.2 1.9 10% 20 5%
Zn 0.845 0.095 0.805 0.205 | 26% 9 5%
As 0.413 0.039 0.426 0.272 | 64% 15 3%
Sr 53.6 1.3 53.2 2.5 5% 20 0.8%
Mo 0.27 0.04 0.22 0.04 17% 19 17%
Sh 0.3 - 0.29 0.06 21% 17 3%
Ba 14.0 0.5 14.3 1.1 8% 20 2.4%
Pb 0.081 0.006 0.082 0.013 | 16% 19 1.5%
U 0.093 0.006 0.091 0.008 9% 20 1.9%
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Tableau 12. Compilation des concentrations certifiées et mesurées du standard EPOND lors de nos
sessions d'analyses a I’Element XR. Sur fond blanc : les valeurs certifiées ; sur fond violet : nos valeurs.

Valeur Incertitude Nombre Ecartala
Elément certifiée absolue '\rﬂgﬁ?gee aﬁ?c?lu %‘;23 de valeur
(mg/L) (x mg/L) mesures | certifiée (%)
Be 1.004 0.010 1.017 0.085 8% 15 1.3%
Na 1.010 0.011 0.970 0.390 40% 13 4%
Mg 0.997 0.004 1.000 0.155 16% 13 0.3%
Al 1.006 0.009 0.999 0.141 14% 5 0.7%
K 1.016 0.008 0.938 0.151 16% 13 8%
Ti 1.005 0.004 1.005 0.171 17% 16 0%
V 1.003 0.010 1.025 0.118 11% 17 2.1%
Cr 1.013 0.011 1.007 0.168 17% 17 0.6%
Mn 1.005 0.004 0.994 0.099 10% 17 1.1%
Fe 1.011 0.010 0.999 0.138 14% 17 1.2%
Co 1.013 0.008 1.019 0.184 18% 17 0.6%
Ni 1.008 0.009 1.004 0.186 19% 16 0.4%
Cu 0.999 0.009 1.004 0.076 8% 17 0.5%
Zn 1.011 0.007 0.971 0.136 14% 14 4%
Se 1.003 0.012 1.011 0.280 28% 11 0.8%
Sr 1.012 0.009 1.007 0.097 10% 17 0.5%
Mo 1.014 0.011 1.032 0.120 12% 17 1.8%
Ag 1.008 0.012 1.027 0.131 13% 17 1.9%
Cd 1.009 0.007 1.003 0.216 22% 17 0.6%
Sb 0.997 0.012 0.983 0.107 11% 15 1.4%
Ba 1.012 0.006 1.026 0.139 14% 15 1.4%
TI 1.000 0.011 1.020 0.166 16% 17 2%
Pb 0.990 0.010 1.022 0.134 13% 17 3%

La plupart des éléments que nous avons mesurés dans ces échantillons de référence
présentent un écart a la valeur certifiée (en valeur absolue) de moins de 2%. Pour le fer, la
mesure est tres juste sur I’analyse du standard SLRS-5 avec 0,2% d’écart a la valeur certifiée et
un écart type sur nos mesures de 4% (2SD, n=20) témoignant d’une bonne précision. Les
mesures effectuées sur le standard EPOND sont moins précises (14% en 2SD sur le fer, n=17),
mais toujours justes : la plupart des éléments sont mesurés avec un écart a la valeur certifiée de
moins de 2% également. Le standard SLRS-5, & la différence du standard synthétique EPOND,
est un standard d’eau de riviere, ce qui se rapproche beaucoup plus des conditions observées
pour I’eau de mer que pour le standard EPOND (ou tous les éléments ont la méme
concentration).

Ces résultats nous permettent donc d’étre tres confiants quant aux données de

concentrations multiélémentaires que nous avons obtenues sur cette machine lors de nos
sessions d’analyses.
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5.3. Mesures des compositions isotopigues du fer au Neptune (HR MC ICP-MS)

Au début de ma thése en 2011, I’équipe dont je fais partie avait déja publié une méthode
d’analyse des compositions isotopiques du fer dans I’eau de mer au Neptune dans les articles
de Lacan et al. (2010, 2008). C’est cette méthode que j’ai utilisée au cours de ma thése avec
certaines améliorations de protocoles (cf. section 4.2), et notamment les conditions permettant
la réussite d’une mesure de composition isotopique du fer (ci-apres). Cette mesure isotopique
est I’une des plus complexes effectuées a I’Observatoire Midi-Pyrénées (OMP).

5.3.1. Principe et fonctionnement du Neptune

Le Neptune (Thermo Finnigan) est un spectrometre de masse equipé d’un multi-
collecteur a double focalisation, ainsi que d’une haute résolution de masse permettant de
mesurer des rapports isotopiques avec une haute précision. L’instrument est équipé de 9 cages
Faraday en partie motorisées dont une fixée a un canal central fixe, ainsi que de 8 compteurs
d’ions. Les cages permettent donc la mesure en simultanée de 9 masses différentes.
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Figure 20. A) Photographie du Neptune (ouvert) au laboratoire GET a Toulouse. B) Présentation
schématique du fonctionnement du Neptune (voir texte pour détails). Weyer et Schwieters (2003)

Le Neptune est équipé d’un systeme d’introduction d’échantillon en continu.
L’échantillon (repris en HNO3 0,32M), est tout d’abord introduit dans le désolvateur Apex IR
a un débit de 75uL/min via un micronébuliseur (il est alors transformé en microgouttelettes lors
de I’introduction dans I’Apex IR), ou il est ensuite désolvaté. L’échantillon ainsi transformé en
aerosols liquide est entrainé par un flux d’argon pour étre dirigé dans la torche a plasma d’Argon
(température du plasma > a 8 000°C). Dans la région centrale du plasma, I’échantillon est
instantanément désolvaté et ionisé (Figure 20). Les ions ainsi produits, entrent dans le
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spectrométre de masse a travers I’orifice de la pointe du cone « échantillonneur ». Le flux de
gaz principal entre ensuite dans la pompe d’interface, tandis que les ions passent dans le cone
« écrémeur ». Les ions sont alors extraits du flux de gaz par une lentille d’extraction et sont
dirigés dans le systeme de lentilles de transfert. Dans celui-ci, un systeme de pompage
différentiel en 3 stades est utilisé pour réduire la pression atmosphérique du céne « sample »
jusqu’a une pression de 10 mbar environ aprés la fente d’entrée de I’analyseur de masses. Le
faisceau d’ions est ensuite accélére a SkeV et sa forme est ajustee grace a différentes lentilles
pour passer dans la fente d’entrée de I’analyseur électrostatique (ESA). L’ESA focalise alors
les ions selon des angles divergents en fonction de I’énergie des ions qui sont une nouvelle fois
accélérés a 10keV. Les ions vont ensuite traverser un champ électrostatique puis un champ
magnétique généré par un aimant qui permettra de disperser les ions selon leur énergie mais
aussi selon leur rapport masse/charge. Le systeme de double focalisation (ESA + aimant)
permet alors de regrouper les ions ayant la méme masse mais une énergie différente sur le méme
plan focal du détecteur. Les détecteurs transmettent alors un signal converti en courant
électrique et les données sont transférées sur un ordinateur en Volts. A partir de ces signaux
nous pouvons donc calculer des compositions isotopiques.

En regardant les compositions isotopiques des sources de fer (cf. Chapitre 1 Section
3.3), nous nous apercevons que la mesure que nous allons réaliser au Neptune doit étre précise
a moins de 0,1%o0 pour permettre de discriminer les sources entre elles. Il est donc nécessaire
d’obtenir un rendement élevé sur I’ensemble des manipulations et traitements chimiques
exercés sur un échantillon pour obtenir une assez grande quantité pour la mesure, d’avoir un
blanc négligeable, de connaitre le fractionnement instrumental sur les isotopes du fer, que ce
soit pendant les traitements chimiques ou pendant les mesures, ainsi que d’eliminer la matrice
et les interférences polyatomiques (*CAr'*N*, “°Arl®0*, “OAr%OH" et “°Ar®O* peuvent
respectivement produire des interférences sur le >*Fe, >°Fe, >'Fe et *®Fe) et isobariques (le **Cr
et le ®Ni interférant respectivement sur le *Fe et le *8Fe).

Pour minimiser les interférences polyatomiques d’Ar-O, Ar-OH et Fe-OH, nous avons
utilisé un désolvateur (Apex IR) afin de réduire la quantité d’H2O injectée dans le plasma
(Anbar et al., 2000; Belshaw et al., 2000). De plus, la mesure en haute résolution permet de
résoudre les isotopes du fer de leurs interférences avec Ar-O et Ar-N (figure 21,Schoenberg et
Von Blanckenburg, 2005; Weyer et Schwieters, 2003). Pour que la mesure soit réalisable en
haute resolution il faudrait obtenir un rapport M/AM (qui représente la résolution de masse)
supérieur a 6500 au minimum, et que la largeur du plateau soit supérieure a 140 ppm minimum
(cf. figure 21). Cependant, nous avons constaté au sein de notre équipe qu’une résolution de
8000 et un plateau de 180ppm étaient nécessaires pour faire de bonnes mesures. M/AM ainsi
que la largeur du plateau sont déterminés de maniéere graphique lors des réglages de I’appareil.
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Figure 21. Sighaux (en Volts) obtenus pour les masses 54, 56, 57 et 58 (normalisés a I’intensité de la
masse 56) en fonction de la masse. L’épaule du pic formé par le fer et ses interférences polyatomiques
permet d’effectuer la mesure de chaque collecteur. Weyer et Schwieters (2003)

Pour ce qui est des interférences avec le >*Cr et le *®Ni, nous les avons corrigées en
mesurant également les isotopes >3Cr et ®*Ni grace a la multicollection. Normalement, les étapes
de préconcentration et de purification permettent d’éliminer ces éléments en solution.
Cependant il reste toujours des traces de chrome et de nickel qu’il est indispensable de corriger.
Schoenberg et Von Blanckenburg (2005) ont ainsi déterminé des niveaux critiques de
contamination en Cr et Ni au-dela desquels la mesure des isotopes du fer n’est plus satisfaisante.
Leur estimation précise que pour un rapport >*Cr/>*Fe supérieur a 0,1% et/ou pour un rapport
8Ni/*8Fe supérieur a 1%, il est impossible de corriger de maniére satisfaisante les interférences
créées sur les isotopes du fer. Ces seuils ne peuvent pas étre utilisés ici car nous avons utilisé
une méthode au double-spike (voir ci-apres), non utilisée par Schoenberg et VVon Blanckenburg
(2005). Au cours de ma these, nous nous sommes penchés sur ces problémes d’interférences,
et avons remarqué que la contrainte sur le Cr imposée par les résultats de Schoenberg et Von
Blanckenburg (2005) était en réalité moins forte pour nos échantillons.

Cette observation se base sur les réplicats chimie d’un échantillon dissous, ainsi que sur
2 échantillons de surface prélevés a moins de 20 métres d’intervalle (donc pouvant étre proches
isotopiquement). L’interférence du **Cr sur le >*Fe observée pour le réplicat noté A (Tableau
13) est de 0,14% pour I’échantillon S2GF11B1 (c’est-a-dire station 2, Cast GoFlo 11, bouteille
1), tandis que celle observée pour le réplicat noté B est de 0,01% pour cet échantillon. Nous
pouvons remarguer que les compositions isotopiques de fer dissous de ces réplicats A (-0.13%o)
et B (-0.12%o) sont identiques a la vue des incertitudes observées. Par conséquent un niveau de
0,14% d’interférence en **Cr sur le *Fe ne semble pas compromettant pour la justesse de la
mesure, ni pour la précision de la mesure (2SE = 0,05%o). Les 2 échantillons S2GF15B5-6 et
S2GF12B6-7 présentent un niveau d’interférence en >*Cr sur le **Fe respectivement de 0,12 et
0.39%. Etant donné que ces échantillons sont proches en terme de profondeur et de
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concentration, que les compositions isotopiques de ces 2 échantillons sont proches (0,40 et
0,47%o), et que la précision de la mesure est identique (2SE=0,05%o), nous pouvons considérer
qu’un niveau d’interférence de 0.39% en >*Cr sur le >*Fe n’est toujours pas compromettant a la
fois pour la justesse, ni pour la précision de la mesure en Cr. Par conséquent, nos observations
montrent qu’un rapport >*Cr/>*Fe inférieur a 0,4% peut permettre d’effectuer une mesure de
composition isotopique du fer de qualité. N’ayant pas rencontré d’interférences en *®Ni sur le
%8Fe dépassant les contraintes établies par Schoenberg et Von Blanckenburg (2005), nous avons
gardé le niveau de 1% recommandé.

Tableau 13. Pourcentage d'interférence du >*Cr sur le **Fe sur 3 échantillons dissous de la mission
Bonus-GoodHope. A et B désignent des réplicats de chimie

] “Cr/P*Fe [DFe]  8°°DFe  2SE
Echantillon | Profondeur Reéplicat (%) nmol/L (%0) (%0)
S2GF11B1 1468 m A 0.14 0.60 -0.13 0.05
1468 m B 0.01 0.60 -0.12 0.05

S2GF15B5-6 | 62.5m - 0.12 0.13 0.40 0.05
S2GF12B6-7 | 43.5m - 0.39 0.09 0.47 0.05

5.3.2. Correction du biais de masse

Le biais de masse est un fractionnement isotopique qui est provoqué par les instruments
utilisés au niveau de I’interface notamment. Ce fractionnement isotopique est d’environ 3,5%
par unité de masse atomique pour le fer sur le Neptune et reste généralement trés stable pendant
toute la durée des mesures. Ce fractionnement isotopique est donc environ 300 fois supérieur a
la précision recherchée pour nos données (de I’ordre de 0,1%o). Il est donc nécessaire de le
contrbler et de pouvoir le corriger. Pour cela nous avons combiné deux méthodes :
I’encadrement de chaque échantillon par un standard externe (I’IRMM-14 dans notre cas)
couplé a la technique du double spike (Lacan et al., 2010). Une autre méthode performante
(mais que nous n’avons pas utilisé ici) utilisant un dopage au Ni sera également détaillée.

> Encadrement par un standard externe (IRMM-14)

Cette méthode consiste a analyser un standard isotopique avant et aprés chaque
échantillon, en supposant que le biais de masse sur I’échantillon est égal a la moyenne des biais
de masse des standards qui encadrent I’échantillon. Cependant, il est nécessaire de la coupler
avec une autre méthode, car cette hypothése est problématique. En effet, bien que nos
échantillons soient purifiés du mieux que nous pouvons, il restera toujours des traces de la
matrice originelle. Et cette matrice peut produire des effets que I’on ne contr6le pas sur le
fractionnement isotopique instrumental. Par conséquent, le fractionnement instrumental peut
étre complétement différent de celui des standards qui encadrent I’échantillon et la valeur de
composition isotopique que I’on calcule serait alors fausse sans aucun moyen de le savoir. De
plus, il peut arriver que le plasma soit instable durant la mesure et de la méme facon pourrait
engendrer un biais de masse différent de celui des standards encadrant.

74



C’est pour cela que I’on a utilise la technique du double spike, afin de pouvoir contrdler
le fractionnement instrumental de la machine y compris pendant la mesure de I’échantillon.

» Dopage au Ni

La méthode consiste a rajouter dans I’échantillon du nickel dont la masse est proche du
fer pour évaluer le fractionnement instrumental provoque sur le fer grace a celui provoqué sur
le nickel (ex. Malinovsky et al., 2003; Poitrasson et Freydier, 2005). Une méthode consistant a
rajouter du chrome a I’échantillon a également été mise en place (Kehm et al., 2003; Sharma et
al., 2001).

Le principe de cette méthode est de rajouter une solution de Ni a tous les échantillons,
et d’utiliser la loi exponentielle de fractionnement de la masse pour retrouver la composition
isotopique réelle du fer dans I’échantillon. Cette loi permet d’obtenir les deux équations
suivantes (ex : Maréchal et al., 1999; Poitrasson et Freydier, 2005; Russell et al., 1978) :

56 56 561,\ JFe
Fe Fe M*>°Fe - .
(54 ) = (54 ) X (T) Equation 27.
Fe mesuré Fe vrai M>%Fe
61Ni 61Ni M61Ni le L .
PRy = \som: PRy Equation 28.
Nt mesuré Nt vrai M>"Nt

Ou fre et fni sont respectivement les coefficients, indépendants de la masse, de la loi
exponentielle de fractionnement pour Fe et Ni. M'X représente la masse molaire de I’isotope i
de I’élément X considéré.

Il a été montré qu’en utilisant une régression linéaire dans un graphique In(**Fe/>*Fe) vs
In(®Ni/%°Ni) a chaque session de mesure, la reproductibilité sur les mesures était meilleure
(Poitrasson et Freydier, 2005). Cette méthode implique explicitement que les coefficients fr et
fni sont différents, et ne requiert pas de connaitre a priori le biais de masse.

La méthode consiste ensuite a encadrer chaque échantillon d’une solution standard
IRMM-14 également dopée en Ni. Par exemple, dans la figure 22, I’échantillon considére est
un standard isotopique : I’hématite ETH (Eidgendssische Technische Hochschule, Poitrasson
et Freydier, 2005) dopé en Ni.

La pente mS de la droite est déterminée par régression linéaire dans un graphique In
(°Fe/**Fe) vs In (®INi/%°Ni) sur les IRMM (cf. figure 22). Ainsi, il est possible de déterminer
le rapport *°Fe/**Fe vrai. La composition isotopique corrigée 5°°Fe/>*Fe est alors déterminée
selon I’équation 29 :
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X (55Fe) -1
>*Fe) IRMM-14
Equation 29.
M56Fe
In{ =z — < .
Et ms = Ire % Equation 30.
i ln<—M50Ni)

Ou les indices « éch » et « IRMM-14 » représentent respectivement la valeur mesurée
pour I’échantillon et la valeur recommandée pour I’IRMM-14 (Taylor et al., 1992) et ou I’indice
« mIRMM-14 » représente la moyenne des rapports isotopiques des 4 solutions IRMM-14 ayant
été analysées au plus proche de I’échantillon considéeré dans la séquence analytique
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Figure 22. Rapports non corriges issus de mesures repétees des standards IRMM-14 et Hématite ETH
dopés par une solution standard de Ni. Poitrasson et Freydier (2005)

» Technigue du double spike

La technique du double spike permet de corriger le biais de masse introduit par
I’instrument (ex. Dideriksen et al., 2006; Johnson et Beard, 1999; Lacan et al., 2010; Siebert et
al., 2001). Pour les isotopes du fer, le principe est d’ajouter a |I’échantillon (avant tout traitement
chimique) une solution enrichie en 2 isotopes du fer (dans notre cas le 'Fe et *®Fe, mais il est
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possible d’ajouter du >*Fe également) et dont la composition isotopique est connue. Une fois
que le mélange est effectué entre I’échantillon et la solution de double spike, la composition
isotopique de I’échantillon est en quelque sorte enregistrée dans le mélange. Par conséquent
cette méthode possede également I’avantage que toute perte accidentelle ultérieure d’une
fraction d’échantillon n’a pas d’influence sur la précision de la mesure. Cette solution de double
spike est ajoutée avant la préconcentration des échantillons dissous, et avant I’étape de
purification pour les échantillons particulaires (donc aprés I’attaque acide des filtres). A partir
du moment ou cette solution est ajoutée, tous les fractionnements isotopiques éventuels qui
seraient induits par les traitements chimique (passage sur résines échangeuses d’ions
notamment) pourront étre corrigés. Le double spike est également ajouté a la solution d’ IRMM-
14 (dont la composition isotopique est certifiée) utilisée pour I’encadrement par un standard
externe.

Une fois la composition isotopique du mélange échantillon-double spike obtenue, nous
appliquons I’algorithme de Siebert et al. (2001) pour retrouver la composition isotopique réelle
de I’échantillon. Cet algorithme permet de résoudre la composition isotopique réelle de
I’échantillon, de fagon géométrique grace a la composition isotopique calibrée du double spike,
a la composition isotopique du standard IRMM-14, et a celle mesurée du mélange échantillon-
double spike. La figure 23 représente I’espace tridimensionnel dans lequel on retrouve ces
compositions isotopiques. A partir de la loi de fractionnement isotopique dépendant de la
masse, et de la mesure de la composition isotopique du mélange, on obtient la courbe du
mélange fractionné (courbe noire sur la figure 23). Grace a la composition isotopique du spike
qui est connue, et a cette courbe de mélange on obtient la surface grisée. Puis grace a la
composition isotopique du standard IRMM-14 et de la loi de fractionnement dépendant de la
masse, on en déduit la courbe de fractionnement de I’échantillon non spiké naturel.
L’intersection de cette courbe avec la surface grisée détermine alors la composition isotopique
réelle de notre échantillon.

La composition du double spike utilisé pour nos mesures a été déterminée et optimisée
par Lacan et al. (2010). Elle consiste en une solution composée de 0,11% de **Fe, 3,21% de
%Fe, 59,18% de °’Fe et de 37,50% de °8Fe. Elle fut d’abord ajoutée aux échantillons
particulaires (de toutes les stations de la mission BGH) et aux échantillons dissous (stations S1
et S4 de la mission BGH) de maniere a avoir environ 50% de Fe naturel et 50% de Fe venant
du double spike. Cependant, nous avons corrigé ce rapport pour les échantillons dissous des
stations S2, S3 et S5 en augmentant la quantité de double spike ajouté selon les résultats de
John (2012). Nous avons donc fait en sorte d’obtenir environ entre 25 et 33% de Fe naturel et
entre 67 et 75% de Fe venant du double spike.
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Figure 23. Représentation de la méthode avec une solution de double spike enrichie en *'Fe et **Fe
permettant de retrouver la composition isotopique réelle d’un échantillon a partir de la composition
isotopique du mélange échantillon -double spike. Les lois de fractionnement dépendant de la masse sont
représentées par les courbes en trait plein. La courbe contenant la composition isotopique mesurée
(point noir) correspond au fractionnement instrumental, et celle contenant la composition isotopique
vraie du standard (croix noire) correspond au fractionnement de I’échantillon non spikeé. La ligne droite
en pointillés représente la courbe de mélange entre la composition isotopique du double spike et celle
de I’échantillon vrai. Adapté d’Albaréde et Beard (2004).

Une fois les conditions de largeur de plateau et de résolution remplies, nous passons une
étape supplémentaire de controle. 1l est en effet nécessaire de remplir certaines conditions avant
de pouvoir lancer une séquence de mesure. Nous cherchons a obtenir une précision interne en
2SE inférieure a 0,1%o. Pour cela nous nous sommes assurés qu’avant chaque lancement de
séquence I’erreur interne en 1SE était inférieure a 4.107° en analysant une solution pure de fer
faite-maison. Si I’erreur interne 1SE (que I’on peut monitorer au cours de la mesure) est
supérieure a 4.10°, alors il faut reprendre les réglages de la machine afin d’optimiser au
maximum le signal (en terme de sensibilité et de stabilité). Si cette étape est validée, alors il
faut vérifier que les mesures sont reproductibles a moins de 0,09%.. Pour cela, nous langons
une sequence de 6 hématites double spikées (avec un IRMM-14 double spiké entre chaque
hématite), dont on définit la composition isotopique grace a I’algorithme de Siebert et al.
(2001). Si la reproductibilité sur ces hématites est supérieure a 0,09%o, NOUS ne pouvons pas
lancer la séquence, et une étape supplémentaire d’optimisation des signaux (ainsi
qu’éventuellement de la position des cages) est nécessaire. Enfin, une fois que nous obtenons
une reproductibilité inférieure a 0,09%., avec une composition isotopique moyenne de
I’hématite a +0,53+£0.07%o (voir section 5.3.3), nous pouvons lancer la séquence de mesure sur
les échantillons.

78



5.3.3. Validation des données

Il existe plusieurs moyens pour valider les données que nous avons obtenues avec la
méthode du double-spike. Nous évoquerons notamment la reproductibilité sur le long terme
basée sur des mesures répétées d’hématite, les réplicats de prélevement et de chimie que nous
avons effectués et I’intercalibration GEOTRACES.

> Hématites

Lors de chaque session de mesure, nous avons mesuré un standard isotopique
fait-maison Hématite afin de déterminer a la fois la justesse de la mesure, mais également sa
reproductibilité. Chaque session de mesure débute par plusieurs mesures de ce standard (de 3 a
6 mesures répétées), pour Vvérifier que nos réglages sont optimums et alors poursuivre les
mesures sur nos échantillons. Lors des mesures des échantillons selon la méthode du double
spike, les hématites étaient placées tous les 2 échantillons, dans une séquence de ce type :
« ...Blanc - IRMM - blanc - Hématite - blanc - IRMM - blanc - Echantillon - blanc - IRMM -
blanc - Echantillon - blanc - IRMM - blanc - Hématite - blanc - IRMM... ».

Nos analyses répétées de cette hématite (qui est parfois denommeée Milhas pour son lieu
de prelevement dans les Pyrénées, ou bien ETH) donnent une composition isotopique moyenne
de §°°Fenem-etr = +0.52+0.07%o0, (2SD, n=113), ce qui est en parfait accord avec des mesures
de ce méme standard par d’autres équipes de différents laboratoire a travers le monde avec une
valeur moyenne de +0,53+0.07%o (2SD) (compilation de Lacan et al., 2010 a partir de : De Jong
et al., 2007; Dideriksen et al., 2006; Fehr et al., 2008; Levasseur et al., 2004; Poitrasson et
Freydier, 2005; Poitrasson et al., 2014).

Cette etape de validation nous permet donc de contréler la reproductibilité sur le long
terme, nous assurant alors que les mesures réalisées au Neptune sont justes et non biaisées sur
ce standard.

> Réplicats de prélévement et de chimie

Durant la campagne Bonus-GoodHope, 2 réplicats de préléevement ont été réalisés,
respectivement a environ 2035m en S3 et & environ 430m en S4. Ces réplicats montrent une
reproductibilité moyenne de +0,04%. (respectivement +0,018%o et £0,071%o0). Nous avons par
la suite réalisé des réplicats de chimie une fois les échantillons rapportés a notre laboratoire. Il
s’agissait de diviser en 2 ou 3 les échantillons dissous avant tout traitement chimique. Ainsi, 14
duplicats et 2 triplicats ont été réalisés, dont la reproductibilité varie de £0,0003 & +0,15%., avec
une moyenne de +0,05%o. Cette étape de validation nous permet donc de contrdler tout type de
contamination accidentelle des échantillons qui aurait pu modifier conséquemment la
composition isotopique de celui-ci.
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> Intercalibration GEOTRACES

Avant le début de ma thése, une intercalibration organisée par GEOTRACES s’est
déroulée, pendant laquelle 4 laboratoires (2 en France, un aux Etats-Unis et un en Australie)
ont participé a la mesure de la composition isotopique du fer dans I’eau de mer (Boyle et al.,
2012). Les échantillons que notre équipe avait recus ont alors subi les traitements chimiques
développés par Amandine Radic durant sa thése. Ces échantillons provenaient du site BATS
dans I’Atlantique Nord-Est, et I’équipe du LEGOS a réalisé I’analyse des compositions
isotopiques sur 2 échantillons : I’un avait été prélevé en surface (7m) et I’autre en profondeur
dans I’eau profonde Nord-Atlantique (NADW a 2000m). Les résultats de cette intercalibration
sont présentés a la figure 24.
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Figure 24. Résultats de I'intercalibration GEOTRACES pour la composition isotopique du fer dissous
au site BATS. Caltech (USA), WHOI (USA), LEGOS (France) et ANU (Australie) sont les 4
laboratoires ayant participé a cette intercalibration.

Nous pouvons voir que les résultats des 4 laboratoires sont en trés bon accord entre eux,
ce qui permet de qualifier cette intercalibration de véritable succes, et de confirmer que le
protocole mis en place dans notre équipe permet de mesurer avec précision la composition
isotopique du fer dissous dans I’eau de mer.
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CHAPITRE IIl : RESULTATS ET DISCUSSION

1. Présentation générale de la zone d’étude.

1.1.Contexte hydrodynamique

Figure 25. Carte de bathymétrie (en metres) de la région de la mission Bonus-GoodHope. Les 5 stations
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d’échantillonnages (S1 a S5) sont indiquées ainsi que les principaux fronts et les principales zones
(domaines dans le texte). STZ = Zone Subtropicale ; SAZ = Zone Subantarctique ; PFZ : Zone du Front
Polaire ; AZ : Zone Antarctique. Adapté de Faure et al. (2011).

La figure 25 montre les principaux fronts et domaines océaniques traversés durant la
campagne Bonus-GoodHope, tandis que la figure 26 présente une vue plus large de la zone
avec les principaux courants qui circulent dans notre zone d’étude.
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Figure 26. Carte de température de surface(en °C) du CCAR data viewer utilisant les données du
GHRSST (Group for High Resolution Sea Surface Temperature). Les stations S1 a S5 sont les stations
de prélevements pour les isotopes du fer. Vision simplifiée des principaux courants.

Du nord au sud, les domaines suivants peuvent étre repérés :

- le domaine subtropical limité au sud par le front subtropical (STF).

- le domaine du courant circumpolaire antarctique (ACC) qui incorpore le front polaire
(PF) et le front sud de I’ACC (SACCF), et qui est limité au nord par le front
subantarctique (SAF) et au sud par la « limite sud » de I’ACC (Southern Boundary,
SBYy).

- le domaine de la Gyre de la mer de Weddell limité au nord par la SBy.

Pour rappel, nos échantillons ont été prélevés aux « Super Stations », de S1 a S5. Une
description détaillée des masses d’eau et des courants peut étre trouvée dans I’article de Bown
et al. (2011) que je résume ci-apres.

Au nord du STF (contenant la station S1), les eaux de surface proviennent de I’océan Indien
sous I’influence du courant des Aiguilles (figure 26) et sont caractérisées par des températures
potentielles 6>10°C et des salinités S>34.5 (Figure 27A). Dans la zone subantarctique (entre
le STF et le SAF, incorporant la station S2), les températures et salinités des eaux de surface
sont également caracteéristiques des eaux Indiennes subtropicales.

Dans la zone du front polaire (PFZ, entre le SAF et le PF), les températures de surface
diminuent de 6 ~ 6°C (pour la station S3) jusqu’a 2°C (station S4), avec de trés faibles salinités
(5<33.8).

Dans la zone antarctique (entre le PF et le continent Antarctique), les températures de
surface diminuent jusqu’a 6 ~ 0°C (station S5), et les salinités augmentent légérement (S=34
au niveau de la station Sb).
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Plusieurs masses d’eau circulent le long de cette section australe, et peuvent étre identifiée
dans un diagramme température potentielle vs salinité (figure 27) et sont également reportées
sur la figure 28 représentant la distribution de la salinité sur cette section.
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Figure 27. A) Diagramme Température potentielle (8 en °C) vs Salinité(S). Les densités potentielles (oy
en kg/m?), et les concentrations en oxygéne dissous (Uumol/kg) sont également représentées. B) Zoom du
rectangle noir en trait plein de A). La profondeur de certains échantillons prélevés pour les isotopes du
fer (triangles gris) et les domaines des masses d’eau (rectangles en pointillés) sont identifiés sur le
diagramme. Ces figures ont été réalisées sur le logiciel Ocean Data View (Schlitzer, 2009).

- L’eau antarctique intermédiaire (AAIW) est identifiée par un minimum de salinité
(S<34.3, Arhan et al., 2011) entre 300 et 600m (cs~27.11kg/m?). Au niveau de la station S1,
elle prend son origine dans I’océan Indien, on la note alors I-AAIW (figure 27 A ; Gordon et
al., 1992), alors que pour les stations S2 et S3, elle provient de la région subantarctique dans le
sud-ouest de I’océan Atlantique et est alors notée A-AAIW ( figure 27 A ; Piola et Gordon,
1989). L’AAIW subducte vers le Nord au niveau du PF (figure 28). A noter que les eaux
centrales d’origine indienne (CW, non représentées) sont présentes entre 100 et 450m sur la
station S1 avec des températures comprises entre 9 et 15°C et des salinites élevées entre 34,6 et
35,2.

- L’eau profonde circumpolaire superieure (UCDW) est caractérisée par un
minimum d’oxygene (160-180 umol/kg). Elle est vraisemblablement transportée par le courant
des Aiguilles en S1, avec des eaux d’origine Indienne (I-UCDW), tandis qu’en S2 et S3 elle
provient du sud-ouest de I’océan Atlantique apres une excursion vers le nord depuis le passage
de Drake (A-UCDW ; Whitworth et Nowlin, 1987). En S4, ’lUCDW provient directement du
passage de Drake (entre la pointe sud de I’ Argentine et la péninsule Antarctique, figure 26) et
est donc notée DP-UCDW (Whitworth et Nowlin, 1987) sur les figures 27B et 28.
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Figure 28. Section de salinité lors de la mission Bonus-GoodHope (2008). Les principales masses d'eau
et les fronts océaniques sont représentés. STZ = Zone subtropicale ; STF= Front Subtropical ; SAZ=
Zone Subantarctique ; SAF= Front Subantarctique ; PFZ= Zone du Front Polaire ; PF=Front Polaire ;
SACCF= Front Sud du Courant Circumpolaire Antarctique (ACC) ; SBy = Limite Sud de I’ACC. Masses
d’eau : voir texte pour détails. Figures réalisées sur le logiciel Ocean Data View (Schlitzer, 2009).

- L’eau profonde Nord-Atlantigue (NADW) retrouvée a environ 3000m de
profondeur en S1, a auparavant coulé le long de la marge Africaine depuis I’Atlantique en
suivant ce que I’on appelle la « route sud-est » (SE-NADW ; Arhan et al., 2011; Gladyshev et
al., 2008). Elle est caractérisée par un maximum de salinité en profondeur (S>34.8). Cette masse
d’eau est également retrouvée en S2 mais a suivi une trajectoire différente de celle arrivant en
S1, en longeant la marge Sud-Américaine, avant de bifurquer vers la station S2 en suivant ce
que I’on appelle la « route sud-ouest » (SW-NADW ; Whitworth et Nowlin, 1987).

- L’eau profonde circumpolaire inférieure (L CDW) est associée au maximum de
salinité en profondeur des stations S3 et S4. Elle serait originaire du mélange entre la NADW
et les eaux de fond du courant circumpolaire Antarctique (AABW et UCDW par exemple).

- L’eau de fond Antarctique (AABW) est retrouvée au fond de chaque station et est
caractérisée par un minimum a la fois en température potentielle mais également en salinité,
comparé aux masses d’eau sus-jacentes. Cette eau semble prendre son origine le long de la
pente de la marge Antarctique, principalement dans la mer de Weddell et dans la mer de Ross,
ou les eaux de surface subductent en raison de leur densité (faibles salinités et températures) et
de I’action des vents de surface. Elle s’écoule ensuite lentement vers le Nord contrainte par la
topographie des fonds marins.

- L’eau chaude profonde (WDW) caractérisée par des températures potentielles
0 >0°C et ’eau profonde de la mer de Weddell (WSDW) ayant des températures 6 entre 0,7
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et 0°C sont des eaux typiques de la Gyre de Weddell. Il est a noter que I’AABW peut étre
parfois considérée comme de la WSDW modifiée.

1.2. Caractéristiques biogéochimigues sur la section

Les caractéristiques biogéochimiques détaillées de la section traversée par la mission
BGH peuvent étre retrouvées dans I’article de Le Moigne et al. (2013) et son résumées ci-apres.

Dans les domaines subantarctique et subtropical (S1 et S2), les silicates, les nitrates et
les phosphates sont présents a des concentrations treés faibles dans les premiers 200m de la
colonne d’eau (Figure 29, Le Moigne et al., 2013). Les données de chlorophylle a (Chl a) y
montrent un maximum de concentration qui est typique des conditions des systemes
oligotrophes, ou les nanoflagellés et les dinoflagellés sont les espéces dominantes de
phytoplancton (Beker et Boye, 2010). Le maximum de Chl a est trouvé a 50m en S1 et en S2.
Un faible taux de transfert de carbone vers la zone mésopélagique est également observé dans
ce domaine (Joubert et al., 2011; Planchon et al., 2013).

Dans la partie nord du domaine de I’ACC (station S3), un déficit de silicates a pu étre
observé pendant la saison de floraison estivale dans la zone du front polaire, alors que les
nitrates et les phosphates ne sont pas complétement consommeés (Figure 29, Le Moigne et al.,
2013). C’est dans ce domaine que se trouve la zone HNLC. Dans la partie sud du domaine de
I’ACC (station S4), de forts niveaux de concentrations en silicate, phosphate et nitrate ont été
observés pendant la période de la campagne (fin de I’été Austral), et sont associés a de tres
faibles concentrations en Chl a et phaeopigments. Ces données suggerent qu’un bloom de
diatomées a précédemment eu lieu le long du front polaire pendant la période de floraison. Le
maximum de Chl a est trouveé sur les 60 premiers métres de la station S3 et sur les 125 premiers
métres de la station S4. L’export de carbone vers la zone mésopélagique dans cette zone semble
particulierement efficace (Planchon et al., 2013).

Enfin, dans la Gyre de Weddell (station S5), les silicates sont moins consommés que
dans le domaine de I’ACC, et les concentrations en Chl a et en phaeopigments augmentent
Iégerement. Ceci suggére que les prélevements ont été effectués pendant un stage avancé d’un
bloom de diatomées relativement mineur. Cette hypothese est confirmée par les observations
de frustules dégradés qui contiennent des assemblages phytoplanctoniques dominés par les
diatomées sans ou avec trés peu de chloroplaste (Beker et Boye, 2010). Sur la station S5, le
maximum de Chl a est trouvé dans les 50 premiers metres, et I’export de carbone dans la zone
mésopélagique de la Gyre de Weddell semble comparable a celui du domaine de I’ACC
(Planchon et al., 2013).
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Figure 29. Sections des concentrations en silicates (Si(OH)J), nitrates (NO3") et phosphates (PO4*).
L’échelle de latitude est inversée par rapport aux autres graphiques. Le sud est a gauche. D’apres Le
Moigne et al. (2013).

1.3. Comportement du fer dans I’océan austral

L’ACC est un trés fort courant s’écoulant vers I’Est et connectant les eaux des océans
Atlantique, Indien et Pacifique. Il peut par conséquent amener du fer provenant de chaque
océan. Il semblerait que I’océan Atlantique fournisse plus de fer a I’océan Austral que ne le fait
I’océan Indien. Ces différences pourraient étre dues a des différences biologiques ainsi qu’aux
sources de fer intrinséques a ces deux océans (Tagliabue et al., 2012). Les sources possibles de
fer & I’océan austral seraient les aérosols issus des poussieres des déserts de Patagonie,
d’Afrique du Sud et d’Australie (ex. Boyd et al., 2004; Tagliabue et al., 2012), les marges de
certaines Tles telles que les Tles de Géorgie du Sud (Boyd et Ellwood, 2010; Chever et al., 2010a;
Klunder et al., 2011), la dissolution et/ou la remobilisation de sédiments depuis la marge sud-
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africaine (Chever et al., 2010a; Roy-Barman et al., 2013), les cheminées hydrothermales de la
ride médio-océanique de la région de Bouvet (Klunder et al., 2011), ainsi que de la diffusion
latérale de fer depuis les glaciers de I’Antarctique (Gerringa et al., 2012). La production
biologique de Fe(ll) dans les eaux de surface peut également étre une source de fer dissous in
situ, de méme que la reminéralisation de la matiére organique dans les eaux plus profondes, qui
coincident avec les maxima de concentration en Fe(l1) a ces profondeurs (Sarthou et al., 2011).

2. Résultats sur le fer dissous

Toutes les mesures de compositions isotopiques de fer dissous pour la mission
Bonus-GoodHope sont reportées dans le tableau 14.

Les reproductibilités des mesures reportées dans le tableau 14 correspondent a 2 fois
I’écart-type (2SD, erreur externe), soit & 95% d’intervalle de confiance, sur les 113 mesures
répétées pendant 2 ans du standard hématite-ETH (c’est-a-dire dans notre cas +0,07%o, cf.
section 5.3.3 du Chapitre 2).

Nous aurions également pu reporter ces reproductibilités en termes d’erreur interne (2SE).
Ces dernieres varient entre +0,03 et £0,09%o. La reproductibilité sur les réplicats de chimie est
en moyenne de +0,05%o (14 duplicats et 2 triplicats), et varie de £0,0003 a +0,15%o, tandis que
les réplicats de prélevement montrent une reproductibilit¢ de +0,04%. (n=2). C’est la
reproductibilité interne (2SE) ou I’écart type entre les réplicats de chimie qui est reportée dans
le tableau 14 lorsque ceux-ci sont supérieurs a la reproductibilité externe (x0,07%o, 2SD sur
les hématites).

Les concentrations en fer dissous [DFe] varient de 0,05 nmol/L (station S4 a 56m et 130m
et station S5 a 31m) a 0,90 nmol/L (station S2 a 2930m). En surface, elles diminuent du nord
vers le sud de 0,18 nmol/L en S1 a 0,05 nmol/L en S4 et S5. Sur tous les profils, nous retrouvons
un minimum en [DFe] en (sub-)surface, puis globalement une augmentation progressive en
profondeur.

Les compositions isotopiques du fer dissous §°°DFe varient de -0,74+0,07%o (a2 205m a la
station S5) a +0,47+0,07%. (a 43m a la station S2). Sur chaque station, nous observons un
enrichissement frappant en isotopes légers (8°°DFe<0) de la surface vers les profondeurs
intermédiaires, contrastant fortement avec un enrichissement en isotopes lourds entre les
profondeurs intermediaires et les echantillons de fond.
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Tableau 14. Concentrations et compositions isotopiques du fer dissous (relatives au standard IRMM-
14) des stations S1 a S5 de la mission Bonus-GoodHope (2008). Les données de tempeératures
potentielles (4), salinité, densité (o), oxygéne et utilisation apparente de I'eau I'oxygene (AOU)
provenant des CTD sont également reportées. Les réplicats de type a, b, ¢ sont des réplicats de chimie,
tandis que ceux de type 1, 2, 3 sont des réplicats de Neptune. Les données en italiques correspondent
aux moyennes des réplicats. L’incertitude sur la mesure correspond au 2SE lorsque celui-ci est
supérieur a la reproductibilité externe (ici 0,07%o pour 6°°DFe) obtenu sur des mesures répétées du
standard Hématite-ETH. ND signifie que I’échantillon n’a pas pu étre analysé correctement.

Cast Bouteille Profondeur Salinité Gy [02] AOU Masse Réplicats [DFe] &%DFe 2SD
GoFlo (m) (°C) (kg/m®)  (umol/kg) (pmol/kg) d'eau (nM)  (%o) (%o0)

Super 1, 13.121°E/36.523°S, station 18, Cast GoFlo 8-10, 22/02/2008, Profondeur du fond = 4920 m.
Données de Radic (2011)

8 10 31 20.16  35.60 25.18 232.6 -18.7 a 0.18 0.06
b 0.17 0.02
moyenne  0.18 0.04 0.09
8 51 17.74  35.42 25.66 230.1 -3.1 - 0.31 0.18  0.07
7 102 1419  35.20 26.31 218.7 21.6 CW - 0.25 0.10 0.07
6 203 12.05 35.02 26.60 222.9 326 CW - 0.29 0.09  0.07
5 407 9.10 34.65 26.84 228.9 62.2 CW - 0.36 021 0.07
4 763 5.65 34.43 27.16 197.4 96 I-AAIW a 059 -0.18
b 059 -0.16
moyenne 059  -0.17  0.07
3 1271 3.14 34.58 27.55 164.9 160.8 UCDW a 060 -0.13
b 060 -0.11
moyenne  0.60 -0.12  0.07
2 2797 2.06 34.84 27.84 225.8 108.5 SE-NADW a 0.70 0.26
b 0.75 0.28
moyenne  0.72 0.27 0.07
1 4068 0.84 34.74 27.85 217.3 128.7 AABW a 0.59 0.20
bl 0.57 0.22

b2 057 0.20
moyenne  0.58 021  0.07

Super 2, 8.928°E/42.469°S, station 34, Cast GoFlo 10-11-12-15, 28/02/2008, Profondeur de fond = 4500 m

12 6-7 435 13.08  34.63 26.09 271.6 -1.4 - 009 047 0.07
15 5-6 62.5 13.17  34.70 26.13 264.6 5.7 1 013 041
2 013  0.39

moyenne  0.13 0.40 0.07

12 4 92 1161  34.79 26.51 257.4 18.5 - 012 002 007
2 127 9.35 34.49 26.67 264 19.8 - 011 -0.04 0.7
1 199 8.49 34.46 26.78 259.9 30.1 - 017 -019 007
11 8 399 5.96 34.28 27.00 248.5 56.3 A-AAIW - 036 -0.20 0.07
5 619 417 34.18 27.13 254.1 67.2 A-AAIW a 045 -0.27
b 045 -0.27
moyenne  0.45  -0.27  0.07
1 1468 2.62 34.60 27.61 180.8 148.4 A-UCDW a 060 -0.12
b 060 -0.13
moyenne  0.60 -0.12  0.07
SW-
10 6 2930 1.92 34.83 27.86 226.1 111 NADW a 086 028
bl 092 022
b2 092 018
moyenne  0.90 0.17 011
1 4018 0.77 34.74 27.88 218.8 127.5 AABW 1 065 027
2 0.65 029
3 065 028
moyenne  0.65 0.28  0.07
Super 3, 4.376°E/47.554°S, station 48, Cast GoFlo 20-24, 06/03/2008, Profondeur de fond = 4400 m
24 9-10 28 6.45 33.73 26.49 3015 -1.8 - 0.09 -0.01 0.07
7-8 53.5 6.44 33.73 26.49 301.3 -1.1 - 0.06 ND
5 101 472 33.81 26.76 304.1 9.2 - 010 026 007
4 152 381 33.91 26.94 304.2 13.9 - 010 -0.13 0.7
3 253 3.60 34.09 27.11 272.2 49.6 A-AAIW - 022 -023 0.07
2 504 2.78 34.21 27.28 235.2 100 A-AAIW a 029 -0.39
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b 030 -0.35
moyenne 030 -0.37  0.07
1 1088 2.45 34.58 27.61 175.4 154.7 A-UCDW 1 055 -0.25
2 055 -0.19
moyenne 055 -0.22 0.07
20 8 2034 1.98 34.77 27.81 203.1 131.2 LCDW a 0.68 -0.04
bl 0.67 -0.03
b2 0.67 -0.01
moyenne  0.67 -0.03  0.07
7 2040 1.98 34.77 27.81 203.1 131.2 LCDW 1 0.68 -0.04
2 0.68  0.02
3 0.68  -0.05
moyenne  0.68  -0.02 0.07
1 4068 0.44 34.70 27.86 2129 136.5 AABW 1 052  0.06
2 052 0.02
moyenne  0.52 0.04  0.07
Super 4, 0.007°E/51.86°S, station 62, Cast GoFlo 31-32, 11/03/2008, Profondeur de fond = 2570 m.
Données de Radic (2011)

32 9-10 56.5 2.54 33.71 26.90 329.7 -0.3 - 0.05 -0.07 0.07
7-8 130 1.38 33.83 27.08 3231 14.4 - 0.05 -0.17 0.7
6 173 0.86 34.07 27.31 279 58.8 - 015 -052 0.07
5 275 1.67 34.48 27.59 188.1 148.1 DP-UCDW - 025 -061 0.07
4 428 1.87 34.63 27.69 1753 158.4 DP-UCDW - 0.28 -0.66 0.07
3 433 1.87 34.63 27.69 175.3 158.4 DP-UCDW - 027 -071 007
2 764 1.73 34.71 27.77 186.8 1475 LCDW a 035 -045

b 035 -0.53
moyenne 035 -049 0.11
1 1150 1.34 34.73 27.81 199.1 1394 LCDW - 042 -029 007
31 5 1671 0.79 34.71 27.84 206.6 137.3 LCDW a 046 -0.14
b 045 -0.17
c 045 -0.28
moyenne  0.45 -0.19 0.15
1 2488 0.31 34.69 27.85 2123 136.5 AABW - 063 -0.22 007
Super 5, 0.038°W/57.552°S, station 78, Cast GoFlo 34-37, 15/03/2008, Profondeur de fond =3930 m.

37 1-2 31 0.44 34.09 27.35 3434 49 - 0.05 -0.08 0.07

34 82 0.41 34.15 27.40 338.9 9.5 - 0.09 004 007
143 -0.69  34.40 27.66 285.3 72.9 - ND ND
205 -0.11 3455 27.76 242.7 109.7 a 029 -0.74
b 030 -0.74

moyenne  0.29 -0.74  0.07
7 409 0.54 34.68 27.82 205.5 140.7 WDW a 037 -0.58
b 037 -0.55

moyenne  0.37  -0.57 0.07

8 717 0.42 34.69 27.84 200.8 146.6 WDW - 050 -0.27 007
9 1228 0.13 34.68 27.85 215.8 134.6 WDW a 045 -0.36
b 046 -0.35
o 045 -0.33

moyenne 045 -0.35 0.07

10 2150 -0.25  34.66 27.86 2311 1233 WSDW - 070 -0.09 0.07
34 5 3051 -0.48  34.66 27.87 241.8 1155 WSDW a 054 -0.25
b 054 -0.20

moyenne 054 -0.22 0.07

1 3916 -0.64  34.65 27.87 248.6 110.8 WSDW - 0.54* -0.19* 0.07*

* Données de Radic (2011) pour I'échantillon Cast 34 Bouteille 1 de la station Super 5
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3. Résultats sur le fer particulaire

3.1.0bservation de filtres au MEB

Avant de commencer la préparation des échantillons de la fraction particulaire, nous
avons observé 3 filtres (2 sur la station S1 et 1 sur la station S3) au microscope électronique a
balayage (MEB) du GET a Toulouse. Les filtres ont été sélectionnés en fonction des
concentrations en Chlorophylle a (Chl a, Joubert et al., 2011) et des concentrations en
aluminium particulaire (PAI) mesurées par Marie Labatut.

Sur la station 1, le premier filtre est issu d’un prélevement effectué a 2700m de
profondeur (avec une forte concentration en PAI et une faible concentration en Chl a), et le
deuxieme a 29m de profondeur (avec moins de PAI qu’a 2700m mais dans le maximum de Chl
a), tandis que sur la station S3 le filtre provient d’un échantillon situé a 40 m de profondeur
(avec une trés faible concentration en PAI et dans le maximum de Chl a). La localisation des
échantillons est représentée sur la figure 30.

Chl a
(ug{l:}

PAl

40°5 455 505 555

Figure 30. Localisation des filtres observés au MEB (étoiles blanches). Les concentrations en
Chlorophylle a (Chl a en haut), et en aluminium particulaire (PAl, en bas) permettent de choisir des
échantillons se trouvant dans des environnements contrastés. STF = front subtropical, SAF = front
subantarctique, PF= front polaire, SACCF= Front sud du courant circumpolaire Antarctique (ACC),
SBy= Limite sud de I’ACC. Ces figures ont été réalisées avec le logiciel Ocean Data View (Schlitzer,
2009)
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5129m
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S340m —

Figure 31. Photographies des filtres observés au MEB en électrons secondaires. Vue d'ensemble du
filtre en AO, BO et C0O. Zooms sur des formes particuliéres (de quelques pum de diamétre) en A1, A2...B1,
B2...C1, C2...

Les photographies des filtres présentés sur la figure 31, montrent en effet trois zones
contrastées. Les compositions multiélémentaires qualitatives de certains de ces filtres sont
présentées dans I’Annexe 1. A 2700m en S1, nous n’observons que trés peu de particules sur
la vue d’ensemble du filtre (A0), et qui sont composées de différents minéraux comme du quartz
(A1), des argiles calcaires (A2), et des oxydes de fer (A5). Nous pouvons également noter la
présence de matiere organique non identifiée (A3), ainsi que de diatomées (A6) mais il y en a
tres peu. Enfin en A4 nous observons un minéral (non identifié¢) composé majoritairement de
cuivre, de zinc et de plomb.

A I’inverse a 29m en S1, le filtre est rempli de particules (BO) et majoritairement
composées de différentes espéces de diatomées (B1 a B6). En B7 nous observons un solide
composé de calcium, de soufre et d’oxygene qui ne serait pas du gypse étant donné sa structure
hexagonale (le gypse cristallisant dans une structure monoclinique). Il s’agirait donc
vraisemblablement d’anhydrite.

Enfin, a 40m en S3, on ne retrouve que trés peu de particules (CO) dont la majorité est
d’origine organique avec des diatomées (C1 a C4), une espéce de zooplancton en C6 que nous
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ne sommes pas en mesure d’identifier et une pelote fecale en C7. En C5 nous pouvons voir de
nombreux cristaux de sel NaCl qui ont précipité lors du séchage du filtre. Enfin en C8 nous
observons probablement un vrai cristal de gypse (CaSOa).

De maniere qualitative, I’observation de ces filtres confirme les résultats de Chl a et de
PAI, a savoir qu’il y a beaucoup plus de particules proche de I’ Afrique du Sud en S1 qu’au large
en S3, et que celles-ci sont dominées par la fraction lithogénique en profondeur en S1, tandis
qu’en surface de S1 et de S3 (au large) ce sont majoritairement des particules biogéniques que
nous observons.

3.2. Concentration et compositions isotopiques du fer particulaire

Les résultats des mesures des concentrations [PFe] et des compositions isotopiques du
fer particulaire 5°°PFe sont présentés dans le tableau 15. Les incertitudes sur la mesure varient
entre 0,03 et £0,12%. en termes d’erreur interne (2SE), et la reproductibilité externe est fixée
a +0,07%o (de la méme maniére que pour les échantillons dissous). Seulement 2 réplicats de
chimie ont été réalisés sur les échantillons particulaires, a 28m et a 4068m de la station S3, et
montrent respectivement une reproductibilité de +0,07 et de +0,14%o.. De la méme maniere que
pour les échantillons dissous, ce sont I’erreur interne (2SE) et I’écart type sur les réplicats de
chimie qui sont reportés dans le tableau 15 lorsque ceux-ci sont supérieurs a la reproductibilité
externe (£0,07%o, 2SD).

Les concentrations en fer particulaire [PFe] varient de 0,11 nmol/L (station S4 a 56m et
130m) a 4.11 nmol/L (station S1 a 4068m). Aucune tendance nette ne se dégage de I’évolution
des concentrations en surface qui sont tres variables (de 0,11nmol/L en S4 jusqu’a 0.57 nmol/L
en S3). Globalement, les concentrations en PFe augmentent en profondeur sur toutes les stations
avec un maximum de variabilité sur la station S1, tandis que sur les autres stations cette
augmentation se fait de facon plutdt monotone. Sur chaque station I’échantillon le plus
concentré en PFe se trouve étre I’échantillon le plus profond.

Les compositions isotopiques du fer particulaire §°®PFe sont relativement homogenes
sur toute la section avec des valeurs allant de -0,04+0,11%0 (a 764m a la station 4) a
+0,324+0,07%0 (a 62m a la station S2) et une valeur moyenne sur I’ensemble des stations de
+0,11£0,15%0 (2SD). Globalement, on retrouve du fer plut6t lourd en surface et en subsurface,
et qui s’allege en profondeur pour retrouver une composition isotopique proche de la crodte
terrestre (0,07+0,02%o ; Poitrasson, 2006).
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Tableau 15. Concentrations et compositions isotopiques du fer particulaire lors de la mission Bonus-
GoodHope (2008). *Donnée de Radic (2011) a 3916m en S5. **Incertitude sur les réplicats chimie. Les
réplicats de chimie (a, b, ¢) et les réplicats Neptune (1,2,3) sont indiqués.

Profondeur  Masse Réplicats [PFe] &®PFe 2SD | Profondeur Masse Réplicats [PFe] &®PFe 2SD

(m) d'eau (nM)  (%o) (%o0) (m) d'eau (nM)  (%o) (%)

Super 1, 13.121°E/36.523°S, station 18, Cast GoFlo 8-10,
22/02/2008, Profondeur du fond = 4920 m. Données de Radic

Super 2, 8.928°E/42.469°S, station 34, Cast GoFlo 10-11-12-
15, 28/02/2008, Profondeur de fond = 4500 m

(2011)

31 - 0.48  0.09 0.09 435 - 0.28 NA

51 - 095 017 0.07 62.5 1 0.19 032

102 CW - 1.03 0.04 0.07 2 019 033

203 CW - 225 0.09 0.09 3 0.19 031
407 Cw - 1.32 0.06 0.10 moyenne  0.19 0.32 0.07

763 I-AAIW - 191  0.02 0.08 92 - 0.27 ND

1271 UCbw - 178  0.04 0.07 127 1 0.36 0.22

2797 SE-NADW - 153  0.09 0.07 2 0.36 0.23

4068 AABW 1 411  0.09 3 036 0.28
2 411  0.09 moyenne  0.36 024  0.07

3 411 0.07 199 1 056 0.19

moyenne  4.11 0.08 0.07 2 0.55 0.12

Super 3, 4.376°E/47.554°S, station 48, Cast GoFlo 20-24,

06/03/2008, Profondeur de fond = 4400 m moyenne 055  0.16  0.07

28 al 057 015 399 A-AAIW 1 033 019
a2 057 017 2 033 019
bl 0.57 0.22 moyenne  0.33 0.19 0.07
b2 057 014 619 A-AAIW 1 052 017
moyenne 057  0.17 0.07 2 051 013
53.5 1 0.20 0.08 moyenne  0.51 0.15 0.07
2 020 0.10 1468 A-UCDW 1 090 0.08
3 020 0.08 2 089 0.04
moyenne  0.20  0.08 0.07 moyenne  0.90 0.06 0.07
101 - 0.13 ND 2930 SW-NADW 1 074 014
152 - 0.22 ND 2 0.73  0.09
253 A-AAIW 1 0.27 0.29 moyenne  0.73 0.11 0.07
2 027 0.20 4018 AABW - 182 012 0.07

Super 5, 0.038°W/57.552°S, station 78, Cast GoFlo 34-37,

moyenne  0.27  0.25 007 15/03/2008, Profondeur de fond = 3930 m.

504 A-AAIW 1 049 021 31 1 021 015
2 048 0.22 2 021 017
moyenne  0.49 0.22 0.07 3 0.21 0.15
1088 A-UCDW 1 055 017 moyenne 021 016  0.07
2 055 013 82 1 014 0.23
moyenne  0.55 0.15 0.07 2 0.14 0.22
2034 LCDW 1 066 017 moyenne  0.14 022  0.07
2 066 0.12 143 1 055 0.16
moyenne  0.66 0.15 0.07 2 0.55 0.14
2040 LCDW 1 0.67 0.05 3 055 013
2 0.66 0.06 moyenne 055 014  0.07
moyenne  0.66 0.05 0.07 205 1 0.53 0.06
4068 AABW al 1.07 0.10 2 053 0.04
a2 1.07 011 moyenne 053  0.05  0.07
bl 113  0.23 409 WDW 1 055 0.09
b2 112 022 2 054  0.09
moyenne  1.10  0.16  0.14** moyenne  0.55  0.09 0.07
Super 4, 0.007°E/51.86°S, station 62, Cast GoFlo 31-32,
11/03/2008, Profondeur de fond = 2570 m. Données de Radic 717 WDW 1 043 011
(2011)
56.5 1 0.11  0.00 2 044 015
2 011 0.08 3 044 021
3 0.11 0.07 moyenne  0.43 0.15 0.07
moyenne  0.11 0.05 0.08 1228 WDW 1 0.52 0.11
130 - 0.11 ND 2 050 0.09
173 - 024 0.10 0.11 moyenne 0,51  0.10 0.07
275 DP-UCDW - 028 0.02 0.11 2150 WSDW 1 049 0.01
428 DP-UCDW - 025 -0.01 012 2 048  0.02
433 DP-UCDW - 0.28 ND moyenne  0.48 0.02 0.07
764 LCDW - 035 -0.04 011 3051 WSDW 1 090 0.03
1150 LCDW - 0.47 ND 2 089 0.01
1671 LCDW - 048 0.15 0.08 moyenne  0.90 0.02 0.07
2488 AABW - 1.04 ND 3916 WSDW - 1.07* 0.07* 0.11*
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4. Sources et cycle du fer dans I’océan Austral, secteur Atlantique

Nous allons désormais nous intéresser a ce que les concentrations et les compositions
isotopiques du fer nous apportent comme informations sur les sources de fer ainsi que sur le
cycle interne du fer dans notre zone d’étude, I’océan Austral. Pour cela nous combinerons a la
fois les mesures de concentration et de compositions isotopique du fer mais également certaines
mesures de concentrations particulaires pour d’autres éléments que nous avons pu obtenir sur
I’Element XR, ainsi que des données sur la biologie (chlorophylle a par exemple) et sur des
paramétres hydrologiques tels la salinité, la température et I’oxygene dissous mesurées pendant
la campagne Bonus-GoodHope.

Dans une premiere partie consacrée aux sources du fer, nous listerons les informations
apportées par les concentrations en fer d’une part, puis par les compositions isotopiques d’autre
part, en veillant a corroborer nos hypothéses grace a I’utilisation de certains parametres cités
ci-dessus.

Dans la seconde partie, nous nous intéresserons aux interactions entre les fractions dissoutes
et particulaires et a ce qu’elles nous révelent sur le cycle interne du fer. Nous étudierons
notamment les échanges entre ces deux phases, a la fois en terme de contenu en fer mais
également en terme d’échange isotopique, a travers des calculs de facteurs de fractionnement.
Nous chercherons également a déterminer I’origine du minimum en composition isotopique de
fer dissous au niveau des profondeurs intermédiaires (entre 200m en S5 et 1300m en S1).

Dans la troisiéme partie, nous essaierons de voir dans quelle mesure les signatures
isotopiques de fer des masses d'eau se préservent au cours de leur trajet.

Enfin, nous essaierons de déterminer la contribution de chaque source de fer au contenu en
fer dissous total dans I’océan Austral en appliquant une méthode précédemment publiée pour
I’ Atlantique Nord (Conway and John, 2014) tout en effectuant des tests de sensibilité sur cette
méthode pour juger de sa robustesse.

4.1. Sources de fer dans I’océan Austral, secteur Atlantique

Nous avons vu lors du chapitre d’introduction les différentes sources possibles du fer a
I’océan mondial. Plus particulierement, nous avons détaillé le cas particulier de I’océan Austral,
qui est relativement isolé par rapport a certaines sources. C’est le cas notamment de I’apport
des rivieres : lors de cette étude, la station de prélévement la plus proche d’une source fluviale
(station S1) est déja située a plus de 500km de la cote Sud-Africaine, et il n’y a pas de fleuve
d’importance suffisamment grande en termes d’apport de matiére a I’océan dans cette zone. Le
seul fleuve important au niveau du débit en Afrique du Sud est I’Orange River (débit de ~370
mq/s) et se déverse dans I’océan Atlantique & plus de 900km de la station S1, ce qui nous permet
donc de considérer cette potentielle source fluviale de fer dissous et particulaire comme
négligeable.

Parmi les sources externes (au sens d’extérieures a I’océan) décrites lors du chapitre
d’introduction, nous considererons donc I’apport des aérosols, des sediments et de
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I’hydrothermalisme. Par ailleurs, étant dans une zone ou les courants sont tres forts et donc ou
des raisonnements a une dimension (sur la verticale comme il est communément fait en
océanographie) ne peuvent pleinement expliquer et décrire le cycle du fer, nous nous
intéresserons également aux phénomeénes de transport de fer par la circulation des masses d’eau.
Ensuite nous étudierons les processus biogéochimiques ayant lieu dans la colonne d’eau,
pouvant étre considérés comme de potentielles sources « internes » de fer dissous et particulaire.
Afin de caractériser ces sources, nous allons tout d’abord exploiter les profils et les sections des
concentrations et des compositions isotopiques de fer dissous et particulaire présentés sur les
figures 32 et 33.

A 856DFe (%o) B [DFe] (nmol/L)
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Figure 32. Profils en fonction de la profondeur (A) des compositions isotopiques et (B) des
concentrations de fer dissous ; et (C) des compositions isotopiques et (D) des concentrations de fer
particulaire mesurées lors de la mission Bonus-GoodHope de 2008. Les points et lignes bleus, rouges,
verts, violets et cyans correspondent respectivement aux stations S1, S2, S3, S4 et S5. Le figuré marron
clair sur les profils A et C correspond a la gamme de composition isotopique de la croQte terrestre
(0,07+0,02%eo, Poitrasson 2006). Les barres d’erreurs reportées sur les profils A et C correspondent soit
a la reproductibilité externe mesurée sur les hématites (+0,07%o, 2SD), soit a I’erreur interne (2SE)
lorsque celle-ci est supérieure au 2SD, soit a 2 fois I’écart-type mesuré sur les réplicats de chimie. Les
barres d’erreurs sur les profils B et D correspondent & la reproductibilité externe (3%, 2SD) mesurée
sur les réplicats de chimie.
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Figure 33. Sections en fonction de la latitude des compositions isotopiques de fer dissous (A) et
particulaire (C), et des concentrations en fer dissous (B) et particulaire (C) lors de la mission
Bonus-GoodHope de 2008. Ces figures ont été réalisées avec le logiciel Ocean Data View (Schlitzer,

2000)

Ces deux représentations des données sont complémentaires et permettent de mieux
visualiser certaines particularités que I’on peut observer sur nos échantillons.

Les compositions isotopiques en fer particulaire sont celles ou I’on observe le moins de
variation, comme on peut le voir clairement sur les figures 32C et 33C. Nous allons donc
commencer par nous intéresser au cas plus simple du fer particulaire, et notamment a son

origine dans un premier temps.
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La figure 33D ou sont représentées les concentrations en fer particulaire posséde la méme
échelle que celle des concentrations en fer dissous (Figure 33B). Combiné a la figure 32B, ces
deux représentations mettent en évidence que les stations S1 (sur tout le profil) et S2 (pour les
échantillons de fond) sont particuliérement riches en fer particulaire. Parallelement a cette
observation nous remarquons un enrichissement en isotopes lourds sur le fer dissous (Figure
33A) au niveau de la surface et du fond des stations S1 et S2. Nous regarderons donc ce que
ces signaux signifient et si un lien existe entre le fer particulaire et le fer dissous dans cette zone.

Nous pouvons aussi noter que sur notre section (Figures 29 et 33), des echantillons ont éte
prélevés pres de la ride hydrothermale médio-océanique a environ 52°S (station S4), nous
regarderons donc si un apport de I’hydrothermalisme peut étre détecté par les compositions
isotopiques ainsi que par d’autres parametres mesures.

4.1.1. Origine du fer particulaire
Deux caractéristiques majeures sont a observer concernant le fer particulaire :

- un maximum de concentration en fer particulaire au niveau de la station S1 et sur le
fond de la station S2

- la quasi-homogénéité des compositions isotopiques de fer sur toute la section (Figures
32C et 33C)

Des concentrations élevées en fer particulaire proche de la marge sud-africaine, et ce
sur toute la colonne d’eau de S1 semblent indiquer une source potentiellement importante de
fer particulaire au niveau de cette marge. Ayant d’ores et déja écarté la source fluviale, et la
source hydrothermale semblant tres lointaine, il nous reste a explorer les sources sédimentaires
et atmosphériques. Ces sources sont normalement constituées de matériel d’origine
lithogénique. L utilisation d’un traceur lithogénique peut donc déja nous apporter une premiere
confirmation de cette hypothese. Plusieurs traceurs lithogéniques sont souvent utilisés dans la
littérature, comme par exemple I’aluminium et le titane. Nous disposons des concentrations
d’aluminium et de titane (Annexe 3) sur les particules (notées [PAI] et [PTi]) que nous avons
mesurées & I’Element XR sur les filtres de la mission BGH.
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Figure 34. Concentrations en Al particulaire (PAI) en fonction des concentrations en fer particulaire
(PFe). Les couleurs des points et des courbes de tendance définissent les mémes stations que sur la
figure 33. La droite en pointillé noire symbolise le rapport crustal Al/Fe (Taylor et McLennan, 1995).
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Figure 35. Concentrations en Ti particulaire (PTi) en fonction des concentrations en fer particulaire
(PFe). Les couleurs des points et des courbes de tendance définissent les mémes stations que sur la
figure 33. La droite en pointillés noirs symbolise le rapport crustal Ti/Fe (Taylor et McLennan, 1995).
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Dans les graphiques [PAI] vs [PFe] (Figure 34) et [PTi] vs [PFe] (Figure 35), nous
avons également reporté le rapport Al/Fe et Ti/Fe de la crolte continentale, respectivement de
4,755mol d’Al/ mol de Fe et 0,1mol de Ti/mol de Fe (Taylor et McLennan, 1995). Dans ce
genre de graphique, plus un échantillon est proche de la droite de pente crustale, plus il contient
une fraction lithogénique importante. Ces deux graphiques, permettent, grace a I’utilisation de
2 traceurs lithogénique, de confirmer qu’une majeure partie du fer particulaire des stations S1
et S2 est dominé par une fraction lithogénique. Les droites correspondant a ces stations
possedent une pente trés proche de celle de la crolte : 4,801 et 3,945 respectivement pour S1 et
S2 dans le graphique [PAI] vs [PFe] (Figure 34), et 0,094 et 0,098 respectivement pour S1 et
S2 dans le graphique [PTi] vs [PFe] (Figure 35). Nous pouvons remarquer que c’est sur la
station S4 que la pente est la plus éloignée du rapport crustal, tandis que la station S5 constitue
un intermédiaire entre les stations S1 et S2 et la station S4. Pour la station S3, les calculs
effectués avec PAI montrent une trés forte influence crustale avec une pente de 4,725, tandis
que cette influence est moindre selon les calculs effectués avec PTi avec une pente de 0,072
(identique a celle de S5).

Ces observations sont simplement qualitatives, mais grace aux rapports crustaux Al/Fe
et Ti/Fe, nous pouvons également déterminer quantitativement la contribution du fer d’origine
lithogénique au fer total dans nos échantillons. Nous avons calculé la fraction lithogénique du
fer particulaire (notée PFeiito) que I’on exprimera en pourcentage selon I’équation 31 suivante :

([PX]/[PFeDscn
([PX]/[PFe]croate

PFejin, (%) = Equation 31.

Ou ([PX]/[PFe])ecn est le rapport entre les concentrations en I’élément X considéré (soit
Al soit Ti) et du fer particulaire dans I’échantillon et ([PX]/[PFe])croate c€ mMéme rapport dans la
crolte terrestre.

Nous avons ainsi représenté les profils de proportion de fer lithogénique calculés par
I’Al et par le Ti dans la figure 36 (voir aussi Annexe 4). Les différences entre les 2 calculs
sont assez visibles sur les stations S4 et S5, qui semblent posséder une plus grande fraction
lithogénique si I’on regarde le calcul effectué avec Ti plutét que celui effectué avec Al.
Autrement, nous remarquons un enrichissement général de la fraction lithogénique du fer
particulaire en profondeur sur toutes les stations (a I’exception de S5 ou la fraction lithogénique
diminue significativement dans les échantillons de fond). Si nous raisonnons en termes de
moyenne de cette fraction lithogénique sur chaque station, nous obtenons pour les calculs
effectués avec I’Al : 60£2%, 67+2%, 51+1%, 34+1% et 55+2% respectivement de S1 & S5 ; et
pour les calculs effectués avec le Ti : 66+4%, 74+6%, 58+3%, 68+5% et 79+5% respectivement
de S1 a S5. Toutes les incertitudes calculées dans cette these ont été déterminées grace a une
méthode de Monte Carlo, c’est notamment le cas pour I’estimation des fractions lithogéniques
ci-dessus.
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Figure 36. Profils des fractions lithogénique du fer particulaire exprimée en pourcentage déterminées
grace aux rapports crustaux Al/Fe (a gauche) et Ti/Fe (a droite) de Taylor et McLennan (1995). Le
code couleur utilisé pour chaque station est identique aux figures 33, 35 et 36.

Les différences observées entre les calculs peuvent suggérer soit que les rapports
crustaux PAI/PFe et PTi/PFe de notre région different légérement de ceux calculés par Taylor
et McLennan (1995), soit que ces rapports sont différents entre le Nord et le Sud de la région
d’étude (marge de I’Afrique du Sud vs marge de I’ Antarctique).

Ces données révelent donc bien une source lithogénique proche de la marge
sud-africaine aux stations S1 et S2 que I’on pourrait attribuer a la remise en suspension des
sédiments de cette marge sous I’influence de courants de bords, comme le courant des Aiguilles
par exemple. Mais si I’on regarde la figure 36, nous nous rendons compte que la majorité du
fer particulaire est dominé par une fraction lithogénique. Cette information est par ailleurs
confirmée par les compositions isotopiques de fer particulaire (figures 33C et 34C), puisque
I’on obtient en moyenne §°°PFe = +0,11+0,02%o (2SD) sur I’ensemble des échantillons, valeur
qui est trés proche de celle de la valeur crustale de +0,07+£0,02%0 (Poitrasson, 2006), et
suggerant donc que le fer particulaire est globalement dominé par une fraction lithogénigue
sur I’ensemble des échantillons.

Pour certains échantillons de surface, c’est la fraction authigénique® qui domine le fer
particulaire (entre 47 et 92% de fer authigene). Cela est probablement dl au phytoplancton qui
a assimilé le fer dissous présent en surface de I’océan.

Afin d’estimer la proportion de fer particulaire d’origine biogénique contenu dans la
fraction authigénique de ces échantillons de surface, nous pouvons nous baser sur les rapports
PFe/POC (Carbone Organique Particulaire) du phytoplancton dans la littérature. Ceux-ci
varient en général entre 2.10° et 2.10* mol de PFe / mol de POC (de Baar and de Jong, 2001;
Ho et al., 2003; Sunda and Huntsman, 1995). En raison de la grande variabilité de ce rapport (2

3 Fraction authigénique (%) = 100 — Fraction lithogénique (%)
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ordres de grandeur), il ne sera possible d’estimer la proportion de PFe d’origine biogénique que
qualitativement.

Les concentrations de POC (>1um) mesurées durant la campagne BGH (Planchon et
al., 2013) présentent un maximum de 3,6umol/L pour la station S2 a 30m de profondeur et de
3,57 et 3,39umol/L pour la station S3 respectivement entre 20 et 50m de profondeur. Pour la
station S2 nous considererons donc I’échantillon situé a 43,5m de profondeur (a 96 pmol/L de
PFe authigénique), et ceux situés a 28 et 53,5m de profondeur pour la station S3 (respectivement
a 48 et 77 pmol/L de PFe authigénique). Nous obtenons ainsi un rapport PFe/POC (en moles
de Fe/ moles de POC) pour la station S2 de 2,7.107°, et de 1,4.107° et 2,3.10° pour la station S3.

Ces valeurs sont donc en accord avec ce qui a été préalablement déterminé dans la
littérature et nous pouvons donc supposer que le fer particulaire en surface de ces 2 stations est
majoritairement d’origine biogénique en surface (entre 0 et 50m de profondeur).

Pour les stations S1, S4 et S5, le rapport PFe/POC sur les échantillons de surface est
égal a 1,73.10* en S1, 2,97.10° en S4 et 2,59.10° en S5. Pour les stations S1, S4 et S5, le
rapport PFe/POC est donc en accord avec les valeurs déterminées dans la littérature, nous
permettant de supposer que le PFe authigénique est également majoritairement d’origine
biogénique en surface de ces stations.

4.1.2.  Source sédimentaire de fer dans le domaine subtropical (S1 et S2)

Nous allons maintenant nous intéresser aux stations S1 et S2 dans un premier temps, ou
I’on suspecte une source sédimentaire de fer particulaire. Ce PFe peut potentiellement libérer
du fer dissous depuis les sediments de la marge sud-africaine. Lorsque I’on regarde les profils
des concentrations en DFe, nous remarquons que les échantillons sur le fond de ces deux
stations sont légérement plus concentrés en DFe que sur les autres stations, mais nous
n’observons pas d’augmentation flagrante de la concentration en DFe sur ces échantillons.

Hormis les courants de bords précédemment évoqués, la circulation de I’eau antarctique
de fond (AABW) peut également permettre la remise en suspension des sédiments de fond.
C’est en effet dans cette masse d’eau que nous retrouvons les concentrations maximales en PFe
sur chaque station (de 1,04 nmol/L en S4 a 4,11nmol/L en S1). En revanche, le maximum de
concentration sur les profils de DFe n’est trouvé dans I’AABW que pour la station S4, tandis
que pour les stations S1 et S2 nous le retrouvons dans la masse d’eau sus-jacente, la NADW
(SE-NADW en S1 et SW-NADW en S2), pour la station S3 dans la LCDW, et pour la station
S5 dans la WSDW a 2150m de profondeur (c’est-a-dire a environ 2000m du fond de S5).

L’analyse des concentrations de DFe ne permet donc pas de mettre clairement en
évidence une source sédimentaire de DFe sur le fond des stations. Cependant, lorsque I’on
s’intéresse aux compositions isotopiques du DFe, nous remargquons un enrichissement en
isotopes lourds au niveau du fond des stations S1 et S2. Nous pouvons donc éliminer la
possibilité d’une libération réductrice de fer dissous depuis les sediments de la marge sud-
africaine étant donné qu’un tel processus libérerait du fer dissous tres leger (Severmann et al.,
2006, 2010, Homoky et al., 2009; John et al., 2012).
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En effet les §°°DFe sur les échantillons & 2797m et 4068m en S1 et a 4018m en S2 sont
respectivement de +0,27+0,07%o (2SD), +0,21+0,07%o0 (2SD) et de +0,28%0,07%o (2SD), soit
une moyenne de 8°°DFe = +0,25+0,05%0 (2SD, n=3). Ces valeurs sont cohérentes avec les
compositions isotopiques mesurées a I’interface eau de mer-sédiments de la marge du bassin
du Cap au Nord de la station S1 entre 34°S et 36°S et entre 16°E et 18°E, avec une valeur
moyenne en 5°°DFe de +0,22+0,18%. (Homoky et al., 2013). Ce signal isotopique lourd sur le
DFe avait deja été identifié au large de la marge de Papouasie-Nouvelle-Guinée (PNG) depuis
les sédiments avec une composition isotopique moyenne de §°°DFe = +0,37+0,15%o0 (Radic et
al., 2011).

Cette signature isotopique sédimentaire a par ailleurs été confirmée par de nouvelles
mesures dans cette méme région océanique, a la fois sur des sédiments marins mais également
sur I’eau de mer & proximité avec un 8°°DFe entre -0,03 et +0,53%o (Labatut et al., 2014). De
plus les 8°DFe mesurés au niveau de la PNG sont systématiquement plus lourdes que les
5°0PFe, révélant ainsi une libération non réductrice de fer dissous a partir du fer particulaire
dont I’origine est sédimentaire. La différence moyenne entre le 5°°DFe et le §°°PFe au niveau
de la PNG est de +0,27+0,25%0 (2SD, n=11, Labatut et al., 2014).

Sur les 3 échantillons de fond de S1 et S2, la composition isotopique moyenne en fer
particulaire 8°°PFe est de +0,10+0,05%0 (2SD, n=3). La différence entre la composition
isotopique du DFe et celle du PFe est donc de +0,15+0,07%0 (2SD, n=3). Cette valeur, ajoutée
a celle des 5°°DFe mesurés sur nos échantillons suggérent donc fortement que le fer dissous
est libéré depuis les sediments _de la marge sud-africaine par un processus non réducteur
a partir du fer particulaire.

Pour ce qui est des stations S3, S4 et S5, il semble peu probable que le fer libéré depuis
les sédiments de la marge sud-africaine soit transporté jusqu’a ces stations, étant donné que les
masses d’eau présentes a ces stations (S3, S4 et S5) viennent majoritairement de I’Ouest, et non
pas du Nord (ou se trouvent les stations S1 et S2).

4.1.3.  Sources de fer profond dans les stations S3, S4 et S5

Les échantillons de fond des stations S3, S4 et S5 présentent des compositions
isotopiques en fer dissous plus Iégeres que sur les échantillons de fond des stations S1 et S2
avec 8°°DFe = +0,04+0,07%o, -0,22+0,07%o et -0,19+0,07%o respectivement a 4068m en S3,
a 2488m en S4 et a 3916m en S5. De plus, sur les stations S3 et S5, les échantillons de fond
présentent une signature isotopique plus légére dans la fraction dissoute que dans la fraction
particulaire (5°°PFe = +0,16+0,07%o et +0,07+0,11%o en S3 et S5 respectivement). Pour ce qui
est de la station S4, la composition isotopique en fer particulaire de I’échantillon situé a 2488m
n’a pas pu étre déterminée a I’heure actuelle (I’échantillon doit étre purifié de nouveau). Ces
données ne nous permettent donc pas d’affirmer que la source principale de fer au niveau de
ces 3 stations est la libération non réductrice de fer depuis les sédiments.
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Une autre possibilité serait la libération réductrice de fer depuis les sédiments, qui
génere des signatures isotopiques trés négatives en fer dissous, entre -3,45 et -0,53%o
(Severmann et al., 2006, 2010,Homoky et al., 2009; John et al., 2012). Les compositions
isotopiques de fer dissous que nous avons mesurées se trouvent donc en dehors de cette gamme
de valeur. Par conséquent, nous ne pouvons pas non plus affirmer que la libération réductrice
depuis les sédiments soit la source principale de fer au niveau du fond de ces 3 stations.

Enfin, nous avons aussi la possibilité d’étudier I’apport de I’hydrothermalisme. Etant
donné que ces stations se trouvent de part et d’autre (S3 et S5) ainsi qu’au niveau de la ride
médio-océanique (S4), nous pouvons supposer que les échantillons de fond de ces stations
peuvent étre potentiellement impactés par une source hydrothermale. La concentration en fer
dissous a 2488m en S4, au plus proche de la ride hydrothermale, présente un maximum sur
cette station a 0,63nmol/L. Cependant, cette concentration n’est que légerement plus élevée que
pour les échantillons présents sur la méme isopycne (c’est-a-dire a la méme densité) en S3
(0,52nmol/L) et en S5 (0.54nmol/L) (Figure 33b).

Pourtant une source de fer dissous avait été détectée par une autre equipe dont la
campagne en mer avait lieu seulement quelques jours avant (du 10 février au 14 avril 2008, a
bord du R/V Polarstern pour I’expedition ANT XXIV/3), au niveau de la station 116 (54°S,
0°E), proche de notre station S4 (51.8°S 0°E), avec une concentration en DFe entre 1 et 2,2
nmol/L entre 1200 et 2500m de profondeur (Klunder et al., 2011).

Sur cette campagne, la station correspondant le plus a notre station S4 est la station 110
située a 51.95°E 0°S, et dont la concentration maximale en fer dissous est de 0,57nmol/L a
2700m de profondeur. Nous pouvons donc supposer qu’il aurait fallu prélever des échantillons
un peu plus au sud de notre station S4 afin de pouvoir se trouver dans le panache hydrothermal.
Cependant, nous pouvons tout de méme supposer que ce panache hydrothermal impacte
potentiellement la station S4. Pour cela, nous devons regarder d’autres parametres mesureés lors
de cette mission qui pourront permettre de confirmer si I’impact d’une source hydrothermale
peut étre détecté.

En observant par exemple la section des concentrations de manganese dissous, nous
remarquons, comme pour le fer dissous, une légére augmentation de la concentration sur le fond
de S4, pouvant indiquer une source hydrothermale étant donné que I’hydrothermalisme libére
beaucoup de manganése, mais la encore ces données suggerent que le préléevement n’a pas été
effectué dans le cceur du panache hydrothermal (Boye et al., 2012) (Figure 37).
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Figure 37. Concentrations en Manganése dissous pendant la mission Bonus-GoodHope de 2008. Les
points noirs indiquent les positions des échantillons. D’apres (Boye et al., 2012)
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Figure 38.Transmissivité en fonction de la profondeur lors de la mission Bonus-GoodHope sur les
stations S3, S4 et S5(les stations S1 et S2 ne sont pas représentées car la transmissivité pour ces 2
stations avait été mesurée avec un capteur différent des stations S3 a S5).

Sur la figure 38, nous pouvons remarquer que la transmissivité chute au niveau des
échantillons de fond de S4 (> a 2000m) et de S3 (> a 3500m) notamment. Cela peut indiquer
une source de particules profondes au niveau de ces 2 stations. Nous pouvons donc supposer
qu’en S4, une source hydrothermale peut potentiellement étre détectée grace aux isotopes du
fer bien que nous n’observons pas d’augmentation de concentration en fer dissous notable a ces
profondeurs

A I’heure actuelle, un seul échantillon a été mesuré dans un panache hydrothermal au
sein de I’océan avec une composition isotopique en fer dissous de -1,35+0,03%o (Conway et
John, 2014), tandis que les compositions isotopiques des fluides initiaux varient de -0.13
a-0,67%o en 5°°DFe et de -0,09 & +1,29%o0 en 5°°PFe (Beard et al., 2003b; Rouxel et al., 2008a;
Severmann et al., 2004; Sharma et al., 2001). La composition isotopique en fer dissous mesuré
en S4 a2488m de -0,22+0,07%o. fait donc partie de la gamme de composition isotopique mesuré
dans les fluides hydrothermaux initiaux. Nous ne savons pas encore si la donnée a -1,35+0,03%o
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de Conway et John (2014) est représentative d’un type particulier de ride hydrothermale, mais
cet échantillon a été prélevé en plein cceur du panache, tandis que les échantillons environnants
ont montré un alourdissement isotopique de la phase dissoute au fur et a mesure que I’on s’en
éloigne. Notre signature isotopique de -0,22+0,07%o trouvée en S4 pourrait donc témoigner
d’un mélange entre le signal isotopigue de la source hydrothermale et un signal isotopique
en provenance des sédiments.

Le calcul du rapport entre la concentration d’aluminium dissous et la somme des
concentrations en aluminium, fer et manganese dissous semble indiquer I’étendue du panache
hydrothermal, étant donné que les fluides hydrothermaux sont caractérisés par un
enrichissement en fer et manganese par rapport a I’aluminium (Klunder et al., 2011). Ce rapport
mesuré dans la crolte continental est de [Al]/([AI]+[Fe]+[Mn]) = 82% (Taylor et McLennan,
1995), et au niveau du panache hydrothermal, ce rapport descend jusqu’a environ 25% et reste
également assez faible (environ 50%) au niveau de la station 110 (Klunder et al., 2011) qui
correspond a notre station S4 ou I’on peut donc considérer que les concentrations en fer du
panache hydrothermal initial seraient diluées au minimum d’un facteur 2. En supposant que le
mélange du signal s’effectue avec du mateériel lithogénique dont la composition isotopique de
fer serait de 0,07+0,02%0 (Poitrasson, 2006), nous pouvons tenter de retrouver le signal
isotopique résiduel du panache hydrothermal (aprés les fractionnements isotopiques qui se
seraient produits lors de I’arrivée du fluide dans I’eau de mer, ¢’est-a-dire une fois que le §°°DFe
est stabilisé). Pour cela, nous considererons que 50% du signal isotopique hydrothermal atteint
le fond de la station S4, et que les autres 50% sont d’origine lithogénique. En supposant que le
mélange ne se fait qu’entre ces 2 pdles et qu’il s’effectue dans un systeme fermé (pour simplifier
les calculs), nous obtenons I’équation 32 :

8%°DFesy_z488m = x(6°°DFeyyarom) + (1 — x)(6°°DFe ronre) Equation 32.

Ou x représente la contribution de la source hydrothermale (prise a 0,5). Nous
obtiendrions ainsi une composition isotopique de la source hydrothermale de -0,51+0,17%o
(2SD), ce qui est encore éloigné de la valeur de -1,35%0 évoquée précedemment. Si la source
hydrothermale de notre section possédait une telle signature isotopique, alors cela signifierait
que le panache hydrothermal est dilué d’un facteur d’environ 5 et qu’il ne reste plus que 20%
du signal hydrothermal initial, ce qui est également une possibilité. Nous aurions également pu
faire ce calcul en supposant que la composition isotopique lithogénique du fer dissous était celle
de la libération non réductrice de fer observée au niveau de la marge sud-africaine aux stations
S1 et S2 (8°°DFe = +0,25+0,05%o0). La composition isotopique de la source hydrothermale aurait
alors été de -0,69+0,17%o. Pour atteindre une composition isotopique de -1,35%so, il aurait donc
fallu que le panache hydrothermal soit dilué d’un facteur d’environ 3. Nous aurions alors pu
mesurer une concentration initiale en fer dissous au niveau de ce panache entre 2 et 5 nmol/L
si le prélevement avait été effectué légerement plus au sud. Cependant, la composition
isotopique du fer dissous provenant de I’hydrothermalisme peut varier en fonction du type de
minéral qui précipite (DFe plus léger que les fluides initiaux lorsque des oxydes de fer
précipitent, et plus lourd lorsque ce sont des sulfures de fer qui précipitent) (Bennett et al., 2009;
Rouxel et al., 2014). Les résultats de nos calculs ne nous permettent pas de déterminer le type
de minéral qui précipite étant donné que nous n’avons pas mesuré le §°°DFe du fluide
hydrothermal initial. Nous supposerons donc que la_signature isotopigue d’origine
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hydrothermale dans cette region peut étre comprise entre -0,51+0,17%o et -0,69+0,17%o, Soit
en moyenne -0,60+0,14%. (2SD, test de Monte Carlo).

Pour ce qui est des stations S3 et S5, il semble désormais peu probable qu’elles soient
impactées (ou alors de fagon tres négligeable) par la source hydrothermale. Les profils de
transmissivité montrent une diminution de la transmissivité en profondeur en S3 et en S5 (bien
gue moins prononcée en S5 qu’en S3) (figure 38). Nous pouvons alors supposer qu’il existe
une source profonde de Fe (a la fois particulaire et dissous) au fond de ces stations. Nous allons
par conséquent considerer de nouveau un mélange simple a 2 poles dans un systéeme fermé entre
la libération réductrice (DIR) et la libération non-réductrice de fer dissous afin de déterminer
les proportions de ces sources impliquées dans les mélanges supposés aux stations S3 et S5
grace a I’équation 33:

85°DFeesurse = X(8°6DFepger) + (1 — x)(8°°DFepyyen) Equation 33.

Dans I’équation 33, le p6le 1 est celui de la DIR estimée selon les données mesurées
dans les sédiments du bassin du Cap par Homoky et al. (2013) a 6°°DFepie1= -1,58+0,01%o en
moyenne et le pdle 2 celui de la libération non-réductrice de fer dissous mesurée dans I’eau de
mer de nos stations S1 et S2 avec §°°DFepsie2= +0,25+0,05%0. Nous obtenons ainsi une valeur
de x correspondant a la proportion de fer dissous issu de la DIR de 11+5% en S3 a 4068m. Ce
mélange serait donc dominé par la libération non réductrice du fer a hauteur de 89+5% en S3.
Pour la station S5, la proportion de fer dissous issu de la DIR serait de 24+5%, soit une
contribution de 76+5% de la libération non réductrice du fer.

Compte tenu des estimations proposées ci-dessus pour S1, S2, S3, S4 et S5 il semble
que la source principale de fer dissous dans les échantillons de fond (excepté au niveau de
la ride médio-océanique) soit la libération non-réductrice depuis les sédiments des marges
et du plancher océanique, via les particules en suspension.

4.1.4. Estimation de la composition isotopique du PFe lithogénique en surface

Les calculs obtenus précédemment sur la fraction lithogénique du fer particulaire
(Figure 36, Annexe 4) a partir des concentrations en aluminium particulaire, montrent que la
fraction lithogénique, pour les échantillons de surface de nos stations, varie de 8% en S3 a 28m
a 53% en S1 a 31m. La concentration en fer particulaire d’origine lithogénique calculée pour
chaque échantillon de surface sur nos stations est de:

= 0,253+0,009 nmol/L en S1 a 31m
= 0,096+0,004 nmol/L en S2 a 43m et 0,075+0,003 nmol/L en S2 a 63m
= 0,048+0,002 nmol/L en S3 a 28m
= 0,052+0,002 nmol/L en S4 a 56m
= 0,055+0,002 nmol/L en S5 a 31m

Comme ce qui a été dit précédemment a partir de I’aluminium, nous remarquons sur ces
estimations de PFe lithogénique une diminution des apports de la cte en S1 vers le large en S4
puis une légere augmentation en S5 dans la Gyre de Weddell. Nous pourrions attribuer ces
différences a une variation du flux d’aérosols en fonction de la distance entre la zone de dép6t
et la source potentielle d’aérosols ou bien a une diminution des apports sédimentaires du plateau
continental en surface des stations.
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Cependant, hormis pour la station S1 a 31m, tous les prélevements de surface ont été
effectués dans la couche de maximum de Chl a. Cela est problématique pour caractériser les
apports lithogéniques car nous sommes dans un environnement ou la présence de phytoplancton
peut générer des échanges entre les phases dissoutes et particulaires du fer lors de son
assimilation biologique. Nous allons donc nous placer au niveau des 2 échantillons de surface
prélevés a chaque station. Etant donné que les especes phytoplanctoniques devraient étre les
mémes entre ces 2 profondeurs (Beker et Boye, 2010), nous supposerons que la fraction
particulaire authigéne est entierement d’origine biologique et que sa composition isotopique est
identique sur les 2 échantillons. Nous obtenons ainsi un systéme de 2 équations ou I’on cherche
a déterminer la composition isotopique du fer d’origine lithogénique (5°°PFe jimo) ainsi que
celle d’origine biologique (8°°PFe nio) grace a I’équation 34 appliquée aux 2 échantillons
considérés, et en supposant que le systéme est fermé :

[PFe]itota1556PFei total = [PFe]ilitho556PFe litho T [PFe]ibi0556PFe bio
Equation 34.

Ou [PFe]i wa et 8°°PFei i  représentent respectivement la concentration et la
composition isotopique en fer particulaire total que nous avons mesuré dans I’échantillon i, et
[PFe]i iitno €t [PFe]i vio représentent respectivement les concentrations de fer particulaire
d’origine lithogénique et d’origine biologique (que I’on assimile a du phytoplancton).
L’aluminium étant I’élément le plus souvent utilisé pour caractériser les fractions lithogéniques,
c’est avec ce parametre que nous avons effectués les calculs.

En combinant I’équation 34 appliquée aux deux profondeurs nous pouvons retrouver la
composition isotopique du fer particulaire d’origine lithogénique (supposee invariante entre les

2 échantillons successifs d’une méme station) selon I’équation 35 :
[(6°°PFe; torar [PFels torar) — ([PFelz pio[PFe]y totar0°°PFe; totat/ [PFel1 piol

[PFelyiitho — ([PFel1 1itho[PFel2 bio/[PFel1 bio)

8°6PFeyp, =

Equation 35.

En injectant la composition isotopique du fer particulaire lithogénique ainsi déterminé
dans I’équation 34 de chaque station nous obtenons également la composition isotopique du
fer particulaire d’origine biologique pour les 2 échantillons de surface de ces stations. Les
stations S2 et S4 ne seront donc pas pris en compte dans ces calculs car il nous manque les
compositions isotopiques en fer particulaire au niveau des échantillons de surface (nous aurons
tout de méme un résultat dans les 3 domaines océaniques principaux de cette étude).
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Tableau 16. Calculs des compositions isotopiques du fer particulaire d’origine lithogénique et des
compositions isotopiques du fer particulaire d'origine biogénique pour les échantillons de surface des
stations S1, S3, et S5.

STATION S1 - échantillons a 31 et 51m
PFe 31m | PFe51m PEe 31m litho PFe_Slm PEe 51 litho PFe_51m
total total bio bio
concentrations | 4q 0,95 0,25 0,23 0,19 0,76
(nmol/L)
8%PFe (%.) | 0,09+0,09 | 0,17+0,07
Proportion 0 0
PFe litho 53% 20%
8°5PFeiitho (%o) 8°5PFebio (%o)
-0,02+0,27 +0,21+0,14
STATION S3 - échantillons a 28 et 53m
PFe 28m | PFe 53m PEe 28m litho PFe_28m PEe 53m litho PFe_53m
total total bio bio
concentrations | g, 0,20 0,05 0,52 0,08 0,13
(nmol/L)
8%PFe (%.) | 0,17+0,07 | 0,08+0,07
Proportion 0 0
PFe litho 8% 38%
8°5PFeiitho (%o) 8°5PFebio (%o)
-0,10+0,31 +0,20+0,10
STATION S5 - échantillons a 31 et 82m
PFe 31m | PFe 82m PEe 31m litho PFe_Slm PEe 82 litho PFe_82m
total total bio bio
concentrations | 5y 014 0,06 0,16 0,06 0,08
(nmol/L)
8%PFe (%.) | 0,16+0,07 | 0,22+0,07
Proportion 0 0
PFe litho 26% 44%
8P Feiitho (%o) 8°5PFebio (%o)
+0,41+0,43 +0,07+0,24

Les résultats de ces calculs sont présentés dans le tableau 16. Nous avons ainsi estimé

les compositions isotopiques du fer particulaire d’origine lithogénique qui ne s’est pas encore
dissous dans la colonne d’eau pour les stations S1, S3 et S5. Les §°°PFe du PFe lithogénique et
du phytoplancton semblent identiques entre les domaines subtropicaux et de I’ACC avec un
5%PFeiitno = -0,0240,27%0 (2SD) en S1 et de -0,10%+0,31%0 (2SD) en S3 et un
5%%PFepio = +0,21+0,14%o (2SD) en S1 et de +0,20+0,10%o (2SD) en S3. La station S5 présente
un §°°PFepio = +0,07+0,24%0 (2SD) qui semble légérement moins enrichi en isotopes lourds que
pour les stations S1 et S3 en valeur absolue mais qui est indissociable des estimations faites sur
ces stations compte tenu des barres d’erreur. La valeur de 5°°PFeiimo de la station S5 est estimée
a +0,41+0,43%0 (2SD), donc relativement différente de celles calculées en S1 et en S3 en
prenant en compte les barres d’erreur.

110



La composition isotopique des aérosols actuellement mesurée dans la littérature varie
entre ~0 et +0,80%o (Beard et al., 2003b; de Jong et al., 2007; Fantle et DePaolo, 2004; Flament
et al., 2008; Mead et al., 2013; Song et al., 2011; Waeles et al., 2007). Celle des aérosols
prélevés en milieu marin montre une gamme de variation plus réduite entre +0,2 et +0,4%o
(Labatut et al., 2014). Nos estimations sont donc cohérentes a la fois avec les données obtenues
sur des aérosols en milieu marin dont les compositions isotopiques sont proches de celle estimée
a la station S5, mais également avec des aérosols continentaux, avec une composition
isotopique proche de celles estimées aux stations S1 et S3. D’un autre cote, la composition
isotopique du PFe contenu dans les sédiments du plateau continental d’Afrique du Sud varie
entre -0.03 et +0.16%0 (Homoky et al., 2013). Nos estimations sont donc également en accord
avec les données obtenues sur ces sédiments.

Les signaux isotopiques du PFe d’origine lithogénique que nous venons de calculer en
surface de nos stations ne nous permettent donc pas de discriminer entre une source de type
aerosols ou de type sédiments (ou un mélange des deux). En effet des contributions de chacune
de ces sources sont réalistes (ou possibles) a ces stations.

En S1 et S3, les aérosols peuvent provenir de Patagonie, étant donné que les principaux
vents soufflent dans la méme direction que le courant de I’ACC, c’est-a-dire vers I’Est
(Erickson et al., 2003; Gass0 et Stein, 2007; Johnson et al., 2011), alors que des sédiments
lithogéniques peuvent venir d'Afrique du Sud et/ou d’Amérique du Sud (respectivement via le
courant des Aiguilles et/ou de I’ACC). En S5, la source sédimentaire peut venir de la péninsule
Antarctique (via la circulation au sein de la Gyre de Weddell), tandis que les aérosols pourraient
tout a fait provenir d’une source d’Amérique du sud (de la méme maniere que pour S1 et S3)
et/ou de la péninsule Antarctique (Basile et al., 2001).

Les compositions isotopiques du phytoplancton que nous avons estimées ne montrent
pas de différences significatives entre chaque station, avec une valeur moyenne estimée a
8°0PFephyto=+0,13+0,10%o0 (2SD). Par ailleurs, aucune donnée de composition isotopique de fer
mesurée dans le phytoplancton n’est disponible a notre connaissance. Des facteurs de
fractionnements isotopiques ont néanmoins éte estimeés durant I’assimilation biologique du fer.
Cet aspect sera discuté dans la section 4.2.1.
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4.2. Cycle interne du fer dans I’océan austral

Dans cette partie nous allons tenter de déterminer certains fractionnements isotopiques
associes a des processus biogéochimiques qui peuvent avoir lieu a I’intérieur de la colonne
d’eau entre le fer particulaire et le fer dissous.

Nous nous intéresserons tout d'abord aux échantillons de surface ou I'assimilation du fer
dissous DFe par le phytoplancton (devenant ainsi du fer particulaire PFe) est susceptible de
produire un fractionnement des isotopes du fer.

Dans un second temps, nous nous intéresserons au fort contraste de composition
isotopique de fer dissous (5°°DFe) entre les profondeurs intermédiaires et les échantillons plus
profonds. A ces profondeurs, 2 processus distincts semblent gouverner les sources/puits
internes de DFe : la reminéralisation de la matiére organique (MOQO) aux profondeurs
intermédiaires, et les processus de sorption (adsorption/désorption) ou de dissolution depuis les
particules (Abadie et al, 2014, section 4.2.2).

La reminéralisation de la matiére organique correspond a la dégradation (par l'action des
bactéries) de la MO qui chute depuis la surface vers les profondeurs intermédiaires (ex: a la
mort du phytoplancton en surface, beaucoup de MO est exportée en profondeur). Cette MO
repasse alors sous forme dissoute. Nous tenterons donc de determiner le fractionnement
isotopique susceptible de se produire pendant ce transfert préférentiel de Fe de la phase
particulaire vers la phase dissoute.

Enfin, pour les échantillons plus profonds, les processus de sorption (ou de dissolution)
peuvent se produire soit depuis les particules qui chutent dans la colonne d'eau, soit depuis les
sédiments des marges continentales lors du passage d’une masse d’eau a proximité. Cet échange
de Fe entre les phases dissoute et particulaire est également susceptible de produire un
fractionnement isotopique que nous allons tenter de déterminer.

4.2.1. Fractionnement isotopique pendant I’assimilation biologique

Afin de déterminer le facteur de fractionnement isotopique susceptible d’avoir lieu
durant I’assimilation biologique nous allons émettre certaines hypothéses afin de réaliser les
calculs. Nous allons nous placer dans la couche du maximum de Chl a de chaque station ou la
fraction lithogénique (calculée avec I’aluminium) est la plus faible, afin de supposer que le seul
processus susceptible de fractionner les isotopes du fer a cette profondeur est I’assimilation
biologique du fer par le phytoplancton uniquement. Pour cela nous devons étre dans des
conditions d’océan ouvert, afin de s’affranchir des apports sédimentaires des marges, ou la
dissolution ou désorption depuis les particules peut provoquer un biais dans nos calculs. La
station S1 est donc exclue du calcul étant donné qu’elle ne répond pas a ce dernier critere.

Au niveau de la station S2, dans le domaine subtropical, le faible taux d’export de
carbone vers la zone mésopélagique (Planchon et al., 2013) nous permet de supposer que le
phytoplancton présent dans la couche de Chl a s’accumule au fur et a mesure qu’il consomme
du fer dissous. Nous supposerons qu’avant que le phytoplancton ne se développe (pendant la
saison de pré-bloom, c’est-a-dire en hiver), la masse d’eau dans laquelle il s’est développe
possédait une composition isotopique en fer dissous et particulaire homogene. Par conséquent
nous supposerons que I’échantillon situé en dessous de la couche du maximum de Chl a, a 63m,
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en S2 représente I’état initial de I’eau de mer avant que ne commence le processus
d’assimilation biologique, dont I’état final est défini a 43m en S2 (maximum de Chl a). Selon
les résultats de Planchon et al. (2013), la reminéralisation de la matiére organique est tres faible
dans les 100 premiers métres de la colonne d’eau en S2, par conséquent nous négligerons la
possible contribution de la reminéralisation aux compositions isotopiques de ces 2 échantillons.
Nous negligerons donc la contribution de la reminéralisation pour I’échantillon situé a 63m car
nous ne disposons pas de la composition isotopique du fer particulaire a 43m en S2, et nous
appliquerons I’équation 18 (chapitre I, section 3.1) qui décrit I’évolution du substrat (ici DFe)
en distillation de Rayleigh. En considérant que I’échantillon a 63m se retrouve appauvri de
0,04nmol/L a 43m, cela représente une perte de 31% du substrat DFe. Le facteur « f » de
I’équation 18, qui définit la proportion de substrat restant, est donc égal & 69%. La composition
isotopique du fer dissous étant de +0,40+0,07%o a I’état initial a 63m et de +0,47+0,07%o a |’ état
« f»a 43m, nous obtenons ainsi un facteur de fractionnement isotopique lors de I’assimilation
biologique (entre le fer contenu dans le phytoplancton, noté « Phyto », et le DFe dans I’eau de
mer) estimé a ASFephyto- bre= -0,19+0,32%0 (2SD) au niveau de la station S2. Bien que
I’incertitude sur le calcul soit élevee (+0,32%o en 2SD par methode de Monte Carlo), ce facteur
de fractionnement isotopique serait 1égérement négatif. Cela signifierait que dans le domaine
subtropical, le phytoplancton assimilerait préférentiellement les isotopes légers du fer dissous.
Nous pouvons proposer que ce fractionnement serait caractéristique des dinoflagellés et des
nanoflagellés qui sont les espéces de phytoplancton les plus abondantes dans le domaine
subtropical (Beker et Boye, 2010). Ce résultat est en parfait accord avec les estimations
effectuées au large de la Papouasie-Nouvelle-Guinée dans le Pacifique équatorial avec un
A% Fephyto-nre €Ntre -0,25+0,10%o et -0,08+0,07%o (Radic et al., 2011), mais également avec une
étude récente effectuée au large de la Nouvelle Zélande ou le phytoplancton semble assimiler
préférentiellement du Fe léger (Ellwood et al., 2015). 1l semble également en accord avec ce
qui avait été observé lors de I’assimilation biologique du fer par les plantes supérieures de
stratégie 1 (ou le fer est réduit dans le médium avant d’étre incorporé dans les cellules), avec
un enrichissement en isotopes Iégers du fer dans les cellules des plantes comparé aux sols dont
provient le fer (Guelke et von Blanckenburg, 2007). Cet enrichissement en isotopes léger
pendant I’assimilation biologique a également été observé pour les isotopes du Cd dans le
Pacifique Nord (Lacan et al., 2006).

Pour les stations S3, S4 et S5, situées dans les domaines de I’ACC et de la Gyre de
Weddell, le fort taux d’export de carbone vers la zone mésopélagique (Planchon et al., 2013)
suggere que le phytoplancton (et son contenu en fer donc), est rapidement exporté sous forme
de matiere organique vers la zone mésopélagique. Un export rapide signifie donc que le fer
particulaire présent dans les échantillons de surface a été assimilé depuis trés peu de temps et
peut constituer ainsi un produit instantané de la réaction. Par conséquent, la différence
instantanée entre le §°°PFe et le §°°DFe semble le mieux décrire le fractionnement isotopique
induit par I’assimilation biologique dans ces 2 domaines. En appliquant I’équation 23
(chapitre 1, section 3.1) aux échantillons situes a 28m, 57m et 31m respectivement pour les
stations S3, S4 et S5 nous obtenons des facteurs de fractionnement isotopique de
A>Fephyto-pre =+0,18+0,11%0 (2SD) en S3, +0,12+0,12%0 (2SD) en S4 et de +0,24+0,11%o
(2SD) en S5. Ces facteurs de fractionnements isotopiques sont légerement positifs, ce qui
signifierait que dans les domaines de I’ACC et de la Gyre de Weddell, le phytoplancton
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assimilerait préférentiellement les isotopes lourds du fer dissous. Nous pouvons supposer que
ce fractionnement est caractéristique des diatomées qui sont les especes de phytoplancton les
plus abondantes dans ces 2 domaines (Beker et Boye, 2010). Ce résultat semble en accord avec
ce qui avait été observé lors de I’assimilation biologique de fer par les plantes supérieures de
stratégie 2 (ou le fer est incorporé a la cellule sans réduction), avec un enrichissement en
isotopes lourds du fer d’environ +0,2%0 dans les cellules des plantes comparé aux sols dont
provient le fer (Guelke et von Blanckenburg, 2007).

Les facteurs de fractionnement estimeés en S3, S4, et S5 difféerent de ceux estimés en S2,
mais également des résultats obtenus dans le pacifique équatorial et au large de la Nouvelle
Zélande (Ellwood et al., 2015; Radic et al., 2011). Cette différence pourrait provenir d’un
processus différent d’internalisation du fer selon les espéces phytoplanctoniques majoritaires
présentes dans les différents domaines océaniques. En effet, si le fer est internalisé apres
réduction du Fe(lll) en Fe(ll) a la surface des cellules phytoplanctoniques, il est possible
d’observer un enrichissement en isotopes léger a I’intérieur du phytoplancton, tandis que si la
réduction du Fe(I1l) en Fe(ll) se fait photochimiquement dans I’eau de mer, alors c’est un
enrichissement en isotopes lourds qu’il est possible d’observer au sein du phytoplancton (S.G.
John et al., 2012). Par ailleurs, la spéciation du Fe mesurée pendant la campagne révéle que le
Fe(Il) en surface des stations S3, S4 et S5 serait produit par photoréduction (Sarthou et al.,
2011). Par conséquent, il semble possible que dans le domaine subtropical (S2), le fer soit
assimilé apres réduction du fer adsorbé a la surface des cellules phytoplanctoniques, tandis que
dans les domaines de I’ACC et de la Gyre de Weddell (S3, S4 et S5), I’assimilation du Fe se
fasse apres réduction photochimique du fer dans I’eau de mer.

Dans la section 4.1.4, les compositions isotopiques de fer particulaire pour le
phytoplancton (8°°PFepio) ont été estimées a +0,20+0,10%o et +0,07+0,24%o pour les stations
S3 et S5 respectivement. Nous pouvons egalement prendre en compte ces valeurs pour effectuer
les calculs des facteurs de fractionnement isotopiques liés a I’assimilation biologique pour ces
2 stations, au niveau de la couche de maximum de Chl a. Nous obtenons alors des valeurs de
A5®Fephyto-swpre =+0.21+0.15%0 (2SD) en S3 et de +0.14+0.29%o (2SD) en S5. Ces estimations
sont en accord avec celles calculées précédemment (+0,18+0,11%0 (2SD) en S3 et
+0,24+0,11%0 (2SD) en S5). Nous pouvons alors supposer que nos estimations de la
composition isotopique du fer particulaire dans le phytoplancton, mais également dans les
aerosols était correcte.
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4.2.2. Iron isotopes evidence different internal iron sources in the intermediate
and deep Ocean. (Abadie et al., soumis)

Résumé de I’article soumis

Le fer est un élément essentiel pour la productivité primaire au sein de I’océan. De fait,
son cycle océanique est intimement relié au cycle global du carbone et au climat. Son role est
particulierement important dans les zones « High Nutrient Low Chlorophyll » (HNLC), ou il
limite la croissance du phytoplancton, notamment dans I’océan Austral.

Alors que beaucoup d’inconnues subsistent encore sur le cycle océanique du fer, les
isotopes du fer se sont révélés étre un outil prometteur pour son étude. Ici, nous présentons pour
la premiére fois une section de compositions isotopiques de fer dissous dans I’océan Atlantique
Sud et I’océan Austral, dans lequel se situe en partie une zone HNLC.

A travers toute la section, nous remarquons un minimum frappant en composition
isotopique de fer dissous (i.e. du fer Iéger) aux profondeurs intermédiaires (entre 200 et 1300m),
qui contraste avec des compositions isotopiques plus lourdes dans les eaux plus profondes.

Cette observation suggere que, tandis que la reminéralisation de la matiere organique
semble étre la source principale de fer dissous aux profondeurs intermédiaires, ce qui est
communément admis aujourd’hui, un processus différent domine les sources de fer dissous
dans I’océan profond. Ce processus est vraissmblablement de la désorption ou de la dissolution
des particules qui chutent dans la colonne d’eau.

La reconnaissance de ce processus est d’une importance fondamentale pour la
modélisation du cycle océanique du fer et plus généralement pour la modélisation des cycles
biogéochimiques océaniques et du climat.
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Iron isotopes evidence different internal iron sources in the intermediate and deep
Ocean. (Abadie et al., submitted)

Iron isotopes reveal distinct dissolved iron sources and pathways in the intermediate
versus deep Southern Ocean
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As an essential micronutrient, iron plays a key role in oceanic biogeochemistry and
is therefore linked to the global carbon cycle and climate. Here we report the first
dissolved iron (DFe) isotope section in the South Atlantic and Southern Ocean.
Throughout the section, a striking dissolved iron isotope minimum (light iron) is observed
at intermediate depths (200 to 1300m), contrasting with heavier isotopic compositions in
deep waters. These data reveal distinct DFe origins between the intermediate and deep
layers. We hypothesize that i) at intermediate depths the dominant DFe sources are linked
to organic matter remineralization, either in the water column or at the margins where it
allows sediment reductive dissolution, ii) in deeper layers, non-reductive release of DFe
(desorption, dissolution) from particulate iron (organic and/or lithogenic) dominates. If
confirmed, these differences, suggested for the Southern Ocean, but which may occur in
other oceanic regions, could have significant impacts on oceanic biogeochemical cycles
modelling.

Since the discovery that Fe is a limiting factor for phytoplankton growth!, numerous
studies have attempted to better constrain its cycle, sources and sinks, and the processes
occurring within the water column. While atmospheric dust dissolution has long been thought
to be the main source of dissolved iron (DFe) to the open ocean, recent studies highlighted other
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potential sources of DFe to the ocean including dissolution and/or desorption from continental
margins sediments with or without Fe reduction, riverine inputs and hydrothermal activity®.

Whereas the oceanic iron cycle is partially controlled by biological processes, it is,
unlike major nutrients, i) widely present in the water column in the particulate form, notably as
lithogenic particulate iron, and ii) it occurs as a particle reactive element, that makes dissolved
iron sensitive to scavenging processes (i.e., adsorption/desorption onto sinking particles).
Recent works suggest continuous exchanges between the dissolved and particulate iron phases?,
as previously proposed for thorium and protactinium?, Rare Earth Elements*®, and copper®. The
relative importance of those organic and inorganic processes on the control of the iron cycle
remains largely unknown.

Iron isotopes recently emerged as a new powerful tool to help constraining the Fe
sources and oceanic cycle®’~*8, The isotopic signatures of the various iron sources to the ocean
are summarized in Figure 1. It can be inferred from those diverse signatures that iron isotopes
will bring new constraints on the various DFe sources to the ocean. In addition, several
processes involved in the iron cycling within the water column (biological uptake,
remineralization, scavenging, adsorption, desorption, dissolution, precipitation, organic
complexation, and redox processes) may fractionate iron isotopes'®2*. Hence, such isotopic
fractionations may also bring additional constraints on the iron cycle within the water column.

Very few studies reported dissolved 6°°Fe (8°°DFe) values in the open ocean so far.
Dissolved &°°Fe range from -0.13 to +0.21+0.08%. in the South-Eastern Atlantic’,
from -1.35+0.03%o to +0.80+0.06%o in the North Atlantic**2, and from -0.03+0.07%. to +0.58
+ 0.08%o in the Equatorial Pacific®®. However, there is a lack of iron isotope data in HNLC
areas. Here we report a section of dissolved iron isotopic compositions in the South Atlantic
and Southern Ocean. The dominant feature of the section is a striking dissolved iron isotopic
minimum (light DFe, ranging from -0.17 to -0.74%o) found at intermediate depth, all along the
section from the subtropical domain to the Weddell Gyre, contrasting with heavier DFe in the
deeper layers. Such a depth profile isotopic pattern is suggested to reflect contrasted DFe origins
in these different layers, whether due to external DFe sources or DFe release from particles
within the water masses.

Samples for this study were collected on board the French R/VV Marion Dufresne from
8 February to 24 March 2008 in the Atlantic sector of the Southern Ocean, which partly lies
within a HNLC area, during the Bonus/GoodHope (BGH) cruise (GEOTRACES cruise
GIPY4). Figure 2a shows the studied area, with the 5 stations where the samples were collected,
together with the main oceanographic fronts and currents. Apart from the Agulhas current
carrying waters from the Indian Ocean westwards (the Indian influence being observed down
to approximately 1500m depth?®), the flows across the section are dominated by eastwards
currents, the Antarctic Circumpolar Current (ACC) and the Northern limb of the Weddell
Gyre®. Figure 2b displays the hydrographic properties, potential temperature, salinity and
dissolved O concentrations from the five stations, highlighting the main samples and water
masses discussed below.
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Results

Sampling and analytical procedures are described in the methods section at the end of
the article. Dissolved Fe concentrations and isotopic compositions are shown in Fig. 3.
Concentrations range from 0.05 to 0.90 nmol.kg™ (Table 1). They tend to decrease from North
to South with maximum values in S1 close to the African margin, minimum values in S4 in the
ACC, and then are increasing in station S5 in the Weddell Gyre. Profiles of DFe display a
nutrient-like shape, with a surface minimum and an increase with depth. Dissolved Fe isotopic
compositions range from -0.74%o to +0.47%o. The §°°DFe values become more negative when
going from the subtropical domain in S1 to the South in the ACC domain (S4). These 6°°DFe
negative values remain in the Weddell Gyre, in S5.

Discussion

Origin of the 6°°DFe minimum at intermediate depths. For all stations, a prominent
feature of our dataset lies with a minimum in §°°DFe at intermediate depths ranging from -0.74
+ 0.07%o in S5 to +0.17 £ 0.07%o in S1, with its intensity decreasing from South to North (Fig.
3). This feature has not been seen so far in the few other oceanic regions where §°°DFe studies
have been conducted, notably in the North Atlantic'! and in the Equatorial Pacific®®.

At first glance, one could think that the main reason explaining this feature could be
meridional transport of the signal along the section. This was our first thought. A
comprehensive examination of the area suggests that this is implausible for several reasons: a)
The most negative iron isotope compositions from different stations correspond to distinct water
masses. This is shown by the contrasted 8, S and dissolved Oz properties of the waters carrying
the 8°°DFe minimum, as displayed in Fig. 2b. For stations S2 and S3, the §°°DFe minimum
coincides with the Antarctic Intermediate Water (AAIW, characterized by a salinity minimum,
Fig. 2b and 4a). At station S1, its depth cannot be precisely determined because two samples
have the same §°°DFe value within uncertainties (-0.17+0.07%o at 763m and -0.12+0.07%o at
1271m): it could correspond either to the AAIW (of Indian origin, 763m) or to the Upper
Circumpolar Deep Water (UCDW, 1271m), characterized by an oxygen minimum (Fig. 2b and
4c). For station S4, it corresponds to the UCDW and at station S5, the §°°DFe minimum is found
at 205m, in subsurface Weddell Gyre waters. One could argue that a northward dilution (from
S5) of the §°°DFe minimum through mixing with the overlying and/or underlying water masses
along the section could lead to observed §°°DFe distribution. However, mixing calculations (not
shown) based primarily on 6-S, but also secondarily on O, and nutrients, indicate that such
water masses mixing cannot explain the §°*DFe minima. b) Whereas water masses flow along
surfaces of equal neutral densities, the §°°DFe minima are found at significantly different
neutral densities (see the section in Fig. 4b, and the profiles in Supplementary Figure 1).
Considering the sampling vertical resolution, one could argue that the actual minima are not
located where the minimum values were measured, but potentially everywhere between the
overlying and underlying samples, thereby defining a depth range for the §°*DFe minimum at
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each station. The 6-S and neutral density properties for those depth ranges are displayed in Fig.
5 and Supplementary Figure 2, respectively. Figure 5 shows that these ranges define four
distinct groups of 0-S properties, [S1], [S2-S3], [S4] and [S5], which do not overlap. This
unambiguously indicates that the °°DFe minima are found in distinct water masses (wherever
the actual 5°°DFe minima are located in the ranges defined above). Similarly, Supplementary
Figure 2 shows that the 5°°*DFe minima at S1 and S4 are found at significantly distinct neutral
densities (even when taking into account potential biases due to the sampling resolution or
measurement uncertainties). Overall, this confirms points a) and b) above: the §°°DFe minima
are not found throughout the section within a single water mass nor at a single neutral density
level. ¢) Within the studied area, in most places and most depths, zonal (along latitudes)
velocities are typically one order of magnitude greater than meridional (along longitudes)
velocities?®. Therefore the flows in the depth range of our observed §°°DFe minima are mainly
perpendicular to our section. This implies that a signature found at one of our station may in no
way be considered to result from a direct transport along our section. For stations S2 to S5 the
flow is mainly eastwards (Fig. 2), so that the observed signatures have to come from the west,
while at S1 the flow is mainly westward (Fig. 2) so that the signal likely originates from the
east. d) Isotopic composition of neodymium (eNd) data from the present cruise?’, but also from
three other cruises in the same area (ANT XV/2, ANT XV/3 and ANT XV1/3)?8 conclude that
the Nd isotopic signatures observed along the Bonus/Goodhope transect result from zonal (as
opposed to meridional) transport.

Even if when looking at the meridional sections shown in Fig. 3b (5°°DFe) and Fig. 4
(salinity, neutral density, O2 and apparent oxygen utilization), one could have the impression
that the §°*DFe minimum at intermediate depths is transported meridionally along the section,
from the four reasons described above, it seems implausible that meridional transport along the
section could be the main reason explaining this feature.

Four alternative hypotheses are considered below to explain the observed intermediate
isotopically light Fe signature. The first two points below explore the hypothesis of an isotopic
signature produced locally i.e. that could be explained by a process occurring at the location
and time of sampling.

(i) The reduction of Fe(lll) into Fe(ll) produces light iron isotopes in the dissolved
phase?®. Measurements of dissolved Fe(ll) during the BGH cruise*® showed that reduction of
Fe principally occurs close to the surface, but not at intermediate depths. This indicates that
local iron reduction (at the time and location of sampling) was not responsible for the observed
intermediate depth §°*DFe minimum. This does not imply that redox processes occurring before
sampling (upstream) could not have contributed to the observed minimum. For instance, Fe
reduction, taking place either in the external DFe sources (e.g., reductive Fe dissolution in
margin sediments), or within the water masses upstream the sampling location (notably
associated to organic matter regeneration processes, e.g., microbial reduction in aggregates),
then followed by an oxidation, could explain the observed light signatures. This is discussed
below (points (iii) and (iv) about the transport of remote signals).
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(i) Another hypothesis would be that the 5°*DFe minimum results from an isotopic
fractionation between the dissolved and the particulate phases occurring locally. However, in
such a case, enrichment in light DFe isotopes would correspond to enrichment in heavy
particulate Fe (PFe) isotopes at the same depth. Particulate Fe isotope data do not display any
specific enrichment in heavy Fe isotopes®.. This implies that the §°°DFe minimum found at
intermediate depths is not related to a local (at the time and location of sampling) isotopic
fractionation between DFe and PFe (but again this does not exclude the possibility that such
isotopic fractionation occurred upstream the sampling zone and therefore contributed to the
observed intermediate depth §°*DFe minimum).

The two points above show that a local isotopic fractionation cannot explain the
observed feature. Therefore, it must be linked to a remote signal. In other words the origins of
the minima have to be looked for upstream of the sampling locations, west of the section for
stations S2 to S5 and east of it for S1. The two following points now explore hypotheses related
to such remote influences.

(iii) The hypothesis according to which this minimum would be the result of
remineralization occurring along the histories of the water masses is now discussed. Figure 4d
displays the 8°°DFe profiles superimposed on apparent oxygen utilization (AOU), which
provides an estimation of the integrated intensity of remineralization since a water mass left the
surface. For a better view, 5°°DFe are plotted as a function of AOU in Supplementary Figure 3.
The minimum of §°°DFe only corresponds to the maximum of AOU for stations S1 and S4.
This is not surprising because the 5°*DFe minimum at these two stations is found in the UCDW,
which is known for having encountered especially high levels of remineralization®. This
suggests that remineralization, occurring upstream of the section, within the UCDW as it ages,
could explain the §°DFe minimum found in the UCDW, which could, through complex zonal
and meridional transports of the Southern Ocean, reach stations S1 and S4. This would explain
the minima observed at these 2 stations but not at the 5 stations. The isotopic fractionations
associated to organic matter remineralization processes have not yet been extensively
constrained, however, remineralization could potentially release light iron, for various reasons,
kinetic fractionation, an initially light signature of the remineralized matter (a recent study does
suggest a preferential uptake of light Fe isotopes by phytoplankton®) or reduction steps
involved in several remineralization mechanisms (e.g. grazing®*2*, microbial reduction in
aggregates®).

(iv) At the other stations (S2, S3 and S5), remineralization of organic matter could also
play a role, but in a more indirect manner. At some oceanic margins, bacterial organic matter
remineralization leads to anoxic conditions in the sediments due to bacterial respiration. These
anoxic conditions lead to the reduction of Fe(l11) into soluble Fe(I1), which diffuses to the water
column. There, iron is then rapidly reoxidized, but nevertheless keeps a light isotopic
signature®*-1°, Such sources may contribute to the observed §°°DFe minimum in S2, S3 and
S5. Part of the AAIW reaching stations S2 and S3 come from the Pacific Ocean, after a contact
with the South American margin in Chile (75°W/25°S)%. There, within the Peruvian oxygen
minimum zone (OMZ), reducing conditions lead to DFe release from the sediments®, likely
enriched in light isotopes. The transport of such signatures, through the complex zonal and
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meridional circulation of the ACC, could explain the light signatures found at S2 and S3 in the
AAIW. This would mean that margin light iron isotope signatures would be transported over
several thousands of kilometres. Similarly, large organic matter accumulation rates in the
Antarctic Peninsula margin sediments, leading to reducing environments, provide DFe through
reductive dissolution®” which should imprint a light isotopic signature to the surrounding water
masses. Again, the transport (both zonal and meridional) of this benthic signature could explain
the negative signature found at station S5. The impact of matter inputs from the margins of
South America and of the Antarctic Peninsula is supported by Nd isotopic compositions®’28,
Such processes could also contribute to the observed signatures at S4. At S1, this is rather
unlikely, given the fact that this station is under the influence of inputs from the African margin,
from which pore waters (at intermediate depths) have been characterized by a slightly heavy
iron isotopic composition®®.,

In summary, while looking at the whole 5°°DFe section, a first idea would be that the
intermediate depths 6°°DFe minimum is transported from one end of the section to the other
(North to South or conversely). The hydrodynamic setting of the area does not favor this
interpretation. The above discussion rather suggests that this minimum is related to
remineralization processes occurring within the water masses as they age (S1 and S4) and to
continental margin sources involving Fe reductive dissolution linked to organic matter
remineralization (S2, S3 and S5, but also potentially S4). The involvement of organic matter
remineralization in both cases would explain why the isotopic imprints are found at similar
depths throughout the section.

Processes releasing DFe in the deep Southern Ocean. The intermediate 5°°DFe
minimum contrasts with more positive values, found at the surface and in the deep layers (Table
1 and Fig. 3 and 4). Interpretation of the surface data are not discussed here, because this layer
is potentially subjected to multiple external sources and processes, notably dust depositions,
phytoplankton uptake and photo-reduction. Such a discussion would benefit from particulate
Fe isotope data (to be published elsewhere). Below the surface layer, it is commonly admitted
that competition between one release process, remineralization of organic matter, and one sink,
scavenging, acts as the major control on DFe vertical distributions!*-4,

The clear contrast between the intermediate and deep §°°DFe signatures along the
Bonus/Goodhope section reveals that distinct in situ processes and/or external sources dominate
the DFe cycle at these two depths. Making the assumption that the DFe sink at both depths
(intermediate and deep) is dominated by the same process, scavenging™®3°, then our
observations suggest that the processes dominating the DFe sources in the deep layers are
different from those invoked above for the intermediate layer. At depth, the non-reductive
release of DFe from particles>®*! could produce the observed isotopically heavier DFe,
potentially through: i) desorption as suggested for thorium and protactinium?, rare earth
elements* or copper®, or ii) ligand promoted dissolution. This hypothesis is supported by the
recent documentation of the isotopic signature of a labile fraction of suspended particles (from
the North Atlantic), which typical values are found around -0.3%0**. Adding to this value an
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isotopic fractionation associated to non-reductive release, typically characterized by
A%®Fe pre-pre = +0.3%0>°, could lead to crustal like deep signatures observed for DFe along our
transect, from -0.35 to +0.28%.. The particulate phases potentially involved in these processes
could include both organic and inorganic particles, amongst which erosion products, notably
from atmospheric and riverine inputs. These processes could occur either in the water column
(from sinking particles), or at oxygenated margins. These signatures could then be transported
within water masses, as the NADW (and LCDW) for instance.

Although the influence of hydrothermal inputs of DFe evidenced above the Mid Atlantic
Ridge (close to our station S4)* is not seen in our DFe concentration data, nor in the BGH DFe
concentration section®®, the somehow slightly lighter deep signatures found at stations S4 and
S5, as compared to S1, S2 and S3, could potentially reflect the impact of hydrothermal sources
(since the latter have been shown to release isotopically light DFe in one study, in the North
Atlantictt).

Overall these Fe isotope data clearly suggest that distinct processes and/or external
sources dominate the control of the DFe cycle in the intermediate and deep layers of the studied
area. This is the main conclusion of this study. It goes against an oversimplified view according
to which remineralization of organic matter would be the major pathway releasing DFe in the
deep Ocean'*®%, Recognition of these differences, suggested for the Southern Ocean, but
which may occur in other oceanic regions, could have important impacts for modeling the
oceanic iron cycle and hence more broadly oceanic biogeochemical cycles, the global carbon
cycle and the climate.

The DFe origins in each layers remains however much more hypothetical. We suggest
that (i) DFe in the intermediate waters is linked to the remineralization of organic matter either
in the water column as the water masses age (stations S1 and S4, potentially but not necessarily
involving reduction processes) or at continental margins through reductive dissolution (stations
S2, S3, S5 and potentially S4) and that (ii) DFe source in the deeper waters is dominated by
distinct process (es): non-reductive release of DFe from particles, such as desorption, or ligand
promoted dissolution, and/or a contribution of hydrothermal sources.

However, these hypotheses need to be confirmed by other in situ studies documenting
the upstream Fe isotopic compositions (for instance in the Drake Passage and/or along the
South-East American margin), in vitro experiments on the potential various processes releasing
DFe to seawater (from organic and inorganic, including lithogenic, phases), and modelling
studies that would take into account not solely DFe release through biotic remineralization of
organic matter, but also abiotic processes releasing DFe from organic and inorganic particles.

This study shows that iron isotopes provide a much more detailed insight into the
oceanic iron cycling than was previously possible using the simple consideration of Fe
concentrations or other proxies.
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Methods

The samples were collected with acid-cleaned Go-Flo bottles attached on a Kevlar line.
Profiles were sampled down to a maximum depth of 4068m (the length of the Kevlar line), with
9 to 10 depths per profile. Although the sampling vertical resolution is limited below 1000m,
samples were taken in the core of all major water masses at each station. They were tripped
with Teflon messengers. Depths of closures and the absence of leak were carefully checked
with 1) a pressure sensor to measure the inclination of the cable and ii) measurements of
salinities, nitrate and silicate concentrations. Samples were filtered with 0.4um pore size, 90mm
diameter Nuclepore membranes and acidified on board, just after collection, within a trace
metal clean container®*,

A "Fe-58Fe double spike was added to the filtered seawater with a spike to sample ratio ranging
from 1 to 3. Iron in these samples was then preconcentrated using a NTA superflow resin*. 5%
of the solution was taken for multi-elemental analysis with an Element XR ICP-MS
(Observatoire Midi Pyrénées, Toulouse, France). The accuracy of DFe concentrations were
determined with the geostandard SLRS-5 with certified values of [Fe] =91.2+5.8ppb, while our
measurements were [Fe] =90.5£2.9ppb (n=12, 2SD). It was subsequently purified using an
AGMP1 anionic resin®. Average recovery for the overall DFe treatments was 104+8% (2SD,
n=49), and the blank of DFe was 1.3+3.2 ng (2SD, n=8). Dissolved Fe concentrations display
an average discrepancy of 3% between replicates (with a maximum discrepancy of 7.1%).

The iron isotopic composition (5°°Fe) is defined as:

56 | COrer o) o 3
(l) 3°°Fe (%o)= lm - ll x10
where 8°°Fe is reported relative to the IRMM-14 reference material. lron isotopic
compositions were measured with a Neptune MC-ICPMS at the Observatoire Midi Pyrénées
(Toulouse, France), following a previously published method**. Our measurements of the ETH-
STD gave a mean value of §°°Fe =+0.52+0.07%o, (2SD, n=107). It is undistinguishable from
those reported in the literature from six different laboratories, 5%%Fe =+0.53+0.06%0, 2SD,
n=6%*. This suggests our measurements are unbiased. The external precision measured from
repeated analysis of the ETH-STD was found to be of 0.07%. (2SD), while the internal precision
for individual samples varied between 0.03%0 and 0.12%. (2SE, Table 1). Several seawater
replicates were measured and they reproduced to within £0.06%. (2SD) on average. The
limiting factor is therefore the external precision (0.07%o, 2SD), except when the internal
precision is larger than this value. Therefore, sample uncertainty will be characterized by the
external precision (0.07%eo) or the internal precision when the latter is larger than 0.07%e.

123



References

1. Boyd, P. W. & Ellwood, M. J. The biogeochemical cycle of iron in the ocean. Nature
Geoscience 3, 675-682 (2010).

2. Labatut, M. et al. Iron sources and dissolved-particulate interactions in the seawater of
the Western Equatorial Pacific, iron isotope perspectives. Global Biogeochem. Cycles
2014GB004928 (2014). doi:10.1002/2014GB004928

3. Bacon, M. P. & Anderson, R. F. Distribution of thorium isotopes between dissolved and
particulate forms in the deep sea. J. Geophys. Res. 87, 2045-2056 (1982).

4. Nozaki, Y. & Alibo, D. S. Importance of vertical geochemical processes in controlling
the oceanic profiles of dissolved rare earth elements in the northeastern Indian Ocean. Earth
and Planetary Science Letters 205, 155-172 (2003).

5. Lacan, F. & Jeandel, C. Neodymium isotopes as a new tool for quantifying exchange
fluxes at the continent—ocean interface. Earth and Planetary Science Letters 232, 245-257
(2005).

6. Little, S. H., Vance, D., Siddall, M. & Gasson, E. A modeling assessment of the role of
reversible scavenging in controlling oceanic dissolved Cu and Zn distributions. Global
Biogeochem. Cycles 27, 780-791 (2013).

7. Lacan, F. et al. Measurement of the isotopic composition of dissolved iron in the open
ocean. Geophysical Research Letters 35, L24610 (2008).

8. John, S. G., Mendez, J., Moffett, J. & Adkins, J. The flux of iron and iron isotopes from
San Pedro Basin sediments. Geochimica et Cosmochimica Acta 93, 14-29 (2012).

0. Radic, A., Lacan, F. & Murray, J. W. Iron isotopes in the seawater of the equatorial
Pacific Ocean: New constraints for the oceanic iron cycle. Earth and Planetary Science Letters
306, 1-10 (2011).

10. Homoky, W. B., John, S. G., Conway, T. M. & Mills, R. A. Distinct iron isotopic
signatures and supply from marine sediment dissolution. Nat Commun 4, (2013).

11.  Conway, T. & John, S. G. Quantification of dissolved iron sources to the North Atlantic
Ocean. Nature 511, 212-215 (2014).

12.  John, S. G. & Adkins, J. The vertical distribution of iron stable isotopes in the North
Atlantic near Bermuda. Global Biogeochemical Cycles 26, (2012).

13. Severmann, S., McManus, J., Berelson, W. M. & Hammond, D. E. The continental shelf
benthic iron flux and its isotope composition. Geochimica et Cosmochimica Acta 74, 3984—
4004 (2010).

124



14.  Severmann, S., Johnson, C. M., Beard, B. L. & McManus, J. The effect of early
diagenesis on the Fe isotope compositions of porewaters and authigenic minerals in continental
margin sediments. Geochimica et Cosmochimica Acta 70, 2006—-2022 (2006).

15.  Homoky, W. B., Severmann, S., Mills, R. A., Statham, P. J. & Fones, G. R. Pore-fluid
Fe isotopes reflect the extent of benthic Fe redox recycling: Evidence from continental shelf
and deep-sea sediments. Geology 37, 751-754 (2009).

16. Ellwood, M. J. et al. Iron stable isotopes track pelagic iron cycling during a subtropical
phytoplankton bloom. Proceedings of the National Academy of Sciences 112, E15-E20 (2015).

17.  Beard, B. L. et al. Iron isotope fractionation between aqueous ferrous iron and goethite.
Earth and Planetary Science Letters 295, 241-250 (2010).

18.  Croshy, H., A., Roden, E., E., Johnson, C., M. & Beard, B., L. The mechanisms of iron
isotope fractionation produced during dissimilatory Fe(lll) reduction by Shewanella
putrefaciens and Geobacter sulfurreducens. Geobiology 5, 169-189 (2007).

19.  Frierdich, A. J., Beard, B. L., Scherer, M. M. & Johnson, C. M. Determination of the
Fe(Il)ag—magnetite equilibrium iron isotope fractionation factor using the three-isotope method
and a multi-direction approach to equilibrium. Earth and Planetary Science Letters 391, 77-86
(2014).

20.  Johnson, C. M., Roden, E. E., Welch, S. A. & Beard, B. L. Experimental constraints on
Fe isotope fractionation during magnetite and Fe carbonate formation coupled to dissimilatory
hydrous ferric oxide reduction. Geochimica et Cosmochimica Acta 69, 963-993 (2005).

21. Kappler, A., Johnson, C. M., Crosby, H. A., Beard, B. L. & Newman, D. K. Evidence
for equilibrium iron isotope fractionation by nitrate-reducing iron(ll)-oxidizing bacteria.
Geochimica et Cosmochimica Acta 74, 2826-2842 (2010).

22. Clayton, R. E., Hudson-Edwards, K. A., Malinovsky, D. & Andersson, P. Fe isotope
fractionation during the precipitation of ferrihydrite and transformation of ferrihydrite to
goethite. Mineralogical Magazine 69, 667-676 (2005).

23. Dideriksen, K., Baker, J. A. & Stipp, S. L. S. Equilibrium Fe isotope fractionation
between inorganic aqueous Fe(lll) and the siderophore complex, Fe(lll)-desferrioxamine B.
Earth and Planetary Science Letters 269, 280-290 (2008).

24. Kiczka, M. et al. Iron isotope fractionation during proton- and ligand-promoted
dissolution of primary phyllosilicates. Geochimica et Cosmochimica Acta 74, 3112-3128
(2010).

25. Bown, J. et al. The biogeochemical cycle of dissolved cobalt in the Atlantic and the
Southern Ocean south off the coast of South Africa. Marine Chemistry 126, 193-206 (2011).

125



26.  Chu, P. C. & US Navy. World Ocean Geostrophic Velocity Inverted from World Ocean
Atlas 2013 with the P-Vector Method (NODC Accession 0121576). National Oceanographic
Data Center, NOAA. Dataset. [03232015] (2015).

27.  Garcia-Solsona, E. et al. Rare earth elements and Nd isotopes tracing water mass mixing
and particle-seawater interactions in the SE Atlantic. Geochimica et Cosmochimica Acta 125,
351-372 (2014).

28. Hegner, E., Dauelsberg, H. J., van der Loeff, M. M. R., Jeandel, C. & de Baar, H. J. W.
Nd isotopic constraints on the origin of suspended particles in the Atlantic sector of the
Southern Ocean. Geochemistry Geophysics Geosystems 8, Q10008 (2007).

29.  Johnson, C. M., Beard, B. L. & Roden, E. E. The Iron Isotope Fingerprints of Redox
and Biogeochemical Cycling in Modern and Ancient Earth. Annual Review of Earth and
Planetary Sciences 36, 457-493 (2008).

30. Sarthou, G. et al. Labile Fe(ll) concentrations in the Atlantic sector of the Southern
Ocean along a transect from the subtropical domain to the Weddell Sea Gyre. Biogeosciences
8, 2461-2479 (2011).

31.  Abadie, C., Lacan, F., Radic, A. & Poitrasson, F. Dissolved and Particulate Iron
Concentrations and Isotopic Compositions in the South Atlantic and Southern Ocean.
Mineralogical Magazine 77, 551 (2013).

32. Morozov, E. G., Demidov, A. N., Tarakanov, R. Y. & Zenk, W. Abyssal Channels in
the Atlantic Ocean. (2010).

33.  Sarthou, G. et al. The fate of biogenic iron during a phytoplankton bloom induced by
natural fertilisation: Impact of copepod grazing. Deep Sea Research Part Il: Topical Studies in
Oceanography 55, 734-751 (2008).

34.  Hutchins, D. A., Wang, W.-X. & Fisher, N. S. Copepod grazing and the biogeochemical
fate of diatom iron. Limnology and Oceanography 40, 989-994 (1995).

35.  Alldredge, A. L. & Cohen, Y. Can Microscale Chemical Patches Persist in the Sea?
Microelectrode Study of Marine Snow, Fecal Pellets. Science 235, 689-691 (1987).

36.  Bruland, K. W., Rue, E. L., Smith, G. J. & DiTullio, G. R. Iron, macronutrients and
diatom blooms in the Peru upwelling regime: brown and blue waters of Peru. Marine Chemistry
93, 81-103 (2005).

37.  Measures, C. I. et al. The influence of shelf processes in delivering dissolved iron to the
HNLC waters of the Drake Passage, Antarctica. Deep Sea Research Part Il: Topical Studies in
Oceanography 90, 77-88 (2013).

38.  Wu, J. & Boyle, E. Iron in the Sargasso Sea: Implications for the processes controlling
dissolved Fe distribution in the ocean. Global Biogeochem. Cycles 16, 1086 (2002).

126



39. Bruland, K., Orians, K. & Cowen, J. Reactive trace metals in the stratified central North
Pacific. Geochimica Et Cosmochimica Acta 58, 3171-3182 (1994).

40. Boyd, P. W., Ibisanmi, E., Sander, S. G., Hunter, K. A. & Jackson, G. A.
Remineralization of upper ocean particles: Implications for iron biogeochemistry. Limnology
and Oceanography 55, 1271-1288 (2010).

41.  Revels, B. N., Ohnemus, D. C., Lam, P. J., Conway, T. M. & John, S. G. The isotope
signature and distribution of particulate iron in the north Atlantic ocean. Deep Sea Research
Part Il: Topical Studies in Oceanography (2014). doi:10.1016/j.dsr2.2014.12.004

42.  Klunder, M. B., Laan, P., Middag, R., De Baar, H. J. W. & van Qoijen, J. C. Dissolved
iron in the Southern Ocean (Atlantic sector). Deep Sea Research Part Il: Topical Studies in
Oceanography 58, 2678-2694 (2011).

43.  Chever, F. et al. Physical speciation of iron in the Atlantic sector of the Southern Ocean
along a transect from the subtropical domain to the Weddell Sea Gyre. Journal of Geophysical
Research-Oceans 115, (2010).

44.  Lacan, F. et al. High-Precision Determination of the Isotopic Composition of Dissolved
Iron in Iron Depleted Seawater by Double Spike Multicollector-ICPMS. Analytical Chemistry
82, 7103-7111 (2010).

45.  Poitrasson, F. On the iron isotope homogeneity level of the continental crust. Chemical
Geology 235, 195-200 (2006).

46.  Beard, B. L., Johnson, C. M., Von Damm, K. L. & Poulson, R. L. Iron isotope
constraints on Fe cycling and mass balance in oxygenated Earth oceans. Geology 31, 629-632
(2003).

47.  Poitrasson, F. et al. Iron isotope composition of the bulk waters and sediments from the
Amazon River Basin. Chemical Geology 377, 1-11 (2014).

48.  Fantle, M. S. & DePaolo, D. J. Iron isotopic fractionation during continental weathering.
Earth and Planetary Science Letters 228, 547-562 (2004).

49.  Rouxel, O., Sholkovitz, E., Charette, M. & Edwards, K. J. Iron isotope fractionation in
subterranean estuaries. Geochimica et Cosmochimica Acta 72, 3413-3430 (2008).

50.  Rouxel, O., Shanks Ill, W. C., Bach, W. & Edwards, K. J. Integrated Fe- and S-isotope
study of seafloor hydrothermal vents at East Pacific Rise 9-10°N. Chemical Geology 252, 214—
227 (2008).

51.  Schlitzer, R. Ocean Data View. (2009). at <http://odv.awi.de>

127



Figure 1. Isotopic composition of iron sources to the ocean (in %o relative to IRMM-14),
DFe, PFe and TFe stand for dissolved, particulate and total iron, respectively?8-111345-50,
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Figure 2. A) Sea Surface Temperature (SST in °C) map of the studied area during the
Bonus/GoodHope cruise. S1 to S5 are the five sampled stations. Arrows and dashed lines
represent the main currents and fronts, respectively. ACC = Antarctic Circumpolar Current,
STF = Subtropical Front, SAF = Subantarctic Front, PF = Polar Front, SACCF = Southern ACC
Front, Sby = Southern boundary of the ACC. SST map produced by the CCAR (Colorado
Center for Astrodynamics Research) data viewer using data from the GHRSST (Group for High
Resolution Sea Surface Temperature). B) Potential temperature (0 in °C) vs Salinity (S)
diagram. Potential density (ce in kg.m™), and dissolved oxygen concentrations are shown. |-
AAIW: Antarctic Intermediate Water of Indian Ocean origin; A-AAIW: Antarctic Intermediate
Water of Atlantic Ocean origin; UCDW: Upper Circumpolar Deep Water; WG: Weddell Gyre.
Black triangles indicate the depths of some iron samples. At each station, the intermediate depth
5°°DFe minimum sample is indicated by a black arrow. The water masses carrying these minima
are identified on the diagram (dashed ellipses). This figure was made using Ocean Data View®?.

0, (nmol.kg™!)
B pi] PEE] (1350
Oy 1 | Sl
20 & S T
24 245
25 &
- 85T ¢ ., 300
$ 15 - - ~3
e
g Sz‘ Ak o
= it T -
£ |0 - P : 250
E 2 iCal .
= ’ T JEAAIW
= 3‘3 A-KATW, /)
§ 5] '"»‘:619”1 s2/ }.{" “—,—76‘"1 s1 )
s " By "" v 127Tm-S1 t |
ek - ; v o 2 == S4 .‘-vli \W‘\.. ~UCDW y £ 200
.5 ; B i, 07 1 ; 224111 SS’ w
e " Antarctica 0 - ;,‘5 4‘3'“ A% }/ 8
1 ] | b 2 E
o o o o o o . T i
10°W f N WG subsurtaLe waters 205m-S5 ¥ i
B T O 815
0 4 8 12 16 20 24 28 32 36 w3 34 34'5 Salinity35 333

129



Figure 3. Sections of A) dissolved iron concentrations ([DFe] in nmol.kg-1) and B)
dissolved iron isotopic composition (656DFe relative to IRMM-14 in %o) of seawater
samples taken during the Bonus/GoodHope cruise (black dots). Fronts and domains are also
represented (See Fig. 2 for acronyms). STZ = Sub Tropical Zone; SAZ = Sub Antarctic Zone:
PFZ = Polar Front Zone. This figure was made using Ocean Data View®!,

STF SAF PF  SACCF SBy

STZ SAZ ) PFZ l l J
S2 S3

S1

1000

2000

3000

Depth [m]

4000

Ocean Data View

5000

1000

2000

3000

Depth [m]

4000

5000

Ocean Data View

35°S 40°S 45°S 50°S 55°S

Figure 4. Dissolved iron isotopic compositions profiles (6°°DFe relative to IRMM-14 in
%o) versus depth plotted above sections of salinity (A), neutral density (B, in kg.m3),
dissolved oxygen (C, O2 in pumol.kg?) and apparent oxygen utilization (D, AOU in
umol.kg?) for seawater samples taken during the Bonus/GoodHope cruise (Stations S1
to S5). White circles are §°°DFe data corresponding to the scale shown above each depth
profile. Dashed white lines represent the §°°Fe composition of the crust (0.07%o0)* (top scale)
and the positions of the stations (bottom scale). Salinity, neutral density, dissolved oxygen,
and AOU have to be read on the dashed white lines and not at the positions of the white
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circles. Fronts and domains are also represented (see Fig. 2 and 3 for acronyms). Figures are
made using Ocean Data View®!.

PF SACCF SBy

STZ s SAZ o PFZ
=t

o 83°DFe (%o) S1 S2 S3 S4 S5

-0.8 -0.4 00 04 -0.8 -0.4 0.0 04 .0,8-0.4 0.0 0.4 -0.8 -0.4 0.0 0.4 -0.8 -0.4 0.0 04

0 = G ;
35.5
1000
—
35
;:; 2000
<=
S 3000 34.5
L &
Q
4000 s M.
5000 §
33.5
-0.8 -04 0.0 04
0 N
28
1000
—
._E_ 2000 27
=
s 3000
[ : W 26
Q 4000 §
5000 § 25
-0.8 -0.4 00 04 -0.8 -04 0.0 04 -0.8-0.4 0.0 0.4 -0.8-0.4 0.0 0.4 -0.8 -0.4 0.0 0.4
0 - 350
1000 200
—
'-E-.. 2000 250
=
ey
5 3000 . 200
Q 4000 <
6’: 150
5000 8
100
-0.8 -0.4 00 04 -0.8 -04 00 04 -08-040.0 04 -0.8-0.4 00 04 -0.8 -0.4 0.0 0.4
0 ; = - 200
1000 150
—
§_ 2000
= 100
S 3000
& & Mso
4000 g
5000 § 0

35°S 40°S 45°S 50°S 55°8

131



Figure 5. Potential temperature - Salinity diagram restricted at each station to the depth
range found between the samples overlying and underlying the sample where
intermediate §°°DFe minima are measured. S1 is colored in blue, S2 in green, S3 in purple,
S4 in red, and S5 in orange. Diamonds represent the samples where the §°°DFe minimum is
measured at each station but also the location of the overlying and underlying samples.
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Table 1. Isotopic compositions (8°°DFe relative to IRMM-14 in %o) and concentrations
(IDFe] in nmol.kg™?) of dissolved Fe in the South Atlantic and Southern Ocean. 0 is the
potential temperature, y" the neutral density (in kg.m3), O the dissolved oxygen (in pumol.kg™),
and AOU the Apparent Oxygen Utilization (in umol.kg™?). See methods text for details about
the 6°°DFe data uncertainties. ND: non-determined. See Fig. 2 for acronyms. CW: Central
Water; 1-UCDW: Upper Circumpolar Deep Water of Indian Ocean origin; A-UCDW: Upper
Circumpolar Deep Water of Atlantic Ocean origin; DP-UCDW: Upper Circumpolar Deep
Water from Drake Passage; SE-NADW: North Atlantic Deep Water following the southeastern
route along the African margin; SW-NADW: North Atlantic Deep Water following the
southwestern route along the American margin; LCDW: Lower Circumpolar Deep Water;
AABW; Antarctic Bottom Water; WDW: Warm Deep Water from the Weddell Sea; WSDW:
Weddell Sea Deep Water.

Cast GoFlo Depth © Salinity  y" [02] AOU Water [DFe] 5%DFe 2SD
bottle  (m) (°C) (kg.m?)  (umol.kg?) (umolkg?) mass (nmol.kg?) (%o) (%o)

Super 1, 13.121°E/36.523°S, station 18, Cast Go-Flo 8-10, 22/02/2008, bottom depth = 4920 m

8 10 31 20.16 3560 2519 23255 -18.70 0.18 0.04 0.09
8 51 17.74 3542 2568 23009 -3.10 0.31 0.18 0.07
7 102 1419 3520 2635 21865 21.60 cw 0.25 0.10 0.07
6 203 12.05 3502 2666 22294 32.60 CcwW 0.29 0.09 0.07
5 407 9.10 3465 2693 22889 62.20 CcwW 0.36 0.21 0.07
4 763 565 3443 2729 19737 96.00 I-AAIW 0.59 -0.17 0.07
3 1271 314 3458 27.74  164.92 160.80 I-UCDW 0.60 -0.12 0.07
2 2797 206 3484 2811 22580 108.50 SE-NADW  0.72 0.27 0.07
1 4068 0.84 3474 2824 21727 128.70 AABW 0.58 0.21 0.07

Super 2, 8.928°E/42.469°S, station 34, Cast Go-Flo 10-11-12-15, 28/02/2008, bottom depth = 4060 m

12 6-7 435 1308 3463 2612 57155 -7.40 0.09 0.47 0.07

15 5-6 625 1317 3470 2616 og462 5.70 0.13 0.40 0.07

12 4 92 11.61 3479 2656 7573g 18.50 0.12 0.02 0.07
2 127 935 3449 2674 26397 19.80 0.11 0.04 007
1 199 849 3446 2687 25986 30.10 0.17 2019 007

11 8 399 596 3428 2713 24849 56.30 A-AAIW 0.36 -0.20 0.07
5 619 417 3418  27.28 25413 67.20 A-AAIW 0.45 -0.27 0.07
1 1468 262 3460 27.82  180.80 148.40 A-UCDW 0.60 -0.12 0.07

10 6 2930 1.92 3483 2812  226.08 111.00 SW-NADW  0.90 0.17 0.07
1 4018 077 3474 2825 21876 127.50 AABW 0.65 0.28 0.07

Super 3, 4.376°E/47.554°S, station 48, Cast Go-Flo 20-24, 06/03/2008, bottom depth = 4480 m

24 910 28 645 3373 2655 30149 -1.80 0.09 001 007
7-8 535 644 3373 2655 30130 -1.10 0.06 ND
5 101 472 3381 2687 30413 9.20 0.10 0.26 0.07
4 152 381 3391 2708 30416 13.90 0.10 013 007
3 253 360 3409 27.27 27216 49.60 A-AAIW 0.22 -0.23 0.07
2 504 278 3421 2747 23523 100.00 A-AAIW 0.30 -0.37 0.07
1 1088 245 3458  27.82 17542 154.70 A-UCDW 0.55 -0.22 0.07

20 8 2034 198 3477 28.06  203.10 131.20 LCDW 0.67 -0.03 0.07
7 2040 198 3477 28.06  203.10 131.20 LCDW 0.68 -0.02 0.07
1 4068 0.44 3470 2828 21292 136.50 AABW 0.52 0.04 0.07

Super 4, 0.007°E/51.86°S, station 62, Cast Go-Flo 31-32, 11/03/2008, bottom depth = 2528 m

32 910 565 254 3371 2702 3397 -0.30 0.05 0.07 007
7-8 130  1.38 3383 2725 32305 14.40 0.05 017 007
6 173 086 3407 2752 27900 58.80 0.15 052 007
5 275 167 3448 2781  188.09 148.10 DP-UCDW  0.25 -0.61 0.07
4 428 1.87 3463 2792 17532 158.40 DP-UCDW  0.28 -0.66 0.07
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3 433 1.87 34.63 27.92 175.32 158.40 DP-UCDW  0.27 0.71 0.07
2 764 173 3471 28.02 186.76 147.50 LCDW 0.35 -0.49 0.08
1 1150 1.34 34.73 28.10 199.14 139.40 LCDW 0.42 -0.29 0.07
31 5 1671 079 34.71 28.18 206.59 137.30 LCDW 0.45 -0.19 0.07
1 2488 031 3469 2826 21230 136.50 AABW 0.63 -0.22 0.07
Super 5, 0.038°W/57.552°S, station 78, Cast Go-Flo 34-37, 15/03/2008, bottom depth = 3950 m
37 1-2 31 0.44 3409 2757 34344 4.90 0.05 0.08 007
3-4 82 041 3415 2762 338397 9.50 0.09 0.04 0.07
5 143 -069 3440 2791 og531 72.90 ND ND
6 205  -0.11 3455 2803 24568 109.70 0.29 074 007
7 409 0.54 34.68 28.16 205.50 140.70 WDW 0.37 -0.57 0.07
8 717 042  34.69 28.21 200.78 146.60 WDW 0.50 -0.27 0.07
9 1228 0.13  34.68 28.26 215.76 134.60 WDW 0.45 -0.35 0.07
10 2150 -0.25 34.66 28.34 231.14 123.30 WSDW 0.70 -0.09 0.07
34 5 3051 -0.48 34.66 28.40 241.80 115.50 WSDW 0.54 -0.22 0.07
1 3916 -0.64 34.65 2845 24859 110.80 WSDW 0.54 -0.19 0.07
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4.2.3. Evolution du 5°°Fe dans les eaux profondes

Nous allons désormais nous intéresser au comportement du fer dans les masses d’eau
profondes de notre section que sont I’eau nord Atlantique profonde (NADW) et I’eau
circumpolaire profonde inférieure (LCDW). La circulation de la NADW dans le bassin
Atlantique en amont de notre région d’étude est représentée sur la figure 39 A. La LCDW est
une masse d’eau formée autour de I’ Antarctique par mélange de la NADW avec les eaux sus-
et sous-jacentes (I’'UCDW et I’AABW) (Figure 39 B, par ex : Morozov et al., 2010). Nous
savons que la NADW suit deux trajectoires distinctes pour arriver a nos stations (voir section
1.1 de ce chapitre). Au niveau de la station S1, la NADW a longé la cote Est-Africaine, suivant
ainsi ce que I'on appelle le route sud-est (South-Eastern route NADW), puis se dirige ensuite
vers I’océan Indien, tandis qu’au niveau de la station S2, elle a longé les c6tes sud-américaines,
suivant ainsi la route sud-ouest (South-Western route NADW), avant d’étre entrainée vers I’Est.
C’est cette derniére (la NADW venant de l'ouest, échantillonnée en S2) qui est ensuite modifiée
autour de I’ Antarctique pour devenir de la LCDW.

Arh = Arhan et al., 1998
Fri = Friedrichs et al. . 1994
Lar = Larque et al., 1997
Sch = Schmitz, 1996

T o -4y FT R zun [T Y o (s Zan

Figure 39. Circulation de la NADW dans I'océan Atlantique (A), et autour de I'Antarctique (B) selon
les différents auteurs indiqués dans la 1égende (A). Les fleches indiquent la direction des courants.
D'apres Morozov et al. (2010).

Dans une publication récente (Garcia-Solsona et al., 2014), la composition isotopique
du néodyme (eng), utilisée comme traceur des masses d’eau, permet d’identifier clairement un
mélange entre la NADW et la LCDW (Figure 40).

135



35.0 . r - r -
T T | .l NADW I
¢ LCDW |
NADW endmember
34.9 - LCDW endmember-
34.8 - —
o
£ | - rI L S4-1700 -
B e $3-3000m DU
' B
S4-2300m
34.6 -
34.5 T g | ' T g T : T y
-4 = . -10 -8 6 4
ENd

Figure 40. Composition isotopique du néodyme (eNd) vs Salinité. Mélange observé sur le néodyme
entre la NADW et la LCDW. « NADW endmember » représente les données de Piepgras et Wasserburg
(1987) et « LCDW endmember » les données de Carter et al. (2012).

Cependant, lorsque I’on s’intéresse aux propriétés de température et de salinité sur nos
échantillons, le mélange est plus complexe et semble faire intervenir plusieurs pbles (Figure
41). Nous pouvons voir sur la figure 41 que les échantillons préleves dans la LCDW en S3 et
en S4 résultent d’un mélange entre la NADW de S2 a 2930m, I’'UCDW et ’AABW de S3
respectivement a 1088 et 4068m. Ce mélange a 3 poles semble logique du point de vue
dynamique également. La NADW de S2 s’est vraisemblablement mélangée avec les eaux sus-
et sous-jacentes de S3 devenant ainsi de la LCDW en faisant le tour de I’ Antarctique et que I’on
retrouve en S4. Les données de température et salinité nous permettent de calculer les
proportions de mélange pour chaque point du mélange considéré. Nous ne considererons que
les échantillons situés dans le cceur de la LCDW pour ce mélange, a savoir les échantillons
situés a 2037m en S3 (qui est la moyenne des réplicats GoFlo des échantillons a 2034 et 2040m
en S3), et a 1150m en S4.
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Figure 41. Diagramme température potentielle (°C) vs salinité représentant le mélange entre les poles

NADW en S2, AABW en S3 et UCDW en S3. Les droites en pointillés représentent les droites de
mélanges entre 2 pbles.

Pour chaque point nous obtenons ainsi la salinité (Sm) et la température (6m) du mélange
a 3 poles grace aux équations 36 et 37de mélange suivantes :

Sm = xS, +yS, + 1—x—y)S. Equation 36.
0,=x60, +y0, + 1—x—y)6, Equation 37.

« m » représentant I’échantillon issu du mélange ; «a », « b » et « ¢ » les 3 pdles du
mélange. x et y étant les proportions respectives du pdle a et du péle b du mélange.

Les proportions x et y du mélange sont ensuite déterminées selon les équations 38 et
39 suivantes :
Om—y(0p—6c)—0c

X = - Equation 38.

Om—6. Sm—Sc 0,6 Sp—Sc - .
y == -GG - G=)] Eauation 3o
Nous obtenons alors les proportions de mélange a 3 pdles pour les échantillons de S3 et
de S4 situes dans la LCDW (tableau 17). Grace a ces proportions, nous avons pu recalculer les
concentrations en nutritifs et oxygene que nous devrions obtenir avec ce mélange a 3 poles
(tableau 17), en supposant un mélange conservatif pour ces parameétres, ce qui, nous le savons,
n'est pas tout a fait exact. Nous obtenons alors des valeurs calculées de concentrations en

nutritifs et en oxygeéne trés proches de celles mesurées (écart maximum 16%), confirmant donc
que les proportions de mélange, déduites de 6 et S, sont réalistes (tableau 17).
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Tableau 17. Parameétres des calculs des proportions de mélange entre les pdles a (NADW en S2), b
(UCDW en S3) et ¢ (AABW en S3). “m™ représente les valeurs mesurées et “c” les valeurs calculées
pour les concentrations en silicates (Si(OH)4), nitrates (NOs), phosphates (PO4*), oxygéne dissous
(02), fer dissous (DFe), et pour les compositions isotopiques de fer dissous (5°°DFe). Les écarts entre
les valeurs calculées et mesurées sont également reportés.

Péle a Péle b Péle ¢ Melange
Station S2 S3 S3 S3 S4
Profondeur (m) 2930 1088 4068 2037 1150
Masse d'eau N,SAVI\D/W A-UCDW | AABW LCDW LCDW
0 (°C) 1.92 2.45 0.44 1.98 1.34
Salinité 34.83 34.58 34.7 34.77 34.73
% NADW S2 - - - 75% 37%
% UCDW S3 - - - 21% 18%
% AABW S3 - - - 4% 45%
Si(OH)s (M) m 68.65 72.32 116.45 82.98 104.31
Si(OH)4 (uM) ¢ - - - 71.17 91
Ecart Si(OH)4 - - - -14% -13%
NOz (UM) m 27.14 34.25 33.36 30.49 37.09
NOz (UM) ¢ - - - 28.85 31.23
Ecart NOs® - - - -5% -16%
PO (UM) m 1.78 2.36 2.25 2.03 2.24
PO (UM) c - - - 1.92 2.1
Ecart POs* - - - -5% -6%
O (umol/kg) m 226.08 175.42 212.92 203.1 199.14
O, (umol/kg) c - - - 215.03 211.06
Ecart O, - - - 6% 6%
DFe (nmol/L) m 0.9 0.55 0.52 0.68 0.42
DFe (nmol/L) c - - - 0.81 0.67
Ecart DFe - - - 20% 58%
3°°DFe(%o) m 0.17 -0.22 0.04 -0.03 -0.29
3°°DFe(%o0) ¢ - - - 0.11 0.07
Ecart 6°°DFe (%o) - - - 0.14 0.36

Cependant lorsque nous appliquons ce mélange aux concentrations et compositions
isotopiques de DFe, nous obtenons des écarts significatifs entre les valeurs mesurées et celles
calculées (tableau 17). Nous remarquons notamment que les concentrations en DFe calculées
sont superieures a celles mesurées. Cela semble donc indiquer que, parallélement au mélange
des contenus en fer des différentes masses d’eau, du DFe a éteé retiré de la colonne d’eau. Dans
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le méme temps, les compositions isotopiques de DFe mesurées sont plus Iégeres que celles qui
ont été calculées grace aux proportions du mélange.

Nous avons également illustré ces différences en représentant les valeurs mesurées et
les valeurs calculées dans un graphique en 5°°DFe vs 1/[DFe] (Figure 42). En définissant la
concentration en DFe du mélange dans I’équation 40, nous retrouvons alors la composition
isotopique du mélange selon I’équation 41. Dans ce type de représentation (en 6°°DFe vs
1/[DFe]), le mélange entre 2 pbles est alors représenté par une droite (équation 41) :

(Sm—5S2) (S1—=Sm) - :
DFel,, = ———|DFe|, + ———|DFe Equation 40.
[DFelm = 5,5 [DFely + 5 — S [DFel; q
Sm—S $1-S . .
[DFe],,6%DFe,, = $m=52 [pFe], 556 DFe, + $:=m [DFe], 85 DFe, Equation 41.
(51=52) (51—-S2)
0.2
«.52NADW
Y S =S
01 S3CLCDW "\ S4LLCDW. T TTe-l -
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Figure 42. Diagramme 6°°DFe vs 1/[DFe] représentant le mélange a 3 poles sur le fer dissous entre le
pble a (S2 NADW), b (S3 UCDW) et ¢ (S3 AABW). Les ronds noirs « S3 cLCDW » et « S4 cLCDW »
représentent les valeurs calculées de 6°°DFe et 1/[DFe] dans le cas d’un mélange pur entre les pdles a,
b et c. Les triangles verts « S3 mMLCDW » et « S4 MLCDW » représentent les valeurs mesurées de 5°DFe
et 1/[DFe]. « S4 cLCDWY/S3 » représente les valeurs calculées pour un mélange a partir du nouveau
pble « S3 mLCDW » et les pbles b et ¢ (voir texte pour détails). Les fleches en pointillées rouges
représentent I’évolution des compostions isotopiques et des concentrations en fer dissous qui ne sont
pas expliquées par le mélange.

Lorsque I’on reporte les donneées mesurees dans la LCDW en S3 (S3mLCDW, figure
42) et en S4 (SAmLCDW, figure 42), nous voyons clairement qu’un processus a retiré du DFe
issu du mélange (1/DFe mesuré > 1/DFe calculé) et modifié sa composition isotopique (§°°DFe
mesuré < §°°DFe calculé) (Figure 42). Ceci suggére donc qu’un fractionnement isotopique a
pu se produire indépendamment du mélange. Le processus qui a retiré du DFe de la colonne
d’eau pourrait donc étre responsable de ce fractionnement isotopique.
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Afin de caractériser ce fractionnement isotopique, nous allons supposer que les valeurs
calculées des concentrations et des compositions isotopiques de DFe issus uniquement du
mélange représentent I’état initial de la masse d’eau, tandis que les valeurs mesurées
représentent I’état final (c’est-a-dire apres le retrait d’une fraction du DFe initial).

Nous nous plagons donc dans un systeme de type distillation de Rayleigh ou nous
suivons I’évolution du substrat DFe en utilisant I’équation 18 (chapitre 1, section 3.1) :

(8°°Fe )f = (8°°Fey)p=q1 +In(f)A°Fep_,
Ou « A » représente le fer dissous dans I’eau de mer (SW DFe) et « B » le fer dissous
retiré de I’eau de mer (DFe retiré), «f=1 » I’état initial en S2 dans la NADW a 2930m, et « f »
les états avancés de la réaction au niveau des échantillons de la LCDW des stations S3 et S4.

L’échantillon situé en S3 & 2037m dans la LCDW aurait eu une concentration en DFe
de 0,81 nmol/L et un §°°DFe de +0,11+0.07%o (2SD) issus du mélange, mais sa concentration
a diminué a 0,68 nmol/L, ce qui représente environ 84% du DFe initialement présent, et sa
composition isotopique mesurée est de -0,03+0,07%o (2SD). En appliquant I’équation 18, nous
obtenons un facteur de fractionnement isotopique lié a cette perte de DFe estimé a :

A%Fe pre retire-sw bre = +0,75 + 0,62%o0 (2SD).

L’échantillon situé en S4 & 1150m dans la LCDW aurait eu une concentration en DFe
de 0,67 nmol/L et un §°°DFe de +0,07+0.05%0 (2SD) issus du mélange, mais sa concentration
a diminué a 0,42 nmol/L, ce qui représente environ 63% du DFe initialement présent, et sa
composition isotopique mesuree est de -0,29+0,07%o (2SD). En appliquant I’équation 18, nous
obtenons un facteur de fractionnement isotopique lié a cette perte de DFe estimé a :

A%Fe pre retire-sw bre = +0,78 + 0,22%o0 (2SD).

Alternativement, plutdt que de regarder I’évolution du mélange de la station S2 a la
station S4 pour cet échantillon, nous pouvons également regarder cette évolution entre la station
S3 et la station S4 (comme montré dans la figure 42). En appliquant les équations 36 a 41,
nous obtiendrions ainsi une concentration en DFe en S4 de 0,60 nmol/L ainsi qu’une
composition isotopique de -0,01+£0.06%o (2SD) issues uniquement du mélange. Cependant la
concentration en DFe mesurée (0,42 nmol/L) montre qu’il reste environ 70% du DFe
initialement présent. Le fractionnement isotopique lié a cette perte de DFe est alors estimé en
appliquant I’équation 18 a : AS°Fe pre retire-sw pre = +0,78 + 0,30%o0 (2SD).

Nous obtenons ainsi un facteur de fractionnement isotopique pour I’échantillon situé a
1150m en S4 qui est identique a celui précedemment calculé. Ce facteur de fractionnement
semble donc constant entre les stations S3 et S4 avec une valeur moyenne de
AS®Fe Dre retire-sw pre = +0,77 + 0,28%o (2SD). Par conséquent nous pouvons supposer que ce
processus lié & une perte de DFe en profondeur fractionne les isotopes du fer de la méme fagon
dans toute notre zone d’étude. Ce facteur de fractionnement isotopique témoigne donc d’un
enrichissement en isotopes légers dans la fraction de fer dissous restant dans I’eau de mer lors
de ce processus de soustraction (et donc en isotopes lourds dans les particules).
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Ce type de fractionnement isotopique est compatible avec 2 processus abiotiques étudiés
lors d'expériences in vitro. Il peut en effet é&tre comparé a un processus d’adsorption du Fe(ll)
sur des surfaces minérales, comme par exemple des oxydes de fer (goethite, hématite), avec un
facteur de fractionnement isotopique entre +0.3 et +0.9%o (Crosby et al., 2007; Mikutta et al.,
2009; Teutsch et al., 2005). Les autres processus fractionnant les isotopes du fer sont
principalement les réactions redox sous I’effet ou non de la biologie avec des facteurs de
fractionnement beaucoup plus larges, de I’ordre de -3 a -1%o (ex : Johnson et al., 2005; Welch
et al., 2003), que dans notre étude. Cependant, lorsque le Fe(Il) est oxyde en Fe(l11), des oxydes
de fer peuvent précipiter et le processus global entrainerait un fractionnement isotopique de
+0.7 @ +1.1%0 (Bullen et al., 2001). 1l ne nous est donc pas possible de définir clairement le
processus mis en jeu dans notre étude. Nos observations in situ sont néanmoins en accord avec
les fractionnements isotopiques observés lors des processus de transferts de la phase dissoute
vers la phase particulaire résumés ci-dessus.

4.2.4. Evolution du 8°Fe dans les eaux intermédiaires

De la méme maniere que pour les eaux profondes, nous avons la possibilité de suivre
I’évolution des compositions isotopiques du fer dans les eaux intermédiaires : I’eau antarctique
intermédiaire (AAIW) et I’eau profonde circumpolaire supérieure (UCDW). L’AAIW subducte
vers le Nord a partir du front polaire (PF, situé entre S3 et S4) au fur et a mesure de son parcours
autour de I’ Antarctique. Cette masse d’eau se retrouve au niveau des stations S3, S2 et S1 avec
des origines différentes (cf. Tableau 15 et section 1.1 de ce chapitre). L’UCDW est retrouvée
en S4, S3, S2 et S1, ou elle possede également différentes origines (cf. Tableau 15 et section
1.1 de ce chapitre). C’est dans ces masses d’eau que se trouve le minimum de §°°DFe que nous
avons observé sur les profils de chaque station (cf. Figure 32). Dans la section 4.2.2 de ce
chapitre nous avons émis I’hypothése que ce minimum en &§°°DFe était relié a la
reminéralisation de la matiere organique. Afin de corroborer cette hypothése, nous avons tout
d’abord recalculé les concentrations et compositions isotopique du Fe pour ces echantillons,
dans le cas ou elles résulteraient d’un mélange pur de masses d’eau, en déterminant les
proportions de mélange de la méme fagon que dans la section précédente (4.2.3). Tous les
mélanges de masses d’eau considérés dans cette section impliquent 3 p6les de mélange : les
masses d’eau sus- et sous-jacentes de I’échantillon considéré, et la masse d’eau adjacente située
sur I’isopycne la plus proche de celle de I’échantillon et la plus susceptible d’étre impliquee
dans le melange compte tenu de la circulation océanique. Les choix des pbles de mélange (Pbles
a, b et c) et leurs propriétés physico-chimiques sont représentés sur le tableau 18, tandis que
les proportions de mélange, les concentrations en phosphates, nitrates, silicates, fer dissous, fer
particulaire et les compositions isotopiques en DFe et PFe calculées sont représentés dans le
tableau 19. Dans un premier temps, la chute des particules ne sera pas prise en compte dans le
mélange.
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Tableau 18. Choix des pbles de mélange pour chaque échantillon considéré dans I’AAIW et I’'UCDW
et parameétres physico-chimiques associés.

Masse d'eau AAIW ucbw
Echantillon S1a763m S2a619m S3a504m| S1ai127im S4a431m
0 (°C) 5.65 4.17 2.78 3.14 1.87
Salinité 34.43 34.18 34.21 34.58 34.63
o6 (kg.m3) 27.16 27.13 27.28 27.55 27.69
Oz (umol/kg) 197.37 254.13 235.23 164.92 175.32
Mélange final PO (UM) 1.94 1.94 2.16 2.32 2.45
NOz (UM) 28.76 29.04 32.31 34.97 39.55
Si(OH)4 (UM) 29.42 19.37 34.26 62.73 87.06
DFe (nmol/L) 0.59 0.45 0.30 0.60 0.28
8°6DFe (%o) -0.17 -0.27 -0.37 -0.12 -0.69
PFe (nmol/L) 1.91 0.51 0.49 1.78 0.27
8°6PFe (%o) 0.02 0.15 0.22 0.04 -0.01
Echantillon S1a407m| S3a253m S4a173m S1a763m S4 a275m
0 (°C) 9.10 3.60 0.86 5.65 1.67
Salinité 34.65 34.09 34.07 34.43 34.48
o6 (kg.m3) 26.84 27.11 27.31 27.16 27.59
Oz (umol/kg) 228.89 272.16 279.00 197.37 188.09
Péle a PO (UM) 1.29 1.82 2.31 1.94 2.49
NOz (UM) 18.92 27.54 33.18 28.76 39.21
Si(OH)4 (UM) 9.89 14.90 57.50 29.42 77.78
DFe (nmol/L) 0.36 0.22 0.15 0.59 0.25
8°6DFe (%o) 0.21 -0.23 -0.52 -0.17 -0.61
PFe (nmol/L) 1.32 0.27 0.24 1.91 0.28
8°6PFe (%o) 0.06 0.25 0.10 0.02 0.02
Echantillon S1a1271m S2 a399m S3a253m| S1a2797m S4 a764m
0 (°C) 3.14 5.96 3.6 2.06 1.73
Salinité 34.58 34.28 34.09 34.84 34.71
60 (kg.m?) 27.55 27.00 27.11 27.84 27.77
Oz (umol/kg) 164.92 248.49 272.16 225.80 186.76
Péle b PO (UM) 2.32 1.67 1.82 1.75 2.26
NOz (UM) 34.97 25.27 27.54 27.33 37.07
Si(OH)4 (UM) 62.73 10.94 14.90 59.24 95.51
DFe (nmol/L) 0.60 0.36 0.22 0.72 0.35
8°6DFe (%o) -0.12 -0.20 -0.23 0.27 -0.49
PFe (nmol/L) 1.78 0.33 0.27 1.53 0.35
8°6PFe (%o) 0.04 0.19 0.25 0.09 -0.04
Echantillon S2a619m| S2a1468m| S3a1088m| S2a1468m| S3a1088m
0 (°C) 4,17 2.62 2.453 2.62 2.45
Salinité 34.18 34.60 34.58 34.60 34.58
o6 (kg.m3) 27.13 27.61 27.61 27.61 27.61
Oz (umol/kg) 254.13 180.80 175.42 180.80 175.42
Péle ¢ PO (UM) 1.94 2.32 2.36 2.32 2.36
NOz (UM) 29.04 33.75 34.25 33.75 34.25
Si(OH)4 (UM) 19.37 63.29 72.32 63.29 72.32
DFe (nmol/L) 0.45 0.60 0.55 0.60 0.55
8°6DFe (%o) -0.27 -0.12 -0.22 -0.12 -0.22
PFe (nmol/L) 0.51 0.90 0.55 0.90 0.55
8°6PFe (%o) 0.15 0.06 0.15 0.06 0.15
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Tableau 19. Proportion des p6les a, b et ¢ impliques dans les mélanges considérés et paramétres
physico-chimiques recalculés. Les écarts sont définis entre la valeur mesurée et la valeur calculée.

Masse d'eau AAIW ucbw
Echantillon S1a763m| S2a619m| S3a504m| S1a127im| S44431m
O2 (umol/kg) 225.85 258.34 249.03 186.26 184.62
Ecart Oz -14% -2% -6% -13% -5%
PO (UM) 1.80 1.82 2.05 2.22 2.33
Ecart POs* 8% 6% 5% 5% 5%
NOsz (UM) 26.84 27.42 30.33 32.50 36.94
Ecart NOg 7% 6% 6% 7% 7%
Si(OH)4 (M) 25.60 17.70 37.66 56.94 86.54
Mélange final Ecart Si(OH)a 13% 9% -10% 9% 1%
DFe (nmol/L) 0.45 0.29 0.29 0.60 0.37
Ecart DFe 23% 36% 3% 1% -35%
3°°DFe (%o) -0.09 -0.20 -0.25 -0.11 -0.42
Ecart 6°°DFe (%o) -0.08 -0.07 -0.12 -0.01 -0.27
PFe (nmol/L) 1.07 0.34 0.33 1.11 0.38
Ecart PFe 44% 34% 31% 37% -42%
3%°PFe (%o) 0.07 0.19 0.18 0.05 0.03
Ecart §%PFe (%) -0.05 -0.04 0.04 -0.01 -0.04
Pole a Echantillon S1a407m| S3a253m S4a173m S1a763m S4 a275m
Contribution au mélange 35% 65% 19% 18% 2204
Pole b Echantillon S141271m| S2a399m| S3a253m| S1a2797m| S4a764m
Contribution au mélange 2204 27% 55% 5% 56%
Pole ¢ Echantillon S2a619m| S2a1468m| S3a1088m| S2a1468m| S3a1088m
Contribution au mélange 44% 8% 25 76% 2204

Nous remarquons alors que les mélanges considérés peuvent expliquer totalement les
concentrations en oxygene, et nutritifs mesurées (écart inférieur a 15% a la valeur mesurée pour
tous les parameétres), tandis qu’ils n’expliquent pas totalement les variations en concentration
de DFe et de PFe dans la plupart des cas (Tableau 19). La chute des particules pouvant impacter
significativement le PFe, nous nous intéresserons tout d’abord aux variations observées sur le
DFe.

Nous n’observons pas d’écart significatif sur les concentrations de DFe entre les
résultats des calculs de mélange et les valeurs mesurées pour échantillons situés a 504m en S3
(AAIW, variation de 3%) et a 1271m en S1 (UCDW, variation de 1%) (Tableau 19). Les
compositions isotopiques de DFe estimées a partir du calcul ne montrent également pas d’écart
significatif (variation de 0,12%o et de 0.01%o respectivement en S3 et S1) en considérant les
incertitudes sur les mesures (2SD de £0,07%o) pour ces 2 échantillons. Par conséquent les
mélanges considérés semblent expliquer totalement les concentrations et les compositions
isotopiques de DFe en S3 a 504m et en S1a 1271m.
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Dans I’AAIW, les concentrations de DFe mesurées pour les échantillons situés en S1 a
763m et en S2 a 619m sont systématiquement supérieures a celles calculées par le mélange
(+23% en S1 et +36% en S3). Elles représentent ainsi un gain de 0,14 nmol/L de DFe en S1 et
de 0,16 nmol/L en S2, que I’on notera [DFe]produit. NOUS pouvons alors suspecter une source
interne de DFe indépendante du mélange des masses d’eau pour ces 2 échantillons. Il pourrait
donc s’agir soit de la remineéralisation de la matiére organique, soit de la dissolution (ou
désorption) depuis les particules. Cependant, si le DFe vient du PFe, nous devrions observer
une diminution des concentrations en PFe entre les valeurs mesureées et celles calculées par les
mélanges pour ces 2 échantillons, or nous observons I’inverse : une augmentation des
concentrations de PFe, indépendante du mélange (+0,84 nmol/L et +0,17 nmol/L de PFe
respectivement en S1 et S2). Cette augmentation pourrait provenir soit de I’adsorption de DFe
a la surface des particules, soit de la chute des particules venant des masses d’eau sus-jacentes.
Etant donné que le DFe en excés ne pourrait provenir que du PFe, nous allons supposer que le
PFe en excés provient uniquement de la chute des particules, et que I’adsorption de DFe est
négligeable. Nous supposerons également que le DFe en exces est produit a la fois depuis les
particules venant du melange mais également depuis les particules qui chutent. Par conséquent
I’augmentation des concentrations de DFe que nous observons correspond a une diminution
équivalente des concentrations de PFe. Nous pouvons ainsi determiner la concentration en PFe
provenant des particules qui chutent selon I’équation 42 :

[PFe]chute = [PFe]mesurée - [PFe]calculée + [DFe]produit Equation 42,

Ou [PFe]ehute est la concentration en PFe provenant des particules qui chutent,
[PFe]mesurce Celle mesurée dans I’échantillon, [PFe]cacuie Celle calculée par le mélange, et
[DFe]produit 1a concentration en DFe en excés entre celle calculée par le mélange et celle mesurée
dans I’échantillon. Nous obtenons ainsi une [PFe]chute de 0,98 nmol/L en S1 & 763m et de 0,34
nmol/L en S2 & 619m. Ces [PFe]chute NOUs permettent donc de recalculer la concentration en
PFe avant la libération du DFe, notée [PFe]i, en les rajoutant aux [PFe]caicuiee. NOUS Obtenons
alors un [PFe]ide 2,05 nmol/L en S1 a 763m et de 0,67 nmol/L en S2 a 619m.

Le processus qui libére du DFe depuis le PFe dans ces échantillons est susceptible de
fractionner les isotopes du fer, et par conséquent nous allons essayer de déterminer le facteur
de fractionnement isotopique associé a ce processus. Nous nous plagons donc dans un systéme
de type distillation de Rayleigh ou nous suivons I’évolution du produit DFe. Nous avons la
possibilité d’estimer ce facteur de fractionnement isotopique en considérant que le DFe s’est
soit accumulé au cours de la réaction (équation 21 ; chapitre 1, section 3.1), soit qu’il a éte
produit instantanément (équations 22 et 23 ; chapitre 1, section 3.1). Pour réaliser ces calculs,
nous avons besoin d’estimer la composition isotopique en PFe initiale (8°°PFeinitiar) résultant du
mélange et de la chute des particules. Nous supposerons que la composition isotopique du PFe
provenant de la chute des particules (5°°PFechute) €st la méme que dans la masse d’eau sus-
jacente (2 407m en S1 et 2 399m en S2), et que le §°°PFeinital est défini selon I’équation 43 :

[PFe]chute [PFe]caiculse - H
85°6PFeinitial = Te’;it 85°PFe pyte + Tel]il 85°6PFe qicuice Equation 43.
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Nous obtenons ainsi un 5°°PFeinitial de +0,07+0,08%o (2SD, test de Monte Carlo) en S1
a 763m et de +0,19+0,06%0 (2SD, test de Monte Carlo) en S2 a 619m. Ces résultats nous
permettent donc d’estimer le facteur de fractionnement isotopique lié a la source interne de DFe
pour ces 2 échantillons. L’échantillon en S1 est appauvri de 0,14 nmol/L de PFe, ce qui signifie
qu’il reste 93% du PFe initial (facteur f en distillation de Rayleigh) et nous avons mesuré un
5°°DFe de -0,17+0,07%o (2SD), tandis que I’échantillon en S2 est appauvri de 0,16 nmol/L ce
qui signifie qu’il reste 76% du PFe initial et nous avons mesuré un §°°DFe de -0,27+0,07%o
(2SD). Etant donné que la concentration et la composition isotopique du produit DFe sont
modifiées au cours du meélange, qui est un processus long au niveau des échelles de temps, et
qu’une partie du substrat PFe est sans cesse renouvelé par la chute des particules, nous
considererons que le DFe que nous avons mesuré est le résultat d’une accumulation, et qu’il
représente ainsi le produit accumulé en distillation de Rayleigh. En appliquant I’équation 21
(chapitre 1, section 3.1) aux 2 échantillons considérés, nous obtenons alors une estimation du
facteur de fractionnement isotopique en S1 a 763m de A>Fepre-pre = -0,24+0,12%o0 (2SD, test
de Monte Carlo), et en S2 a 619m de A>®Fepre-pre = -0,53+0,12%0 (2SD, test de Monte Carlo).
Ces 2 estimations vont donc dans le sens d’un allegement isotopique de la fraction dissoute du
Fe comparé a la fraction particulaire. La dissolution (ou désorption) des particules devrait
générer un fractionnement isotopique du méme type que ce que I’on observe dans le cadre de
la libération non réductrice du fer depuis les sédiments, c’est-a-dire un alourdissement
isotopique de la fraction dissoute. Par conséquent, le processus le plus susceptible de générer
le type de fractionnement observé serait la reminéralisation de la matiére organique. Nous
remarquons que le fractionnement isotopique est moins large en S1 qu’en S2. L’échantillon en
S1 étant proche de la marge sud-africaine, ou nous avons observé de la libération non réductrice
de DFe, il est possible que le fractionnement isotopique que nous avons estimé en S1 soit le
résultat de ces 2 processus (reminéralisation et libération non réductrice) et non uniquement un
signal provenant de la reminéralisation, tandis qu’en S2 nous pouvons supposer qu’il s’agit
d’un fractionnement isotopique venant majoritairement de la reminéralisation de la matiére
organique.

Au niveau de la station S4 & 431m, nous avons mesuré une concentration en DFe (0,28
nmol/L) inférieure de 0,09 nmol/L a celle déterminée par le calcul du mélange (0,37 nmol/L).
Dans ce cas, du DFe a été retiré de la colonne d’eau, nous pouvons donc identifier un puits de
DFe pour cet échantillon. Dans le méme temps, la concentration en PFe que nous avons mesuré
(0,27 nmol/L) est également inférieure de 0,11 nmol/L par rapport a celle déterminée par le
calcul du mélange (0,38 nmol/L), ce qui signifie que du PFe a également éte retiré de la colonne
d’eau. Nous pouvons donc supposer que le PFe a été soustrait par la chute des particules. Dans
ce cas le PFe présent dans cet échantillon représente le produit instantané du processus ayant
retirée du DFe en distillation de Rayleigh. Nous pouvons donc estimer le facteur de
fractionnement isotopique associé a ce processus de soustraction de DFe en considérant soit
I’évolution du substrat DFe, soit I’évolution du produit instantané PFe en distillation de
Rayleigh, selon les équations 18, 22 et 23 (chapitre 1, section 3.1). Nous obtenons alors pour
ces 3 calculs un A%Fepre-pre respectivement de +0,89+0,36%o, +0,59+0,22%o et +0,68+0,16%o
(2SD, test de Monte Carlo), soit une moyenne de +0,72+0,17%.. Ce facteur de fractionnement
isotopique est donc équivalent avec celui que nous avons estimé dans la section 4.2.3 et peut
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donc étre attribué de la méme maniére soit a un processus d’adsorption de Fe(ll) sur des surfaces
minérales (Crosby et al., 2007; Mikutta et al., 2009; Teutsch et al., 2005). soit a de la
précipitation d’oxydes de Fe (Bullen et al., 2001).

Afin de caractériser au mieux le processus de reminéralisation, il est nécessaire de
considérer un échantillon éloigné des sources potentielles de fer (sédiments, aérosols,
hydrothermalisme) afin de s’en affranchir dans le calcul. Les échantillons de subsurface de la
station S4 (173m et 275m) semblent ainsi remplir ces conditions. Cependant, I’évolution de la
concentration et de la composition isotopique de I’échantillon situé a 275m pourrait étre
totalement expliquée par un meélange de 3 masses d’eau (non montré) impliquant les
échantillons situés a 173m et 431m en S4, et a 504m en S3. Par conséquent, seul I’échantillon
situé a 173m en S4 peut nous permettre de realiser ce calcul. Nous considererons alors que cet
échantillon est probablement issu d’un mélange a 3 poles entre les échantillons a 130m* et 275m
en S4 et I’échantillon a 82m en S5. Les contributions de ces 3 p6les au mélange final sont
respectivement de 34%, 9% et 56%, et les concentrations en nutritifs et oxygene recalculées a
partir de ces proportions démontrent que ce mélange est réaliste (moins de 15% de variation
entre les concentrations mesurées et recalculées sur ces parametres, non montrees). Les
concentrations en DFe et PFe recalculées sont respectivement de 0,09 et 0,14 nmol/L, et les
compositions isotopiques en DFe et PFe recalculées sont respectivement de -0,17+0,05%. (2SD,
test de Monte Carlo) et +0,15+0,06%0 (2SD, test de Monte Carlo). Les concentrations et
compositions isotopiques de DFe et PFe mesurées dans I’échantillon a 173m sont indiquées
dans le tableau 18 (p6le a, AAIW pour le mélange de S3 a 504m), soit respectivement 0,15
nmol/L et 0,24 nmol/L de DFe et de PFe, et -0,52+0,07%o et respectivement +0,10£0,11%o en
5°°DFe et §°°PFe. La concentration en DFe a donc augmenté de 0,06 nmol/L et celle de PFe de
0,10 nmol/L et ces augmentations se sont produites indépendamment du mélange.

En formulant les mémes hypotheses que pour les échantillons des stations S1 et S2
(AAIW), nous pouvons déterminer [DFelproduit, [PF€]chute, [PFE]i, 5°°PFeinitial, €t le facteur f
représentant la fraction de PFe restante. Nous obtenons ainsi : [DFe]produit = 0,06nmol/L,
[PFe]chute = 0,16 nmol/L, [PFe]i= 0,30nmol/L, §*°PFeinitial = +0,13+0,10%o (2SD, test de Monte
Carlo) et f =80%. Le facteur de fractionnement isotopique lié a la reminéralisation de la matiére
organique pour cet échantillon est alors estimé (en utilisant I’équation 21, chapitre 1, section
3.1 représentant I’évolution du produit accumulé en distillation de Rayleigh) a
AFeprepre = -0,7240,14%0 (2SD, test de Monte Carlo). Ce facteur de fractionnement
isotopique suggere donc un allégement isotopique significatif de la fraction dissoute du Fe. Par
ailleurs, il est plus large que celui que nous avions déterminé a la station S2. Ainsi, il pourrait
représenter le facteur de fractionnement isotopique le plus réaliste associe a la reminéralisation

4 NB : la composition isotopique en PFe a 130m n’étant pas disponible, nous I'avons estimée & +0,10+0,13%o,
représentant la gamme de variation la plus large possible entre I'échantillon sus-jacent (a 57m
5°6PFe = 0,05+0,08%o), I'échantillon sous-jacent (a4 173m §°°PFe = 0,10+0,11%o), et en supposant que la variation
de -0,10+0,07%0 en &°°DFe, entre I'échantillon & 57m (8°°DFe=-0,074+0,07%0) et I’échantillon & 130m
(86°¢DFe=-0,17%0,07%o) a concentration invariante (0,05nmol/L pour les 2 échantillons), a pu engendrer une
variation de +0,10+0,07%0 en §°°PFe a concentration invariante (0,11 nmol/L pour les 2 échantillons a 57 et
130m), et donc générer un 5°°PFe a 130m de +0,15+0,08%.. Les deux extremums entre ces 3 estimations étant
donc -0,03%o et +0,23%o.
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de la matiére organique dans notre étude, étant donné que cet échantillon est tres éloigné des
sources potentielles de DFe. Par conséquent, nous pouvons voir que I’échantillon situé en S2 a
619m pourrait étre (de la méme maniére que I’échantillon situé en S1 a 763m) potentiellement
impacté par de la libération non réductrice de fer, soit depuis les sédiments de la marge sud-
africaine, soit depuis les particules qui chutent dans la colonne d’eau.

A I’heure actuelle, aucune étude ne s’est intéressée au fractionnement isotopique du fer
pendant ce processus particulier de reminéralisation (que ce soit in situ ou in vitro). Cependant,
une étude récente menée au large de la Nouvelle-Zélande (Ellwood et al., 2015) s’est focalisée
sur le fractionnement isotopique lié a I’assimilation biologique du DFe par le phytoplancton.
Dans cette étude, la différence de composition isotopique entre le PFe et le DFe entre le stade
initial (pré-bloom) et le stade final (pendant le bloom) a varié de -0,54%0, suggérant une
assimilation préferentielle d’isotopes légers du Fe par le phytoplancton dans cette zone de
I’océan Austral. Ce réservoir de matiere organique contenant du Fe isotopiquement léger
pourrait potentiellement libérer ce Fe Iéger lors de processus tels la reminéralisation de cette
matiere organique en profondeur. Cette hypothese serait en accord avec le facteur de
fractionnement isotopique que nous avons estimé ci-dessus pour les échantillons de subsurface
de la station S4 (A®Fepre-pre =-0,72+0,14%o).

4.3. La signature isotopigue du DFe peut-elle étre conservée sur de lonques distances ?

Contrairement a ce que nous venons de voir pour les eaux profondes et intermédiaires,
nous avions émis I’hypothese dans la section 4.2.2 de ce chapitre que les signatures isotopiques
du fer dissous pouvaient étre conservees sur de longues distances au sein des masses d’eau. En
océan ouvert, il n’existe que tres peu de données de composition isotopique de fer dans la
littérature. En effet, le Pacifique Equatorial, I’Atlantique Nord et I’océan Austral sont
actuellement les seules zones ou des données de compositions isotopiques du fer dans I’océan
ouvert sont disponibles. Par conséquent, il est tres difficile de relier ces données entre elles, car
les masses d’eau ont pu étre impactées par différents apports de fer susceptibles de modifier la
composition isotopique du fer dissous.

Cependant, nos données sur la campagne BGH peuvent étre comparées a des données
obtenues dans la région des iles Kerguelen (Radic, 2011), environ 5000 km en aval de notre
section BGH, et ainsi nous renseigner sur la conservation ou non des signatures isotopiques des
masses d'eau sur une telle distance.

Des mesures dans I’UCDW ont été effectuées juste en aval du plateau des Tles Kerguelen
(station C5 a 450m de profondeur), ainsi qu’en amont du plateau dans la LCDW lors de la
mission KEOPS (station KERFIX a 1500m de profondeur). Ces échantillons possédent des
parameétres de température, salinité et oxygene correspondant a ceux mesurées dans I’UCDW
et la LCDW de la station S4 de la mission BGH (toutes ces stations se trouvent au sud du front
polaire). La composition isotopique en fer dissous mesurée lors de la mission KEOPS est
de -0,51+0,08%o0 dans I’UCDW et de -0.07+0,08%0 dans la LCDW (Radic, 2011), tandis que
nous avons mesuré une composition isotopique en fer dissous de -0,66+£0,12%0 en moyenne
dans ’'UCDW en S4 et de -0,19+0,07%o dans la LCDW en S4 a 1671m de profondeur.
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La signature isotopique du fer dissous en S4 dans ’UCDW se retrouve donc peu
modifiée au niveau du plateau des iles Kerguelen (différence de 0,15%o, sur un trajet d’environ
5000km). Cette observation semblerait donc en contradiction avec ce que nous avons vu
précédemment, concernant un fractionnement isotopique important suite aux processus
d’adsorption (ou de précipitation) ou de reminéralisation lorsque la masse d’eau n’est soumise
aaucun apport externe de DFe. Cependant, les concentrations en DFe au niveau de ces 2 stations
sont significativement différentes (environ 0,27nmol/L en S4 et 0,93nmol/L en C5), mettant en
évidence un apport conséquent de DFe a la station C5 relativement a la station S4. Il n’est donc
pas possible ici de parler de conservation du signal isotopique du fait de cet apport externe de
DFe.

Cet apport peut s’expliquer par la proximité du plateau des Kerguelen au niveau de la
station C5 (I’échantillon considéré ne se trouve qu’a environ 100m du fond), qui constitue une
source de fer dissous comme en témoigne la tres forte concentration en DFe (4,11nmol/L) a une
profondeur de 500m (Radic, 2011). La composition isotopique de cet échantillon de fond
(+0,29+0,07%o, 2SD, Radic, 2011) caractérise par ailleurs de la libération non réductrice de
DFe depuis les sediments du plateau des Kerguelen. Par conséquent, la composition isotopique
observée a 450m dans I’UCDW en C5 (-0,51+0,08%0) pourrait résulter d’une combinaison de
processus dont la résultante serait tres faible (environ 0.15%o).

Afin de réellement caractériser le mélange entre la masse d’eau provenant de la station
S4 et la source de DFe provenant du plateau des Kerguelen, ou le processus qui engendrerait
un fractionnement des isotopes du Fe entre la station S4 de BGH et la station C5 de KEOPS,
nous aurions besoin des données de concentration et de composition isotopique du fer
particulaire. Ces données n’étant pas encore disponible, il n’est pas possible d’évoquer une
conservation de la composition isotopique du DFe dans I’UCDW le long de son parcours.

Dans la LCDW, la signature isotopique de DFe varie de 0,12%o et peut étre considéerée
inchangée (aux barres d’erreur preés) entre les échantillons provenant de la mission BGH et ceux
provenant de la mission KEOPS. Dans le méme temps, la concentration en DFe est passée de
0,45nmol/L a la station S4 & 0,55nmol/L a la station KERFIX, soit une augmentation de
0,1nmol/L. Nous pouvons alors considérer deux possibilités : (i) soit cette augmentation est liée
a un vrai apport externe de DFe et il faudrait donc évoquer une source externe de DFe (le
plancher océanique est a environ 180m de I’échantillon considéré), (ii) soit cette augmentation
est lié au cycle interne du fer, sous I’action des processus de désorption, dissolution et/ou de
reminéralisation tout au long du parcours de la LCDW entre la station S4 de BGH et la station
KERFIX de KEOPS.

Dans les deux cas il ne serait pas possible de parler de conservation du signal isotopique
de DFe le long du parcours de la LCDW. De la méme maniére que pour I’lUCDW, nous aurions
besoin des données de fer particulaire (concentration et composition isotopique) a la station
KERFIX, pour caractériser au mieux le mélange ou le fractionnement isotopique engendré par
Ces sources/processus.

Nous pouvons donc nous rendre compte que les données de PFe sont particulierement
importantes et cruciales si_nous souhaitons comprendre au mieux le cycle du fer, et
notamment pour évaluer le degré de persistance du signal isotopique des masses d'eau.
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4.4 Estimation de la contribution de chaque source de fer dans I’océan Austral

Les compositions isotopiques des sources de fer dans le secteur de I’océan Austral que
nous étudions ont donc été mesurées (ou bien estimées pour certaines), et peuvent nous
permettre d’effectuer des estimations de la contribution de chaque source au contenu en fer total
dans cette zone de I’océan. Pour cela, nous allons tester sur notre zone d’étude la méthode
employée par Conway et John (2014) dans I’Atlantique Nord. Cette méthode repose sur 2
hypothéses majeures : i) que la composition isotopique de fer dissous pour un échantillon est le
résultat d’un mélange entre 2 sources externes de fer ayant des signatures isotopiques
differentes en DFe, ii) que les signatures isotopiques de DFe de ces sources externes n’ont pas
été modifiées pendant le transport du Fe dans I’océan (c’est-a-dire sans fractionnement
isotopique). 1l est fort probable qu'aucune de ces 2 hypothéses ne soit vérifiée. Nous pensons
donc que ce type d'approche est discutable. Afin d'approfondir cette question, nous avons realisé
des tests de sensibilité sur la premiére de ces hypothéses. Nous avons considéré plusieurs cas
concernant a la fois les sources de fer dissous mais également les signatures isotopiques de
celles-ci.

Tout d’abord nous avons réalisé une estimation de référence, basée sur un découpage de
la section en plusieurs zones (cas numéro 1 du tableau 20). Ces zones sont caractérisées par un
couple de sources de fer dissous que nous considérons comme étant les plus probables
d’impacter les compositions isotopiques du DFe dans chaque zone (Figure 43A). Ce choix
repose donc sur ce que nous savons des sources a priori. Ainsi, a proximité de la marge sud-
africaine et des sediments de fond de notre section, la libération non réductrice du fer dissous
sera considérée comme I’une des 2 principales sources de fer dissous. En surface de chaque
station les aérosols (de provenances différentes) constitueront également une source principale
de fer. Puis, entre la surface et les profondeurs intermédiaires (~1500m), la reminéralisation de
la matiere organique (dans la colonne d’eau ou depuis les sédiments) sera considérée comme
une source principale de fer dissous. Enfin, au niveau de la ride médio océanique, nous
considererons I’hydrothermalisme comme une source principale de DFe. La contribution (ou
fraction f) de chaque source est alors estimée en appliquant I’équation 32 de melange entre les
poles 1 et 2 du mélange considéré :

656DFeéch = f(656DFepéle )+@a- f)(asﬁDFepéle 2)
Dans cette estimation de référence, nous avons choisi d’attribuer a chaque source de
DFe sa signature isotopique la plus probable :

- Les aérosols provenant probablement de Patagonie ont une signature isotopique en
5°0PFe fixée & -0,06+0,19%o (2SD), et ceux atteignant la station S5 a +0,41+0,43%o (2SD) (voir
section 4.1.4 de ce chapitre).

- La libération non réductrice de fer dissous depuis les sédiments de la marge sud-
africaine est caractérisée par un 5°°DFe de +0,22+0,18%0 (Homoky et al., 2013).

- La reminéralisation de la matiére organique (dans la colonne d’eau mais également
dans les sédiments) est caractérisée par un 5°°DFe de -0,72+0,14%o (2SD)

- L’hydrothermalisme est caractérisé par un §°°DFe de -0,60+0,14%o (2SD)
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Les résultats de cette estimation de référence sont représentés dans le cas numéro 1 du
tableau 20 pour le calcul des contributions totales des sources. La contribution locale de chaque
source dans le cadre de cette estimation de référence est représentée sous forme de section dans
les figures 44 a 47 (panneaux A)

Nous avons ensuite réalisé 2 tests de sensibilité :

%+ Le premier test consiste a faire varier les couples de sources considérées dans chaque
zone (Figure 43B), sans faire varier les signatures isotopiques des sources, pour ensuite
comparer les résultats avec notre estimation de référence. Nous avons choisi d’effectuer pour
ce test la méme hypothese que celle réalisée par Conway et John (2014), c’est-a-dire a
considérer que pour chaque échantillon il existe une contribution majeure des aérosols (via leur
dissolution dans I’eau de mer). Il ne reste alors plus qu’a déterminer la seconde source majeure
pour I’échantillon. Pour cela, nous garderons les premiers termes des couples de sources de
notre estimation de référence situés dans la figure 43A (le mélange « Libération non
réductrice + Reminéralisation » devient « Aérosols + Libération non réductrice », et le méelange
« Hydrothermalisme + Libération non réductrice » devient « Aérosols + Hydrothermalisme »).
Les contributions totales des sources calculées pour ce test sont représentées dans le tableau
20 par le cas numéro 2. Pour ce test, les contributions locales de chaque source en chaque point
de notre section sont représentées dans les figures 44 a 47 (panneaux B).

« Le deuxiéme test consiste a faire varier les valeurs des signatures isotopiques des
sources (cas numéros 3 et 4 du tableau 20), sans faire varier les couples de sources considérées
dans chaque zone (c’est-a-dire avec les mémes couples de source que pour notre estimation de
référence, Figure 43A) :

- Dans le cas numéro 3, nous avons choisi de prendre les extremums des §°°DFe
obtenus lors de notre étude, c’est-a-dire que nous avons arbitrairement soit rajouté, soit
retiré 2SD a chaque 8°°DFe des sources. Ainsi la composition isotopique des aérosols de
Patagonie a été fixée a +0,13%0 (soit -0,06+0,19%0), celle des aérosols
Antarctique -0,02%o (soit 0,41-0,43%o), celle de la libération non réductrice a +0,04%o
(soit 0,22-0,18%0), la reminéralisation a -0,58%. (soit -0,72+0,14%.) et
I’hydrothermalisme a -0,46%o (soit -0,60+0,14%o). De cette facon il est plus difficile de
discriminer une source par rapport a une autre, et ce cas de figure représente donc une limite
importante du calcul. Pour ce test, les contributions locales de chaque source en chaque
point de notre section sont représentées dans les figures 44 a 47 (panneaux C).

- Dans le cas numeéro 4, nous avons choisi d’attribuer aux sources de DFe les
signatures isotopiques qui ont été choisies par Conway et John (2014) pour leur
quantification des sources de DFe dans I’ Atlantique Nord. Ainsi, les aérosols (Patagonie et
Antarctique) auront une composition isotopique de +0,68%o, la libération non réductrice
un §°°DFe de +0,09%o, la reminéralisation de la matiére organique (« dissolution
réductrice » dans leur article) -2,40%o et I’hydrothermalisme -1,35%.. Pour ce test, les
contributions locales de chaque source en chaque point de notre section sont représentées
dans les figures 44 a 47 (panneaux D).
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Tableau 20. Tests de sensibilité sur I'estimation de la contribution des sources principales de fer dissous
al'océan Austral pour les cas 1, 2, 3 et 4 (voir texte pour détails) en termes de contribution totale, c’est-
a-dire sur I’ensemble de la section BGH.

) . Libération
Aergsols Aérosols non Reminéralisation | Hydrothermalisme
(S1a54) (S5) . )
réductrice

1 (estimation de référence) : 1: 3%Fe (%o) -0.06 041 0.22 -0.72 -0.60
mélange prenant en compte les 2 -
sources a priori dominantes de Fe; 1: 23D (%) 019 0.43 0.18 0.14 0.14
moyennes et incertitudes 1: Contribution 40+12%
déterminées avec test Monte Carlo totale 22+11% (2SD) (2SD) 34£19% (25D) 4£1% (25D)
2: mélange incluant a chaque fois | 2: 8Fe (%0) -0.06 — — -0.58 -0.51
une contribution des aérosols; 2: 2SD (%o) 0.19 0.43 0.18 0.35 0.17
moyennes et incertitudes - r——— =
déterminées avec test Monte Carlo | 2 Contribution 54+15% (25D) 23+13% 22+16% (25D) 2+2% (25D)

totale (2SD)
3: mélange identique a 1, et 3: 8%Fe (%o) 0.13 -0.02 0.04 -0.23 -0.34
composition isotopique des sources : o
variable (+ ol - 25D) 3: Contribution 11% 35% 50% 4%

totale
4: mélange identique a 1, et 4: 5%°Fe (%o) 0.68 0.68 0.09 2.4 -1.35
composition isotopique des sources - Contribution
issues de Conway et John (2014) totale 28% 56% 15% 1%

Sensibilité du calcul sur le choix des sources de DFe :

En comparant les cas 1 et 2 du tableau 20 (qui different uniquement par le choix du
couple de sources dans chaque zone), nous voyons que les résultats obtenus different
significativement. En effet, pour le cas 1, la libération non réductrice et la reminéralisation
semblent étre les sources majeures de DFe dans I’océan Austral avec respectivement 40+12%
(2SD) et 34+19% (2SD) de la contribution totale, suivi des aérosols avec une contribution de
22+11% (2SD) puis de I’hydrothermalisme avec 4+1% (2SD) de contribution. En revanche,
dans le cas 2, ce sont les aérosols qui domineraient majoritairement les sources de DFe avec
une contribution au contenu total en DFe de 54+15% (2SD), tandis que la libération non
réductrice et la reminéralisation seraient des sources secondaires de DFe avec 23+13% (2SD)
et 22+16% (2SD) respectivement. L’hydrothermalisme serait la encore minoritaire avec 2+2%
(2SD) de la contribution totale. Nous voyons donc clairement que ce type d’estimation est
fortement contraint par I’hypothése de départ concernant le choix du couple de sources
intervenant dans chague zone. Par exemple, pour I’hydrothermalisme, il a été fixé a priori que
sa contribution ne concernait que les 2 échantillons de fond de la station S4 (voir figure 43A et
43B). Ces échantillons ne représentant que 6% du contenu en DFe total sur toute la section,
nous ne pourrons jamais dépasser cette valeur méme si 100% du DFe de ces 2 échantillons
provient de I’hydrothermalisme (donc quelles que soient les signatures choisie pour les
sources).
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Figure 43. Répartition des sources de fer dissous dans I’océan Austral pour les cas 1, 3 et 4 (en A,
voir texte pour détail) et pour le cas 2 (en B). Les droites noires matérialisent les zones d’influence de

chaque mélange considéré.
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Sensibilité du calcul sur la composition isotopique des sources de DFe :

Nous allons maintenant comparer les cas 1, 3 et 4 du tableau 20. Dans le cas 3, les
sources principales seraient classées dans I’ordre suivant : la reminéralisation serait la source
majeure de DFe (avec 50% de contribution au contenu en DFe total), suivie de la libération non
réductrice (35%), puis des aérosols (11%) et enfin I’hydrothermalisme (4%). Dans le cas 4,
nous obtiendrions I’ordre suivant : la libération non réductrice comme source majeure de DFe
(56%), suivie des aérosols (28%), puis de la reminéralisation (15%) et enfin I’hydrothermalisme
(1%). Ces 2 cas de figure different donc significativement entre eux, mais également avec le
cas 1 (voir ci-dessus). En ce sens, le choix de la composition isotopique des sources de DFe
provoque de grandes variabilités sur ces estimations. Le calcul est donc également trés sensible
aux choix des signatures de chacune des sources.

Les 2 tests de sensibilité gue nous avons présentés nous permettent donc de nous rendre
compte que cette approche (proposée dans Conway et John (2014) pour I'Atlantique Nord) est
en réalité extrémement sensible aux hypotheses de départ, a savoir le choix du couple de
sources considérées dans chaque zone, ainsi que les signatures isotopiques des sources de DFe;
en tout cas en ce qui concerne notre région d'étude. De plus il ne faut pas oublier que cette
approche fait aussi I'hnypothese de la conservation du signal entre la source et les points
d'échantillonnage, ce qui introduit une source supplémentaire d'incertitude. Une approche
multi-traceur devrait permettre de surmonter cette difficulté. Cependant, lorsque I’on regarde
les domaines d’influence des sources pour ces 4 cas, certaines tendances locales peuvent étre
identifiées (figure 44 a 47).

f Aérosols 1

Figure 44. Contributions des aérosols au contenu en fer dissous (0<f Aérosols<1) estimées a partir des
cas 1, 2, 3 et 4 (respectivement en A, B, C, et D) sur la section BGH
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Figure 45. Contributions de la libération non réductrice (0<f LNR<1) au contenu en fer dissous
estimées & partir des cas 1, 2, 3 et 4 (respectivement en A, B, C, et D) sur la section BGH.
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Figure 46. Contributions de la reminéralisation au contenu en fer dissous (0<f Reminéralisation<1)
estimées & partir des cas 1, 2, 3 et 4 (respectivement en A, B, C, et D) sur la section BGH.

154



Depth [m]

Depth [m]

f Hydrothermalisme 1 f Hydrothermalisme 2

Depth [m]

Depth [m]

Figure 47. Contributions de I’hydrothermalisme (0<f Hydrothermalisme<1) au contenu en fer dissous
estimées a partir des cas 1, 2, 3 et 4 (respectivement en A, B, C, et D) sur la section BGH.

Nous remarquons en effet que certaines zones de notre section peuvent étre caractérisées
par une source majeure de DFe, lorsque les estimations realisées dans les 4 cas considéres
convergent vers une valeur similaire. Certaines des sources de DFe prises en compte dans ces
estimations semblent effectivement posseder un domaine clair de prédominance :

- Les aérosols semblent dominer les sources de DFe au niveau des echantillons de surface
(0-100m) des stations S2 et S3 (entre 40 et 50°S), avec une contribution de plus de 60% dans
chacune des estimations (Figure 44), et supérieure a 90% en moyenne.

- La libération non réductrice semble dominer les sources de DFe les 2 échantillons de
fond des stations S1 et S2 (entre 33 et 45°S), avec une contribution de plus de 70% dans chacune
des estimations (Figure 45), et supérieure a 90% en moyenne.

- La reminéralisation de la matiére organique semble dominer les sources de DFe au
niveau des profondeurs intermédiaires (entre 200 et 1000m) des stations S4 et S5 (de 50 & 58°S)
avec une contribution de plus de 80% dans les cas 1, 2 et 3, mais elle devient minoritaire dans
le cas numéro 4 avec une contribution d’environ 40% en moyenne (Figure 46).

- Enrevanche, I’hydrothermalisme ne semble pas dominer les sources de DFe au niveau
de la station S4 (dans les 2 échantillons de fond) avec une contribution entre 17 et 68% (Figure
47), et de 40% en moyenne.

Ces conclusions sont potentiellement dépendantes des hypothéses que nous avons
émises dans notre estimation de référence et qui sont communes a ces différents tests. Par
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exemple, dans chacune de nos estimations, les aérosols sont considérés comme une source
dominante en surface de nos échantillons, de méme que la libération non réductrice pour les
échantillons de fond. Nous aurions donc certainement obtenu des conclusions différentes si
nous avions exploré toutes les combinaisons des couples de sources possibles.

156



CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

Sources externes de fer a 170Can AUSEIal...........oooveio oo
Cycle interne du fer (COIONNE A €AU) .......ccveiiiieiieie e

T ] 0Tt (YOS

157



158



L’océan Austral constitue I’une des plus grandes zones « High Nutrient Low
Chlorophyll » (HNLC) de I’océan mondial, au sein duquel la production primaire est
principalement limitée par un déficit de fer, qui est un micronutriment essentiel pour la
croissance du phytoplancton. Cette zone est donc particuliérement sensible aux apports de fer
en surface de I’océan, comme I’ont montré certaines études de fertilisation artificielle et
naturelles. Le fer joue donc un role trées important dans le cycle global du carbone et le climat.
Cependant, son cycle biogéochimique est encore mal connu, notamment en termes d’apports
de fer extérieur a I’océan, mais également au niveau des processus biogéochimiques se
produisant dans la colonne d’eau. Les isotopes du fer sont apparus comme étant un outil
prometteur pour étudier son cycle océanique. L’objectif de ma thése était principalement
d’apporter des contraintes supplémentaires sur le cycle du fer dans I’océan Austral, par I’'usage
des isotopes du fer.

Afin d’y parvenir, j’ai contribué a I’amélioration des protocoles analytiques déja existants
au sein de notre equipe. Nos travaux d’optimisation étaient essentiellement centrés sur la
réduction du blanc de fer géneré par I’utilisation de divers acides afin d’améliorer la mesure de
la composition isotopique du fer. Nous avons tout d’abord mis en place un protocole de
dissolution des filtres, sur lesquels s’est déposée la fraction particulaire du fer, en utilisant
approximativement 4 fois moins de solution d’attaque acide que ce qui était réalisé auparavant
au sein de notre équipe. Nous avons également optimisé la géométrie de la résine utilisée dans
le protocole de purification du fer, afin d’obtenir des temps d’élution beaucoup moins long, et
par conséquent d’augmenter le ratio nombre d’échantillon/temps de manipulation d’un facteur
4. Les améliorations de ces protocoles permettent donc de significativement réduire les volumes
de réactifs utilisés. Elles se traduisent notamment par une diminution du niveau de
contamination de nos échantillons : le blanc de fer a été réduit de 4,6£2,2 ng (lors de la
purification des échantillons particulaires sur un volume de résine AG1-X4 de 0,5mL) a 1,3+3,2
ng (lors de la purification des échantillons dissous sur un volume de résine AG MP-1 de
0,15mL). Nous avons donc ainsi pu gagner en productivité, c’est a dire en termes de temps
passé sur une séquence de traitement chimique.

Les mesures de compositions isotopiques obtenues sur une solution quasiment pure de
fer (un standard isotopique maison, nommé hématite), réalisées par notre équipe, ont montré
une reproductibilité sur le long terme de £0,07%. (2SD, n=256), contre £0,08%o (2SD, n=160)
au début de ma these. Les réplicats de chimie et de prélevements de nos échantillons ont
également montré une tres bonne reproductibilité de +0,06%.. Ces reproductibilités ont donc
permis d’observer des variations significatives des compositions isotopiques du fer dans I’océan
Austral.

J’ai personnellement réalisé les mesures des compositions isotopiques du fer dissous et
du fer particulaire de 3 stations de préléevements de la mission Bonus-GoodHope (Stations S2,
S3 et Sb), auxquelles se rajoutent les mesures obtenues par Amandine Radic (qui ne sont pas
publiées) pour les stations S1 et S4 de cette mission. L’ensemble de ces données constitue alors
la premiere section compléte d’isotopes du fer dans I’océan Austral. Ces compositions
isotopiques ont notamment permis de tracer les sources de fer dans cette région mais également
d’identifier et de caractériser isotopiquement certains processus majeurs qui se produisent dans
le cycle biogéochimique océanique du fer.
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Sources externes de fer a I’océan Austral

Dans cette these, j’ai tout d’abord cherché a identifier les sources principales de fer a
I’océan Austral, que je qualifie de sources « externes ». Les mesures de compositions
isotopiques du fer dissous et particulaires, couplées a d’autres traceurs océanographigques nous
ont aidés a réaliser cet inventaire des sources de fer a I’océan Austral.

En effet, nous avons utilisé une approche couplant 3 traceurs lithogéniques afin de
déterminer I’origine du fer particulaire: I’aluminium et le titane particulaires ainsi que les
concentrations et compositions isotopiques du fer particulaire. La combinaison des résultats
obtenus pour ces 3 traceurs livrent des interprétations identiques. Nous observons des
corrélations significatives entre les concentrations en fer particulaire et celles de I’aluminium
et du titane particulaire. Par ailleurs, les rapports Al/Fe et Ni/Fe sont relativement proches de
ces mémes rapports mesurés dans la crolte terrestre. L’étude des concentrations de ces 3
éléments nous a donc permis de supposer que le réservoir particulaire du fer était fortement
influencé par une fraction lithogénique. Ceci est corroboré par la composition isotopique du fer
particulaire qui est homogene sur toute la section avec une valeur moyenne de
§°°PFe=+0,11+0,02%o0 (2SD), proche de la valeur crustale de 0,07+0,02%.. Cela indique donc
que le fer particulaire est dominé par une fraction lithogénique, pouvant étre attribuée soit
aux aérosols, soit aux sédiments, et ce sur toute la section de la mission Bonus-GoodHope.

Nous avons également relevé une signature isotopique plutdt lourde en §°°DFe au niveau
de la marge Sud-Africaine a +0,25+0,05%0 (2SD), suggérant une libération non-réductrice
de fer depuis les sédiments de cette marge. Cette hypotheése est d’ailleurs confirmée par le fait
que la signature isotopique du fer dissous est plus lourde que celle du fer particulaire de
A% Fepre-pre = +0,15+0,07%o (2SD). Les compositions isotopiques des échantillons de fond des
stations plus au large suggerent egalement des apports externes dominés par une libération non-
réductrice de fer depuis les sédiments mais aussi une contribution, bien que minoritaire, de la
libération réductrice de fer depuis les sédiments.

L’une de nos stations est localisée au-dessus de la dorsale médio-océanique ou nous
pouvions nous attendre a caractériser isotopiquement une source hydrothermale, cependant
nous n’observons aucune augmentation significative de la concentration en fer dissous en
profondeur, certainement dd a un échantillonnage en dehors du panache hydrothermal principal.
Néanmoins, la composition isotopique plutét legere du fer dissous semble nous indiquer des
traces de source hydrothermale mélangées avec du fer environnant plus lourd.

Sur I’ensemble de nos 5 stations, pour les échantillons de surface, nous avons estimé
que le fer particulaire est constitué d’une fraction de fer lithogénique (de 8 & 53%) et d’une
fraction significative de fer biogénique (de 47 a 92%). La fraction lithogénique du fer
particulaire a une composition isotopique variable entre les zones Subtropicales et de I’ACC
(8%6PFeiitno ~ -0,1%0) comparée a la Gyre de Weddell (8%¢PFeiimo ~ +0,4%0), suggérant des
origines différentes, notamment vraisemblablement une contribution de sédiments de la
péninsule antarctique en S5. En revanche, les isotopes du fer ne nous ont pas permis de
discriminer clairement les sources litho de type aérosols de celles de type sediments, compte
tenu du manque de caractérisation isotopique des sources potentielles. La fraction biologique
du fer particulaire sur ces échantillons de surface présente en revanche une composition
isotopique peu variable entre nos stations (8°°PFepio ~ +0,1%o).
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Enfin, nous avons réalisé une estimation de la contribution de chaque source sur la base
des compositions isotopiques mesurées sur toute la section, mais ces estimations sont tres
sensibles aux hypotheses de départs, et ne permettent donc pas de conclure de fagon précise sur
la source principale de fer dissous a I’océan Austral.

Cycle interne du fer (colonne d'eau)

Nous avons éegalement étudié les processus contrélant le cycle du fer au sein de la
colonne d'eau, notamment les interactions entres les phases dissoutes et particulaires.

Au niveau des échantillons de surface, nous avons pu effectuer une estimation du
fractionnement isotopique lié a I’assimilation biologique du fer en milieu naturel. Deux facteurs
de fractionnements distincts ont été calculés dans trois domaines océaniques différents. Dans le
domaine subtropical, du fer isotopiquement Iéger serait préférentiellement assimilé par le
phytoplancton avec un fractionnement isotopique entre le phytoplancton (noté « Phyto ») et le
fer dissous présent dans I’eau de mer (not¢ SW DFe, pour seawater DFe) de
A% Fephyto-sw pre= -0,19+0,32%o (2SD), tandis que dans les domaines du courant circumpolaire
Antarctique (ACC) et de la Gyre de Weddell, ce serait plutdt du fer lourd qui serait assimilé par
le phytoplancton avec un A*®Fephyto-sw pre= +0,18+0,07%0 (2SD). La différence entre ces deux
facteurs de fractionnement pourrait s’expliquer par la différence entre les espéces majoritaires
de phytoplancton a I’endroit ou nous les avons estimés. En effet, dans le domaine subtropical,
les especes dominantes du phytoplancton sont les dinoflagellés et les nanoflagellés tandis que
dans le domaine de I’ACC et de la Gyre de Weddell, ce sont les diatomées qui dominent le
phytoplancton. Cependant il n’existe aucune étude a I’heure actuelle sur le fractionnement
isotopique lié a I’assimilation de fer dissous par ces 3 especes de phytoplancton pouvant
confirmer cette hypothése.

Nous avons observé sur toutes les stations un minimum récurrent en composition
isotopique de fer dissous (correspondant a du fer Iéger) aux profondeurs intermédiaires (entre
200 et 1300m). Pour 2 stations (S1 et S4), ce minimum correspond a la profondeur ou
I’utilisation apparente de I’oxygéne est maximale. A ces profondeurs, des microenvironnements
réducteurs sont creés lors de la reminéralisation de la matiére organique pendant laquelle les
bactéries consomment I’oxygéne. La réduction du Fe(l11) en Fe(ll) étant connue pour provoquer
un enrichissement en isotopes légers sur le Fe(ll), ce minimum au niveau des stations S1 et S4
semble donc relié a la reminéralisation de la matiere organique se produisant dans la colonne
d’eau. Cependant, pour les stations S2, S3 et S5, ce minimum pourrait étre un signal isotopique
advecté depuis les marges continentales anoxiques du Pérou et de I’Antarctique. Sur ces
marges, la libération réductrice de fer dissous résulte également de la reminéralisation de la
matiere organique qui se dépose sur les sédiments et qui est rapidement dégradee par les
bactéries. Le méme type de processus (la reminéralisation), se produisant a la fois dans les
sédiments et au sein de I’océan, genérerait ce minimum en composition isotopique de fer
dissous aux profondeurs intermédiaires. Cette signature isotopique particulierement légére
contraste fortement avec les compositions isotopiques du fer dissous mesurées dans les
échantillons plus profonds. Cela semble indiquer que, tandis que la reminéralisation de la
matiére organique semble étre la source interne principale de fer dissous aux profondeurs
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intermédiaires, un autre processus de libération de fer dissous doit étre invoqué dans I’océan
profond. Ce processus s’apparente fortement a la libération de fer dissous par désorption ou
dissolution depuis les particules qui chutent.

Nous avons également pu déterminer les facteurs de fractionnements associés a la
reminéralisation de la matiére organique. Le fractionnement isotopique entre le fer dissous et
le fer particulaire pendant la reminéralisation est estimé & A®®Fepre-pre = -0,5840,35%0 (2SD).
Ce fractionnement isotopique peut donc étre assimilé a de la réduction du fer, soit depuis les
sédiments, soit a I’intérieur de la colonne d’eau depuis le fer particulaire. Cependant, nous
avons observé un découplage entre le fer dissous et le fer particulaire au niveau des
compositions isotopiques qui semble indiquer que le fer particulaire que nous avons
échantillonné est majoritairement dominé par une fraction réfractaire, qui ne subit pas de
fractionnement isotopique important.

Dans les échantillons profonds, nous avons observé une diminution de la concentration
en DFe lors de la transformation progressive de I’eau profonde Nord-Atlantique (NADW) en
eau inférieure circumpolaire profonde (LCDW). Cette diminution peut étre reliée soit a un
processus d’adsorption sur des oxydes de fer, soit a la précipitation d’oxydes de fer. Un facteur
de fractionnement isotopique caractérisant ce puits de fer dissous a été estimé a AFe pre.
pre = +0,77%0,28%o (2SD).

Enfin, nous avons pu observer que les signatures isotopiques du fer pouvaient étre
préservées a I’intérieur d’une masse d’eau sur de longues distances. Nous I’avons en effet
remarqué pour les sédiments des marges continentales du Pérou et de I’ Antarctique, ou I’eau
Antarctique intermédiaire semble s’enrichir en isotopes légers et conserver cette signature
isotopique légere jusqu’a atteindre nos stations S2 et S3, mais également les eaux de subsurface
de la Gyre de Weddell au contact de la marge Antarctique, ou dans I’eau profonde circumpolaire
supérieure entre notre station S4 et les Tles Kerguelen.

Les résultats de ce doctorat concernant les sources et les processus régissant le cycle
océanique du fer dans notre région d'étude sont synthétisés sur la figure 48.
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Figure 48. Représentation schématique des compositions isotopiques des sources de fer dissous
(6°°DFe) et eu fer particulaire (5°°PFe). Les fractionnements isotopigues observés pour le cycle interne
du fer dans cette zone sont également indiqués (A°°Fe). Couleurs des ellipses et des fleches (dans
I’océan) : Rose = libération non réductrice des sédiments ; marron = reminéralisation de la matiére
organique ; bleu = hydrothermalisme ; rouge = adsorption/précipitation.
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Perspectives

Besoin de données dans I’océan

La mesure de la composition isotopique du fer dans I’océan est une technique qui se
développe depuis moins de dix ans. Par consequent, il n’existe que tres peu de données sur
I’océan ouvert, en raison de la difficulté que représente I’analyse. A I’heure actuelle, seules 3
études ont permis de fournir des données de compositions isotopiques du fer dans I’océan ouvert
sur plusieurs profils (Abadie et al., submitted; Conway et John, 2014; Labatut et al., in prep).
Bien qu’elles fournissent des informations élémentaires a la compréhension du cycle du fer,
elles restent quand méme limitées pour comprendre réellement la fagon dont les isotopes du fer
nous renseignent sur son cycle océanique. Il faut donc poursuivre les recherches a travers des
campagnes en mer ou seront mesurés a la fois les isotopes du fer dans la fraction dissoute, mais
également sur la fraction particulaire.

Pour cela, le programme GEOTRACES a effectue, et prévu de nombreuses campagnes
en mer pouvant ainsi fournir un maximum de données sur les isotopes du fer dans I’océan.
L’équipe dont j’ai fait partie pendant ces 3 années a notamment récupéré des échantillons d’eau
de mer pendant 2 de ces campagnes océaniques au cours de ma these (PANDORA dans la mer
des Salomon et GEOVIDE dans I’Atlantique Nord), mais possédait déja les échantillons des
missions Bonus-GoodHope (océan Austral), EUCFe (Pacifique équatorial), Keopsl et Keops2
(fles Kerguelen). La majeure partie de ces échantillons doit étre analysée prochainement. Ils
fourniront alors une meilleure vision de ce que les isotopes du fer nous transmettent comme
message, en les couplant avec les résultats d’autres équipes internationales.

Amélioration des protocoles d’analyse

La principale difficulté pour mesurer le fer dans I’océan ouvert réside dans le fait qu’il
est trés peu concentré, et par conséquent de gros volumes d’eau doivent étre récupérés, ce qui
demande un travail considérable lors des campagnes en mer. Par ailleurs, ces faibles
concentrations entrainent des risques de contaminations des échantillons qui imposent de
prendre des précautions drastiques pour éviter de perdre tout échantillon. 1l est donc necessaire
de continuer d’essayer de réduire le blanc de manipulation en améliorant les protocoles de
traitement chimique des échantillons.

Diversification des prélevements

Nous avons vu lors de notre étude qu’il existait un découplage entre la composition
isotopique du fer dissous et du fer particulaire. Pourtant les variations de compositions
isotopiques observées dans le dissous devraient se retrouver sur les particules. La fraction
particulaire échantillonnée contient probablement une grande proportion de fer réfractaire, qui
n’intervient pas dans les fractionnements isotopiques que nous observons. Il faudrait alors sous
échantillonner la fraction particulaire par exemple par lessivage sequentiel, ou la fraction labile
(et donc potentiellement tres réactive) du fer particulaire serait séparée de la fraction réfractaire,
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tout en contrélant qu’aucun fractionnement isotopique ne se produit lors du lessivage. Il serait
alors possible de caractériser en détail les processus responsables des fractionnements
isotopiques observés. Il est également possible que le découplage que I’on observe ne fasse pas
intervenir les grosses particules (>0,4um), mais la fraction colloidale et la fraction soluble au
sein méme de la fraction dissoute que I’on a échantillonnée (<0,4um). Pour pouvoir séparer ces
deux fractions, de I"ultrafiltration pourrait étre réalisée, mais cela impliquerait de récupérer de
plus importants volumes d’eau de mer, et de prendre par la méme occasion beaucoup de temps.
Cette technique pourrait permettre tout de méme de detecter des processus pouvant fractionner
les isotopes du fer entre la fraction colloidale et la fraction soluble, comme le suggére une étude
récente (Fitzsimmons et Boyle, 2014).

Caractérisation des sources

Afin de réellement comprendre d’ou vient le fer présent dans la colonne d’eau de I’océan
ouvert, il est trés important de continuer a caractériser les sources de fer dissous et particulaires
du point de vue isotopique. Il semble judicieux de réaliser des échantillonnages de sédiments,
d’aérosols, ainsi que de toute autre source potentielle de fer pendant les campagnes océaniques.
Par ailleurs, il y a un grand besoin d’identifier quels sont les mécanismes qui permettent
d’apporter du fer a I’océan. Pour cela, des études aux interfaces océan/sédiment,
atmospheére/océan, icebergs/océan, fluide hydrothermaux/colonne d’eau par exemple
pourraient nous renseigner sur : les processus de libération non réductrice depuis les sédiments
(désorption ou dissolution ?) ; la dissolution des aérosols (que devient sa composition
isotopique lorsqu’il pénetre dans I’eau de mer ?) ; la libération de fer depuis les icebergs (ou
glaciers) dans I’océan (quel processus ?) ; quel type de fractionnement isotopique peut étre
associé a un certain type d’hydrothermalisme, et quelle est la composition isotopique du fer que
I’on peut mesurer dans I’océan au niveau de cette source ?

Fractionnements isotopiques naturels par des études in vitro

Les facteurs de fractionnements isotopiques d’une variété de processus distincts ont déja
été caractérisés dans la littérature, mais il n’existe toujours pas d’étude dont les expeériences
prennent en compte I’environnement marin. Il existe donc un fort besoin de réaliser des
experiences in vitro représentant les conditions naturelles de I’océan.

L assimilation biologique du fer par exemple mérite un grand nombre d’investigations
pour caractériser les fractionnements isotopiques liés a diverses espéces de phytoplancton.
Comme nous le suggérons dans ce manuscrit, il est possible que pour différentes especes de
phytoplancton, le facteur de fractionnement isotopique soit différent. Dans le cadre de ma fin
de thése, notre équipe a commencé a entreprendre ce genre de travail, suite a la mission Keops2.
Pendant cette mission deux échantillons, en surface de I’océan proche des Tles Kerguelen, ont
été prelevés. Dans ces echantillons ont été rajoutés 1nmol/L de fer afin de pouvoir observer la
réponse du phytoplancton a cet ajout de micronutriment. Il sera alors possible de caractériser
un fractionnement isotopique, grace a ces incubations in situ, lié a I’assimilation de fer dissous
dans des conditions naturelles.
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De la méme maniere que pour I’assimilation biologique, les processus de sorption
(adsorption/désorption) et de précipitation/dissolution devraient étre réalisés dans des
conditions plus naturelles. Cela pourra permettre de définir le processus de retrait de fer que
I’on observe sur les stations S2, S3 et S4 au cours du vieillissement des eaux profondes.

Modélisation

Enfin, a terme, les données de compositions isotopiques du fer dans I’océan pourront
servir a lamodélisation du cycle du fer dans I’océan. A I’heure actuelle, toutes les modélisations
se sont basées uniquement sur les concentrations de fer. Nous avons vu dans ce manuscrit qu’il
était possible d’identifier (ainsi que de remettre en cause) certains processus se produisant dans
la colonne d’eau, qui ne sont pas pris en compte dans la plupart des modéles. Aprés cette
actualisation des processus liés au cycle du fer, il sera possible de généraliser certaines
observations a plus grande échelle. Ainsi, une vision globale du cycle du fer pourra étre
compareée a celle du cycle du carbone, et donc relier I’évolution du climat (futur ou passé) au
cycle du fer dans I’ocean.
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ANNEXE 1 : Photographies et spectres des filtres observés au Microscope
Electroniqgue a Balayage (MEB)

- Filtre de la station S1 a 2700m :
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NB: Pas de spectre disponible sur I’ensemble du filtre, ni pour les photographies A3 et A6. Sur le filtre
A4, le spectre de gauche correspond a I'analyse de la croix bleue sur la photo, et le spectre de droite
a la croix rouge.
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- Filtre de la station S1 a 29m :
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NB : Pour les photographies B2-B3-B4-B5 et B6, le spectre est identique a B1. Pas de spectre

disponible pour la photographie B7

- Filtre de la station S3 a 40m :
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NB : Pour les photographies C3 et C4, les spectres sont identiques a C1 et C2. Pas de spectre

disponible pour les photographies C5 et C6.
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ANNEXE 2 : Elutions fractionnées sur colonne AG MP-1

Rendements obtenus sur chaque fraction d’élution (en %) pour chaque élément chimique considéré

Test AG MP-1 Fractions matrice cumulées: matrice chargée Fraction fer TOTAL
Fraction d'élution Fraction 1 | Fraction 2 | Fraction 3 | Fraction 4 | Fraction5 | Fraction6 | Fraction7 Fraction fer
Volume {mL}) 0.44 0.34 0.28 0.28 0.31 0.31 0.86 0.540
Volume cumulé {(mL) 0.44 0.77 1.05 1.34 1.65 1.96 2.81 0.540
B 0%
Mg 92% 95% 96% 96% 96% 96% 96% 0.057% 96%
Cu 11% 18% 44% 75% 91% 96% 98% 0.535% 98%
Ma 90% 93% 93% 93% 93% 93% 93% 0.070% 93%
Pb 72% 98% 101% 101% 101% 101% 102% 0.084% 102%
Se 0%
Zr 91% 95% 95% 95% 95% 95% 95% 0.073% 95%
Si 0.38% 0.38% 0.38% 0.38% 0.38% 0.38% 0%
Hf 93% 96% 97% 97% 97% 97% 97% 0.347% 97%
Ta 6.4% 6%
P 86% 95% 96% 96% 96% 96% 96% 0.279% 96%
K 107% 110% 110% 110% 110% 110% 110% 110%
Ca 92% 95% 96% 96% 96% 96% 96% 96%
Ca 89% 93% 93% 93% 93% 93% 93% 0.057% 94%
Ti 105% 103% 110% 110% 110% 110% 110% 1.198% 111%
v 89% 93% 93% 93% 93% 93% 93% 93%
Cr 95% 99% 99% 99% 99% 99% 99% 95%
Mn 95% 99% 100% 100% 100% 100% 100% 0.078% 100%
Co 25% 84% 94% 95% 96% 96% 96% 0.067% 96%
Ni 106% 109% 109% 109% 109% 109% 109% 109%
Ge
As
Rb 92% 95% 95% 95% 95% 95% 95% 0.046% 95%
sr 88% 91% 92% 92% 92% 92% 92% 0.053% 92%
Nb 0.86% 1.70% 3.47% 12% 12%
Ag 80% 123% 127% 128% 128% 129% 129% 0.218% 129%
Cs 91% 94% 94% 94% 94% 94% 94% 94%
Ba 85% 85% 85% 85% 85% 35% 85% 85%
Ba 87% 87% 87% 87% 87% 87% 87% 87%
Terres rares 97% 100% 100% 100% 100% 100% 100% 0.056% 100%
Th 174% 178% 178% 178% 178% 178% 178% 178%
Al 89% 92% 93% 93% 93% 93% 93% 0.014% 93%
Fe 0.44% 0.85% 1.13% 1.13% 1.14% 1.14% 1.14% 84% 85%
u 92% 92%
Ga 39% 89%
Sh 0.80% 1.34% 1.88% 2.62% 3.38% 5.15% 13% 23%
In
n 11% 17% 19% 19% 19% 19% 19% 0.062% 19%
Mo 11% 11%
Sn A% 6% 8% 8% 8% 8% 8% 1.205% 9%
cd
Sn A% 7% 8% 8% 8% 8% 8% 1.081% 9%
Tl
w
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ANNEXE 3 : Concentrations en Aluminium particulaire et en Titane

particulaire
Profondeur [PAI] [PTi] Profondeur [PAI] [PTi]
(m) (nmol/L) | (nmol/L) (m) (nmol/L) | (nmol/L)
Station Station
s1 31 1.21 0.020 s 56.5 0.24 0.019
51 0.91 0.023 130 0.25 0.011
102 1.58 0.033 173 0.24 0.015
203 5.56 0.166 275 0.38 0.024
407 3.99 0.096 428 0.36 0.019
763 6.74 0.167 433 0.40 0.013
1271 6.56 0.156 764 0.54 0.016
2797 5.65 0.147 1150 0.76 0.029
4068 18.03 0.343 1671 0.85 0.038
Stastz'on 43.5 0.46 n.d 2488 1.69 n.d
62.5 0.36 0.011 Stast;c’” 31 0.26 0.010
92 1.29 0.023 82 0.29 0.014
127 0.73 0.020 143 0.64 0.025
199 1.58 0.039 205 0.98 0.026
399 0.94 0.021 409 1.73 0.046
619 1.81 0.037 717 1.52 0.042
1468 2.72 0.072 1228 2.24 0.054
2930 3.35 0.078 2150 1.93 0.053
4018 6.84 n.d 3051 2.26 0.069
Stast;°” 28 0.23 0.021 3916 2.19 0.080
53.5 0.37 0.009
101 n.d 0.010
152 0.34 0.013
253 0.62 0.017
504 1.04 0.025
1088 1.69 0.037
2034 2.06 0.039
2040 2.09 0.037
4068 4.84 0.083
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ANNEXE 4 : Calculs des fractions lithogénique de fer particulaire par
I’aluminium et le titane particulaire

PFejitho PFejitho PFejitho PFejitho
Profondeur . Profondeur .
(m) par PAI par PTi (m) par PAI par PTi
(%) (%) (%) (%)
Stastl'°” 31 53% 41% Stg"” 56.5 47% n.d
51 20% 24% 130 47% 98%
102 32% 32% 173 21% 61%
203 52% 74% 275 28% 85%
407 64% 73% 428 30% n.d
763 74% 87% 433 30% 45%
1271 77% 88% 764 32% 46%
2797 78% 96% 1150 34% 63%
4068 92% 84% 1671 37% 79%
Stastz'on 43.5 34% n.d 2488 34% n.d
62.5 40% 59% Stag’” 31 26% 47%
92 101% 83% 82 44% 103%
127 43% 56% 143 24% 45%
199 60% 70% 205 39% 49%
399 60% 65% 409 67% 84%
619 74% 72% 717 74% 97%
1468 64% 80% 1228 92% 105%
2930 96% 106% 2150 84% 110%
4018 79% n.d 3051 53% 77%
Stast;” 28 8% 37% 3916 43% 74%
53.5 38% 46%
101 n.d 75%
152 33% 59%
253 48% 62%
504 45% 52%
1088 65% 68%
2034 65% 59%
2040 66% 56%
4068 93% 76%
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Le fer est un micronutriment essentiel pour la croissance du phytoplancton dans
I’océan. Le cycle du fer est donc intimement lié au cycle du carbone et au climat. Dans certaines
parties de I’océan, que I’on appelle les zones HNLC («High Nutrient Low Chlorophyll»), le fer
est I’élément principal qui limite la production primaire en raison de ses trés faibles
concentrations en surface. Cependant, en dépit de son importance fondamentale, son cycle
biogéochimique est encore tres mal connu.

Les premiéres études sur les isotopes du fer ont permis de mettre en évidence de
nouvelles sources potentielles de fer, a travers des mécanismes de libération de fer jusqu’alors
ignorés. Il était suspecté que les sediments des marges continentales pouvaient étre une source
de fer au moins aussi importante que celle des aérosols, qui ont longtemps été considérés
comme la source principale de fer a I’océan. Les études sur les isotopes du fer ont permis de
subdiviser cette source sédimentaire en 2 catégories, I’une impliquant une libération réductrice
du fer depuis les sédiments, I’autre n’impliquant pas de processus redox. En moins d’une
dizaine d’années, les isotopes du fer sont donc devenus un outil permettant de discriminer
diverses sources de fer a I’océan.

C’est dans cette dynamique que s’est inscrit mon doctorat. J’ai analysé les compositions
isotopiques du fer sur la fraction dissoute (<0,4um) et sur la fraction particulaire (>0,4um)
d’échantillons d’eau de mer prélevés dans le cadre de la mission Bonus-GoodHope en 2008
entre I’Afrique du Sud et I’Antarctique. Lors de cette mission, une zone HNLC a été traversee.
Les concentrations en fer dissous peuvent y descendre jusqu’a 0,02nmol/L. J’ai participe a
I’amélioration des protocoles existants, permettant de réduire les contaminations lors du
traitement chimique des échantillons, et aussi de gagner en productiviteé.

Les compositions isotopiques obtenues nous ont permis de caractériser chaque source
de fer dans cette zone de I’océan Austral, mais également de mettre en évidence des processus
gue nous n’aurions pas pu repérer en utilisant seulement les données de concentrations de fer.
Nous avons ainsi repéré principalement de la libération non réductrice de fer dissous depuis
les sédiments de la marge sud-africaine, une légere contribution hydrothermale au-dessus de
la ride médio-océanique, ainsi que des apports atmosphériques qui semblent différent entre le
domaine de la Gyre de Weddell et le reste de la section. Des facteurs de fractionnement
isotopique associés a divers processus clés du cycle du fer ont été estimés. Lors de
I’assimilation biologique, le phytoplancton semble préférer assimiler le fer lourd dans les
domaines de I’ACC (Antarctic Circumpolar Current) et de la Gyre de Weddell, mais le fer l1éger
dans le domaine subtropical. La reminéralisation de la matiére organique, a la fois dans la
colonne d’eau mais également depuis les sédiments des marges continentales, favoriserait un
enrichissement en isotopes légers dans la fraction dissoute, de méme que les processus
d’adsorption ou de précipitation. Nos résultats suggérent que la désorption et/ou la dissolution
depuis les particules qui chutent serait la source principale de fer dissous dans les masses d’eau
profondes, contrairement a I’hypothése communément admise selon laquelle il s’agirait de la
reminéralisation in situ de la matiére organique.
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